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RESUMEN 
 

El arco volcánico ecuatoriano se caracteriza por la presencia de al menos 84 volcanes de edad Plio-

cuaternaria, que son resultado de la subducción la placa de Nazca por debajo de la Placa 

Sudamericana. En la latitud ecuatorial a esto se suma la influencia de la cresta de Carnegie, una 

cordillera submarina proveniente de las Islas Galápagos, que controla la distribución del volcanismo 

de modo que por debajo de los 2°S, el volcanismo moderno está ausente.  Los volcanes del Ecuador 

continental se alinean principalmente en dos dominios correspondientes a su vez a dos tipos de 

basamento, el frente volcánico asentado principalmente sobre los terrenos de fondo oceánico de la 

Cordillera Occidental y el Arco Principal que se asienta mayormente sobre los terrenos 

metamórficos de la Cordillera Real. 

En este trabajo se presentan los resultados del análisis de elementos mayoritarios, trazas, tierras 

raras e isótopos estables en 32 puntos de surgentes de agua y gas, 28 de los cuales corresponden a 

zonas termales. De igual manera se tomaron muestras de gases burbujeantes, gases fumarólicos y 

gases disueltos en agua en todos los puntos en los que fuere necesario para el estudio de 4 volcanes 

de edad plio-cuaternaria con emisión de fluidos volcánicos. De esta manera se permitió la 

caracterización de los respectivos sistemas magmático-hidrotermales, siendo estos 1) el Complejo 

Volcánico Chiles - Cerro Negro (CV-CCN), 2) Complejo Volcánico Pichincha, 3) Complejo Volcánico 

Cayambe y 4) Volcán Tungurahua. Los dos primeros forman parte del frente volcánico (Cordillera 

occidental) y los dos siguientes correspondientes al Arco Principal (Cordillera Real), todos ellos han 

ŜȄǇŜǊƛƳŜƴǘŀŘƻ ŜǇƛǎƻŘƛƻǎ ŜǊǳǇǘƛǾƻǎ ƻ ŜǇƛǎƻŘƛƻǎ ŘŜ άǳƴǊŜǎǘέ ǎƝǎƳƛŎƻǎ Ŝƴ las últimas décadas.  

La composición isotópica de las aguas revela un origen primordialmente meteórico, con escasa 

interacción agua-roca presente únicamente en algunas de las surgentes de mayor conductividad y 

temperatura. Así mismo, considerando la composición de las emisiones gaseosas, los contenidos de 

He sugieren una carencia de gases de proveniencia profunda (mantélica-cortical). Mientras que los 

altos contenidos de CO2 y los valores del d13C en CO2 parecen característicos de gases de origen 

volcánico. La mayor parte de las aguas encontradas son aguas bicarbonatadas, o bicarbonatadas-

sulfatadas, las aguas cloruradas son escasas, aunque se cree que pudieran existir en acuíferos más 

profundos sin manifestación superficial (sistemas ciegos).  

Si bien no es algo que se puede extrapolar a todo el frente volcánico, los sistemas de los volcanes 

Pichincha y Chiles Cerro Negro, tienen sistemas volcánico hidrotermales más activos, pues incluyen 

campos fumarólicos y aguas de temperaturas cercanas a la ebullición, los otros dos sistemas 

presentan manifestaciones más modestas, tienen aguas que no superan los 55 °C y no poseen 

campos fumarólicos. No existe una explicación clara para la ausencia de surgencias de agua de alta 

temperatura en los sistemas hidrotermales ecuatorianos, pero se ha propuesto que la morfología 

del valle interandino sumado a los altos índices de precipitación, dan como resultado el desarrollo 

de surgentes de baja temperatura como resultado de procesos principalmente de mezcla con un 

fuerte control meteórico. 

Se observa para todos los sistemas distintos tipos de control estructural en la manifestación de 

vertientes de agua, marcado por los lineamientos de surgentes o los flujos definidos en las 

direcciones de mayor fracturamiento y sus direcciones complementarias, siguiendo las fallas y 
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fracturas del sistema mayor dextral ecuatoriano, se considera que dichas estructuras han marcado 

las zonas de alta permeabilidad que permiten el desarrollo de las manifestaciones hidrotermales en 

superficie. 

Entre los sistemas estudiados se destaca el caso del CV-CCN, como un típico sistema volcánico 

hidrotermal con las fumarolas y manifestaciones de alta temperatura vinculadas al cráter y las aguas 

sulfatadas en las laderas, que con la distancia se van mezclando y transformando en aguas 

bicarbonatadas y las aguas neutras cloruradas de alta temperatura en la zona distal. Es por este 

motivo que también se lo considera un buen prospecto para la obtención de energía geotérmica. 

Los demás sistemas no necesariamente presentan esta zonación ideal de manifestaciones gaseosas 

en la cercanía del cráter y distribución radial de la composición de las aguas, pero se han realizado 

las inferencias necesarias en base al procesamiento geoquímico e isotópico de los datos y análisis 

geotermométricos y se han construido modelos conceptuales explicando la dinámica de 

alimentación y circulación para los 4 volcanes estudiados. Pero eso no es todo, este trabajo incluye 

el muestreo e indexación de varias fuentes que hasta antes eran desconocidas y jamás mencionadas 

en la literatura, por lo cual los datos presentados servirán como cimientos para sentar líneas de base 

que ayuden en el monitoreo de las mismas. 
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Geochemical Study of Fluids from Active-Volcanic and 

Hydrothermal Systems in the North of the Ecuadorian Andes 

ABSTRACT 
 

The Ecuadorian volcanic arc ischaracterized by the presence of at least 84 Plio-Quaternary 

volcanoes, which are the result of the subduction of the Nazca plate below the South American 

Plate. At equatorial latitude, the subduction receives the influence of the Carnegie Ridge, a 

submarine cordillera prevenient from the Galapagos hotspot, which controls the distribution of 

volcanism, so that below 2 ° S, modern volcanism is absent. The volcanoes of continental Ecuadorare 

mainly aligned in two domains corresponding to two types of basement. The volcanic front lays 

mainly on the ocean bottom terrains of the Western Cordillera and the Main Arc that lays mostly 

over the metamorphic terrains of the Cordillera Real. 

This work presents the results of the analysis of major and minor elements, REE and stable isotopes 

in 32 water sources, 28 of which correspond to thermal springs. In the same way, samples of 

bubbling gases, fumarolic gases and gases dissolved in water were taken at all the points where it 

was necessary for the study of 4 volcanoes of plio-quaternary age volcanis centers with emission of 

fluids. Those data permited the characterization of the respective magmatic-hydrothermal systems 

in:  1) the Chiles Cerro Negro Volcanic Complex (CV-CCN), 2) Pichincha Volcanic Complex, 3) 

Cayambe Volcanic Complex and 4) Tungurahua Volcano. The first two are part of the volcanic front 

(Western Cordillera) and the next two corresponding to the Main Arc (Cordillera Real), all of them 

have experienced eruptive episodes or seismic unrest episodes in the last decades. 

The isotopic composition of the waters reveals a primarily meteoric origin, with little water-rock 

interaction only for some of the springs with higher conductivity and temperature. Likewise, in the 

composition of the gaseous emissions, the He contents suggest a lack of gases of deep mantle-

cortical origin. While high CO2 contents and values of d13C in CO2 seem characteristic of gases of 

volcanic origin. Most of the waters found correspond to bicarbonate waters, or sulfate-bicarbonate 

waters. Chlorinated waters are scarce, although it is believed that they could exist in deeper aquifers 

without surface manifestation (blind systems). 

Although it is not something that can be extrapolated to the entire volcanic front, the systems of 

the Pichincha and Chiles Cerro Negro volcanoes have hydrothermal volcanic systems which are 

more actuve, as they include fumarolic fields and waters with temperatures close to boiling, the 

other two Systems present more modest manifestations, having waters that do not exceed 55 ° C 

and an absence of fumarole fields. There is no clear explanation for the absence of high-temperature 

water upwelling in Ecuadorian hydrothermal systems, but it has been proposed that the morphology 

of the inter-Andean valley added to the high rates of precipitation results in the development of 

low-temperature upwellings as a result; mainly due to mixing processes with a strong meteoric 

control. 
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It has been observed different types of structural control in the manifestation of water springs for 

all systems, marked by the alignement of upwelling or flows defined in the directions of greater 

fracturing and its complementary direction; following the faults and fractures of the greater 

Ecuadorian dextral system. It is considered that these structures have marked the areas of high 

permeability that allow the development of hydrothermal manifestations on the surface. 

Among the systems studied, the case of CV-CCN stands out, as a typical hydrothermal volcanic 

system with fumaroles and high temperature manifestations linked to the crater and sulphated 

waters on the slopes, which with distance mix and transform into bicarbonate waters, and high-

temperature chlorinated neutral waters present in the distal area. For that reasons it is also 

considered a good prospect for obtaining geothermal energy. 

The other systems do not necessarily present this ideal zonation of gaseous manifestations in the 

vicinity of the crater and radial distribution of the composition of the waters, but some inferences 

have been made based on the geochemical and isotopic processing of the data and 

geothermometric analysis in order to construct conceptual models explaining the feeding and 

circulation dynamics for the 4 volcanoes studied. But that is not all, this work includes the sampling 

and indexing of various hot springs that were previously unknown and never mentioned in the 

literature, so the data presented will serve as foundations to establish baselines that help in their 

monitoring.
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PALABRAS CLAVE 
 

¶ Vulcanología 

¶ Geoquímica 

¶ Geotermia 

¶ Volcanismo Cuaternario 

¶ Fluidos Volcánicos 
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1 INTRODUCCIÓN 
 

La Republica del Ecuador es un país de Sudamerica con un supericie total de 283,560 km². El Ecuador 

continental tiene 3 regiones naturales fuertemente marcadas por la presencia de la Cordillera de los 

andes que separa la Costa, la Sierra y la Región Amazónica u Oriental; es además un país 

eminentemente volcánico, en su porción septerntrional (por encima de los los 2°S) tiene al menos 84 

volcanes de edad Plio Cuaternaria de los cuales 21 tienen algún grado de actividad (Bernard & Andrade, 

2011; Santamaría et al., 2017). 

El Instituto Geofísico de la Escuela Politécnica Nacional es el ente local encargado del monitoreo de 

fenómenos sismo-volcánicos, mismo que ha llevado a cabo a partir de la década de los ochenta una 

ardua labor investigativa, generando gran cantidad de publicaciones científicas alusivas a varios de 

estos complejos volcánicos. Algunos de ellos cuentan actualmente con redes instrumentales que 

abarcan monitoreo sísmico, deformación, monitoreo de emisiones de gases entre otros. El objetivo de 

todos estos esfuerzos es generar las capacidades que permitan emitir alertas oportunas en caso de 

que una erupción. 

En Ecuador no se ha explorado profundamente el campo de la geoquímica de fluidos. A partir de 1979 
el ex INECEL (Instituto Ecuatoriano de Electrificación) inició las actividades de exploración con miras a 
la explotación de los recursos geotérmicos. Se realizaron estudios en las zonas consideradas más 
rentables siendo estas: Tufiño, Chachimbiro, Chalupas (Olade-Inecel, 1987; Meer, 2010), 
lamentablemente la mayor parte de los datos obtenidos no están disponibles para el público. No fue 
sino hasta 2010, que Inguaggiato et al. realizaron la primera caracterización geoquímica sistemática de 
los fluidos descargados en el arco volcánico ecuatoriano. Considerando estos antecedentes es evidente 
la insuficiencia de datos sobre la geoquímica de los fluidos volcánicos e hidrotermales en el territorio 
ecuatoriano, a pesar de ser una herramienta fundamental para analizar la evolución de los fluidos de 
origen profundo y mejorar el entendimiento de los sistemas volcánicos. 
 
En este trabajo se realizará el muestreo geoquímico de fluidos pertenecientes a 4 sistemas volcánicos 
del Ecuador septentrional, siendo estos estos: 1) el Complejo Volcánico Chiles Cerro Negro, 2) Complejo 
Volcánico Pichincha, 3) Complejo Volcánico Cayambe y  4) Volcán Tungurahua. Los datos obtenidos han 
permitido caracterizar el funcionamiento interno de los sistermas volcánico hidrotermales, pero no 
solo eso, se han obtenido datos de zonas que no habían sido estudiadas ni reportadas hasta ahora en 
la literatura. El presente trabajo pretende ser un punto de partida para estudios más profundos y sentar 
los cimientos para la elaboración de líneas de base que faciliten futuras tareas de monitoreo volcánico 
o colaboren en la prospección con miras a proyectos geotérmicos. 
 

2 OBJETIVOS DE LA INVESTIGACIÓN 
 

La presente investigación estará enfocada al estudio geoquímico de los fluidos (siendo estos gases 

fumarólicos y aguas termales) asociados con sistemas volcánicos activos y las posibles relaciones con 

el marco geotectónico regional de sus áreas de emplazamiento.  

Los objetivos específicos del presente proyecto son:  
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a)  Determinar las fuentes magmáticas profundas y su relación con el marco geo-tectónico particular 

de cada volcán. 

b) Determinar las condiciones dominantes en los sistemas volcánicos e hidrotermales subsuperficiales. 

c) Caracterizar y determinar el origen de las distintas emisiones fluidas (gases y/o aguas) que se 

manifiestan tanto los cráteres activos como en las áreas hidrotermales aledañas. 

d) Describir y evaluar la evolución geoquímica de las emisiones fluidas durante el muestreo que se realice 

mediante el presente proyecto. 

El objetivo general al que se orienta la investigación consiste en la caracterización geoquímica e 

isotópica integral de los sistemas volcánicos. Su comparación con trabajos previos y la generación de 

modelos y líneas de base de información geoquímica de fluidos en volcanes activos, que permitirán 

realizar un adecuado seguimiento aplicable para futuros trabajos de monitoreo y vigilancia con técnicas 

geoquímicas.  

3 ALCANCE 
 

El presente proyecto pretende centrarse en el estudio comparativo de algunos de los sistemas 

volcánicos-hidrotermales activos más sobresalientes del norte de los andes Ecuatorianos. Los mismos 

estarán comprendidos entre los 2° sur de latitud y 1°norte. Los sistemas volcánicos seleccionados para 

el estudio que se encuentran comprendidos en este segmento son Guagua Pichincha, Cayambe, 

Tungurahua y Chiles-Cerro Negro. 

Los cuatro volcanes antes mencionados han mostrado actividad eruptiva o señales de reactivación en 

las últimas décadas, todos ellos cuentan con una red de monitoreo instrumental desplegada por el 

Instituto Geofísico y presentan manifestaciones de emisión de fluidos en superficie. El Volcán Guagua 

Pichincha registró su última erupción entre 1998-2001,  acompañada de la extrusión de domos (Legrand 

et al, 2002; Robin et al., 2010), el Tungurahua ha permanecido en erupción desde 1999 hasta 2016 

(Arellano et al., 2008;Hall et al., 2013), el Complejo Volcánico Chiles-Cerro Negro no tiene erupciones 

históricas documentadas sin embargo existe evidencia de actividad fumarólica y sísmica asociada a su 

actividad que data de los dos últimos siglos (Monsalve & Laverde, 2014), además presentó una fuerte 

anomalía sísmica entre finales de  2013 e inicios de 2015. El volcán Cayambe, tuvo su última erupción 

entre 1785-1786 (Ascásubi, 1802) pero también ha venido registrando un aumento en su actividad 

sísmica desde mediados de 2016.  

Todos estos sistemas volcánicos presentan una serie de áreas geotermales en los alrededores de los 

edificios volcánicos. Algunos de ellos también presentan una permanente emisión de gases fumarólicos 

que pudieran ser sujetos de estudio. Para el desarrollo de esta investigación se muestrearán, analizarán 

y estudiarán los fluidos (gases fumarólicos y aguas termales) emergentes de los sistemas volcánicos 

arriba mencionados, involucrando tanto las emisiones presentes en los cráteres activos, como en las 

áreas hidrotermales aledañas al edificio volcánico.  

4 HIPÓTESIS 
El desarrollo de la presente tesis de doctorado se basa en las siguientes hipótesis: 

1- El marco tectónico regional controla el desarrollo del volcanismo, desde su composición 

magmática a su posición de emplazamiento. Por lo tanto, estudiando volcanes que se encuentran 
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en distintos marcos geotectónicos pueden presentar diferencias en la composición de los fluidos 

volcánicos-hidrotermales emitidos. 

Existe un fuerte control estructural en los volcanes estudiados. Las fallas, fracturas y lineamientos 

estructurales presentes en cada volcán pudieran constituir caminos de ascenso preferencial. 

Mismos que han contribuido en el emplazamiento del material eruptivo, la formación de los 

estratovolcanes y sus consecuentes depósitos y, al final pero no menos importante, en la aparición 

de manifestaciones hidrotermales en superficie (fumarolas y aguas termales). 

El estudio considera 4 volcanes del Arco Volcánico Ecuatoriano, dos de ellos pertenecen al Frente 

Volcánico y dos de ellos al Arco Principal.  A su vez ambos regímenes se encuentran asentados sobre 

basamentos de diferente origen, perteneciendo los más occidentales a la Cordillera del mismo 

nombre mientras que los más Orientales se asientan sobre la así llamada Cordillera Real. Mediante 

el muestreo directo de las manifestaciones hidrotermales superficiales, se permite determinar las 

potenciales diferencias entre ellas en función de si pertenecen a uno u otro ambiente. 

2 - La caracterización composicional y fisicoquímica de emisiones acuosas o gaseosas puede ser 

utilizada para esbozar los procesos internos que ocurren en el sistema y que controlan su 

comportamiento. Mediante el muestreo de emisiones superficiales se propone la posibilidad de 

generar modelos conceptuales que reflejen el comportamiento de cada volcán. 

3 - El muestreo repetido de las manifestaciones hidrotermales y su cotejo con los datos 

bibliográficos disponibles permitirá determinar los parámetros físico-químicos de las aguas y gases 

como así también variaciones temporales en la composición (en caso de que se desarrollen y sean 

reconocibles). Hipotéticamente y de existir cambios, estos cambios debieran relacionarse con 

cambios en la actividad volcánica. En caso de que no se detectaran cambios se prevé el 

establecimiento de líneas de base que quedaran asentadas para  futuras tareas de monitoreo 

volcánico. 

5 MARCO GEOTECTÓNICO 
 

5.1 La Cordillera de los Andes 
 

El arco volcánico andino se extiende en una longitud de  ~ 7200 km  e incluye al menos 12 sistemas 

de calderas gigantes y 200 estratovolcanes potencialmente activos, todos ellos dispuestos en cuatro 

segmentos separados conocƛŘƻǎ ŎƻƳƻ ά½ƻƴŀǎ ±ƻƭŎłƴƛŎŀǎέΣ ǎƛŜƴŘƻ ŞǎǘŀǎΥ bƻǊǘŜΣ /ŜƴǘǊŀƭΣ {ǳǊ ȅ 

Austral (Figura 1) (Stern, 2004). La actividad de las zonas volcánicas es producto de la subducción 

de las placas oceánicas de Nazca y Antártica bajo la placa continental Sudamericana (Guillier et al., 

2001; Stern, 2004). La Zona Volcánica Norte, abarca entre 5°N hasta 2°S, correspondiente a los 

territorios del centro-sur de Colombia y norte de Ecuador. La Zona Volcánica Central, incluye el sur 

de Perú, Norte de Chile partes de Argentina y Bolivia, entre 16°-28°S. La Zona Volcánica Sur 

comprende Chile central entre 33-46°S y su respectiva zona fronteriza con Argentina. Y finalmente 

la Zona Volcánica Austral correspondiente a la zona fronteriza entre Chile-Argentina comprendida 

entre 49-55°S (Figura 1) (Parada et al., 2007; Stern, 2004; Thorpe & Francis, 1979).  
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Es bien sabido que existe una relación genética entre subducción y volcanismo. La actividad 

magmática se inicia por la deshidratación y/o fusión de la litosfera oceánica subducida y la 

interacción de los fluidos liberados con el manto astenosférico que la sobreyace (Sigurdsson et al., 

2015; Stern, 2004). Los cuatro segmentos que presentan volcanismo activo ocurren en zonas donde 

el ángulo de subducción es relativamente inclinado (>25°). Por otra parte, en las regiones 

intermedias entre un segmento y otro, el volcanismo está ausente. Esto se debe a que el ángulo de 

subducción es relativamente plano (< 10°) a profundidades >100 km (Figura 1) (Chen et al., 2019; 

Hall & Wood, 1985; Pennington, 1981; Stern, 2004).  

5.2 La Zona Volcánica Norte 

La Zona volcánica Norte (ZVN) comprende al menos 19 volcanes en Colombia (Fajury, 1989) y 84 

Volcanes en Ecuador (Bernard & Andrade, 2011), incluyendo dos grandes calderas ubicadas en el 

territorio ecuatoriano: Chacana (17km x 17km; Córdova Aguilar, 2018) y Chalupas (15x 20 km; 

Barberi et al., 1988). La ZVN posee numerosos estratovolcanes activos y dormidos de edad 

cuaternaria; construidos mayormente sobre terrenos andesítico-riolíticos de edad Pliocena y otros 

sustratos más complejos atribuidos a la naturaleza de las dos coordilleras. El arco se extiende desde 

la latitud 5ºN empezando con el Volcán Cerro Bravo (Manizales, Colombia) hasta aproximadamente 

2° S con el Volcán Sangay (Loja, Ecuador) (Hall & Beate, 1991; Thorpe, 1982).  

Durante al menos los últimos 25 Ma la placa de Nazca se ha estado moviendo hacia el Este y 

chocando con el continente con una tasa de convergencia de 7 cm/año (Nocquet et al., 2014), 

configurando así el panorama volcánico de la región. A pesar de que la tasa de convergencia es 

bastante uniorme, la naturaleza de la placa tiene variaciones: la corteza es joven al norte, generada 

por la Dorsal Galápagos y se presenta más antigua al sur, generada por la dorsal pacífica (Narvaez 

et al., 2018; Yepes et al., 2016); es por esto que la la distancia desde la trinchera al arco y la 

profundidad de la litosfera oceánica subducida presentan variaciones (Stern, 2004). El frente de arco 

en el segmento colombiano ocurre a una distancia >380 km de la fosa y los volcanes se yerguen 

entre 140-160 km por encima de la placa subducida. Por otra parte en los territorios de Ecuador la 

distancia desde la trinchera hacia el frente del arco disminuye, alcanzando unos 300 km. Además se 

estima que los volcanes del frente volcánico ecuatoriano se ubican solamente a unos 80-100 km por 

encima de la placa subducida (Bourdon et al., 2003; Stern, 2004). 

 

 

 



Universidad de Buenos Aires  Daniel Sierra 

5 
 

 

Figura 1.- Contexto Geodinámico de Sudamérica mostrando las principales Zonas Volcánicas presentes en el margen 

activo de los Andes: Norte, Central, Sur y Austral. Modificado de: Stern, (2004). 

Los volcanes de la ZVN, se distribuyen en largos cinturones de orientación ~N-S que forman 

cordilleras paralelas (Hall et al., 2008; Stern, 2004). En la parte Norte de la ZVN (Centro y S de 
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Colombia), el arco volcánico es muy estrecho ~40-50 km, pero llega hasta ~120 km en la parte sur 

(territorio de Ecuador; Bryant et al., 2006). Este ensanchamiento coincide parcialmente con la 

subducción la Cresta de Carnegie (Figura 1), una cordillera submarina originada en el punto caliente 

de Galápagos (Graindorge et al., 2004; Michaud et al., 2009).  

5.3 La Subducción en Ecuador 

La subducción en Ecuador muestra una situación bastante compleja. A pesar de su cercanía,  no 

sigue el mismo patrón que ocurre en el territorio colombiano (Figura 2), donde la zona sismogénica 

de Benioff permite definir fácilmente una placa subducida hacia el E con una pendiente fuerte de 

45° (Bourdon et al., 2003; Gutscher et al., 1999).  

 

Figura 2.- Mapa topográfico del Ecuador incluyendo los principales rasgos oceánicos. Los prefiles A-!Ω ȅ .-.Ω ƳǳŜǎǘǊŀƴ 

la interpretación de la geometría de la subducción en Colombia y Ecuador en base a datos sísmicos. Modificado de 

Bourdon et al., (2003). 

La mayor parte de autores que han estudiado la subducción en Ecuador, sugieren que la placa Nazca 

se subduce con un buzamiento de entre 25 a 40° alcanzando profundidades de entre 150 y 200 km 

(Guillier et al., 2001; Lonsdale, 1978; Pennington, 1981; Prevott et al., 1996; Taboada et al., 2000). 

Otros autores (Gutscher, Maury, et al., 2000; Gutscher et al., 1999; Gutscher, Spakman, et al., 2000) 

han propuesto la idea de un άslabέ plano a unos 100km bajo los andes ecuatorianos que se extiende 

tan lejos como a unos 500km de la trinchera. La evidencia presentada por los datos sismológicos 

resulta bastante ambigua, pero hace pensar que la segunda hipótesis es menos probable (Guillier 

et al., 2001). Sin embargo, la idea de un άslabέ de geometría de bajo ángulo, ha sido reforzada por 

algunos modelos de ascenso de magmas que apoyan dicha afirmación para justificar características 
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del arco como la firma adaquítica, presente en algunos de los volcanes ecuatorianos (Bourdon et al., 

2003; Hidalgo et al., 2007; Samaniego et al., 2005). 

La placa subducida presenta un límite de orientación N55°E, que separa un slab debilmente 

sismogénico al norte (más allá del volcán Altar) y un slab sismogénico al sur del país. Este límite 

coincide justamente con la zona de fractura de Grijalva (Figura 2), que separa el terreno oceánico 

joven (<22Ma) del terreno oceánico más viejo (>32 Ma)(Lonsdale, 1978, 2005; Lonsdale & Klitgord, 

1978). Esto podría reflejar un cambio en la características térmicas de la corteza subducida en el 

Norte del Ecuador con respecto al terreno oceánico antiguo que se subduce al sur de Ecuador y 

norte del Perú (Monzier et al., 1999; Stein & Stein, 1992; Yepes et al., 2016). Considerando la 

naturaleza más vieja, fría y sismogénica del slab al sur; éstas características serían las responsables 

de la supresión del volcanismo en esta zona (Monzier et al., 1999).  

Adicionalmente, el cese del volcanismo activo hacia el sur del Ecuador también coincide 

espacialmente con el impacto de la Cresta de Carnegie (Figura 2) (Graindorge et al., 2004). Una 

cordillera submarina  proveniente del Punto caliente de Galápagos (Sallarès et al., 2005; Sallarès & 

Charvis, 2003),  que ingresa a la subducción con una dirección E-NE por debajo del Norte de Ecuador 

y del Sur de Colombia junto con la placa oceánica joven (<22Ma). La cresta de Carnegie posee 

dimensiones que oscilan entre unos 300-400 km de ancho y una altura de 2-3km (Gutscher et al., 

1999; Hall et al., 2008). La edad en que habría empezado el ingreso de la cresta de Carnegie a la 

subducción ha sido objeto de debate. Varios autores han estimado edades basándose en diferentes 

métodos, mismas que oscilan entre 2Ma (Lonsdale, 1978; Witt et al., 2006), 5 Ma (Bourdon et al., 

2002), pasando por 8 Ma (Gutscher et al., 1999) hasta 15 Ma (Spikings et al., 2001). 

 

5.4 Los Andes Ecuatorianos 
 

[ƻ ǉǳŜ ǎŜ ŎƻƴǎƛŘŜǊŀ ŎƻƳƻ άǾƻƭŎŀƴƛǎƳƻ ƳƻŘŜǊƴƻέ inició en Ecuador hace aproximadamente 26 Ma, 
más tarde entre 8-6 Ma se dio una fase tectónica compresiva que cerró las cuencas sedimentarias 
intramontañosas existentes y dio inició al volcanismo a gran escala (Hall & Beate, 1991). A partir de 
este período empezó el nacimiento y crecimiento de centros volcánicos de tipo dacítico-andesítico 
(Hall & Beate, 1991) que configuran hoy por hoy la geografía de la región montañosa o más 
comúnmeƴǘŜ ƭƭŀƳŀŘŀ άƭŀ wŜƎƛƽƴ {ƛŜǊǊŀέΦ 

Los Andes ecuatorianos corresponden al segmento más austral de la ZVN. Abarcan una extensión 

de unos 650 km de longitud y poseen dos imponentes cordilleras cuyas elevaciones promedio van 

de 3500 a 4000 m.s.n.m. (Hall et al., 2008). Sobre ellas, se construyen edificios volcánicos que 

superan los 6000 m.s.n.m. (Bernard & Andrade, 2011), tal es el caso del majestuoso volcán 

Chimborazo (6268 m.s.n.m.), que por su latitud cercana a la línea ecuatorial no es solo el volcán más 

alto del Ecuador sino que constituye también el punto de nuestro planeta más distante al centro de 

la tierra (Izurieta, 2016).  

En general, los estratovolcanes ecuatorianos se caracterizan por una compleja alternancia de lavas 

básicas a intermedias, domos silícicos y frecuentemente productos piroclásticos de composición 

más evolucionada, llegando en algunos casos a dacitas y riolitas (Barberi et al., 1988)  
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5.4.1 El Margen Continental Ecuatoriano 
 

El margen continental ecuatoriano tiene una configuración bastante compleja. La forma más  

simple de entenderla es dividiendo al país en las principales provincias morfo estructurales que lo 

componen (Figura 3) . Dichas provincias se enumeran a continuación: 

 

Figura 3.- Provincias Morfo estructurales que conforman el Ecuador. Modificado de Bernard & Andrade, (2011); Eguez 

& Albán, (2017). 

¶ La Costa.- formada por terrenos de afinidad oceánica, basaltos, tobas, brechas , sobre los 

cuales descansan potentes paquetes sedimentarios (Eguez & Albán, 2017; É. Jaillard et al., 

1995; Reyes, 2013). 

¶ La Cordillera Occidental.- formada complejos ofiolíticos, arcos de islas y otros terrenos de 

afinidad oceánica acrecionadas al continente en el Campaniense Tardío (Eguez & Albán, 

2017; Hughes & Pilatasig, 2002; Vallejo et al., 2009). 

¶ La Cordillera Real.- entendida como un conjunto de terrenos geoquímicamente más 

evolucionados, acrecionadas lateralmente y metamorfizados (Aspden & Litherland, 1992; 

Eguez & Albán, 2017; Pratt et al., 2005),  

¶ El Valle Interandino.- secuencias de material volcánico y volcano-sedimentos (Hall & Beate, 

1991; Hall & Mothes, 1994). 

¶ La Cuenca Amazónica.- secuencias de depositación sedimentaria proveniente del 

levantamiento de los Andes depositados sobre el cratón amazónico (Baby et al., 2004; Eguez 

& Albán, 2017). 

¶ El Bloque Amotape Tahuin.- un fragmento de la Cordillera Real que rotó debido al choque 

e ingreso de los terrenos oceánicos (Aspden et al., 1995; Bosch et al., 2002; Eguez & Albán, 

2017).  
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¶ La Cuenca Alamor-Lancones.- terrenos de afinidad oceánica, equivalentes a los de la Costa 

sobre los cuales se ha desarrollado una cuenca sedimentaria. (Eguez & Albán, 2017).  

Dado el carácter eminentemente vulcanológico del presente estudio obviaremos la descripción 

detallada de algunas de esas provincias morfo-estructurales, para concentrarnos únicamente en 

aquellas que causan repercusión directa sobre la formación del volcanismo Plio-Cuaternario. La 

mayor parte de los volcanes ecuatorianos se asientan sobre las cordilleras. Estimaciones hechas en 

base a mediciones del campo gravitacional indican que el espesor de la corteza continental varía en 

dirección W-E pasando de 25-30 km bajo la Cordillera Occidental hasta más de 50 km bajo la 

Cordillera Real (Feininger & Seguin, 1983) ; aunque nuevos estudios en base a modellos sísmicos 

tridimensionales sugieren 50-65 km de grosor para la Cordillera Real y unos 10 km más para la 

cordillera Occidental (Koch et al., 2021). Dichas variaciones responden directamente a la génesis y 

composición variada entre los terrenos que las conforman.  

5.4.1.1 La Cordillera Occidental 

Las rocas que conforman el basamento de la Cordillera Occidental son principalmente de afinidad 

oceánica y se componen de basaltos oceánicos primitivos y rocas volcano-clásticas que fueron 

acrecionadas a partir del Cretácico Medio. La geoquímica de éstos muestra características similares 

a las de las Rocas de Galápagos y de la Cordillera Submarina de Carnegie (Dupré & Echeverria, 1984; 

Lapierre et al., 2000; Mamberti et al., 2003). Estos terrenos alóctonos incluyen fragmentos del 

Plateau Caribe así como bloques de corteza de tipo Arco de Islas (Eguez & Albán, 2017; Feininger, 

1987; Hughes & Pilatasig, 2002; E. Jaillard et al., 1990; Megard, 1989), y se presentan  muchas veces 

intruídos por cuerpos granodioríticos de edad Miocena (Somers et al., 2005). 

5.4.1.2 La Cordillera Real  

Las rocas que conforman el basamento de la Cordillera Real por su parte, son más viejas y 

geoquímicamente más evolucionadas. Su geología puede ser descrita como el compendio de al 

menos 5 terrenos litotectónicos autóctonos, acrecionados durante sucesivos eventos del Mesozoico 

que causaron episodios de metamorfismo regional (Aspden & Litherland, 1992). La Cordillera Real 

se compone de granitos, esquistos y gneises de edad principalmente Mesozoica tardía a Paleozoica 

(Aspden, Harrison, et al., 1992; Aspden & Litherland, 1992; Litherland, 1994; Noble et al., 1997). 

5.4.1.3 La Zona Subandina 

Se ubica hacia el borde E de los Andes Ecuatorianos, esta zona está caracterizada por la deformación 

y levantamientos asociados a los procesos orogénicos. Alberga algunos edificios volcánicos, mismos 

que se encuentran asentados sobre formaciones geológicas de la Cordillera Real y de la Cuenca 

Amazónica. 

A su vez, la Cuenca Amazónica se describe como una serie de materiales sedimentarios depositados 

sobre el Cratón Guyanés o amazónico (Aspden, Fortey, et al., 1992). El principal origen para estos 

sedimentos es el propio levantamiento de los Andes. La cuenca Amazónica incluye amplias series 

de sedimentos y volcano-sedimentos de edad Pre-cretácica, sedimentos fluvio-deltaicos y marinos 

del Cretácico y depósitos coluviales más jóvenes (Baby et al., 2004; Eguez & Albán, 2017). 
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5.4.1.4 El Valle interandino y el Volcanismo Cuaternario 

Sobre las rocas del basamento cristalino de la Sierra ecuatorial descansan depósitos volcánicos 

recientes. Los  depósitos volcánicos pliocénicos, son los responsables de haber moldeado los rasgos 

más básicos de la geografía actual (Hall & Beate, 1991). Todos estos productos volcánicos 

indiferenciados (paquetes de lavas , tobas, aglomerados y sedimentos asentados sobre todo en la 

Sierra Central)  se agrupan bajo el nombre de Formación Pisayambo (Baldock, 1982; Eguez & Albán, 

2017). Las fuentes  (centros eruptivos) de las cuales provienen estos depósitos no son claras, pues 

muy pocos centros de emisión han sido identificados (Hall & Beate, 1991).  

Supra-yaciendo los basamentos cristalinos y las formaciones Pliocenas, yergue el arco volcánico 

joven Cuaternario que ocupa el territorio septentrional del Ecuador. Abarca al menos 84 centros 

volcánicos (Figura 4) desde el Complejo Volcánico Chiles ςCerro Negro al Norte hasta el Volcán 

Sangay al Sur (Bernard & Andrade, 2011). Todos los edificios volcánicos, así como sus depósitos 

distales e incluso los depósitos detríticos asociados al volcanismo actual que se asientan sobre las 

Řƻǎ ŎƻǊŘƛƭƭŜǊŀǎ Ƙŀƴ ǎƛŘƻ ŀƎǊǳǇŀŘƻǎ ōŀƧƻ Ŝƭ ƴƻƳōǊŜ ŘŜ ά±ƻƭŎłƴƛŎƻǎ /ƻǘƻǇŀȄƛέ (Eguez & Albán, 2017), 

en honor al Volcán Cotopaxi (5897 m.s.n.m.) que es uno de los más activos, peligrosos (IGEPN, s. f.) 

y a la vez más representativos de la Sierra ecuatoriana. 

 

Figura 4.- Volcanes Cuaternarios del Arco Ecuatoriano. Coordenadas Geográficas, WGS-84. DTM 90m. A) Muestra la 

zonación Geoquímica identificada en el Arco y los Dominios definidos en Base a criterios Morfo-estructurales. B) 

Muestra el nivel de actividad de los Volcanes y sus nombres (Bernard & Andrade, 2011; Hall & Beate, 1991; Samaniego, 

Monzier, et al., 2002). 

5.5 Morfología de los Andes Ecuatorianos 
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Se ha sugerido que los centros de emisión volcánica del arco ecuatoriano están dispuestos en filas, 

y se ha propuesto la existencia de 4 dominios volcánicos basados en criterios morfológicos y 

atribuidos a un posible control estructural. Enumerándolos de W a E, dichos dominios son: 

Cordillera Occidental, Callejón Interandino, Cordillera Real y Zona Subandina (Hall et al., 2008; Hall 

& Beate, 1991; Figura 4-A). 

Los Volcanes de la Cordillera Occidental se caracterizan por actividad andesítico-silícica y dacítica 

durante el Pleistoceno Tardío y Holoceno, a esta etapa le siguió otra de construcción de 

estratovolcanes de hasta 20 km de diámetro compuestos de andesita básica (Hall et al., 2008). 

Morfológicamente los centros son conos compuestos, construidos por migraciones sucesivas en los 

centros de emisión caracterizados por cicatrices de deslizamiento de 2 a 3 km, a menudo abiertas 

hacia el oeste, donde se han emplazado domos dacíticos (Hall et al, 2008).  

Por su parte los volcanes de la Cordillera Real son volcanes que tienen entre 15 y 20 km de diámetro 

y llegan a medir hasta 3 km sobre la topografía, su alineación es un poco más difusa si se compara 

con los del frente volcánico. Varios de ellos como el Cotopaxi (5897 m.s.n.m.) y Tungurahua 

(5023m.s.n.m.) han sufrido colapsos de flanco de 2-10 km3 de volumen (Hall et al., 2008). La 

actividad de los volcanes asentados sobre esta cordillera ha sido más frecuente que la de los de la 

cordillera Occidental durante el Holoceno (Hall et al., 2008). 

Las dos Cordilleras, están separadaǎ ǇƻǊ ǳƴ ǾŀƭƭŜ ƛƴǘŜǊƳŜŘƛƻΣ ŎƻƴƻŎƛŘƻ ŎƻƳƻ ά±ŀƭƭŜ LƴǘŜǊŀƴŘƛŘƻέ ƻ 

ά/ŀƭƭŜƧƽƴ LƴǘŜǊŀƴŘƛƴƻέ (Figura 4-A). Este valle constituye una depresión estructural (2000-3000 

m.s.n.m.) cuyas dimensiones son de unos 300 km de largo por 20-30 km de ancho (Hall et al., 2008). 

Su origen es atribuido a la tectónica cuaternaria; juegos de fallas transcurrentes e inversas han 

permitido el levantamiento de las cordilleras por encima del mismo (Alvarado, 2012).  

El Valle Interandino ha sido rellenado por espesos paquetes de lavas y depósitos volcánoclásticos 

(hasta 1 km de espesor) relativamente jóvenes (Barberi et al., 1988) y alberga al menos una docena 

de volcanes andesíticos que en general son más viejos que aquellos asentados en las cordilleras (Hall 

& Beate, 1991). Sus alturas bordean los 4000-5000m.s.n.m. (Bernard & Andrade, 2011). Cabe 

destacar que los más importantes asentamientos de toda la άwŜƎƛƽƴ {ierraέ se encuentran 

distribuidos a lo largo de este valle. El valle desaparece al Sur de los 2°S, donde los andes 

Ecuatorianos forman una sola cadena montañosa en la que no existe un valle dominante y en la que 

el volcanismo Holoceno-reciente no está presente (Hall et al., 2008). En esta zona solo quedan 

vestigios de actividad volcánica más vieja (Eguez & Albán, 2017). 

Finalmente, el borde oriental de la Cordillera Real alberga una incipiente cadena de volcanes, 

desarrollada en la parte más externa del arco magmático actual, a lo largo de la Zona Subandina 

norte (levantamiento Napo) (Barragán & Baby, 2004). Los volcanes de la Zona Subandina son más 

pequeños que los que se asientan en las cordilleras y tienen alturas que van de 2000 a 4000 

m.s.n.m.. Muestran además severos signos de meteorización causada por las intensas lluvias que 

caracterizan la región amazónica (Hall et al., 2008). Esta zona presenta volcanismo de tipo calco-

alcalino al norte (e.g. Volcán Reventador, 3562 m.s.n.m.), pero otros volcanes más australes (e.g. 

Sumaco, 3990m.s.n.m.) poseen un inusual comportamiento de tipo alcalino (Samaniego, Monzier, 

et al., 2002). Este pequeño lineamiento de estratovolcanes ha sido edificado sobre una zona de 

tectónica contraccional caracterizada por fallas predominantemente inversas (Tibaldi, 2005). 
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5.6 Variaciones Geoquímicas en el Arco Volcánico ecuatoriano 
 

En función de la distancia a la fosa, la composición geoquímica de los magmas del Arco Ecuatoriano 

presenta ciertas variaciones sistemáticas, que incluyen un aumento en las concentraciones de la 

mayoría de elementos incompatibles (K2O, LREE , LIL y especialmente HFSE; Figura 5 y Figura 6) 

(Ancellin et al., 2017; Barragan et al., 1998; Bourdon et al., 2003; Chiaradia et al., 2009; Hidalgo 

et al., 2012; Samaniego, Monzier, et al., 2002). Estas variaciones a lo largo del arco y este 

decremento relativo en elementos móviles son bastante típicas de los arcos volcánicos alrededor 

del mundo (Chiaradia et al., 2009; Davidson & de Silva, 1995; Dickinson, 1975; Ryan et al., 1995; 

Stolper & Newman, 1994) y evidencian que las rocas magmáticas ecuatorianas se derivan de grados 

de fusión parcial variables, que se vuelven progresivamente más bajos hacia el tras arco (Figura 5 y 

Figura 6); tal como ha sido descrito por varios autores (Barragan et al., 1998; Bourdon et al., 2002, 

2003; Bryant et al., 2006; Chiaradia et al., 2009). 

 

Figura 5.-a) Diagrama multielemental normalizado al Manto Primitivo para los magmas ecuatorianos b) Diagrama de 

tierras raras normalizados a condrita. Datos obtenidos para los volcanes Guagua Pichincha y Pululahua se muestran 

representando al Frente Volcánico, los volcanes Chacana e Ilaló representando al Arco Principal y el volcán Sumaco 

como representante del Trasarco. Modificado de Chiaradia et al., (2009).  

Otra particularidad en la geoquímica del arco ecuatoriano es la presencia de rocas con firma 

adaquítica hacia el frente volcánico. Misma que se va haciendo menos notoria a medida que se 

incrementa la distancia a la fosa (Bourdon et al., 2003; Chiaradia et al., 2009; Hidalgo et al., 2012). 

Diversos autores han postulado sus propias teorías para justificar la firma adaquítica. La generación 

de adaquitas pudiera deberse a procesos que ocurren durante la fusión parcial de la cuña mantélica 

que previamente ha sido metasomatizada por líquidos silíceos derivados del slab (Bourdon et al., 

2002, 2003, 2004; Hidalgo et al., 2007, 2012; Robin et al., 2009; Samaniego et al., 2005, 2010), otros 

autores han sugerido que la firma adaquítica puede ser el resultado de procesos de fusión-

asimilación a profundidad del Moho, como la fusión a la base de la corteza (50km de espesor) 

(Garrison & Davidson, 2003), mientras otros sostienen que las adaquitas pueden ser el producto del 

fraccionamiento de anfíbol y granate en un magma basáltico derivado del manto (Bryant et al., 

2006; Chiaradia et al., 2009). 
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Figura 6.- (a) Diagrama K2O vs. SiO2 mostrando los campos definidos por (Peccerillo & Taylor, 1976).  Nótese el aumento 

progresivo en el contenido de K2O con la distancia a la fosa. (b)Diagrama Y versus SiO2 para las lavas Ecuatorianas 

mostrando la variación de las características adaquíticas entre los diferentes lineamientos volcánicos. Tomado de 

Hidalgo et al., (2012). 

La idea de la fusión parcial del άslabέ debajo del Ecuador ha sido propuesta desde fines de los años 
90s para explicar la firma adaquítica en las lavas Ecuatorianas (Bourdon et al., 2003; Hidalgo et al., 
2012; Samaniego et al., 2005). Esta hipótesis está también soportada por la ausencia de fuerte 
sismicidad intermedia en Ecuador (Lonsdale, 1978; Lonsdale & Klitgord, 1978), esto indicaría que el 
slab subducido no se comporta como una estructura completamente frágil, sugiriendo que se 
encuentra caliente (Hidalgo et al., 2012; Monzier et al., 1999; Samaniego et al., 2005; Yepes et al., 
2016). El estado térmico de una cresta de Carnegie joven, podría permitir las condiciones para que 
los sedimentos carbonáticos y silíceos con bajos puntos de fusión experimenten fusión parcial 
(Hidalgo et al., 2012).  
 

 
Figura 7.- (a) Diagrama 87Sr / 86Sr versus 143Nd / 144Nd que incluye campos de composición mostrados por las rocas del 

Centro de Expansión de Galápagos (GSC), Levantamiento del Pacífico Oriental (EPR), Galápagos Islas (GAL), Basamento 

de la Cordillera Occidental (WCB), Lavas del frente volcánico (VF), Lavas de la Cordillera Oriental (EC), Zona Volcánica 

Central (CVZ) y xenolitos corticales colombianos. (b) Diagrama 87Sr / 86Sr versus 143Nd / 144Nd para las lavas cuaternarias 

ecuatorianas. Tomado de Hidalgo et al., (2012). 

Las  variaciones geoquímicas presentes en el arco volcánico ecuatoriano han permitido definir 

varios dominios (Hidalgo et al., 2012; Samaniego, Monzier, et al., 2002) (Figura 6 y Figura 7): 
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1) El Frente Volcánico, siendo los volcanes más cercanos a la fosa, constituyen un grupo de volcanes 

asentados sobre la Cordillera Occidental y del Valle Interandino, desde el Complejo Chiles-Cerro 

Negro al Norte hasta el Quilotoa al Sur.  

2) El Arco Principal, ubicado más lejos de la fosa y que comprende principalmente los volcanes de 

la Cordillera Real. Son parte de este grupo también, el volcán El Reventador, ubicado en la zona 

subandina, así como los volcanes Chimborazo y Carihuairazo, a pesar de estar construidos sobre el 

basamento de la Cordillera Occidental.  

3) El Trasarco un pequeño lineamiento de volcanes ubicados en las estribaciones de la cordillera, 

hacia la Cuenca Amazónica, que incluye al Volcán Sumaco y otros edificios más antiguos. Este último 

grupo tiene características alcalinas , lo que supone un fuerte contraste con el resto del arco que 

presenta características de un clásico volcanismo calco-alcalino (Hidalgo et al., 2012; Samaniego, 

Monzier, et al., 2002). 

Como dato adicional se sabe que los magmas emplazados en el Frente Volcánico tienen relaciones 
87Sr/86Sr bajas y 143Nd/144Nd altas (Figura 7) en comparación con los de la Cordillera Real, mientras 
que los valores de ɻ18O muestran un comportamiento opuesto disminuyendo desde el Frente 
Volcánico al Arco Principal (Hidalgo et al., 2012).   
  

5.7 La Configuración Tectónica de los Andes del Norte 

A nivel regional, no existe un punto triple de unión que separe las placas Caribe, Sudamérica y Nazca. 

En lugar de ello el Istmo de Panamá y las áreas circundantes están acomodando la compresión en 

dirección E-W (y en menor grado compresión N-S), a través de una serie de fallas de rumbo NW a 

NE, dispuestas sobre las regiones andinas de Ecuador, Colombia y Venezuela. Dichas fallas provocan 

ƭŀ ǎŜǇŀǊŀŎƛƽƴ  ŘŜ  ǳƴ άbloqueέ con movimiento hacia el NNE (Figura 8), a lo largo del borde de la 

Cordillera Real en Ecuador y de la Cordillera Oriental en Colombia (Pennington, 1981).   

9ƭ ŘƻƳƛƴƛƻ ƎŜƴŜǊŀŘƻ ǇƻǊ ŘƛŎƘŀ ǎŜǇŀǊŀŎƛƽƴ ŦǳŜ ŎƻƴƻŎƛŘƻ Ŝƴ ǳƴ ǇǊƛƴŎƛǇƛƻ ŎƻƳƻ Ŝƭ άBloque 

bƻǊŀƴŘƛƴƻέΣ ǇŜǊƻ Ŝƴ ǘƛŜƳǇƻǎ Ƴłǎ ǊŜŎƛŜƴǘŜǎ Ƙŀ ǇŀǎŀŘƻ ŀ ǎŜǊ ƭƭŀƳŀŘƻ Ƴłǎ ǇǊƻǇƛŀƳŜƴǘŜ άNorth 

Andean Sliver όb!{ύέ Ŏǳȅŀ ǘǊŀŘǳŎŎƛƽƴ ƭƛǘŜǊŀƭ ŘŜǎŘŜ Ŝƭ ƛƴƎƭŞǎ ǎŜǊƝŀ ά!ǎǘƛƭƭŀ bƻǊŀƴŘƛƴŀέ όFigura 8). Esta 

modificación de su nombre se debe principalmente a tres causas. En primer lugar, el segmento móvil 

no solo incluye los dominios del antearco, sino que también incluye partes del arco y trasarco. En 

segundo lugar, el término bloque o microplaca es más coherentemente utilizado con un dominio 

que no está sometido a deformación interna (Gordon, 1995), lo cual si se ha evidenciado en el NAS 

(Alvarado et al., 2014; Lavenu, 1995). En tercer lugar, su relación largo/ancho es bastante alta.  

Sumado a que su tamaño es muy pequeño si se lo compara al de la Placa Sudamericana (Alvarado 

et al., 2016) (Figura 8). 
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Figura 8.-Principales fallas del Ecuador Continenta, el diagrama muestra además la posición del Ecuador respecto al 

bloque Nor-andino hoy llamado North Andean Sliver.  Modificado de Alvarado et al., (2014). 

Toda la última etapa de la evolución de los Andes del Norte, muestra el movimiento de esta "astilla" 

localizada en la placa continental de Ecuador-Colombia (Figura 8).  El NAS se encuentra atrapado 

entre la trinchera y el cratón sudamericano y se ha estado "escapando", desplazándose  en dirección 

NE a partir del Mio-Plioceno (Costa et al., 2009; Egbue & Kellogg, 2010; Nocquet et al., 2014; 

Pennington, 1981). A través mediciones de GPS se ha ratificado su movimiento relativo hacia el NE 

con respecto a la porción continental estable y se ha estimado una tasa de movimiento de 8.5 mm/a 

(Alvarado et al., 2016).  

Solo dos tercios de la sismicidad que se registra en Ecuador corresponden a sismos profundos de 

subducción, el tercio restante corresponde a deformación superficial, incluyendo algunos de los 

sismos más fuertes que se han registrado en el territorio nacional (Hanus & Vanek, 1987).  Guillier 

et al. (2001) observó una relativa ausencia de sismicidad superficial en la zona costera así como en 

la pendiente occidental de la Cordillera Occidental, lo que hace pensar que el bloque de la Costa 

actúa como un bloque rígido y virtualmente indeformable que amortigua la deformación y que 

transmite a los Andes el esfuerzo originado por el choque de placas (Figura 8).  Los Andes estarían 

por tanto sujetos a grandes cantidades de esfuerzo y deformación. 

El mayor sistema tectónico presente en Ecuador es el compuesto por las fallas Chingual-Cosanga-

Pallatanga-Puná (CCPP) (Figura 8). Las estructuras que lo definen son principalmente sistemas 
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transpresivos dextrales y en menor medida fallas normales que atraviesan toda la Sierra ecuatoriana 

en dirección longitudinal. La distribución de la componente transcurrente se alinea sobre fallas de 

dirección NE-SW, mientras las componentes inversas actúan sobre las estructuras NS (Alvarado, 

2012)Φ 9ǎǘŀǎ Ŧŀƭƭŀǎ ŎƻƴŦƻǊƳŀƴ ƭƻ ǉǳŜ ŀƭƎǳƴƻǎ ŀǳǘƻǊŜǎ Ƙŀƴ ƭƭŀƳŀŘƻ ǘŀƳōƛŞƴ άŜƭ {ƛǎǘŜƳŀ aŀȅƻǊ 

Dextral o MDS por sus siglas en inglés Andes (Ego et al., 1996; Eguez et al., 2003; Soulas, 1991). 

La observación superficial de las principales fallas localizadas en la sierra ecuatorial sugiere que sus 

planos tienen una disposición subvertical (Figura 8); sin embargo lo más probable es que en realidad 

tengan buzamientos hacia el E de aproximadamente unos 35° (Guillier et al., 2001). Aunque esta 

tendencia parece  generalizada  para toda la zona andina, existen diferencias en lo que respecta a 

la zona subandina (límite con la selva amazónica), donde por consenso general entre los autores se 

cree que las principales estructuras  deben tener una geometría de buzamiento hacía el W (Guillier 

et al., 2001; Litherland, 1994). 

5.8 El papel de las suturas y estructuras heredadas 
 

Distintos  autores (J. F. Dumont et al., 2005; Ego et al., 1996; Lavenu, 1995; Soulas, 1991; Tibaldi & 
Ferrari, 1992; Witt & Bourgois, 2010) han postulado que muchas de las viejas suturas 
correspondientes a los procesos de acreción continental (Hughes & Pilatasig, 2002; E. Jaillard et al., 
2009; Mamberti et al., 2003) juegan un papel importante en la deformación que hoy ocurre en el 
Ecuador (Figura 3). Esto debido a que algunas de ellas han sido reactivadas por el estado de 
esfuerzos actual (Alvarado et al., 2016). Dichas afirmaciones han sido respaldadas mediante análisis 
tectónicos realizados en las suturas del Cretácico Tardío  ubicadas al E de la Cordillera Occidental 
(McCourt et al., 1998; Winter et al., 1993; Winter & Lavenu, 1989) y mediante el estudio de la 
distribución de los eventos sísmicos superficiales (0-25km) que también parecen concentrarse en la 
cercanía de dichas suturas (Guillier et al., 2001). 
 
Las suturas de acreción Cretácicas han sido consideradas por la mayoría de los autores como la 
principal estructura que acomoda el movimiento del NAS (Figura 8) (Alvarado, 2012). Debido a estas 
estructuras el Ecuador entero estaría disectado; las  suturas se conectan hacía el sur con el Golfo de 
Guayaquil a través del sistema de fallas Pallatanga (J. F. Dumont et al., 2005; Lavenu, 1995; 
Samaniego et al., 2005; Tibaldi & Ferrari, 1992) y se extienden hacia el norte llegando hasta 
Colombia  (Figura 8), mediante otras fallas y suturas que todavía no han sido bien definidas (Figura 
8) (J.-F. Dumont et al., 2005). Se ha sugerido también que otra de las antiguas suturas continentales 
que se extiende  N-S a lo largo del borde occidental de la Cordillera Real (Aspden & Litherland, 1992), 
la Fallla de Peltetec (Figura 8), pudiera ser parte de las estructuras responsables de la expulsión del 
NAS. Sin embargo esto ha resultado polémico pues no existe suficiente  evidencia de su presencia 
en términos de actividad sísmica o afloramientos geológicos en superficie (Lavenu, 1995; Tibaldi & 
Ferrari, 1992; Winkler et al., 2005). 
 

5.9 La relación de la tectónica con el Volcanismo Actual 
 

Está ampliamente aceptado que centros emisión volcánica del arco ecuatoriano están dispuestos 

formando filas (Figura 4-A). Se ha propuesto la existencia de al menos  4 lineamientos volcánicos 

paralelos basados en criterios morfoestructurales (Hall et al., 2008; Hall & Beate, 1991) y de 3 

dominios también paralelos basándose diferencias de índole geoquímica (Figura 4) (Hidalgo et al., 
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2012; Samaniego, Monzier, et al., 2002). Así mismo, estudios más locales de varios autores 

realizados en volcanes ecuatorianos, señalan una posible influencia de estructuras tectónicas 

regionales correspondientes al sistema mayor dextral y a la zona de fallas subandinas, que pudieron 

haber jugado un papel importante en el emplazamiento de algunos volcanes: Iliniza (Hidalgo et al., 

2007), Chimborazo (Samaniego et al., 2012), Pululahua (Papale y Rosi, 1993), Cayambe (Samaniego 

et al., 2005), Sumaco, Reventador, Sangay, Pan de azúcar y Cerro Negro (Tibaldi 2005). Basta solo 

con mirar el mapa de los volcanes cuaternarios (Figura 4) para observar como los volcanes se alinean 

coherentemente con las estructuras tectónicas mayores (Figura 8). Podríamos decir entonces que 

el emplazamiento de los volcanes del arco ecuatoriano ha sido influenciado por las estructuras 

tectónicas mayores presentes en la región permitiendo la formación de lineamientos.  

Por otra parte en 1987, Hanus et al. realizaron un análisis sobre la sismicidad superficial en Ecuador 

y lo contrastaron con la localización de las manifestaciones hidrotermales, tomando como base el 

inventario del INECEL (Instituto Ecuatoriano de Electrificación).  En este estudio se definieron 8 

zonas de fracturamiento y se llegó a la conclusión de que más del 90% de las manifestaciones  se 

ubicaban dentro de las zonas antes definidas.  Si bien los métodos y las definiciones que utilizaron 

en su trabajo serían discutibles bajo los estándares actuales, sus conclusiones sientan un importante 

precedente, al presentar la idea de que la distribución de manifestaciones hidrotermales  no es del 

todo aleatoria  sino que está condicionada, incluso a una escala regional por la transferencia de calor 

y volátiles a través de las zonas de  fracturamiento y las estructuras. 

 

5.10 Geología Local de los Volcanes de Estudio 

5.10.1 Complejo Volcánico Chiles- Cerro Negro  
 

El complejo volcánico Chiles-Cerro Negro (CV-CCN) se compone de dos edificios principales: El Chiles 

(0°48'59"N, 77°56'14"O, alt. 4768 m.s.n.m.) y El Cerro Negro (0°49'25 "N, 77°58'56"O, alt. 4470 

m.s.n.m.) (Figura 9) ambos pertenecientes al Frente Volcánico.  Las cumbres de los dos edificios se 

ubican sobre la línea fronteriza colombo-ecuatoriana, misma que también atraviesa un  domo 

άǎŀǘŞƭƛǘŜέ ŘŜ ƳŜƴƻǊ ǘŀƳŀƷƻ ŎƻƴƻŎƛŘƻ ŎƻƳƻ άtŀƴŜŎƛƭƭƻ ŘŜ ¢ǳŦƛƷƻέ (INECEL & Geotérmica Italiana 

Srl., 1982a; Lozano & Cruz, 1983). Estos volcanes se asientan en los dominios de la Cordillera 

Occidental, sus depósitos recaen sobre un sustrato pliocénico fuertemente erosionado (Fm 

Pisayambo) y sobre un volcán más antiguo del Plioceno inferior, localizado en territorio colombiano. 

En el entorno de ambos volcanes, el basamento está muy afectado por procesos hidrotermales 

(INECEL & Geotérmica Italiana Srl., 1982a). 
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Figura 9.-A la izquierda se muestra una imagen de los Volcanes Chiles y Cerro Negro vistos desde un sobrevuelo al flanco 

SE del Chiles. El Volcán Chiles, en primer plano,  está cubierto con  nieve; el Cerro Negro, al fondo, muestra también una 

ligera cobertura de nueve en la cima (P. Ramón IG-EPN). A la derecha se muestra una ilustración realizada a mano  en 

1853 por Manuel María Paz, la cual muestra al Volcán Chiles y al Cumbal (Colombia) vistos desde el oriente,  con 

emisiones de gases. Junto con los registros históricos esta imagen sugiere una notoria actividad  fumarólica durante a 

finales del siglo XIX e inicios del XX. Tomado de la recopilación histórica de Monsalve y Laverde (2014). 

Se ha sugerido la existencia de una fractura de orientación WNW-ESE que permitió el ascenso de 

magmas para la formación de los dos edificios y el domo (Lozano & Cruz, 1983). La similitud 

composicional y cronológica  y estructural favorece a la noción de una cámara magmática común 

(INECEL & Geotérmica Italiana Srl., 1982a). Los dos centros volcánicos presentan una configuración 

de estratovolcán y presentan varios episodios similares de actividad eruptiva, separados por 

periodos más o menos largos de calma, donde la erosión glaciar desmanteló parcialmente el edificio 

anterior (INECEL & Geotérmica Italiana Srl., 1982a). La actividad volcánica puede dividirse en varios 

períodos (Figura 10): 

Chiles y Cerro Negro I.- Estos depósitos descansan directamente sobre secuencias pliocénicas. Se 
conforman de paquetes de lavas disectados por actividad glacial, donde es común que los valles 
coincidan con zonas de fractura que presentan manifestaciones termales. Son productos efusivos 
con poca variación composicional correspondientes principalmente a andesitas piroxénicas.  
 
Para el caso de Cerro Negro I los productos son menores que en Chiles I. En base a dataciones 
radimétricas se ha determinado que el Cerro Negro I tendría una edad de ~1 Ma (INECEL & 
Geotérmica Italiana Srl., 1982a; Lozano & Cruz, 1983). Para el caso del Chiles, este edificio volcánico 
ha sido estudiado en mayor profundidad por lo que se ha subdividio en 3 unidades basales: 
  

Chil-Ia.- compuesta por andesitas basálticas (55-61 SiO2 wt. %.)  en paquetes gruesos de hasta 
200m, dispuestas al N del volcán con una edad de ~572 ka (Telenchana, 2017). 
Chil-Ib.- paquetes de hasta 200m de lavas con composiciones que van desde andesitas a dacitas 
(63-65 SiO2 wt. %.), dispuestas hacía el S y SE exhibiendo edades de ~400 ka (Telenchana, 2017).  
Chil-Ic.- conformada por riodacitas (68-70 SiO2 wt. %) dispuestas hacia el E  en la zona conocida 
como Aguas Hediondas con edades de ~271 ka y con espesores de al menos 150m (Telenchana, 
2017).  

  
Chiles y Cerro Negro II.- la actividad de ambos volcanes se reanuda después de un episiodio de 
inactividad de 200 ka que genera erosión en los edificios basales. Luego se da la formación 
simultanea (o con poca separación temporal) de flujos de lava en ambos edificios. En el Cerro Negro, 
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los productos emitidos en este episodio van de dacitas a andesitas anfibólicas, mientras que en 
Chiles presentan mayor variación composicional (INECEL & Geotérmica Italiana Srl., 1982a).  
 
Para el Chiles esta segunda fase extrusiva consiste en lavas y otros productos volcánicos que le 
otorgan la configuración de estratovolcán, se depositan radialmente sobre las superficies 
erosionadas de Chiles I y cubren un área de aproximadamente 15 km2 (Telenchana, 2017). Chiles II 
ha sido subdividido en 3 unidades:  
 

¶ Chil-IIa.- flujos de lavas masivas andesíticas dispuestas entre el SW y SE Con edades entre 
75-60ka (Telenchana, 2017).  

¶ Chil-IIb.- flujos dacíticos dispuestos de forma radial a partir de un cráter central. Han sido 
datados en ~50 ka(Telenchana, 2017).  

¶ Chil-IIc.- flujos de lava que afloran al E y NE del cono con litologías correspondientes a 
ǊƛƻŘŀŎƛǘŀǎΦ ! Ŝǎǘŀ ǳƴƛŘŀŘ ǇŜǊǘŜƴŜŎŜ Ŝƭ ŜƳōƭŜƳłǘƛŎƻ ŦƭǳƧƻ ŘŜ άƭŀǎ ƎǊŀŘŀǎέ datado en  ~42 ka 
(INECEL & Geotérmica Italiana Srl., 1982a). 

 
Avalanchas de Escombros.- Tras la formación de Chiles II se produce un colapso de edificio en el 
volcán, que deja una cicatriz abierta hacia el norte (INECEL & Geotérmica Italiana Srl., 1982a). El 
depósito de avalancha se extiende por unos 16 km2 y ha sido socavado por la acción de los drenajes 
y cubierto por depósitos glaciares. La edad del Colapso ha sido estimada entre 10-15 ka AP 
(Telenchana, 2017).  
 
El Cerro Negro muestra una evolución similar, tras el emplazamiento de la fase II siguió un colapso 
del edificio hacia el flanco SW que dejó una importante cicatriz.  Además, el Cerro Negro tuvo un 
episodio eruptivo que generó un flujo piroclástico cuyos depósitos se disponen hacia el flanco NW 
alcanzando una distancia máxima de unos 3 km; dichos flujos se componen de andesitas anfibólicas 
(INECEL & Geotérmica Italiana Srl., 1982a).  
 
Chiles y Cerro  Negro III (?).- Algunos autores habían descrito la ocurrencia de un tercer episodio 
más explosivo, caracterizado por erupciones freatomagmáticas bajo la cobertura glaciar (INECEL & 
Geotérmica Italiana Srl., 1982a; Lozano & Cruz, 1983). Sin embargo en estudios más recientes se 
han agrupado estos episodios como parte de la formación de Chiles II con edades de 40-20Ka 
(Telenchana, 2017). Este episodio explosivo incluiría la formación de pequeños domos y cráteres de 
explosión, que luego habrían conducido a los colapsos ya antes descritos (INECEL-OLADE-AQUATER, 
1980; Telenchana, 2017). 
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Figura 10.- Mapa geológico simplificado del Complejo Volcánico Chiles- Cerro Negro (CELEC EP & ISAGEN, 2012; 

Perdomo et al., 1986; Telenchana, 2017). Modelo digital de terreno de 30 m. WGS 84- 17N. 

5.10.1.1 Actividad reciente 
 
Santamaría et al. (2017) realizaron trabajos de identificación de depósitos de caída de ceniza en 
turberas aledañas al CV-CCN. En dicho estudio se presentan descripciones litológicas y dataciones 
mediante 14C de todas las capas de ceniza depositadas en la zona. Dada la ausencia de capas de 
ceniza con propiedades que pudieran ser atribuidas al CV-CCN, los autores concluyen que no habría 
existido actividad explosiva significativa de dicho complejo por lo menos desde ~6900 años AP. 
 
Por otra parte, la recopilación histórica de Cortez y Calvache (1997) sugiere la ausencia de procesos 
eruptivos para el CV-CCN en todo el siglo XX, mediante la recolección testimonios orales de los 
moradores más ancianos de la zona. Además resalta la ocurrencia de un fuerte sismo en 1923, el 
cual fue asociado a la actividad de estos volcanes (Torres et al., 2013). Por otra parte una 
recopilación histórica realizada por (Monsalve & Laverde, 2014) revela reportes de intensa actividad 
fumarólica/eruptiva en la segunda mitad del siglo 19 y principios del siglo 20 (Figura 9), si bien las 
anotaciones históricas resultan inexactas y a veces contradictorias indicarían presuntamente algún 
tipo de actividad superficial reciente ocurriendo en estos Volcanes. 
 
En 1991 AD el Instituto Geofísico de la Escuela Politécnica Nacional (IG-EPN), quien es ente 
encargado del Monitoreo Sísmico y Vulcanológico para el territorio ecuatoriano, colocó una primera 
estación sísmica de período corto en la zona. Más tarde en el año de 1997 se registró un primer 
enjambre sísmico que incluyó decenas de sismos; entre estos se destacan sismos sentidos de 
magnitud 4.2 y 4.3 (Torres et al., 2013). Nuevas anomalías sísmicas se registraron en los años 
venideros tanto en 1999 como en el 2000 AD (Torres et al., 2013).  
 
A partir de 2013 el CV-CCN, volvió a presentar anomalías sísmicas. El punto más álgido de la actividad 
de este complejo se alcanzó entre los años 2013 y 2014 cuando nuevos enjambres sísmicos 
volvieron a azotar la zona del CV-CCN alcanzando en ocasiones un conteo que superaba los 6000 
sismos al día. El 20 de octubre de 2014 a las 14h33 (hora local) se registró un sismo de magnitud 5,9 
en el flanco sur occidental del Chiles, a unos 6 km de profundidad. Este sismo generó daños en 
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estructuras cercanas y llegó a sentirse incluso en la capital del Ecuador, localizada a más de  100km 
de distancia (IGEPN, 2014b, 2014a). Tras este suceso se trabajó en robustecer las redes de 
monitoreo, mejorar los estudios geológicos de la zona y en la generación de un mapa de peligros 
(IGEPN & SGC, 2014). Esta sismicidad anómala ha sido interpretada como la acción de  pulsos 
magmáticos de pequeña magnitud que desestabilizan los sistemas de fallas operando en la zona 
(Ebmeier et al., 2016; Sierra, 2015). 
 

5.10.2 Complejo Volcánico Cayambe 
 

El Cayambe (Lat 0°, 71´.72 N, Long 77° 59´.13 E, alt. 5790 m snm) es un volcán compuesto (Figura 

11) que se asienta en la  parte norte de la Cordillera Real (Samaniego et al., 1998). Se levanta sobre 

una base cuasi-rectangular de 24x18 km, que tiene elevaciones de 3000 m snm al lado W y casi 3600 

m.s.n.m. al lado E (Samaniego et al., 1998). Sobre los 4800 m.s.n.m. el volcán está cubierto por un 

glaciar de aproximadamente  22 km2 (Samaniego et al., 1998). Sistemas de fallas orientados N35E y 

N125E controlan la localización y forma del complejo volcánico, siendo la más importante el sistema 

Chingual-La Sofía que termina en el sector NE del volcán (Samaniego et al., 1998). El complejo tiene 

3 partes (Figura 12): 

 

 

Figura 11.- Volcán Cayambe, vista de la cara norte.  B. Bernard, IG-EPN. 

El Viejo Cayambe (VCAY).- un volcán efusivo andesítico construido en el Pleistoceno  (0.5ς0.25 Ma) 
(Samaniego, Martin, et al., 2002), constituye un edificio basal al occidente actualmente extinto y 
formado principalmente por flujos de lava muy erosionados (Samaniego et al., 1998, 2004). 
Considerando la inclinación de los flujos se estima que el edificio alcanzó los 4300-4400 m de altura. 
El hallazgo de secuencias de pómez al SW sugiere que la evolución de este complejo terminó con la 
formación de una caldera de colapso. Las rocas de este edificio son andesitas de medio-K (57-61 
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wt% Si02) siendo las dacitas y riolitas escasas y restringidas solo a las últimas fases del edificio 
(Samaniego et al., 2004). 

 
El Nevado Cayambe (NCAY).- un estratovolcán compuesto construido en el Pleistoceno Tardío y 
Holoceno (<0.165 Ma) sobre los remanentes del volcán de basal (Samaniego et al., 2004; 
Samaniego, Martin, et al., 2002). Petrográficamente las rocas de este edificio constituyen también 
una serie calco-alcalina de medio-K (58-69 wt% Si01), siendo en este caso las dacitas más 
abundantes que las andesitas (Samaniego et al., 2004). El Nevado Cayambe fue construido en 3 
fases:  

 

¶ El cono Angueal (NCAY-ANG) que corresponde a la transición entre el edificio viejo y el 
volcán joven 

¶ La cumbre principal (NCAY-MS) formada por fases alternantes de construcción (flujos de 
lava y domos) y destrucción (ignimbritas y colapsos sectoriales). Sobresalen dos colapsos 
sectoriales que afectaron los flancos W y N (Samaniego et al., 1998, 2004).  

¶ La cumbre secundaria (NCAY-SS), un complejo de domos que forma el cráter secundario 
del Nevado Cayambe (Samaniego, Martin, et al., 2002), estos domos constituyeron la fuente 
de flujos piroclásticos que descendieron al N-NE (Samaniego et al., 1998). La cima del 
Nevado Cayambe está elongada en dirección E-W con la cumbre principal a 5790 m y 
cumbre E a 5487 m. No existe un cráter observable (Samaniego et al., 1998). 

 

 

Figura 12.- Mapa Simplificado del Volcán Cayambe. Modificado de: Samaniego et al., (2002). Modelo digital de terreno 

de 30 m. WGS 84- 17N. 

El Cono de La Virgen (CLV).- Un cono parásito (3882 m.s.n.m.) que se encuentra en el pie oriental 
del nevado Cayambe. Por su apariencia juvenil y la falta de depósitos glaciares, este edificio es 
probablemente de edad holocena (Samaniego et al., 1998). Caracterizado por la generación de 
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importantes coladas de lava dirigidas hacia el oriente. Estas rocas son andesitas ricas en K (59-60 
wt% SiO2) diferentes del resto de rocas del complejo (Samaniego et al., 2004). 
 
Las rocas del Cayambe Viejo son de carácter  calco-alcalino, mientras que las rocas del Nevado 
Cayambe muestran además una tendencia adaquítica (Samaniego, Martin, et al., 2002) (ver sección 
de Diferencias Geoquímicas en el Arco Ecuatoriano). 
 

5.10.2.1 Actividad reciente 
 

Antes del trabajo de Hall & Mothes (1994), se pensaba que el Volcán Cayambe estaba extinto 

(Samaniego et al., 2004), sin embargo se reportó la presencia de 6 caídas de ceniza holocénicas 

asociadas a su actividad.  

La actividad reciente del Nevado Cayambe (últimos 4 000 AP) ha presentado al menos 21 eventos 

eruptivos agrupados en tres ciclos de actividad de 300, 600 y 900 años de duración, separados por 

períodos de calma de 600 y 1000 años respectivamente (Samaniego et al., 1998, 2004). El último 

período corresponde a 4 unidades de flujos piroclásticos recientes observados en el flanco N-NE y 

probablemente no ha terminado como implican las erupciones de 1785 y 1786 (Samaniego et al., 

1998). Basándose los estudios geológicos, y a cálculos estadísticos se estima que el volcán Cayambe 

tiene un periodo de recurrencia eruptiva de aproximadamente 200 años (IGEPN, 2016c). 

Desde mediados de 2016 a 2017 AD se registraron anomalías sísmicas en las inmediaciones del 

Volcán Cayambe llegando a registrarse más de 200 sismos de tipo volcano-tectónico (VT) por día, 

siendo esta la actividad más importante desde que se tienen registros sísmicos (1995). En su mayoría 

estos sismos se concentraban bajo el flanco NE del volcán coincidiendo con la zona más joven y 

potencialmente activa (IGEPN, 2016c, 2017). Aunque no se obtuvo evidencia de actividad 

superficial, tras las anomalías sísmicas  los reportes de andinistas indicaron fuerte olor a H2S en la 

zona cercana a las grietas de la cumbre (IGEPN, 2017); cabe destacarse que reportes similares ya se 

habían registrado con frecuencia en años pasados  (Samaniego et al., 1998). 

 

5.10.3 Complejo Volcánico Pichincha 
 

El complejo volcánico Pichincha (PVC por sus siglas en inglés) se ubica al W de la Ciudad de Quito 

(Figura 13), la capital del Ecuador con cerca de 3 millones de habitantes. El complejo constituye 

parte del Frente Volcánico y está edificado hacia el occidente de una importante falla inversa que 

lleva el mismo nombre de la capital (Alvarado et al., 2014; Legrand et al., 2002). El PVC se compone 

de dos edificios principales: 1) El Rucu Pichincha (0° 9'46"S, 78°33'59"O, alt. 4627 m.s.n.m.) cuyo 

nombre proviene de un vocablo Quichua Rucu que significa Viejo, es el edificio más antiguo y su 

cima se ubica hacía el E del complejo. 2) El Guagua Pichincha (0,171º S, 78, 609º W, alt. 4,784 

m.s.n.m.ύΣ Ŏǳȅƻ ƴƻƳōǊŜ ǘŀƳōƛŞƴ ǇǊƻǾƛŜƴŜ ŘŜƭ vǳƛŎƘǳŀ ƛƴŎƭǳȅŜƴŘƻ Ŝƭ ǾƻŎŀōƭƻ άDǳŀƎǳŀέ ǉǳŜ ǎƛƎƴƛŦƛŎŀ 

niño, corresponde a la porción más joven y activa del complejo; y está construido sobre  la porción 

occidental del Rucu (Geotermica Italiana, 1989). 
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Figura 13.-A la izquierda el Complejo Volcánico Pichincha visto desde el Oeste, la ciudad de Quito  se asienta sobre sus 

faldas. A la derecha el  Interior del Cráter del Guagua Pichincha, incluyendo el domo Cristal y los campos fumarólicos 

activos. Fotografías: B. Bernard, IG-EPN. 

Hacía el occidente, los depósitos del PVC se construyen directamente sobre el basamento 

cretácico de la Cordillera Occidental, en contraste la parte oriental recae sobre productos 

volcánicos del plioceno (Geotermica Italiana, 1989). En orden cronológico las unidades que 

conforman el PVC son las siguientes (Figura 14): 

Unidad El Cinto.- Corresponde a las secuencias más viejas, datadas entre 1100-900 ka. Son 
remanentes de un edificio basal disectadas por la erosión y el fallamiento (Samaniego et al., 
2006, 2010).  

 
Sobre estas secuencias de lavas se construye la parte principal del edificio del Rucu Pichincha que 
incluye 2 etapas: 

 
Rucu Pichincha Inferior.- (RP-L  por sus siglas en inglés) corresponde al estratocono inferior. 
Creció desde ~ 850 a 600 ka y fue coronado por un cono más pequeño de ~450-250 ka, que 
sufrió al menos un colapso sectorial.  
 
Rucu Pichincha Superior.- (RP-U por sus siglas en inglés) La historia de Rucu Pichincha se 
completó con el desarrollo de un edificio más pequeño y más explosivo que creció en el 
anfiteatro de avalanchas hasta alrededor de 150 ka AP (Samaniego et al., 2010). El Rucu 
Pichincha está compuesto por productos de composición mayormente andesítica (57,3-63,2 
wt% SiO2) (Samaniego et al., 2006). 

 
Posterior a la culminación del Rucu Pichincha ocurrió un  período de calma de unos de unos 200 ka 
tras lo cual empezó la formación del Guagua Pichincha (Samaniego et al., 2006). El Guagua Pichincha 
es un estratovolcán compuesto de 10 km de ancho (Samaniego et al., 2006), cuyo desarrollo a su 
vez comprende a su vez  3 períodos: 

 
Guagua Pichincha Basal (GP-B).- construido por flujos de lava de ~60 a 48 ka AP, seguido 

por la extrusión de domos y actividad explosiva relacionada, particularmente entre 30 y 22 

ka (Samaniego et al., 2010). Se compone de espesas secuencias de andesita silícica junto a 
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flujos y domos andesíticos (59.8-64 wt% SiO2) (Samaniego et al., 2006). La historia de este 

volcán terminó con un gran colalpso sectorial hace ~11ka (Samaniego et al., 2010).  

El Edificio Toaza (GP-T).- de 5 km de diámetro, comprende un nuevo complejo de lavas 

viscosas y domos dacíticos (61-66.3 wt% SiO2) (Samaniego et al., 2006). Fue emplazado 

durante el Holoceno temprano dentro del anfiteatro formado por el colapso de este sector 

y parcialmente destruido por un segundo colapso sectorial ~4ka atrás (Samaniego et al., 

2010). 

La Unidad Cristal (GP-C).- Es el centro actualmente activo del complejo volcánico, 

corresponde a un complejo de domos dacíticos (61.5 ς 65.7 wt % SiO2) de edad Holocena. 

Está anidada dentro del anfiteatro Toaza. Cuatro fases eruptivas con formación de domos y 

erupciones plinianas han ocurrido en los últimos 3000 años (Robin et al., 2008; Samaniego 

et al., 2006). Su actividad volcánica se reanudó entre 1999 y 2001 AD presentándose 

explosiones vulcanianas-sublinianas alternadas con extrusión de domos dacíticos de 

pequeño volumen (Garcia-Aristizabal et al., 2007). 

 

 
Figura 14.- Mapa Geológico esquematizado del Complejo Volcánico Pichincha (Modificado de: Samaniego et al., 2010). 
Modelo digital de terreno de 30 m. WGS 84- 17S. 
 

5.10.3.1 Actividad Reciente 
 

Se sabe que dos eventos explosivos ocurrieron en el Guagua Pichincha cerca de 550 AD y  970 AD 

(Barberi et al., 1992; Geotermica Italiana, 1989). Las crónicas históricas relatan episodios eruptivos 

notables a en 1566, 1575 y 1582, que también resultaron en caídas de cenizas y lapilli en Quito, así 

como flujos piroclásticos y lahares descendiendo por los flancos occidentales del complejo (Wolf, 
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1904). Así mismo en  1660 el Guagua Pichincha generó una importante  erupción que produjo 

fuertes caídas de ceniza, lapilli y la generación de numerosos lahares  (Hall, 1977; Simkin et al., 

1994). 

Durante el siglo XIX, actividad freática episódica ocurrió en 1830-1831, 1868-1869 y 1881 AD (T. 

Estupiñán Viteri, 1998). El monitoreo instrumental en PVC empezó en 1981 AD mediante la 

instalación de estaciones sísmicas (Garcia-Aristizabal et al., 2007). A partir de entonces se detectó 

actividad fumarólica y se produjeron explosiones freáticas en el cráter (1980ς81, 1988, 1993 y 1998 

AD) (Robin et al., 2008). Una de las explosiones freáticas de Marzo de 1993 causó la muerte de dos 

vulcanólogos del IG-EPM, mientras realizaban tareas de monitoreo en el domo cristal (El Comercio, 

1993). 

En 1998, la intensa actividad freática marcó el inicio de un nuevo período eruptivo en el Guagua 

Pichincha.  Intensos enjambres sísmicos en 1999 AD, precedieron el emplazamiento de varios domos 

dacíticos dentro del cráter del volcán. Los domos crecieron de manera recurrente y colapsaron en 

explosiones que generaron flujos piroclásticos que descendieron por el valle del río cristal. Se 

registraron caídas de ceniza en los alredores del volcán incluyendo la ciudad de Quito (Garcia-

Aristizabal et al., 2007), continuaron y  se extendieron hasta mayo de 2001 (Robin et al., 2008).  

5.10.4 Volcán Tungurahua 
 

El Volcán Tungurahua (1°28'12.44"S, 78°26'40.03"O, alt. 5023 m.s.n.m.) (Figura 15) pertenece al 
Arco Volcánico Principal. Es notable por su relieve extremo (3200 m) y sus flancos empinados (Hall 
et al., 1999). El Tungurahua tiene una forma cónica muy característica, con un diámetro basal de 
unos 14 km. Sobre su flanco norte descansa la Ciudad de Baños de Agua Santa, un importante y 
centro urbano y turístico con cerca de 14 mil habitantes.  

 

Figura 15.- A la izquierda el Volcán Tungurahua con una ligera cobertura de nieve, visto desde el N en el sector de 

Guadalupe. 31/05/2016. (S. Aguaiza, OVT-IGEPN). A la derecha una imagen correspondiente a la última erupción del 

Volcán Tungurahua en 2016, visto también desde el N sector Guadalupe. Se observa el descenso de bloques 

incandescentes acompañados por emisión de ceniza. 26 Feb. 22h14 TL (F. Vásconez.  OVT-IGEPN). 

 
El Tungurahua está construido sobre los terrenos metamórficos de la Cordillera Real (Pratt et al., 
2005); consiste en una sucesión de edificios volcánicos, donde los dos edificios iniciales han sido 
parcialmente destruidos por grandes colapsos de flanco (Hall et al., 1999). La disposición de las 
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unidades litoestratigráficas que conforman el volcán Tungurahua pudiera describirse de la siguiente 
manera (Figura 16):  
 

¶ Tungurahua I.- corresponde al edificio viejo, aflora en los flancos N, E y S. Está representado por 
series de andesitas básicas y andesitas (55.0ς58.6 wt.% SiO2) intercaladas con tefra formando 
superficies inclinadas con profundos valles incisos; estas lavas han sido datadas obteniéndose 
edades de 0.7 Ma (Barberi et al., 1988). El Tungurahua I incluye también abanicos de brechas 
causadas probablemente por colapsos sectoriales y los depósitos de flujos dacíticos Runtun y 
Minsas (64.3ς66.3% SiO2) (Hall et al., 1999).  
 

¶ Tungurahua II.- corresponde al cono intermedio, está representado por una serie de flujos de 
lava en la parte superior del flanco S, con espesores de 80-100 m y consistentes principalmente 
en andesitas y andesitas con alto contenido de sílice (57.7ς60.7 wt. % SiO2). Los depósitos tienen 
una disposición espacial restringida debido al colapso de flanco ocurrido 3000 a AP (Hall et al., 
1999; Le Pennec et al., 2005). 

 

 
Figura 16.- Mapa geológico simplificado del Volcán Tungurahua, modificado  de: Hall et al. (1999). Modelo digital de 

terreno de 30 m. WGS 84- 17S. 

¶ Tungurahua III corresponde al edificio joven cuyo crecimiento ocurrió en los últimos 2.3 ka. 
Corresponde a un cono casi simétrico con pendientes de 30-35° que ocupa el tercio occidental 
del viejo complejo volcánico, llenando el anfiteatro de avalancha (Hall et al., 1999). Se 
caracteriza por actividad eruptiva casi continua generando flujos de lava, flujos piroclásticos y 
flujos de escombros. Tungurahua III a su vez se sub-divide a su vez en varias etapas: 
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Tungurahua III-1.- ocurrido entre 2300ς1400 AP, donde se depositaron 3 unidades en el 
flanco W que representan una actividad continua (Hall et al., 1999).  
 
Tungurahua III-2.- Una fase que comenzó en ~1200 AP y todavía continua. Consiste en una 
serie de depósitos de piroclastos (Hall et al., 1999). El estilo eruptivo que dominó entre 
1200-900 AP regresó a partir de 1641 AD (Egred, 1989). 

 

5.10.4.1 Actividad Reciente 
 

Se reconocen 3 períodos eruptivos históricos, donde cada uno comprende uno o más episodios 
explosivos que generaron principalmente flujos piroclásticos andesíticos- dacíticos que finalmente 
se tornaron andesíticos (Hall et al., 1999).  
 
En 1640 AD, se produjeron flujos piroclásticos y fue ahí cuando se generó una muesca en el cráter 
del volcán (Le Pennec et al., 2008). En 1773 AD caídas de pómez y ceniza fueron seguidas por el 
descenso de un gran flujo de lava andesítica por la quebrada Juive Grande (Hall et al., 1999). En 1886 
AD una erupción provocó numerosos flujos piroclásticos de escoria que descendieron por diferentes 
zonas en el flanco occidental. Y finalmente entre 1916-1918 AD, un episodio eruptivo que estuvo 
caracterizado por numerosos flujos piroclásticos andesíticos que descendieron por el flanco NW y 
N, y flujos de lava que quedaron confinados únicamente al cráter (Hall et al., 1999).  
 
Pasando a tiempos más recientes, en el año de 1999 AD  la actividad volcánica se volvió más notoria 
en el volcán Tungurahua registrándose un aumento en la sismicidad y registrándose las primeras 
emisiones de SO2  (IGEPN, 2000). Estos precursores pronto darían lugar a actividad eruptiva que se 
extendió por casi 20 años. Entre 1999-2006 las erupciones se caracterizaron por tener periodos de 
calma y actividad más intensa con caídas de ceniza. Erupciones estrombolianas con eyección de 
bloques incandescentres y explosiones discretas sin generación de flujos piroclásticos (García, 2016; 
Hall et al., 2013; IGEPN, 2000, 2001, 2002, 2003, 2004, 2005, 2006). A partir de 2006 el Tungurahua 
presentó un cambio en su dinámica eruptiva (Hall et al., 2013) donde empezó la generación de flujos 
piroclásticos alternados con episodios de calma y otros caracterizados por fuertes caídas de ceniza. 
Su última erupción fue registrada en febrero de 2016, donde también se  produjo la generación de 
flujos piroclásticos (IGEPN, 2016b). 
 

5.11 La Exploración Geotérmica en el Ecuador  
 
Los estudios de reconocimiento para recursos geotérmicos en Ecuador empezaron en 1979 y se 
extendieron hasta la década de  los 90 (Beate & Salgado, 2005, 2010; Lloret, 2014). El proyecto fue 
llevado a cabo por la Organización Latino Americana de Energía (OLADE) y el Instituto Ecuatoriano 
de Electrificación (INECEL), el Bureau de Recherches Geologiques et Minieres (BRGM) y la empresa 
privada AQUATER. El objetivo fue determinar las áreas apropiadas para la explotación de recursos 
geotérmicos de alta entalpía enfocados en la producción de energía eléctrica (Lloret, 2014). Los 
resultados de los estudios (enfocados principalmente en áreas volcánicas y tectónicamente activas 
del arco Pliocuaternario) revelaron la presencia de varios sistemas hidrotermales activos siendo los 
más prometedores: Tufiño-Chiles, Chachimbiro y Chalupas con temperaturas internas de más de 
200°C y un potencial de generación estimado en 500 Mwe, además se reportó al menos una docena 
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de prospectos relacionados a calderas y estratovolcanes que presentaban manifestaciones 
hidrotermales (Beate & Salgado, 2005). 
 
Para 2003, la matriz energética ecuatoriana está sustentada en la Generación por combustibles 

fósiles (51%) e hidroeléctrica (49%), con un total de Capacidad instalada de 3521 Mwe y una 

producción bruta de 11546 GWh/año (CONELEC, 2003). Recursos geotermales de baja a media 

temperatura son comunes en el arco volcánico, y aparecen relacionados al fallamiento reciente NNE 

y a estructuras locales de pull apart; estos recursos geotermales no son confinados a las tierras altas 

volcánicas sino que se presentan también en el Trasarco y antearco (Beate & Salgado, 2005). El 

prospecto Tufiño ganó la prioridad de investigación, que condujo a la identificación de un reservorio 

de alta temperatura bajo el volcán Chiles (Beate & Salgado, 2005). 

5.12 Estudios Previos  
 

De Grys et al., (1970) fue uno de los pioneros en el estudio de sistemas hidrotermales en Ecuador. 

Realizó un reconocimiento en las fuentes termales, analizó 14 muestras e hizo una clasificación de 

las fuentes en base a su origen considerando 3 grupos a) aguas costeras b) asociadas al volcanismo 

cuaternario del norte y c) asociadas al volcanismo plioceno. 

Entre 1979-1980 (INECEL-OLADE-AQUATER, 1980), llevaron a cabo un Estudio de Reconocimiento a 

Nivel Regional de las áreas de interés geotérmico en Ecuador clasificando las manifestaciones en 

dos grupos según su prioridad. A) Mayor interés: Tufiño, Cayambe-Imbabura, Chalupas. B) Menor 

interés:  Ilaló, Chimborazo, Cuenca. Inventariaron además 1674 puntos de agua contando fuentes y 

pozos y se llevaron a cabo análisis químicos en 73 muestras de aguas frías y calientes. 

En 1987 (Hanus & Vanek, 1987) realizan un trabajo donde analiza la sismicidad reciente y define 

mediante ella, 5 zonas de fractura. Luego las contrasta con las zonas de aparecimiento de 

campos/fuentes termales. Mostrando que más del 90% de las fuentes están dentro de dichas zonas, 

demostrando que existe una relación entre la tectónica y la existencia de sistemas geotermales. 

En 1991, Marini realiza una caracterización muy completa del sistema hidrotermal del Complejo 

Volcánico Pichincha, donde analiza cerca de 50 sitios de muestreo. Se incluye el muestreo de aguas 

frías y calientes así como de gases fumarólicos y burbujeantes. 

Más tarde en 2010, Inguaggiato et al. (2010) hicieron una primera aproximación al entendimiento 

de los sistemas hidrotermales a escala regional, a través de una caracterización química e isotópica 

de los fluidos volcánicos y geotermales descargados del arco volcánico ecuatoriano. Visitaron 49 

sitios de muestreo cubriendo el país de Norte a Sur recolectando y analizando muestras de agua, 

gas disuelto y gas burbujeante.   

El Instituto Nacional de Meteorología e Hidrología INAMHI, a través del Grupo de Hidrogeología del 
Subproceso de Estudios e Investigaciones Hidrológicas realizó en 2013 una publicación en la cual 
reŀƭƛȊŀ ǳƴ ƛƴǾŜƴǘŀǊƛƻ ŘŜ ƭŀǎ άŦǳŜƴǘŜǎ ǘŜǊƳƻƳƛƴŜǊŀƭŜǎέ ŘŜƭ ǇŀƝǎΦ 9ƴ ǎǳ ǘǊŀōŀƧo (Burbano et al., 2013) 
muestran un inventario de fuentes de agua por provincias incluyendo la química de elementos 
mayores y las propiedades  fisicoquímicas  medidas en campo. 
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En 2014 La Secretaría del Agua lanza una reedición del Mapa Geohidrológico del Ecuador a escala 

1:250000. La edición previa  (1983) ofrecía un inventario de fuentes termales y vertientes de agua 

sumamente reducido, sin embargo la reedición  de (SENAGUA & ESPOL TECH E.P., 2014a) incluye 

los resultados del Inventario de Pozos y del Censo Hídrico realizados por el INAMHI en 2000-2011 y 

2011-2013 respectivamente. El inventario recoge la localización y algunas propiedades físico-

químicas (pH, Cond, Temp) de más de 4700 pozos de agua y más de 1500 manantiales naturales. 

En 2015, Alexander Hidalgo en su tesis de Ingeniería Geográfica de la ESPE (Escuela Politécnica del 

Ejército) realiza un muestreo en 29 fuentes termales, hizo una breve caracterización en base a 

análisis de elementos mayores. Y luego hizo indagaciones asociadas a la calidad del agua. 

5.13 Los sistemas Hidrotermales de la Sierra Ecuatoriana 

A lo largo de todo el valle interandino se presenta una serie de manifestaciones hidrotermales que 

se albergan principalmente en formaciones permeables y semipermeables de origen principalmente 

volcánico. Así mismo las fuentes de calor provienen del emplazamiento de magmas 

correspondientes al arco volcánico joven (Inguaggiato et al., 2010; OLADE et al., 1980). En lo que 

respecta a la recarga, su origen es prominentemente meteórico y en general proviene de las zonas 

altas de los edificios volcánicos o de los bordes de las cordilleras (Inguaggiato et al., 2010; OLADE 

et al., 1980). La forma característica del valle interandino, situado en medio de las dos cordilleras 

hace que los flujos de aguas superficiales y subsuperficiales concentren las masas de agua en el 

centro, en el interior de las cuencas  (OLADE et al., 1980). Las laderas de ambas cordilleras en general 

se caracterizan por valores altos de precipitaciones (> 1500 mm), por otra parte en el interior del 

valle existen amplias variaciones, hay zonas muy secas como por ejemplo el Norte de Quito  y otras 

con valores de precipitación en el orden de  800 mm, mientras que el resto del valle conserva valores 

de 800-1500 m. 

La primera caracterización sistemática de los fluidos hidrotermales relacionada con sistemas 

volcánicos en el arco ecuatoriano  reveló un papel clave para los componentes volátiles (Inguaggiato 

et al., 2010). Las firmas isotópicas de los componentes volátiles se muestran similares a las 

referencias establecidas para el MORB, existiendo una clara diferenciación entre aquellas que 

corresponden a los andes septentrionales asociados al volcanismo moderno (por encima los 2°S)  y 

las manifestaciones meridionales relacionadas al volcanismo extinto (Inguaggiato et al., 2010).  

Las composiciones geoquímicas de elementos mayores en aguas demuestran que las aguas han 

sufrido procesos de interacción agua-roca que impulsan la disolución de minerales sobre la base de 

las condiciones físico-químicas de los acuíferos (Inguaggiato et al., 2010). Curiosamente, ninguna 

diferencia geoquímica ha sido observada en los análisis químicos de elementos mayoritarios pese a 

que los volcanes del Arco Principal y los del frente volcánico poseen basamentos de naturaleza 

marcadamente distinta (Inguaggiato et al., 2010).  

La mayoría de emisiones superficiales del Ecuador tienen temperaturas relativamente bajas 20-
50°C, solo en muy contados casos superan los 70°C (Inguaggiato et al., 2010; OLADE et al., 
1980). Uno de los principales problemas de la exploración geotermal en Ecuador radica en la 
dificultad de encontrar manifestaciones termales visibles relacionadas con reservorios profundos y 
que sean expresiones directas del sistema geotérmico (OLADE et al., 1980).  Probablemente esto se 
debe a las particularidades meteorológicas e hidrológicas del país que comprenden vastas zonas de 
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recarga hídrica con altas tasas de precipitación a lo largo de las dos Cordilleras. Es posible que dichas 
condiciones favorezcan flujos de agua fría que pudieran encubrir  las anomalías de calor que quizá 
se hallan en profundidad (OLADE et al., 1980)
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6 MARCO CONCEPTUAL 
 

6.1 Los Sistemas Hidrotermales  
 

Las emisiones superficiales de fluidos provenientes de sistemas hidrotermales son el resultado 
directo de procesos operando en el manto, la corteza y la hidrósfera (Fischer & Chiodini, 2015). 
Dichos procesos redistribuyen materia y energía como consecuencia de la circulación de fluidos 
(principalmente agua) en sub-superficie (Norton, 1984). Un sistema hidrotermal tipo consiste en 3 
elementos principales: 1) un reservorio permeable, 2) un fluido que transporte el calor desde el 
reservorio a la superficie de la tierra y 3) una fuente de calor (Goff & Janik, 2000; Wiley & Baffins, 
1995).  
 
La existencia de rocas con mayor temperatura que su entorno y agua a una profundidad 
relativamente baja (pocas decenas de metros) son las características que distinguen a los sistemas 
hidrotermales de otros sistemas de aguas subterráneas άcomunesέ (Goff & Janik, 2000). Los geiseres 
fumarolas y fuentes termales son manifestaciones superficiales que denotan la existencia de calor, 
un calor cuyo origen es el interior de la Tierra (Ellis & Mahon, 1977; IGME, 2008). Desde su formación 
hace unos 4500 millones de años la Tierra ha estado experimentando un lento pero constante 
enfriamiento, siendo la mayoría de los procesos geológicos una consecuencia directa de este hecho 
(Jaupart & Mareschal, 2010; Wiley & Baffins, 1995). Exceptuando por la delgada capa de la superficie 
terrestre que está sujeta a las variaciones de temperatura asociadas a fenómenos atmosféricos y 
estacionales, la temperatura del resto de la tierra está controlada por una fuente de calor interna 
(Ellis & Mahon, 1977; Wiley & Baffins, 1995). Su temperatura se incrementa gradualmente hacia el 
interior con un gradiente que varía usualmente entre 5 a 70°C por kilómetro (Ellis & Mahon, 1977) 
dependiendo de la zona. Se ha estimado que para un gradiente promedio de 30°C/km el flujo de 
calor emitido por la tierra es de unos 44 cal/año por centímetro cuadrado (Bullard, 1973). 
 
El fluido hidrotermal por excelencia es el agua. En la mayoría de los casos agua proveniente de las 
lluvias (Hochstein & Browne, 2000; Stimac et al., 2015). Los sistemas geotermales son gobernados 
por la convección de fluidos. La convección ocurre debido al calentamiento y consecuente 
expansión termal de los fluidos en un campo gravitacional. El calor que es proporcionado en la base 
de la circulación constituye la energía que pone en operación el sistema (Wiley & Baffins, 1995). A 
pesar de que el modelo es conceptualmente simple existe una variedad de posibles combinaciones 
y configuraciones por lo cual definir un modelo geotérmico para una zona no es una tarea fácil. 
 
La aparición de sistemas hidrotermales es más frecuente en las regiones de flujo de calor elevado y 
cuya configuración tectónica favorece una vigorosa circulación de fluidos (Goff & Janik, 2000; Stimac 
et al., 2015). Estas regiones se encuentran comúnmente a lo largo o de los límites activos de placas 
o en las cercanías de los puntos calientes, donde ocurre a su vez el 95% del volcanismo (Henley & 
Ellis, 1983; Stimac et al., 2015). Como resultado, los recursos geotérmicos no se distribuyen de 
manera uniforme sobre el globo (Goff & Janik, 2000).  Probablemente los sistemas más abundantes 
y de más alta temperatura que existen en el planeta ocurren a lo largo de las dorsales submarinas y 
los límites transformantes de placas. Sin embargo es poco lo que sabemos de ellos, debido a la 
dificultad del acceso, por lo que permanecen en su mayoría inexplorados. Sabemos mucho más 
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sobre aquellos sistemas desarrollados sobre islas o sobre bloques continentales (Stimac et al., 
2015).  
 
A pesar de que los sistemas geotermales se presentan con mayor frecuencia asociados a intrusiones 
magmáticas, alcanzando en ocasiones temperaturas mayores a 200°C (Goff & Janik, 2000); las 
fuentes termales pueden existir también en zonas no volcánicas donde el agua circula o es 
almacenada a niveles profundos de las rocas, incluso en áreas que no poseen necesariamente un 
gradiente geotérmico elevado (Ellis & Mahon, 1977). Un buen ejemplo son los así llamados Sistemas 
tectónicos, donde el agua favorecida por la presencia de estructuras tectónicas circula a 
profundidades җ1.5 km. Esto permite el calentando de los fluidos a temperaturas de hasta 250 °C 
(Goff & Janik, 2000). 
 
Las aguas calientes naturales han sido conocidas por la humanidad desde tiempos remotos, han sido 
usadas para cocinar, bañarse y se ha aprovechado su energía calórica para realizar una infinidad de 
tareas cotidianas, sin embargo, desde hace más de medio siglo han adquirido especial 
trascendencia, pues se ha pensado en ellas como una fuente de energía (Ellis & Mahon, 1977). En 
Italia en el año de 1904 se pudo obtener por primera vez energía eléctrica a partir de un pozo de 
vapor (Goff & Janik, 2000; Wiley & Baffins, 1995), a partir de entonces el poder geotermal se ha ido 
desarrollando como una alternativa frente a los combustibles fósiles (Stimac et al., 2015). Pero la 
importancia de los sistemas geotermales va más allá del interese económico. El estudio de las 
emisiones fluidas provenientes de los volcanes ha permitido importantes avances en el campo de la 
vulcanología, ayudando a develar los misterios de los procesos que ocurren en subsuperficie y 
convirtiéndose en una importante herramienta para el monitoreo de los sistemas volcánicos activos. 
 

6.2 Sistemas Hidrotermales Asociados a Volcanismo 

Los sistemas volcánico-hidrotermales están principalmente relacionados con estratovolcanes o 
calderas recientes y presentan manifestaciones superficiales características relacionadas con la 
emisión de los fluidos hidrotermales (gases y aguas) (Hochstein & Browne, 2000). Entonces todos 
los sistemas hidrotermales desarrollados en el interior de un edificio volcánico pueden ser 
denominados formalmente como sistemas volcánicos-hidrotermales (Agusto, 2011). 

Las especies más indicativas de gases de origen magmático son el CO2, SO2, H2S, HCl y el HF. Estos 
gases se liberan en función de su solubilidad en el magma. Las especies de gas menos solubles se 
liberan temprano de un magma en condiciones de presión más alta (mayor profundidad), mientras 
que las especies más solubles se liberan más tarde, a presiones más bajas (profundidades someras; 
Rouwet et al., 2017). Los fluidos de origen magmático ascienden a través de los sistemas volcánicos 
activos y se mezclan con fluidos de origen meteórico aumentando así la temperatura de estos 
últimos y desarrollando un sistema hidrotermal cuya firma geoquímica presenta características 
particulares. Las aguas meteóricas percolan en lo profundo de la tierra donde se calientan gracias a 
la acción de cuerpos intrusivos. A medida que el agua caliente circula, se enriquece en Cl, F, Br, B, 
SO4, HCO3

-, sílice, cationes mayores, y metales solubles por reacción con rocas de caja. Volátiles 
magmáticos como H2O, CO2, compuestos de azufre, HCl, HF, Hg y As se pueden también transferir 
durante la evolución del fluido (Goff & Janik, 2000; Stimac et al., 2015). Finalmente luego de ser 
calentado, el fluido asciende a la superficie como consecuencia de su diferencia de densidad con el 
medio circundante (Goff & Janik, 2000). 
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Existen también áreas geotermales en que la fuente de calor corresponde a plutones enterrados sin 
que exista necesariamente relación con un edificio volcánico, este tipo de sistema se le llama 
άǎƛǎǘŜƳŀ ƳŀƎƳłǘƛŎƻ-ƘƛŘǊƻǘŜǊƳŀƭέ (Varekamp et al., 2000). Aunque los sistemas volcánicos 
hidrotermales  los magmáticos hidrotermales tienen características químicas e isotópicas 
distintivas, en muchas ocasiones ambos términos son utilizados casi como si se tratara de sinónimos 
(Delmelle & Bernard, 2000; Varekamp et al., 2000). 
 

6.3 La Desgasificación Magmática  
 

Magma es el término utilizado para describir a las masas de roca fundida que provienen del interior 

de la Tierra. El magma está compuesto por una mezcla de sólidos, líquidos y gases a altas 

temperaturas. Cuando disminuye la presión confinante, el magma libera gases; esta disminución 

puede ser el resultado de la apertura de fracturas o del ascenso del propio magma (Martini, 1984). 

Otros procesos como la convencción interna del magma o la ebullición secundaria por enfriamiento 

y la consecuente cristalización  también generan desgasificación (Rouwet et al., 2017). 

Los procesos de desgasificación del magma comienzan con la formación de una fase libre de volátiles 

y con la exsolución de burbujas desde el líquido magmático (melt). El término desgasificación se 

refiere a la vesiculación seguida por la separación de la fase de gas hacia la atmósfera o hidrósfera 

(Fischer & Chiodini, 2015). La exsolución de volátiles está directamente relacionada a la solubilidad 

de los volátiles contenidos en el magma, que a su vez depende de varios factores como son: la 

presión, temperatura, así como de la composición de los magmas.  

6.4 La solubilidad de los componentes volátiles 
 

Algunas especies gaseosas son más solubles que otras, la Figura 17 ilustra el proceso de exsolución 

de diferentes volátiles desde el magma en función de la relación vapor/fundido y de la 

vesicularidad. La fracción molar remanente en el fundido para un gas (i) durante la desgasificación 

ǎŜ ŜǎŎǊƛōŜ ŎƻƳƻ ά·ƛέ (Giggenbach, 1996). En condiciones de presión y temperatura definidas, Xi se 

define mediante la Ecuación 1: 

Ecuación 1 ╧░ ╡○ ╠
 

5ƻƴŘŜ άwǾέ Ŝǎ ƭŀ ǊŜƭŀŎƛƽƴ ŘŜ ǾƻƭǳƳŜƴ ǾŀǇƻǊκŦǳƴŘƛŘƻ ȅ άvέ Ŝǎ Ŝƭ ŎƻŜŦƛŎƛŜƴǘŜ ŘŜ ŘƛǎǘǊƛōǳŎƛƽƴ ŘŜƭ 

gas, que a su vez puede definirse mediante la Ecuación 2:  

Ecuación 2  ╠
╜

♯ ╡ ╣ ╚╗
 

5ƻƴŘŜ άaέ Ŝǎ ƭŀ Ƴŀǎŀ ƳƻƭŜŎǳƭŀǊ ŘŜƭ ƎŀǎΣ ͼɿͼ es la densidad del fundido (2.9 kg/dm3ύΣ άwέ Ŝǎ ƭŀ 

constante universal de los gases (82.05 cm3 ōŀǊκY ƳƻƭύΣ ά¢έ Ŝǎ ƭŀ ǘŜƳǇŜǊŀǘǳǊŀ ȅ άYHέ Ŝǎ ƭŀ ŎƻƴǎǘŀƴǘŜ 

de Henry (ver la sección Disolución de los Gases). Los valores de Q definidos para cada una de las 

especies gaseosas y usados en la construcción de la Figura 17 son: 140 para He, 310 para Ne, 1300 

para Ar, 2600 para Kr, 3600 para Xe, 250 para CO2, 0,88 para Cl a 1bar, 8,8 para Cl a 2 bar, 2 para 

H2O y 0,008 para HCl a 1 bar (Giggenbach, 1996). !ŘƛŎƛƻƴŀƭƳŜƴǘŜ ƭŀ ǾŜǎƛŎǳƭŀǊƛŘŀŘ ά±vέ está 

directamente relacionada con la relación vapor-ŦǳƴŘƛŘƻ άwvέΣ ǎŜƎǵn la Ecuación 3:  
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Ecuación 3  ╥○
 ╡○

╡○
 

Varias especies gaseosas presentes en los magmas han sido graficadas en la Figura 17. Las líneas de 

la izquierda muestran los gases que se liberan en estadios tempranos de la desgasificación, mientras 

que las de la derecha muestran los gases que se liberan en etapas más avanzadas. Nótese que bajos 

valores de vesicularidad (entre 1 y 3%) son suficientes para que prácticamente todo el He, Ar, Kr y 

casi la totalidad del Ne, He y CO2 (aprox. el 80%) se exsuelvan del magma. El agua por el contrario, 

es altamente soluble por lo que permanece en el magma aun cuando gran parte de los volátiles ya 

han sido exsueltos, lo mismo ocurre con los gases de S y Cl. 

 

Figura 17.- Fracción del Ǿƻƭłǘƛƭ άƛέ ǉǳŜ ǇŜǊƳŀƴŜŎŜ Ŝƴ Ŝƭ ŦǳƴŘƛŘƻ ƳŀƎƳłǘƛŎƻ Ŝƴ ŦǳƴŎƛƽƴ ŘŜ ƭŀ ǊŜƭŀŎƛƽƴ ǾƻƭǳƳŞǘǊƛŎŀ 
ǾŀǇƻǊκŦǳƴŘƛŘƻ άwǾέΦ bƽǘŜǎŜ ǉǳŜ ǾŀƭƻǊŜǎ ŘŜ ǾŜǎƛŎǳƭŀǊƛŘŀŘ м- 3%, son suficientes para que buena parte del CO2 y casi la 
totalidad de los gases nobles sea exsuelto. Nótese también la alta solubilidad del agua el fundido; cuando la 
vesicularidad ha alcanzado el 40%, la mitad del agua permanece en el fundido. Gráfico modificado de Agusto, (2011); 
Giggenbach, (1996). 

 

Cuando un magma desgasifica, las especies insolubles son liberadas primero. El orden de solubilidad 
de las especies magmáticas indicativas es el siguiente CO2<SO2<HCl<HF, siendo el CO2 el primer gas 
magmático en exsolverse y el HF el último (Giggenbach, 1987). Basados en las diferencias de la 
solubilidad del CO2, H2S, S, Cl y la pérdida aparentemente completa de CO2, pérdida parcial de S y la 
alta retención de CI y F en el fundido, es probable que los valores efectivos de Rv que gobiernan la 
desgasificación de magmas andesíticos sean de alrededor de 1 (correspondiente a una vesicularidad 
de 50%) (Giggenbach, 1996). 
 

6.5 El efecto de la presión 
 
El grado de exsolución y vesiculación de un cuerpo magmático está también controlado por la 
composición y profundidad del mismo. Para una temperatura determinada, la presión parcial de 
una especie gaseosa viene definida por la Ecuación 4Σ ŘƻƴŘŜ ά/oέ ŎƻǊǊŜǎǇƻƴŘŜ ŀ ƭŀ ŎƻƴŎŜƴǘǊŀŎƛƽƴ 
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molar inicial del gas. Cabe mencionar que a su vez la presión total de las especies gaseosas PT, se 
ŘŜŦƛƴŜ ŎƻƳƻ ƭŀ ǎǳƳŀ ŘŜ ƭŀǎ ǇǊŜǎƛƻƴŜǎ ǇŀǊŎƛŀƭŜǎ άtέΦ 

Ecuación 4 ╟
╒▫

╡○╠ ╚
 

La figura 9 muestra el proceso de exsolución para los dos volátiles magmáticos más importantes CO2 
y H2h Ŝƴ ŦǳƴŎƛƽƴ ŘŜ ƭŀ ǇǊŜǎƛƽƴΦ [ŀǎ ƭƝƴŜŀǎ ŘƛōǳƧŀŘŀǎ ƳǳŜǎǘǊŀƴ ƭŀ ǾŀǊƛŀŎƛƽƴ ŘŜ ǇǊŜǎƛƽƴ άtTέ ŎƻƳƻ ǳƴŀ 
ŦǳƴŎƛƽƴ ŘŜ άwvέ ǇŀǊŀ ŎƻƴǘŜƴƛŘƻǎ ŘŜ /h2 iniciales de 1000 y 10 000 mg/kg y para relaciones H2O/CO2 
en peso de 0, 1 y 5. El valor de K utilizado para el CO2 es de 0.56 mg/kg.bar y corresponde a un 
magma de composición promedio (Giggenbach, 1996), por su parte para el agua se utilizó un valor 
K de 30 mg/kg.bar (Giggenbach, 1996; McMillan & Holloway, 1987).  
 

 
 

Figura 18.- RŜƭŀŎƛƽƴ ǾƻƭǳƳŞǘǊƛŎŀ ǾŀǇƻǊκŦǳƴŘƛŘƻ άwǾέ en función de la presión (kbar) mostrado en el eje Y izquierdo o la 

profundidad equivalente (km) mostrado en el eje Y derecho, para dos magmas con contenido inicial de CO2 de 1000 y 

10000 mg/Kg, cada uno con tres relaciones H2O/CO2 de: 0, 1 y 5. Modificado de: Giggenbach (1996). 

El cálculo de la presión total ejercida por los gases exsueltos del magma es importante pues permite 

estimar la profundidad a la que pueden exsolverse. Se puede por ejemplo esperar que un magma 

con un contenido de CO2 de aprox. 1000 mg/kg desgasifique a una profundidad de unos 8 km (2 

kbar), mientras que un magma de aprox. 10 000 mg/kg de CO2 desgasificará a unos 80 km de 

profundidad (Figura 18; Giggenbach, 1996). 

Los volátiles presentes en lavas que se han solidificado así como en las inclusiones fluidas por lo 

general no representan la composición del magma parental sino que representan las condiciones 

del "último equilibrio" de la fusión con los vapores ascendentes. Hablando en términos generales la 

correspondencia entre las matrices vítreas y las inclusiones fluidas podrían sugerir coexistencia 

prolongada del magma y acumulación de vapor en reservorios antes de la erupción y amplias 

diferencias pueden indicar ascenso rápido del magma y desgasificación a gran escala durante la 

erupción (Giggenbach, 1996). 
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Si bien la composición de los gases de origen magmático está fuertemente controlada por efectos 

de la presión y solubilidad de las especies gaseosas, su composición tiene relación también con el 

tipo de magma que los origina. Mediante la comparación de volátiles muestreados y contenidos 

residuales en roca, Giggenbach (1996) determinó que los magmas basálticos tienen contenidos más 

importantes de CO2, mientras los magmas más silíceos se asocian a mayores contenidos de agua. 

6.6 Disolución de los gases en agua 
 

Se entiende como disolución a una mezcla de componente a nivel iónico, de dos componentes que 
no se mezclan entre sí. Pues los gases tienen la capacidad de disolverse en el agua así como en otros 
líquidos. Las variaciones en las condiciones de presión y temperatura modifican la cantidad de gas 
que puede disolver. De esta manera, el aumento de presión confina y comprime los gases 
favoreciendo su disolución, por otra parte el aumento de temperatura favorece la expulsión de los 
gases disueltos, dado que con mayor temperatura  cambia la configuración molecular haciendo que 
los gases se expandan.  
 
9ƴ мулоΣ ²ƛƭƭƛŀƳ IŜƴǊȅ Ǉƻǎǘǳƭƽ ǳƴ ŜƴǳƴŎƛŀŘƻ ǉǳŜ ŘŜǎŎǊƛōŜ ŀŘŜŎǳŀŘŀƳŜƴǘŜ Ŝǎǘƻǎ ǇǊƻŎŜǎƻǎΦ [ŀ ά[Ŝȅ 
ŘŜ IŜƴǊȅέ ŜǎǘŀōƭŜŎŜ ǉǳŜ ƭŀ cantidad de gas disuelta en un líquido a temperatura constante es 
proporcional a la presión parcial del gas sobre el líquido (Ecuación 5)(Stumm & Morgan, 2012).  
 

Ecuación 5  Pi =Xi * KH 

Donde Pi es la presión parcial del gas (i), Xi es la fracción molar en la fase líquida y KH es la constante 

de Henry, misma que no depende de la presión pero que se modifica en función de la temperatura 

y de la salinidad. La Figura 19-A muestra la variación de la constante de Henry para diferentes 

especies gaseosas en función de la temperatura. 

Además de P y T la disolución de un gas en un líquido depende también de la salinidad. Cuando 

existen sales en soluciones acuosas, la solubilidad de los gases puede cambiar; se sabe que  

usualmente decrece (Botero et al., 2012). Es por esto que la constante de Henry debe ser corregida 

por la salinidad siguiendo la siguiente ecuación. 

Ecuación 6  Ln (Ks/KH)= Km*M 

Donde Km es el coeficiente de precipitación salina (salting-out coefficient), M es la molaridad de la 
solución y Ks es la constante de Henry para una solución salina de concentración M. La Figura 19-B 
muestra la variación de la constante de Henry corregida por la salinidad, para diferentes especies 
gaseosas y para diferentes concentraciones de sal disuelta. Como se observa en los gráficos, la 
corrección por el efecto de la salinidad se vuelve importante para las soluciones con salinidades 
superiores a las del agua de mar (aprox. 0.6 M) (Capasso and Inguaggiato, 1998). 
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Figura 19.- A) Constantes de Henry expresadas en atm/mol en función de la temperatura. Se observa que a medida que 

la temperatura aumenta, las constantes tienen en general una tendencia a aumentar, lo que se traduciría como una 

menor solubilidad de los gases en agua. B) Variación de la constante de Henry en función de la salinidad expresada en 

Mol/l de NaCl. A medida que la salinidad aumenta la solubilidad de los gases decrece. Tomado de: Capasso & 

Inguaggiato, (1998). 

 
Por su abundancia el CO2 es uno de los gases volcánicos más importantes, es además un gas 
extremadamente reactivo que tiene una alta solubilidad en agua (Figura 19 -A), pudiendo disolverse 
hasta 760 cm3 por litro de agua pura en condiciones de STP (presión y temperatura estándar).  Así 
mismo cuando un agua se encuentre en reposo buscará alcanzar el equilibrio con la PCO2 de la 
atmósfera que es igual a 10 -3,5 atm. Pero el CO2 tiene un comportamiento peculiar, pues se sabe 
que las condiciones fisicoquímicas del agua subterránea pueden afectar el proceso de disolución del 
CO2 en los sistemas hidrotermales. Dado que el CO2 disuelto en agua participa de un equilibrio ácido-
base, las concentraciones de sus especies disueltas en agua dependen de los valores de pH (Grassa 
et al., 2006), este tema será tratado con más detalle más adelante. 
 

6.7 Zonación Geoquímica de un sistema Volcánico-Hidrotermal 
 
Los sistemas volcánico-hidrotermales relacionados a calderas o estratovolcanes a menudo 
presentan una zonación geoquímica ideal. Dicha zonación es consecuencia por un lado de las 
diferentes solubilidades que los gases presentan respecto al magma como al agua y por otro lado 
de la manera en que dichos gases interactúan con las aguas meteóricas infiltradas en subsuperficie 
(Rouwet et al., 2017).  
 
Los fluidos calientes provienen del magma desgasificado y se elevan a través de fracturas, llegando 
a un nivel donde debido al cambio de presión se produce la ebullición y formación de una fase 
gaseosa que contiene principalmente vapor y gases no condensables. Cuando todos estos gases 
encuentran un camino de ascenso a la superficie alimentarán las manifestaciones superficiales 
conocidas como fumarolas (Goff & Janik, 2000). Es por esta razón que los campos fumarólicos 
usualmente se ubicaran en las zonas más proximales al cráter o al centro de emisión (vent) del 
volcán.  
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Teóricamente, las fumarolas deberían tener composiciones similares a lo que debió ser la 
composición original de los volátiles exsueltos desde el magma, esta asunción es posible solo  si 
pensamos que los gases han tenido un camino de ascenso bastante directo a la superficie 
(Giggenbach & Soto, 1992; Rouwet et al., 2017). Los campos fumarólicos se caracterizan por el 
predominio de manifestaciones gaseosas. Aunque el agua suele estar casi siempre presente, no 
siempre se la puede encontrar en estado líquido, pues las altas temperaturas de los gases volcánicos 
en ascenso pueden haberla llevado a su punto de ebullición.  
 
Las proporciones existentes entre uno y otro gas pueden modificar la nomenclatura de una 
manifestación superficial. Si se puede encontrar precipitaciones de azufre nativo alrededor de las 
fumarolas, esto indica una predominancia de gases ricos en S, por lo que se les puede denominar 
como Solfataras (Arnórsson, 2000; Hochstein & Browne, 2000), de igual manera si existe 
predominancia de gases ricos en CO2 la manifestación puede ser denominada como una mofeta 
(Rouwet et al., 2017). 
  
Entre todos los gases volcánicos, el CO2 es uno de los gases más abundantes y a su vez uno de los 
que más tempranamente se exsuelve desde el magma (ver sección Solubilidad de los Componentes 
Volátiles). El CO2  por tanto asciende desde zonas muy profundas y tiene una amplia distribución 
areal (Rouwet et al., 2017). En ocasiones y siempre y cuando las propiedades del terreno lo permitan 
tiene incluso la capacidad de crear grandes zonas de desgasificación difusa (Chiodini et al., 1998).  
Así mismo, cuando el CO2 entra en contacto con cuerpos de agua subterráneos creará manantiales 
burbujeantes dominados por CO2 (Figura 20) y manantiales ricos en  bicarbonato (HCO3-). Estas 
aguas se caracterizan por tener un pH que puede variar entre 5 y 7 y por poseer bicarbonato como 
anión mayoritario; de este modo las aguas pueden ser clasificadas como aguas bicarbonatadas 
(Henley & Ellis, 1983; Rouwet et al., 2017).  
 
El SO2 es otro de los gases volcánicos mayoritarios, pero comparado con el CO2 desgasifica a una 
profundidad menor en un sistema magmático. El ácido sulfúrico (H2SO4) producto de la oxidación 
del H2S en la fase acuosa, altera químicamente las rocas y se mezcla con las aguas. A aquellas aguas 
cuyo anión mayoritario es el sulfato (SO4

-) se les denomina aguas sulfatadas, y en general se 
caracterizan por un pH ácido (Goff & Janik, 2000; Stimac et al., 2015). Estas aguas a menudo se 
encuentran en las cercanías del conducto central de desgasificación (Figura 20)  (Rouwet et al., 
2017), usualmente emitidas desde las partes altas de los conos volcánicos (Stimac et al., 2015). 
Cuando los acuíferos conteniendo este tipo de agua cortan la topografía y salen a la superficie es 
frecuente encontrar la formación de drenajes ácidos (Agusto, 2011).  
 
Otro de los principales componentes de un gas volcánico es el HCl, el cual es un gas altamente volátil, 
pero también altamente hidrófilo. Esta definición aparentemente contradictoria significa que 
cuando HCl (gas) entra en contacto con el agua quedará fácilmente atrapado en la fase líquida en 
forma de Cl- y H+. Dado que generalmente existen reservorios subsuperficiales es común que el HCl 
se mezcle con estas aguas,  dando origen a un nuevo tipo de aguas conocidas como  άneutro 
cloruradasέ ŎŀǊŀŎǘŜǊƛȊŀŘŀǎ ǇƻǊ ǳƴ ŘƻƳƛƴƛƻ ŘŜƭ ŀƴƛƽƴ /ƭ ȅ ǳƴ ǇI ŎŜǊŎŀƴƻ ŀ тΦ [ŀǎ ŀƎǳas cloruradas 
provienen de orígenes típicamente más profundos que las aguas sulfato-ácidas (Goff & Janik, 2000), 
pero debido a la morfología y la acción gravitacional, los flujos tienden a alejarse lateralmente del 
centro de emisión y aparecer en zonas topográficamente bajas (Figura 20). Aguas neutro cloruradas, 
pueden a menudo encontrarse a muchos kilómetros de la fuente de calor y el depósito primario 
(Goff & Janik, 2000; Henley & Ellis, 1983). Éstas aguas proporcionan muestras directas de los fluidos 
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que se encuentran en el reservorio, las cuales pueden o no haberse diluido en el camino a la 
superficie (Stimac et al., 2015). 
 
Como ya hemos visto, las proporciones relativas de los aniones  mayoritarios develan el origen de 
las aguas. En las alturas bajas de los conos volcánicos normalmente se pueden reconocer vertientes 
termales cloruradas, pero en otros casos se encuentran también aguas bicarbonatados-cloruradas 
lo que podría interpretarse como una mayor interacción con fluidos magmáticos (Agusto, 2011; 

Giggenbach & Soto, 1992; Kempter & Rowe, 2000). En otros casos los flujos de aguas cloruradas y 
sulfatadas se encuentran, pudiendo producirse mezclas. De esta manera se forman aguas híbridas 
de tipo ácido sulfato-cloruradas (Goff & Janik, 2000; Henley & Ellis, 1983). Finalmente la mayoría las 
aguas ricas en sulfato y bicarbonato no provienen de mezcla sino que  se obtienen por absorción de 
gas y vapor en acuíferos cercanos a la superficie (Figura 20) (Stimac et al., 2015). 
 

 
Figura 20.- Modelo conceptual de un de un sistema geotérmico ígneo joven alojado en un estratovolcán andesítico. 

Modificado de Goff & Janik (2000). 

Todas las manifestaciones hidrotermales antes descritas, son comunes en volcanes que presentan 
algún tipo de actividad eruptiva o que la han presentado en tiempos relativamente recientes. Su 
aparición es indicativa de la presencia de cuerpos magmáticos que incrementan el gradiente 
geotérmico local. Sin embargo, existen casos en que los cuerpos intrusivos son viejos, han 
cristalizado casi en su totalidad, se encuentran a gran profundidad o son de pequeño tamaño. En 
estos casos la contribución de volátiles magmáticos al sistema puede ser relativamente pequeña e 
incluso indetectable (Goff & Janik, 2000), lo que muchas veces puede traducirse como una aparente 
ausencia de fluidos emitidos en superficie. 
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6.8 Tipos de manifestaciones Termales 

La temperatura y la abundancia de gases en un sistema magmático-hidrotermal depende de la 
profundidad de residencia del magma; además depende de las proporciones  entre el calor y gases 
que son provistos por el magma con respecto al volumen de agua disponible en el sistema (Goff & 
Janik, 2000; Rouwet et al., 2017). De este modo existen manifestaciones superficiales dominadas 
principalmente por vapor mientras otras están mayormente dominadas por agua, sin embargo los 
límites no son marcados y la variación entre unas y otras pudiera ser algo más transicional (Rouwet 
et al., 2017).  
 
Podría decirse entonces que el tipo de manifestación que se presenta en superficie corresponde a 
un juego entre las proporciones de agua/gases disponibles y a su interacción con la topografía. Si 
por ejemplo un nivel freático de agua caliente llega a la superficie dará lugar al aparecimiento de las 
bien conocidas fuentes termales, pero si este nivel está por debajo de la superficie y la temperatura 
supera la temperatura de ebullición atmosférica, las manifestaciones superficiales se presentarán 
como fumarolas (Arnórsson, 2000).  
 
En ocasiones el ascenso de gases geotermales puede provocar su condensación ya sea parcial o total 
dentro de cuerpos de aguas superficiales dando lugar a lo que la literatura anglosajona denomina 
Ŏƻƴ Ŝƭ ƴƻƳōǊŜ ŘŜ άbubbling poolsέ Ŏǳȅŀ ǘǊŀŘǳŎŎƛƽƴ ƭƛǘŜǊŀƭ ŀƭ ŜǎǇŀƷƻƭ ǎŜǊƝŀ άǇƛǎŎƛƴŀǎ burbujeantesέ 
(Agusto, 2011; Arnórsson, 2000). Si existe poca disponibilidad de agua en los cuerpos superficiales 
pudiera producirse un calentamiento que puede incluso alcanzar el punto de ebullición, generando 
ƭƻ ǉǳŜ Ŝƴ ƛƴƎƭŞǎ ǎŜ ŎƻƴƻŎŜ ŎƻƳƻ άboiling pools", cuya traducción al español correspondería a 
piscinas en ebullición. Así mismo, si existen importantes cantidades de sedimentos o el agua 
produce fuerte alteración en las rocas se originará lo que se conoce como άƳǳŘ Ǉƻƻƭǎέ cuya 
traducción literal sería piscinas de lodo.  
 
Dado que dichas ocasiones los cuerpos de agua son calentados por el vapor en ascenso esto ha 
permitido que se acuñe el térƳƛƴƻ ŘŜǎŎǊƛǇǘƛǾƻ ŘŜ άaguas calentadas por vaporέ (ACV). Claramente 
estas aguas nunca estuvieron en la parte profunda del sistema geotermal, por lo que su composición 
isotópica y química no revelará las condiciones físicas que caracterizan el sistema. Las aguas 
calentadas por vapor tienen bajos contenidos de cloro (menores a 2000 ppm), pH bajos (entre 2 y 
4) y relaciones Na/K bastante similares a las de las rocas que han alterado (Arnórsson, 2000). 
 
Existen otros sistemas donde existe un claro dominio del agua por sobre los gases. En estos sistemas 

las aguas termales se descargan ya sea en cráteres activos o en los flancos del edificio volcánico, 

estas fuentes presentan temperaturas relativamente bajas (menores al punto de ebullición del 

agua) y pueden o no presentar emisiones de gases burbujeantes (Rouwet et al., 2017). Una fuente 

de agua es considerada termal si su temperatura es mayor que el promedio anual de la temperatura 

atmosférica en la zona donde aparece (Arnórsson, 2000). Una de las principales características de 

una fuente termal es la estabilidad de la temperatura y el flujo, se indoca coloquialmente que las 

fuentes son cálidas si su temperatura es menor a los 45°C pero se consideran de verdad calientes si 

su temperatura es significativamente mayor que esos valores (Arnórsson, 2000). 

En los sistemas de bajas temperaturas las aguas no experimentan expansión significativa, por tanto, 
los procesos de circulación se rigen casi únicamente por patrones hidrostáticos. Por otra parte, si 
las temperaturas son cercanas a los 100°C la expansión térmica contribuye en la circulación. La 
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circulación de aguas subterráneas controlada por gradientes de presión de distintas densidades 
ocurre cuando las temperaturas sobrepasan los 60-80°C (Arnórsson, 2000). Estas temperaturas son 
suficientes para  generar patrones convectivos de movimiento de fluidos (Bodvarsson, 1982). Quizá 
el ejemplo más extremo de la incidencia de la temperatura en los patrones de movimiento del agua 
son los geiseres (fuentes que alcanzan la ebullición periódicamente). En los géiseres la formación 
subsuperficial de vapor causa una fuerte expansión que permite que el agua sea violentamente 
expulsada en intervalos de tiempo más o menos regulares (Arnórsson, 2000).  
 

6.9 Procesos Internos relacionados a la desgasificación Superficial 

Los cambios en la composición de los gases durante periodos de inactividad volcánica suelen ser 
muy sutiles dado que gran parte de la composición de los gases liberados por los volcanes está 
determinada o amortiguada por un suministro virtualmente ilimitado de volátiles profundos 
(Giggenbach, 1996). La mayoría de las variaciones composicionales en tiempo y espacio, de los gases 
muestreados en volcanes, se deban a procesos secundarios como el enfriamiento, reequilibrio, e 
interacción con rocas y aguas de sistemas hidrotermales asociados. Sin embargo, es esperable 
registrar variaciones  sobre estos procesos secundarios, que sean causadas por cambios de actividad 
en un volcán (Giggenbach, 1996). 
 
Las ya mencionadas diferencias en la solubilidad de los gases, y los efectos de la presión provocan 
que los gases se exsuelvan a diferentes profundidades. Por lo tanto la evolución en el estado de 
desgasificación de un magma que se mueve desde profundidad hacia la superficie, se verá reflejada 
por aumento progresivo de las relaciones CO2/SO2, luego SO2/HCl, y finalmente HCl/HF (Figura 21) 
(Rouwet et al., 2017). Dadas las diferencias en la solubilidad de los gases contenidos en el magma, 
los datos obtenidos en superficie permiten darnos una idea de los procesos que ocurren en el 
interior. Un aumento de la relación CO2/SO2 por ejemplo es indicativo del estado de reactivación, 
señalando una entrada de magma poco desgasificado a grandes profundidades. La consecutiva 
disminución en la relación CO2/SO2, después del aumento, puede ser interpretada como magma 
moviéndose hacia la superficie (Rouwet et al., 2017). Por otra parte gases como el HCl y HF son 
liberados desde un magma altamente desgasificado por lo que su detección es indicativa de 
erupción inminentes o señala una erupción que ya se encuentran en curso (Aiuppa et al., 2002). 
(Figura 21). 

 

Figura 21.- Diagrama representando el "tren de gas" durante la desgasificación del magma, resultado de la diferencia 

en la solubilidad del varias especies de gas (no a escala). Modificada de: Rouwet et al.,( 2009). 
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Independientemente de la temperatura a la que se encuentren las manifestaciones gaseosas 

superficiales, el CO2 es la especie de gas más abundante. Adicionalmente el CO2 desgasifica a mayor 

profundidad, por lo que a menudo se libera en un área superficial más grande. Si se le compara con: 

SO2 , HCl y HF las áreas de emisión de estos gases son cada vez más pequeñas,  pues estos gases son 

exsueltos del magma a profundidades cada vez menores (Rouwet et al., 2017) (Figura 21). 

Una visión directa de un magma desgasificándose es posible únicamente en volcanes que atraviesan 
un proceso de desgasificación mediante conducto abierto, hecho que no es muy común en la 
mayoría de sistemas volcánicos. Buena parte del gas queda atrapado en subsupeficie por abundante 
agua proveniente de las capas acuíferas. El gas es por tanto depurado, lo que con lleva a la pérdida 
de la señal química pura que idealmente el magma proporcionaría (Fischer & Chiodini, 2015). 
 
Muchos de los gases liberados del magma reaccionan y se requilibran con el agua y las rocas, dando 
lugar a nuevas firmas geoquímicas con particulares interpretaciones. Las especies de azufre por 
ejemplo ocupan el segundo lugar en abundancia en las emisiones gaseosas, las proporciones de SO2 
y H2S que encontremos en superficie dependerán de reacciones dependientes de la temperatura y 
condiciones redox. En condiciones magmáticas a alta temperatura, se puede aplicar la siguiente 
reacción (Delmelle & Bernard, 2000; Giggenbach, 1987): 
 

Ecuación 7 3 SO2 (g) + 7H2 (g) źH2S (g) + 2S0 
(s) + 6 H2O  

Lo cual explica la presencia de ambas especies en las fumarolas de alta temperatura. La relación 

SO2/H2S es sensible a la temperatura y al estado de oxidación (Giggenbach, 1987; Rouwet et al., 

2009).  

Por otro lado, se observa que en las fumarolas de baja temperatura carecen de SO2, conteniendo 

H2S como especie dominante de azufre. Condiciones hidrotermales de baja temperatura (T < 300 

°C) favorecen la reducción de las especies de azufre ya sea a través de reducción simple (Ecuación 

8) o de equilibrio con la roca (representada a través de minerales ferruginosos) como se observa en 

la Ecuación 9. 

Ecuación 8  SO2 (g) + H2 ź H2S (s) + O2    

Ecuación 9  SO2 (g) + 6 FeO (roca) + H2O ź H2S (s) +6 FeO1,5 (roca)   

Transformar SO2 en H2S en una matriz de roca con componentes ferruginosos requiere tiempo, la 

desgasificación magmática es un proceso rápido mientras la dinámica hidrotermal es más lenta. Es 

por esto que a menudo el H2S es llamado un "gas hidrotermal" y el SO2 un "gas magmático" (Rouwet 

et al., 2017). Los gases de origen hidrotermal son generalmente más ricos en agua y contienen CH4 

y H2S pero tienen bajo o ningún contenido SO2 (Fischer & Chiodini, 2015). 

A pesar de que el agua y el dióxido de carbono son las especies volátiles más abundantes en la 

mayoría de magmas, hay otras especies interesantes por una variedad de razones, empezando por 

su utilidad el estudio del comportamiento de los magmas manto derivados (Fischer & Chiodini, 

2015). Descifrando la forma en que el gas magmático se eleva, reacciona y reequilibra con los 

líquidos del sistema magmático-hidrotermal en el tiempo y espacio es la única forma de rastrear a 

la señal pura del magma (Fischer & Chiodini, 2015). 
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6.9.1.1 Las Reacciones Homogéneas y Heterogéneas 

Los procesos químicos que ocurren en los sistemas hidrotermales, se pueden entender más 

fácilmente a través de reacciones. Las reacciones pueden ser de dos tipos: homogéneas y 

heterogéneas. Las reacciones homogéneas son aquellas que ocurren entre componentes de la fase 

acuosa mientras que las heterogéneas son aquellas que ocurren entre la fase acuosa y los minerales 

de la roca (Arnórsson, 2000). Mientras las reacciones homogéneas son dependientes únicamente 

de la temperatura, las reacciones heterogéneas dependen también del área de contacto superficial 

entre las fases, además de temperatura, constante cinética y cuán lejos esté el sistema del equilibrio 

(Arnórsson, 2000).  

6.10 Equilibrio de una Reacción 

Otro concepto que es importante entender para comprender como operan las reacciones es el 

equilibrio. Se dice que una reacción ha alcanzado el equilibrio cuando llega a un estado en que las 

actividades (concentraciones multiplicadas por el factor de actividad) se mantienen aparentemente 

estáticas en el tiempo. Partiendo de este concepto se puede decir que una reacción reversible 

ocurre con igual intensidad en ambos sentidos. El equilibrio exacto entre dos fases es solo un caso 

hipotético, a medida que la reacción avanza hacia el equilibrio la velocidad disminuye 

exponencialmente. El grado de proximidad al equilibrio químico depende de 1) la temperatura del 

sistema, 2) la velocidad de flujo de materia entre fases o entre especies acuosas 3) la velocidad de 

flujo a través del sistema 4) cantidad de transferencia de masa requerida para alcanzar el equilibrio 

(Arnórsson, 2000).  

6.11 Procesos de interacción Agua-Roca 

Un sistema de aguas termales así como otros sistemas subterráneos, se caracteriza por un fluido (ya 
sea agua, vapor o una mezcla de ambos) que cruza a través de un cuerpo de roca. Este fluido 
reaccionará químicamente con la roca (reacciones heterogeneas) y generará cambios en el sistema 
hacia un nuevo estado de equilibrio (Arnórsson, 2000). La respuesta química y textural de la roca 
frente a la interacción con las aguas, debido al cambio en la temperatura y las condiciones químicas 
se denomina alteración hidrotermal (Henley & Ellis, 1983; Pirajno, 2012; Ridley, 2013). La alteración 
hidrotermal ocurre a través de transformación de fases, crecimiento de nuevos minerales, 
disolución y precipitación y reacciones de intercambio iónico (Henley & Ellis, 1983). 
 
La acción de los fluidos hidrotermales sobre la roca de caja se da  por infiltración y/o difusión de 
especies químicas (Rose & Burt, 1979) y es posible solo gracias a las elevadas temperaturas 
presentes en los sistemas hidrotermales. Esto se debe a que las tasas de reacción química se 
incrementan con la temperatura de manera significativa (Arnórsson, 2000). La velocidad de reacción 
se duplica o triplica con cada aumento de temperatura de 10°C. Por lo cual no es sorpresivo ver que 
las rocas presenten gran alteración en zonas geotermales cuyas temperaturas pueden llegar a ser 
mayores a 200°C (Arnórsson, 2000).  
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6.12 Solubilidad de los minerales 
 

Es generalmente aceptado que las aguas geotermales tienen un origen predominantemente 

meteórico (Giggenbach, 1987; Mazor, 1977; Nicholson, 2012), asumiendo que la mayoría tienen 

este comportamiento se puede entender que exista una progresiva interacción agua-roca a medida 

que el agua meteórica va percolando y va entrando en contacto con las rocas calientes a 

profundidad (Arnórsson, 2000). Dado que el agua está sub-saturada respecto a todos (la mayoría) 

de los minerales comunes, a medida que el agua interactúe con las rocas irá incorporando minerales. 

La química de los elementos mayores presentes en los fluidos geotérmicos, está determinada por 

un conjunto de equilibrios fluido-mineral dependientes de la temperatura. Otros componentes 

como los gases raros y cloruros parecen tener un origen diferente que refleja a su vez la fuente de 

la cual provienen, ya sean: los sedimentos, agua de mar, fluidos magmáticos (gases), etc. (Henley & 

Ellis, 1983). 

El contenido de minerales disueltos aumenta en el agua debido a la disolución de la roca, pero esto 
ocurre solo hasta que la solución alcance la saturación (equilibrio). Los minerales presentes en la 
roca en efecto pueden disolverse solo hasta el punto en que el agua quede saturada por ellos 
(Arnórsson, 2000).  Para entender como ocurre la saturación con un determinado mineral es 
necesario entender el concepto de solubilidad, que se define como la máxima cantidad de soluto 
que se puede disolver en una cantidad dada de solvente (agua), para unas condiciones de 
temperatura previamente específicadas. Tomemos como ejemplo una de las sales más comunes 
que existe NaCl; ésta posee una solubilidad (S) de 6,15 M o lo que es igual 360 g/litro a una 
temperatura de 25°C. Esto significa que si llega a sobrepasarse este límite la sal ya no podrá 
disolverse en el agua y por el contrario el exceso de sal tenderá a precipitarse. 
 
La Constante del Producto de Solubilidad  (Kps) es una constante de equilibrio definida para el 
proceso de disociación iónica. El Kps no es otra cosa que el producto de las concentraciones de los 
iones elevadas a sus coeficientes estequiométricos. En el siguiente ejemplo (nuevamente para el 
cloruro de sodio) 1 mol de NaCl se disuelve en medio acuoso formando 1 mol de Na+ y un mol de Cl- 

(Ecuación 10). Si utilizamos las condiciones de equilibrio; es decir partimos de una concentración S 
de NaCl, la concentración de Na+ producida así como la concentración de Cl- producido será también 
S. Por tanto en este caso el Kps será igual a S2 es decir al producto de las solubilidades (Ecuación 11). 
 

Ecuación 10 1 [NaCl](s) ҭ  1 [Na+](ac)  + 1 [Cl-] (ac) 

         S                        S                 S 

Ecuación 11 Kps = [Na+]1. [Cl-]  1 

Kps= S1.  S1 = S2 

 
De manera similar, Qps se define como el  cociente de la reacción, siendo calculado en función de la 
concentración de iones que tenemos en nuestra solución real.  Se dice entonces que: 
 

¶ Si Qps < Kps tenemos una solución no saturada (no hay precipitación) 

¶ Si Qps = Kps tenemos una solución saturada (en equilibrio) 
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¶ Si Qps > Kps tenemos una solución sobresaturada (existirá precipitación hasta que las 
concentraciones iónicas sean igual al Kps) 

 
Si bien en este ejemplo se han mostrado los cálculos utilizando las concentraciones, esto es una 
simplificación; lo adecuado es trabajar en función de las actividades. Adicionalmente debemos 
recordar que las soluciones con las que se trabaja en los sistemas de la vida real raramente tienen 
un solo soluto, al contrario existe una gran cantidad de sustancias y minerales compitiendo por 
solubilizarse. Por ello lo más adecuado es realizar cálculos de especiación. Existe software 
especializado que permite realizar el cálculo de actividades y de índices de saturación en soluciones 
acuosas en base a los análisis químicos y a parámetros fisicoquímicos que se miden al momento de 
recolectar la muestra (pH, temperatura y pE). 
  
En el caso de un sistema hidrotermal,  el agua entrará en contacto con rocas ígneas o metamórficas, 

pero antes de que el agua alcance la saturación con minerales primarios de la roca que son más 

difíciles de disolver, primero llegará a la saturación con los minerales que sean más solubles como 

son por ejemplo  las sales o los minerales secundarios (Arnórsson, 2000). A pesar de esto, estudios 

experimentales realizados en condiciones de alta temperatura han demostrado que 

concentraciones apreciables de algunos elementos como: Li, Na, K, Rb, Mg, Ca, F, Cl, B, SO4 y NH3 

puede ser transferidas a solución incluso desde la roca fresca (Ellis, 1968; Ellis & Mahon, 1964a, 

1967; Mahon, 1967).   

En general la mayoría de concentraciones de solutos presentes en las aguas pueden explicarse por 

simples procesos de dilución. Sin embargo en ocasiones se presentan aguas altamente salinas que 

no pueden justificarse solo por procesos de dilución simples (Henley & Ellis, 1983), en estos casos 

se requiere de modelos más complejos para entender su aparición. 

Las concentraciones de SiO2, K, Ca, Mg, Fe, Al, Mn, F, CO3, SO4, y algunos metales pesados son 

controladas por equilibrios dependientes de presión-temperatura entre los minerales y las 

soluciones. En condiciones geotermales profundas, se favorecen la precipitación y la creación de 

nuevas fases minerales. Por ello solo pocos elementos (Cl, Br, B, Cs, Li, As y NH3) se conservan en 

solución en dichos ambientes (ver sección: componentes químicamente inertes y conservativos).  

Así mismo los elementos pesados como el Fe, Mn, Pb, Zn, y Cu pueden ser rápidamente lixiviados 

de las rocas mediante soluciones salinas, este fenómeno ha sido  ampliamente demostrado a través 

de ensayos de laboratorio (Ellis, 1968). Las aguas de sistemas de alta temperatura (>200°C) están 

sistemáticamente enriquecidas en álcalis raros, Li, Rn y Cs, así como también en SiO2, B, As, F y 

Amonio. La concentración de sales totales de un fluido geotermal va entre 0.05-30% pero más 

comúnmente cae en el rango de 0.1% a 1%. (Henley & Ellis, 1983).  

La correlación existente entre los minerales hidrotermales y las especies acuosas disueltas en agua 

llevó al desarrollo de los geotermómetros (ver sección: Geotermometría). Los geotermómetros 

asumen que los fluidos están en equilibrio con los minerales y que por tanto reflejan las condiciones 

en profundidad, permitiendo así estimar las temperaturas utilizando los muestreos de superficie 

(Arnórsson, 2000). 
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6.13 Alteraciones hidrotermales  
 

Los minerales hidrotermales o conjuntos de alteraciones que muchas veces afloran en superficie 

son particularmente útiles para interpretar  algunos parámetros internos de  los sistemas 

hidrotermales tales como son: temperatura, pH y  las condiciones redox (Goff & Janik, 2000; Stimac 

et al., 2015). La circulación de fluidos y calor provocan procesos metamórficos que afectan  tanto a 

las rocas de cobertura como a las propias rocas del basamento en las zonas próximas a la intrusión 

(Stimac et al., 2015). Es ampliamente conocido que al igual que ocurre con los fluidos, quienes 

presentan una zonificación ideal, las alteraciones presentes en las rocas de los reservorios también 

presentan una disposición característica. En nuestros días, mediante el estudio de pórfidos 

exhumados, depósitos minerales epitermales, pozos geotérmicos profundos y datos geofísicos se 

ha llegado a construir una imagen bastante completa de como luce un sistema hidrotermal en el 

interior (Stimac et al., 2015; Figura 22). 

Para empezar a hablar de alteraciones hidrotermales es importante reiterar que éstas implican una 

serie de procesos metasomáticos y reacciones de intercambio en las que la hidrólisis y el 

metasomatismo alcalino son de particular importancia (Pirajno, 2012). La Hidrólisis, o 

metasomatismo de iones de hidrógeno, es el fenómeno que involucra la descomposición iónica de 

H20 en H+ y OH-.  Durante los procesos de alteración hidrotermal, ambas especies se consumen 

durante la reacción con los minerales de sílice, por lo que la relación H+/OH-  va cambiando. La fuente 

de iones H+ puede ser reacciones metamórficas, el agua o ácidos presentes en la solución 

hidrotermal (Pirajno, 2012). Como resultado de estos procesos se generan diferentes arreglos de 

minerales que son característicos de una zona y/o de unas condiciones específicas.  

Los principales tipos de alteraciones hidrotermales son: 

Alteración Propilítica (Prop).- su  asociación mineral característica incluye albita, clorita, epidota y 

pirita. Durante la propilitización se introduce abundante agua y CO2 pudiendo incluir también S y As 

pero con poca hidrólisis (Pirajno, 2012; Ridley, 2013). La alteración propilítica tiende a ser más 

penetrante hacia las zonas internas de un depósito hidrotermal, es decir, hacia la fuente de calor 

(Pirajno, 2012). Este tipo de alteración es  generada por soluciones de pH neutro a alcalino y en 

rangos de temperatura relativamente bajos (220°-350°C) (Stimac et al., 2015). 

Alteración Argilítica (Arg).-  se caracteriza por la formación de minerales arcillosos debido al intenso 

metasomatismo H+ (lixiviación ácida), a temperaturas entre 100 y 300° C (Pirajno, 2012; Ridley, 

2013). La asociación mineral incluye caolinita, montmorillonita, esmectita o arcillas amorfas, que 

reemplazan principalmente a las plagioclasas. Hay una importante lixiviación de Ca, Na y Mg en las 

rocas. La alteración argílica intermedia representa un grado más alto de hidrólisis comparada con la 

alteración propilítica (Pirajno, 2012) y tiene lugar debido a la acción de fluídos oxidantes ácidos.  

Gran parte de esta alteración se produce por aguas secundarias poco profundas ricas en sulfato 

formadas por la absorción de gases en aguas subterránea oxigenadas (Stimac et al., 2015).  

Alteración Argílica avanzada (AA).- exhibe una total destrucción del feldespato en condiciones de 

una hidrólisis muy fuerte (Pirajno, 2012). Los enlaces de los aluminosilicatos se rompen originando 

sulfato de Al (alunita) y óxidos de Al (diásporo). Este tipo de alteración ocurre  en un amplio rango 

de temperaturas pero se caracteriza por valores de pH muy ácidos de entre 1 y 3.5. A veces se 
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encuentra la presencia de sílice oqueroso, es decir una roca donde muchos de los minerales han 

sido disueltos dejando atrás únicamente sílice son una estructura tipo esponja.  

Alteración Potásica (K).- las  plagioclasas y minerales máficos se alteran a feldespato potásico y 

biotita; estos últimos se encuentran también en asociación con cuarzo, magnetita y pirita (Ridley, 

2013). Esta alteración corresponde a un intercambio catiónico con la adición de K hacia las rocas, 

producto de una fase fluida residual proveniente del cuerpo ígneo casi solidificado (Pirajno, 2012).  

A diferencia de las anteriores la alteración potásica no implica hidrólisis ya que ocurre en 

condiciones de pH neutro o alcalino a altas temperaturas (350°-550°C). Por esta razón se presenta 

en la porción central ligada al emplazamiento del plutón (Pirajno, 2012).   

Alteración Fílica (PHY).- también llamada alteración cericítica. En este tipo de alteración todos los 

feldespatos (Ca-Na y K) se transforman en cericita  quien va acompañada por  pirita y cuarzo 

secundario, con cantidades menores de caolinita (Ridley, 2013). Además todos los minerales 

máficos son destruídos (Pirajno, 2012).  Es producto de una hidrólisis moderada-fuerte de los 

feldespatos, a temperaturas 200°-450°C  y en un rango de pH 5 a 6  (Ridley, 2013; Stimac et al., 

2015). 

 

Figura 22.- Sección transversal esquemática a través de un sistema típico de arco volcánico-intrusivo, se muestran las 

principales zonas de alteración,  isotermas,  fuentes de fluidos profundos y su ruta de ascenso a la superficie. Modificado 

de Stimac et al. (2015). 
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Desde el punto de vista del contexto del sistema hidrotermal se puede decir que las alteraciones: 

Propilitica, Argilítica y la transición entre ellas se deben a circulación a largo plazo de aguas 

meteóricas calentadas que afectan desde la zona ubicada sobre el límite frágil-ductil hasta la 

superficie (Stimac et al., 2015). Por otra parte  las alteraciones Potásica, Fílica y Argilítica Avanzada 

están más relacionadas al flujo directo de volátiles y la circulación de fluidos magmáticos 

hidrotermales que forman una envoltura alrededor del sistema de conductos del volcán (Figura 22; 

Stimac et al., 2015). 

6.14 Potencial Redox  

Existen diferentes variables que juegan un papel importante en la evolución química de los fluidos 

El potencial redox, la acidez, la temperatura y presión son quizá las variables más importantes que 

rigen la evolución química de los fluidos (Giggenbach, 1987, 1997a). Cualquier evaluación detallada 

de la evolución química de los fluidos durante su viaje a la corteza implica el conocimiento del  

potencial redox (Giggenbach, 1997a). El potencial redox es la tendencia que presentan las especies 

químicas frente a una reacción de óxido-reducción (redox). 

Generalmente se usa la fugacidad del oxígeno (fO2) como parámetro central para la descripción de 

fenómenos redox. Entendiendo la fugacidad de un gas (en este caso el O2) como una presión parcial 

efectiva que denota la preferencia de este por una determinada fase. Dado que, en sistemas 

hidrotermales con temperaturas inferiores a los 500°C, el oxígeno gaseoso (O2) es prácticamente 

inexistente y como lo demuestra Giggenbach (1987) deben utilizarse cuantificadores alternativos. 

El parámetro más adecuado para definir el potencial redox en un sistema geoquímico de baja 

temperatura es RH, que de manera simplificada puede ser definido como el log de la relación de las 

concentraciones molares de H2/H2O (Giggenbach, 1987). Dado que los elementos más importantes 

involucrados en la fase vapor de un sistema volcánico son el H, C, O, y S (Giggenbach, 1997), los 

sistemas redox más importantes en la fase fluida se basan en los estados de oxidación del carbono 

y el azufre siendo los pares más importantes CH4ςCO2 y el H2S-SO2. En geología, un buffer o 

amortiguador redox es un conjunto de minerales o compuestos que restringe la fugacidad del 

oxígeno en función de la temperatura (Lindsley, 1991). En el caso de los gases de carbono el CO2 es 

el más abundante en los sistemas hidrotermales, mientras que los demás gases (CH4 y CO) se 

encuentran en concentraciones muy bajas; por otra parte en el par H2S-SO2, dado que ambos 

ocurren cantidades comparables, podríamos pensar que este es el buffer más adecuado (Figura 23). 

Por otra parte en las rocas, el elemento con mayor potencial para controlar las reacciones redox es 

el hierro, dependiendo de los tiempos de residencia y las condiciones generales de la interacción 

roca fluido tanto los buffers de gas o de la roca pueden afectar la composición (Giggenbach, 1987, 

1997a). Los buffers redox comúnmente involucrados en sistemas rocosos son fayalita-magnetita a 

altos potenciales reductores y magnetita-hematita a bajos valores de RH (Giggenbach, 1987). 

En la Figura 23 se muestran diferentes pares redox en función del parámetro RH y la temperatura. 

El hecho de que los valores de RH para las muestras de varios complejos volcánicos alrededor del 

mundo se mantengan alineados con la línea de coexistencia isomolar H2S/SO2, sugiere que los gases 

ŘŜ { ǎƻƴ ǎƻƭƻ ƭƛƎŜǊŀƳŜƴǘŜ ŀŦŜŎǘŀŘƻǎ ǇƻǊ ƻǘǊƻǎ άbuffersέ ƻ ǊŜƎǳƭŀŘƻǊŜǎ incluyendo aquellos que 

involucran componentes de las rocas (Giggenbach, 1997a). Las líneas CH4 ςCO2 y el H2S-SO2 

ǎŜƷŀƭŀŘŀǎ ŎƻƳƻ άǎǳǇŜǊŦƛŎƛŜέ ŎƻǊǊŜǎǇƻƴŘŜƴ ŀ ŜǎǘŀŘƻǎ ŘŜ ŜǉǳƛƭƛōǊƛƻ ŎŜǊŎŀƴƻǎ ŀ ƭŀ ǎǳǇŜǊŦƛŎƛŜΣ ƳƛŜƴǘǊŀǎ 
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ǉǳŜ ŀǉǳŜƭƭŀǎ ŘŜƴƻǘŀŘŀǎ ŎƻƳƻ άǎŀƭƳǳŜǊŀǎέ ŎƻǊǊŜǎǇƻƴŘŜƴ ŀ ŀƳōƛŜƴǘŜǎ ǇǊƻŦǳƴŘƻǎ (Giggenbach, 

1997).  

 

Figura 23.- Diagrama de estabilidad (predominancia) de los sistemas H2-H2O-C-S-Fe, en términos  de RH Ғ ƭƻƎ ό·H2/XH2O) 

y T (°C). DƻƴŘŜ ά·έ ŎƻǊǊŜǎǇƻƴŘŜ ŀ ƭŀ ŦǊŀŎŎƛƽƴ ƳƻƭŀǊ ŘŜƭ ƎŀǎΦ Para algunos sistemas hidrotermales del mundo: EA: 

9ǊǘŀΩ!ƭŜΣ 9wΥ 9ƭ wǳƛȊΣ D!Υ DŀƭŜǊŀǎΣ Y[Υ YƭȅǳŎƘŜǾǎkoy, MO, Momotombo, MT: Mutnovsky, MU: Monte Usu, NG: 

Ngauruhoe, PC: Pichincha, PP: Papandayan, PR: Ridge del Medio-Atlántico. SH: Monte Santa Elena, SI: Satsuma, SN: 

Sierra Negra, SS: Showa Shinzan, TO: Tokachi, VU: Vulcano, WI: White Island  (Tomado de: Giggenbach, 1987; Werner 

F. Giggenbach, 1997).  

Las reacciones redox en gases volcánicos de alta temperatura (>200°C) parecen ser gobernadas por 
la presencia de H2S y SO2 en cantidades comparables (Figura 23), solo los gases de temperaturas 
más bajas se desvían de esta tendencia parecen mostrar una tendencia a acercarse al equilibrio 
redox con la matriz de la roca. Ninguno de los pares redox que incluyen los gases de carbono (CO2, 
CH4 y CO) parece estar exento del control redox (Giggenbach, 1997). Gases más fríos constituyen 
agentes más oxidantes para las rocas. La persistente interacción de vapores originalmente 
magmáticos con la roca ocurre en temperaturas en descenso, lo cual puede traducirse como una 
oxidación gradual de la roca con una consecuente reducción del gas. Los ambientes secos, 
dominados por gas, típicos de conductos tipo chimenea con sistemas hidrotermales centrados en 
estructuras volcánicas, son menos propensos a alcanzar el equilibrio con la roca que aquellos 
ocupados por soluciones acuosas de sistemas líquido-dominados (Reyes et al., 1993). 
 

6.15 Equilibrios Ácido-Base  

En base a las definiciones establecidas por Lewis en 1923, podríamos decir que un ácido es una 

especie química con capacidad para compartir un par de electrones, mientras que una base es 

aquella especie que puede donar un par de electrones. Por otra parte según la definición de 

Arrhenius, los ácidos se definen como sustancias que se disocian en solución acuosa para dar H+ 
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(iones de hidrógeno /protones), mientras que  las bases se definen como sustancias que se disocian 

en solución acuosa para dar OH-. 

Las reacciones ácido-base ocurren frecuentemente en los sistemas acuosos de los ambientes 

naturales de nuestro planeta. A grandes rasgos y a una escala mayor se podría decir que  incluso el 

océano terrestre no es más que el resultado de una gigantesca titulación ácido-base donde los 

ácidos lixiviados desde el interior de la tierra han sido titulados por las bases liberadas por la 

meteorización de las rocas primarias (Sillén, 1961). 

El estudio de las especies de carbono disuelto tienen especial relevancia en los sistemas acuosos, 

pues constituyen los principales buffers del pH, mismo que tiene una directa incidencia en la 

composición de las aguas (Stumm & Morgan, 2012). Las especies de carbono participan en 

intercambios ácido-base homogéneos y heterogéneos con la litósfera y atmósfera. Pero no solo eso, 

pues el CO2 es también uno de los principales gases de origen magmático, así que su interacción con 

cuerpos de agua superficiales o subterráneos es bastante común.  

Cuando el CO2 ingresa al agua, se combina con agua para producir ácido carbónico (H2CO3), éste 

último entra rápidamente a formar parte de un complejo equilibrio ácido-base: 

Ecuación 12  H2O +CO2 (aq) ҭ  H2CO3 (aq) 

Si bien una parte del CO2 efectivamente se transforma en ácido carbónico, la mayor parte 

permanece como CO2 disuelto, rodeado de moléculas de agua. Sin embargo cuando hablamos  de 

ácido carbónico se asume como la suma de ambas especies, de esta manera la concentración 

analítica total del H2CO3*  puede ser escrita del siguiente modo: 

Ecuación 13 [H2CO3*] = [CO2] (aq) + [H2CO3] 

Una vez formado, el ácido carbónico puede disociarse parcialmente dando lugar a bicarbonato y a 

la liberación de protones:  

Ecuación 14 H2CO3 ҭ  HCO3  + H+ 

A su vez el Bicarbonato puede desprenderse de un protón dando lugar a la aparición del  carbonato: 

Ecuación 15 HCO3   ҭ  CO3
2 + H+ 

Es necesario mencionar que la fuente natural mayoritaria que aporta carbonato al agua no es 

necesariamente este proceso. Buena parte del mismo puede provenir del lavado de rocas 

carbonáticas, que al disolverse aumentan el pH del agua. Esto se debe a que el proceso hidroliza 

parcialmente al agua liberando OH, transformándose en una base moderadamente fuerte (Stumm 

& Morgan, 2012). 

Partiendo de las reacciones antes mencionadas y de la reacción de la autoprotólisis del agua 

(Ecuación 16);  es posible calcular los diagramas de estabilidad de las especies de carbono dentro 

de un sistema acuoso para unas condiciones P y T determinadas.  

Ecuación 16 H2O  ҭ  OH- + H+ 

El diagrama de la Figura 24-A muestra la distribución de las especies de carbono en función del pH 

para un sistema cerrado con contenido de  carbono total (CT) constante. Mismo que se expresa 



Universidad de Buenos Aires  Daniel Sierra 

52 
 

como la suma de las concentraciones de las diferentes especies de carbono en las que se ha 

descompuesto: 

Ecuación 17 CT = [H2CO3*] + [HCO3
-] + [CO3

-2] 

Como se puede observar en el gráfico, la predominancia de una u otra especie es consecuencia 

directa de los cambios en las condiciones de pH. La Figura 24-B por su parte  muestra la variación 

de la capacidad buffer a medida que el pH va cambiando. 

 

Figura 24.- A) Distribución de las especies solubles de carbón e intensidad de buffer para agua a 25°C y 1 atm. El 

diagrama se ha construido para un sistema cerrado asumiendo que CT=10 -3 M. Se puede observar  la variación de las 

concentraciones de las especies en función de la variación del pH. B) Muestra la variación de la intensidad buffer en 

función del pH. Modificado de: Stumm and Morgan (2012). 

 

6.16 Técnicas geoquímicas aplicadas al estudio de Sistemas Hidrotermales 
 

En el mundo existen al menos 70 volcanes en proceso de erupción cada año, sin embargo el número 

de volcanes en estado de desgasificación pasiva es mucho más alto, aun cuando no ha sido 

adecuadamente determinado, se estima que puede llegar a ser al menos 7 veces mayor (Fischer & 

Chiodini, 2015). Los fluidos tienen la capacidad de infiltrarse, moverse, migrar, reaccionar y 

reequilibrarse dentro del cuerpo sólido de un volcán. Aunque estos procesos no son visibles ya que 

ocurren en sub-superficie, sabemos a ciencia cierta que el gas y el agua son más móviles que la roca 

fundida (Rouwet et al., 2017), es por esto que cuando un volcán sufre cambios en su estado de 

actividad, las variaciones en la desgasificación son a menudo uno de los primeros signos para poder 

detectarlo.  

La geoquímica de fluidos ofrece medios útiles para reconocer las reactivaciones volcánicas de 

manera muy efectiva (Rouwet et al., 2017). El uso de métodos geoquímicos (composición química, 

isotópica así como el flujo de los gases volcánicos) provee información de las condiciones profundas 

y procesos que no son observables ni siquiera a través de técnicas geofísicas (Fischer & Chiodini, 

2015; Giggenbach, 1991). 
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Los métodos geoquímicos se basan en detectar y cuantificar los componentes químicos presentes 

en los fluidos expulsados por los sistemas hidrotermales, una adecuada interpretación de los 

mismos permite entender los procesos que operan en sub-superficie (Giggenbach, 1996; Rouwet 

et al., 2017; Taran et al., 1998). A grandes rasgos, los constituyentes encontrados en los fluidos 

pueden ser subdivididos en dos tipos, de acuerdo al tipo de información que proveen (Arnórsson, 

2000; Giggenbach, 1991): 

¶ Químicamente inertes.- forman un grupo que podría ser también llamado: no reactivos, 

incompatibles o trazadores. Una vez añadidos a las fases fluidas, idealmente permanecen 

inmutables proporcionando una etiqueta que permite rastrear sus orígenes hasta sus 

componentes fuente. Entran en este grupo los gases nobles que verdaderamente son 

químicamente inertes, seguidos de los constituyentes comparativamente "conservativos" 

Cl, B, Li, Rb, Cs y N2 (Arnórsson, 2000; Giggenbach, 1991). La razón de que muchos 

componentes se comporten como conservativos es que solamente tienen la capacidad de 

formar minerales altamente solubles, buenos ejemplos son el Cl, B y Br. Mientras que otros 

reaccionan muy lentamente y por tanto pueden ser considerados como conservativos como 

por ejemplo el nitrógeno (Arnórsson, 2000). 

 

¶ Especies reactivas.- tienden a equilibrarse en todo momento con otros componentes del 

ambiente en que se encuentran, de esta manera, a través de ellos se puede obtener 

información de los ambientes involucrados y sus constituyentes. De una manera controlada 

y bien entendida forman un grupo potencialmente útil como geo-indicadores (Arnórsson, 

2000). Entran en este grupo el Na, K, Mg, Ca y SiO2 quienes toman parte en interacciones 

con la roca dependientes de la presión y temperatura (P-T); H2, H2S, CH4 y CO2 quienes están 

envueltos en reacciones redox dependientes de (P-T); o sistemas redox (FeII/FeIII) de la fase 

de rocas (Giggenbach, 1991). 

Cabe destacar que las fronteras de los dos grupos no son rígidas, cada uno de los constituyentes de 

los fluidos geotérmicos se comporta de manera peculiar y, por lo tanto utilizado de la mejor manera, 

proporcionará información única (Giggenbach, 1991). Basándose en los conceptos de la 

termodinámica química, los constituyentes conservativos (inertes) no se han equilibrado, son 

variables independientes. Por otra parte los constituyentes reactivos son variables dependientes, 

ellos son simplemente un reflejo del estado del sistema (presión temperatura y composición) 

(Arnórsson, 2000). 

Así como se puede distinguir las especies reactivas y no reactivas, es necesario también introducir 

otros conceptos útiles como es el de movilidad. Movilidad e inmovilidad se refiere a la proporción 

de un componente entre el fluido y la roca. Para un componente móvil, la concentración en el agua 

es alta en relación con su concentración en la roca. Si la movilidad es del 100%, el componente 

respectivo solo ocupará la fase fluida (dado el suficiente tiempo para la interacción fluido-roca), ese 

componente es  a su vez considerado conservativo. Algunos componentes reactivos pueden ser 

altamente móviles, como por ejemplo el Li en sistemas geotermales de alta temperatura (Arnórsson, 

2000). Algunos de los elementos categorizados como conservativos como el Rb y Li no son 

incompatibles sino que son altamente móviles y su grado de movilidad depende del ambiente 

geológico. En algunas circunstancias algunos componentes se vuelven reactivos dependiendo de la 

intensidad de las reacciones agua-roca (Agusto, 2011; Arnórsson, 2000). 
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6.17 Elementos Mayores en Agua 

Los elementos mayoritarios en el agua se presentan en forma de iones. Los iones se definen como 
partículas con una carga eléctrica diferente a la neutralidad, si las partículas tienen carga positiva se 
les llama cationes y si tienen carga negativa son llamadas aniones. Conceptualmente este fenómeno 
se explica a través de la ganancia o pérdida de electrones (Ebbing & Gammon, 2010). Cuando los 
gases se disuelven en agua, ellos reaccionan con las moléculas de agua formando diferentes tipos 
de especies acuosas (e.g. Ecuación 7) tales como los iones libres, pares de iones o iones hidrolizados 
(Arnórsson, 2000). 
 

Así mismo, cuando las sales se disuelven en agua, forman también iones. La causa radica en que es 
energéticamente más favorable tener iones unidos a las moléculas de agua que tener iones de carga 
opuesta unidos en forma de un cristal (Arnórsson, 2000). Las moléculas de agua poseen las 
propiedades de un dipolo así que los aniones se atraen a los extremos positivos y los cationes a los 
negativos. Cuando las moléculas de agua se orientan regularmente alrededor de un catión o un 
anión decimos que están coordinados (Arnórsson, 2000). 
 
Una o más moléculas de agua rodeando un catión pueden perder un protón debido a la fuerza 
repulsiva de su carga positiva sobre las cargas positivas de los protones en las moléculas 
coordinadas. Cuando este fenómeno ocurre y los cationes reaccionan con el agua se dice que se han 
hidrolizado  e.g. Ecuación 18, Ecuación 19 (Arnórsson, 2000; Stumm & Morgan, 2012). 
 

Ecuación 18  Al+3+ H2O ҭ  AlOH2+ + H+ 

Ecuación 19  AlOH2++ H2O ҭ  Al(OH)2+ + H+ 

Otras reacciones como por ejemplo aquella entre el Na y Cl en una solución acosa se expresa 

denotando explícitamente el envolvimiento de moléculas de agua (e.g. Ecuación 20), es decir no se 

la escribe pero se asume su presencia en la reacción (Arnórsson, 2000). 

Ecuación 20 Na+
(aq) +Cl-(aq) ҭ  NaCl0 

Por otra parte existen otros compuestos que forman al menos parcialmente, fuertes enlaces 

covalentes entre los elementos y cuando se disuelven, los enlaces covalentes no se rompen. Los 

ejemplos incluyen enlaces covalentes entre C - O en carbonatos y S ς O en sulfatos. Las especies 

acuosas que poseen más de un enlace covalente se llaman complejos, tales como el carbonato 

(HCO3
- ,CO3

2-) y el sulfato (HSO4-, SO4
2-) (Arnórsson, 2000). 

6.18 Los Principales Cationes en Agua 
 

Sodio y Potasio (Na+, K+).- sus concentraciones vienen controladas por interacciones agua-roca 

dependientes de la temperatura, mismas que son la base del geotermómetro Na/K. El sodio es el 

catión mayoritario en reservorios geotermales con concentraciones de (200-2000mg/kg). El potasio 

es también un catión mayoritario, pero aparece en menor proporción que el Na. Las razones Na/K 

son una guía útil de altas temperaturas (baja relación Na/K indica alta temperatura) (Nicholson, 

2012).  
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Litio, Rubidio, Cesio (Li, Rb, Cs).- ŎƻƴƻŎƛŘƻǎ ŎƻƳƻ άłƭŎŀƭƛǎ ǊŀǊƻǎέΣ Ŝǎǘƻǎ ŜƭŜƳŜƴǘƻǎ ǎƻƴ ŎƻƴǎƛŘŜǊŀŘƻǎ 

conservativos o solubles y se usan junto con el Cl o B para caracterizar las fuentes de las aguas, sin 

embargo son rápidamente incorporados en minerales de alteración secundaria y a menudo 

muestran un decremento en concentración con el incremento de la migración a superficie o el flujo 

lateral, concentraciones típicas (mg/kg) van alrededor de Li < 20, Rb < 2, Cs < 2 (Nicholson, 2012). 

Pueden aparecer en altas concentraciones en aguas de alta temperatura pero dependiendo del tipo 

de roca (Henley & Ellis, 1983). El litio es atrapado en clorita, cuarzo y probablemente en arcillas en 

reacciones superficiales causando incrementos de las razones B/Li con el incremento del flujo lateral 

(Duchi, Minissale, Ortino, et al., 1987; Duchi, Minissale, & Prati, 1987). 

Calcio (Ca2+).- Las concentraciones de calcio son controladas por minerales con solubilidad 

retrógrada, es decir aquellos cuya solubilidad disminuye con el aumento de temperatura (CaCO3 - 

Calcita; CaSO4 - anhidrita; CaF2 ς Fluorita), y en menor medida por los aluminosilicatos ricos en calcio, 

teniendo injerencia directa también el contenido de CO2, que a su vez viene regulado por pH (Henley 

& Ellis, 1983; Nicholson, 2012). Dada la solubilidad retrógrada de la calcita, altos contenidos de Ca 

se esperan en aguas frías de alta salinidad y baja concentración de CO2 (Henley & Ellis, 1983). Las 

concentraciones de calcio son bajas en fluidos de alta temperatura (<50 mg/kg) pero incrementan 

con la acidez y salinidad. La relación Na/Ca puede usarse igual que la Na/K para indicar zonas de 

ascenso con los valores más altos indicando alimentación más directa desde el reservorio 

(Nicholson, 2012). 

Magnesio (Mg2+).- Los niveles de magnesio en fluidos geotermales son usualmente muy bajos (0.01-

0.1 mg/kg), como el Mg es rápidamente incorporado en minerales de alteración secundaria como 

illita, montmorillonita y especialmente clorita. Concentraciones altas pueden indicar reacciones 

cercanas a la superficie lixiviando Mg de las rocas, o dilución por aguas subterráneas relativamente 

ricas en Mg (Nicholson, 2012). 

Hierro (Fe2+, Fe3+).- La concentración de hierro en aguas cloruradas es muy baja (0.001-1 mg/kg), 

pero las concentraciones se incrementan con la acidez y salinidad. En sistemas de alta temperatura 

(>180°C) el fluido está en equilibro con pirita (Nicholson, 2012). Bajo esta temperatura el equilibrio 

del hierro es controlado por pirrotina y marcasita que llegará a estar supersaturada y precipitará en 

la ebullición o enfriamiento del fluido. La ebullición puede conducir a la precipitación de óxidos de 

hierro como goetita, lepidocrocita y maghemita (Nicholson, 2012). Las especies de hierro 

dominantes debajo de 150°C son Fe y FeOH+, sobre esta temperatura predomina Fe(OH)4- 

(Gunnlaugsson & Arnòrsson, 1982). 

6.19 Principales Aniones en Agua 
 

Cloruro (Cl-).- Es el elemento mayoritario en las aguas de origen geotermal. Las altas 
concentraciones de cloruro en manantiales indican aguas alimentadas directamente desde el 
reservorio profundo, con mínima mezcla o enfriamiento por conducción (Nicholson, 2012). Isolineas 
de Cl pueden usarse para delinear las áreas de flujo ascendente (valores más altos), los márgenes 
de sistema y zonas de entrada de aguas subterráneas (valores más bajos). 
 
Siendo el elemento más conservativo en aguas geotérmicas, el CI es un importante soluto de 
diagnóstico y es frecuentemente utilizado para obtener razones con otros elementos, por ejemplo 
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CI/B, CI/As, CI/HCO3 (Nicholson, 2012; Rouwet et al., 2017), esto puede ayudar en interpretaciones 
para eliminar los efectos de ebullición o dilución. Las concentraciones pueden ser muy variables 
pero valores del orden de 1000 mg/kg son más típicos en aguas de tipo cloruradas (Nicholson, 2012). 
 

Fluoruro (F-).- el contenido de fluoruro en fluidos geotermales es usualmente <10mg/kg. Su 

concentración está limitada por la solubilidad retrograda de la fluorita, un mineral común que puede 

aparecer en micas como consecuencia de las reacciones agua-roca (Ellis & Mahon, 1964b; Henley & 

Ellis, 1983; Nicholson, 2012). El fluoruro al igual que el azufre son removidos de las mayoría de rocas 

por aguas a alta temperatura (Ellis & Mahon, 1964a, 1967). En ocasiones las altas PCO2 en fluidos 

profundos pueden remover el Ca disponible formando depósitos de calcita y dejando un exceso de 

F, en esos casos las altas concentraciones de F van asociadas con bajos contenidos de Ca (Nicholson, 

2012). Altos contenidos de F pueden presentarse también como producto de la condensación de 

gases volcánicos (HF) en aguas meteóricas. Las más altas concentraciones de fluoruros ocurren 

también en áreas con rocas volcánicas ácidas (riolita, pómez y obsidiada) (Nicholson, 2012). 

Sulfato (SO42-).- está formado por la oxidación de sulfuro de hidrógeno condensado (Nicholson, 
2012): 

Ecuación 21 H2S (g) + 2 O2(aq) = 2H+
(aq) + SO4

2-
(aq) 

La oxidación del sulfuro de hidrógeno a los iones sulfato producen un pH mínimo de ~2,8 (Nicholson, 

2012). La concentración del sulfato es usualmente baja en fluidos geotermales <50mg/kg, pero se 

incrementa con la oxidación del H2S. Altas concentraciones de sulfato son usualmente el resultado 

de la condensación de vapor en aguas poco profundas (Nicholson, 2012). Las máximas 

concentraciones de sulfato se relacionan con las concentraciones de calcio a través del equilibrio de 

solubilidad de la anhidrita (CaSO4), un mineral de alteración muy común (Ellis & Mahon, 1964a). 

La anhidrita es poco soluble en agua caliente (24ppm a 250°C, 8 ppm a 300°C) entonces las 

concentraciones de sulfatos son bajas en aguas de alta temperatura con pH cercanos a la 

neutralidad. Son las aguas ácidas vapor calentadas las que a menudo presentan concentraciones de 

sulfatos más altas (Ellis & Mahon, 1964a). 

Bromo (Br-) y Yodo (I-).- Existen grandes concentraciones de I en aguas asociadas con rocas 

sedimentarias ricas en materia orgánica. El Br por su parte se presenta en cantidades bajas en fluidos 

geotermales, excepto cuando hay presencia de agua de mar. Las razones Br/Cl y Br/I pueden ser 

usadas como indicadores de mezcla con agua de mar (Nicholson, 2012). 

Como dato adicional se puede mencionar que los magmas constituyen una de las principales fuentes 

de halogenuros en la naturaleza, es por esto que en los últimos años se ha dado atención a las 

mediciones de BrO en las emisiones gaseosas de las plumas volcánicas. La medición de las relaciones 

BrO/SO2 mediante la aplicación de técnicas de medición remota (e.g. DOAS) se usa como un trazador 

de la actividad volcánica (Lübcke et al., 2014) 

Bicarbonato (HCO3
-).- La concentración total de carbonatos disueltos así como la de las especies 

individuales (HCO3-, CO3
2-, H2CO3 o CO2aq) viene dada por la presión parcial del CO2 en el fluido 

profundo y el pH de la solución. Las especies de carbono tienen comportamiento ácido-base, por lo 

que las proporciones de HCO3
-, CO3

2-, H2CO3 varían con el pH. La pérdida de CO2 por ebullición 

aumenta el pH de la solución, consumiendo protones durante las reacciones que se mueven a la 



Universidad de Buenos Aires  Daniel Sierra 

57 
 

derecha hacia la pérdida de dióxido de carbono (Nicholson, 2012) (ver equilibrio ácido-base, desde 

la Ecuación 12 hasta la Ecuación 17). 

6.20 Especies Neutras 
 

Sílice (SiO2).- las concentraciones de SiO2 son controladas por la solubilidad de diferentes minerales 

de sílice y son menores a 700mg/kg con valores típicos de entre 100-300mg/kg (Nicholson, 2012). 

La solubilidad de varias formas de sílice se incrementa rápidamente con la temperatura. Se ha 

observado que las aguas geotermales se saturan en sílice al nivel de la solubilidad del cuarzo en 

temperaturas por encima de los 180°C, pero se equilibran con varias variedades de sílice amorfo o 

cristalinamente inestable a temperaturas más bajas (Arnorsson, 1975; Ellis & Mahon, 1964a; 

Fournier & Rowe, 1966). Las concentraciones de sílice proveen un excelente geotermómetro que 

funciona muy bien en pozos pero que puede ser un poco menos efectivo en fuentes de agua, pues 

el sílice puede sufrir un re-equilibrio parcial durante el ascenso (Henley & Ellis, 1983). 

Boro y Arsénico (B y As).- se liberan rápidamente de muchas rocas durante la reacción con agua 

caliente. La relación Cl/B en aguas geotermales es similar a la presente en los acuíferos (Ellis & 

Sewell, 1963; Mahon, 1967). Niveles anormalmente altos de B pueden asociarse a rocas 

sedimentarias ricas en material orgánico. El arsénico es un componente soluble en fluidos profundos 

y de alta temperatura pero está empobrecido cerca de la superficie por la desestabilización de su 

solución de sulfuro debido a la exsolución de H2S por ebullición (Ewers & Keays, 1977; Naboko & 

Karpov, 1977) 

 

6.21 Características de diagnóstico útiles en la interpretación de sistemas 

geotermales. 
 

A continuación se muestra una tabla resumen que contiene una serie de características diagnósticas 

para a partir de la química de las aguas hacer interpretaciones sobre la configuración del sistema 

hidrotermal (Nicholson, 2012). Nótese que las razones mencionadas son atómicas o moleculares, 

así que se calculan dividiendo cada uno por su peso de fórmula, tal como se muestra en el siguiente 

ejemplo: 

Ecuación 22  Razón CI/B = 

╒■□▌Ⱦ▓▌
█◌╒■

 

║ □▌Ⱦ▓▌
█◌║

 

 

Mismo reservorio Fuente  Similar Cl/B , Cl/Br, Cl/As,  Cl/ Cs 

Disolución por agua 

subterránea 

Mapas de iso Cl  y Mapas de iso-Na/K (áreas con alto Na/K) 

Alto Mg 

Márgenes del Campo Mapas iso Cl, iso Na/K (valores más altos) 
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Dirección de Flujo Decremento Cl/B e incremento B/Li con el flujo 

Tipos de Roca Gran contenido orgánico, roca sedimentaria: alto B, I, NH3, 

CO2 

Riolita/Andesita o roca similar: alto Li, Cs, Rb 

Pómez, obsidiana y granitoides: alto F 

Más rocas sedimentarias que volcánicas: alto Br 

Áreas Basálticas: bajo Li, Cs 

Andesitas: alto B 

Calentamiento por Vapor Alto: SO4, NH3, B, HC03 

Bajo: pH, Cl 

Alto: NH4+/B 

Zonas de ascenso / alta 

permeabilidad / ebullición / 

zonas de alta temperatura 

 

Mapas de iso CI: valores altos 

Baja: Na/K, Na/Rb, Na/Li, Mg/Ca 

Alto: Cl/F, Cl/Mg, Cl/ SO4, CI/(HCO3+CO3), Na/Ca, Na/Mg 

Bajo: Ca, Mg, F, SO4 

Alto SiO2 

Tabla 1.-Características de diagnóstico para química de aguas superficiales. Modificada de: Nicholson (2012). 

6.22 Especies Gaseosas 

Usamos el término gases volcánicos para referirnos a las emisiones que están relacionadas con la 

desgasificación en volcanes diferenciándolos de las emisiones relacionadas por ejemplo con rasgos 

tectónicos como las fallas. Los gases magmáticos, son gases que se liberan directamente del magma 

y pueden ser muestreados en fumarolas (usualmente altas temperaturas) en cráteres volcánicos. 

Así mismo, gases hidrotermales son gases que están relacionados con sistemas hidrotermales 

alojados en volcanes, se caracterizan por composiciones que son el resultado de la interacción de 

gases magmáticos con una fase líquida (Fischer & Chiodini, 2015).  

En sistemas volcánicos, la localización de las descargas de gases afectan fuertemente su 

composición química (ver sección de Zonación Geoquímica). Las fumarolas de alta temperatura (> 

400°C) contienen gases ácidos como el SO2, HCl, y HF (Fischer & Chiodini, 2015; Nicholson, 2012) 

que son generalmente menos abundantes en las de media temperatura (100°-400°C) y ausentes en 

baja temperatura (<100°C). Dependiendo de la temperatura, las composiciones esperadas para el 

gas y los protocolos analíticos pueden variar ligeramente (Fischer & Chiodini, 2015).  

Los principales gases en sistemas hidrotermales de alta temperatura son CO2 con menores 

cantidades de H2S, juntos representan a menudo más del 90% del contenido de gas. Cantidades 
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menores (y variables) de otros gases: NH3, H, CH4 y N2, también pueden estar presentes junto con 

trazas de O2, gases nobles, hidrocarburos y las especies volátiles de B, F, As y Hg. Estos gases son 

también encontrados en sistemas de baja temperatura, sin embargo, sus proporciones pueden ser 

diferentes. Por ejemplo, NH3 y CH4 pueden ser los gases principales incluso por encima del CO2 

(Nicholson, 2012). Normalmente y al igual que en las aguas se hace distinción entre dos tipos de 

especies gaseosas: reactivas y no reactivas. 

6.22.1 Los Gases No Reactivos 
 

Los Gases Nobles.- Los gases nobles, son un grupo de elementos situados en el grupo VIIIA de la 

tabla periódica, debido a que su capa de electrones valentes está completa, tienen poca o nula 

capacidad de intervenir en reacciones químicas (Hurtado Melo, 2012). Al ser inertes, sirven como 

marcadores conservadores de las concentraciones y de la composición isotópica, por lo que 

proporcionan indicaciones útiles de ciertos fenómenos geotérmicos (Mazor, 1977), pero no solo 

eso, el estudio de gases inertes, particularmente del He y Ar ha ayudado a ajustar ideas sobre el 

origen y evolución de la Tierra en sí misma (Wallace & Anderson, 2000). 

La información que estos gases aportan a un estudio geotérmico incluye: el origen meteórico, 
mezcla entre aguas poco profundas y profundas, episodios de calentamiento causando agotamiento 
de gases nobles en el agua, entre otros (Mazor, 1977). 
 

El Helio.- El helio es un elemento gaseoso de número atómico 2, es el segundo 

elemento más abundante del universo pero es poco frecuente encontrarlo en nuestro 

planeta dado que por su ligereza escapa fácilmente de la atmósfera terrestre, la mayor parte 

del helio que se puede encontrar en la tierra proviene de procesos de decaimiento 

radiactivo. 

El 4He es un isótopo producto del decaimiento alfa del U y Th (Mazor, 1977; Wasserburg & 

Mazor, 1965), dos elementos que se encuentran comúnmente en las rocas en razón de 

pocos ppm (Mazor, 1977). Los isótopos radiogénicos son lixiviados de las rocas y se 

disuelven en aguas termales, en las cuales son comúnmente observados (Mazor, 1977). El 
3He por su parte constituye un isótopo estable cuyo origen es el interior de la tierra, el 3He 

presente en nuestro planeta quedó atrapado en su interior desde su formación y se 

encuentra almacenado en fuentes profundamente sepultadas capaces de retenerlo (Mazor, 

1977). Dado que la producción radiogénica de 3He es despreciable podemos asumir que 

todo el 3He es primordial. 

Dadas las bajas concentraciones de helio en el aire, se le confiere un origen 

predominantemente cortical o mantélico (Fischer & Chiodini, 2015). Se ha propuesto que 

en las descargas de alta temperatura de fluidos geotermales existe un exceso de 3He sobre 

la relación atmosférica normal. Se ha encontrado gases geotermales que superan de 3 a 11 

veces el valor atmosférico (Ellis & Mahon, 1977) y se ha sugerido que el exceso de 3He se 

deriva del manto a través de fluidos magmáticos (Ellis & Mahon, 1977).  

Algunos procesos geológicos como la generación y circulación de losa oceánica, y la erosión 
continental afectan a los flujos de He desde los distintos reservorios de almacenamiento en 
el planeta (Jackson, 2000; Wallace & Anderson, 2000). Como resultado las relaciones de 3He 
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y 4He pueden ser utilizadas para caracterizar las distintas fuentes o reservorios. Como 
ejemplo el helio del aire es relativamente pobre en 3He comparado con el helio en los 
basaltos de dorsales centro oceánicas y puntos calientes (Wallace & Anderson, 2000). 
 
El valor atmosférico normal para la relación 3He/4He es de 1.4*10-6, este valor 
frecuentemente se utiliza como estándar y se lo escribe comƻ άwŀέΣ ŀǎƝ ƳƛǎƳƻ ŀƭ ǾŀƭƻǊ ŘŜ 
3He/4IŜ ǇǊŜǎŜƴǘŜ Ŝƴ ƭŀ ƳǳŜǎǘǊŀ ǉǳŜ ŜǎǘŜƳƻǎ ŀƴŀƭƛȊŀƴŘƻ ǎŜ ƭƻ ŜǎŎǊƛōŜ ŎƻƳƻ άwέΣ ŘŜ Ŝǎǘŀ 
manera es común encontrar los resultados reportados por los laboratorios directamente 
escritos como R/Ra. La relación R/Ra, tiene valores característicos en distintos ambientes, 
siendo entre 0,1 y 0,01 R/Ra para rocas graníticas u otras rocas continentales ricas en uranio, 
los límites convergentes de placas tienen valores característicos que oscilan entre 3 y 7 R/Ra, 
los gases provenientes de basaltos de dorsal y puntos calientes muestran valores de 8 R/Ra 
pudiendo llegar incuso a 20 R/Ra en algunos puntos calientes (Bottinga & Javoy, 1990; 
Giggenbach, 1996, 1997a; Javoy & Pineau, 1991). Los valores anormalmente altos de R/Ra 
sugieren que el 3He se deriva del manto profundo o fuentes internas que aún retienen buena 
parte del 3He primordial presente inicialmente en la tierra (Carroll & Holloway, 1994; 
Giggenbach, 1997a). 

 
El Argón.- El 40Ar, constituye un isótopo radiactivo producto del decaimiento del 40K 

(Mazor, 1977; Wasserburg & Mazor, 1965). El 36Ar por su parte actúa como trazador de 

gases atmosféricos ya que no es producido por las rocas en cantidades importantes al igual 

que otros gases nobles como el Ne y Kr (Ellis & Mahon, 1977).  

Las investigaciones de 40Ar comparado con 36Ar tanto en rocas terrestres como meteoritos 

sustentan la idea de que el manto consiste en al menos dos partes. Una parte ha perdido 

en gran parte su argón y, presumiblemente la mayoría de sus otros volátiles y una segunda 

parte parece que todavía tiene mucho de su argón no radioactivo (36Ar) y el cual 

evidentemente tiene un origen relativamente primordial (Wallace & Anderson, 2000). Casi 

todo el 40Ar de la tierra está en el aire, pero existe menos del que debería en base al 

contenido de 40K en las rocas; por esto se estima que debería haber una parte de la tierra 

que contiene gran parte del 40Ar que ha sido producido por decaimiento y que aún no ha 

alcanzado la atmósfera (Wallace & Anderson, 2000).  

El valor de la relación 40Ar/36Ar en la corteza oceánica y el manto superior es alrededor de 

28000, y en la corteza continental alcanza valores mucho mayores. Sin embargo, las aguas 

superficiales conservan una relación cercana a 295, debido a que el argón que contienen 

disuelto es de origen atmosférico (Farley & Poreda, 1993; Poreda et al., 1988; Zhang & 

Zindler, 1993). En fumarolas y fuentes termales se encuentran en su mayoría valores de 
40Ar/36Ar cercanos a 295, lo cual indica que la fuente predominante de Ar en estos sistemas 

es de origen meteórico, disuelto en las aguas subterráneas (Farley & Poreda, 1993; 

Giggenbach, 1993; G. Snyder et al., 2004) 

Nitrógeno.- El nitrógeno es un elemento gaseoso, se presenta en forma molecular (N2) y compone 
cuatro quintos del volumen del aire de la atmósfera terrestre. El Nitrógeno que predomina en la 
mayoría de los sistemas geotérmicos es de origen atmosférico, de la misma manera que el argón 
(Heaton & Vogel, 1981). Por este motivo, la relación N2/Ar es un indicador determinante de la 
participación atmosférica en la composición de las manifestaciones geotermales. Los valores típicos 
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para la relación N2/Ar correspondiente al agua subterránea saturada en aire (ASW) y oscilan entre 
34-38, así mismo la relación N2/Ar tiene un rango de 83-86 para el aire. 
 
En algunas áreas volcánicas se han encontrado valores para esta relación superiores a 400, lo cual 
constituye diez veces más del valor esperado para las aguas de origen meteórico (Fischer et al., 
2002; Matsuo et al., 1978; G. Snyder et al., 2003). El origen del alto contenido de N2 del componente 
magmático es todavía algo incierto, aunque se ha sugerido que una buena correlación de N2 con CO2 
y 3He en gases andesíticos sugiere un origen profundo (Giggenbach, 1991).  Parte de nitrógeno 
podría también haber sido transportado con la losa subducida (Giggenbach, 1991; J. J. Hulston & 
McCabe, 1962), de esta manera las diferencias a lo largo del arco pueden ser el reflejo la 
incorporación de arcillas marinas en la zona de la fosa (Fischer et al., 2002). La última suposición es 
apoyada por el contenido considerablemente más bajo de N2 de los gases asociados con el 
vulcanismo basáltico (Matsuo et al., 1978).  Se ha observado una estrecha relación entre los 
contenidos de CH4  y N2, esto sugiere que parte de nitrógeno podría  también derivarse de la 
descomposición de la materia orgánica de la corteza al entrar en contacto con una intrusión 
magmática deslindándose así del proceso de subducción (G. T. Snyder & Fehn, 2002). 
 
Los fluidos hidrotermales en los límites de placas convergentes están comúnmente relacionados 
con tres  fuentes posibles, que incluyen: (1) un componente meteórico, representado por los gases 
atmosféricos liberados del agua subterránea saturada de aire (ASW); (2) un componente profundo 
de desgasificación de magma, rica en vapor de agua, CO2, compuestos gaseosos de azufre y N2; y (3) 
un componente de la corteza, que muestra concentraciones relativamente altas de Ar y He, de 
decaimiento radiactiva, e hidrocarburos procedentes de la degradación térmica de la materia 
orgánica enterrada en formaciones sedimentarias. En el reservorio hidrotérmico, H2 y CO son 
producidos en condiciones reductoras por reacción química entre fluidos circulantes y las rocas 
(Chiodini & Marini, 1998; Giggenbach, 1980, 1991). 
 

6.22.2 Los Gases Reactivos 
 

Participan en equilibrios químicos y proporcionan información sobre las condiciones 
subsuperficiales como la temperatura. Los dos principales equilibrios de gases geotérmicos son la 
descomposición del metano o reacción Fischer-Tropsch (Ecuación 23).  
 

Ecuación 23  CH4 (gas) + 2H20(gas) = CO2(gas) + 4H2(gas) 

y la reacción de descomposición del amoníaco (Ecuación 24) : 
 

Ecuación 24  2NH3(gas) = N2 (gas)+ 3H2(gas) 

las ecuaciones se escriben para favorecer los productos a temperaturas más altas (Nicholson, 2012). 
 
Dioxido de Carbono (CO2).- La especie predominante de carbono contenida en los gases volcánicos 
es el CO2. Siendo la especie menos soluble de los gases mayoritarios, se habrá virtualmente exsuelto 
de los magmas parentales cuando estos lleguen a la superficie (Nicholson, 2012).  
 
El gas puede producirse por alteración termal de rocas carbonatadas y minerales, por degradación 

orgánica en rocas sedimentarias, y exsolución desde aguas meteóricas (conversión de HCO3 (aq) a 
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CO2(g)), o puede tener origen magmático (Nicholson, 2012). La influencia del CO2 sobre la química 

general tiene gran importancia siendo capaz de causar variaciones en densidad, pH, alteración de 

las rocas, etc (Mahon et al., 1980). Su ebullición provoca un cambio en el pH de las soluciones a 

valores más alcalinos (Ellis, 1962; Ellis y Golding, 1963). 

Amoniaco (NH3).- Este es el más soluble de los gases geotérmicos, sin embargo se fracciona cada 

vez más en la fase de vapor a medida que la temperatura disminuye, desarrollando gases 

enriquecidos en amoniaco. Altas concentraciones de amoníaco puede ser el resultado de la 

alteración de la materia orgánica en las rocas sedimentarias en profundidad, o cerca de la superficie 

(Nicholson, 2012). 

Metano (CH4).-De todos los gases de hidrocarburos, el metano es el más común. Altas 

concentraciones de metano pueden ser producidas por la alteración de rocas sedimentarias en 

profundidad. El metano puede llegar a ser un constituyente principal en las descargas de gases de 

baja temperatura alojados en sedimentos (Nicholson, 2012). 

La Ecuación 23, describe el mecanismo de formación de metano (J. J. Hulston & McCabe, 1962; 
bŜƘǊƛƴƎ ϧ 5Ω!ƳƻǊŜΣ мфупύ. Aunque una reacción entre hidrógeno y material carbonáceo también 
se ha sugerido (Gunter & Musgrave, 1971), siendo posible también una mezcla de estas dos fuentes 
(J. R. Hulston & Lyon, 1999). 
 
Oxigeno (O2).- El oxígeno de estar presente en las muestras, es el resultado de la contaminación 

atmosférica durante el muestreo (siempre se debe verificar la relación O2/N2 comparándola con la 

del aire) (Nicholson, 2012) o bien el reciclaje de aire en niveles poco profundos (Fischer & Chiodini, 

2015). Las concentraciones de oxígeno en muestras no contaminadas están cerca o por debajo de 

los límites de detección, ya que el fluido profundo se está reduciendo con PO2 generalmente 

alrededor de 10-35 bar (Nicholson, 2012). 
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6.23 Indicadores de procesos físico-químicos 
 

6.23.1 Diagrama Ar, He, N2 
 

Los contenidos relativos de N2, He y Ar, junto con la composición isotópica del He proporcionan una 

técnica confiable para la clasificación de la mayoría de los gases volcánicos descargados 

(Giggenbach, 1996). Resumiendo se podría decir que la relación isotópica 3He/4He es considerada 

como un indicador sensible de gas de origen profundo, sea mantélico o cortical, dada su baja 

concentración atmosférica. En contraste el Ar presenta valores atmosféricos notablemente mayores 

que cualquiera de las otras dos posibles fuentes de origen terrestre (manto o corteza). Así mismo, 

se ha encontrado relación entre las diferencias de las relaciones N2/Ar con diferentes tipos de 

fuentes magmáticas (Giggenbach, 1992, 1995). Altas relaciones N2/Ar se asocian a sistemas 

andesíticos en márgenes activos de subducción, por otra parte valores considerablemente menores, 

cercanos a los meteóricos son dominantes en zonas de rift o donde ascienden magmas menos 

evolucionados. 

El diagrama triangular He-N2-Ar (Figura 25) permite clasificar los gases discriminando los 
componentes: meteórico, magmático y cortical (Giggenbach, 1996). El miembro meteórico está a 
su vez representado por dos puntos: aire y agua saturada en aire (ASW). Por su parte los gases 
volcánicos generalmente tienen contenidos relativos de Ar mucho más bajos y por ende los puntos 
de datos caen a lo largo el eje opuesto. Dependiendo de la configuración tectónica, la composición 
puede esar enrriquecidala en He (para puntos calientes como las islas Galápagos o Hawaii) o 
enriqueecida en N2 (Giggenbach, 1996). Las posiciones cercanas de los puntos de datos para 
muestras de dorsales y de puntos calientes sugiere que los gases asociados con basaltos no 
pertenecientes a arco generalmente tiene bajas relaciones N2/He y N2/Ar (Giggenbach, 1992; 
Matsuo et al., 1978), pero puntos con altas relaciones He/Ar caerán cerca del punto definido para 
el manto. 

 

Figura 25.- Los contenidos relativos de N2, He y Ar, el gráfico muestra las composiciones ideales de los campos 

"meteórico", "andesítico", "manto" y "corteza" como miembros finales. Modificado de Giggenbach (1992). 
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Tanto el punto final correspondiente al manto como a la corteza muestran altos contenidos de Helio, 
estos se pueden distinguir a través de la composición isotópica del Helio. Para gases de sistemas 
volcánicos localizados a largo de los límites de placas convergentes, los contenidos de N2 suelen 
estar muy por encima de los que están en el aire y los puntos de datos se trazan dentro del campo 
marcado definido originalmente en como "andesítico" (Giggenbach, 1996), pero que en literatura 
más actual se le hace alusión como gases volcánicos típicos de ambientes de arco. Estos puntos 
pueden mostrar considerable variabilidad posiblemente debido a las diferencias en las proporciones 
de sedimentos marinos que alcanzan las zonas de generación del magma de arco (Kita et al., 1993). 

6.24 Los Isótopos 
 

Se denomina isótopos a átomos del mismo elemento químico, pero que poseen diferente masa 

atómica. Es decir, contienen el mismo número de protones pero diferente en el número de 

neutrones (Aston, 1942). Isótopos de un elemento muestran variaciones ligeras en su 

comportamiento. Para la mayoría de elementos y reacciones estas diferencias no conducen a una 

separación de los isótopos. La separación solo es significativa en los elementos más ligeros, donde 

una diferencia de uno o dos neutrones representa una fracción significativa del total de la masa 

atómica. Es esta propiedad de fraccionamiento en masa que se emplea en la aplicación de isótopos 

estables a estudios hidrológicos (Nicholson, 2012). 

Determinar la concentración absoluta de un isótopo en una muestra es complejo, por lo cual cuando 

se trabaja con isótopos es más común reportar los datos en forma de relaciones isotópicas 

(Nicholson, 2012). La relación isotópica (R) de un elemento es definida como el número de átomos 

de un determinado isótopo (A) dividido para el número de átomos de un isótopo (B) (Arnórsson, 

2000). 

 

Ecuación 25 ╡
═

║
 

Tampoco es fácil llegar a medir relaciones isotópicas con precisión, en cambio las diferencias en las 
relaciones isotópicas entre una muestra y un estándar si pueden efectivamente ser medidas con 
mayor precisión. Por esta razón muchas relaciones isotópicas son convenientemente expresadas 
con una notación delta (ɻ) en partes por mil (Arnórsson, 2000), la cual se define mediante la 
Ecuación 26: 
 

Ecuación 26  ♯
╡▼╪□▬■▄╡▼◄▀

╡▼◄▀
ᶻ  

Diferentes estándares se usan para diferentes isótopos. Por ejemplo el estándar que se usa para 

medir los valores delta de los isótopos de oxígeno y los isótopos estables de hidrógeno es el 

άStandard Mean Ocean Waterέ (SMOW), cuya traducción al español sería Agua Oceánica Promedio 

Estándar (Arnórsson, 2000). 

6.24.1 Isótopos Estables en Agua 
 

La molécula de agua (H2O) está formada por dos átomos de hidrógeno y uno de oxígeno unidos por 
enlaces covalentes. El agua es la especie química más abundante en manifestaciones hidrotermales, 
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de ahí su importancia. La determinación isotópica de los átomos que componen la molécula de agua 
ayuda a identificar sus distintos orígenes o fuentes de aporte en un sistema hidrotermal (Arnórsson, 
2000).  
 

ʵ18O.- es una medida de la relación de isótopos estables oxígeno-18 (18O) y oxígeno-16 (16O), 
expresada como R=18O/ 16O. Siendo 16O y 18O el primer y segundo lugar en abundancia entre los 
isótopos de oxígeno en la naturaleza. Valores de ʵ18O de 0 corresponden al valor isotópico de la 
referencia, es decir Ŝƭ άStandard aŜŀƴ hŎŜŀƴ ²ŀǘŜǊέ, pudiendo encontrarse también valores 
mayores y menores a cero. 
 
Hidrógeno.- El hidrogeno es el único elemento cuyos isótopos tienen nombres propios, que son 
comúnmente aceptados hoy en día. El 1H, comúnmente denominado como Protio (puesto que 
consta de un solo protón y carece de neutrones) es el isótopo de H más abundante en la naturaleza, 
en menor abundancia le siguen el Deuterio 2H (también estable) y el Tritio 3T (radiactivo).  
 
El deuterio (2H) es el isótopo estable conservativo más usado en estudios geotermales, no es inerte 
pero es considerado altamente móvil. La formación de minerales secundarios que contienen agua, 
produce el fraccionamiento del deuterio. Sin embargo, se ha argumentado congruentemente que 
la cantidad de agua contenida en minerales secundarios es trivialmente baja en comparación con la 
cantidad que fluye a través de un cuerpo de roca dado, y el fraccionamiento de deuterio entre estas 
dos fases tiene un efecto despreciable en el contenido de deuterio en el agua que fluye (Arnórsson, 
2000). Normalmente se reporta la relación de 2H/1H o más formalmente se utiliza la notación ʵ5 
donde la relación 2H/1H ha sido referida respecto al SMOW (Standard Mean Ocean Water) como 
estándar siguiendo la Ecuación 26. 
 
5ƛŀƎǊŀƳŀ ʵ18O vs. ɻ 5  
 
La realización del diagrama ɻ18O vs. ʵ5 permite hacer inferencias sobre el origen del agua en un 
sistema hidrotermal así como diferentes procesos que hayan ocurrido sobre ella (Ellis & Mahon, 
1977). Los procesos que regulan la presencia de isótopos de O e H están estrechamente 
relacionados con lo que se conoce comúnmente como el ciclo del agua. El agua meteórica se origina 
en el océano, de donde es extraída a través de un proceso de evaporación que fracciona los 
isótopos, reteniendo los más pesados en la fase líquida. La fase de vapor por su parte, que pasará 
después a en la atmósfera a formar las nubes y consecuentemente las lluvias, estará relativamente 
empobrecida en isótopos pesados (18O y D). 
 
El agua meteórica es acarreada por los vientos a zonas más alejadas de los mares, donde precipitará. 
La composición isotópica de las lluvias depende de la fracción remanente de agua en la masa de aire 
de la cual la lluvia o la nieve se derivan, de manera que las primeras precipitaciones son siempre 
más ricas en isótopos pesados (Craig 1963). Las lluvias de composiciones más pesadas quedarán 
restringidas a zonas costeras y de baja altitud, mientras que en las zonas más altas o más alejadas 
de mar las lluvias estarán fuertemente empobrecidas en isótopos pesados (Ellis & Mahon, 1977). 
Un estudio mundial en aguas superficiales reveló que existe una relación, lineal entre el 18O y el D. 
Dicha relación puede ser expresada en una ecuación y se le ha denominado como la Recta 
Meteórica. Todas las aguas que caigan sobre la recta descrita por la Ecuación 27, idealmente estarán 
vinculadas a un origen meteórico (Craig 1963): 

 
Ecuación 27 ʵ5Ґ у ʵ18O +10 
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Las rocas ígneas tienen valores de ʵ18O que van de +6 a +12, por lo cual las aguas que entren en 
contacto con rocas igneas presentarían un valor isotópico similar (Ellis & Mahon, 1977). Cuando el 
agua entra en contacto con rocas a altas temperaturas se produce un proceso de intercambio 
isotópico con los minerales donde el agua adquiere valores más pesados de ʵ18O, lo que se conoce 
como desplazamiento del oxígeno (Arnórsson, 2000). Por su parte, la concentración de deuterio 
permanece casi sin cambios debido al bajo contenido de H en las rocas. Sin embargo, es posible que 
el intercambio de H con los minerales puede ocurrir, causando un ligero desplazamiento del Dɻ, esto 
ocurre sobretodo en sistemas con gran cantidad de minerales arcillosos y minerales micáceos (Ellis 
& Mahon, 1977).  
 
Un modelo alternativo propone que la mezcla de aguas juveniles y magmáticas con aguas 

meteóricas locales podría ajustarse a los resultados isotópicos para áreas donde el Dɻ coincide con 

los valores en el rango magmático. Sin embargo, en estos casos correlaciones con temperatura, 

salinidad y 18O deberían esperarse. La dificultad si esto no ocurre, es la imposibilidad de distinguir el 

agua magmática de agua meteórica que ha circulado a grandes profundidades y temperaturas casi 

magmáticas (Ellis & Mahon, 1977).  

Las aguas de reservorios ácidos estancados que resultan de calentamiento por vapor y evaporación 

de aguas superficiales muestran diferentes valores de ʵ18O/ Dɻ respecto de las aguas o el vapor que 

asciende de niveles profundos. Las aguas son graficadas en líneas que intersectan la recta meteórica 

local y tienen pendientes comúnmente de valores de 2 a 3 dependiendo de la temperatura y el tipo 

de evaporación. Estas tendencias diferentes permiten separar dos orígenes posibles para las aguas 

ácidas: 1) aguas calentadas por vapor y aguas superficiales evaporadas o 2) aguas que ascienden 

desde niveles profundos con vínculos magmáticos (Ellis & Mahon, 1977). 

Gigggenbach en 1992 introdujo la idea de que elevados valores en la relación ɻ 5 Ŝƴ ŀƭƎǳƴƻǎ ŎŀƳǇƻǎ 
geotermales pueden deberse a la presencia de un componente magmático en el agua, al cual 
ŘŜƴƻƳƛƴƽ άŀƎǳŀ ŀƴŘŜǎƝǘƛŎŀέ ȅ ŜȄǇƭƛŎƽ ƭƻǎ ǎƛǎǘŜƳŀǎ ŀǎƻŎƛŀŘƻǎ ŀ ǾƻƭŎŀƴƛǎƳƻ andesítico como una 
mezcla de esta agua con precipitaciones locales (Arnórsson, 2000). El agua andesítica está a su vez 
considerada como una mezcla del agua de mar incorporada con la subducción y agua juvenil 
(Giggenbach, 1992).  
 

6.24.2 Isótopos Radiactivos en Agua 
 

3H.- El tritio es un isótopo radiactivo. Actúa como un componente conservativo o trazador. Siendo 
radiactivo y teniendo una constante de decaimiento conocida, el tritio sirve como una herramienta 
para determinar la edad del agua (Arnórsson, 2000). La ausencia de tritio en las aguas sugiere 
periodos de residencia largos (aproximadamente mayores a 100 años), así mismo la presencia de 
tritio en agua sugiere aguas más someras con caminos de circulación cortos (Nicholson, 2012). 
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6.25 GEOTERMOMETRÍA 

La geotermometría es un método que permite la determinación de  temperaturas de manera 

indirecta, considerando reacciones químicas que ocurren en rangos temperatura acotados 

(Nicholson, 2012). Los geotermómetros pueden ser clasificados en 3 grupos: Geotermómetros 

Acuosos, Geotermómetros Gaseosos y Geotermómetros de Isótopos (Arnórsson, 2000).  

6.25.1 Geotermómetros acuosos 
 

Algunos elementos químicos quedan en solución como resultado de la interacción del agua con las 

rocas (Na, K, Ca, Mg, etc), pero su concentración está limitada por la solubilidad de minerales de 

alteración presentes. Aquellos minerales cuya solubilidad aumenta considerablemente con la 

temperatura, pueden ser usados como geotermómetros (OLADE-INECEL, 1987). La utilidad de la 

aplicación de geotermómetros radica en que nos permiten estimar las temperaturas del fluido en el 

reservorio (Nicholson, 2012). Tradicionalmente la aplicación de geotermómetros acuosos se basa 

en equilibrios mineral-fluido dependientes de la temperatura, y su aplicación exitosa se basa en 5 

premisas básicas (Ellis, 1979; Fournier, 1977; Fournier & Truesdell, 1974; Nicholson, 2012; Truesdell, 

1975; White, 1974): 

1) La concentración de los elementos o especies químicas usadas es controlada solo por 

reacciones mineral-fluido que dependen de la temperatura. 

2) Hay  abundancia de minerales y/o especies disueltas en el sistema fluido-roca para que la 

reacción se produzca fácilmente. 

3) La reacción alcanza el equilibrio en el reservorio. 
4) Hay un flujo rápido a la superficie sin re-equilibrio después de que el fluido deja el 

reservorio, es decir. No hay reacciones cerca de la superficie. 
5)  No hay mezcla o dilución del fluido profundo 

 

En otras palabras, la reacción debe ser lo suficientemente rápida para establecer el equilibrio en el 
reservorio, pero no debe dar oportunidad a que se reequilibre a medida que el fluido migra a la 
superficie (Nicholson, 2012). Sin embargo, la premisa de equilibrio no es siempre del todo verdadera 
y tampoco constituye una ley física ni un hecho químico en las áreas termales (Arnórsson, 2000). 
Aunque el equilibrio ha sido demostrado por estudios de descargas de pozos y estudios en zonas de 
alteración mineral no necesariamente ocurre en todas las áreas termales (Arnórsson, 2000). 
 
Aunque a veces los geotermómetros generan buena concordancia entre ellos, en otras ocasiones 
pueden otorgar valores muy diversos. Resultados muy diferentes entre varios geotermómetros son 
señal de desequilibrio (Arnórsson, 2000). La tarea más importante en la geo-termometría consiste 
en interpretar los procesos y las asunciones que involucran los cálculos de ecuaciones, para poder 
descartar aquellos que no tengan ninguna implicancia real (Arnórsson, 2000). 
 

6.25.1.1 Aguas aptas para la aplicación de Geotermometría  

Es de vital importancia saber que ambientes son los más adecuados para la aplicación de 
geotermómetros acuosos. Las aguas cloruradas, calientes (idealmente hirviendo) con un buen flujo 
son las más adecuadas para realizar geotermometría. Las aguas sulfatadas, sobre todo aquellas más 
ácidas pudieran tener cationes como producto de la lixiviación de rocas en reacciones superficiales, 
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por cuanto por norma general, resultan inútiles para aplicación de geotermometría (Nicholson, 
2012). 
  
Las aguas bicarbonatadas son una parte intrínseca de los sistemas geotermales, muchas veces  
provienen  de  procesos de mezcla de aguas neutras cloruradas con aguas superficiales (Fouillac, 
1983). Así mismo, las aguas bicarbonatadas pueden derivar de la neutralización del CO2, producido 
por el enfriamiento de una cámara magmática, perdida de volátiles de un acuífero profundo o 
descomposición de carbonatos (Fouillac, 1983). En ambos casos, las aguas bicarbonatadas pueden 
existir en un ambiente caliente (170-200 °C) y es probable que se logre el equilibrio químico entre 
las soluciones y los minerales recién formados (Fouillac, 1983). Aunque en algunos casos las aguas 
pueden alcanzar el equilibrio, siguiendo algunos geotermómetros clásicos (Fouillac & Michard, 
1981), esto no siempre ocurre. Puede deberse a falta de equilibrio en los acuíferos más someros o 
por la alteración de una solución previamente equilibrada por reacciones secundarias (Fouillac, 
1983). Resumiendo, las aguas cálidas, ricas en bicarbonato y diluidas pueden proporcionar 
indicaciones de poca profundidad. Pero las temperaturas calculadas, pueden ser de poca utilidad 
pues no necesariamente revelan la temperatura del reservorio profundo, solo pueden proveer 
información dudosa de zonas más superficiales (Nicholson, 2012). 
 
Cuando se trata de aguas cloruradas que han sido diluidas y transformadas en aguas bicarbonatadas, 
el uso de geotermómetros es aceptable, pero debe tenerse ciertas consideraciones pues este tipo 
de fenómenos afecta el contenido de SiO2, así mismo la adición de bicarbonato puede causar 
problemas al aplicar geotermómetros de Na-K-Ca (Nicholson, 2012). 
 
Otra premisa importante para la aplicación de geotermómetros es considerar el tipo de roca caja 
que contiene al sistema. Por ejemplo, no se puede utilizar el termómetro de cuarzo en un sistema 
consistente en rocas arcillosas. Es necesario entender también que diferentes termómetros pueden 
resultar en diferentes temperaturas que no siempre serán consistentes unas con otras. Los  
geotermómetros están pensados en reflejar diferentes estados de equilibrio y solo son pistas para 
entender el sistema interno (Nicholson, 2012). 
 
Se ha demostrado que el equilibrio entre el cuarzo, así como el de los feldespatos alcalinos y la 
solución es invariablemente alcanzado en reservorios por lo menos cuando las temperaturas 
exceden los 150-180°C (Arnórsson, 2000). Sin embargo, en sistemas de baja entalpía y salinidad la 
aplicación de los geotermómetros clásicos puede llevar a evaluaciones irreales o contradictorias de 
la temperatura en profundidad. Los mayores obstáculos para la consideración de un 
geotermómetro se dan por los efectos (desconocidos) de los minerales del reservorio y del pH en 
profundidad. A causa del equilibrio  no alcanzado o por  efectos de la mezcla local (OLADE-INECEL, 
1987). 
 
 

6.25.2 Geotermómetros de Sílice 
 
Los geotermómetros de sílice se basan en sus reacciones de disolución, teiendo en consideración 
que  la solubilidad de todos los minerales silicatados es  proporcional a su  temperatura (Fournier, 
1992; Mahon, 1966). La Figura 26 muestra la solubilidad del sílice en agua para los polimorfos más 
comunes. La temperatura límite para la aplicación geotermométrica del sílice tiende a ser 
aproximadamente 250 ° C, ya que por encima de esta temperatura, la sílice se disuelve y precipita 
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muy rápidamente. Demasiado rápido para que la concentración de sílice en solución se mantenga 
constante, a medida que los fluidos se descargan a la superficie (Fournier, 1977; Gunnarsson & 
Arnórsson, 2000; Nicholson, 2012). 
 

 
Figura 26.- Solubilidad del Cuarzo, calcedonia, ópalo y sílice amorfa en el agua a 1 bar de presión por debajo de 100°C y 

a la presión del vapor por encima de esta temperatura. A y B: sílice amorfa. C: ópalo. D: Calcedonia, E y F: Cuarzo. Los 

autores de las ecuaciones se describen en la figura. 

En la mayoría de sistemas acuosos, los minerales con los que se ha alcanzado el equilibrio precipitan 
desde la solución, por lo cual la composición del agua viene dada por la tasa de ocurrencia de dos 
procesos opuestos y vinculados entre sí, la disolución de la roca y la precipitación (Arnórsson, 2000).  
Los minerales de rocas volcánicas como el basalto se disuelven relativamente rápido, como 
resultado la sílice se libera rápidamente cuando el agua reacciona con las rocas. A bajas 
temperaturas la tasa de precipitación de SiO2 no compite con la tasa de liberación de SiO2 en 
solución disolviendo minerales principales y el agua tiende a equilibrarse con calcedonia. A 
temperaturas encima  de 180°C el equilibrio con el cuarzo se ha alcanzado, pero la precipitación es 
favorecida por la temperatura (Arnórsson, 2000).  
Actualmente se considera que, al trabajar en sistemas volcánicos, la mejor opción es asumir el 
equilibrio con calcedonia en sistemas alojados en rocas volcánicas cuando temperatura de equilibrio 
es menor a 180°C. Por otra parte el equilibrio con cuarzo debe asumirse si la temperatura de 
equilibrio es mayor a 180°C (Arnórsson, 2000). 
 
La sílice amorfa precipita fácilmente de la solución, como resultado las aguas de manantial están 
raramente supersaturadas en sílice amorfa. La solubilidad de sílice amorfa indica T de 100°C para 
concentraciones de 350 ppm, mientras que su equivalente en cuarzo es aproximadamente 220°C. 
Como resultado la temperatura subsupeficial de 220°C debe ser considerada como un techo 
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superior.  Si el geotermómetro de cuarzo indica  T de 220°C pero el de Na/K es sustancialmente más 
alto, la T de equilibrio del cuarzo  debería ser considerada como baja, presumiendo la precipitación 
de sílice en la solución para formar sílice amorfa (Arnórsson, 2000). 
 
La solubilidad de los minerales de sílice invariablemente se expresa con (Ecuación 28): 
 

Ecuación 28 SiO2 (sólido) + 2 H2O ҭ H4SiO4
0 

Aunque el H4SiO4
0 no es la única especie acuosa, es un ácido débil que se disocia si el pH del agua 

es suficientemente alto para producir H3SiO4
- (Ecuación 29). 

 

Ecuación 29 H4SiO4
0ҭ  H3SiO4

- +  H+   

Los análisis de agua generalmente reportan SiO2 en ppm, que incluye ambas especies. Dado que los 
pH de los reservorios son generalmente ácidos es común la aproximación de considerar que todo el 
sílice se encuentra en la forma no ionizada H4SiO4

0 y por tanto es común utilizar el valor de SiO2 para 
el cálculo de geotermómetros (Arnórsson, 2000). En sistemas de baja temperatura la sílice disuelta 
puede reequilibrarse con sílice amorfa por enfriamiento del fluido. La presencia de rocas efusivas 
con alto contenido de vidrio puede llegar a causar una sobreestimación en la temperatura. Los 
geotermómetros de sílice no son confiables en sistemas de baja entalpía (OLADE-INECEL, 1987). 
 
A continuación enTabla 2, se muestran las ecuaciones clásicas utilizadas como geotermómetros, 
para todas ellas donde T <250°C y SiO2 está expresado en mg/kg: 
 

Polimorfo de sílice Ecuación 

Cuarzo Adiabático T°C = [1522/(5.75 - log SiO2)]- 273,15 

Calcedonia T°C = [1032/(4.69 -log SiO2)] ς 273,15 

Alfa Cristobalita            T°C = [1000/(4.78 - log SiO2)] ς 273,15 

Beta Cristobalita T°C = [781/(4.51 -log SiO2)]- 273,15 

Sílice Amorfa             T°C = [731/(4.52 -log SiO2)]- 273,15 

 
Tabla 2.-Ecuaciones para los diferentes geotermómetros de sílice. 

6.25.3 Geotermómetros de Na-K 
 

Las relaciones Na/K fueron inicialmente utilizadas para determinar zonas de flujo de ascenso, pero 
rápidamente se pensó en que estas razones están relacionadas al equilibrio con Feldespato-K 
(Árnorson, 2000). Las reacciones entre feldespatos alcalinos de Na y K en soluciones acuosas  han  
sido descritas como reacciones de intercambio a las temperaturas que prevalecen en los sistemas 
geotermales (<350°C). Las interacciones pueden ser descritas por la Ecuación 30, propuesta por 
Arnorsson & Stefansson, (1999). La reacción involucra simultáneamente equilibrio entre Na y K en 
solución, albita casi pura y feldespado de K (Nicholson, 2012). 

 
Ecuación 30  NaAlSi3O8 + K+ ҭ  KAlSi3O8 + Na+ 
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Aunque el feldespato de K y la albita son minerales de alteración comunes en sistemas 
hidrotermales, no se forman en todos los tipos de roca, por cuanto no suponen un geotermómetro 
universal. Sin embargo, se ha concluido que la premisa de equilibrio puede aplicarse en sistemas 
ígneos de composición silícica a basáltica (Arnorsson & Stefansson 1998). Dependerá de la 
temperatura del agua y del tiempo de residencia si el agua alcanza o no el equilibrio con los 
feldespatos (Árnorson, 2000). 
 
El geotermómetro de Na/K está menos afectado que los de SiO2 por el reequilibrio durante el 
ascenso. La aplicación de este geotermómetro en aguas diluidas o menores a 150°C proporciona 
valores sobreestimados (Henley et al., 1984). Las ecuaciones de geotermómetros de Na/K funcionan 
bien para temperaturas entre 180-350°C pero se quiebran por debajo de estas temperatura, más 
notablemente por debajo de los 120°C. A esas temperaturas, los contenidos de Na/K están 
influenciados por otros minerales como arcillas (Nicholson, 2012). Como la velocidad de reequilibrio 
es más lenta que en la disolución/precipitación de SiO2 y el intercambio iónico de K/Mg se considera 
que es un geotermómetro superior en mantener las condiciones de profundidad, así mismo dado 
que depende de una razón de dos elementos es menos susceptible a ser afectado por procesos de 
dilución (Nicholson, 2012). Las ecuaciones para la aplicación de geotermómetros de Na/K según 
diferentes autores han sido resumidas en la Tabla 3: 
 

Geotermómetros de Na/K 

 

T°C = 856/[log (Na/K) + 0.857] - 273,15 

T°C = 1217/[log (Na/K) + 1.483]- 273,15 

T°C = 1390/[-log (Na/K) + 1.750] - 273,15 

T°C = 883/[log (Na/K) + 0.780] - 273,15 

T°C = 1178/[log (Na/K) + 1.470]- 273 

T°C = 933/[log (Na/K) + 0.993] - 273 

 

(Truesdell, 1976) 

(Fournier, 1979) 

(Giggenbach, 1988) 

(Tonani, 1980) 

(Nieva & Nieva, 1987) 

(Arnorsson, 1983) 

 

 

Tabla 3.- Principales geotermómetros de Na/K, según diferentes autores. 

Así mismo, la Figura 27 nos muestra la comparación de varios geotermómetros de Na/K clásicos. 
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Figura 27.- Curvas de temperatura propuestas para los geotermómetros de Na-K, según diferentes autores. Tomado de 

Arnorsson & Stefansson (1998). 
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7 METODOLOGÍA 
 

7.1 MUESTREO DIRECTO 
 

El estudio de fluidos geoquímicos envuelve esencialmente tres pasos: el muestreo, el análisis y la 

interpretación de los datos (Arnórsson, 2000). El muestreo y el análisis proveen los datos para la 

interpretación geoquímica y por ello es imperativo que estas técnicas se lleven a cabo de manera 

adecuada para evitar posibles errores (Ármannsson & Ólafsson, 2009). Aunque exista gran cantidad 

de manifestaciones fluidas en los sistemas volcánicos y geotermales, se pueden dividir los métodos 

de muestreo en dos grandes grupos: Los muestreos para la fase gaseosa y los muestreos para la fase 

líquida (Agusto, 2011). 

Mientras las técnicas de muestreo para aguas son bastante simples y tienen poca variación respecto 
al punto de muestreo en el cual sean empleadas, las técnicas para el muestreo de gases resultan 
habitualmente más complejas, los instrumentos usados para la recolección pueden variar en función 
de las características fisicoquímicas de la manifestación gaseosa y de la morfología del sitio de 
emisión. Al recolectar la muestra es necesario emplear métodos que permitan la preservación de 
sus componentes originales. Diferentes tipos de contenedores (vidrio, plástico) y diferentes 
tratamientos (filtrado, enfriamiento o adición de químicos) son necesarios para que los diferentes 
constituyentes sean determinados (Ármannsson & Ólafsson, 2009). En algunos casos, se requiere 
fraccionar el muestreo de la manifestación (líquida o gaseosa) con distintas técnicas y recipientes 
contenedores de acuerdo con los posteriores requerimientos analíticos, e incluso separar y 
transformar algunas especies para evitar que se produzcan reacciones posteriores al muestreo, que 
enmascararían la determinación de la composición original. 
 

7.2 Muestreo de Emisiones Gaseosas 
 

A pesar del aparecimiento y uso cada vez más extendido de técnicas de sensores remotos (satélites 

o instrumentos con base en tierra) que permiten estimar el flujo y composición de las especies 

químicas emitidas desde un centro volcánico, ninguna es capaz de ofrecer el espectro composicional 

total de las especies descargadas (Vaselli et al., 2006). El ƳǳŜǎǘǊŜƻ ǇŜǊƛƽŘƛŎƻ άŘƛǊŜŎǘƻέ es el único 

enfoque ǉǳŜ ǇŜǊƳƛǘŜ άŀƭƳŀŎŜƴŀǊέ ǳƴŀ ǇŜǉǳŜƷŀ ȅ ǊŜǇǊŜǎŜƴǘŀǘƛǾŀ ŎŀƴǘƛŘŀŘ ŘŜ un gas volcánico para 

realizar sobre ella una profunda investigación que puede abarcar los componentes mayoritarios, 

minoritarios, compuestos traza, ultra traza e isótopos (Vaselli et al., 2006).  

Los métodos de muestreo directo para gases provenientes de los centros de emisión (vents) han 

sido usados desde los años 50´s, y han ido evolucionando siendo la mejora más importante el uso 

de soluciones básicas dentro de las botellas de muestreo para retener los componentes ácidos 

(Fischer & Chiodini, 2015). Uno de los pioneros en las técnicas de recolección y análisis de fluidos 

volcánicos fue el Geoquímico de origen alemán Werner Giggenbach (1937-1997), en sus trabajos 

(Giggenbach, 1975; Giggenbach & Glover, 1975; Giggenbach & Matsuo, 1991) dejó sentadas las 

bases de las técnicas que hoy solo con ligeras modificaciones aún se utilizan y se ha estandarizado 

para el campo de la geoquímica de fluidos volcánicos. Como una consecuencia de esto las ampollas 
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vítreas utilizadaǎ ǇŀǊŀ Ŝƭ ƳǳŜǎǘǊŜƻ ŘŜ ƎŀǎŜǎ ǎƻƴ ƛƴŦƻǊƳŀƭƳŜƴǘŜ ŎƻƴƻŎƛŘŀǎ ŎƻƳƻ άŀƳǇƻƭƭŀǎ 

DƛƎƎŜƴōŀŎƘέ (Fischer & Chiodini, 2015). El método utilizado es esencialmente simple, consiste en 

utilizar tuberías de material no reactivo (o muy poco reactivo) para canalizar el gas y poder 

recolectarlo en recipientes específicos. Posteriormente las sustancias colectadas serán tratadas 

mediante técnicas analíticas de laboratorio. 

7.2.1 Muestreo de Fumarolas de Alta Temperatura 
 

Las Ampollas de vidrio 

El muestreo de manifestaciones gaseosas, ya sean estos, gases fumarólicos o gases provenientes de 

aguas burbujeantes se realiza mediante ampollas de vidrio borosilicatado. Las ampollas de muestreo 

tienen una capacidad de hasta 250-300 ml (Marini, 2000; Vaselli et al., 2006) y vienen equipadas 

con una o dos válvulas de teflon Rotaflo o Thorion (Giggenbach, 1975). 

Previo al muestreo, las ampollas se llenan en el laboratorio con unos 50ml de solución alcalina 4M 

de NaOH y 0,15M de Cd(OH)2 (Montegrossi et al., 2001; Vaselli et al., 2006), tras lo cual el volumen 

restante es evacuado mediante bombas de vacío (Giggenbach, 1975).  

La solución alcalina permite la disolución de los componentes condensables y reactivos (H2O, CO2, 
HCl, HF, HBr, H3BO3 y especies provenientes del Azufre) que quedan atrapados en la fase líquida, 
mientras que la concentración de los componentes gaseosos no reactivos y por lo general menos 
abundantes (gases no condensables: N2, H2, O2, He, Ar, Ne, CO, y CH4 entre otros gases orgánicos) 
en la parte superior de la ampolla (Fischer & Chiodini, 2015; Giggenbach, 1975). Además permiten 
la formación de una fase sólida, un precipitado de color naranja amarillento, formado por el H2S(g) 
que ha reaccionado con el cadmio formando CdS(s) (Montegrossi et al., 2001). 
 
Las reacciones mediante las cuales las cuales los gases ácidos y reactivos quedan retenidos en la 

fase acuosa, se describen a continuación (Marini, 2000; Symonds et al., 1994): 

Ecuación 31 CO2(g) + 2OH-(aq) ź CO3
-2(aq) + H2O    

Ecuación 32 4SO2(g) + 7OH-(aq) ź 3SO4
-2 (aq) + HS-(aq) + 3 H2O    

Ecuación 33 HCl(g) + OH-(aq) ź Cl -(aq) + H2O   

Ecuación 34 HF(g) + OH-(aq) ź F-(aq) + H2O    

Se sabe que el CO sufre una importante reacción después de la recolección, misma que 

puede escribirse de la siguiente manera (Vaselli et al., 2006): 

Ecuación 35 CO + 2OH-(aq) ź HCOO-(aq)  

La reacción que da lugar a la separación del H2S como fase sólida por precipitación de CdS, 
cuando el gas ingresa a la solución alcalina es la siguiente (Montegrossi et al., 2001): 
 

Ecuación 36 H2S + Cd(OH)2  ź CdS + 2 H2O  
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La preparación de las ampollas dependerá siempre de la especie química que se requiere 
analizar. El análisis isotópico de 3He/4He y 40Ar/36Ar, solo se necesita que los gases ácidos 
condensables sean retenidos por una solución alcalina para que no interfieran con el análisis 
de los gases inertes, por este motivo la solución no necesariamente debe contener Cd(OH)2 
Así mismo el análisis de 13C/12C del CO2 no requiere el uso de soluciones, únicamente es 
necesario que el muestreo de gas sea realizado en una ampolla al vacío (Agusto, 2011). 
 

Preparación de la solución Alcalina 

La preparación de la solución de NaOH consiste básicamente en diluir las pastillas de NaOH 

(soda caústica) en una pequeña cantidad de agua desonizada de alta pureza (Milli-Q® o UHQ 

= Ultra High Quality) utilizando un vaso de precipitados y luego transferir la solución a un 

matraz aforado completando el volumen faltante con agua desionizada hasta llegar al 

volumen deseado. Es importante recordar que la solución generada puede resultar 

altamente corrosiva e incluso generar quemaduras, por lo que debe evitarse el contacto 

con la piel. Además la disolución de NaOH en el agua provoca una reacción exotérmica por 

lo cual deben usarse recipientes de vidrio resistente al calor. Para el cálculo de las 

proporciones se usa la Ecuación 37 correspondiente al cálculo de la molaridad. 

Ecuación 37    ╜  
▪

╥
 

Donde M es la molaridad, n es el número de moles y V es el volumen. Sabiendo que el peso 

mol del NaOH es de 40 g/mol si por ejemplo quisiéramos preparar 1 litro de solución 4 molar 

requerimos entonces 160 gramos  de reactivo a ser disueltos en un litro de agua. Si bien se 

ha sugerido el uso de una solución 4M, otras fuentes bibliográficas, sugieren también 4N o 

6N. La verdad es que saber la cantidad exacta de NaOH no es importante, lo que si se 

procura utilizar una concentración suficientemente alta para que permita fácilmente la 

disolución de las especies ácidas. 

Algunos autores sugieren medidas un poco más estrictas para el tratamiento del NaOH, por 

ejemplo dado que la solución de NaOH debe ser libre de carbonato, es aconsejable lavar 

rápidamente los gránulos de NaOH con agua destilada. Además se aconseja almacenar una 

botella de la solución de NaOH para determinar un blanco analítico (Marini, 2000).   

El proceso de carga de las ampollas  

Consiste en someter a la ampolla a un vacío parcial para luego succionar la solución alcalina. 

Una vez que la solución alcalina es introducida, la ampolla es sometida a vacío por unos 10 

minutos, mediante el uso de una bomba de vacío de rotación con una capacidad de 3 litros 

como mínimo (Agusto, 2011). Se puede constatar (empirircamente) que la ampolla ha 

logrado un vacío adecuado si al sacudirla genera un sonido similar al que provocarían 

solidos golpeando contra las paredes de la ampolla (Giggenbach, 1975; Marini, 2000). 

Terminado el proceso de vacío, la boquilla de la ampolla es llenada con agua deionizada de 

alta pureza (Milli-Q® o UHQ = Ultra High Quality) (Agusto, 2011; Vaselli et al., 2006). La 
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ampolla debe ser pesada con una balanza alta precisión (±0,01g) y finalmente la boquilla 

debe ser sellada con Parafilm®, una lámina de material semitransparente, flexible y 

resistente al agua. La inserción de agua y el sellado de la boquilla con Parafilm® evitarán el 

ingreso de aire dentro de la ampolla (Vaselli et al., 2006).  

Los tubos colectores de gas 

Uno de los principales problemas en el muestreo de gas volcánico se origina por el uso de materiales 
inadecuados para los tuberías de recolección utilizados para conducir los gases calientes y corrosivos 
hasta el contenedor de muestra (Giggenbach, 1975). Varios han sido los métodos de muestreo 
propuestos a través de los años para la recolección de gases volcánicos. El uso inicial de tubos 
metálicos hechos de cobre y acero traía consigo problemáticas asociadas como la fuerte corrosión 
que experimentan estos materiales, con una consecuente remoción parcial del HCl y H2S, la 
incorporación de pequeñas cantidades de metales pesados y la producción de hidrógeno 
(Giggenbach, 1975; Giggenbach & Matsuo, 1991).  
 
El uso de tubos de titanio se ha extendido ampliamente pues estos han demostrado  
alta estabilidad química y mecánica a temperaturas fumarólicas (que pueden sobrepasar los 700°C) 
(Giggenbach, 1975). Sin embargo es preferible el uso de tubos de cuarzo, sílice u otros materiales 
no metálicos, puesto que incluso el titanio puede empezar a corroerse u oxidarse si las temperaturas 
son superiores a los 400°C (Giggenbach & Matsuo, 1991) y los ambientes ricos en HCl (Greenland, 
1987). La  Ecuación 38 y la Ecuación 39 muestran los procesos de oxidación de los tubos metálicos 
de acero y titanio, con la consecuente liberación de H (Caprai, 2001; Vaselli et al., 2006): 
 

Ecuación 38 Ti (s) + 2H2O ź TiO 2 (s) + 2H2 (g)    

Ecuación 39 4Fe(s) + 6H2O ź 2Fe2O3(s) + 6H2 (g)  

Si bien los tubos no metálicos son más apropiados, su fragilidad y dificultad de transporte ha 
convertido al titanio en el material por excelencia para los muestreos de gases volcánicos. Su alto 
punto de fusión (1675°C), su relativamente bajo coste, su facilidad de ser transportado sin romperse 
y su resistencia, son algunas de las ventajas (Giggenbach, 1975).  
 
La línea de vidrio  

Ya en el campo el tubo de titanio (u otro material no reacctivo) es enterrado profundamente en la 

fumarola o centro de emisión (Giggenbach, 1975). A continuación, se conecta al tubo de titanio un 

anillo de teflón, un polímero similar al plástico que presenta gran resistencia al calor, tiene 

propiedades aislantes y no se corroe con facilidad (Figura 28-A). El anillo de teflón es una pieza 

importante pues permite una conexión eficiente entre el tubo de titanio y la línea de muestreo de 

vidrio. El teflón es además un material auto lubricante, permite la estabilidad de la línea de vidrio, 

e impide su rompimiento debido a cambios de temperatura (Agusto, 2011).  

La línea de muestreo se compone de una serie de tubos de vidrio (άdewar tubesέ). Estos tubos se 

conforman de una doble capa o doble camisa de vidrio intercalada con vacío. La antes mencionada 

configuración de los tubos permite mantener la temperatura del gas, evitando a toda costa que éste 

se enfríe y se produzca condensación en las paredes (Figura 28-A).  
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Otra de las funciones de la línea de muestreo es simplemente mantener al operador lejos de la 

fumarola, los tubos son una extensión para que pueda trabajar con mayor seguridad (puesto que 

algunas fumarolas pueden alcanzar 1000°C) (Vaselli et al., 2006). Al final de la línea de vidrio se 

conecta un άdewar-tubeέ con forma de Y, a uno de cuyos extremos se anclará la ampolla de 

muestreo. El extremo restante permanecerá libre, conectado únicamente a un tubo de silicona que 

permite la salida del gas. La idea de esta configuración es facilitar un flujo continuo de manera que 

el gas no se acumule y empiece a generar condensación (Vaselli et al., 2006). En casos en que el flujo 

es muy bajo, se recomienda conectar la manguera libre a un recipiente con agua y dejarlo burbujear 

ahí, esto garantizará que la línea no permita el ingreso del aire y la muestra no se contamine (Figura 

28-A). Cabe destacar que esta configuración no es fija, si bien se respetan los principios de evitar la 

condensación y mantener al operador a salvo, frecuentemente es modificada y adaptada, 

añadiendo o removiendo partes en función de las necesidades y problemáticas que presente cada 

punto de muestreo.  

Proceso de muestreo 

Antes de conectar la ampolla se debe permitir que el gas de la fumarola corra por los tubos 
removiendo la totalidad del aire contenido en su interior, evitando así la contaminación 
(Giggenbach, 1975). Una vez conectada la ampolla a la línea de vidrio, se la coloca en posición 
vertical con la válvula apuntando hacia abajo y se abre la llave lentamente. Durante el muestreo se 
observa que la solución alcalina burbujea como producto del ingreso del gas en la ampolla, una vez 
que el burbujeo ha cesado o se ha tornado especialmente lento  significa que la ampolla se ha 
llenado alcanzando la presión atmosférica y la válvula debe ser sellada (Agusto, 2011). El tiempo 
involucrado en el proceso de muestreo de una sola ampolla depende del flujo y composición de la 
fumarola muestreada, como así también del volumen de la ampolla, pudiendo tomar hasta 
alrededor de 30 minutos. La cantidad de gases que pueden ser muestreados está limitada por 
algunos factores: a) los gases ácidos han consumido en su totalidad la solución alcalina b) la 
finalización del espacio vacío para gases no condensables, o c) consumo del espacio líquido, para 
fluidos ricos en agua (Marini, 2000). Habiendo finalizado el muestreo y cerrado la válvula, la ampolla 
deberá ser desconectada de la línea, tras lo cual se procederá a llenar su boquilla con agua de alta 
pureza para después cubrirla nuevamente con Parafilm® (Agusto, 2011). 
 
En ocasiones, especialmente en fumarolas de alta temperatura, el ingreso de los gases puede causar 
la ebullición de la solución alcalina provocando que la presión interna de la ampolla sea mayor a la 
presión externa generando la expulsión de los compuestos. Para evitar esto se recomienda sumergir 
la ampolla dentro de un recipiente con agua/hielo o en su defecto cubrir parcialmente la ampolla 
con una delgada capa de papel, que debe ser humedecido constantemente para mantenerla 
refrigerada (Vaselli et al., 2006). 
 
Una vez en el laboratorio, la ampolla debe ser nuevamente pesada retirando el Parafilm® y el agua 
dentro de la boquilla. La diferencia entre los pesos pre y post muestreo, entregará la cantidad de 
agua + gas recolectado (Agusto, 2011). 
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Figura 28.- Representación esquemática de las líneas de muestreo para emisiones gaseosas. A) Línea de vidrio para 

muestreo de gases fumarólicos de alta T. B) Línea de vidrio modificada para la recolección de condensado de fumarola. 

C) línea de muestreo para gases burbujeantes en agua.  1.-Tubo de Titanio. 2.- Anillo de teflón. 3.-Pipa. 4.- Pinza. 5.- 

Dewar. 6.- Dewar en Y. 7. Manguera que conduce a la ampolla. 8.- Ampolla. 9.- Manguera de salida. 10.- Tubo simple 

cubierto de papel (para refrigeración). 11.- Agua para mojar el papel y refrigerar. 12.- Recolección de muestra en botella. 

13.- Embudo plástico. 14.- Manguera de silicón para conectar ampolla. 

7.2.2 Muestreo de Gas Condensado 
 

Además del muestreo con ampollas, puede llevarse a cabo el muestreo de condensado a partir del 
gas fumarólico. Puede resultar especialmente útil, pues en este tipo de muestra se pueden llevar a 
cabo análisis más complejos que aquellos realizados sobre el gas colectado en ampollas (Agusto, 
2011). Dado que la temperatura de condensación ocurre cerca a los 60°C (Vaselli et al., 2006), es 
necesario enfriar el gas, para facilitar la formación de líquido, para ello en un principio se sugería el 
uso de condensadores de vidrio (Martini et al., 1980), pero dado la incomodidad del transporte de 
estos materiales al campo, se han desarrollado técnicas simplificadas. 
 
Para el muestreo del condensado, se utiliza el mismo sistema anteriormente descrito en el muestreo 
con ampolla, un tubo de titanio enterrado en la fumarola y conectado a la línea de vidrio. La 
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diferencia crucial viene en el final de la línea, donde se conecta un tubo de vidrio pirex simple. A 
diferencia de los tubos άdewarέ, pensados en conservar la temperatura del gas, el vidrio pirex (de 
una sola capa) permite más fácilmente la disipación del calor (Figura 28-B). El cambio brusco de 
temperatura provocará la condensación de los gases. Adicionalmente se cubre el tubo pirex con 
papel mojado, mismo que debe ser humedecido constantemente para generar un efecto de 
refrigerante (Vaselli et al., 2006). Es posible variar la longitud de la línea de vidrio, variando el 
número de piezas de vidrio revestido con respecto al flujo de salida del gas y de su temperatura (a 
mayor temperatura y flujo se debe colocar una línea más larga), permitiendo optimizar la 
recolección de la muestra de condensado (Agusto, 2011).  Otras configuraciones más complejas 
incluyen el paso de los tubos a través de hieleras o líquidos refrigerantes así como también el uso 
de espirales de condensación que si bien garantizan una condensación más efectiva pero pueden 
significar un inconveniente logístico para ser transportados al campo. 
 
El condensado finalmente almacena en botellas plásticas de similares características a las que se 
usan para el muestreo de aguas, es recomendable colectar al menos de 50ml (Martini et al., 1980). 
Para la realización de análisis isotópicos, como 18O/16O y 1H/2H en las moléculas de agua es 
recomendable recolectar el condensado en una botella de vidrio color caramelo (Agusto, 2011; 
Vaselli et al., 2006). 

7.2.3 Muestreo de Emisiones Gaseosas de Baja Temperatura 
Los métodos de muestreo en fumarolas (sobre todo aquellas de alta temperatura), consisten en 
capturar el flujo gaseoso dentro de la ampolla tal como se describió anteriormente, usando un tubo 
de titanio u otro material poco reactivo y una línea de material de vidrio para canalizar el gas hasta 
la ampolla. Sin embargo, otras emisiones gaseosas de menor temperatura pueden ser muestreadas, 
mediante el uso de configuraciones más sencillas.  
 
El uso de embudos plásticos y mangueras de silicón puede ser especialmente útil para recolectar 
gases en zonas de emisión de bajas temperaturas. Una vez identificada la zona de emisión de gases, 
se procede a hacer un orificio en el suelo, se coloca el embudo y se lo entierra, esto ayuda a impedir 
el ingreso de aire, para que no se contamine la muestra (Agusto 2011; Caprai 2001). Finalmente el 
embudo se conecta hacia una llave de 3 vías mediante mangueras de silicona. Usando una jeringa y 
la llave de 3 vías se debe evacuar todo el aire que pueda quedar contenido dentro de la línea de 
muestreo. Una vez hecho esto se puede proceder a conectar la ampolla y realizar la recolección de 
la muestra. 
 

7.2.4 Muestreo de Gases Burbujeantes 
Para el muestreo de gases burbujeantes exhalados a través de pequeños cuerpos de agua se utiliza 
los mismos materiales que se aplican en las fumarolas de baja temperatura. El muestreo se realiza 
mediante la inserción de un embudo plástico como captador, que se coloca en la zona de emisión 
de las burbujas de gas, de modo que el gas ingrese por la parte ancha del embudo, continúe por la 
parte estrecha, para ser finalmente canalizado por una manguera de silicona que finalmente se 
conectará a la ampolla de muestreo (Figura 28-C). 
 
Durante todo el proceso de muestreo y con el objetivo de evitar la contaminación atmosférica, el 
embudo debe mantenerse semi-inmerso en líquido. El operador se debe asegurar de que existe una 
cantidad suficiente de gas dentro del embudo mismo. Para conseguir este efecto basta con tapar el 
extremo de salida del tubo de silicona y permitir que el gas se acumule dentro, de igual manera, se 
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recomienda usar una jeringa y una llave de 3 vías para evacuar la línea de muestreo antes de 
conectar la ampolla y colectar la muestra. 
 
Es recomendable disponer de embudos de diferentes diámetros, de manera que se adapten de 
mejor manera a las dimensiones del cuerpo de agua burbujeante. Así mismo, puede utilizarse 
cualquier objeto que permita sostener el embudo a distancia, esto es útil en los casos en que el 
cuerpo de agua sea muy grande, muy profundo, o que simplemente la zona de burbujeo se 
encuentre alejada. 
 

7.2.5 Muestreo de Gases Disueltos 
 
La composición química de la especie gaseosa disuelta se ha utilizado en varios estudios 
geoquímicos como rastreador de los procesos de interacción que ocurren entre los fluidos 
profundos y el depósito termal (Capasso et ŀƭΦΣ нллмΤ 5Ω!ƭŜǎǎŀƴŘǊƻ Ŝǘ al., 1997; Federico et al., 2002; 
King, 1986). Para el muestreo de gases disueltos en agua se utilizó la metodología propuesta por 
Capasso e Inguaggiato (1998). El método propuesto se basa en el equilibrio de partición de los gases 
entre las fases líquido y gas. Es posible derivar la concentración inicial de los gases disueltos en la 
fase líquida de las concentraciones en la fase gaseosa, utilizando los coeficientes de partición de las 
diferentes especies (Capasso & Inguaggiato, 1998; Grassa et al., 2006). 
 

 
Figura 29.- Muestreo de Gas Disuelto en Agua. 1.- Botella de vidrio, tapón de goma, tapa metálica y crimpadora. 2.- se 

sumerge la botella hasta llenarla por completo. 3.- se coloca el tapón en la botella. 4.- se comprime con la crimpadora. 

5 se almacena la muestra con el tapón hacia abajo. 

La metodología de muestreo es bastante sencilla, consiste en el uso de contenedores de vidrio de 
volumen conocido (aprox. 120 cm3). El recipiente debe ser llenado con agua proveniente del sitio 
de muestreo en su totalidad, evitando a toda costa que queden burbujas de aire (Capasso & 
Inguaggiato, 1998). Para ello debe sumergirse el recipiente en la fuente hasta que se llene, luego se 
procede a sellarlo antes de sacarlo del agua. El sellado se realiza mediante el uso de una crimpadora 
o pinza de compresión, que permite colocar un tapón compuesto por metal y goma de manera que 
ajuste a la perfección y evite el escape del gas (Figura 29), luego las botellas se almacenan con el 
tapón hacia abajo para evitar el escape del gas, mientras se trasladan al laboratorio. 
 



Universidad de Buenos Aires  Daniel Sierra 

81 
 

7.3 Muestreo de la Fase Líquida (Aguas) 
 

La técnica para el muestreo de aguas es relativamente sencilla, a diferencia de muestreo de gases, 
se lleva a cabo de manera muy similar en todos los sitios de muestreo independientemente de sus 
características. La mejor estrategia es recolectar muestras en un número razonable, se sugiere 
colectar muestras que sean de origen termal y también otras de origen no termal (Marini, 2000). 
Es recomendable el uso de jeringas, estas permiten extraer una muestra desde la fuente y llevarla 
hasta el contenedor de muestreo sin contaminarla. Es muy recomendable enjuagar varias veces (al 
menos 3) la jeringa y el recipiente de muestreo con el fluido que se pretende muestrear y el a fin de 
remover posibles contaminantes, sobre todo en los casos en los que los recipientes no son estériles 
(Ármannsson & Ólafsson, 2009). 
 
El recipiente de muestreo varía en función de las especies que se pretende analizar. Debido a su 
bajo peso y costo, se prefiere botellas de plástico para el muestreo, sin embargo, algunos tipos de 
plásticos pueden ser semipermeables frente al aire, dejando que se produzcan procesos de 
oxidación o que el líquido pueda evaporarse a través de él (Ármannsson & Ólafsson, 2009; 
Nicholson, 2012). Esto podría causar que los líquidos se evaporen por ello se acostumbra tomar 3 
muestras en cada punto: 
 

1. Para el muestreo de Aniones, se acostumbra usar botellas de plástico de 100-125ml con 
contratapa. La muestra no requiere ningún tratamiento de preservación (Arnórsson et al., 
2006) y en ella se puede determinar las siguientes especies (HCO3

-, SO4-2, Cl-, NO3
-, F-, Br-, B, 

SiO2). 
 

2. Para el muestreo de Cationes, trazas y tierras raras también se acostumbra usar botellas de 
plástico de 100-125ml con contratapa. La muestra debe estar filtrada y acidificada 
(Ármannsson & Ólafsson, 2009; Arnórsson et al., 2006), en ella se puede realizar la 
determinación de (Na+, K+, Ca2+,Mg2+, Fetot, Mntot, Li+, Al3+, NH4

+). 
 
El proceso de filtración generalmente se lleva a cabo a través de un filtro de membrana de 
0,45 ˃ m (Arnórsson et al., 2006), la intención es remover todos los sólidos, aunque el uso 
de este tamaño no garantiza la eliminación completa de sólidos suspendidos, pues algunos 
oxi-hidroxidos de aluminio pudieran tener diámetros más pequeños (Kennedy et al., 1974; 
Laxen & Chandler, 1982).  
 
La filtración evita el crecimiento de algas, mismas que debido a su actividad pueden 
provocar la pérdida de componentes disueltos (por ejemplo especies de S), así como la 
obstrucción de instrumentos de laboratorio durante el análisis de agua (Marini, 2000). Así 
mismo, la filtración remueve del agua la mayor parte del material particulado que puede 
generar adsorción de los iones (Stumm & Morgan, 2012) y por tanto modificar las 
concentraciones reportadas por los análisis químicos.  
 
Adicionalmente todas muestras con un pH cercano a la neutralidad deben ser acidificadas 
mediante la adición de 0,15ml (aprox. 3 gotas) ŘŜ ǳƴŀ ǎƻƭǳŎƛƽƴ ŎƻƴŎŜƴǘǊŀŘŀ όҒср҈ύ ŘŜ łŎƛŘƻ 
nítrico de alta pureza (Suprapur®) en el caso de la muestra destinada al análisis de REE y 
trazas (Agusto, 2011) y con la adición de 2 ml de solución ~6 N de HCl para la muestra 
destinada a la determinación de Cationes (Marini, 2000). La acidificación tiene por objetivo 
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preservar los cationes contenidos en aguas de alta temperatura, los cuales se vuelven 
sobresaturados con el enfriamiento, prevenir la precipitación de metales traza tanto de 
aguas de baja como de alta temperatura (Marini, 2000). La acidificación del medio impide 
además la desprotonación del material particulado o de las superficies en general, 
disminuyendo así la posibilidad de que los iones sean adsorbidos en ellas (Ármannsson and 
Ólafsson 2009; Stumm and Morgan 2012). 

 
3. Para los isótopos estables se utiliza un envase de 25 ml, esto destinado al análisis isotópico 

de 2H/1H y 18O/16O. Se suele añadir HCl a la muestra para inhibir el crecimiento de materia 
orgánica que pudiera alterar consumir oxígeno fraccionando los isótopos (Ármannsson & 
Ólafsson, 2009) 

 

Todas las muestras deben colectarse en recipientes que permitan un cierre perfecto (por eso se 

sugiere botellas con contratapa), además deben ser llenadas al cien por ciento de su capacidad 

evitando el ingreso de aire (sobretodo en las muestras para aniones). El contacto del agua con el 

aire debe ser mínimo, pues existen componentes cuya concentración puede verse modificada por 

la interacción con la atmósfera (Arnórsson et al., 2006). Esto previene el escape de algunas especies 

químicas, la contaminación y el fraccionamiento isotópico. Para el caso de los cationes se puede ser 

un poco más flexibles con este último punto, pues la acidificación evita que pueda ser afectado por 

el aire que ingresa (Agusto, 2011).  

Como consideración especial, dado que la precipitación de SiO2 a partir de aguas sobresaturadas, va 

acompañado de co-precipitación de oligoelementos (eg, Al), y tiene lugar incluso a pH tan bajo como 

1.5, a veces es recomendable realizar una dilución (1:10) de la muestray almacearla en un nuevo 

recipiente. Ésta será utilizada exclusivamente para la determinación de Sílice, sobre todo en aquellos 

ambientes donde las aguas han demostrado contener cantidades importantes de SiO2 (Marini, 

2000) y en general cuando las temperaturas superan los 40ºC, puesto que la sobresaturación y el 

rápido enfriamiento pudieran favorecer su precipitación. 

7.4 Medición de Parámetros de Campo 
 

El muestreo de aguas termales va siempre acompañado de la medición de una serie de parámetros. 

Estos parámetros son de gran utilidad en las interpretaciones y son fácilmente obtenibles a través 

de sondas electrónicas especialmente diseñadas para estos fines (Marini, 2000). Los principales 

parámetros de campo son: 

7.4.1 Conductividad 
 

La conductividad eléctrica (ˋύ es la habilidad de un material (en nuestro caso el agua) para dejar 

pasar la electricidad a través de él. Dicha habilidad está estrechamente relacionada con la cantidad 

de iones disueltos (Wetzel, 2001); a medida que el agua tiene más iones disueltos, aumenta su 

conductividad, de igual manera, una menor cantidad de iones disueltos se traduce en una 

conductividad menor. El agua destilada o desionizada tendrá por tanto una conductividad casi nula 

(Wetzel, 2001). Dado que la dependencia de la temperatura con la conductividad es crítica 

(aproximadamente 2% por 1 °C), ya sea la temperatura exacta de medición debe ser reportada, o 
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más comúnmente el resultado de la medición se corrige a la referencia termodinámica estándar 

(25°C) (Walton, 1989).  

La conductividad puede definirse a su vez como el parámetro inverso de la resistividad (ɟ) que 

cuantifica la resistencia que opone un objeto al paso de corriente eléctrica a través de él (Walton, 

1989) (Ecuación 40). 

Ecuación 40   ů= 1/ ɟ 

La unidad de medida de la resistividad es el ohm.metro όʍΦm). Dado que el inverso del ohm es el 

siemens, la conductividad eléctrica se mide en siemems/metro (s/m), aunque es mucho más común 

encontrar las lecturas expresadas en base a su submúltiplo el microsiemems/centimetro (µS/cm).  

Salinidad 

Otro concepto alusivo a la conductividad que es importante definir, es el de salinidad, donde 

ésta corresponde a la concentración de sales totales disueltas en agua (Corbett, 2007). Las 

sales forman partículas iónicas a medida que se disuelven, cada una con una carga positiva 

y negativa. Como tal, la salinidad es un fuerte contribuyente a la conductividad. Si bien la 

salinidad se puede medir mediante un análisis químico completo, este método es difícil y 

consume mucho tiempo. Por tanto la salinidad total se mide a menudo de manera indirecta 

a través de la conductividad. Las unidades tradicionales para medir la salinidad eran g/kg o 

mg/L pero hoy se acostumbra usar la escala de salinidad práctica sin unidades (la cual se 

denota como psu; EPA, 2014; Fondriest Environmental, Inc, 2014). 

Sólidos Totales Disueltos 

Por su parte los sólidos disueltos totales (TDS por sus siglas en inglés) combinan la suma de 
todas las partículas de iones que son más pequeñas que 0,45 um, es decir aquel tamaño de 
malla que separa lo que se considera disuelto de lo que se considera en suspensión coloidal 
(Walton, 1989). Esto incluye todos los electrolitos disociados que forman las 
concentraciones de salinidad, así como otros compuestos como la materia orgánica 
disuelta. En el agua "limpia", el TDS es aproximadamente igual a la salinidad (EPA, 2012; 
Fondriest Environmental, Inc, 2014). 
 
Debido a que el TDS no es fácil de medir, excepto en condiciones controladas de laboratorio. 
El método más común es utilizar la conductividad eléctrica y multiplicarla por un factor 
estandar de corrección ( típicamente 0,7) para obtener el TDS (Walton, 1989). 
 

Ecuación 41  TDS= K. EC 

Donde TDS está en mg/L y EC está en uS/cm a 25°C. El valor de 0,7 corresponde a un valor 

intermedio entre los valores máximos y mínimos de 0,5 y 0,9, por lo cual su uso pudiera 

introducir un error de hasta el 25% (Walton, 1989). 

 

7.4.2 El pH (potencial de Hidrógeno o potencial de Hidrogeniones) 
 

https://es.wikipedia.org/wiki/Ohmio
https://es.wikipedia.org/wiki/Metro
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Se define como función de acidez a toda función que mida la capacidad termodinámica de 

aceptación o donación de hidronios (también llamados comúnmente protones H+) (IUPAC, 1997).  

La escala de pH es la función de acidez más utilizada, y es ideal para soluciones acuosas diluidas. El 

pH puede definirse según la Ecuación 42, donde aH+, corresponde a la actividad de protón. 

Ecuación 42 pH = - log ( aH+ ) 

La medición de pH se lleva a cabo a través de una celda de concentración, compuesta de dos 
electrodos y un voltímetro. Tradicionalmente uno de los electrodos, es de vidrio, y tiene dos 
componentes: un alambre de metal (generalmente AgCl) y una parte de vidrio semi-porosa 
separada rellena con una solución de cloruro de potasio con un pH de 7 que rodea al AgCl. El otro 
electrodo se conoce como electrodo de referencia, y contiene una solución de cloruro de potasio 
que rodea un cable de KCl. El propósito de este segundo electrodo es actuar como una comparación 
para la solución que se está probando.  
 
Cuando el electrodo de vidrio entra en contacto con una solución de pH diferente, se crea un 
potencial eléctrico debido a la reacción de los iones de hidrógeno con los iones metálicos. Este 
potencial se mide con el voltímetro. Cuanto más alto es el voltaje, más iones de hidrógeno contiene 
la solución, lo que significa que la solución es más ácida. Si bien este principio básico se repite en la 
mayoría de sensores, los componentes de las celdas pueden variar, así mismo si bien el principio 
requiere de dos electrones hoy en día, la mayoría de sensores de pH son electrodos de combinación 
con las semiceldas de referencia y de detección en el mismo cuerpo (Goss and Petrucci 2007). 
 
El agua pura (agua que no contenga ningún ion disuelto) tiene  teóricamente a temperatura 

ambiente 25°C un pH ideal de 7. Las soluciones con un pH inferior a 7 se consideran ácidas, mientras 

aquellas con un pH mayor a 7 se consideran básicas. Las aguas naturales superficiales tienen rangos 

de pH que usualmente fluctúan entre 6-9 (Stumm & Morgan, 2012). El pH de aguas geotermales 

recolectadas a presión atmosférica es usualmente más alto que el pH original del agua profunda, 

debido a la pérdida de gases ácidos (CO2, H2S) hacia la fase de vapor. Para aguas de pH neutro el 

cambio es frecuentemente de entre 1-2 unidades de pH (Arnórsson, 1978; Henley & Ellis, 1983). 

7.4.3 Temperatura 
 

La temperatura es una propiedad física que expresa cuán caliente o fría es el agua u otro objeto. La 
temperatura es una medida de la tendencia de un objeto a entregar espontáneamente energía a su 
entorno. Cuando dos objetos están en contacto térmico, el que tenga la temperatura más alta 
tiende a perder energía espontáneamente (Schroeder, 1999). Las unidades del sistema 
internacional para temperatura son los grados Kelvin (K), pero para las mediciones usualmente se 
usa el grado centígrado (°C). 

 
Las transferencias de calor ya sea por el aire, las rocas, otras fuentes de agua, o la luz del sol, etc 
pueden cambiar la temperatura del agua. La temperatura influye en otros parámetros y puede 
alterar las propiedades físicas y químicas del agua. En este sentido, la temperatura del agua debe 
tenerse en cuenta al determinar otros parámetros como el pH, conductividad, potencial redox, 
entre otros (Wilde, 2006). 
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El instrumento de medición de temperatura es el termómetro que consiste en un sensor de 
temperatura y algún tipo de escala de temperatura o instrumento de lectura. Los principales tipos 
de termómetros usados son los de líquido en vidrio que consiste en un líquido estable contenido 
dentro de un recipiente de vidrio cuyo volumen varía en función de la temperatura permitiendo una 
lectura con una escala calibrada. Este líquido era comunemente mercurio pero hoy en día se prefiere 
evitar su uso debido a su toxicidad (Wilde, 2006). El segundo tipo de termómetros son los de 
Termistor, estos corresponden a dispositivos eléctricos hechos de un semiconductor sólido cuya 
resistencia varía en función de la temperatura. Luego un procesador (medidor) convierte los 
cambios en la resistencia en una lectura calibrada en unidades de temperatura. Los termómetros 
digitales así como los instrumentos multiparamétricos de pH y conductividad incorporan este tipo 
de sensores (Wilde, 2006). 
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7.5 METODOLOGÍAS E INSTRUMENTAL DE ANÁLISIS 
 

Las técnicas de análisis y los materiales utilizados varían de acuerdo a cada laboratorio. Para la 

aplicación de estas técnicas se siguen protocolos estandarizados, mismos que serán descritos a 

continuación. 

El Grupo de Estudio y Seguimiento de Volcanes Activos (GESVA) de la Universidad de Buenos Aires 
opera dentro del marco de un convenio de cooperación bilateral con los laboratorios del 
Departamento de Ciencias de la Tierra de la Universidad de Florencia, Italia. De esta manera, los 
análisis químicos de las muestras de fases líquida y gaseosa son procesadas por Laboratorio de 
Geoquímica de Fluidos y Rocas (Montegrossi et al., 2001; Tassi et al., 2003); así mismo los isótopos 
de 13C/12C en fase gaseosa son procesados y analizados en el Laboratorio de Isótopos Estables 
(Vaselli et al., 1997). 
 
El Centro de Investigación y Control ambiental de la Escuela Politécnica Nacional realizó la 
determinación de elementos mayoritarios (aniones y cationes). Y las trazas y tierras raras se 
analizaron en Italia en el Dipartimento di Scienze della Terra e del Mare (DiSTeM) - Università di 
Palermo. 
 

7.5.1 Análisis  Aguas en Campo 
 
El análisis de CO3

-2 y HCO3- se realizó mediante titulación en campo con un titulador digital Hatch 
siguiendo el Método ®Hatch 8203 con cartuchos 1.600 N de H2SO4 (Hach Company, 2018).  
 

7.5.2 Laboratorios del Centro de Investigación y Control Ambiental de la EPN (CICAM) 
 
El análisis de CO3

-2 y HCO3- se realizó mediante una determinación volumétrica en laboratorio 
siguiendo el método 2320-B descrito en Standard Methods, ed. 23 por (APHA, 2017). De manera 
similar a la determinación de campo, el método consiste en titular a puntos finales de pH establecido 
utilizando ácidos (H2SO4 o HCl) de composición conocida 0.02N o 0.1N y mediante reactivos que 
cambian de color.  Como ejemplo podemos citar el uso de azul de bromofenol cuyo intervalo de 
viraje se encuentra entre un pH de 4,6 (azul violeta-púrpura) y un pH 3 (amarillo), normalmente se 
lo usa para la determinación del Bicarbonato, dado que a pH menor a 4 este se encuentra 
virtualmente ausente. 
 
La determinación de Cl- se hizo mediante el método 4500-Cl B descrito en Standard Methods, ed. 
23 por (APHA, 2017). El método consiste en añadir KI a la mezcla, el cloro liberará yodo libre desde 
las soluciones de yoduro de potasio cuando se trabaja a pH 8 o menos. Luego el yodo liberado es 
titulado con una solución estándar 0.1N de tiosulfato de sodio (Na2S2O3), a un pH entre 3-4 usando 
almidón como indicador. 
 
El Ca se calculó a través de la determinación de la dureza mediante al método 3500-Ca B (APHA, 
2017). El método consiste en llevar el pH hasta valores muy básicos (12-13) mediante la adición de 
Na(OH) 1 N. Teóricamente a este pH, el  Mg precipita como hidróxido. Luego se realiza una titulación 
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con una solución de la sal disociada de EDTA (ácido etilendiaminotetraacético) que se añade a la 
muestra, dado que el Mg ha precipitado ya, el EDTA combinándose con el Ca y generando un cambio 
de color distintivo cuando todo ha sido complejado.  
 
El Mg se obtuvo mediante al método 3500-Mg B (APHA, 2017). Que consiste en sustraer el valor de 
ƭŀ άŘǳǊŜȊŀ ŘŜ ŎŀƭŎƛƻέ ŘŜƭ ǾŀƭƻǊ ŘŜ άŘǳǊŜȊŀ ǘƻǘŀƭέ  ŎŀƭŎǳƭŀŘƻǎ Ŏƻƴ ƭƻǎ métodos  3500-Ca B y 2340-B 
respectivamente (APHA, 2017). El método 2340-B sigue esencialmente  el mismo principio que el 
previamente descrito  3500-Ca B con la única diferencia que se efectúa a  pH 10. Este pH no evita la 
precipitación de Mg(OH)2 que ocurre en ambientes más básicos, y solo favorece la complejación del 
calcio y magnesio con el EDTA. 
 

El Al, F, Fe (total), Si, SO4, Fl y K fueron analizados mediante Espectrofotometría de luz visible: 

 

¶ Al.- el método 3500-Al,  consiste en disolver las soluciones con el colorante άEriochrome cyanine 
Rέ, a un pH de 6.0 lo cual produce un complejo de rojo a rosa que exhibe máxima absorción a 
535 nm. La intensidad del color es influenciada por el contenido de aluminio (APHA, 2017).  
 

¶ Fe.- en el método 3500-Fe B, el hierro se pone en solución, se reduce al estado ferroso 
hirviéndolo con HCl e hidroxilamina (NH2OHẗHCl), y tratada con 1,10-fenantrolina a pH entre 3,2 
-3,3. Tres moleculas de la fenantrolina coordinan con cada átomo de hierro ferroso para formar 
un complejo naranja-rojo. El color de la solución obedece a la ley de Lambert-Beer, se usa luz a 
510 nm (APHA, 2017).  
 

¶ SO4.- en el método 4500- SO4 consiste en precipitar los iones sulfato en un medio de ácido acético 
con BaCl2 para formar cristales de BaSO4 de tamaño uniforme. Después la absorbancia se mide a 
420 nm, y se determina la concentración con una curva de calibración realizada con estándares 
(APHA, 2017).  
 

¶ SiO2.- se usa el método 4500- SiO2. A la muestra se añade molibdato de amonio a pH 
aproximadamente 1.2 reacciona con la sílice y cualquier fosfato presente para producir 
heteropoliácidos. Se añade ácido oxálico para destruir el ácido molibdofosfórico (incluso si se 
sabe que el fosfato es ausente). La intensidad del color amarillo es proporcional a la 
concentración de sílice reactiva al molibdato. Luego se usa el espectrofotómetro a 410 nm (APHA, 

2017).  
 

¶ Fl.- se usó el método PE-50. A la muestra se la lleva a un pH de 3 a 8 con la adición de hidróxido 
de sodio 1N. Luego se aplica el método έ SPANDSέ  que implica la reacción de fluoruro con una 
disolución de colorante de zirconio rojo (APHA-AWWA-WPCF, 1992; Hach Co, 2007). Los 
fluoruros se combinan con una parte de zirconio para formar un complejo incoloro, blanqueando 
así el color rojo en una cantidad proporcional a la concentración de fluoruro. Los resultados de 
la prueba se miden a 580 nm. 
 

¶ K.- se usó el método 8049 (Hach Company, 2018). Para esto se hace reaccionar la muestra con 
tetrafenilborato de sodio, habiéndola llevado previamente hasta un pH de 4-5 con hidróxido de 
sodio 0,5 N. El potasio en la muestra reaccionará para formar tetrafenilborato de potasio, un 
sólido insoluble blanco.  La turbidez producida es proporcional a la concentración de potasio. Los 
resultados de la prueba se miden a 650 nm. 
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Na.- se analizó mediante cromatografía iónica, con un cromatógrafo Metrohm 882 Compact IC plusς 
Anion ς MCS, con una variación del método 4010-B (APHA, 2017). La muestra acuosa se inyecta en 
una corriente de eluyente (ácido dipicolínico 0,7 mM + ácido nítrico 1,7 mM) y transportada a través 
de una serie de intercambiadores iónicos. Los iones de interés se separan en función de sus 
afinidades relativas por una precolumna y una columna de separación. Y luego se miden al salir en 
función de la conductividad. 
 

7.5.3 Análisis de elementos traza y tierras raras. 
 

Las muestras de agua de la seguda campaña fueron Todas las muestras de agua fueron analizadas 
para 41 elementos en los laboratorios de DiSTeM e INGV-Pa. Los elementos Traza y ultra traza  
fueron analizados con un ICP-MS, Agilent 7500-ce (Calabrese, Aiuppa, et al., 2011; Calabrese, 
Bagnato, et al., 2011). 

La espectrometría masas por plasma acoplado inductivamente o llamado por sus siglas ICP-MS es 
una técnica altamente sensible y capaz de determinar de forma cuantitativa casi todos los 
elementos presentes en la tabla periódica.  

Su función se basa en el acoplamiento de dos métodos, el primero permite generar iones (plasma 
acoplado inductivamente) y el segundo permite separar y detectar los iones (espectrómetro de 
masas). La muestra, en forma líquida, es transportada hasta el sistema nebulizador donde es 
transformada en aerosol por la acción de gas argón. Dicho aerosol es conducido a la zona de 
ionización que consiste en un plasma generado al someter un flujo de gas argón a la acción de un 
campo magnético oscilante inducido por una corriente de alta frecuencia (27,1 MHz) (APHA, 2017).  
En el interior del plasma se pueden llegar a alcanzar temperaturas de 6000-8000 °K (APHA, 2017).  

El espectrómetro de masas es un dispositivo que permite analizar con gran precisión la composición 
de diferentes elementos químicos y sus isótopos, separando los núcleos atómicos en función de su 
relación entre masa y carga (m/q).  El haz de iones produce un patrón específico en el detector, que 
permite analizar el compuesto y evaluar su  abundancia en la muestra (APHA, 2017; Beckman et al., 
1977; Lawson, 1988). 

7.5.4 Análisis de las Emisiones Gaseosas 

 
El análisis de una muestra gaseosa contenida en una ampolla Giggenbach, consiste en el análisis por 
separado de las 3 fases que se encuentran en el interior de la ampolla. A continuación se describen 
los procesos de manera resumida a lo expuesto por (Agusto, 2011). 
 
1.-Fase gaseosa.- está contenida en la cabecera de la ampolla y contiene los gases incondensables y 
no reactivos que no pudieron ser retenidos por la solución alcalina. 
 
La ampolla se conecta a un cromatógrafo gaseoso Carlo Erba 4200, equipado con un detector de 
conductividad térmica TCD (por sus siglas en inglés). Los gases contenidos en la parte superior de la 
ampolla son extraídos usando una bomba de rotación y una válvula (six-port valve), conectadas a 
un tubo (loop) de acero inoxidable de 0,5 ml. En este primer paso se analiza únicamente el CO2 
gaseoso con una columna y utilizando Helio como gas portador o carrier. 
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 Tipo de Columna 

 

T Columna  

(°C) 

T Inyección  

(°C) 

T detector 

(°C) 

Tiempo retención 

(min) 

Gases inertes Porapak (3 m de 

longitud, 80/100 de 

malla) 

 

 

80 

 

 

150 

 

 

150 

 

1,02 

CO2 1,41 

Agua 5,02 

 

Tabla 4.- Condiciones de análisis de la fase gaseosa en la ampolla, para el cromatógrafo gaseoso Carlo Erba 4200. 

 
A estas condiciones, también es posible separar y cuantificar el H2S, que posee un tiempo de 
retención de 3,5 min. Sin embargo, es preferible analizarlo desde el precipitado de CdS. 

 
Adicionalmente se utiliza un cromatógrafo gaseoso Shimadzu 14a con detector FID (detector de 
ionización de llamas, por sus siglas en inglés) para analizar hidrocarburos y CO mediante 
metanización (metanizador (Shimadzu MTN-1). El instrumento requiere dos días de 
acondicionamiento a 100°C (T columna) para permitir la estabilización de la señal de fondo para una 
atenuación mínima. Para cada muestra se realizan tres procesos analíticos cuyos parámetros están 
descritos en la siguiente tabla: 

 

 Tipo de 

Columna 

T columna 

(ºC) 

T inyección  

(ºC) 

T detector  

(ºC) 

Gas 

portador 

Hidrocarburos 

C1 (<1000 ppm vol ) -C5 

Cromosorb 

80/100 SP 1700 al 

23% 

 

50 

 

80 

 

90 

 

He 

Hidrocarburos  

C5-C10 

Cromosorb 

100/120 TCEP al 

10% 

 

30 

 

90 

 

90 

 

He 

CO 

 (<350 ppm vol) 

Columna Cromosorb 

Molecular Sieve  

(5 m de longitud, 

80/100 de malla) 

 

40 

 

80 

 

80 

 

H 

 
Tabla 5.- Condiciones de análisis de la fase gaseosa en la ampolla, para el cromatógrafo gaseoso Shimadzu 14ª. 

 

La columna Molecular Sieve 5° permite la separación entre el CO y el CH4 y CO2 contenidos en la 
muestra. El metanizador (colocado en su parte inferior) es mantenido a 400°C y contiene un 
catalizador que favorece la metanización (transformación del CO a CH4). El FID muestra la presencia 
de CH4 original (con tiempo de retención de 7min) y el CH4 derivado (15min). 
 
Luego se utiliza un cromatógrafo gaseoso Shimadzu 15a para el análisis de compuestos inertes. El 
dispositivo necesita de un día completo de acondicionamiento a 150°C (T columna). Con este se 
realizan tres tipos de análisis cuyos parámetros están descritos en la siguiente tabla: 
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 Tipo de 

Columna 

T columna 

(ºC) 

T inyección  

(ºC) 

T detector  

(ºC) 

Gas 

portador 

Tiempo 

retención 

(min) 

H2  

(>5000 ppm vol) 

 

 

Columna 

Molecular Sieve 

(9 m de longitud, 

80/100 de malla) 

 

 

70 

 

 

100 

 

 

100 

 

 

He 

(flujo de 20-30 

ml/min) 

3,24 

 

O2 + Ar 
(>1000ppm vol) 

5,16 

N2 (>1000ppm vol) 7,24 

CH4 (>1000ppm vol) 11,18 

CO (>350 ppm vol) 15,89 

O2 
Columna 

Molecular Sieve 

(9 m de longitud, 

80/100 de malla) 

 

0 

 

40 

 

50 

He 

(flujo de 20-30 

ml/min) 

8,52 

Ar 9,41 

H2 < (5000 ppm vol) 
Columna 

Molecular Sieve 

(9 m de longitud, 

80/100 de malla) 

 

30 

 

80 

 

50 

 

Ar 

(flujo de 20-30 

ml/min) 

2,74 

He 3,11 

Ne 3,63 

 

Tabla 6.- Condiciones de análisis de la fase gaseosa en la ampolla, para el cromatógrafo gaseoso Shimadzu 15a. 

 
2.-Fase líquida.- Cuando el análisis de la fase gaseosa ha terminado, se extrae la fase líquida y sólida 
mediante una bomba de agua y por un sifón se transfiere a una cápsula de teflon PTFE. La solución 
se centrifuga por 30 min a 4000 RPM, permitiendo la separación del líquido y el sólido. A la porción 
líquida se añade agua desionizada hasta 100 ml y se centrifuga nuevamente. Luego se divide en 3 
porciones a) 25 ml para la determinación de CO2. Dicho análisis se realiza mediante una volumetría 
con HCl (0,5M), donde el CO2 se presenta como CO3

-2. b) 25ml para la determinación del HCl 
presente en el gas, mismo que se analiza mediante la detección de Cl- por cromatografía iónica. A 
la solución se le agrega H3BO3 para estabilizar su pH a 9,2 dado que su carácter excesivamente básico 
puede dañar la columna de separación. c) 50 ml para la determinación de SO2 presente en la 
solución como SO4-2, la cual de igual manera se realiza mediante cromatografía iónica. Además de 
añadir H3BO3 para estabilizar la solución, se añade 5 ml de agua oxigenada (H2O2 30% p/p). De esta 
manera se provoca la oxidación de las especies de azufre (SOX) haciendo que pasen a una forma 
oxidada más estable (SO4

-2). 
 
2.-Fase sólida.- La fase sólida de la ampolla que fue separada durante la centrifugación es resultado 
de la precipitación de CdS formado por la reacción del H2S con el Cd(OH)2 al ingresar en la ampolla. 
Al sólido se le agrega 10 ml de H2O2 y 0,25 g de KOH (para generar un medio básico), de esta forma 
se permite la disolución del CdS, convirtiendo el sulfuro a sulfato. La solución se bate 
constantemente se separa y se le añaden 10ml de agua desionizada, luego se deja reposar hasta el 
siguiente día y se centrifuga nuevamente para eliminar los sólidos. Nuevamente se enrasa el 
volumen en 100ml con agua desionizada se agrega H3BO3 para regular el pH y se procede a la 
determinación de SO4-2 mediante cromatografía iónica. 
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El sólido remanente contiene el exceso de Cd(OH)2, S0 e impurezas. Para determinar la cantidad de 
S0 se utiliza un medio apolar. Se añaden 5ml de CCl4 y unas gotas de HCl (37%), para disolver el 
Cd(OH)2. Dos fases inmiscibles se separan por gravedad: a) H2O con CdCl2, HCl e impurezas b) CCl4 
con S0. Después mediante un embudo separador se aísla la parte b, a la cual se le agregan 20 ml de 
agua desionizada, 0,5 gr de KOH y 0,02 de KI. El I- se oxida a I2 que se disuelve en CCl4, mientras que 
el S0 se oxida y se une al I2 formando el compuesto polar S2I2. El proceso continua hasta que se 
observa un color violáceo debido al exceso del I2. Finalmente el S0 se analiza como SO4

-2 mediante 
cromatografía iónica. 

 
La reconstrucción de la química total de la ampolla permite determinar la composición del gas en % 
o µmol/mol. Para ello se determina el número total de moles aportado por cada compuesto. Para 
los compuestos determinados en la fase líquida simplemente se divide la concentración en peso por 
su correspondiente peso molecular. En el caso en que la determinación se hizo en base a los iones, 
(eg. HCl determinado como Cl-), es necesario corregir tomando en cuenta la relación entre el ion y 
la especie originalmente contenida en la muestra (HCl/Cl-: 36,45/35,45). Para las especies gaseosas 
se utiliza la ecuación general de los gases PV= NRT, donde P corresponde a la presión interna de la 
ampolla que se mide a través de un sensor cuando se realiza el primer análisis cromatográfico, V se 
calcula en base al tamaño de la ampolla y su diferencia con el líquido extraído y T es la temperatura 
ambiente en el laboratorio. 

 

7.5.5 Análisis del gas Condensado de fumarola. 
 

El análisis químico de las emisiones de gases condensadas en fase líquida se efectúa de manera 
similar a la que se lleva a cabo en manifestaciones acuosas. 
 
Los Aniones (F, Cl, Br, NO3, SO4), se analizan por cromatografía iónica con un equipo Dionex DX100, 

columna AS9-HC con detector a conductibilidad. Los Cationes (Ca, Mg, Na, K, Li, Fe. Al, Mn) se 
analizan por espectrometría de absorción atómica con un equipo Perkin Elmer Analist 100. El B se 
determina por Colorimetría usando el Método Azometina-H, con longitudes de onda de 420nm. Y 
finalmente en NH4 que se determina mediante una potenciómetro con un electrodo específico.
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7.6 USO DE IMÁGENES SATELITALES EN EL ENTENDIMIENTO DEL SISTEMA 

HIDROTERMAL 
 

El uso de sensores remotos permite obtener información sobre un objeto o fenómeno mediante un 

dispositivo que no está en contacto directo con el objeto que se pretende estudiar (Lillesand et al., 

2015). La información obtenida a través de satélites ha entregado a los académicos nuevas formas 

de analizar y comprender los fenómenos que ocurren en la superficie terrestre.  

Así mismo las técnicas digitales de compilación y tratamiento de imágenes permiten crear productos 

cartográficos sumamente útiles. Mediante el uso de sensores acoplados a satélites se puede 

obtener fotografías de alta resolución de las zonas de estudio, imágenes multiespectrales y modelos 

digitales de terreno, su análisis en conjunto permite obtener valiosa información de las zonas de 

estudio. 

7.6.1 Análisis de Lineamientos estructurales 

Las fallas  a menudo proveen caminos permeables para el ascenso de fluidos termales, a través de 

zonas de rocas fracturadas (Barnes et al., 1978; Grindley et al., 1965). Así mismo, se ha comprobado 

que existe una relación entre las estructuras  que pueden ser observadas en superficie  y las 

manifestaciones de origen termal (e.g. Grange, 1937; Hamlin, 1999; Lloyd, 1972; Soengkono, 1999). 

La reconstrucción del marco estratigráfico-estructural y la hidrogeología de las áreas geotérmicas 

es por tanto fundamental para entender las relaciones entre las rocas, el reservorio y la circulación 

de fluidos geotérmicos.   

Un análisis simple de topografía digital puede ofrecer herramientas muy útiles para la evaluación de 

una zona geotérmica (Soengkono, 2000). Mediante el uso de sensores remotos se pretende la 

identificación de los principales lineamientos morfostructurales y  estructurales  que caracterizan el 

área (Giordano et al., 2013). Los lineamientos se definen  a su vez como características observables 

en la superficie terrestre que difieren distintivamente de otras características adyacentes y  que 

presumiblemente reflejan fenómenos de poca profundidad όhΩ[ŜŀǊȅ Ŝǘ al., 1976). Un análisis 

geométrico de las zonas de estudio se lleva a cabo con el fin de inferir el papel de las posibles 

fracturas, que pudieren constituir zonas de permeabilidad secundaria de los sistemas hidrotermales 

(Giordano et al., 2013). 

7.6.2 Detección Semi-Automática de lineamientos morfo estructurales 
 

Se sabe que el azimut de la mayoría de los lineamientos observados en imágenes es fuertemente 

controlado por las condiciones de luz (Wise et al., 1985). La sombra de un relieve se proyecta en el 

lado opuesto del valle, produciendo así un ángulo entre las alineaciones de pendiente/cresta cuyas 

sombras inducen una aparente rotación (Wise et al., 1985). Dado que esto convierte a la 

identificación visual en un proceso subjetivo, se sugiere que el análisis de lineamientos se lleve a 

cabo mediante un proceso de detección automatizado. En este estudio usamos el método de 

detección semiautomático propuesto por Giordano et al. (2013). 
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Figura 30.-Ejemplificación del método semiautomático de lineamientos morfo-estructurales a) Ejemplo de modelo de 

sombras con una fuente de luz a 45° y una inclinación de 20°. b) Mapa de contornos para el mismo mapa de sombras. 

c) ejemplo del proceso de identificación para un mapa de contornos de un modelo de sombras producido con una 

dirección de iluminación N 225° (±22.5°). Las clases ensombrecidas han sido blanqueadas para mejorar la identificación 

de lineamientos. d) lineamientos identificados en el área de estudio para la misma iluminación presentada en (c). e) 

Acercamiento a la zona señalada en (d). f) Lineamientos trazados en dirección NW-SW, nótese que los lineamientos N 

340 ° visibles en el área de detalle (e) no son lineamientos sino un artificio del DEM. Modificado de Giordano et al. 

(2013). 

Para la aplicación del método partimos de un modelo digital de terreno (DEM) de resolución 30m 

SRMT (https://earthexplorer.usgs.gov/). Mismo que fue posteriormente re-muestreado para 

obtener uno nuevo modelo digital de resolución 90m, de tal manera que pueda eliminarse el efecto 

de los rasgos topográficos muy locales y observar solo los lineamientos más importantes. El paso  

siguiente consiste en crear representaciones (modelos de sombras), con 8 diferentes ángulos 

empezando desde 0 con intervalos regulares de 45 grados  (Giordano et al., 2013; Soengkono, 2000). 

Cada modelo de sombras es después filtrado con la función contorno de QGIS  (QGIS Development 

team, 2015) permitiendo así la identificación de direcciones de la pendiente máxima (0ς360°). Estas  

direcciones de los contornos luego se subdividen en 8 clases: 0 ° ± 22.5 °, пр ϲ ҕ ннΦр ϲΣΧΣ омр ϲ ҕ 

22.5 ° y son codificadas por colores.  

Posteriormente se analiza las capas resultantes una por una, para ello la clase localizada  en sentido 

opuesto de la dirección de iluminación, junto con las dos clases adyacentes, se colocan en color 

blanco. Este procedimiento, elimina las zonas ensombrecidas y facilita la detección visual de 

lineamientos (Giordano et al., 2013). Luego se procede a la digitalización de los lineamientos, 
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creando capas vectoriales de líneas con QGIS. Durante el post-procesamiento se puede analizar 

todos los lineamientos en conjunto y se observará que algunos de ellos están repetidos, pues eran 

observables desde diferentes ángulos de luz. Aunque el método original de Giordano et al. (2013) 

sugiere trabajar con todos los elementos identificados, pues utilizar aquellos que están repetidos 

contribuye a la ponderación de los lineamientos más importantes, se consideró oportuno eliminar 

aquellos lineamientos que estuvieren duplicados sobre el mismo trazo, pues sobrecargan los mapas 

y hacen que la representación gráfica de los lineamientos se vuelva confusa. 

Los datos obtenidos pueden ser organizados mediante rosetas de direcciones, histogramas de 

longitud de lineamientos (Galetto et al., 2018; Giordano et al., 2013) y mapas de contornos 

mostrando la densidad de lineamientos, definido por la longitud total de fracturas/lineamientos por 

unidad de área (Soengkono, 1999). 

7.6.3 Detección remota de zonas de alteración 
 

Las rocas hidrotermalmente alteradas pueden ser detectadas mediante el uso de sensores remotos 
(Ninomiya, 2003a; Rowan et al., 2003). La utilidad de las técnicas basadas en el uso de sensores 
remotos multi-espectrales para discriminar materiales radica en la explotación de sus propiedades 
espectrales (Hunt, 1977). La estructura cristalina de los minerales hace  posibles que ocurran 
interacciones entre los enlaces químicos en la red y la radiación solar incidente. Tales interacciones 
producen características identificables en el espectro de reflectancia del material (Fatima et al., 
2017). Estas características espectrales intrínsecas a cada material aparecen en forma de bandas y 
pendientes en el espectro bidireccional visible e infrarrojo cercano de algunos minerales y 
consecuentemente en las rocas (Hunt, 1977). 
 
Algunas características litológicas tienen alta reflectancia en determinado rango espectral y 
absorben en otro rango, estas propiedades se aprovechan para exagerar la anomalía del objetivo a 
analizar (Fatima et al., 2017; Rowan et al., 2003). Las imágenes transmiten las características de la 
imagen, independientemente de las variaciones en las condiciones de iluminación. Una imagen de 
relación de bandas compensa efectivamente la variación de brillo causada por la topografía variable 
y hace hincapié en el contenido de color de los datos de la imagen (Lillesand et al., 2015). Las firmas 
espectrales de varios minerales han sido reportadas en la literatura, éstas pueden ser re-
muestreadas para encajar con los anchos de banda que ofrecen las imágenes satelitales (Fatima 
et al., 2017). De esta manera se puede determinar mejor las longitudes de onda donde los minerales 
presentan absorción y reflectancia (Fatima et al., 2017; Ninomiya, 2003a; Rowan et al., 2003). De 
esta manera se puede obtener la combinación ideal de bandas que permitirá observar uno u otro 
mineral (Fatima et al., 2017).  
 
Para este trabajo usamos imágenes ASTER de calidad L1T, procurando encontrar aquellas que 
tuvieran poca o ninguna cobertura de nubes. En caso de haber nubes se procedió a generar una 
máscara para remover los efectos de las nubes y no inducir errores.  Las imágenes L1T son 
registradas como radiancia en el sensor, han sido corregidas geométricamente y rotadas para 
alinearse con el Norte con una proyección UTM (Duda et al., 2015; NASA LP DAAC, 2015). Estas 
imágenes provienen del instrumento ASTER, incluido en el Sistema de Observación Terrestre (EOS) 
Plataforma TERRA, que fue lanzado en 1999. Este instrumento graba radiación emitida por la tierra 
en 14 bandas.  Tres bandas entre 0.520 y 0.860 ˃Ƴ όǊŜƎƛƽƴ ǾƛǎƛōƭŜ-infrarroja cercana - VNIR) y en 
ǎŜƛǎ ōŀƴŘŀǎ ŘŜ мΦлл ŀ нΦпо ˃Ƴ όǊŜƎƛƽƴ ƛƴŦǊŀǊǊƻƧŀ ŘŜ ƻƴŘŀ ŎƻǊǘŀΣ {²Lwύ Ŏƻƴ ǳƴŀ ǊŜǎƻƭǳŎƛƽƴ ŜǎǇŀŎƛŀƭ 
de 15 m y 30 m, respectivamente (Fujisada, 1995). Adicionalmente mide la radiación emitida en 
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cinco bandas en la región de longitud de onda 8.125 a 11.650 ˃Ƴ όǊŜƎƛƽƴ ƛnfrarrojo térmica, TIR) a 
una resolución de 90 m (Fujisada, 1995). 
 
Tanto la caolinita y montmorillonita son minerales arcillosos característicos la alteración argilítica 
intermedia. Así mismo la destrucción de feldespatos en condiciones de fuerte hidrólisis, típica de la 
alteración argilítica avanzada da lugar a la formación de caolinita, alunita y pirofilita (ver sección de 
alteraciones hidrotermales). Los minerales antes mencionados pueden ser utilizados para identificar 
zonas hidrotermalizadas. Utilizando matemática de bandas se han definido varios índices, mismos 
que han sido pensados para ser utilizados en regiones semiáridas, para llevar a cabo 
reconocimientos generales antes de proceder a mapeos detallados (Ninomiya, 2003b).  
 
Dado que estos índices han sido ideados para trabajar en zonas semiáridas con escasa vegetación, 
pudieran tener aplicación limitada en Ecuador, donde generalmente las áreas se encuentran 
espesamente vegetadas. Por tanto se calculará también un índice el índice de vegetación 
estabilizado descrito por Ninomiya (2004, 2003), que se define con la siguiente ecuación de bandas: 

 

StVI = (B3/B2)*(B1/B2) 

 
 Ecuación 43.- Ecuación de Bandas para la determinación de zonas vegetadas Ninomiya (2004, 2003)
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8 DESARROLLO 
 

8.1 Reconocimiento de lineamientos morfo estructurales en los volcanes de 

estudio 
 

8.1.1 Complejo Volcánico Chiles- Cerro Negro 
 

Para el complejo Volcánico Chiles-Cerro Negro se observa una dirección predominante de 

lineamientos en dirección ~N45°, mostrando también importante presencia de lineamientos la 

dirección conjugada ~N135°. Las longitudes acumuladas de lineamientos muestran un 

comportamiento similar siguiendo las mismas direcciones preferenciales. Estas direcciones 

concuerdan con las de los trazos de fallas mayores existentes en la zona: ~NE (Ego et al., 1996; Eguez 

et al., 2003), además se corresponden adecuadamente con la dirección de esfuerzo principal  para 

esta zona calculado en N97° por Sierra (2015) en base a mecanismos focales.  

En lo que respecta a las longitudes promedio para cada intervalo, no se observa una dirección 

preferencial. Lo que nos indicaría que no existe una dirección preferencial en que los lineamientos 

tengan una mayor longitud. En toda la zona los lineamientos tienen longitudes bastante parejas de 

1.2 a 1.6 km de extensión. 

 

Figura 31.-A) El mapa muestra los lineamientos morfo estructurales en la zona fronteriza de Ecuador y Colombia 

incluyendo el complejo volcánico Chiles-Cerro Negro con todas las fuentes termales y manantiales descritos para esta 

zona por diversos autores. La zonación de calor muestra en colores rojizos las zonas con mayor presencia de 

lineamientos (en metros acumulados). Se ha incluido una roseta mostrando la frecuencia de los lineamientos según su 

azimut. B) el gráfico de barras rojas muestra  la distribución de los lineamientos por longitud acumulada en función de 

sus azimuts en intervalos de 5°. C) El gráfico de barras verdes muestra la frecuencia y D) el gráfico de barras azules 

muestra la longitud promedio de los lineamientos en cada dirección. 
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Existe una zona con una densidad relativamente alta de lineamientos ubicada inmediatamente al 

sur de los dos volcanes, la cual coincide parcialmente con la zona donde se ha registrado la mayor 

cantidad de sismicidad  a partir más reciente agitación (άǳƴǊŜǎǘέ) registrado en el CV-CNN desde el 

año 2013 (Ebmeier et al., 2016; IGEPN, 2014b, 2014b; Sierra, 2015). Sin embargo, la zona de mayor 

densidad de lineamientos se ubica fuera del complejo volcánico, al menos 10-15km al E, en un área 

intermedia entre la Ciudad de Tulcán y las poblaciones de Chiles y Tufiño. La disposición de la zona 

de alta densidad de lineamientos coincide con trazos de falla pertenecientes al sistema El Angel 

(Alvarado, 2012; Beauval et al., 2013; Eguez et al., 2003; Soulas, 1991), descrito como un conjunto 

de fallas de rumbo dextral con dirección ~NE (Eguez et al., 2003). 

Las fuentes termales muestreadas durante este estudio, así como otras reportadas por Aquater Enl 

Group (1987) no muestran  una relación espacial con las zonas de mayor densidad de lineamientos. 

Es más, parece existir una aparente ausencia de fuentes termales en las zonas de alta densidad de 

lineamientos. Sin embargo, las fuentes de Aguas Negras, Aguas hediondas y otras manifestaciones 

parecen alinearse en dirección ~E-O. Este rasgo estructural ha sido descrito por algunos autores 

como la Falla Chiles-Cerro Negro (ICEL, 1983), que bien pudiera ser el responsable no solo de la 

aparición de las fuentes sino también del emplazamiento de los volcanes Chiles, Cerro Negro y del 

Domo Panecillo de Tufiño (INECEL & Geotérmica Italiana Srl., 1982b). Del mismo modo la zona con 

mayor densidad de lineamientos parece estar alineada aproximadamente ~E-O sugiriendo que 

existe un fuerte control estructural en esa dirección para esta zona.  

Por otra parte, es remarcable la ausencia de fuentes de agua hacia el extremo occidental del volcán 

Cerro Negro, que contrasta con la proliferación de surgentes en el extremo oriental del Volcán 

Chiles, pasando por las poblaciones de Chiles y Tufiño hasta llegar a la zona de Rumichaca (límite 

entre las poblaciones fronterizas de Tulcán e Ipiales).  

8.1.2 Volcán Cayambe 
 

El reconocimiento de lineamientos para el volcán Cayambe ofrece resultados un poco diferentes a 

los anteriormente descritos. La dirección preferencial de lineamientos es N-S y con menor 

importancia lineamientos alineados en dirección NE y SE. Los lineamientos con mayor longitud 

promedio ocurren en dirección ~ N135°, mostrando extensiones superiores a los 1.8-2.1 km. 

Estos lineamientos de dirección N-S podrían responder a los esfuerzos compresivos de dirección  ~E-

O (Ego et al., 1996), mismos que han inducido la formación de fallas inversas menores a lo largo del 

callejón interandino (Soulas, 1991). Toda la zona nor-central de la Sierra Ecuatoriana comprendida 

entre la falla Chingual al norte y Pallatanga al sur amortigua deformación compresiva en forma de  

fallas oblicuas de rumbo NE-SW y N-S, donde también se presentan pliegues flexuras y fallamiento 

inverso (e.g. Sistema Quito-Latacunga) (Alvarado, 2012; Eguez et al., 2003). 

El mapa de colores por su parte no muestra zonas de alta densidad de lineamientos en el cono 

volcánico. La mayor densidad de lineamientos ocurre en la zona SW del edificio, en la zona 

correspondiente al sector de Cuniburo y Monjas Alto, unos 5km al S de la ciudad de Cayambe.  

La zona con mayor densidad de lineamientos parece deberse a la configuración de los drenajes de 

la zona, se observa para este punto una clara predominancia de lineamientos en dirección N-S. Los 

lineamientos presentes en los edificios del Cayambe Viejo y Nevado Cayambe parecen tener una 
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disposición un tanto radial (drenajes), mostrando cierta predilección por la dirección NE que quizá 

responde a controles estructurales regionales. 

 

Figura 32.- A) El mapa muestra los lineamientos morfo estructurales en la zona del complejo volcánico Cayambe, junto 

con la localización de fuentes termales y manantiales según varios autores.  La zonación de calor muestra en colores 

rojizos las zonas con mayor presencia de lineamientos (en metros acumulados). Se ha incluido una roseta mostrando la 

frecuencia de los lineamientos según su azimut. B) el gráfico de barras rojo muestra la distribución de los lineamientos 

por longitud acumulada en función de sus azimuts en intervalos de 5°. C) El gráfico de barras verde muestra la frecuencia 

y D) el gráfico de barras azules muestra la longitud promedio de los lineamientos en cada dirección. 

Tanto los puntos de muestro este estudio para fuentes termales, como los puntos las vertientes 

reportadas por SENAGUA and ESPOL TECH E.P. (2014), caen fuera de las zonas de mayor densidad 

de  lineamientos. Sin embargo, se sabe que todas las vertientes termales muestreadas se 

encuentran en los bordes de ríos o quebradas, observando el mapa se puede ver que todos los 

puntos caen sobre lineamientos o en la proximidad de uno de ellos. 

8.1.3 Complejo Volcánico Pichincha 
 

Se realizó el reconocimiento de lineamientos para el Complejo Volcánico Pichincha y sus zonas 

aledañas, incluyendo una parte de la Ciudad de Quito. La dirección predominante de los 

lineamientos es N50°, pero también existe una importante presencia de lineamientos en la dirección 

conjugada N140° y en menor proporción en dirección  ~N-S. Todas estas direcciones parecen 

coherentes con el estado de esfuerzos presente en la zona de Quito, que posee una dirección de  

esfuerzo principal  N106° ±13 reportado por Segovia et al. (2009). 

La mayor longitud acumulada de lineamientos se presenta también en N50° y con menor intensidad 

en dirección N135°, de manera consistente con la frecuencia de lineamientos. Por su parte el 

promedio de longitud de lineamientos nos indica que aquellos de mayor extensión se encuentran 

en dirección N110° y N160°, con lineamientos apenas superiores a 1,6 km de longitud. Este hecho 
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que se puede corroborar a simple vista en el mapa donde se observa que los lineamientos más 

prominentes se alinean aproximadamente en estas direcciones. 

 

Figura 33.- A) El mapa muestra los lineamientos morfo estructurales en la zona del Complejo volcánico Pichincha y las 

fuentes termales y manantiales descritos por varios autores. La zonación de calor muestra en colores rojizos las zonas 

con mayor presencia de lineamientos (en metros acumulados). Se ha incluido una roseta mostrando la frecuencia de 

los lineamientos según su azimut. B) el gráfico de barras rojo muestra la distribución de los lineamientos por longitud 

acumulada en función de sus azimuts en intervalos de 5°. C) El gráfico de barras verde muestra la frecuencia y D) el 

gráfico de barras azules muestra la longitud promedio de los lineamientos en cada dirección. 

Como se puede observar en el mapa de colores, zonas con mayor densidad de lineamientos se 

encuentran en los flancos NE y SE del Rucu Pichincha, donde sin embargo no se observa presencia 

importante de vertientes de agua o fuentes termales. Otro dato remarcable y que salta rápidamente 

a la vista es que  existe una cierta alineación de las vertientes frías (puntos naranjas) reportadas por 

Marini (2000)  en el borde SE del Guagua Pichincha y otra alineación similar de las vertientes frías 

reportadas por la SENAGUA y ESPOL TECH E.P.(2014) ubicadas  lo largo de Quito (puntos verdes). 

Ambas alineaciones parecen estar orientadas aproximadamente en la dirección predominante de 

lineamientos (N50°). Marini (2000) sugiere que los manantiales calientes de la zona de Palmira se 

sitúan sobre fallas regionales que cortan los depósitos permitiendo el ascenso de fluidos.  

8.1.4 Volcán Tungurahua. 
 

De igual manera se realizó el reconocimiento de lineamientos para el Volcán Tungurahua y sus zonas 

periféricas. La dirección predominante de los lineamientos es ~N40°. Existe también importante 

presencia de lineamientos en la dirección conjugada (SE) y una menor presencia en dirección N-S. 

Estas direcciones coindicen adecuadamente con la dirección de mayor longitud total acumulada de 

lineamientos. Es oportuno mencionar que las direcciones del eje de esfuerzos parecen bastante 

coherentes con el estado de esfuerzos regional para la zona del volcán Tungurahua, donde la 

deformación del esfuerzo compresivo principal (~E-O) se acomoda mediante fallas destrales de 

dirección ~NE (Eguez et al., 2003; Soulas, 1991). Así mismo los lineamientos de mayor longitud 
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promedio parecen estar ubicados en dirección aproximadamente N20° y N105° con longitudes de 

1.8km.  

 

Figura 34.- El mapa muestra los lineamientos morfo estructurales en la zona del Volcán Tungurahua. El mapa de calor 

muestra en colores rojizos las zonas con mayor presencia de lineamientos. Se ha incluido una roseta mostrando la 

frecuencia de los lineamientos según su azimut. A la derecha el gráfico de barras rojo muestra la distribución de los 

lineamientos por longitud acumulada en función de sus azimuts en intervalos de 5°. El gráfico de barras verde muestra 

la frecuencia y las barras azules muestran la longitud promedio. 

El mapa de colores nos muestra zonas de mayor densidad de lineamientos en la parte alta del flanco 

NE y en la parte baja del flanco S-SW del edificio. De igual manera existen zonas de alta densidad de 

lineamientos fuera del edificio volcánico hacia el extremo NE y hacía el NW en la zona de Cotaló. 

Dada la forma aproximadamente cónica del edificio volcánico, se observa una disposición de 

lineamientos aparentemente radial, sobre todos los flancos. Estos lineamientos deben estar 

mayormente relacionados con la formación de drenajes. Por otra parte el aparecimiento de zonas 

de alta densidad de lineamientos en los extremos NE-SW del volcán pudiera ser el resultado de la 

acción  de los esfuerzos regionales que generan zonas de cizallamiento en dirección NE (Soulas, 

1991). 

Las fuentes termales muestreadas en nuestro estudio y las vertientes reportadas por SENAGUA and 

ESPOL TECH E.P. (2014), se ubican principalmente en los flancos NE y SW del volcán, en las 

inmediaciones de la Ciudad de Baños y la zona de Palitahua. Esta disposición sugiere algún tipo de 

control estructural  debido a una posible fracturación preferencial en dirección NE-SW. Así mismo 

las fuentes termales de La Calera se encuentran sobre otra zona de importante densidad de 

fracturamiento. Otro hecho remarcable es la baja presencia de lineamientos en el flanco NW, 

acompañado por la aparente ausencia de vertientes y fuentes termales.  

Debemos tomar en cuenta que durante la historia eruptiva reciente del volcán, es decir tras la 

formación de Tungurah 
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ua III (Hall et al., 1999), la mayor parte de productos eruptivos han sido volcados hacia el cuadrante 

NW del volcán. Este hecho pudiera provocar el recubrimiento o enmascamiento de manifestaciones 

hidrotermales superficiales en este flanco. 

8.2 Detección de zonas de alteración 
 

Para las zonas de interés en los 4 volcanes ecuatorianos, se calcularon Índices para Minerales de 
alteración incluyendo: montmorillonita-micas-caolinita (OHIa), pirofilita-caolinita (OHIb), caolinita 
(KI), Alunita (ALI), Calcita (CLI) utilizando las ecuaciones de operaciones entre bandas descritas por 
Ninomiya (2004, 2003), se incluye además los colores con los que fueron representados en los 
mapas: 
 

Índices  Color en el Mapa 

OHIa = (B7/B6)*(B4/B6) Verde claro 

OHIb = (B4/B5)*(B7/B5) rojo 

KLI = (B4/B5)*(B8/B6) amarillo 

ALI = (B7/B5)*(B7/B8) morado 

CI = (B6/B8)*(B9/B8) azul 

 
Tabla 7.- Ecuaciones de  aritmética de bandas utilizadas para calcular los índices Ninomiya (2004, 2003). Además se 

muestra el color de pixel que ha sido utilizado para las representaciones en los mapas. 

 
Adicionalmente se presentan imágenes RGB con una combinación de bandas 4:6:1 que 
teóricamente permiten la diferenciación de unidades litológicas  la identificación visual de zonas de 
alteración (Di Tommaso & Rubinstein, 2007; Ninomiya, 2003a, 2004), las rocas alteradas serán 
marcadas por tonos intensos de amarillos verdes y celestes. Se espera que el uso de esta 
composición sumado al uso de índices Ninomiya (2003) permita identificar las zonas que presenten 
rocas alteradas por hidrotermalismo. 
 

8.2.1 Complejo Volcánico Chiles-Cerro Negro 
 

Pare el CV-CNN, el reconocimiento de zonas de alteración mediante el uso de sensores remotos 

revela principalmente zonas de alteración con presencia de  caolinita,  y minerales de los grupos 

OHa y OHb  cerca a las cumbres de ambos volcanes y sus cicatrices de deslizamiento  (Figura 35 A), 

siendo más prominente su presencia en la cicatriz de deslizamiento del Chiles abierta hacía el N 

sobre el territorio Colombiano. Adicionalmente se observan otros pixeles dispersos por las 

inmediaciones de los edificios pero no parecen mostrar ningún comportamiento sistemático o 

relacionado con las vertientes reportadas en este trabajo o por Aquater Enl Group (1987). 
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Figura 35.- A) Aplicación de Índices Ninomiya para la zona fronteriza Colombo-Ecuatoriana, incluyendo el Complejo 

volcánico Chiles Cerro Negro y la zona oriental hasta alcanzar la ciudad de Tulcán (Prov. de Carchi). Se han incluido las 

fuentes termales y manantiales descritos por distintos autores. B) Aplicación de índice vegetal para marcar las zonas 

cubiertas por vegetación densa. C) La misma zona con una imagen RGB con una combinación de bandas 4:6:1 para la 

misma zona. El procesamiento se realizó con Imágenes ASTER calidad L1T. 

 

La Figura 35 B  muestra el índice de vegetación (Ninomiya, 2003a) como manchones de color verde 

oscuro. Se observa que la cobertura vegetal en la parte central de la escena es escasa pero aumenta 

hacia los bordes empezando en la zona de las poblaciones de Chiles ςTufiño y llegando hasta la zona 

de Tulcán-Ipiales. Una posible explicación es la altura, la zona donde se emplaza el CVCNN 

corresponde a un clima de páramo, donde la vegetación de tipo bosque es escasa pero abundan 

plantas de pequeño tamaño como son matorrales, pajonales, frailejones y pequeños arbustos 

propios de este piso climático frío. 

La Figura 35 C muestra una composición RGB 4:6:1, donde las zonas alteradas de las cicatrices de 

deslizamiento  resaltan en colores amarillos y celestes. Además se observa el contraste entre la 

vegetación más densa correspondiente al bosque montano y las parcelas de los sembradíos 
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ubicados en la mitad E de la escena con la zona de páramo que rodea al CVCNN en la mitad W de la 

escena. 

 

Figura 36.- Acercamiento en 3 escalas diferentes en zonas donde se ha confirmado mediante trabajo de campo la 

existencia de zonas de alteración. A) Pequeña escala, Balneario de Aguas Hediondas B) Escala media, campos 

fumarólicos alrededor de la zona de Lagunas Verdes C) Gran escala, CV-CCN mostrando las zonas de alteración en el 

interior de las cicatrices de deslizamiento. 

Las Figura 36 A, B y C muestran un acercamiento en 3 zonas de interés para el reconocimiento de 

manifestaciones hidrotermales en el CV-CNN en tres escalas diferentes. Los píxeles resultado del 

cálculo de los índices Ninomiya (2003b) han sido colocados sobre fotografías satelital de Google en 

color real. La Figura 36-A  muestra puntualmente el balneario de Aguas Hediondas donde el método 

ha reconocido la existencia de minerales de alteración OHa, y Caolinita. Durante los trabajos de 

campo se ha observado la presencia de zonas de alteración en las cercanías de la fuente. 

Adicionalmente la literatura describe aparecimiento de depósitos de sinter como resultado de 

alteración propílítica Epitermal (CELEC EP & ISAGEN, 2015). 

En la Figura 36-B se observa la zona de Lagunas verdes incluyendo los campos de desgasificación 

aledaños, donde se han podido reconocer pixeles para los 4 índices de alteración calculados. Varios 

autores han reconocido la existencia de zonas de alteración en esta área (CELEC EP & ISAGEN, 2015; 

Chancusig, 2017). Las alteraciones presentes han sido descritas como alteración argilítica, 

calentamiento por vapor por ascenso de H2S que genera blanqueamiento en las andesitas y dacitas 

(CELEC EP & ISAGEN, 2015). 
































































































































































































