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Estudio de la emisión difusa de dióxido de carbono y cuantificación de la energía 

térmica liberada por la caldera del Cerro Galán, Puna Austral 
 

 

 

Resumen 

Los sistemas geotermales de alta temperatura, asociados al magmatismo del Neógeno-Holoceno en 

la Cordillera de los Andes, representan objetivos ideales para la exploración y, potencialmente, la 

generación de energía geotérmica. En particular, los sistemas geotermales vinculados a calderas 

suelen albergar grandes y duraderos reservorios de calor y fluidos. Un ejemplo prometedor en la 

Puna Austral es la caldera del Cerro Galán, como lo evidencian estudios geoquímicos previos. Esta 

tesis aplica nuevas herramientas de la geoquímica de fluidos para profundizar el conocimiento sobre 

el sistema geotermal que alberga esta caldera. El objetivo principal del trabajo fue estudiar la 

desgasificación difusa de dióxido de carbono en el suelo en las tres áreas termales de la caldera del 

Cerro Galán: La Colcha, Aguas Calientes y Piscinas Burbujeantes, para determinar el flujo y origen 

del gas y evaluar la cantidad de energía térmica liberada por el sistema. Durante dos campañas, 

realizadas en octubre de 2021 y noviembre de 2022, se tomaron 148 mediciones iniciales de flujo 

difuso de CO2 y temperatura del suelo, además de llevar a cabo el primer estudio de la composición 

isotópica del carbono en el CO2 del suelo. A partir de este estudio, se calculó el flujo térmico 

liberado por la caldera. También se analizaron muestras de suelo en los sitios hidrotermales para 

determinar su composición mineralógica. El estudio de la desgasificación difusa de CO2 reveló que 

las emisiones se concentran en dos de las tres áreas termales: La Colcha y Aguas Calientes. Estas 

dos áreas emiten, en conjunto, ~200 kilogramos por día de CO2 difuso a la atmósfera a través de un 

área de ~100.000 m². Las fuentes de CO2 presentes en la caldera son de origen profundo y somero. 

El CO2 profundo se asocia a fuentes volcánica-hidrotermales, la tasa de desgasificación difusa de 

CO2 de origen profundo fue de 0,44 y 19,22 kilogramos por día para La Colcha y Aguas Calientes, 

respectivamente. Por otro lado, la degasificación difusa de CO2 de origen somero se asocia a 

procesos bióticos (actividad microbiana). También sería importante el aporte de CO2 a través de 

procesos abióticos como la disolución/precipitación de carbonatos. El flujo térmico liberado por la 

caldera, calculado a partir de las mediciones de temperatura del suelo, es de 1,58 W/m². Los 

resultados obtenidos en esta tesis amplían y complejizan el modelo conceptual geoquímico 

propuesto previamente para el sistema geotermal del Cerro Galán. 

Palabras Clave: Altiplano-Puna, desgasificación difusa del suelo, fuentes de CO2, flujo térmico, 

mineralización secundaria. 
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Study of the diffuse emission of carbon dioxide and quantification of the thermal 

energy released by the Cerro Galán caldera, southern Puna 

 

 
Abstract 

High-temperature geothermal systems associated with Neogene-Holocene magmatism in the 

Andean Cordillera represent ideal targets for exploration and, potentially, energy production. In 

particular, caldera-associated geothermal systems often contain large and long-lived heat and fluid 

reservoirs. A promising example in the southern Puna is the Cerro Galán caldera, as evidenced by 

previous geochemical studies. This thesis applies new fluid geochemistry tools to contribute to 

deepen knowledge about the geothermal system that hosts this caldera. The main objective of this 

work was to study the diffuse degassing of carbon dioxide from the soil in the three thermal areas of 

the Cerro Galán caldera: La Colcha, Aguas Calientes and Piscinas Burbujeantes. The aim was to 

determine the flux and origin of the diffuse CO2 and evaluate the amount of thermal energy released 

by the system. During two field campaigns in October 2021 and November 2022, 148 initial 

measurements of diffuse CO2 flux and soil temperature were made, together with the first study of 

the carbon isotopic composition of soil CO2. From this study, the heat flux released by the caldera 

was calculated. In addition, soil samples from the hydrothermal sites were analysed to determine 

their mineralogical composition. The study of diffuse CO2 degassing showed that the emission is 

concentrated in two of the three thermal areas: La Colcha and Aguas Calientes. Together, these two 

areas emit approximately 200 kg of diffuse CO2 per day into the atmosphere over an area of 

~100.000 m². The sources of CO2 in the caldera include both deep and shallow origins. Deep CO2 is 

associated with volcanic-hydrothermal sources, with diffuse degassing rate of 0,44 and 19,22 

kilograms per day for La Colcha and Aguas Calientes, respectively. On the other hand, diffuse 

degassing of shallow CO2 is associated with biotic processes (microbial activity). CO2 input through 

abiotic processes such as carbonate dissolution/precipitation would also be important. The heat flux 

released by the caldera, calculated from soil temperature measurements, is 1,58 W/m². The results 

obtained in this work extend and make more complex the previously proposed geochemical 

conceptual model for the Cerro Galán geothermal system. 

Keywords: Altiplano-Puna, diffuse soil degassing, CO2 sources, thermal flux, secondary 

mineralisation. 
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Capítulo 1. Introducción 

 
1.1. Naturaleza del trabajo 

La necesidad de mitigar la huella de carbono está impulsando una transición global hacia fuentes de 

energía limpia, en la cual las energías renovables, como la geotérmica, juegan un papel crucial en la 

reducción de las emisiones de gases de efecto invernadero (Gielen et al., 2019; Jolie et al., 2021). 

Sin embargo, a pesar de sus ventajas, la energía geotérmica representa una fracción menor en la 

matriz energética mundial, debido principalmente a los desafíos económicos que complican las 

fases iniciales de su exploración (Li et al., 2015; Krieger et al., 2022). 

En Sudamérica, las anomalías geotérmicas de alta temperatura se concentran mayormente a lo largo 

de la Cordillera de los Andes, en estrecha vinculación con el volcanismo activo generado a partir de 

la interacción entre las placas de Nazca y Sudamericana (Aravena et al., 2016; Taussi et al., 2019). 

Desde los años 70 hasta la actualidad, el gran potencial de esta región para la generación de energía 

renovable ha quedado demostrado a través de diversas investigaciones (Bona y Coviello, 2016, y 

referencias afines). La exploración de nuevos sistemas geotérmicos, en particular para la generación 

de energía eléctrica, es esencial para diversificar la matriz energética. Dentro de este contexto, las 

calderas volcánicas se perfilan como objetivos ideales para la exploración geotérmica. Un ejemplo 

prometedor es la caldera del Cerro Galán, situada en la Zona Volcánica Central de los Andes, cuyo 

gran tamaño sugiere la presencia de un sistema geotérmico extenso y de larga duración (Chiodi et 

al., 2024). 

Durante la exploración geotérmica se realizan estudios geológicos, estructurales, geoquímicos y 

geofísicos. La geoquímica de fluidos ofrece un conjunto de herramientas extremadamente útiles, 

entre las que se destacan el estudio de los fluidos mediante técnicas de muestreo directo de gases y 

aguas, la desgasificación difusa de dióxido de carbono (CO2) en el suelo y los gradientes de 

temperatura del suelo. Dentro de estos métodos, el análisis de los gradientes de temperatura del 

suelo y el flujo de CO2 en el suelo se presentan como técnicas prometedoras y representativas para 

medir el flujo de calor, siendo sus resultados beneficiosos para la localización de recursos 

geotérmicos. Numerosos autores han señalado que el uso de un solo método para el cálculo de la 

energía térmica liberada en un sistema puede ser limitado (Wang y Pang, 2023, y referencias 

afines), destacando la necesidad de una mayor precisión en los datos y de resultados más realistas 

mediante la combinación de múltiples métodos de flujo de calor. 



8 

 

El sistema geotermal del Cerro Galán (SGCG), ubicado en la Puna Austral en el Noroeste argentino 

entre las coordenadas 25°49'S y 26°7'S - 67°5'O y 66°51'O, ha sido señalado como un prospecto 

prometedor que cuenta con estudios previos realizados por Chiodi (2015) y Chiodi et al. (2024), los 

cuales llevaron a cabo un exhaustivo análisis de la geoquímica que caracteriza a los fluidos de las 

manifestaciones puntuales como fumarolas y aguas termales y cálculo del flujo de calor o potencial 

geotérmico en la caldera mediante el método volumétrico. Para avanzar y profundizar la 

exploración del SGCG, en este trabajo se aborda por primera vez el estudio de la desgasificación 

difusa de CO2 del suelo, una manifestación mucho más amplia pero imperceptible a la vista, a partir 

de la cual se aplica una nueva metodología para el cálculo del potencial geotérmico. 

Como antecedente regional a este trabajo, los integrantes del proyecto marco en el cual se encuadra 

esta tesis, pertenecientes al GESVA (Grupo de Estudio y Seguimiento de Volcanes Activos, UBA- 

CONICET) e IBIGEO (Instituto de Bio y Geociencias, UNSa–CONICET), realizaron una primera 

investigación sobre la desgasificación difusa de CO2 en el sistema geotermal de la caldera Cerro 

Blanco, ubicado a 80 km de la caldera Cerro Galán y lograron estimar un potencial geotérmico 

asociado al proceso de desgasificación difusa de CO2 con un valor de 2,37 kJ/s (Lamberti et al., 

2020a). 

Con el objetivo de seguir explorando los sistemas geotermales asociados a calderas volcánicas en la 

región es que se decidió continuar con la investigación en el SGCG, un área de notable actividad 

geotermal que exhibe diversas manifestaciones superficiales agrupadas en tres áreas hidrotermales 

separadas por varios kilómetros entre sí. Las manifestaciones consisten en manantiales termales, 

piscinas burbujeantes con algunas bocas gaseosas, así como depósitos salinos y de travertinos. 

 

 

1.2. Objetivos 

La presente tesis doctoral se centra en el estudio de la emisión difusa de CO2 en las tres áreas 

hidrotermales situadas en la caldera Cerro Galán, denominadas La Colcha, Aguas Calientes y 

Piscinas Burbujeantes del Galán. El objetivo principal es realizar la primera determinación del flujo 

total de dióxido de carbono emitido por los suelos en cada una de estas áreas, mediante un análisis 

exhaustivo que permita determinar el origen del gas y evaluar la cantidad de energía térmica 

liberada por el sistema. 

Los objetivos específicos de esta tesis son: 

 Generar mapas de las emisiones difusas de CO2 y de la temperatura del suelo para determinar 

las estructuras de desgasificación difusa (EDD) y las anomalías de temperatura del suelo.
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 Realizar un estudio de la composición isotópica del carbono del CO2 (δ13C-CO2) para 

caracterizar las distintas fuentes de este gas.

 Estimar la emisión total de CO2 liberada a través de las EDD.

 Calcular la energía térmica liberada por el sistema geotermal.

 

Como objetivo adicional, se plantea identificar los minerales asociados a las manifestaciones fluidas 

de las tres áreas hidrotermales. Este estudio contribuirá al conocimiento del sistema geotermal y 

permitirá determinar si la emisión difusa de CO2 está relacionada, y de qué manera, con la 

mineralización secundaria. Toda la información generada en esta investigación permitirá ampliar el 

modelo conceptual geoquímico propuesto por Chiodi (2015). 

 

1.2.1. Hipótesis de trabajo 

 
El interés por los sistemas geotérmicos en la Zona Volcánica de los Andes Centrales está en 

aumento. Las condiciones tectónicas y geotérmicas favorables propician la aparición de numerosos 

recursos aprovechables, como en el caso de Cerro Pabellón en Chile (enelgreenpower.com), y las 

pruebas de pozos productivos en Laguna Colorada, Bolivia (https://www.iirsa.org/proyectos/detalle

_proyecto.aspx?h=929). En el noroeste argentino, ejemplos de zonas prometedoras para avanzar en 

la exploración geotérmica son los sistemas geotérmicos asociados a estructuras volcánicas y fallas, 

entre los que se pueden mencionar al Cerro Blanco, Socompa, Tuzgle, Tocomar, Cerro Galán, entre 

otros (por ej. Chiodi et al., 2019; Filipovich et al., 2022; Barcelona et al., 2023). 

Las emisiones difusas de CO2 calculadas hasta el momento en esta región volcánica muestran 

magnitudes bajas (Vn. Socompa, Raco, 2018; Cerro Pabellón, Taussi et al., 2019; Cordón de 

Inacaliri, Taussi et al., 2021; Cerro Blanco, Lamberti et al., 2021a) en comparación con otros 

sistemas geotermales del mundo e incluso al compararlas con otras zonas volcánicas de los Andes, 

como la Zona Volcánica Sur (Chiodini et al., 2015; Lamberti et al., 2021b). Sin embargo, una baja 

emisión de CO2 no necesariamente indica un sistema geotermal pequeño o de bajo potencial, como 

lo demuestra Cerro Pabellón, un sistema geotermal ciego, es decir caracterizado por la ausencia de 

manifestaciones superficiales, pero que alberga la única planta de energía geotérmica en 

funcionamiento en Sudamérica, con una capacidad eléctrica de 81 MWe (Taussi et al., 2021).  

En este sentido, la hipótesis de trabajo consiste en comprobar la similitud del Sistema Geotermal de 

Cerro Galán con los sistemas geotermales aledaños, en cuanto a la posible existencia de un sistema 

geotermal prometedor para la utilización del recurso. El cumplimiento de los objetivos planteados 

en la sección 1.2 permitirá definir la energía térmica mínima que libera el sistema y los resultados 

podrán complementarse con el trabajo realizado por Chiodi et al. (2024) para una evaluación 

http://www.iirsa.org/proyectos/detalle_proyecto.aspx?h=929)
http://www.iirsa.org/proyectos/detalle_proyecto.aspx?h=929)
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integral del potencial geotérmico de esta región. 

 

 

1.3. Ubicación y acceso al área de estudio 

La caldera del Cerro Galán (5.912 m s.n.m, 25°49’S y 26°7’S - 67°5’O y 66°51’O), se encuentra 

localizada en el sector occidental de la provincia de Catamarca, en el departamento de Antofagasta 

de la Sierra (Fig. 1.1), dentro del área natural protegida "Sitio RAMSAR Lagunas Altoandinas y 

Puneñas de Catamarca". El acceso a la caldera se realizó a través de una huella desde la ciudad de 

El Peñón, ubicada ~50 km al sur del borde austral de la caldera. Esta huella atraviesa de norte a sur 

a la caldera bordeándola por el sector occidental y confluye con la ruta provincial Nº 43 en el Salar 

del Hombre Muerto. Para llegar al área termal 'La Colcha', se toma un desvío hacia el este desde la 

huella principal, siguiendo un camino secundario que recorre 2,5 km a lo largo del río 'La Colcha'. 

Mientras que, Piscinas Burbujeantes del Galán y Aguas Calientes se encuentran sobre el trazado 

principal de la huella. 

El clima en el área de estudio es de tipo Continental Andino Intenso, con características cercanas al 

clima desértico. La región se distingue por recibir pocas precipitaciones líquidas; en su mayoría, las 

precipitaciones son en forma de nieve, ya que, a más de 6000 m sobre el nivel del mar, la zona 

alcanza la circulación atmosférica del Pacífico (Bianchi y Yáñez, 1992). Las nevadas ocurren entre 

junio y agosto, mientras que las granizadas son frecuentes de abril a octubre. Durante el breve 

verano, se registran lluvias que generalmente no superan los 100 mm. La temperatura media anual 

es de 5,3 °C, y la humedad relativa es extremadamente baja (Conhidro S.R.L., 2019). 
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Figura 1.1. Imagen Google Earth del área de estudio en la cual se indican las diferentes huellas que 

permiten acceder a las manifestaciones geotermales del SGCG. LC: La Colcha, PBG: Piscinas Burbujeantes 

del Galán, AC: Aguas Calientes. Línea verde continua: ruta 43. Línea verde discontinua: huella que permite el 

acceso a la caldera Cerro Galán. A la derecha de la imagen se muestra la ubicación del área de estudio en el 

sector noroccidental de la provincia de Catamarca. 



12 

 

Capítulo 2. Marco Geológico 

 
2.1. Marco regional de la caldera Cerro Galán 

 
2.1.1. Cordillera de los Andes 

La Cordillera de los Andes es una cadena montañosa que se extiende a lo largo del margen 

occidental de América del Sur, con una longitud de más de 7.500 km (Fig. 2.1; Stern, 2004). Su 

formación comenzó en el Jurásico y continúa hasta la actualidad, como resultado de la subducción 

de las placas oceánicas Nazca y Antártica bajo la placa sudamericana (Dewey and Bird, 1970; 

James, 1971b). 

Basándose en elementos estructurales, Gansser (1973) dividió la cordillera en tres segmentos 

principales: los Andes Septentrionales o Andes Colombianos Venezolanos (12°N-5°S), los Andes 

Centrales o Peruanos-Chilenos (5°-33°S) y los Andes del Sur o Patagónicos (33°-56°S). 

Posteriormente, mediante el estudio de la sismología y los mecanismos focales, Barazangi e Isacks 

(1976) y Pennington (1981) identificaron que, según la variación del ángulo de subducción con el 

que la Placa de Nazca se subducta, se pueden definir distintos segmentos. Estos segmentos se 

caracterizan principalmente por la presencia o ausencia de volcanismo. Los segmentos con bajo 

ángulo de subducción (~10°) no presentan volcanismo y se denominan segmentos de subducción 

subhorizontal: el de Bucaramanga, Peruano y Pampeano. En cambio, los segmentos de mayor 

ángulo de subducción (entre 20 y 30°) presentan volcanismo y se encuentran definidos en cuatro 

zonas: Zona Volcánica Norte (ZVN, 5°N-2°S), la Zona Volcánica Central (ZVC, 14-27°S), la Zona 

Volcánica Sur (ZVS, 33-46°S) y la Zona Volcánica Austral (ZVA, 49-55°S). Estas zonas se 

encuentran separadas por los segmentos de subducción subhorizontal y el área de colisión de la 

dorsal de Chile. 
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Figura 2.1. Segmentos principales de la Cordillera de los Andes (modificado de Stern, 2004 y Petrinovic et 

al., 2021). Segmentos volcánicos. ZVN: Zona Volcánica Norte. ZVC: zona volcánica central. ZVA: Zona 

volcánica Austral. Segmentos no volcánicos o “gaps”. SSB: Subducción subhorizontal Bucaramanga. SSPe: 

Subducción Subhorizontal Peruviana. SSPa: Subducción Subhorizontal Pampeana. (DEM tomado de 

http://srtm.csi.cgiar.org). 

http://srtm.csi.cgiar.org/
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2.1.2 Andes Centrales 

En los Andes Centrales, la cordillera se caracteriza por un marcado cambio de rumbo. Al segmento 

de rumbo noroeste-sudeste en Perú se lo denomina Andes Centrales Norte, y al segmento de rumbo 

norte-sur en Argentina y Chile se lo denomina Andes Centrales Sur (Stern, 2004).  

Los Andes Centrales Norte incluyen el segmento de subducción subhorizontal Peruano y el 

comienzo de la ZVC, mientras que los Andes Centrales Sur comprenden la mayor parte de la ZVC 

y el segmento de subducción subhorizontal Pampeano. La losa oceánica en el segmento de 

subducción subhorizontal Peruano inclina alrededor de 5° hacia el E y NE por muchos cientos de 

km (Barazangi e Isacks, 1976). La existencia de este segmento se explicaría por la flotabilidad 

combinada entre la placa continental y la dorsal asísmica de Nazca. Cerca de los 14°S hay una 

transición abrupta hacia una zona con mayor ángulo de subducción (30° hacia el E), la ZVC. 

Mientras que, la transición de esta zona volcánica al segmento de subducción subhorizontal 

pampeano es suave y sucede entre los 24 y 27,5°S (Cahill y Isacks, 1992). Álvarez et al., 2015 y 

Bello-González et al., 2018 sugirieron que el efecto de flotación de las dorsales asísmicas de 

Copiapó y Taltal podría explicar el origen de tal configuración transicional, denominada Zona de 

Subducción Somera de la Puna Austral. 

Las rocas metamórficas e ígneas paleoproterozoicas son el basamento más antiguo del arco andino 

y se ubican al sur de Perú, en los Andes Centrales Norte. También hay rocas similares en los Andes 

Centrales Sur (Bolivia y Chile), lo que sugiere que las mismas podrían estar presentes en gran parte 

de la ZVC (Stern, 2004). 

Además de su segmentación lateral, los Andes muestran diferentes unidades morfo-estructurales 

paralelos al rumbo (Fig. 2.2). En los Andes Centrales Sur, estas unidades de rumbo N-S se 

denominan de oeste a este: (1) Cordillera de la Costa, (2) Valle Longitudinal, (3) Precordillera 

Chilena y Depresión Preandina, (4) Cordillera Occidental-Arco magmático, (4) Altiplano-Puna, (5) 

Cordillera Oriental, (6) Sierras Subandinas y Sistema de Santa Bárbara (Jordan et al., 1983, 

Amilibia et al., 2008). Estas unidades se distribuyen entre el margen de subducción actual y el 

antepaís. La Cordillera de la Costa, el Valle Longitudinal, la Precordillera Chilena y la Depresión 

Preandina corresponden a la región de antearco, mientras que el Altiplano-Puna, la Cordillera 

Oriental, las Sierras Subandinas y el Sistema de Santa Bárbara forman parte de la región del 

retroarco. Estas últimas unidades se desarrollaron en respuesta a la propagación de la deformación 

andina hacia el este durante el Cenozoico. La Cordillera Oriental, las Sierras Subandinas y el 

Sistema de Santa Bárbara están compuestas por fajas plegadas y corridas; la Cordillera Oriental y 

las Sierras Subandinas presentan deformación de piel fina, mientras que el Sistema de Santa 

Bárbara se caracteriza por una deformación de piel gruesa. 
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Figura 2.2. Imagen Esri satelital donde se ilustra los diferentes segmentos paralelos al rumbo de los Andes 

Centrales sur principalmente. ZVC: Zona Volcánica Central. AA: antearco, AV: Arco Volcánico o 

Cordillera Occidental. ALT: Altiplano. PU: Puna. CO: Cordillera Oriental. SSA: Sierras Subandinas. SSB: 

Sistema de Santa Bárbara. SF: Sistema de Famatina. SP: Sierras Pampeanas. I: ángulo de inclinación de la 

losa oceánica en subducción. 
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2.1.3. Zona Volcánica Central: Altiplano-Puna 
 

La caldera Cerro Galán, se ubica en el plateau Andino dentro de los Andes Centrales. El plateau 

andino, denominado Altiplano-Puna (14°S a 27°S), es uno de los rasgos morfoestructurales más 

destacados de los Andes Centrales ((Isacks, 1988). Este plateau está asociado con un abundante 

magmatismo de arco Oligoceno tardío- Holoceno. Se encuentra al este del frente principal del arco 

volcánico actual, junto al cual conforma la ZVC (Stern, 2004). Únicamente es superado en altura y 

extensión por el plateau del Tíbet. La diferencia fundamental con este último radica en que el 

plateau andino no se forma debido a la colisión continental (Allmendinger et al., 1997). 

Las dimensiones del plateau Altiplano-Puna abarcan ~1.800 km N-S y ~ 200 a 450 km O-E. El 

plateau se divide morfológicamente en Altiplano, con una elevación de ~3,7 km; y Puna, con una 

elevación de ~4,2 km (Barnes y Ehlers, 2009). Esta división se debe a variaciones significativas que 

incluyen diferencias locales en la historia geológica preandina, levantamiento andino, cantidad de 

acortamiento y magmatismo, topografía moderna y la geometría Wadati-Benioff (por ejemplo, 

Allmendinger et al., 1997; Cahill e Isacks, 1992; Kay y Coira, 2009; Oncken et al., 2006 y 

referencias afines). La subducción hacia el E, normal a oblicua, es el factor de primer orden que 

contribuye al engrosamiento de la corteza en esta región (Barnes y Ehlers, 2009); la cual genera 

espesores de 75 km debajo del Altiplano y 50-70 km por debajo de la Puna (Yuan et al., 2000; 

Liang et al., 2014). Estudios previos de James 1971a, Thorpe et al., 1981 y Reymer y Schubert 

1984 habían propuesto que el magmatismo era el proceso principal que dio origen al plateau; sin 

embargo, otros autores resaltaron la importancia del acortamiento, el debilitamiento térmico, la 

extrusión y el adelgazamiento litosférico (Allmendinger et al., 1997; McQuarrie, 2002; Willett y 

Pope, 2004). Barnes y Ehlers, 2009 propusieron un modelo de levantamiento que sugiere un 

ascenso gradual y continuo del plateau desde el Eoceno (~40 Ma.). Este modelo también describe 

cómo la deformación se fue propagando hacia el este alcanzando las Sierras Subandinas, desde el 

Mioceno hasta la época actual. A pesar de los avances en el estudio, persisten controversias en 

cuanto a la historia del levantamiento superficial. 

La Puna, el sector argentino del plateau Andino, se extiende desde los 22° a 27°S, abarcando las 

provincias de Jujuy, Salta y Catamarca en el NO de Argentina. Esta provincia geológica fue 

originariamente descripta como una unidad geológica por Brackebusch (1883), quien la denominó 

Puna de Atacama, nombre reemplazado simplemente por el de Puna por los investigadores que lo 

siguieron (Bonarelli, 1913-15; Keidel,1927). Turner (1970, 1972) definió las características 

geológicas principales de la Puna. Esta provincia presenta límites bien definidos con la Cordillera 

Oriental al E y pasa transicionalmente a la Cordillera Frontal y Sistema de Famatina hacia el S. 

Su límite hacia el O corresponde a través de la frontera argentino-chilena con la Cordillera 



17 

 

Occidental (Ramos 1999) y al N continúa denominándose Altiplano boliviano-peruano.  

Se compone de un basamento ígneo metamórfico Neoproterozoico-Cámbrico temprano, aflorando 

en Sierra de los Cobres como Fm. Puncoviscana y en Salar Centenario, Ratones Diablillos, Hombre 

Muerto y El Peñón como Complejo Pachamama (Viramonte et al., 1993). Durante el Ordovícido 

hubo magmatismo y sedimentación con desarrollo de dos fajas eruptivas: Oriental (Méndez et al., 

1973) y Occidental (Palma et al., 1986). La sedimentación silúrica, representada por la Formación 

Salar del Rincón, se encuentra en discordancia angular sobre afloramientos reducidos de unidades 

ordovícicas. Por otra parte, los depósitos que abarcan desde el Mesozoico hasta el Eoceno se 

asocian a la evolución de la cuenca de rift del Grupo Salta. En el sector norte de la Puna, esta 

cuenca desarrolló un importante depocentro de sedimentación, reflejado en las unidades conocidas 

como Depósitos Antofagasta o Sey, y Tres Cruces. 

La Puna se distingue por la presencia de importantes corrimientos de rumbo N-S a NE-SO, 

responsables de la formación de cordones montañosos constituidos por rocas ígneo-metamórficas de 

edad precámbrica a paleozoica tardía. Estas estructuras encierran cuencas endorreicas, donde se 

desarrollan salares recientes. Esta configuración morfológica se corresponde con un estilo de cuenca 

y sierras compresiva (compressional basin and range), característico de zonas de acortamiento 

cortical como respuesta a la tectónica compresiva andina (Quiroga et al., 2024). Esta configuración 

de la Puna se atribuye a la segmentación de la corteza superior en dominios romboédricos, lo que 

genera una topografía más irregular en comparación con el Altiplano (Riller y Oncken, 2003). 

La segmentación también es inducida por una serie de lineamientos o fallas transorogénicas NO-SE, 

como el lineamiento de Lípez-Coranzulí, el lineamiento de Calama-Olacapato-Toro (COT), el 

lineamiento de Archibarca-Cerro Galán y el lineamiento de Culampajá-Farallón Negro (Fig. 2.3, 

Salfity et al., 1984). Estos lineamientos coinciden con centros volcánicos alineados NO-SE, los 

cuales se denominan cadenas volcánicas transversales (Viramonte et al., 1984). De acuerdo con 

Tibaldi et al. (2017), estos lineamientos marcan zonas de debilidad de la corteza superior generando 

las vías de ascenso del magma. 

Al N y S del lineamento El Toro (Mon, 1979) o lineamiento COT (Viramonte et al., 1984; Salfity et 

al., 1985; Ramos, 1999), la Puna se subdivide en dos sub-provincias geológicas con características 

singulares, la Puna Septentrional y la Puna Austral (Alonso, et al. 1984). El lineamiento COT es 

uno de los lineamientos que actualmente se considera tectónicamente activo (Bianchi et al, 2013). 

Este límite se encuentra aproximadamente a los 24° S (Petrinovic et al., 2017). Otros autores 

dividen a la Puna en tres regiones: Norte, Central y Sur según diferencias magmáticas y 

estructurales a partir del Mioceno-Plioceno que se deben a variaciones en la evolución de los frentes 

de las fajas plegadas en cada segmento (por ej. Seggiaro et al., 1999). 
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Figura. 2.3. Modelo de elevación digital regional que muestra la distribución espacial de las diferentes 

unidades morfo-estructurales y los lineamientos NO-SE que caracterizan el noroeste argentino. Además, se 

marca la ubicación del objeto de estudio de la tesis, la caldera Cerro Galán. ALT: Altiplano. PU: Puna. AV: 

arco volcánico. CO: Cordillera Oriental. SSA: Sierras Subandinas. SP: Sierras Pampeanas. SF: Sistema de 

Famatina. LC: lineamiento Lípez-Coranzulí. COT: lineamiento Calama-Olacapato-Toro. AC: lineamiento 

Archibarca-Cerro Galán. CF: lineamiento Culampajá-Farallón Negro. Línea naranja: límite argentino con 

Bolivia y Chile. Línea azul: Catamarca. 

 

 

En cuanto al volcanismo cenozoico, las estructuras volcánicas que caracterizan a ambas sub-

provincias son (a) calderas de colapso con grandes volúmenes de ignimbritas asociados, (b) 

estratovolcanes con coladas andesíticas-dacíticas y domos de lava, (c) conos de escoria con coladas 

andesitas basálticas y (d) estructuras volcánicas menores como maares, anillos de tobas asociados a 

erupciones freáticas/freatomagmáticas (Petrinovic et al., 2017 y referencias afines). La mayoría de 

las ignimbritas se encuentran al N de los 25°S, dentro del Complejo Volcánico Altiplano-Puna 

(CVAP, de Silva, 1989), con un volumen estimado de > 12.800 km3 (Salisbury et al., 2011) y 

cubriendo un área de aproximadamente 70.000 km2 (de Silva et al., 2006). 
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Las principales características que diferencian a la Puna Austral de la Puna Septentrional son (a) 

una litosfera continental más delgada (Whitman et al., 1992; Heit et al., 2007), (b) la placa de Nazca 

en subducción comienza a ser somera (por ej., Cahill e Isacks, 1992; Mulcahy et al. 2014) y (c) una 

historia sedimentaria, magmática y estructural distintiva (Coira et al., 1993; Kay et al., 1994; 

Allmendinger et al., 1997; Kay y Coira, 2009). 

A partir de los 90´s, se incrementó el interés y estudio de trabajos disciplinares referidos a la 

evolución espacio-temporal del volcanismo Cenozoico en la Puna (Scheuber y Reutter, 1992; Coira 

et al., 1993; Allmendinger et al., 1997; Reutter et al., 2006; Trumbull et al., 2006; Kay and Coira, 

2009; Goss y Kay, 2009; Guzmán et al., 2014; Petrinovic et al., 2017; Gianni et al., 2020; Báez et 

al., 2023). En la siguiente sección (2.2.) se resumen los aspectos o características más importantes 

de la evolución de la Puna Austral. 

 

2.2 Puna Austral 

La caldera del Cerro Galán se encuentra situada en la región de la Puna, entre los 24°S y 28°S, 

denominada Puna Austral (Fig. 2.3). La subducción en esta región se caracteriza por un área somera 

de 200 km de ancho situada a ~300 km de la fosa, a una profundidad de ~100-120 km y con una 

inclinación de 10-12° hacia el E (Gianni et al., 2020). 

Trabajos regionales recientes analizaron la evolución tectónica y magmática cenozoica de la región 

(Gianni et al., 2020; Baez et al., 2023; Quiroga et al., 2024; entre otros). Aquí se presenta un 

resumen basado principalmente en el trabajo realizado por Báez et al. (2023).  

Durante el Oligoceno superior-Mioceno inferior, en la Puna Austral, se desarrollaron (a) una zona 

de subducción relativamente somera entre los 24°S y 25,5°S, y (b) una zona de subducción 

empinada entre los 25,5°S y 28°S. Durante el Mioceno medio, el segmento relativamente somero 

experimentó un rápido retroceso o "roll back" de la losa, lo que provocó el desarrollo de la caldera 

Aguas Calientes. A partir del Mioceno medio, consolidándose en el Mioceno superior, el arco 

principal en el segmento entre 25,5°S y 28°S experimentó un notable ensanchamiento y una 

migración hacia el E. Además, se desarrolló una faja plegada y corrida de piel gruesa, alcanzando 

un espesor cortical y una elevación significativos (Giambiagi et al., 2016). Estas configuraciones 

del Mioceno concuerdan con un evento de somerización de la losa, generado por una flotabilidad 

positiva de la losa debido a la subducción de las dorsales de Copiapó y Taltal, en una posición 

relativamente fija con respecto al margen sudamericano (Báez et al., 2023). Posteriormente, durante 

el Plioceno-Cuaternario, se produjo un evento de "flare-up" ignimbrítico (Complejo Volcánico 

Cerro Galán) y la generación de estructuras monogenéticas de composición máfica, como el volcán 

Carachipampa. Según Kay y Coira (2009), la generación de estas estructuras volcánicas estaría 
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asociada a procesos de delaminación de la litósfera y al "roll-back" de la losa como consecuencia de 

un aumento en el ángulo de subducción. Estos procesos generaron volúmenes más grandes de 

fundidos corticales y del manto desde el Plioceno hasta la actualidad. La continuidad del alto estado 

térmico en la región está corroborada por imágenes tomográficas, desde las cuales se interpreta la 

presencia de una zona de baja velocidad en la corteza denominada Southern Puna Magma Body 

(Whitman et al., 1992; Heit et al., 2007; Bianchi et al., 2013; Kay et al., 2014). 

  

2.2.1 Calderas de la Puna Austral 

Las calderas ubicadas en el sector que abarca los 21° hasta los 28° S en la ZVC de los Andes han 

extruido > 13.000 km3 de magma, a lo largo de un período que se extiende desde hace ~17 Ma hasta 

los ~5.000 años AP. Las erupciones generadas por el colapso de calderas son generalmente de alta 

explosividad (VEI 7-8), de composición dacítica a riodacítica, y generan principalmente ignimbritas 

como depósito piroclástico (Guzmán et al., 2017). 

En la Puna Austral, encontramos tres calderas: Cerro Galán, Cerro Blanco y Luingo. Las 

ignimbritas del Cerro Blanco se caracterizan por su tamaño, que varía desde pequeño a mediano 

volumen (<50 km3, volumen equivalente en roca densa, ERD), su composición riolítica y la escasez 

de cristales (Crystal-poor rhyolitic ignimbrites, sensu Huber et al., 2012). Estas características son 

compartidas con las calderas cercanas ubicadas en la Cordillera Occidental. La excepción son las 

ignimbritas asociadas a las calderas Galán y Luingo, que son de composición dacítica, ricas en 

cristales y de gran volumen (>100 km3, volumen ERD), características similares a las de las 

ignimbritas del CVAP, situado a 200 km al N de estas calderas (Guzmán y Petrinovic, 2010; Cas et 

al., 2011). A continuación, se detalla la geología de la caldera Cerro Galán objeto de estudio de este 

trabajo. 

 

2.2.1.1 Geología de la caldera Cerro Galán 

ESTRATIGRAFÍA Y CARACTERÍSTICAS VOLCANOLOGICAS  

Todo el sistema de la caldera del Cerro Galán es considerado una depresión volcano-tectónica, que 

alberga la caldera resurgente sensu strictu en su sector centro-oriental y manifestaciones 

superficiales de su sistema geotermal en el sector occidental (Fig. 2.4). 

La supererupción responsable de la formación de la caldera tuvo lugar en el sistema magmático 

silícico conocido como Complejo Volcánico Cerro Galán (Wright et al., 2011). Este complejo, 

junto con el Complejo Volcánico Altiplano-Puna (de Silva et al., 1989), son los grandes exponentes 

de la Provincia Ignimbrita Neógena de los Andes Centrales (de Silva y Kay, 2018). 
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Figura 2.4. Mapa geológico regional del área de estudio (modificado de Sparks et al., 1985; Hongn et al., 

2001; Folkes et al., 2011a; Chiodi et al., 2024). Margen Izquierdo Superior: Modelo de elevación digital 

donde se observa el contexto geotectónico regional de la caldera del Cerro Galán. SSB: Sistema de Santa 

Bárbara. SSA: Sistema Subandino. CO: Cordillera Oriental. PU: Puna. SP: Sierras Pampeanas. SF: 

Sistema de Famatina. LCP: Llanura Chaco-Pampeana. AV: Arco volcánico. 
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El Complejo Volcánico Cerro Galán fue alimentado por un sistema magmático transcrustal y de 

larga duración, caracterizado por una zona MASH profunda ubicada en la corteza inferior, que 

actuó como una “zona” de amortiguamiento entre la fuente mantélica y los reservorios en la corteza 

superior (Folkes et al., 2011b; Kay et al., 2011). Los fundidos extraídos de la zona MASH se 

detuvieron en la corteza media (~20 km), formando un gran cuerpo magmático que, de manera 

episódica, entregó fundidos más evolucionados a la corteza superior, donde fueron almacenados y  

formaron grandes reservorios tipo “mush” a poca profundidad (entre 10 y 5 km). Estos reservorios  

someros fueron movilizados de forma episódica desde los ~5,6 a 2 Ma produciendo la erupción de 

las ignimbritas ricas en cristales del complejo (Folkes et al., 2011b; Kay et al., 2011). 

Las ignimbritas son de composición riodacíticas con un contenido de sílice del 68-71% y un 

volumen estimado de >1.000 km3 ERD (Folkes et al. 2011a). A continuación, se describen las 

ignimbritas que conforman la estratigrafía del sistema volcánico Cerro Galán, en base a los trabajos 

de Folkes et al. (2011a.).  

 

Grupo Toconquis 

Aceñolaza et al. (1976) definieron a este Grupo como Formación Toconquis, reclasificado como 

Grupo Toconquis por Folkes et al. (2011a). Comprende a la Ignimbrita Blanco, la Formación 

Merihuaca, la Ignimbrita Pitas, la Ignimbrita Real Grande y la Ignimbrita Vega. 

- Ignimbrita Blanco: es la más antigua, la edad precisa aún está indefinida. Esta unidad 

alcanza un espesor máximo de siete metros, aunque la base no es visible. Es rica en pómez y 

cristales y está expuesta a 12 km del borde estructural occidental de la caldera (sección Río 

de las Pitas, Folkes et al, 2011a). 

- Formación Merihuaca: se emplazó en concordancia con la Ignimbrita Blanco. Se divide en 

tres Miembros denominados Inferior, Medio y Superior; y las edades 40Ar/39Ar en biotita 

datan de 5,60±0,20 Ma, 5,56±0,15 Ma y 5,49±0,11 Ma, respectivamente. Las ignimbritas de 

la Formación son masivas, ricas en pómez y cristales y pobres en líticos. Además, se 

caracteriza por 45 m de espesor expuesto en la misma sección que la Ignimbrita Blanco 

(Folkes et al., 2011a). 

- Ignimbrita Pitas: de acuerdo con dataciones 40Ar/39Ar en biotita, la edad es 4,84±0,04 Ma. 

Esta Ignimbrita es masiva, rica en pómez (30%) y pobre en líticos. El espesor es de 60 m y 

aflora en la sección Río de las Pitas y Rio Pirica, borde estructural occidental de la caldera. 

- Ignimbrita Real Grande: presenta una edad 40Ar/39Ar en biotita de 4,68 ±0,07 Ma. Es la 

Ignimbrita con el mayor espesor dentro del Grupo, ~ 120 m en la sección Rio de las Pitas. 

Además, aflora en la sección Pirica y ~70 km del borde estructural N de la caldera. La 
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ignimbrita es masiva rica en pómez y critales y pobre en líticos. 

- Ignimbrita Vega: la edad de esta ignimbrita es de 4,51±0,11 Ma. Si bien esta edad 40Ar/39Ar 

en biotita está dentro del error de la Ignimbrita Real Grande, ambas ignimbritas se diferencian 

por la polaridad magnética lo que indica un gap temporal en la depositación. La Ignimbrita 

Vega tiene un espesor de 2 a 3 m en la sección Rio de las Pitas y es rica en pómez y líticos.  

 

Formación Cueva Negra 

Esta formación fue inicialmente considerada como correlativa con la Ignimbrita Real Grande por 

Sparks et al. (1985). No obstante, posteriormente fue redefinida como una formación independiente 

por Folkes et al. (2011a) debido a una nueva datación de 40Ar/39Ar en biotita, que arrojó una edad 

de 3,77±0,08. Esta ignimbrita se encuentra en los márgenes orientales de la caldera, llegando hasta 

el valle del Río de Los Patos. Se caracteriza por su abundancia de cristales y pómez, su escasez de 

líticos y su textura soldada. El espesor máximo de esta formación alcanza aproximadamente los 80 

m en la zona del Río León Muerto. 

 

 
Ignimbrita Cerro Galán 

Esta unidad fue definida por Francis et al. (1983). Con una edad de ~2,08 millones de años, es la 

más joven y la más extensa de las ignimbritas, y está estrechamente relacionada con el colapso de la 

caldera (Folkes et al., 2011a). Esta ignimbrita es masiva, extremadamente rica en cristales, y pobre 

en pómez y líticos. Los espesores de la ignimbrita son delgados en las zonas proximales (~20 m en 

el Río de Las Pitas) y aumentan a distancias mayores, superando los 40 m a más de 40 km del borde 

estructural O de la caldera (Sparks et al., 1985). Su extensión máxima es hacia el N del Cerro 

Ratones, ~80 km del borde estructural N de la caldera, mientras que en el resto de las direcciones 

alcanza unos 40 km. El volumen estimado de esta ignimbrita es de ~630 km3 (Folkes et al., 2011a).  

 

Actividad post caldera 

La actividad post-climática consistió en el ascenso de magmas residuales situados a poca 

profundidad (<4 km), provocando el levantamiento del suelo de la caldera (domo resurgente) y 

dando lugar a erupciones que formaron domos de lava y depósitos de flujos de bloques y cenizas 

(Grocke et al., 2017). Es probable que el sistema alimentador transcrustal del Complejo Volcánico 

Cerro Galán siga activo, como demuestran (a) diversos estudios geofísicos que han cartografiado 

una gran zona de fusión parcial (~22.000 km3) en la corteza media denominada "cuerpo magmático 

Cerro Galán" (Bianchi et al., 2013; Calixto et al., 2013; Heit et al., 2014; Liang et al., 2014; Delph 
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et al., 2017; Ward et al., 2017), (b) los enjambres sísmicos de corta duración ocurridos el 25 de 

enero de 2009 bajo el domo resurgente de Galán (Mulcahy et al., 2014), y (c) la reevaluación del 

estado de actividad de Cerro Galán (Giordano y Caricchi, 2022). 

 

Basamento  

El basamento que subyace al sistema volcánico del Cerro Galán está compuesto por rocas 

plutónicas y metamórficas de grado bajo a alto, pertenecientes al Paleozoico inferior (Aceñolaza et 

al., 1976). Sobre este basamento se desarrolló un significativo volcanismo andesítico durante el 

Mioceno. Este volcanismo está representado por la Formación Tebenquicho (Hongn y Seggiaro, 

2001), y por el Complejo Volcánico Pucarilla-Cerro Galán (Guzmán y Petrinovic, 2010; Guzmán et 

al., 2011). 

 

Análisis estructural  

La caldera del Cerro Galán es una caldera resurgente con dimensiones de 27 × 16 km, una altura 

máxima de ~6.000 m s.n.m y su piso tiene un promedio de 4.600 m s.n.m. Francis y Baker (1978) 

fueron los primeros en identificar a esta caldera con dimensiones de 35 × 20 km, las cuales 

corresponden actualmente a su borde topográfico. Su formación se debe a una de las mayores 

"super erupciones" que originaron las grandes calderas a nivel mundial (Mason et al., 2004; Folkes 

et al., 2011a). Se encuentra en el margen sureste de uno de los lineamientos transversales NO-SE 

conocido como Archibarca-Cerro Galán (Viramonte et al. 1984, Salfity, 1985, Viramonte y 

Petrinovic 1990).  

Según Sparks et al. (1985), Chernicoff et al. (2002) y Folkes et al. (2011a), la estructura volcánica 

está controlada por fallas regionales con orientación NNE-SSO; sin embargo, estos autores difieren 

en cuanto al tipo de colapso. Los primeros proponen que toda la depresión es el resultado del 

hundimiento de un bloque de caldera coherente, mientras que Folkes et al. (2011a) plantean un 

colapso tipo trap-door controlado por fallas. Específicamente, dos fallas regionales inversas NNE-

SSO controlan el borde occidental y oriental de la caldera, y dos fallas E-O controlan los bordes 

norte y sur. Las fallas NNE-SSO corresponden a estructuras de primer orden vinculadas a la 

arquitectura tectónica regional de la Puna Austral, desarrollada en respuesta a la compresión andina 

durante el Cenozoico (Báez et al., 2023 y referencias allí citadas). Por su parte, las estructuras E-O, 

de segundo orden, generaron bloques individuales con subsidencia y resurgencia diferencial 

(piecemeal), delimitados por estructuras subverticales (Fig. 2.5). 

Chiodi et al., 2024 realizaron un análisis de los lineamientos tectónicos en la caldera para evaluar 

áreas que muestran evidencia en superficie de la permeabilidad del reservorio geotermal utilizando 
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un modelo de elevación digital ALOS PALSAR. Identificaron 803 lineamientos con longitudes 

entre 200 y 18.000 m y observaron que un cambio en la curvatura de la distribución de las 

longitudes en 4.000 m define dos poblaciones: lineamientos largos (>4.000 m; n=91) y lineamientos 

cortos (<4.000 m; n=712). Los lineamientos largos tienen direcciones preferencialmente NNE-SSO 

y NO-SE, y estarían asociados con las estructuras tectónicas principales, mientras que los 

lineamientos cortos tienen direcciones NO principalmente, aunque están presentes en cualquier 

dirección. Estos últimos lineamientos se concentran en el domo resurgente y en los bordes de la 

caldera, como resultado del intenso fracturamiento producido durante el colapso de la misma (Fig. 

2.6).  

 

 

Figura 2.5. Perfiles geológicos A) N-S y B) E-O de la caldera Cerro Galán (Folkes et al., 2011a). Geometría 

del piso interpretada como bloques piecemeal. La geometría resurgente post colapso se compara con la 

geometría post colapso inmediata que se muestra en línea roja. Además, se muestra la ubicación 

aproximada de las fallas de borde de caldera principales. 
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Figura 2.6. Mapa de lineamientos en el área de Cerro Galán que muestra las densidades de los lineamientos 

(Chiodi et al., 2024). a) Diagrama de rosa que muestra la distribución de frecuencia de la orientación de los 

lineamientos identificados. (b) Distribución de frecuencia acumulada de la longitud de los lineamientos. La 

línea de puntos negra indica el cambio en la distribución a los 4000 m (90%). (c) Diagrama de rosa que 

muestra la distribución de frecuencia de la orientación para los lineamientos <4000 m. (d) Diagrama de rosa 

que muestra la distribución de frecuencia de la orientación para los lineamientos >4000 m. La línea de puntos 

violeta representa la curva de nivel de 4850 m, indicando el área principal de recarga del acuífero profundo. 

La línea de puntos roja representa la curva de nivel de 4850 m, indicando el área principal de recarga del 

acuífero somero. 
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2.2.1.2 Sistema geotermal de la caldera del Cerro Galán 

El sistema geotermal alojado en esta caldera consiste en un reservorio hidrotermal principal 

clorurado sódico localizado en rocas del basamento pre-caldera con temperaturas de equilibrio que 

alcanzan hasta 187 °C en profundidad (basado en geotermómetros de cuarzo y K/Na). El depósito 

hidrotermal profundo, de origen meteórico, muestra evidencia de aportes de fluidos magmáticos, lo 

cual se refleja en las firmas isotópicas del CO2 ( - 7 , 5  y  - 6 , 5 ‰  v s .  V - P D B ;  Chiodi et al., 

2024)  y en la relación 3He/4He (0.96 Ra; Chiodi et al., 2024). Los valores de δ13C−CO2 se 

encuentran en el límite inferior del rango típico para gases con origen en el manto (entre -5 y -8‰ 

vs. V-PDB; Javoy et al., 1986). Además, las relaciones 3He/4He son consistentes con las medidas en 

fluidos de la región de la ZVC, que varían entre 0,1 y 2,6 (Barry et., 2022). Estas relaciones 

sugieren una mezcla entre fluidos de origen magmático y fluidos derivados de la corteza, favorecida 

por la presencia de una corteza anormalmente gruesa en la región de la Puna (55–60 km; Heit et al., 

2014; Yuan et al., 2000; Lages et al., 2021). El sello del reservorio profundo se atribuye a los 

depósitos del Grupo Toconquis, la ignimbrita Cueva Negra y la parte inferior de la ignimbrita Cerro 

Galán. Las estructuras que permiten la recarga de aguas meteóricas y el ascenso de fluidos 

profundos a las fuentes termales desde el reservorio hidrotermal profundo son lineamientos mayores 

a 4.000 m asociados a las principales estructuras tectónicas de la región, reactivadas por el colapso 

de la caldera. Los lineamientos locales menores a 4000 m. presentes en la cima del domo permiten 

la recarga de agua meteórica y su circulación somera, resultando en la formación de aguas someras 

con composición bicarbonatadas sódicas (Chiodi et al., 2024). Durante su ascenso, los fluidos 

hidrotermales se mezclan en proporciones variables con estas aguas someras. 

Las manifestaciones en superficie se encuentran en tres áreas hidrotermales, denominadas La 

Colcha, Aguas Calientes y Piscinas Burbujeantes (Fig. 1.1; UNSa 1982; Chiodi, 2015). 

El área hidrotermal La Colcha (Fig. 1.1 y 2.7A) se sitúa en el borde sudoeste del domo resurgente y 

se caracteriza por manantiales termales que confluyen en un único río, el cual escurre hacia el oeste  

hasta desembocar en la laguna Diamante (Fig. 2.7B). La vertiente formada por los manantiales 

posee un caudal de ~288 m3/h. Los manantiales termales presentan una composición clorurada 

sódica con temperaturas entre 35 y 85 ºC, pH levemente ácido a neutro (6,28 – 7,05) y 

conductividad eléctrica de ~5,30 mS/cm. Alrededor de estas surgentes hay un cráter de explosión 

freática y travertinos, lo que sugiere una actividad hidrotermal más intensa en el pasado (Chiodi et 

al., 2024). Los manantiales termales del sector sur son los que se caracterizan por temperaturas de 

hasta 85°C y presentan una significativa depositación de sales en los suelos (Fig. 2.7B, C). Las 

manifestaciones en superficie se encuentran en tres áreas hidrotermales, denominadas La 

Colcha, Aguas Calientes y Piscinas Burbujeantes (Fig. 1.1; UNSa 1982; Chiodi, 2015). 
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El área hidrotermal La Colcha (Fig. 1.1 y 2.7A) se sitúa en el borde sudoeste del domo resurgente y 

se caracteriza por manantiales termales que confluyen en un único río, el cual escurre hacia el oeste 

hasta desembocar en la laguna Diamante (Fig. 2.7B). La vertiente formada por los manantiales 

posee un caudal de ~288 m3/h. Los manantiales termales presentan una composición clorurada 

sódica con temperaturas entre 35 y 85 ºC, pH levemente ácido a neutro (6,28 – 7,05) y 

conductividad eléctrica de ~5,30 mS/cm. Alrededor de estas surgentes hay un cráter de explosión 

freática y travertinos, lo que sugiere una actividad hidrotermal más intensa en el pasado (Chiodi et 

al., 2024). Los manantiales termales del sector sur son los que se caracterizan por temperaturas de 

hasta 85°C y presentan una significativa depositación de sales en los suelos (Fig. 2.7B, C). 

El área termal Aguas Calientes (Fig. 2.8A, B) se ubica en el borde estructural norte de la caldera y 

se reconocen dos sectores que presentan manantiales termales con características muy similares a 

las aguas termales de La Colcha. Las aguas son cloruradas (sulfatadas) sódicas, presentan 

temperaturas con un rango entre 25 y 65 °C, pH levemente ácido a neutro (6,41 – 7,11), 

conductividad eléctrica entre 2 y 3 mS/cm y también se depositan sales. En el sector ubicado al 

oeste (Fig. 2.8C), topográficamente más elevado (~4.493 m s.n.m) con respecto al otro sector, las 

vertientes son las de menor temperatura, de pH neutro, caudales bajos y conductividad eléctrica 

mayor (~3 mS/cm). El segundo sector se ubica dentro de la quebrada del río Aguas Calientes donde 

los manantiales tienen las mayores temperaturas, pH ligeramente ácido y menor conductividad 

eléctrica que los manantiales del primer sector (Fig. 2.8D). En los sectores topográficamente más 

altos, se identificaron depósitos de sínter silíceos y fragmentos de la ignimbrita Cerro Galán 

silicificados (Chiodi et al., 2024).  

El área termal Piscinas Burbujeantes del Galán (Fig.2.8A, E) se localiza en un borde estructural NO 

de la caldera y donde se reconocen numerosas piscinas burbujeantes, volcanes de arcillas y 

emisiones fumarólicas de bajo flujo. Las piscinas burbujeantes y las emisiones fumarólicas 

presentan temperaturas que alcanzan los 80 y 87,7°C, respectivamente.  Las piscinas burbujeantes 

son de composición sulfatada sódica, pH ~4, conductividad eléctrica ~0,4 mS/cm y también 

precipitan sales. En la Fig. 2.9 se muestran en detalle las manifestaciones superficiales de las tres 

áreas hidrotermales. 
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Figura 2.7. Área hidrotermal La Colcha. A) Ubicación del área dentro de la caldera con sus principales 

características. B y C) Sitios dentro del sector sur del área con manantiales de hasta 85°C. Estos sitios 

fueron seleccionados para el estudio de desgasificación difusa de CO2. 
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Figura 2.8. Áreas termales Aguas Calientes y Piscinas Burbujeantes del Galán. A) Ubicación de las áreas 

termales. B) Área termal Aguas Calientes donde se ubican las vertientes termales (en rojo) y las vertientes 

frías (en azul). C) Sector este y D) oeste del área termal Aguas Calientes donde brotan los manantiales 

termales. E) Área termal Piscinas Burbujeantes. 

 

. 
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Figura 2.9. Vista en detalle de las manifestaciones termales de la caldera Cerro Galán. A y B) Manantiales 

termales del sector sur de La Colcha. C) Manantiales termales del sector oeste del área termal Aguas 

Calientes. D) Manantial termal en el sector este del área termal Aguas Calientes. E) Piscinas burbujeantes y 

suelo alterado en el área termal Piscinas Burbujeantes del Galán. F) Volcán de arcilla y bocas gaseosas con 

poco flujo. 
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Capítulo 3. Marco Teórico 

 
3.1. Sistemas geotermales relacionados a intrusión magmática 

Se considera sistema geotermal a toda configuración geológica localizada regionalmente donde 

parte del flujo de calor interno de la Tierra se transporta lo suficientemente cerca de la superficie 

terrestre por medio de agua caliente o vapor en circulación, lo que permite aprovecharla para su uso 

(Neuendorf et al., 2005; Williams et al., 2011). Además, existen sistemas geotermales que carecen 

de fluidos naturales para transferir el calor hacia la superficie. Estos sistemas, conocidos como de 

roca seca y caliente, dependen del desarrollo de nuevas tecnologías para aprovechar su energía 

(Wright et al., 1985). 

Los sistemas geotermales son más frecuentes en regiones terrestres con alto flujo de calor y 

configuraciones estructurales que favorecen la circulación efectiva de fluidos a través de fracturas 

en la roca. El transporte de calor ocurre mediante los mecanismos de conducción y convección. Los 

sistemas geotermales con transporte de calor convectivo, situados en límites de placas tectónicas 

convergentes o divergentes como arcos volcánicos y rifts, se caracterizan por un gradiente 

geotérmico anómalo, es decir, mayor al promedio de 30°C/km (Moeck, 2014; Stimac et al., 2015; 

Sánchez-Alfaro et al., 2015). Estos sistemas convectivos son de alta temperatura según la 

clasificación basada en la temperatura del fluido del reservorio (Lee et al., 2000). En cambio, los 

sistemas geotermales dominados por conducción de calor se encuentran en lugares de tectónica de 

placa pasiva, con gradientes geotérmicos normales o ligeramente superiores. Estos sistemas 

conductivos son de media a baja temperatura. Además de la actividad tectónica, los sistemas 

convectivos se diferencian de los conductivos por las características de la fuente de calor: los 

sistemas de convección están asociados en su mayoría con intrusiones magmáticas, mientras que 

los de conducción están relacionados con la producción de calor radiogénico (Moeck, 2014). 

Cuando el flujo de calor está relacionado con intrusiones magmáticas, el sistema geotermal es del 

tipo volcánico-hidrotermal. Estos sistemas se producen por la interacción entre un cuerpo 

magmático, fluidos meteóricos, fluidos calientes aportados por el magma, un reservorio permeable 

o reservorio geotérmico que contiene a los fluidos calientes, y una roca impermeable por encima del 

reservorio que actúa como sello (Goff y Janik, 2000; Sánchez-Alfaro et al., 2015). Las fallas actúan 

como vías preferentes para la migración ascendente y la eventual liberación de los fluidos de origen 

profundo hacia acuíferos someros o directamente a la atmósfera (Burton et al, 2013; Filipovich et 

al., 2022). Las expresiones superficiales hidrotermales pueden ser visibles, como manantiales
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termales y fumarolas (Stimac et al., 2015), así como emisiones difusas no visibles a través de los 

suelos (Baubron et al., 1990). 

Cada ambiente volcano-tectónico contribuye con características únicas al sistema geotérmico 

asociado. Muchos sistemas se encuentran en campos volcánicos complejos, con extensas historias 

geológicas y en una variedad de estructuras volcánicas, incluyendo grandes calderas (Stimac et al., 

2015). Considerando el caso particular de los sistemas geotermales asociados a calderas, un modelo 

conceptual característico (Fig. 3.1) consiste en aguas meteóricas atrapadas en las rocas intracaldera, 

falladas y fracturadas, que son calentadas por el magma subyacente (usualmente ≥5 km de 

profundidad). Debido a su gran tamaño, las calderas alojan sistemas geotérmicos más grandes y de 

larga vida que aquellos presentes en estratovolcanes típicos. Ejemplos de estos sistemas de edad 

neógena-cuaternarias son Yellowstone (Estados Unidos; Fournier 1989), Taupo (Nueva Zelanda; 

Kissling y Weir, 2005) Long Valley (Estados Unidos; Blackwell, 1985), Valles (Estados Unidos; 

Goff y Grigsby, 1982; Goff y Janik, 2002). 

En la mayoría de los sistemas volcánico-hidrotermales, el fluido predominante es líquido, 

principalmente agua contenida en fracturas y poros. En algunas zonas, el agua puede estar 

acompañada por vapor y gases, denominadas regiones bifásicas. Estos gases hidrotermales 

presentes provienen de la interacción entre los gases magmáticos con el acuífero. Los gases 

magmáticos consisten predominantemente de vapor de H2O y, en segundo lugar, CO2, con 

cantidades menores de otros gases ácidos como SO2, H2S, y halogenuros como HCl, HF. Aún en 

menor concentración, se encuentran los gases incondensables como el N2, Ar, O2, H2, CO, y gases 

nobles. Durante la interacción con el acuífero, el SO2 y CO se reducen, dando lugar a la formación 

de H2S y CH4, que se convierten (junto con el CO2) en los gases diagnósticos y predominantes en 

las emisiones gaseosas hidrotermales. Debido a este proceso de reducción, no se encuentran 

presentes gases magmáticos de alta temperatura como el SO2 y CO en las fumarolas hidrotermales 

(Giggenbach, 1993; Fischer y Chiodini, 2015). 

Las aguas calientes del reservorio suelen emerger en la superficie como manantiales con 

composiciones de tipo clorurada sódica y pH neutro (Fig. 3.1), asociadas a estados de madurez, y 

con un alto contenido de CO2 disuelto. Estos fluidos pueden ser modificados durante su flujo hacia 

la superficie por reacciones químicas con las rocas de caja (interacción agua-roca), por dilución con 

aguas subterráneas cercanas y/o por ebullición. En condiciones superficiales, estas aguas a menudo 

están sobresaturadas con sílice o carbonato, lo que puede dar lugar a la formación de depósitos de 

sínter o travertino, respectivamente (Stimac et al., 2015). 
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Figura 3.1. Esquema conceptual geoquímico de sistemas geotermales alojados dentro de calderas. 

Modificado de Stimac et al., 2015. 

 

Por otro lado, cuando las manifestaciones superficiales resultan ser ácidas (generalmente pH<4,5)  

las composiciones suelen ser de tipo sulfatadas. Estas se producen cuando el vapor y los 

compuestos volátiles ascendentes condensan en aguas subterráneas cercanas a la superficie, y el 

H2S se oxida para formar ácido sulfúrico. Los depósitos de azufre, sublimados ácidos y arcillas 

suelen encontrarse en las cercanías de manantiales sulfatados ácidos y fumarolas asociadas (Stimac 

et al., 2015). 

Otras manifestaciones superficiales posibles incluyen las emisiones gaseosas propiamente dichas, a 

través de fumarolas hidrotermales, piscinas burbujeantes o 'bubbling pools', y emisiones difusas del 

suelo entre las que predomina el CO2. Por el contrario, las fumarolas volcánicas, con alto contenido 

en gases ácidos de origen magmático (SO2, HCl y HF) y con una temperatura de descarga 

superiores a los 100°C, no son comunes en este tipo de sistemas geotermales, sino que se 

encuentran más asociadas a los cráteres y flancos de los estratovolcanes activos (Fischer y Chiodini, 

2015). 
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3.1.1. Sistemas geotermales relacionados a intrusiones magmáticas en la Puna. 

Los reservorios geotermales que pueden ser explotados por su contenido energético se consideran 

recursos geotermales. Esta energía, conocida como geotérmica, es una fuente renovable, limpia y 

sostenible, que puede utilizarse tanto para la generación de energía eléctrica como para usos 

directos (Doveri et al., 2010). En general, los sistemas asociados a intrusiones magmáticas (alta 

temperatura) son los más eficientes en la producción de electricidad. 

En Argentina, los recursos geotermales de alta temperatura más importantes se encuentran 

vinculados al magmatismo activo de la Cordillera de los Andes. Estos recursos se distribuyen a lo 

largo de la ZVS transicional y central, delimitados por los volcanes Maule-Payún Matrú-Domuyo- 

Copahue, y a lo largo de la ZVC, en la región de la Puna (Barcelona et al., 2017; Chiodi et al., 

2020). 

Estudios iniciados a partir de los años 70’ alcanzaron el nivel de prefactibilidad en las áreas 

geotérmicas de Copahue, Domuyo (ZVS) y Tuzgle-Tocomar (ZVC). Posteriormente, el único 

sistema geotermal que llegó al grado de producción de energía fue Copahue (Pesce, 2010), con la 

instalación de una planta piloto de 0,67 MWe que operó entre 1988 y 1997 (Bona y Coviello, 2016). 

Según lo reportado por Pesce (2015) y Chiodi et al. (2020), Argentina cuenta actualmente con siete 

proyectos geotérmicos clasificados como "alta temperatura". Además de los proyectos históricos de 

Copahue, Domuyo y Tuzgle-Tocomar, figuran en la lista nuevas iniciativas como Los Despoblados 

(San Juan), Termas de Río Hondo (Santiago del Estero), Los Molles y Peteroa (Mendoza), aunque 

solo se ha alcanzado la exploración en superficie. En el noroeste argentino existen sistemas 

geotermales asociados al arco volcánico Neógeno-Holoceno dentro del ámbito de la Puna (Fig. 3.2). 

Pesce (1999) destacó la existencia de 12 áreas con estudios de reconocimiento: Cerro Granada 

(Aquater, 1979), Laguna Vilama (Aquater, 1979), Cerro Coyamboy (Aquater, 1979), Cerro 

Coranzuli (Aquater, 1979), Socompa (UNSa, 1982; Gallinski et al., 1987), Llulliallaco (UNSa, 

1982), Archibarca (UNSa, 1982), Antofalla (UNSa, 1982), Cerro Galán (UNSa, 1982), Valle de 

Chaschuil (INGEOMA et al., 1984), Ojo del Salado (INGEOMA et al., 1984) y Laguna Verde 

(INGEOMA et al., 1984). 
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Figura 3.2. Modelo de elevación digital donde se observan las manifestaciones geotermales del noroeste 

argentino. Círculos rojos: sistemas geotermales asociados al arco volcánico Neógeno-Holoceno tomada de 

Chiodi (2015). Círculos y triángulos azules, manantiales termales y pozos respectivamente: manifestaciones 

geotermales relacionadas a circulación profunda de aguas meteóricas en áreas de gradiente geotérmico 

normal o ligeramente superior al normal. Localización de las manifestaciones geotermales tomadas de 

Pesce y Miranda (2003). SSB: Sistema de Santa Bárbara. SSA: Sistema Subandino. CO: Cordillera 

Oriental. PU: Puna. SP: Sierras Pampeanas. SF: Sistema de Famatina. LCP: Llanura Chaco-Pampeana. 

AV: Arco volcánico. 
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Los sistemas con mayor grado de exploración hasta el momento son Tuzgle, Tocomar y Cerro 

Blanco. En estos sistemas se han llevado a cabo estudios de exploración en superficie, abarcando 

aspectos geológicos, estructurales, geofísicos y geoquímicos, enfocados principalmente en estudios 

de prefactibilidad en los sistemas geotermales de Tuzgle y Tocomar (Aquater, 1981; 

Hidroproyectos, 1984; Panarello et al., 1990; Ferreti y Alonso, 1993; Coira, 1995; Aguilera, 2008;  

Filipovich et al., 2022; Ahumada et al., 2022). Cabe destacar los estudios estructurales recientes 

en el sistema geotermal Aguas Calientes (Seggiaro et al., 2021) y estudios geoquímicos en el 

Socompa (Raco, 2018). 

En la Puna Austral, los estudios de exploración en las calderas Neógeno-Cuaternarias de Cerro 

Blanco y Cerro Galán son principalmente de tipo geoquímicos. En Cerro Blanco se definió la 

ocurrencia de un sistema geotérmico "ciego" controlada por la presencia de una eficiente capa sello, 

con un potencial geotérmico estimado de hasta 2,37 kJ/s (Chiodi et al., 2019; Lamberti et al., 2021a, 

Barcelona et al., 2023). 

La etapa de exploración permite delimitar el modelo conceptual del sistema geotermal y evaluar su 

viabilidad económica. Dado que la mayoría de los sistemas geotermales del noroeste argentino 

cuentan únicamente con estudios de reconocimiento preliminares, son necesarios más estudios de 

exploración: geológicos, estructurales, geoquímicos, y geofísicos. En este sentido, la geoquímica de 

fluidos presenta un conjunto de herramientas extremadamente útiles. Entre estas herramientas se 

destaca el estudio de la desgasificación difusa de dióxido de carbono (CO2) en el suelo y la 

evaluación de energía térmica liberada o potencial geotérmico, que ha sido el enfoque principal de 

este trabajo y para la investigación del sistema geotermal de la caldera Cerro Galán, contribuyendo 

a un mayor grado de conocimiento de los sistemas geotermales de alta entalpía de la Puna. 

 

3.2. Desgasificación difusa de dióxido de carbono 

La importancia de las emanaciones de dióxido de carbono se descubrió en volcanes activos 

mediante las investigaciones de Carbonnelle (1978), Carbonnelle y Zettwoog (1982), y Carbonelle 

et al. (1985). Mediante perfiles horizontales en aeronave, mostraron que grandes cantidades de CO2 

(20-100 ppm más que el valor atmosférico promedio), junto con helio y radón, se liberaban desde 

los flancos del Monte Etna (Sicilia, Italia), además de la desgasificación desde sus cráteres. Allard 

et al. (1991) confirmaron el origen magmático de ese CO2, con valores δ13C de aproximadamente - 

3,7 ± 0,3‰, similares a los del CO2 de alta temperatura de los cráteres del volcán. Además, el He 

asociado al CO2 tenía valores que muestran la naturaleza mantélica del gas: 3He/4He de 5-8Ra, 

corroborando el origen magmático. 
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El estudio de los gases del suelo no se restringió únicamente a volcanes en erupción como el Etna, 

sino que se amplió a volcanes en etapa de dormancia, ubicados en Italia (Vesubio, Vulcano, 

Solfatara), en las Antillas Menores (Soufrière de Guadalupe) y en Indonesia (Lamongan, Dieng). 

Los resultados mostraron que los volcanes pueden liberar grandes cantidades de CO2 y otros gases 

hacia la atmósfera, tanto durante períodos eruptivos como de reposo. Y que esto no sólo ocurre de 

manera directa, a través de fumarolas y plumas volcánicas, sino también en forma de emanaciones 

difusas del suelo. Asimismo, diversas investigaciones demostraron que el estudio de estas 

emisiones puede servir como indicio de anomalías termales y/o fallas activas, siendo útil en el 

monitoreo volcánico (Baubron et al., 1991 y referencias afines). 

Como se mencionó anteriormente, además del vapor de agua, el CO2 es la principal especie gaseosa 

en los sistemas volcánicos-hidrotermales. Su solubilidad en los magmas es tan baja como la de los 

gases nobles. Esta baja solubilidad en los fundidos silicáticos, a una baja o moderada presión, y su 

comportamiento relativamente no reactivo, facilita su liberación temprana convirtiéndolo en un 

indicador eficaz de la desgasificación del magma subsuperficial. En consecuencia, las emanaciones 

difusas de gases del suelo volcánico consisten principalmente en CO2, junto con H2 y gases nobles 

(He, Ar, 222Rn), ocasionalmente diluidos con N2 y O2 atmosféricos (Baubron et al., 1991; 

Giggenbach, 1996; Fischer y Chiodini, 2015).  

En numerosas regiones volcánicas, la desgasificación de CO2 del suelo se correlaciona bien con la 

temperatura del suelo, lo que sugiere que esta emisión difusa se origina del ascenso de fluidos 

hidrotermales calientes hacia la superficie. Este ascenso ocurre a través de fracturas o rocas de alta 

permeabilidad denominadas estructuras de desgasificación difusa (EDD, Chiodini et al., 2001). 

Durante el ascenso, los fluidos llegan a la profundidad de despresurización y entran en ebullición. 

Durante este proceso, elementos como el azufre y el carbono se convierten en vapor, formando H2S 

y CO2, respectivamente. Mientras el H2S reacciona rápidamente con las rocas y se introduce 

parcialmente en la estructura de minerales hidrotermales, el CO2, a niveles someros, actúa 

principalmente como un gas inerte y se libera a través del suelo mediante la desgasificación difusa. 

Por otro lado, el vapor de agua condensa cercano a la superficie, al alcanzar aproximadamente los 

100°C de temperatura, liberando energía térmica y calentando el suelo (Fig. 3.3; Fischer y 

Chiodini, 2015; Lamberti, 2019). El contexto de tectónica extensional, especialmente la presencia 

de fallas normales y de rumbo regionales y/o locales, proporciona un escenario óptimo para el 

ascenso del CO2 hacia la superficie (Tamburello et al., 2018; Lamberti et al., 2019). 
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Figura 3.3. Esquema conceptual del ascenso de gases a través del suelo y a través de una fractura, para dar 

en cada caso lugar a la desgasificación difusa y a fumarolas, respectivamente. Tomado de Lamberti (2019). 

 

 

3.2.1 Fuentes del carbono y del dióxido de carbono 

El carbono (C) se encuentra en una amplia variedad de compuestos en la Tierra, desde compuestos 

orgánicos reducidos en la biosfera hasta compuestos inorgánicos oxidados como CO2 y carbonatos  

(Hoeffs, 2009). El elemento C se presenta en la naturaleza en tres isótopos principales: el 12C, que 

representa el 98,93% y se utiliza como masa de referencia para la escala de peso atómico; el 13C, 

que constituye el 1,07% restante (Rosman y Taylor, 1998); y el 14C, con una composición <10-10%  

(Goh, 1991). Los dos primeros son isótopos estables, mientras que el 14C es inestable (se 

descompone radiactivamente). 

Los isótopos de un elemento poseen las mismas propiedades químicas. Sin embargo, en la 

naturaleza se observan variaciones en las abundancias isotópicas que superan ampliamente la 

precisión de las mediciones habituales (Mook, 2002). Estas variaciones en las abundancias se 

describen mediante relaciones isotópicas:  

 

R=
𝑎𝑏𝑢𝑛𝑑𝑎𝑛𝑐𝑖𝑎 𝑑𝑒𝑙 𝑖𝑠ó𝑡𝑜𝑝𝑜 𝑒𝑛 𝑑𝑒𝑓𝑒𝑐𝑡𝑜

𝑎𝑏𝑢𝑛𝑑𝑎𝑛𝑐𝑖𝑎 𝑑𝑒𝑙 𝑖𝑠ó𝑡𝑜𝑝𝑜 𝑒𝑛 𝑒𝑥𝑐𝑒𝑠𝑜
     [1] 

La relación lleva un superíndice delante del símbolo de valor R, el cual se refiere al isótopo que está 

siendo considerado. Para el caso del C: 
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Si las mediciones son lo suficientemente precisas, como las obtenidas con los espectrómetros de 

masa, se pueden observar sutiles diferencias en el comportamiento tanto químico como físico de las 

moléculas isotópicas o compuestos isotópicos. Este fenómeno, que da lugar a tales diferencias 

isotópicas, se conoce como fraccionamiento isotópico. Esto puede ocurrir como un cambio en la 

composición isotópica mediante la transición de un componente de un estado a otro (agua líquida a 

vapor de agua o CO2 disuelto en agua a CO2 gaseoso), mediante su transformación en otro 

compuesto, como dióxido de carbono en carbono orgánico de las plantas, o incluso puede 

manifestarse como una diferencia en la composición isotópica entre dos componentes en equilibrio 

químico, bicarbonato disuelto y dióxido de carbono (Mook, 2002). 

Las relaciones isotópicas no se describen con números absolutos, sino que es común expresarlas 

mediante diferencias relativas, los valores delta (δ). Este término indica la diferencia entre la 

relación isotópica medida en una muestra respecto a un valor estándar (Hoefs, 2009). En concreto, 

para los isótopos de C los δ son: 

 

 

 

El estándar más utilizado para los isótopos de carbono es conocido como "PDB", abreviatura de 

Belemnita de Peedee, una especie de belemnites del Cretácico que se encuentra en la Formación 

Peedee en Carolina del Sur y se fija en δ13C 0‰ como punto cero de referencia (Craig, 1957). Este 

estándar, originalmente empleado por los investigadores estadounidenses para desarrollar la primera 

escala de paleotemperaturas ha quedado obsoleto. Por ello, ha sido reemplazado por el estándar V- 

PDB (Viena Pee Dee Belemnite), que es prácticamente idéntico al PDB y presenta una relación 

13C/12C de 0,0111797. Todos los valores isotópicos de C en esta tesis se expresarán en relación con 

este estándar internacionalmente aceptado. En los arcos volcánicos, los isótopos de carbono del 

CO2 suelen interpretarse como una mezcla de fuentes magmáticas y aportes de subducción. 

Las fuentes magmáticas presentan un δ13C-CO2 del manto que oscila entre −4 y −8‰ vs. V-PDB 

según diversos autores: −7 y −5‰ vs. V-PDB (Deines y Gold, 1973; Deines, 1989), −4 y −8‰ vs. 

V-PDB (Barnes et al., 1978), y −5 y −8‰ vs. V-PDB (Javoy et al., 1986). La composición 

isotópica del CO2 fue hallada en gases volcánicos asociados a erupciones de las dorsales centro- 
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oceánicas, identificada en vesículas de basaltos tipo-MORB (Sano y Marty, 1995). 

Durante el ascenso de los fundidos magmáticos, los volátiles se desgasifican y el carbono 

experimenta procesos de fraccionamiento isotópico (Hoefs, 2009). Estos procesos, denominados 

adicionales o procesos secundarios corticales (Barry et al., 2022), incluyen la impronta de la corteza 

(Mason et al., 2017; Karolytė et al., 2019), el fraccionamiento de fases (Ray et al., 2009; Barry et 

al., 2013), la disolución de gas y/o la precipitación de calcita (Ray et al., 2009; Newell et al., 2015; 

Barry et al., 2019), y la actividad microbiana (Glamoclija et al., 2004; Venturi et al., 2019).  Los 

aportes de subducción son los dos principales reservorios de carbono en la Tierra: carbonatos 

sedimentarios y la materia orgánica. Estos reservorios se caracterizan por tener composiciones 

isotópicas diferentes debido a dos mecanismos de reacción distintos: reacciones de intercambio 

isotópico en equilibrio dentro del sistema de carbono inorgánico "CO2 atmosférico - bicarbonato 

disuelto - carbonato sólido" y, por otro lado, efectos cinéticos isotópicos durante la fotosíntesis en 

el caso de la materia orgánica. Los carbonatos sedimentarios son isotópicamente pesados, con un 

valor medio de δ13C alrededor de 0‰ vs. V-PDB, mientras que la materia orgánica es 

isotópicamente ligera, con un valor medio de δ13C alrededor de -25‰ vs. V-PDB (Fig. 3.4; Hoefs, 

2009). 

Carbonatos sedimentarios 

 

El sistema de carbonatos inorgánicos se compone de múltiples especies químicas vinculadas por 

una serie de equilibrios (reacciones 1, 2 y 3): 

                                                             

                                                            CO2 (aq) +H2O = H2CO3                                                              (1) 

                                                               H2CO3 = H+ + HCO3
−                                                                 (2) 

                                                                         HCO3
−= H+ + CO3

−2                                                                   (3) 

 
El carbonato 𝐶𝑂−2 se puede combinar con cationes divalentes (Hoefs, 2009) para formar calcita y 

aragonita de acuerdo con la siguiente reacción (4): 

 
Ca+2 + CO3

−2=CaCO3 (4) 
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Figura 3.4. Valores de δ 13C de los reservorios de carbono importantes (Hoefs, 2009).  

 

La calcita comúnmente de origen marino, exhibe valores de δ13C cercanos a +1‰ vs. V-PDB 

debido a que durante el proceso de precipitación se favorece la incorporación del isótopo más 

pesado de carbono (δ13C) en su estructura. Este fenómeno influye en los valores δ13C del 

bicarbonato disuelto en el agua, los cuales tienden a ser más livianos, es decir, más enriquecidos en 

el isótopo más liviano (12δC), fluctuando típicamente entre -11 y -12‰ vs. V-PDB en entornos 

templados (Mook, 2002). Por otro lado, los carbonatos presentes en cuerpos de agua dulce suelen 

mostrar valores  de 13δ en un rango más amplio, entre -6 y -12‰ vs. V-PDB debido a la contribución de 

materia orgánica. En regiones con lagos salinos, como el Altiplano Andino, especialmente en áreas 

geotermales activas, se han registrado valores de δ13C más altos, alcanzando hasta +13‰ vs. V-PDB. Esta 

variación puede atribuirse a procesos abióticos como la evaporación y la desgasificación de CO2 profundo 

(Valero Garcés et al., 1999).  

 

Materia orgánica 

 

La composición isotópica de la materia orgánica está influenciada por los efectos cinéticos durante 

la fotosíntesis, que favorecen la incorporación inicial del isótopo más liviano (Hoefs, 1997, Dawson 

et al., 2002). Este fraccionamiento se produce a través de tres vías fotosintéticas: C3, descripta por 

el ciclo Calvin-Belson; C4, descripta por el Ciclo de Hatch-Slack; y CAM, metabolismo de los 

ácidos de las Crasuláceas (O’Leary, 1981; Farquhar et al., 1989). 

Las plantas que siguen la vía fotosintética C3 presentan valores 13δC entre -22 y -32‰ vs. V-PDB, 

con un promedio de -27‰ vs. V-PDB, y son predominantes en las zonas templadas y todas las 
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comunidades forestales. Por otro lado, las plantas C4 discriminan menos el 13δC, oscilando entre -9 

y -17‰ vs. V-PDB, con un promedio de -13‰ vs. V-PDB. Finalmente, algunas plantas CAM son 

capaces de alternar entre las vías fotosintéticas C3 y C4, lo que resulta en valores 13δC que van 

desde -10 a -28‰ vs. V-PDB. Las plantas C4 y CAM son más comunes en ambientes áridos, 

semiáridos o salinos, donde la disponibilidad de agua limita la fotosíntesis (Ehleringer, 1991; 

Boutton, 1991b; Boutton, 1996). En cuanto a los microorganismos, muestran una amplia 

variabilidad en los valores de 13δC, que van desde -9 hasta -30‰ vs. V-PDB (Hoefs, 1997).  

 

3.2.1.1 Fuentes de CO2 del suelo y composición isotópica del δ13C-CO2 del suelo 

El CO2 presente en el suelo proviene principalmente de fuentes biogénicas, volcánicas o 

hidrotermales. Las fuentes biogénicas se consideran someras o exógenas, mientras que las fuentes 

magmáticas o hidrotermales tienen un origen profundo. Además, el CO2 a cualquier profundidad 

puede derivar de la mezcla de cualquiera de estas fuentes con el CO2 atmosférico (Galimov, 1966). 

El CO2 biogénico se genera a través de diversos procesos, incluyendo la respiración de las plantas, 

la descomposición de compuestos vegetales por los microorganismos del suelo, y la respiración de 

los propios microorganismos del suelo (Cerling, 1991; Amundson et al., 1998; Werth y Kuzyakov, 

2010).  

La composición isotópica del δ13C del dióxido de carbono emitido a través de los suelos en 

sistemas volcánico-hidrotermales es el resultado del aporte relativo entre estas diversas fuentes de 

CO2. Los valores δ13C-CO2 varían entre la composición de las fumarolas cratéricas, que oscilan 

entre 0 y -8‰ vs. V-PDB (Deines y Gold, 1973; Barnes et al., 1978; Allard, 1983), y la 

composición biogénica, que varía entre -9 y -35‰ vs. V-PDB, teniendo en cuenta los 

fraccionamientos tanto de las plantas C3, C4 y CAM (Cheng, 1996). 

Amundson et al. (1998) acuñaron el término "CO2 respirado por el suelo" para referirse al CO2 

liberado desde la interfaz suelo-atmósfera. En sus investigaciones, consideraron que el transporte de 

este gas a través del suelo ocurre exclusivamente de manera difusiva, es decir, impulsado por un 

gradiente de concentración. 

Sin embargo, en regiones volcánicas y geotermales, el CO2 del suelo puede ser liberado hacia la 

atmósfera también mediante el mecanismo de advección, donde el gas es transportado por una fase 

en movimiento (Evans et al., 2001; Camarda et al., 2007). Estos autores tuvieron en cuenta ambos 

mecanismos de transporte para estudiar y calcular la composición isotópica del CO2 emitido a 

través del suelo, lo que permite identificar sus posibles fuentes. 

Esta metodología implica la realización de perfiles del suelo y la toma de muestras a diversas 

profundidades, lo que requiere un conocimiento detallado de las propiedades del suelo, como su 
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porosidad, contenido de agua, temperatura, entre otras. 

Mediante la metodología de perfiles del suelo se determinó que la composición isotópica del 

carbono en el CO2 del suelo experimenta un fraccionamiento isotópico, lo que significa que los 

valores δ13C-CO2 pueden no reflejar con precisión la composición del carbono del CO2 profundo. 

Este fraccionamiento es más pronunciado cerca de la superficie, lo que conlleva a que la 

composición isotópica del CO2 a una determinada profundidad sea diferente también a la del CO2 

respirado por el suelo. 

Para abordar esta problemática, Chiodini et al., (2008) implementaron otra metodología durante el 

estudio del origen del CO2 difuso en los Campos Flegreos, Italia y ha resultado ser una herramienta 

válida en varias áreas de desgasificación (Viveiros et al., 2010; Parks et al., 2013; Lee et al., 2016; 

Hutchinson et al., 2016, Lamberti 2019, Lamberti et al., 2021b). Esta metodología consiste en 

medir el flujo de CO2 difuso del suelo (es decir, la concentración del CO2 liberado a la atmósfera) 

y, simultáneamente, tomar muestras del gas en el mismo punto para analizar su composición 

isotópica (δ13C-CO2). Este enfoque se basa en la premisa de que el proceso de desgasificación 

difusa alcanza un estado estacionario, lo que significa que la composición isotópica del gas liberado 

a través del suelo refleja la composición de la mezcla de las fuentes biogénicas, abióticas y 

volcánicas-hidrotermales de CO2. 

 

 

3.2.1.1.1 Procesos de fraccionamiento del δ13C-CO2 del suelo 

Varios estudios realizados tanto en zonas volcánicas-hidrotermales como no volcánicas han 

demostrado que los procesos químicos secundarios pueden fraccionar los isótopos del CO2 durante 

su transferencia a la superficie. 

Los estudios realizados en sitios no volcánicos, basados en modelos difusivos para el transporte de 

gases en el suelo, han demostrado que la composición isotópica del carbono en el CO2 del suelo 

varía con la profundidad. Generalmente, la composición isotópica del carbono en el CO2 del suelo 

cambia de valores atmosféricos en la superficie del suelo a valores más cercanos a las fuentes 

biológicas con el aumento de la profundidad (Amundson y Davidson, 1990; Amundson et al., 

1998). Además, la concentración de CO2 aumenta con la profundidad del suelo, desde niveles 

atmosféricos en la superficie hasta valores dependientes de la tasa de producción (Dorr y Munnich, 

1980; Amundson y Davidson, 1990; Cerling et al., 1991; Amundson et al., 1998). 

En entornos volcánico-hidrotermales, el gas del suelo no sólo se transporta por difusión, sino 

también por un gradiente de presión (Natale et al., 2000). En estos ambientes, el fraccionamiento 

isotópico del CO2 se describió considerando tanto el transporte difusivo como el advectivo 
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(Capasso et al., 2001; Evans et al., 2001; Camarda et al., 2007; Federico et al., 2010). Camarda et 

al. (2007) y Federico et al. (2010) observaron el fraccionamiento de carbono en perfiles verticales 

tanto de la concentración de CO2 como de la composición isotópica de carbono del CO2 (δ13C- 

CO2). En general, a medida que la concentración de CO2 aumentaba con la profundidad, el δ13C- 

CO2 mostraba una relación inversa, haciéndose progresivamente más negativo a profundidades 

mayores. Esta correlación negativa entre δ13C-CO2 y la concentración de CO2 a diferentes 

profundidades se debe a que el CO2 se enriquece progresivamente en 13C respecto a la fuente 

profunda a medida que asciende hacia la superficie, alcanzando el valor atmosférico característico 

sólo muy cerca de la atmósfera (<10 cm). Este enriquecimiento se produce porque los isótopos 

pesados se difunden más lentamente que los ligeros (Capasso et al., 2001). 

 

3.2.2 Flujo de CO2 del suelo 

El flujo de CO2 (ФCO2) del suelo se refiere al movimiento de este gas a través de un medio poroso, 

así como hacia otros sustratos o medios, como el aire. Como se mencionó anteriormente, el 

transporte del gas ocurre debido a la combinación de dos procesos: difusión y advección. 

El flujo total de un gas (Фtot), en este caso CO2, es la suma del flujo advectivo (Фa) y el flujo 

difusivo (Фd) cuando los gradientes de presión y concentración coexisten en un medio poroso: 

Ф𝑡𝑜𝑡 = Ф𝑑 + Ф𝑎 [4] 

Si el transporte a través de un medio estacionario toma lugar mediante la difusión molecular, el 

flujo difusivo por unidad de área es proporcional al gradiente de concentración, dC/dλ o C, 

expresado como la primera ley de Fick: 

Ф𝑑: − 𝜈𝐷𝐶 [5] 

ν y D representan la porosidad del suelo y el coeficiente de difusión, respectivamente. El signo 

menos indica que las moléculas del gas se mueven desde puntos de alta concentración hacia puntos 

de baja concentración (o presión parcial). D depende del valor del coeficiente de difusión molecular 

(Dm, Campbell, 1985) el cual refleja la movilidad del gas que difunde en el fluido hospedante, 

dependiendo de varias propiedades del medio poroso: 

𝐷 = 
𝐷𝑚 

(𝑛 − 𝐻) [6] 
𝜏 

𝑛 es la porosidad total, 𝐻 es el contenido volumétrico de humedad del suelo y 𝜏 el factor de 

tortuosidad (Millington y Quirk, 1961). 
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Dado que los poros del suelo pueden estar llenos de aire o de agua, es importante reconocer que la 

difusión es mucho más rápida para la fase gaseosa (Jones, 2000). 

Por otro lado, la advección es el proceso donde la materia es transportada en respuesta a un 

gradiente de presión y se describe mediante la ley de Darcy, la cual destaca la relación entre la 

velocidad del gas y el gradiente de presión: 

Ф𝑎 = − 
𝑘 

𝛻𝑃 [7] 
µ 

µ es la viscosidad del gas y 𝑘 es la permeabilidad intrínseca, la cual está en función de las 

propiedades del suelo, tales como porosidad rellena de aire y tortuosidad. 

 

3.2.3 Aplicaciones del estudio de las emisiones difusas de CO2 

Independientemente de los objetivos específicos y de los métodos de medición de la 

desgasificación difusa del suelo, pueden identificarse tres objetivos principales en cualquier 

investigación sobre este fenómeno: 

⮚ el mapeo de las zonas de desgasificación, es decir, la definición de las estructuras de 

desgasificación difusa (EDD). 

⮚ la determinación de las fuentes que alimentan al CO2. 

⮚ la cuantificación de la cantidad de CO2 liberado y la incertidumbre asociada. 

 

Estos tres aspectos se comenzaron a esbozar con los estudios de Chiodini et al. (1998, 2001), 

Gerlach et al. (2001) y Rogie et al. (2001). 

Posteriormente, estudios más recientes como el de Chiodini et al. (2007), Bini et al. (2019), 

Lamberti et al. 2021a, Taussi et al. (2021) entre otros, han evaluado el potencial de los sistemas 

geotérmicos a partir de las investigaciones en la temática. 

La aplicación directa de las investigaciones de la desgasificación difusa de CO2 se desarrolla 

principalmente en la prospección geotérmica (Fridriksson, 2009, Barberi et al., 2010, Jolie et al., 

2015, Tarchini et al., 2018), monitoreo volcánico (Hernández et al., 2001; Viveiros et al., 2010; 

Inguaggiato et al., 2011; Werner et al., 2014; Liuzzo et al., 2015; Cardellini et al., 2017; Epiard et 

al., 2017; Lelli y Raco, 2017), y la estimación de la liberación de dióxido de carbono a escala 

global (Holloway et al., 2007; Chiodini et al., 2000, Fisher et al., 2019; Werner et al., 2019). 
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Capítulo 4. Metodología 

 
4.1. Medición del Flujo de dióxido de carbono difuso 

Los estudios de desgasificación difusa se enfocan en medir el flujo de CO2 que sale del suelo. Para 

ello, se han desarrollado varios métodos aplicables en regiones volcánicas e hidrotermales. Los 

métodos indirectos se basan en medir la concentración de CO2 en gases del suelo a distintas 

profundidades. Los métodos directos incluyen procedimientos dinámicos, como la concentración 

dinámica (Gurrieri y Valenza, 1988) y el método Eddy Covariance (Werner et al., 2000), así como 

procedimientos estáticos, como la solución alcalina (Cerling et al., 1991), la cal sodada sólida 

(Cropper et al., 1985) y el método de la cámara de acumulación (Chiodini et al., 1998). 

El método elegido en este trabajo para medir el flujo difuso de CO2 (ФCO2) se basa en el principio 

de la cámara de acumulación (Fig. 4.1A). Este método, utilizado en ciencias agrarias para 

determinar la respiración del suelo, se modificó conforme al método de “medición en tiempo 0” y 

se adaptó a estudios volcanológicos. El método de la cámara de acumulación, o cámara cerrada, 

consiste en medir la variación temporal de la concentración de CO2 dentro de una cámara con el 

lado abierto orientado hacia el suelo (Chiodini et al., 1998). El incremento de la concentración de 

CO2 es directamente proporcional al flujo de CO2 (Tonani and Miele, 1991). El flujo de CO2 desde 

el suelo, desde un tiempo 0, es una función de la derivada de la curva de la concentración de CO2 

con respecto al tiempo (dC/dt; Fig. 4.2B): 

 

Ф𝐶𝑂2 = 𝐾 (
𝑑𝐶

𝑑𝑡
) 𝑡 → 0      [8] 

 

la constante K es un factor de proporcionalidad que depende de las características del instrumental: 

relación volumen/superficie de la cámara, como también la presión barométrica (P, expresada en 

mBar) y temperatura del aire (𝑇𝑘, expresada en grados Kelvin) dentro de la cámara de acumulación 

(West Systems, 2019). 

 

𝐾 =
86400 𝑥 𝑃 𝑥𝑉

106 𝑥𝑅 𝑥 𝑇𝑘 𝑥𝐴
     [9] 

 

donde R es la constante de los gases 0.814510 bar L K-1 mol-1, V es volumen neto de la cámara en 

m3 y A es el área neta de entrada de la cámara en m2.
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Figura 4.1. A) Esquema de la cámara de acumulación para la medición de flujos de CO2 del suelo. El 

instrumento consiste de una cámara invertida, un sensor infrarrojo, un conversor analógico-digital (AD), y 

una computadora portátil o dispositivo móvil. El gas se extrae continuamente de la cámara a través de una 

línea neumática equipada con una pequeña bomba, se envía al espectrofotómetro IR y, a continuación, se 

reinyecta en la cámara. La señal que recibe el sensor es convertida por un conversor AD y es transmitida, 

finalmente, a una computadora portátil o dispositivo móvil (Fischer y Chiodini, 2015). B) La señal se 

observa como un gráfico de concentración de CO2 vs tiempo. Se toma el valor de ФCO2 correspondiente 

al segmento de la curva que presenta un aumento lineal. 

 

Para poder realizar la medición del flujo de CO2, el gas del suelo es impulsado desde la cámara 

hacia un sensor infrarrojo y de regreso mediante una bomba (~1 L/min) (Fig. 14a; Chiodini et al., 

2008). La señal medida por el sensor atraviesa el conversor analógico-digital y es transmitida vía 

Bluetooth a cualquier dispositivo móvil que tenga sistema operativo Windows, que permite la 

instalación del software Flux Manager. En el software, la señal se visualiza en tiempo real a través 

de un diagrama que muestra la concentración de CO2 en función del tiempo. Cuando el flujo es
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constante, la gráfica presentará una línea con pendiente positiva uniforme (Fig. 14B). La medición 

tendrá una duración aproximada de 1 a 3 minutos, y durante ese tiempo es necesario marcar dos 

líneas verticales tocando la pantalla, seleccionando un tramo en el que la pendiente permanezca 

estable. Esto permitirá obtener el valor del flujo en ppm/seg, que aparecerá en la parte superior de la 

pantalla (Jácome Paz y Delgado Granados, 2022). 

El factor K debe multiplicar el flujo en ppm/seg para obtener mol/m2 seg. Posteriormente se 

considera el peso molecular del gas para transformar a gramos por metros cuadrados por día (g m-2 

d-1). Si el medidor de flujo utilizado es el desarrollado por West Systems, el factor K se obtiene 

desde una tabla de factor de corrección vs. temperatura y presión barométrica según el tipo de 

cámara utilizado (West Systems, 2019). 

Muchas investigaciones sostienen que esta metodología no requiere asunciones ni correcciones 

basadas en las propiedades del suelo, y permite realizar mediciones directas y rápidas del flujo de 

CO2 del suelo sin alterar significativamente el flujo natural, incluso en una amplia gama de valores 

de ese flujo. 

 

4.2. Métodos empleados en el procesamiento de los datos de flujo de 

dióxido de carbono difuso 

Los datos de flujo de CO2 del suelo en la caldera Cerro Galán se procesaron mediante el método 

geoestadístico simulación secuencial gaussiana (sGs, sigla en inglés) y el método gráfico 

estadístico (GSA sigla en inglés, graphical statistical approach). El método sGs permite mapear el 

flujo de CO2 y la temperatura del suelo, y calcular la cantidad de CO2 liberado y la incertidumbre 

asociada. El método GSA permite inferir las fuentes que alimentan al CO2. En primer lugar, se 

describe el método sGs, detallando previamente los conceptos básicos en los que se basa, y en 

segundo lugar se describe el GSA. 

 

4.2.1. Geoestadísticos 

En geología, muchos fenómenos se manifiestan en el espacio, por lo que es útil realizar mapas que 

representen su distribución espacial. Existen sectores dentro de un mapa donde se estiman valores 

de una variable que no han sido muestreados o medidos. Estas estimaciones se realizan utilizando 

interpolación lineal, entre otros métodos, basados en modelos probabilísticos. Estos métodos 

describen los fenómenos naturales entendiendo que estos se caracterizan por tener continuidad 

espacial (Isaaks y Srivastava, 1989). La rama de la estadística que caracteriza un fenómeno natural 

para luego realizar estimaciones y obtener medidas de incertidumbre sobre las
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estimaciones realizadas es la Geoestadística (Alperín, 2013). Sus orígenes se encuentran en trabajos 

de Krige (1951) y Matheron (1962) quienes aplicaron la Teoría de las Variables Regionalizadas a 

los problemas de estimación en fenómenos naturales. 

La Geoestadística estudia el comportamiento de las variables en el espacio conocidas como 

variables regionalizadas (Matheron 1962; Alperín, 2013). Según Deutsch y Journel (1998), en 

estadísticas predictivas, cualquier valor no muestreado (desconocido) de una variable regionalizada 

se caracteriza como una variable aleatoria Z que puede tomar diversos valores según una 

distribución de probabilidad (frecuencia). La distribución de probabilidad, suele depender de la 

ubicación; de ahí la notación Z(u), siendo u el vector de coordenadas de localización. 

La función de distribución acumulada (FDA) de una variable aleatoria continua Z(u) se expresa 

como: 

𝐹(𝑢; 𝑧) = 𝑃𝑟𝑜𝑏{𝑍(𝑢) ≤ 𝑧} [10] 

lo que representa la probabilidad de que el valor de Z(u) sea menor o igual a un valor específico z. 

Cuando la FDA se ajusta a un conjunto particular de datos, por ejemplo, un conjunto (n) que 

contiene n valores de datos vecinos Z(ui)=z(ui), con i=1, …, n, se utiliza la notación "condicional a 

(n)", y esto da lugar a la función de distribución acumulada condicional (FDAC): 

𝐹(𝑢; 𝑧 ∣ (𝑛)) = 𝑃𝑟𝑜𝑏{𝑍(𝑢) ≤ 𝑧 ∣ (𝑛)} [11] 
En este contexto, la primera expresión [10] representa la incertidumbre sobre el valor no 

muestreado Z(u) antes de considerar el conjunto de información (n). La segunda expresión [11] 

describe la incertidumbre posterior, una vez que se ha incorporado la información del conjunto (n). 

El propósito de cualquier método predictivo es justamente actualizar modelos de incertidumbre 

iniciales, como el de la expresión [10], para convertirlos en modelos más precisos, como el de la 

expresión [11]. En geoestadística, la información sobre un valor no medido, z(u), se obtiene 

principalmente de los valores de las muestras en ubicaciones cercanas. Por ello, es fundamental 

modelar el grado de correlación o dependencia entre las variables aleatorias, para actualizar las 

FDAs previas en FDACs más precisas basadas en los datos disponibles. 

Cuando asignamos una variable aleatoria a cada punto 𝑢 dentro de un dominio espacial, y estas 

variables pueden estar relacionadas entre sí, obtenemos un conjunto de variables aleatorias 

distribuidas espacialmente, representado como{z(u), u ∈ Ω}. Este conjunto es lo que llamamos una 

función aleatoria (Díaz Viera, 2002). 

Una función aleatoria Z(u) se define por el conjunto de todas sus funciones de distribución 

condicionales (FDC) para cualquier cantidad K de ubicaciones seleccionadas uK, donde k=1,...,K.  
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Estas FDC describen la probabilidad conjunta de que los valores de Z(u) en cada ubicación uk sean 

menores o iguales a ciertos valores específicos zk. Se expresa de la siguiente manera: 

 

𝐹(𝑢1, … , 𝑢𝑘; 𝑧1, … , 𝑧𝑘) = 𝑃𝑟𝑜𝑏 {𝑍 (𝑢1) ≤ 𝑧1, … , 𝑍 (𝑢𝑘 ≤ 𝑧𝑘)} [12] 

 
De la misma manera en que FDA de una variable aleatoria Z(u) nos ayuda a modelar la 

incertidumbre sobre el valor en una ubicación específica, la FDA multivariante se utiliza para 

modelar la incertidumbre conjunta de los K valores Z(u1),...,Z(uK) (Deutsch y Journel, 1998). 

Una función aleatoria se considera estacionaria si su FDA multivariada es invariante bajo cualquier 

traslación de los vectores de coordenadas. Todos los pares de puntos (ubicaciones) donde se mide la 

variable aleatoria y que están separados por una distancia fija 𝑢 tienen la misma función de 

distribución conjunta (Isaaks y Srivastava, 1989). En otras palabras, las características estadísticas 

del fenómeno, como la correlación o la distribución de los valores de la variable aleatoria, serán 

idénticas en cualquier par de ubicaciones que mantengan esa distancia. Esto sugiere que el proceso 

es predecible en esa escala espacial y que no hay cambios abruptos o variaciones significativas 

entre distintas áreas del dominio que se está estudiando. Entonces, decidir si una función es 

estacionaria nos permite calcular estadísticas importantes, como la FDA estacionaria o la 

covarianza estacionaria, a partir de los datos de las muestras. Estos cálculos se realizan usando 

histogramas acumulativos o covarianzas entre pares de datos separados por una distancia específica 

(Deutsch y Journel, 1998). 

En este trabajo, se trabajará con dos fenómenos o variables regionalizadas: el flujo de CO2 y la 

temperatura del suelo. Se utilizará un método geoestadístico basado en simulaciones estocásticas, 

siguiendo la metodología sugerida por Cardellini et al. (2003). 

Antes de estimar y obtener los valores en zonas no muestreadas mediante simulación estocástica, es 

necesario realizar un análisis estructural de los datos. Para ello, se debe formular una hipótesis sobre 

cómo varía la variable en el espacio. Basándose en la hipótesis de estacionariedad, se construye un 

modelo matemático que refleja la correlación espacial. En este caso, se opta por modelar la 

semivarianza, que describe cómo cambia la variabilidad espacial en función de la distancia (Díaz 

Viera, 2002). 

Inicialmente, la distribución del conjunto de datos (histograma) debe ser normal. Esto se debe a que 

los datos de flujo de CO2 suelen presentar una asimetría positiva, por lo que es esencial transformar 

estos datos a una distribución normal estándar, con una media de 0 y una varianza de 1 (Cardellini 

et al., 2003; Alperín, 2013). Posteriormente, se calculan los estadísticos de la variable (media y 

varianza) de acuerdo al modelo de semivariograma de los datos normalizados. A continuación, se 
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detalla el modelo de semivariograma. 

 

 

4.2.1.1. Variograma 

El análisis estructural de una variable regionalizada implica estimar y modelar una función que 

refleje la correlación espacial. La función que cumple con este propósito y, además, satisface la 

condición de estacionariedad, es la semivarianza, también conocida como variograma (Díaz Viera, 

2002). 

El variograma es una herramienta estadística que describe cómo varían los valores en dos puntos a 

medida que aumenta la distancia entre ellos. Es un método sencillo para relacionar la incertidumbre 

con la distancia desde una observación, cuantificando la disimilitud de los valores de la variable en 

las posiciones x y (x+h) (Delfiner y Chilès, 1999). La función de semivarianza para una distancia de 

separación permite establecer el variograma experimental con el siguiente cálculo: 

 

𝛾(ℎ) =  
1 

2𝑛 

𝑛 
𝑖=1 𝑍(𝑥𝑖 + ℎ) − 𝑍(𝑥𝑖))2  [13] 

 

donde 𝛾(ℎ)es la función de semivarianza, Z(x) es el valor de la variable en un sitio x, Z(x + h) es 

otro valor de la variable a una distancia h de x, n es el número de pares Z(x) y Z(x + h) separados 

una distancia h. La distancia h es un vector, conocido como "lag" (Fig. 4.2A), que denota la 

separación en distancia y dirección de cualquier par de valores Z (x) y Z (x + h). 

El gráfico típico del variograma representa la relación entre h en las abscisas y la semivarianza de 

todos los puntos distantes h en las ordenadas (Fig. 4.2B). Debido a que los muestreos pueden llegar 

a ser muy irregulares, se suele utilizar el promedio de la distancia de muestreo entre dos puntos 

vecinos como distancia o lag (Giraldo, 2002). El variograma experimental se define en la distancia 

h más/menos alguna distancia (h  h) y ángulo  más/menos algún ángulo (  ), de modo que 

el número de pares considerado en cada distancia y dirección sea suficiente para el cálculo del 

variograma (Fig.4.2C).  

∗ ∑ 
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Figura 4.2. A) Vector de distancia h o “lag”. B) Variograma Experimental. C) Tolerancia del vector de 

distancia. Construcción del variograma: Comienza en un valor (punto en el espacio) y compara el valor con 

todos aquellos que caen dentro de la tolerancia en distancia y angular. 

 

Generalmente se utiliza una tolerancia en la distancia igual a la mitad del desplazamiento (módulo 

del vector h). El análisis de la continuidad espacial comienza con el cálculo de un variograma en el 

que solo se especifica una tolerancia de distancia. De este modo, todos los pares de datos separados 

por esa distancia se incluyen en el cálculo del variograma, sin considerar ninguna orientación 

específica, es decir, con una tolerancia angular de 360°. Por lo tanto, será relevante únicamente la 

magnitud del lag. Este tipo de variograma se conoce como omnidireccional (Alperín, 2013).  

A medida que la distancia h o lag aumenta, el valor de la semivarianza correspondiente también 

incrementa, pero eventualmente se estabiliza y alcanza una meseta (conocida como "sill" en inglés), 

que teóricamente debe coincidir con la varianza a priori σ2 de la muestra de la función aleatoria 

Z(x). La meseta está compuesta por una porción correlacionada (C) más una componente aleatoria 

(CO) que corresponde al efecto pepita (Fig. 4.3). 
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Figura 4.3. Partes de un variograma. 

 

 

El valor del variograma a una distancia de separación cero es cero, ya que cada muestra es igual a sí 

misma. Sin embargo, en el variograma experimental suele haber una discontinuidad en el 

origenconocida como efecto pepita o "nugget effect". Este efecto representa la varianza "nugget" o 

microvarianza y ocurre principalmente debido a discontinuidades en la función aleatoria. En la 

práctica, su existencia se debe a la variación espacial que el variograma no puede explicar debido a 

la escala del muestreo.  

El alcance del variograma, o rango de correlación, es la distancia a la cual los datos dejan de estar 

correlacionados espacialmente. Dos puntos separados por una distancia menor que el alcance están 

correlacionados, mientras que dos puntos separados por una distancia mayor son independientes. En 

el variograma, el alcance se define como la distancia a la que el semivariograma alcanza su valor 

máximo, marcando el límite de la dependencia espacial de la propiedad (Díaz Viera, 2002; Alperín, 

2013). 

Debido a que el variograma experimental se calcula para intervalos de distancia específicos, se 

ajustan modelos teóricos de variograma para generalizar la estructura de correlación espacial 

observada a cualquier distancia. Esto proporciona la base necesaria para las técnicas de estimación, 

práctica, su existencia se debe a la variación espacial que el variograma no puede explicar debido a 

la escala del muestreo. 

El alcance del variograma, o rango de correlación, es la distancia a la cual los datos dejan de estar 

correlacionados espacialmente. Dos puntos separados por una distancia menor que el alcance están 

correlacionados, mientras que dos puntos separados por una distancia mayor son independientes. En 

el variograma, el alcance se define como la distancia a la que el semivariograma alcanza su valor 
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máximo, marcando el límite de la dependencia espacial de la propiedad (Díaz Viera, 2002; Alperín, 

2013). 

Debido a que el variograma experimental se calcula para intervalos de distancia específicos, se 

ajustan modelos teóricos de variograma para generalizar la estructura de correlación espacial 

observada a cualquier distancia. Esto proporciona la base necesaria para las técnicas de estimación, 

como el kriging y la simulación, que requieren conocer la estructura de correlación en todas las 

distancias posibles dentro de la región de estudio (Giraldo, 2002). Los modelos más utilizados son 

los de primer tipo, conocidos como modelos de transición, que alcanzan la meseta (Fig. 4.4): el 

esférico, exponencial y gaussiano (Mena, 2016). El modelo esférico probablemente es el más 

utilizado comúnmente, tiene un comportamiento lineal en distancias de separación cercanas al 

origen, pero se aplana a grandes distancias alcanzando la meseta. El modelo exponencial alcanza su 

meseta asintóticamente con el rango definido como la distancia a la cual el valor del variograma es 

95% de la meseta. Como el modelo esférico, el modelo exponencial es lineal en las distancias cortas 

cercanas al origen, sin embargo, se eleva más abruptamente y luego se aplana más gradualmente. 

El modelo gaussiano es un modelo de transición frecuentemente usado para fenómenos 

extremadamente continuos. Se caracteriza por un comportamiento parabólico cerca del origen, lo 

que indica una alta correlación a distancias cortas. Al igual que el modelo exponencial, alcanza su 

meseta asintóticamente en el rango que define la distancia a la cual el valor del variograma alcanza 

el 95 % de la meseta. Es el único modelo de transición con un punto de inflexión en su forma (Díaz 

Viera, 2002). 

 

 

 

Figura 4.4. Esquema de los modelos de variograma más comúnmente utilizados. 
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4.1.1.1.Estimación 

Como se mencionó en la sección 4.2.1., la Geoestadística permite la estimación de valores en 

ubicaciones no muestreadas o no medidas de una variable en estudio. Dentro de los métodos de 

interpolación probabilísticos, el krigeado -kriging, en inglés- es uno de los más populares 

(Goovaerts, 1999). Esta técnica se caracteriza por minimizar el error medio cuadrático de la 

predicción, proporcionando el mejor estimador lineal insesgado: es lineal porque la estimación se 

realiza mediante una combinación lineal ponderada de los datos disponibles, insesgado porque el 

error medio de la estimación se intenta igualar a cero, y mejor porque minimiza la varianza de los 

errores de estimación (Isaaks y Srivastava, 1989). 

El proceso del krigeado se basa en calcular los pesos que minimicen la varianza esperada del error. 

Estos pesos están condicionados a sumar uno, lo que garantiza el insesgado, asegurando que la 

varianza del predictor sea igual a la varianza de la variable (Rossi y Deutsch, 2014). La fórmula 

general es: 

 

𝑍 ∗ (𝑥0) = ∑ 𝜆𝑖𝑍𝑖𝑛
𝑖=1       [14] 

Donde 𝑍 ∗ (𝑥0) es el valor estimado para la variable en una posición no medida, λi es el peso 

asignado al valor Z de la variable en la posición i, y 𝑍𝑖 es el valor de la variable medida en una 

posición i. 

El krigeado considera la variabilidad espacial de la variable estudiada y proporciona un error de 

estimación conocido como varianza de krigeado, que depende de la posición y los parámetros del 

modelado del variograma experimental (Alperín, 2013). 

Existen distintos tipos de krigeado clasificados según el tipo de estimador, el soporte de la medición 

de los datos, o su parametrización. Los más comunes son el krigeado puntual y el krigeado en 

bloques, clasificados según el soporte de la medición de los datos, y el krigeado simple y el 

krigeado ordinario, que corresponden a tipos lineales no paramétricos (Díaz Viera, 2002). 

El krigeado obtiene una imagen suavizada del fenómeno, donde las estimaciones son medias 

móviles ponderadas de los valores de los datos originales. Por lo tanto, estas estimaciones exhiben 

menos variabilidad espacial que los datos originales (Deutsch y Journel, 1998). Teniendo en cuenta 

que un fenómeno espacial puede ser representado mediante una función aleatoria Z(x), las 

desventajas del krigeado se pueden saldar obteniendo innumerables realizaciones del fenómeno con 

las mismas características de continuidad espacial que los datos originales (Alperín, 2014). Estas 

realizaciones, llamadas simulaciones estocásticas, se explicarán a continuación. 
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4.1.1.1.1. Simulación estocástica 

Las simulaciones estocásticas generan un conjunto de representaciones equiprobables de la 

distribución espacial de un atributo, en este caso, del flujo de CO2 difuso o la temperatura del suelo. 

Es decir, obtienen escenarios diferentes de la variabilidad espacial de la variable en cuestión 

(Cardellini et al., 2003). 

Los métodos de simulación más usados se reúnen bajo el nombre de simulación condicional, siendo 

el algoritmo de Simulación Secuencial Gaussiana el más utilizado. Las simulaciones condicionales 

se desarrollan en una grilla lo suficientemente detallada para incluir un número adecuado de nodos 

dentro del tamaño deseado que cubra el área de interés. En este contexto, se generan múltiples 

realizaciones para cada nodo, todas ellas equiprobables por diseño. Cada realización representa un 

modelo de incertidumbre y proporciona una función acumulada condicional, permitiendo así 

explorar la variabilidad espacial del fenómeno con precisión. La simulación se obtiene según la 

ecuación: 

𝑃 ∗ {𝑍(𝑥0) ≤ 𝑧|(𝑛)} = 𝐹 ∗ (𝑥0; 𝑧|(𝑛)) [15] 

donde la probabilidad estimada (P∗) de que la variable (Z) en una posición específica (x0) sea menor 

o igual a un umbral condicionado a n datos (z|(n)) se determina mediante la función de distribución 

acumulada (F∗) (Díaz Viera, 2002). 

 

Simulación Secuencial Gaussiana 

La Simulación Secuencial Gaussiana (SSG) opera considerando un atributo como la realización de 

una función aleatoria gaussiana multivariante estacionaria. 

Como se mencionó al comienzo, en la sección de Geoestadística, cada conjunto de datos originales 

debe transformarse a una distribución normal estándar para poder realizar la simulación. 

Posteriormente, se define la función de distribución acumulada condicional Gaussiana en cada 

locación no muestreada utilizando krigeado simple debido a que el modelo gaussiano asume que la 

media de la distribución de los datos es igual al valor estimado y que su varianza es igual a la 

varianza del krigeado. La estimación mediante krigeado se aplica usando un modelo de variograma 

construido con los datos normalizados. 

El paso a paso de la simulación sería el siguiente: el algoritmo define un camino aleatorio que visita 

cada nodo de la grilla una vez. En el primer nodo, el algoritmo estima el valor de la media y la 

varianza de la función de distribución acumulada en ese punto mediante krigeado simple. Luego, se 
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obtiene un número aleatorio para un valor de probabilidad en dicha distribución, y su 

correspondiente intersección con el valor de la variable representará el valor simulado (Fig. 4.5). 

Este valor se añade al conjunto de datos y se usa en la estimación de los valores en los siguientes 

nodos hasta completar toda la grilla. Finalmente, los valores simulados se transforman nuevamente 

a la unidad de los datos originales (Deutsch y Journel, 1998; Cardellini et al., 2003). 

 

 

Figura 4.5. Estimación de la función condicional. 

 

 

4.1.2. Método gráfico estadístico 

Como se mencionó en el capítulo 3, el dióxido de carbono difuso que se libera a través de los suelos 

puede tener diversas fuentes/ procesos geoquímicos, incluyendo fuentes profundas, como la 

magmática e hidrotermal, y fuentes someras, como la biogénica. Este origen múltiple del gas 

resulta en una distribución bimodal o polimodal de los valores del flujo de CO2, observable como 

una curva con uno o varios puntos de inflexión, respectivamente, en gráficos de probabilidad 

logarítmica. 

La partición de cualquier distribución de datos en poblaciones individuales se puede realizar 

utilizando el método estadístico propuesto por Sinclair (1974). Este método, que consiste en 

seleccionar valores umbrales que definan valores anómalos y valores de fondo en datos 

geoquímicos mediante gráficos de probabilidad, fue aplicado por primera vez al flujo de CO2 del 

suelo en áreas volcánicas y geotermales por Chiodini et al. (1998), quienes lo denominaron método 

gráfico estadístico (GSA, por sus siglas en inglés). 

Un gráfico de probabilidad es un tipo especial de gráfico diseñado con una escala de ordenadas 
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aritmética y una escala de abscisas basada en la probabilidad (o porcentaje de frecuencia 

acumulada) que permite representar una distribución acumulativa normal (gaussiana) como una 

línea recta. En el caso del gráfico de probabilidad logarítmico-normal (log-normal), la escala de 

ordenadas es logarítmica en lugar de aritmética (Sinclair, 1974). 

En un gráfico de probabilidad log-normal, los valores numéricos de una única distribución log- 

normal, organizados de la misma manera que se usarían para crear un histograma acumulativo, se 

trazan como una línea recta. Esto indica que la distribución de los datos consiste en una única 

población log-normal. Una curva con un punto de inflexión describe la distribución de dos 

poblaciones log-normales superpuestas, es decir, una distribución bimodal de los datos. Por otro 

lado, n poblaciones log-normales superpuestas resultarían en una curva caracterizada por n - 1 

puntos de inflexión, lo que corresponde a una distribución polimodal de los datos (Sinclair, 1974). 

En distribuciones bimodales o polimodales, el punto de inflexión (o cambio de dirección en la 

curvatura), proporciona una estimación de las proporciones de las distintas poblaciones sólo sí las 

mismas tienen distribuciones de densidad normal o log-normal y se representan en un gráfico de 

probabilidad adecuado (Harding, 1949).  

Al procedimiento de separación de poblaciones individuales de una distribución polimodal, que 

consiste en dos o más poblaciones, se lo denomina partición (Sinclair, 1974). A modo de ejemplo 

de la metodología, se considera una distribución bimodal hipotética de valores de flujo difuso de 

dióxido de carbono con un punto de inflexión en el percentil acumulado 70 indicado en la Fig. 4.6 

con un punto celeste. El punto de inflexión muestra la presencia de un 30% de una población con un 

valor medio más alto, que se denominará A, y un 70% de una población con un valor medio más 

bajo, que se denominará B. 

En la Fig. 4.7, se observa el procedimiento de partición de la distribución bimodal de los valores de 

log ФCO2. El dato de log ФCO2 más bajo (0,07) representa el 5% de los datos totales. Sin embargo, 

también representa el (5/70×100) = 7,14% acumulado de la población B debido a que en este 

extremo del conjunto de datos no hay contribución efectiva de la población A. En consecuencia, un 

punto de la población B se define en 7,14% sobre el nivel de ordenada log ФCO2 0,07. De la misma 

manera, el dato de log ФCO2 0,2 representa el (10/70×100) =14,29 % acumulado de la población B, 

obteniéndose un segundo punto correspondiente a la población B.  
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Figura 4.6. Distribución bimodal hipotética de una muestra de datos de flujo difuso de dióxido de carbono 

en un gráfico de probabilidad log-normal. El punto de inflexión indica que la distribución ajustada a los 

datos (línea roja) se debe a la combinación de una población log-normal con un valor de flujo medio alto 

(A), que representa el 30% de la muestra, y una población log-normal con un valor de flujo medio (B), que 

representa el 70%. Los puntos negros corresponden a los datos de flujo de CO2. 
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Figura 4.7. Partición de la distribución hipotética de una muestra de datos de flujo de dióxido de carbono 

difuso en un gráfico de probabilidad log-normal, según el método gráfico estadístico descrito por Sinclair 

(1974). A: Identificación de la población B. B: Identificación de la población A. 

 

Este procedimiento se repite hasta que se obtienen los puntos suficientes para definir la población B 

mediante una línea recta o hasta que estos puntos comienzan a desviarse de un patrón lineal, lo que 

indica que la población A está presente en cantidades significativas. 

La población A se obtiene de la misma manera, siempre que la escala de probabilidad se lea como 

valores complementarios, por ejemplo, 97% acumulativo se lee como (100 - 97) = 3% acumulativo. 

Por lo tanto, el dato de log ФCO2 1,75 que representa el 97% de los datos totales, representa el 

(3/30 ×100) = 10% acumulado de la población A, que corresponde al 90% de los datos totales. Los 

puntos calculados para ambas poblaciones a modo de ejemplo se muestran con un cuadrado. 

La validez del modelo de dos poblaciones puede comprobarse combinándolas en las proporciones 

30% A y 70% B en varios niveles de ordenadas, mediante la relación PM = fA PA + fB PB, donde PM 

representa la probabilidad de la 'mezcla'; PA y PB son las probabilidades acumuladas de las 

poblaciones A y B, leídas del gráfico en un nivel de ordenadas específico, fA= 1-fB que es la 

proporción de la población A, y fB es la proporción de la población B. 

Además de obtener las proporciones de las poblaciones log-normales, se obtienen parámetros 

estadísticos como la media y la desviación estándar. La media geométrica de cada población se lee 

en el percentil 50 y el rango que corresponde al ± 1 desviación estándar de la media se determina en 

los percentiles 84 y 16. 

Actualmente, se estiman la media aritmética y la desviación estándar desde los softwares utilizados 

para realizar este método. Los parámetros estadísticos calculados se refieren a los logaritmos de los 

valores, por lo tanto, la media del flujo del CO2 (en g m-2 d-1) y un intervalo de confianza del 90% 

(±1,645 desviaciones estándar de la media) se calculan a través del estimador t de Sichel (David, 

1977): 

𝑒𝑠𝑡𝑖𝑚𝑎𝑑𝑜𝑟 𝑡 = 𝑒𝑥𝛾(𝑉) [16] 

 
donde 𝑥 es el valor medio del logaritmo y 𝛾(𝑉) es el factor dado por la tabla A de Sichel (David, 

1977). El intervalo de confianza del 90% se calcula según: 

𝐼𝑛𝑡𝑒𝑟𝑣𝑎𝑙𝑜 𝑑𝑒 𝑐𝑜𝑛𝑓𝑖𝑎𝑛𝑧𝑎 𝑖𝑛𝑓𝑒𝑟𝑖𝑜𝑟 = 𝑒𝑠𝑡𝑖𝑚𝑎𝑑𝑜𝑟 𝑡 × 𝚿0,05 [17] 

 

𝐼𝑛𝑡𝑒𝑟𝑣𝑎𝑙𝑜 𝑑𝑒 𝑐𝑜𝑛𝑓𝑖𝑎𝑛𝑧𝑎 𝑠𝑢𝑝𝑒𝑟𝑖𝑜𝑟 = 𝑒𝑠𝑡𝑖𝑚𝑎𝑑𝑜𝑟 𝑡 × 𝚿0,95 [18] 

 

donde Ψ 0,05 (V, n) y Ψ 0,95 (V, n) son los factores para la estimación del 90% de confianza de la 

media de una población log-normal, dados por la tabla B de Sichel (David, 1977). 
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En las mediciones del gas difuso de CO2 del suelo, la presencia de dos o más poblaciones puede 

relacionarse con la existencia de múltiples fuentes geoquímicas que controlan la variable observada. 

En general, los valores de flujo de CO2 bajos — hasta varias decenas de g m-2 d-1 — están asociados 

a una fuente de fondo (o background) somera, mientras que los valores de flujo de CO2 altos — 

hasta 103-104 g m-2 d-1 — se consideran asociados a la fuente profunda, magmática-hidrotermal 

(Chiodini et al., 2008). 

Las limitaciones de este método consisten en que asume que los datos de flujo siguen una 

distribución normal, aunque este puede no ser el caso y el proceso de partición de la distribución 

original puede tener más de una solución. Además, es importante tener en cuenta que la fiabilidad 

de los resultados obtenidos mediante esta metodología puede verse afectada por subjetividad que se 

introduce durante el proceso de partición (Sinclair 1974; Cardellini et al. 2003). 

Los flujos de ambas fuentes pueden coexistir y ser del mismo orden de magnitud, lo que impide 

distinguir entre los flujos de CO2 de origen profundo y el CO2 somero (Chiodini et al., 2008). Por lo 

tanto, dadas las limitaciones del método y la posible coexistencia de los flujos de CO2, es necesario 

realizar una caracterización precisa de las fuentes de CO2, lo cual incluye determinar la 

composición isotópica del carbono, δ13C-CO2 del suelo. 

 

4.2. Muestreo isotópico del gas del suelo para analizar el δ13C-CO2 

Como ya fue comentado en el capítulo 3 (sección 3.2.1.1.), Chiodini et al., 2008 presentaron una 

metodología para obtener el δ13C del flujo de CO2, es decir, del CO2 que efectivamente pasa desde 

el suelo a la atmósfera. Aunque esta metodología es simple, práctica y representativa de las fuentes 

del flujo de CO2, el ingreso de aire de manera natural o debido a perturbaciones durante la 

colocación de la cámara de acumulación en el suelo, puede diluir la señal de la fuente, 

especialmente si la investigación se lleva a cabo en un área con flujos de CO2 bajos (Federico et al., 

2010, Lamberti et al., 2021b). Debido a que hay registro de flujos de CO2 de baja magnitud en otras 

zonas geotermales cercanas a la caldera Cerro Galán, como Cerro Pabellón, Cordón de Inacaliri 

(Taussi et al., 2019, 2021) y Cerro Blanco (Lamberti et al., 2021a), se decidió utilizar el método de 

los perfiles para analizar el δ13C-CO2 del suelo en la caldera Cerro Galán. 

El método de perfiles empleado es similar a los desarrollados en los trabajos de Tassi et al. (2015) y 

Venturi et al. (2019), pero con modificaciones particulares para su adaptación y optimización en el 

área de estudio. Este método consiste en insertar un tubo de acero inoxidable a una determinada 

profundidad del suelo. Una vez insertado en el suelo, el tubo se conecta a un analizador de gas 

equipado con un detector infrarrojo y una bomba de bajo flujo, para una medición preliminar de las 

concentraciones de CO2. Luego de bombear por unos minutos con el objetivo de remover el aire 
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que rellena la línea de muestreo, se recolecta el gas del suelo en un vial de vidrio (Labco Exetainer 

R). Esta maniobra se repite a las distintas profundidades establecidas en el perfil de medición. A 

continuación, se describe el procedimiento desarrollado en campo para este trabajo. 

 

4.3. Medición de la desgasificación de CO2 en la caldera del Cerro Galán 

Mediante la evaluación de la información bibliográfica existente y el análisis de imágenes 

satelitales, se decidió realizar un mapeo de detalle del flujo de CO2 y temperatura del suelo dentro 

de las tres áreas hidrotermales de la caldera: La Colcha, Aguas Calientes y Piscinas Burbujeantes 

del Galán, reconocidas por UNSa en 1982 y ampliamente estudiadas en su composición geoquímica 

por Chiodi, 2015 y Chiodi et al., 2024. 

Durante la primera campaña, en octubre de 2021, se realizaron 148 mediciones de flujo de CO2 y 

temperatura del suelo en las tres áreas hidrotermales. 

Los flujos de CO2 del suelo se midieron utilizando el método de la cámara de acumulación descrito 

por Chiodini et al. (1998), mediante un medidor de flujo portátil West Systems (Fig. 4.8), 

perteneciente al Grupo de Estudio y Seguimiento de Volcanes Activos (GESVA – Universidad de 

Buenos Aires). El medidor de flujo está equipado con un espectrómetro infrarrojo LICOR Li-820 

que opera en el rango de 0 a 20.000 ppm de CO2. La incertidumbre de las mediciones se estima en 

alrededor del 10% para los flujos de CO2 entre 10 y 10.000 g m-2 d -1 (Chiodini et al. 1998), aunque 

puede ser mayor para flujos bajos (Evans et al. 2001; Carapezza y Granieri 2004). El espectrómetro 

se calibró en forma previa a la campaña en un banco de gases de la Comisión Nacional de Energía 

Atómica (CNEA) de Argentina. Para ello, se introdujo en el sensor una concentración conocida de 

CO2. La señal atraviesa el conversor AD y es transmitida vía Bluetooth a una computadora portátil 

con un programa diseñado para exhibir la señal recibida en un gráfico de concentración de CO2 

versus tiempo. Luego, a esa señal se la comparó con la señal registrada por el medidor de flujo en la 

aplicación que provee West Systems (ver sección 4.1). Además, durante las mediciones en el 

terreno, al equipo se le realizaron controles y calibraciones periódicas con bolsas Tedlar con 

concentraciones de 0 y 400 ppm de CO2. 

Simultáneamente con las mediciones del ΦCO2, se registró la temperatura del suelo a una 

profundidad de 10 cm. Para ello, se empleó un termómetro digital Hanna HI-935005 N con una  

precisión de ±0,2 °C y una termocupla metálica capaz de operar en el rango de -50 a 120 °C y con 

una resolución de 0,1 °C, enterrada a la profundidad descrita en cada punto de medición.  
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Figura 4.8. Fotografía del equipamiento para medir el CO2 difuso y la temperatura del suelo. 

 

 

En la Fig. 4.8 se muestra la metodología utilizada en el campo para realizar las mediciones de flujo 

de CO2 y temperatura del suelo. 

En el sector sur del área de La Colcha, se realizaron dos cuadrículas moderadamente regulares (de 

acuerdo con lo que permitía la topografía) alrededor de dos vertientes termales ubicadas, separadas 

entre sí por una distancia de ∼300 m. (Fig. 4.9). Este sector se priorizó por presentar las vertientes 

termales más calientes. La primera cuadrícula se realizó en el subsitio denominado La Colcha 3 y la 

segunda en el subsitio denominado La Colcha 1, recolectando una medida cada 10 y 30 m., 

respectivamente. 

En el área Aguas Calientes, realizamos una cuadrícula moderadamente regular con los puntos 

medidos en dos sectores con vertientes termales (Fig. 4.10), y por último se realizó una cuadrícula 

moderadamente regular en el área Piscinas Burbujeantes del Galán (Fig. 4.11). En cada área se 

recolectaron las medidas cada 15 m.  

Durante la segunda campaña, en noviembre de 2022, se realizó un muestreo de gases del suelo, con 

el objetivo de obtener datos isotópicos para el estudio del origen del CO2. Se recolectaron 27 

muestras del gas del suelo por medio de 10 perfiles cada 10 cm de profundidad. Los perfiles se 

distribuyeron de la siguiente manera: 6 en La Colcha, 2 en Aguas Calientes y 2 en Piscinas 

Burbujeantes del Galán. Cada perfil se observa en las Figuras 4.9, 4.10, 4.11.  
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Figura 4.9. Puntos de medición de los mapas del flujo de CO2 y temperatura del suelo en el sector 

sur del área hidrotermal de La Colcha, con color rojo. Puntos de muestreo del gas del suelo para el 

análisis isotópico del CO2, con color azul. 
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Figura 4.10. Puntos de medición de los mapas del flujo de CO2 y temperatura del suelo en el área 

hidrotermal Aguas Calientes, con color rojo. Puntos de muestreo del gas del suelo para el análisis isotópico 

del CO2, con color azul. 

 

 

Figura 4.11. Puntos de medición de los mapas del flujo de CO2 y temperatura del suelo en el área 

hidrotermal Piscinas Burbujeantes del Galán, con color rojo. Puntos de muestreo del gas del suelo para el 

análisis isotópico del CO2, con color azul. 
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Las muestras de gas del suelo se tomaron introduciendo un tubo capilar de acero inoxidable 

(diámetro interior de 0,4 mm) entre 10 y 30-40 cm de profundidad (Fig. 4.12). El tubo se conectó, a 

través de una conexión de silicona, a (i) un analizador de gases Multigas equipado con un detector 

infrarrojo no dispersivo de CO2 que opera en un rango de 0-5.000 ppm y con una bomba de flujo (1 

L/min) construida por la Comisión Nacional de Energía Atómica (CNEA) de Argentina, y (ii) un 

vial de vidrio de 12 mL, equipado con un septo de goma perforable (Labco Exetainer®), para 

análisis químicos. El vial de vidrio estaba conectado a la salida del Multigas mediante una conexión 

de silicona que terminaba en una aguja, por lo tanto, la muestra de gas se transfería directamente 

desde el Multigas al vial. La composición isotópica del carbono en el CO2 se analizó en el 

Laboratorio de Geoquímica de Fluidos del Departamento de Ciencias de la Tierra en Florencia 

(Italia), mediante espectroscopía de absorción por decaimiento en cavidad (CRDS, por sus siglas en 

inglés) utilizando un analizador Picarro G2201-i (rango operativo: 380–2.000 ppm). La línea de 

entrada del instrumento estaba equipada con una trampa de Drierite y una trampa de cobre para 

eliminar el vapor de agua y el H2S. 

 

 

 

Figura 4.12. Fotografía del muestreo del gas del suelo para analizar la composición isotópica del carbono 

del CO2. 
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4.4. Cálculo de la energía térmica liberada por la caldera Cerro Galán 

La estimación de la liberación de energía térmica a través de los suelos se basa en que la mayor 

parte de la energía proviene del calor liberado por el vapor durante el proceso de condensación, el 

cual generalmente ocurre a profundidades someras. La presencia de manantiales termales y las 

anomalías de temperatura del suelo asociadas con las EDD confirman cualitativamente la existencia 

de tal proceso de condensación con liberación difusa de gases y energía térmica (Chiodini et al., 

2005). 

En particular, los flujos de CO2 se utilizan para estimar el calor liberado mediante las EDD, 

asumiendo que los gradientes térmicos medidos en la parte superior de los suelos calientes son 

directamente proporcionales al calor total transportado por la desgasificación difusa, y que los 

fluidos de origen profundo que alimentan el proceso de desgasificación difusa tienen la misma 

composición que aquellos emitidos por las fumarolas (Chiodini et al., 2005).  

En el caso de que las EDD no coincidieran con áreas fumarólicas no se puede utilizar el CO2 como 

trazador del proceso de condensación. Sin embargo, dicho proceso se puede cuantificar por medio 

de la temperatura del suelo. Existen numerosos trabajos publicados con expresiones teóricas para 

estimar el flujo de calor a través de la temperatura del suelo superficial (por ej., Dawson, 1964; 

Olmsted y Ingebritsen, 1986; Sorey y Colvard, 1994; Fridriksson et al., 2006; Hochstein y Bromley, 

2005; Chiodini et al., 2001, 2005, 2007, 2015; Hurwitz et al., 2012; Bloomberg et al., 2014; 

Harvey et al., 2015; Price et al., 2017; Bini et al., 2019). 

El método propuesto por Dawson (1964; modificado por Sorey y Colvard, 1994) estima el flujo de 

calor total del suelo humeante a través de correlaciones empíricas, considerando únicamente la 

temperatura del suelo superficial a una profundidad de 15 cm. Este autor midió las temperaturas 

superficiales del suelo con un calorímetro lleno de agua y las convirtió a valores de flujo de calor 

equivalente a través del desarrollo de funciones de ley de potencia. 

La ecuación original de Dawson (1964) para estimar el flujo de calor en la superficie del suelo es la 

siguiente: 

𝑞 = 5,2 × 10−6 ⋅ 𝑡4 [19] 

 

donde q es el flujo de calor (W m−2) en la superficie del suelo, 5,2×10−6 es la constante empírica 

(en W m−2 /◦C4), y t15 es la temperatura del suelo a 15 cm de profundidad (en °C).  

El método fue inicialmente aplicado a temperaturas de superficie del suelo medidas en áreas 

térmicas específicas del campo geotérmico de Wairakei (Nueva Zelanda), y posteriormente 

extendido a diferentes ambientes como el Parque Nacional Volcánico Lassen (EE.UU.; Sorey y 

Colvard, 1994), el sistema volcánico Hengill (Islandia; Hernández et al., 2012), el volcán Teide 
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10 

(España; Alonso et al., 2019), y el Cordón de Inacaliri (Chile; Taussi et al., 2021). Esta metodología 

será utilizada para calcular el flujo de calor superficial de la caldera Cerro Galán, equivalente a la 

energía térmica liberada. 

La constante empírica en el método de Dawson (1964) resultó de estudios térmicos realizados en 

terrenos de baja altitud (~400 m sobre el nivel del mar) con punto de ebullición del agua en ~98,5 

°C, pero luego fue ligeramente modificada por Sorey y Colvard (1994) utilizando una constante 

revisada de 6,7 × 10-6 para tener en cuenta el cambio del punto de ebullición del agua con la altitud 

(~93 °C a 2.500 m s.n.m). El procedimiento para obtener el valor corregido no fue definido por 

Sorey y Colvard (1994), por lo tanto, se decidió realizar el procedimiento considerado por Taussi et 

al., 2021. Estos autores realizaron una correlación lineal entre las temperaturas del agua en 

ebullición con las altitudes conocidas para poder extrapolar el valor de la constante a la temperatura 

de ebullición y altura requeridas (85°C a 2.500 m s.n.m). 

Para el caso específico de la caldera Cerro Galán, se aplicó esta metodología de correlación lineal 

utilizando datos conocidos hasta la fecha (Dawson, 1964; Sorey y Colvard, 1994; Taussi et al., 

2021), lo que determinó una constante empírica de 8,31 × 10-6 para las condiciones específicas de 

este estudio, punto de ebullición del agua de 87,7°C y altitud de 4.600 m s.n.m. Por lo tanto, la 

ecuación de Dawson modificada para calcular el flujo de calor de la caldera Cerro Galán es la 

siguiente: 

𝑞 = 8,20 × 10 −6 ⋅ 𝑡4 [20] 

 

Además, se puede inferir el flujo de vapor asumiendo que el flujo de calor es el resultado de la suma 

del flujo conductivo, debido a la condensación subsuperficial de vapor que se moviliza hacia la 

superficie por conducción, y del flujo de vapor convectivo (Brombach et al., 2001; Werner et al., 

2004; Hochstein y Bromley, 2005; Fridriksson et al., 2006; Rissmann et al., 2012; Harvey et al., 

2017), con la siguiente ecuación: 

𝐹𝑠𝑡𝑚 = 𝑞𝑚 × 𝑎 × (𝐻𝑉,87,7°𝐶 − 𝐻𝐿,10∘𝐶)
−1 

[21] 
 

Donde 𝐹stm es el flujo de vapor (kg s−1), 𝑞𝑚 es el flujo de calor promedio aritmético del suelo 

(convertido en kJ m−2 s−1) derivado de la Ecuación [19], 𝑎 es el área investigada (en m2), 𝐻𝑉,87,7°𝐶 

es la entalpía del vapor a 87,7°C (es decir, aproximadamente el punto de ebullición del agua a la 

altitud de la caldera de Cerro Galán), y 𝐻𝐿,10∘𝐶 es la entalpía del agua líquida considerando una 

temperatura del agua superficial de ~10°C tomada de Tchilinguirian y Olivera,2014 y Salminci et 

al.,2014 (2.655,91 kJ/kg y 41,99 kJ/kg, respectivamente; Koretsky, 2012). 
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4.5. Muestreo y análisis mineralógico 

Adicionalmente para este trabajo, también se tomaron muestras de los precipitados que se 

encontraban alrededor de las manifestaciones superficiales en las tres áreas hidrotermales (Fig. 

4.13). En La Colcha y Aguas Calientes, se recolectaron tres muestras de sales eflorescentes 

identificadas como SLC1, SLC2, SLC3 y SAC1, SAC2 y SAC3, respectivamente. En Piscinas Burbujeantes 

del Galán, se recolectaron cinco muestras identificadas como PPBG1, PPBG2, PPBG3, PPBG4 Y PPBG5. 

Estos materiales se almacenaron en recipientes de plástico con tapa y se conservaron refrigerados 

hasta su análisis. El análisis mineralógico se realizó por difracción de rayos X (DRX). Las muestras 

se secaron primero al aire y después al horno a 60 ºC y se molieron en un mortero. La 

determinación cualitativa de las fases minerales se realizó sobre polvos orientados al azar utilizando 

un difractómetro Phillips-PW3710 (CuKα filtrado con Ni, 35 Kv, 40Ma, sin monocromador 

secundario) en los laboratorios del CETMIC (Gonnet, Argentina) y del Centro Atómico Nacional 

(CNEA Bariloche, Argentina). Las muestras se analizaron de 3°-70°2θ, con una amplitud de paso 

de 0.04° durante dos segundos, dando un barrido de paso de 1°2θ/min. La determinación de los 

minerales arcillosos se realizó sobre la fracción menor a 2 μm en agregados orientados secados al 

aire (2°2θ-32°2θ), solvatados con etilenglicol (2°2θ-30°2θ) y calcinados a 550°C durante dos horas 

(3°2θ-15°2θ) utilizando un Bruker D2 Phaser y siguiendo la metodología de Moore y Reynolds 

(1989). Para la determinación cualitativa de las fases minerales se utilizaron los softwares X`Pert 

Highscore Plus, para patrones de roca total, y OriginPro 8, para preparados de 

arcilla orientada. La identificación de las fases minerales se basó en los picos de diagnóstico según 

Brown y Brindley (1980) y Moore y Reynolds (1989). 



71 

 

 

Figura 4.13. Precipitados alrededor de las manifestaciones hidrotermales. A) Sales eflorescentes en el área 

termal La Colcha. B) Sales eflorescentes en el área termal Aguas Calientes. C y D) Precipitados en el área 

termal Piscinas Burbujeantes del Galán. 
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Capítulo 5. Resultados 

 
5.1 Emisión difusa de dióxido de carbono 

En esta sección se informan los resultados del análisis estadístico y geoestadístico del CO2 difuso de 

la caldera. Se presenta la distribución espacial de la emisión, la cantidad de CO2 liberado en las tres 

áreas estudiadas y la cantidad de fuentes inferidas que alimentan dicha emisión. Además, se 

presentan los datos de la composición isotópica del carbono del CO2 del suelo. 

 

5.1.1 Mapeo de la emisión difusa de CO2 y temperatura del suelo 

Las áreas investigadas se caracterizaron por un rango de valores de flujo de CO2 del suelo que 

varían entre 0 y 21,66 g m-2 d-1, medidos en los sitios de La Colcha y Aguas Calientes. En el sitio 

Piscinas Burbujeantes no se detectó flujo de CO2 del suelo. En La Colcha, la temperatura del suelo 

varió entre -5,2 °C y 23,26 °C. En Aguas Calientes, la temperatura del suelo fluctuó entre -4.3 °C y 

27,5 °C, mientras que en Piscinas Burbujeantes del Galán se registraron temperaturas del suelo 

entre 3,2 °C y 35 °C. 

La Tabla 1 presenta las 148 mediciones de ФCO2 con su distribución en cada área estudiada, y junto 

a las principales medidas estadísticas. Además, en el anexo I se encuentra la tabla completa con las 

mediciones de ambos parámetros, ФCO2 y la temperatura del suelo. 

Los mapas de flujo de CO2 difuso y de temperatura del suelo se elaboraron aplicando el algoritmo 

SGS (explicado en la sección 4.2.1.2.1). Para esto, se realizaron la normalización y los variogramas 

experimentales de cada conjunto de datos (Tabla 2), ajustándolos a un modelo teórico. Los 

histogramas originales, los histogramas normalizados, los variogramas experimentales y los 

modelos de variograma de cada conjunto de datos se presentan en el anexo II. 

En este estudio, se realizaron 200 simulaciones equiprobables y luego se apilaron estos 200 mapas 

para obtener un mapa final en el cual cada píxel representa el valor medio del flujo de CO2 y/o de la 

temperatura del suelo, según corresponda. Utilizando los mapas de ФCO2, e integrando los valores 

de flujo de cada píxel, se calculó la emisión total de CO2. Los parámetros de las SGS de los mapas 

de CO2 difuso y temperatura del suelo de cada sitio se presentan en el anexo III. 

A continuación, se presentan los mapas resultantes para cada área hidrotermal. Además, en cada 

mapa de flujo de CO2 se muestran los puntos de muestreo del gas del suelo con el objetivo de 

distinguir aquellos perfiles realizados fuera y dentro de las EDD. Esta distinción será útil para las 

discusiones posteriores. 
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Tabla 1. Parámetros principales de las tres áreas investigadas. 
 

 

 

Sitio 
Número de 

mediciones 

Modelo de 

variograma, efecto 

pepita, meseta y 

rango (m) 

Parámetros de la 

grilla: distancia o lag 

(m), n. celdas 

Extensión 

(m2) 

Emisión de CO2 

± desviación 

estandar (kg/d) 

La Colcha 

(LC1) 
36 

Esférico; 

0,09;0,14; 145,6 
1; 18.888 19.044,60 0,67 ± 0,07 

La Colcha 

(LC3) 
37 

Esférico; 0,5; 0,35; 

23 
1; 4.169 4.301,95 10,46 ± 1,15 

Aguas Calientes 30 
Esférico; 0.09; 

0.35; 63 
2; 19.522 78.628,10 190,22 ± 20,92 

Piscinas 

Burbujeantes 

del Galán 

 

45 
Esférico; 0.004; 

0.019; 97.2 

 

1; 3 

 

3,06 
 

 

Tabla 2. Parámetros relevantes de la aplicación Simulación Gaussiana Secuencial (SGS) utilizados para 

estimar la emisión de CO2 total en las diferentes áreas termales. 

  

 Mapas de ФCO2 y temperatura del suelo en el área hidrotermal La Colcha. 

Las Figs. 5.1 y 5.2 presentan el mapa de ФCO2 difuso y de temperatura del suelo del sitio La 

Colcha 1, respectivamente; y las Figs. 5.3 y 5.4 presentan el mapa de ФCO2 difuso y de 

temperatura del suelo del sitio La Colcha 3, respectivamente. Ambos sitios exhiben estructuras de 

desgasificación difusa, la cual están asociadas con la ubicación de las fuentes termales. Además, se 

observó una correlación positiva entre la distribución espacial de las estructuras de desgasificación 

difusa de CO2 y de la temperatura del suelo. En La Colcha 3, el coeficiente de correlación Pearson 

es 0,58. 

 

Área termal 
Cantidad de 

mediciones 

Cantidad de 

cuadrículas 

Tamaño de 

cuadrícula 

(m2) 

Promedio de 
flujo de CO2 (g 

m-2d-1) 

Flujo 

mínimo de 

CO2 (g m- 
2d-1) 

Flujo 

máximo de 

CO2 (g m- 
2d-1) 

  1 19.044,6 0,41 <0,01 10,89 
La Colcha 73     

  2 3.036,13 2,39 <0,01 21,67 

Aguas 

Calientes 

 

30 

 

1 

 

54.520 

 

3 

 

0,18 

 

13,28 

Piscinas 

Burbujeantes 

del Galán 

 

45 

 

1 

 

7.142,68 

 

0,04 

 

<0,01 

 

0,89 



74 

 

 

 

Figura 5.1. Mapa de flujo de CO2 difuso del suelo en el sitio La Colcha 1. Se muestran también los puntos de 

muestreo del gas del suelo para el análisis isotópico del CO2, con color azul. 

 

 

Figura 5.2. Mapa de temperatura del suelo en el área termal La Colcha 1. 
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Figura 5.3. Mapa de flujo de CO2 difuso del suelo en el área termal La Colcha 3. Se muestran también los 

puntos de muestreo del gas del suelo para el análisis isotópico del CO2, con color azul LC1-LC5. 

 

 
Figura 5.4. Mapa de temperatura del suelo en el área termal La Colcha 3. 
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 Mapas de ФCO2 y temperatura del suelo en el área hidrotermal Aguas Calientes. 

Las Figuras 5.5 y 5.6 presentan el mapa de ФCO2 difuso y de temperatura del suelo del área 

hidrotermal Aguas Calientes. El mapa de ФCO2 muestra estructuras de desgasificación difusa 

asociadas a la corriente formada por los manantiales termales con temperaturas superiores a 65°C. 

No se logró mapear por completo las estructuras de desgasificación difusa del sitio Aguas Calientes 

debido a la imposibilidad de acceso al terreno. 

Al igual que en el área de La Colcha, en Aguas Calientes se observa una correlación positiva entre 

la distribución espacial de las estructuras de desgasificación difusa de CO2 y de la temperatura del 

suelo. En este caso, la correlación medida mediante el coeficiente de Pearson alcanza un valor de 

0.7. 

 

 

 Mapas de ФCO2 y temperatura del suelo en el área hidrotermal Piscinas Burbujeantes del 

Galán. 

Las Figuras 5.7 y 5.8 presentan el mapa de ФCO2 difuso y de temperatura del suelo del área 

hidrotermal Piscinas Burbujeantes del Galán. Como se puede observar, no se detectó flujo de CO2, 

mientras que se identificó una anomalía térmica principal lineal, que presenta una dirección NE-SO, 

acompañada de una anomalía menor ubicada en el sector SE. 
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Figura 5.5. Mapa de flujo de CO2 difuso del suelo en el área termal Aguas Calientes. Se muestran también 

los puntos de muestreo del gas del suelo para el análisis isotópico del CO2, con color azul AC1 y AC2. 

 

 

Figura 5.6. Mapa de temperatura del suelo en el área termal Aguas Calientes. 
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Figura 5.7. Mapa de flujo de CO2 difuso del suelo en el área termal Piscinas Burbujeantes. Se muestran 

también los puntos de muestreo del gas del suelo para el análisis isotópico del CO2, con color azul PBG1 y 

PBG2. 

 

 

Figura 5.8. Mapa de temperatura del suelo en el área termal Piscinas Burbujeantes.
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5.1.2 Estimación de la cantidad de CO2 liberado 

La elaboración de los mapas de flujo de CO2 permitió identificar las estructuras de desgasificación 

difusa y su relación con las anomalías de temperatura. Estos mapas también permiten determinar la 

cantidad de CO2 liberada por cada área termal. La Tabla 2 presenta esta información, mostrando los 

parámetros relevantes para la aplicación de la SGS y la estimación de la emisión total de CO2 en 

cada área termal estudiada. 

El área termal Aguas Calientes es la que presenta la mayor emisión de CO2, liberando 190,22 

kilogramos diarios a la atmósfera y el área termal La Colcha emite unos 11,13 kilogramos diarios a 

la atmósfera. De ambas áreas, se obtiene un total de 201,35 kg/día de CO2 emitidos por la caldera. 

Para distinguir la emisión de CO2 difuso de origen hidrotermal dentro de este total, es necesario 

determinar la proporción que corresponde a dicho origen. A continuación, se mostrarán los 

resultados del método gráfico estadístico el cual permite inferir las fuentes que alimentan el CO2 

difuso y la proporción de cada una (ver detalle de la metodología en sección 4.2.2.). 

 

 

5.1.3 Aplicación del método gráfico estadístico 

Se estudiaron los dos conjuntos de datos pertenecientes a las áreas de La Colcha y Aguas Calientes, 

los cuales arrojaron valores de flujo de CO2 (Tabla 1). En este caso, a diferencia del mapeo, se 

decidió tratar en conjunto los datos de ambos sitios de La Colcha debido a que el programa 

utilizado para realizar el gráfico de probabilidad acumulada no tomaba los datos por separado. 

La Fig. 5.9 presenta la distribución del logaritmo del flujo difuso de CO2 de los conjuntos de datos 

de La Colcha y Aguas Calientes, respectivamente; representada con puntos negros. La distribución 

del log ФCO2 es polimodal tanto en La Colcha como en Aguas Calientes, y puede ser modelada 

mediante la combinación de tres y dos poblaciones log-normales, respectivamente. Estas 

poblaciones se indican con rectas de color celeste. La presencia de estas poblaciones log-normales 

infiere diversas fuentes de CO2 alimentando las estructuras de desgasificación difusa halladas en 

ambas áreas termales. La distribución estadística teórica resultante de la combinación de las 

poblaciones individuales teóricas se representa por la curva discontinua roja. 
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Figura 5.9. Gráfico de probabilidad log-normal con la distribución del logaritmo del flujo de CO2 difuso de 

las áreas La Colcha (LC) y Aguas Calientes (AC). 

 

 

La Tabla 3 muestra la proporción de cada población log-normal discriminada de la distribución 

original y los resultados de la media, en 10 g m-2 d -1, y del intervalo de confianza del 90%, 

obtenidos con el estimador t de Sichel, como fue mencionado en el apartado 3.2.2.2. 
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Sitio 

 

Población 

 

Proporción 
(%) 

Promedio 

de ФCO2 (g 

m-2 d-1) 

Intervalo de 

confianza 90% 

(g m-2 d-1) 

Emisión 

de CO2 

total (kg 

d−1) 

Intervalo de 
confianza 

90% (kg d−1) 

  

A 

 

4 

 

18,63 

 

(13,42-38,09) 

 

21,44 

 

(15,44-43,83) 

 

La Colcha 

 

B 
 

58 
 

0,95 
 

(0,78-1,25) 
 

15,85 
 

(13,01-20,89) 

 
C 38 <0,01 

(0,0030- 
0,0043) 

0,04 (0,03-0,05) 

 
Total 100 

  
37,33 (28,49-64,76) 

  

A 

 

10 

 

11,65 

 

(7,99-20,28) 

 

33,51 

 

(22,98-58,34) 

Aguas 
Calientes 

 

B 

 

90 

 

1,93 

 

(1,61-2,62) 

 

50,03 

 

(41,70-67,71) 

 
Total 100 

  
83,54 

(64,68- 
126,05) 

 

Tabla 3. Parámetros estimados para las poblaciones log-normales particionadas de cada conjunto de datos 

correspondientes a La Colcha y Aguas Calientes. Se informa también el cálculo de la emisión total de CO2 de 

cada sitio con su error, calculado como el intervalo de confianza del 90%, mediante el estimador t de Sichel. 

 

Las poblaciones log-normales denominadas A en La Colcha y Aguas Calientes, incluyen los valores  

de flujos más altos del área con un valor medio de ΦCO2 de 18,63 y 11,65 g m-2d-1, 

respectivamente. Por otro lado, las poblaciones B de ambos sitios y la población C de La Colcha, 

comprenden los valores de flujo bajo. La población B y C de La Colcha presentan valores medios 

de ФCO2 de 0,95 y <0,01 g m-2 d-1, respectivamente, y la población B de Aguas Calientes presenta 

un valor medio de 1,93 g m-2 d-1. La interpretación de los valores de ФCO2 en bajos o altos se basó 

tomando en cuenta (a) las medias de flujo que caracterizan las diferentes poblaciones en Cerro 

Galán y (b) los valores de flujo de fondo reportados en otros sistemas geotérmicos ubicados en el 

sur de la zona volcánica central (~1 a 2 g m-2 d-1, Navarrete-Calvo, 2012; Raco, 2018; Taussi et al., 

2019a, ~ 10 g m-2 d -1, Lamberti et al., 2020a). 

En La Colcha, la mayor parte de la muestra, un 58%, corresponde a la población B, seguida de la 

población C con un 38%. Ambas poblaciones presentan valores medios con un intervalo de 

confianza del 90% más acotado que el de la población A, cuya proporción es del 4%. El amplio 

intervalo de confianza en la población A probablemente se deba a la escasa cantidad de datos que 

representan los valores altos de flujo de CO2. 
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En Aguas Calientes, la mayor parte de la muestra, el 90%, corresponde a la población B, mientras 

que el 10% restante corresponde a la población A. Esta última población presenta un valor medio 

con un intervalo de confianza del 90% mucho más amplio que el de la población B. Esto 

probablemente se deba, al igual que en La Colcha, a la menor proporción de datos que representan 

los valores altos de flujo de CO2. 

 

 

5.1.4 Composición isotópica del carbono, δ13C – CO2 

De las 27 muestras de gas del suelo tomadas en los 10 perfiles, se obtuvo la concentración de CO2 y 

la composición isotópica del carbono del CO2 (δ13C-CO2 vs. V-PDB) de los 3 sitios termales de la 

caldera Cerro Galán. Además, en cada punto de muestreo donde se realizó un perfil, se midió el 

flujo de CO2 y la temperatura del suelo. El lugar donde se realizó cada perfil se puede observar en 

el apartado 4.4 del Capítulo Metodología y en el apartado 5.1.1 del Capítulo Resultados junto con 

los mapas de flujo de CO2. 

Los valores isotópicos δ13C-CO2, la concentración de CO2, el ΦCO2 y la temperatura del suelo de 

cada perfil se presentan en la Tabla 4. De los datos obtenidos, se observa que la concentración de 

CO2 del suelo osciló entre 370 y >5.000 ppm (punto de saturación del instrumento) y la 

composición isotópica del CO2 del suelo se encuentra en el rango de -21,3‰ y -5,2‰.  

Las muestras recolectadas en los perfiles realizados dentro de las EED tanto en La Colcha como en 

Aguas Calientes presentan concentraciones de CO₂ superiores a 5.000 ppm con composiciones 

isotópicas del carbono de -5,2‰ (LC4) y -6,5‰ vs. V-PDB (AC1), respectivamente (∆ = -1.3‰, x̅ 

= -5.83‰ vs. V-PDB). En La Colcha también se obtuvo una muestra dentro de una EDD con 

concentraciones de CO2 inferiores a 5.000 ppm, pero con valores isotópicos similares (-5,8‰ vs. V-

PDB a 1000 ppm, LC5; Tabla 1). 
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Sitio termal 

 

Nombre 

de 

muestra 

 

Profundidad 

(cm) 

 

ΦCO2 

(g m-2 d-1) 

 

 

 

Tsuelo 

(°C) 

 

[CO2] 

(ppm) 

δ13C- 

CO2 

vs. V- 

PDB 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

La Colcha (LC) 

LC1_V1 10 
  

400 -18,8 

  2,50 25,5   

LC1_V2 20   550 -19,6 

LC2_V1 10 
  

600 -17,6 

LC2_V2 20 1,03 29,5 550 -17,8 

LC2_V3 30 
  

700 -11,7 

LC3_V1 10 
  

400 -19,7 

LC3_V3 30 9,06 23 600 -20,3 

LC3_V4 40 
  

650 -13,2 

LC4_V1 10 35,27 22,5 >5.000 -5,2 

LC5_V1 10 
  

1.000 -5,8 

LC5_V3 30 0,78 22,70 700 -9,8 

LC5_V4 40 
  

600 -14,3 

LC6_V1 10 
  

600 -15,7 

LC6_V2 20 0,95 24,10 650 -14,8 

LC6_V3 30 
  

600 -15,1 

 
PBG1_V1 10 3,02 61,00 370 -21,3 
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Piscinas 

Burbujeantes 

(PBG) 

PBG1_V2 20 
  

700 -18,8 

PBG1_V3 30 
  

670 -15,4 

PBG2_V1 10 
  

710 -13,3 

PBG2_V2 20 0,97 31,1 680 -14,6 

PBG2_V3 30 
  

630 -18,8 

 

 

 

 

 

 

Aguas Calientes 

(AC) 

AC1_V1 10 
  

>5.000 -6,5 

AC1_V2 20 4,39 26,00 370 -17,9 

AC1_V3 30 
  

700 -13,1 

AC2_V1 10 
  

600 -17,6 

AC2_V2 20 3,63 21,3 700 -15,6 

AC2_V3 30 
  

700 -15,9 

Tabla 4. Valores de flujo de CO2 (ΦCO2), temperatura del suelo, concentración de CO2 y composición 

isotópica (δ13C-CO2) de las tres áreas termales de la caldera Cerro Galán. Los perfiles se diferencian 

mediante la sigla del área termal y el número correspondiente de perfil para esa área. Se detalla, además, la 

profundidad a la que fue tomada cada muestra.  

 

La composición de los gases intersticiales del suelo a lo largo de los diez perfiles verticales se 

puede describir de la siguiente manera: 

I. El perfil LC1 se caracterizó por concentraciones de CO2 cercanas a la atmosférica (400 

ppm), mostrando poca variación con la profundidad (400 a 550 ppm). Los valores de δ13C-CO2 

variaron entre -18,8 y -19,6‰ vs. V-PDB con la profundidad. En este perfil, particularmente, solo 

se pudieron tomar muestras hasta una profundidad de 20 cm debido a las características del suelo, 

que impidieron un muestreo más profundo. 

II.  Las concentraciones de CO2 y los valores de δ13C-CO2 en los perfiles LC2, LC6 y AC2  

Mostraron sólo pocas variaciones. En el perfil LC2, la concentración de CO2 incrementó 
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ligeramente desde 600 a 700 ppm desde los 10 a 30 cm y los valores de δ13C-CO2 fueron -17.6‰ a 

10 cm, -17.8‰ a 20 cm y -11.4‰ a 30 cm. En el perfil LC6, la concentración de CO2 fue de 600 

ppm tanto a 10 cm como a 30 cm, mientras que aumentó a 650 ppm a 20 cm. Los valores de δ13C-

CO2 fueron -15,7‰ a 10 cm, -14,8‰ vs. V-PDB a 20 cm, y -15,1‰ vs. V-PDB a 30 cm. En el 

perfil AC2, la concentración de CO2 fue de 600 ppm a 10 cm y de 700 ppm tanto a 20 cm como a 

30 cm. Los valores de δ13C-CO2 fueron -17,6‰ vs. V-PDB a 10 cm, -15,6‰ vs. V-PDB a 20 cm, y 

-15,9‰ vs. V-PDB a 30 cm. 

III.  Los perfiles LC3 y PBG1 evidenciaron una disminución en la concentración de CO2 con la 

profundidad. Las concentraciones variaron desde alrededor de 370-400 ppm hasta 600-650 ppm. 

Los valores de δ¹³C-CO2, por su parte, mostraron un aumento progresivo con la profundidad: en 

LC3, de -19,7‰ vs. V-PDB a 10 cm a -13,2‰ vs. V-PDB a 30 cm y en PBG1, de -21,3‰ vs. V-

PDB a 10 cm a -15,4‰ vs. V-PDB a 30 cm. 

IV. Solo se pudo tomar una muestra a 10 cm en el sitio LC4, que mostró una concentración de 

>5000 ppm y un valor de δ13C-CO2 de -5,2‰ (el más pesado). No fue posible realizar más 

muestreos debido a la saturación en agua del suelo. 

V. En los perfiles LC5 y AC1, la concentración de CO2 disminuye de más de 5.000/1.000 ppm a 

600/700 ppm, mientras que en PBG2 la concentración mostró menos variación, disminuyendo solo 

de 710 a 630 ppm. El δ13C-CO2 en los perfiles LC5 y AC1 se vuelve más liviano, de -5,8 y -6,5‰ 

vs. V-PDB a ~ -14 y -13‰ vs. V-PDB, respectivamente. En PBG2, la variación es menor, de -13,3 

a -18,8‰ vs. V-PDB. 

 

5.2 Evaluación de la energía térmica liberada por la caldera 

La estimación de la energía térmica liberada por los suelos de un área geotérmica puede realizarse 

mediante el proceso de desgasificación difusa de CO2 o a través de la medición de la temperatura 

del suelo. Para calcular la energía térmica liberada mediante desgasificación difusa de CO2, las 

EDD deben coincidir con áreas fumarólicas, como se mencionó en la sección 4.5 del capítulo de 

Metodología. En el caso del Cerro Galán, los resultados del estudio de desgasificación difusa de 

CO2 en el área de Piscinas Burbujeantes, donde se encuentran bocas fumarólicas, indican la 

ausencia de EDD (Sección 5.1). Por lo tanto, se procedió a calcular la energía térmica liberada en 

los suelos de la caldera del Cerro Galán exclusivamente mediante las mediciones de temperatura del 

suelo. 
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Las mediciones de temperatura se realizaron a una profundidad ligeramente inferior de 10 cm, por 

lo que se espera que los valores de flujo de calor convertidos estén subestimados (Bloomberg et al., 

2014). El flujo de calor superficial se calculó según la siguiente ecuación ([20], ver sección 4.5): 

𝑞 = 8,20 × 10 −6 ⋅ 𝑡4 

 

donde 8,20 ×10-6 es una constante empírica revisada según la altura sobre el nivel del mar de la 

caldera (en W m-2 /◦C4, ver detalles en Capítulo Metodología) y t es la temperatura del suelo. Es 

decir, se calcula el 𝑞 para cada medición de temperatura del suelo realizada en la caldera, en este 

caso 148. La media aritmética de las 148 mediciones se utilizó para el cálculo del flujo de calor 

(𝑞𝑚), el cual resultó ser de 1,58×10-3 kJ m-2 s-1 (es decir, 1.58 W m-2) con los valores mínimo y 

máximo que varían desde 3,43×10-12 y 0,05 kJ m-2 s-1 (es decir, 3,43×10-9 a 51,52 W m-2, 

respectivamente). 

 

Como se explicó en el apartado 4.5, si se conoce el flujo de calor promedio se puede conocer el 

flujo de vapor mediante la siguiente ecuación ([21], ver sección 4.5): 

𝐹𝑠𝑡𝑚 = 𝑞𝑚 × 𝑎 × (𝐻𝑉,87,7°𝐶 − 𝐻𝐿,10∘𝐶) -1 

 

Donde 𝐹stm es el flujo de vapor (kg s−1), 𝑞𝑚 es el flujo de calor promedio aritmético del suelo (en kJ 

m−2 s−1), 𝑎 es el área investigada (en m2), 𝐻𝑉,85°𝐶 es la entalpía del vapor a 87.7°C (es decir, 

aproximadamente el punto de ebullición del agua a la altitud de la caldera de Cerro Galán), y 𝐻𝐿,10∘𝐶 

es la entalpía del agua líquida considerando una temperatura del agua superficial de ~10°C tomada 

de Tchilinguirian y Olivera, 2014 y Salminci et al., 2014 (2.655,91 kJ/kg y 41,99 kJ/kg, 

respectivamente; Koretsky, 2012). El área investigada utilizada para el cálculo es de 35.389 m2, un 

valor mucho menor al reportado previamente (Tabla 1). Esto se debe a que el área que sumó Aguas 

Calientes en el total, para esta metodología, fue menor que la utilizada para el mapa. En otras 

palabras, en el caso de Aguas Calientes, para realizar este cálculo no se trató toda el área como una 

cuadrícula uniforme con mediciones regulares, como se haría al crear un mapa. En cambio, se 

dividió el sitio en dos áreas específicas, cada una con sus propias mediciones, para evitar una 

sobreestimación en el cálculo del flujo de calor. 

Por lo tanto, si realizamos el cálculo: 

 

𝐹𝑠𝑡𝑚 = (1,6 × 10 −3 𝑘𝐽/𝑚²𝑠 𝑥 35.389 𝑚²)/ (2.655,91 𝑘𝐽/𝑘𝑔 − 41,99 𝑘𝐽/𝑘𝑔) 

𝐹 stm = 0,0216 kg s−1 
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El flujo de masa de vapor (Fstm) es de 0,0216 kg s-1, es decir, 1,87 t/día de vapor. Este valor 

corresponde a una tasa total de flujo de calor de ~ 0,06 MW ((qm*a) /10^6) y un flujo de calor total 

(o potencial geotérmico) de 1,6 MW/km2. En base a la cantidad total de vapor (1,87 t/d) y la 

emisión de CO2 de la caldera (~0,2 t/d), se calculó una relación CO2/H2O de 0,0108.  

 

5.3 Mineralización secundaria asociada a los fluidos 

Los tres sitios hidrotermales presentan formación de minerales asociados a las manifestaciones 

superficiales. El sitio de La Colcha se caracterizó por presentar sales blancas cerca o en contacto 

con el agua termal y sales negras en la parte más seca (Fig. 5.10A). Estas sales están compuestas 

principalmente por calcita y halita, pero también se han identificado arcillas y boratos, como bórax 

y tincalconita (Fig. 5.10B, Tabla 5). El sitio Aguas Calientes se caracteriza por presentar sales 

blancas y amarillentas (Fig. 5.11A). Las sales del sitio Aguas Calientes están compuestas 

principalmente por halita, sulfatos y boratos (Fig. 5.11B, Tabla 6). 

El sitio termal de Piscinas Burbujeantes se caracteriza por suelos alterados de colores rojizos, 

amarillentos y grisáceos (Fig. 5.12A, B). Entre los minerales secundarios presentes se encuentran la 

caolinita, hematita, boehmita, pirita y varios sulfatos, como tschermigita, pickeringita y apjohnita 

(Fig. 5.12C, D). Además, los análisis de los minerales de arcilla revelaron también la presencia de 

esmectita e illita/montmorillonita (Anexo 3). 

La mineralogía primaria consiste en plagioclasa, cuarzo y feldespato alcalinos en los tres sitios 

hidrotermales. Esto se infiere del hecho de que estos sitios están situados sobre abanicos aluviales 

aterrazados compuestos principalmente por la Ignimbrita Cerro Galán que contiene 

predominantemente plagioclasa, cuarzo y feldespatos (Folkes et al. 2011b). La mineralogía 

secundaria está relacionada con la química del agua que caracteriza a las manifestaciones (Chiodi et 

al., 2024). 
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Figura 5.10. A) Vista en detalle de las sales del sitio La Colcha. B) Difractograma de rayos X de muestras 

de sales eflorescentes que precipitan en La Colcha. Illita (ill). Tincalconita (Tin). Plagioclasa (Plg). Cuarzo 

(Qtz). Feldespato (Fldk). Halita (Hal). Bórax (Bor). Calcita (Cal). 

 

Tabla 5. Mineralogía analizada por DRX de los precipitados asociados a los fluidos hidrotermales de La 

Colcha. 

Sitio La Colcha 

Muestras SLC1 SLC2 SLC3 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Fase 

Mineral 

Calcita 

(CaCO3) 

Bórax Tincalconita 

(Na2B4O5 ( OH )4 ( H2O )8) (Na2B4O7 ·5H2O) 

Halita 

(NaCl) 

 

Halita (NaCl) 

 

Halita (NaCl) 

Cuarzo 

(SiO2) 

 

Cuarzo (SiO2) 

 

Cuarzo (SiO2) 

 
Tincalconita  

Feldespato K 

(Na2B4O7 ·5H2O) 

 
Plagioclasa Plagioclasa 

  
Calcita (CaCO3) 

  
Illita 

((K, H3O ) Al2Si3AlO10 (OH)2) 
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Figura 5.11. A) Vista en detalle de las sales del sitio Aguas Calientes. B) Difractograma de rayos X de 

muestras de sales eflorescentes que precipitan en Aguas Calientes. Halita (Hal), Burkeita (Bur), Thenardita  

(Th), Tincalconita (Tin), Trona (Tr). 
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Tabla 6. Mineralogía analizada por DRX de los precipitados asociados a los fluidos hidrotermales de Aguas 

Calientes 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Sitio Aguas Calientes 

Muestras SAC1 SAC2 SAC3 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Fase 

Mineral 

 

Halita (NaCl) 

 

Halita (NaCl) 

 

Halita (NaCl) 

Tenardita (Na2SO4) Tenardita (Na2SO4) Plagioclasa 

Cuarzo (SiO2) Cuarzo (SiO2) 
 

Tincalconita Tincalconita Melanterita 

(Na2B4O7 ·5H2O) (Na2B4O7 ·5H2O) FeSO4 (H2O)7 

 

Plagioclasa 

 

Plagioclasa 

 

Plagioclasa 

Burkeita  

Zabuyelita (LiCO3) 

Ferrinatrita 

(Na4 (SO4)1.39 (CO3).61 Na3 (Fe( SO4)3) ( H2O )3 

 
Glauberita Trona 

(Na2Ca(SO4)2 Na3H (CO3)2 ·2H2O 

 
Feldespato 
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 Figura 5.12. A y B) Vista en detalle de las sales del sitio Pisicinas Burbujeantes del Galán. C y D) 

Difractogramas de rayos x de las muestras colectadas en Piscinas Burbujeantes. Aphjonita (Apj). Caolinita 

(Kao). Tschermigita (Tsc). Pickeringita (Pck). Cuarzo (Qtz). Feldespato (Fldk). Bohemita (Boeh). Pirita 

(Pyr).Illita (Illi). Plagioclasa (Plg). Hematita (Hem). 
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Tabla 7. Mineralogía analizada por DRX de los precipitados asociados a los fluidos hidrotermales de Piscinas 

Burbujeantes del Galán. 

Sitio Piscinas Burbujeantes 

Muestras PPBG1 PPBG2 PPBG3 PPBG4 PPBG5 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Fase 

mineral 

 

 

Cuarzo (SiO2) 

 

 

Cuarzo 

(SiO2) 

Tschermigita 
 

 

Cuarzo (SiO2) 

 

 

Cuarzo 

(SiO2) (NH4) Al (SO4)2 

(H2O)12 

 

 

Feldespato K 

 

 

Boehmita 

((AlO(OH)) 

Pickeringita 
 

 

Feldespato K 

 

 

Hematita 

(Fe2O3) (MgAl2 (SO4)4 

·22H2O 

Illita 
 

 

 

Pirita (FeS2) 

 

 

 

Cuarzo (SiO2) 

 

 

 

Plagioclasa 

Caolinita 

((K, H3O ) 

Al2Si3AlO10 

(OH)2) 

 

(Al2 (Si2O5) 

(OH)4) 

 

 

Hematita 

(Fe2O3) 

Caolinita Apjohnita Illita 
 

 

Feldespato 

K (Al2 (Si2O5) 

(OH)4) 

(MnAl2 (SO4)4 ( 

H2O)22) 

((K, H3O ) 

Al2Si3AlO10 (OH)2) 

 

 

Plagioclasa 

 
Caolinita Caolinita 

 

 

Plagioclasa 
(Al2 (Si2O5) 

(OH )4) 

 

(Al2 (Si2O5) (OH )4) 

Caolinita 
   

 

Hematita (Fe2O3) 

 

(Al2 (Si2O5) 

(OH)4) 

   
Boehmita (AlO(OH)) 
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Capítulo 6. Discusión 

 
6.1 Emisión difusa de CO2: el rol del acuífero 

 
A partir de este trabajo se determinó en el sistema geotérmico Cerro Galán una emisión total de 

201,35 kg de CO2 difuso al día, principalmente a través de dos áreas termales: La Colcha y Aguas 

Calientes. En particular, La Colcha emite 11,13 kg de CO2 difuso por día, mientras que Aguas 

Calientes emite 190,22 kg diarios. El valor de la desgasificación difusa total de CO2 en este sistema 

caldérico (~200 kg/d) es comparable a los registrados en otras áreas volcánico-hidrotermales de la 

Zona Volcánica Central, como el Cerro Blanco (>180 kg/d, Lamberti et al., 2020a), Cerro Pabellón 

(>50 kg/d, Taussi et al., 2019) y Cordón de Inacaliri (530 kg/d, Taussi et al., 2021). Sin embargo, al 

comparar este valor con los descritos en áreas hidrotermales en la Zona Volcánica Sur (por ejemplo, 

volcán Copahue: 100 t/d, Lamberti, 2019; y volcán Peteroa: 6,5 t/d, Lamberti et al., 2021b) y con 

otras calderas de edad similar en el mundo (Long Valley 6 t/d, Rotorua 620 t/d, Werner y Cardellini 

2006, Latera: ~500 t/d, Chiodini et al., 2007, Solfatara ~2.000 t/d, Chiodini et al., 2001), se observa 

una notable diferencia con un valor significativamente menor. Dentro de la emisión total, los 

valores de la proporción de CO2 identificada como de origen profundo (hidrotermal) en los sitios de 

La Colcha y Aguas Calientes (0,44 kg/d y 19 kg/d), son similares a la emisión hidrotermal de la 

caldera Cerro Pabellón (~5 kg/d, Taussi et al., 2019) y Cerro Blanco (~23 kg/d, Lamberti et al., 

2019a). 

Los flujos de CO2 que caracterizan la emisión difusa en la caldera Cerro Galán son bajos a 

moderados, y principalmente ocurren a una temperatura del suelo >20°C. La correlación positiva 

entre el ФCO2 y la temperatura del suelo (Fig. 5.3, 5.4, 5.5 y 5.6) indica que los fluidos 

hidrotermales ascienden a través de estructuras bien desarrolladas. Su expresión en superficie 

consiste de manantiales termales con caudales de entre 300 y 765 m3/h (Chiodi et al., 2024) y 

emisiones difusas de CO2 de baja magnitud. Las estructuras están asociadas a fallas regionales 

NNE-SSO y E-O vinculadas al colapso y resurgencia de la caldera (Fig. 2.5). 

Los fluidos hidrotermales en su ascenso interactúan con acuíferos someros de pH ligeramente ácido 

a neutro (Chiodi et al., 2024). En La Colcha y Aguas Calientes, es probable que la mayor parte, y en 

algunos sectores incluso la totalidad, del CO2 se disuelva en estos acuíferos debido a la mayor 

solubilidad de este gas a valores de pH superior a 6,35 (Serrano-Ortiz et al., 2010). Por lo tanto, esta 

interacción explicaría la baja cantidad de CO2 que se emite de manera difusa a través del suelo y su 

relación con las descargas termales. Puntualmente, en las cercanías de las fuentes termales la 

desgasificación es más intensa y está asociada a los manantiales termales. Esta desgasificación está 
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potenciada por la baja presión atmosférica de la Puna (Mors et al., 2022), y ligada a la influencia de 

la temperatura que regula la fugacidad del CO2 conforme a la ley de Henry: 

KH =  
[CO2 (aq)]

 pCO2
     [22] 

KH, es un tipo de constante de equilibrio relacionada con la constante de equilibrio (H) de la 

siguiente manera (Stumm y Morgan, 1996): 

 KH =  
𝐻

 R T
     [23] 

donde, en este caso H=[CO2(aq)]/[CO2(g)] (adimensional), R es la constante de los gases (0,082057 

l atm K-1 mol-1) y T es la temperatura (K). 

A medida que aumenta la temperatura, la cantidad de CO2 disuelto disminuye, lo que provoca su 

desorción (Shanhun et al., 2012). Esta pérdida o desgasificación de CO2 puede incrementar el pH 

del agua termal, favoreciendo parcialmente la precipitación de carbonatos (Mors et al., 2022). Sin 

embargo, en La Colcha y Aguas Calientes, el pH de las aguas (entre 6 y 7) no es suficiente por sí 

solo para generar una sobresaturación significativa de carbonatos como la calcita.  

Es el ambiente semiárido el que juega un papel crucial en este proceso (Serrano-Ortiz et al., 2010). 

La evaporación concentra las soluciones acuosas al eliminar agua pura, promoviendo la 

precipitación de calcita y trona dependiendo de la composición química local del agua y los niveles 

de sodio y calcio disponibles (Figs. 5.12 y 5.13, Tablas 5 y 6):  

 

Ca++ + 2HCO3
−→CaCO3+CO2+H2O     [24] 

HCO3
− +CO3

−2+3Na+ + 2H2O→Na3H(CO3)2⋅2H2O(s)    [25] 

 

Por lo tanto, la precipitación de calcita y trona en estas áreas no depende exclusivamente de la 

desgasificación de CO2, sino que se ve fuertemente influenciada por las condiciones ambientales 

particulares del entorno semiárido. La interacción entre desgasificación, evaporación y acumulación 

de bicarbonatos resulta esencial para el desarrollo de estos minerales.  

La desgasificación difusa de CO2 hacia la atmósfera también se produce directamente desde las 

vertientes termales (Chiodini et al., 1999). Estudiando diversas vertientes, D'Alessandro et al. 

(2020) definieron a este tipo de desgasificación difusa como una desgasificación "oculta". Esto es 

consistente con lo que ocurre en las vertientes termales del Cerro Galán, donde las emisiones de 

CO2 desde el agua termal son incluso de mayor magnitud en comparación con las emisiones de CO2 

del suelo (Fig. 6.1). 

 



95 

 

 

Figura 6.1. Medición de flujo de CO2 en las surgentes termales de A) La Colcha y B) Aguas Calientes. En 

ambas fotografías se aprecia el dispositivo de color blanco diseñado para la medición de flujos de CO2 a 

través del agua. A la derecha de las imágenes se pueden observar los datos de flujo de CO2 obtenidos 

midiendo sobre las superficies de las vertientes y ríos termales. No fue posible medir en las Piscinas 

Burbujeantes del Galán debido al tamaño pequeño de las piscinas con respecto al dispositivo. 

 

A diferencia de otras áreas termales, Piscinas Burbujeantes del Galán no emite CO2 de manera 

difusa a través del suelo. Aquí, el CO2 se encuentra en parte disuelto en el acuífero somero y otra 

parte se emite a través de las emisiones puntuales del sitio, es decir, en las bocas fumarólicas. La 

presencia de precipitados de sulfatos y óxidos de hierro (Figs. 4.13C, D y 5.15) genera costras en la 

superficie del suelo que rodea a las piscinas. Estas costras suelen obstruir los poros intra e 

interagregados disminuyendo significativamente la porosidad del suelo (Rincón et al., 2008; Castro 

Franco y Gómez Sánchez, 2015). Por lo tanto, esta capa superficial que reduce la permeabilidad del 

suelo podría afectar no solo la circulación del aire, sino también la difusión del CO2, favoreciendo 

su retención subsuperficial y/o migración hacia áreas de mayor permeabilidad (emisiones 

fumarólicas).  

Los sulfatos y óxidos de hierro pueden formarse a través de reacciones redox que involucran al 

azufre y al hierro, mediadas por bacterias oxidantes de los géneros Acidithiobacillus thioxidans y 

Acidithiobacillus ferrooxidans, respectivamente. Estos microorganismos, que se encuentran en 

ambientes ligeramente ácidos (pH <6) y con un rango de temperatura de entre 15 y 40 ºC, crecen de 

manera autótrofa, es decir, en ausencia de carbono orgánico, fijando el CO2 de la atmósfera para la 

síntesis de nuevo material celular (Ohmura et al., 2002; Cabrera Revuelta, 2005; Rawlings, 2005). 

Por lo tanto, estas bacterias también contribuyen al ciclo del carbono y se han detectado en Piscinas 

Burbujeantes del Galán (Raegan et al., 2023) y en otros ambientes geotermales de la cordillera, 
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como el Complejo Volcánico Caviahue-Copahue en Argentina (Urbieta et al., 2015; Willis Poratti, 

2016). 

En síntesis, considerando que la desgasificación de CO2 en la superficie del suelo depende de la tasa 

de emisión desde la fuente del gas en profundidad y es sensible a la presencia de agua (Todesco y 

Giordano, 2010), se propone que la distribución y cantidad de la emisión difusa de CO2 en el 

sistema geotermal Cerro Galán está controlada y parcialmente enmascarada por la interacción de los 

gases hidrotermales de origen profundo con acuíferos someros, y en menor medida por la acción de 

bacterias oxidantes autótrofas. Esto se interpreta a partir de: a) los volúmenes de fluidos 

involucrados, es decir, la baja contribución de fluidos magmáticos al acuífero hidrotermal en 

comparación con el agua meteórica (Chiodi et al., 2024) y b) los procesos secundarios tales como 

disolución, desorción, precipitación de calcita y otros carbonatos, y desgasificación difusa desde las 

vertientes- que se producen cercanos o sobre la superficie. 

 

6.2 Origen del CO2 difuso 

 
El método gráfico estadístico realizado en La Colcha y Aguas Calientes sugiere que estas áreas 

hidrotermales están alimentadas por diversas fuentes de CO2. La distribución del flujo de CO2 se 

modeló mediante la combinación de tres poblaciones log-normales (A, B y C) en La Colcha y dos 

poblaciones log-normales (A y B) en Aguas Calientes (sección 4.2.1). 

En ambos casos, las poblaciones de flujos altos (A) representan la fuente endógena, es decir, 

magmática-hidrotermal. Esta interpretación está sustentada por a) las características geológicas del 

área y el marco regional, b) la correlación entre la desgasificación y la temperatura del suelo en las 

áreas termales y c) el análisis isotópico del δ13C-CO2, como se explica a continuación. 

La Puna Austral se caracteriza por tener un espesor de corteza de >60 km (Stern, 2004; Heit et al., 

2014) y por la presencia de sistemas magmáticos silícicos de larga duración, siendo la caldera del 

Cerro Galán un ejemplo clásico de este tipo (Mason et al., 2004). La génesis de los magmas 

silícicos suele implicar un aporte significativo de fusión parcial de la corteza (p.e. Caffe et al., 2002; 

Kay et al., 2011). De hecho, Kay et al. (2014) y diversos autores ya citados en la sección 2.2.1.1 

sugieren una zona de baja velocidad en la corteza inferior bajo el Cerro Galán, posiblemente debido 

a una fusión parcial activa que puede explicarse por la delaminación del manto litosférico. El CO2 

emitido a través de esta caldera probablemente provenga de la cámara magmática asociada al Cerro 

Galán. Esta hipótesis es consistente con los resultados de los estudios isotópicos realizados en esta 

tesis (valores de -6,5, -5,8 y -5,2‰ vs. V-PDB; tabla 4), concordantes con la composición isotópica 

del δ13C–CO2 hidrotermal determinado en fumarolas de la región (-7,5 y -6,5‰ vs V-PDB; Chiodi 
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et al., 2024). Adicionalmente, la concordancia superficial entre la desgasificación del suelo y las 

anomalías de temperatura en La Colcha y Aguas Calientes (Figs. 5.1 a 5.6) evidencia un ascenso del 

CO2 hidrotermal de origen profundo. Esta concordancia junto con los resultados del análisis 

estadístico demuestra que los fluidos hidrotermales ascienden específicamente en La Colcha 3 y en 

el sector este de Aguas Calientes, áreas de desgasificación con los valores de δ13C–CO2 dentro del 

rango hidrotermal.  

Las poblaciones de flujo bajo (B y C) constituyen el ФCO2 de fondo de la caldera del Galán, y 

estarían relacionadas a procesos bióticos (explicados en la sección 3.2.1.1). En La Colcha, un área 

desprovista de vegetación, los procesos bióticos estarían dominados principalmente por la 

respiración microbiana, mientras que, en Aguas Calientes, además de este proceso, la actividad 

biológica puede estar influenciada por el tipo de vegetación predominante en esa área, como los 

pastizales altoandinos y las vegas (Carilla et al. 2018). 

Adicionalmente, se debe tener en cuenta que en ambientes áridos suelen predominar los procesos 

abióticos por sobre los bióticos (Wang et al., 2020; Ma et al., 2013, 2015). Según estos autores, hay 

que considerar la disolución/precipitación de carbonatos, la adhesión superficial de CO2 a partículas 

del suelo, la ventilación de cavidades subterráneas y los cambios en la solubilidad del CO2 en las 

películas de agua, como procesos que modifican el flujo de CO2.  

 

6.2.1. Modelo de mezcla entre las diferentes fuentes de CO2 

 
En los suelos de zonas hidrotermales, el CO2 liberado de una fuente profunda (hidrotermal) se 

mezcla con el CO2 producido en el suelo en el ambiente somero (biogénico) y con el CO2 

atmosférico (Capasso et al., 2001; Di Martino et al., 2016; Di Martino et al., 2020). En este trabajo, 

se consideró la interacción entre las fuentes de aporte hidrotermal, biogénica y atmosférica para 

procesar el conjunto de datos de concentración de CO2 y los valores δ13C-CO2. El contenido de CO2 

y los valores δ13C-CO2 pueden utilizarse para distinguir y cuantificar las contribuciones de las 

distintas fuentes a las emisiones de dióxido de carbono a través de un modelo de mezcla de tres 

componentes (Fig. 6.2). Además, se realiza una comparación con las fuentes inferidas previamente 

a través del método gráfico estadístico.  



98 

 

 

 

Figura 6.2. Gráfico de los valores de δ13C-CO2 en función de la concentración de CO2 para las muestras de 

gas del suelo en la caldera. El CO2 se origina a partir de un proceso de mezcla que involucra tres 

componentes (hidrotermal-atmósfera-biogénico). Las líneas negras y la línea roja sólidas representan las 

trayectorias de mezcla entre los tres valores de referencia. La línea roja (mezcla biogénico-hidrotermal) 

refleja la proporción de mezcla entre fuentes biogénica e hidrotermal, esta última con valor de referencia en 

δ13C-CO2 de -6,51‰ vs. V-PDB y concentración de CO2 de 850,000 ppm. Las líneas celestes representan las 

curvas de mezcla a distintas proporciones de los 3 componentes. El grupo A incluye puntos de datos donde 

el CO2 es predominantemente de origen hidrotermal. El grupo B incluye puntos de datos donde el CO2 

proviene principalmente de una fuente biogénica, y el grupo C incluye puntos de datos que se ubica dentro 

del campo de mezcla con aporte de las tres fuentes. 

 

Para el modelo de mezcla de tres componentes aplicado, se seleccionaron los valores de referencia 

locales hidrotermal y biogénico de δ13C-CO2: 

 el valor de δ13C-CO2 de −6.51‰ vs. V-PDB fue definido como el valor de referencia 

hidrotermal, correspondiente al valor de los gases emitidos en las vertientes con burbujeo 

del área termal de La Colcha (Barry et al., 2022; Chiodi et al., 2024). Este valor fue 

seleccionado porque los fluidos de este sitio reflejan los valores del acuífero hidrotermal de 

aguas cloruradas sódicas (Chiodi et al., 2024). Además, en la Fig. 6.2 se define un rango 

isotópico hidrotermal ampliado, que contempla las composiciones fumarólicas obtenidas por 

Chiodi et al. (2024) y las obtenidas en esta tesis (δ13C-CO2 -7,5 a -5,2‰ vs. V-PDB), para 
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representar la variabilidad natural observada en el sistema. 

 El valor de referencia biogénico de δ13C-CO2 seleccionado es −22‰ vs. V-PDB. Este valor 

seleccionado se encuentra dentro del rango isotópico reportado para comunidades 

microbianas quimiolitoautótrofas (−27,39 a −17,09‰), como el observado en los depósitos 

hidrotermales de Solfatara (Glamoclija et al., 2004). Si bien estudios previos en la región de 

la Puna han reportado un valor promedio de δ13C-CO2 de −25.4‰ para fuentes biogénicas 

asociadas a vegetación (Samec et al., 2015), consistente con el rango típico de plantas C3 

(−35 a −20‰) que predominan en ambientes templados y de alta altitud como los Andes 

Centrales (Tieszen, 1991; Dawson et al., 2002; Panarello y Fernández, 2002), en este caso se 

considera más representativa la señal isotópica asociada a la actividad microbiana. Esta 

elección se fundamenta en que la vegetación en la caldera se encuentra restringida 

principalmente a una de las tres áreas termales estudiadas, mientras que las evidencias de 

comunidades microbianas están presentes en todos los sitios hidrotermales. La presencia de 

este tipo de comunidades está respaldada por Raegan et al. (2023), quienes identificaron 

quimiolitoautótrofos en los tres sitios hidrotermales de la caldera. Estos microorganismos 

utilizan CO2 para sintetizar materia orgánica, obteniendo energía a partir de reacciones 

redox que promueven la formación de biominerales como azufre elemental, sulfuros, 

sulfatos y óxidos/hidróxidos de hierro (Stetter, 1999; Glamoclija et al., 2004). Muchos de 

estos minerales también fueron identificados en las Piscinas Burbujeantes (ver sección 5.3), 

lo cual respalda la presencia de procesos microbianos similares. De manera relevante, 

Raegan et al. (2023) indicaron que estas comunidades microbianas sobreviven reciclando 

materia orgánica derivada de su propia necromasa. Este sustrato orgánico, que se acumula 

en el suelo, probablemente actúe como fuente del CO2 biogénico detectado en las emisiones 

difusas del suelo. Adicionalmente, aunque existen diferencias mineralógicas entre Solfatara 

y Cerro Galán, la utilización de su firma isotópica se justifica por la similitud en los 

procesos microbianos subyacentes. En la caldera se ha identificado pirita, que coincide con 

los minerales hallados en Solfatara; sin embargo, otros minerales como óxidos de hierro 

(magnetita, Fe3O4) y sulfatos (barita, BaSO4) no se encuentran en la caldera (ver sección 

5.3). En su lugar, en Cerro Galán se forman eflorescencias extremadamente raras 

(tschermigita, pickeringita y apjohnita), producto de la combinación de la oxidación de 

sulfuros con altas tasas de evaporación (Fitzpatrick et al., 2009). Asimismo, la presencia de 

hematita (Fe2O3) en lugar de magnetita sugiere una menor evolución de los procesos de 

oxidación respecto a los observados en Solfatara. Estas diferencias reflejan condiciones 

ambientales particulares, pero no invalidan la comparación de las firmas isotópicas 
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microbianas, ya que responden a procesos redox similares. Por lo tanto, el valor de −22‰ 

representa adecuadamente la contribución biogénica en el contexto de CGC. 

Excluyendo las concentraciones superiores a 1.000 ppm, las cuales se asocian a valores de 

δ13C-CO2 indicativos de un origen hidrotermal, la mayor concentración de CO2 medida en 

CBC (710 ppm) también se considera parte del valor de referencia de respiración del suelo 

(CO2 biogénico). La selección de estos valores sigue los mismos criterios utilizados en 

estudios previos (Lucic et al., 2015; Di Martino et al., 2016, 2020). 

 El valor de referencia atmosférico está definido por la concentración de CO2 de 400 ppm y 

una composición isotópica de δ13C-CO2 = −8,5‰ vs. V-PDB, de acuerdo a Pieber et al., 

2021.  

Los procesos abióticos como la precipitación de carbonatos y los cambios en la solubilidad del CO2 

en las películas de agua del suelo (Ma et al., 2015 y sus referencias), si bien actúan principalmente 

como modificadores del flujo de CO2, también podrían desprender CO2 y contribuir con un CO2 

liviano residual a las fuentes someras en la caldera. Los suelos de La Colcha y Aguas Calientes 

presentan depósitos minerales significativos, principalmente de calcita y halita. En estos sitios, los 

depósitos de calcita probablemente representan una fuente de CO2, ya que el proceso de 

precipitación de carbonato libera CO2 ( ecuación 24) isotópicamente más liviano (Gilfillan et al., 

2009; Serrano Ortiz et al., 2010). Junto con este proceso, debe considerarse también que los 

acuíferos someros en la caldera pueden aportar CO2 de origen meteórico. Por lo tanto, dada la 

proximidad de los muestreos con las fuentes termales, es razonable no descartar la influencia de este 

tipo de procesos abióticos.  

La concentración de CO2 y los valores de δ13C-CO2 de los valores de referencia hidrotermal, biogénico 

y atmosférico de la caldera se utilizaron para obtener las tres curvas de mezcla binarias mostradas en la 

Fig. 6.2. Las curvas definen las diferentes tendencias de mezcla entre las tres fuentes. Las muestras 

fueron tomadas en las tres áreas, cada muestra se distingue por el color elegido para cada área: rojo para 

La Colcha, naranja para Piscinas Burbujeantes del Galán y celeste para Aguas Calientes.  

Los datos recolectados en la caldera muestran que el CO2 en el suelo es producto de una mezcla de 

las tres fuentes en distintas proporciones. Los datos graficados (Fig. 6.2) muestran una dispersión 

que va desde una fuerte firma hidrotermal con valores relativamente altos de δ13C-CO2, hasta 

valores de δ13C-CO2 empobrecidos, indicando una contribución predominante de la fuente 

biogénica, cuyo valor de referencia está caracterizado por el CO2 isotópicamente más liviano. 

Los datos se agruparon en tres categorías (Fig.6.2). El grupo A presenta una mayor contribución de 

la fuente hidrotermal. Una de las tres muestras presenta una menor concentración de CO2 (1.000 

ppm), probablemente debido a una mayor mezcla con aire, lo que reduce las concentraciones de 
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aporte hidrotermal y se refleja en un mayor aporte de CO2 atmosférico. Este grupo correspondería a 

las poblaciones log-normales de alto flujo A inferidas en La Colcha y Aguas Calientes, asociadas a 

una fuente profunda (hidrotermal). El grupo B está compuesto por puntos de datos en los que el 

CO2 proviene principalmente de una fuente biogénica. Las concentraciones más bajas con estos 

valores isotópicos podrían estar asociadas a menores tasas de producción de CO2 biogénico en 

ambientes extremadamente áridos, como lo sugieren estudios previos (Lucic et al., 2015). Este 

grupo correspondería a la población log-normal (de flujos bajos) B inferida en La Colcha y Aguas 

Calientes (ver sección 5.1.3). El grupo C incluye datos que se ubican dentro del campo de mezcla 

definido por los tres valores de referencia. Los valores obtenidos para las muestras de este grupo 

reflejan contribuciones significativas de los tres componentes. Esto puede interpretarse en términos 

de una mezcla de CO2 de fuentes somera (biogénica) e hidrotermal, que es diluida por diferentes 

proporciones de aire. Por lo tanto, las contribuciones desde una fuente atmosférica pueden explicar 

la población log-normal C hallada en La Colcha (ver sección 5.1.3), caracterizada por flujos muy 

bajos como consecuencia de la dilución con aire. 

 

6.2.2. Variabilidad de la concentración de CO2 y δ13C-CO2 con la profundidad 

 
Al examinar todos los perfiles en conjunto (Fig. 6.3 y 6.4), se oberva que en algunos la 

concentración de CO2 aumenta con la profundidad, acompañada de un enriquecimiento de δ13C-

CO2, lo que indica una correlación directa entre estos parámetros (p. e., LC2 y LC3, Fig. 6.3; PBG1, 

AC2, Fig. 6.4). Otros perfiles verticales de suelo (p. e., LC5, AC1 y PBG2) también muestran una 

correlación directa entre los parámetros concentración y δ13C-CO2, pero en dirección opuesta: ya 

que con el incremento de la profundidad ambos parámetros disminuyen.  

Ninguno de los perfiles muestra el patrón teórico de distribución para la concentración de CO2 y los 

valores de δ13C-CO2 propuesto por Camarda et al., 2007 y Federico et al., 2010 (ver sección 

3.2.1.1.1). En estos estudios previos, el valor de δ13C-CO2 de los gases de origen hidrotermal 

muestra un incremento en su valor, a medida que se acerca a la superficie. En contraste, nuestro 

estudio muestra valores más livianos de δ13C-CO2 de origen somero a profundidades de 40-30 cm, 

que aumentan a valores más cercanos a los típicos de la fuente hidrotermal en la superficie (10 cm) 

(LC5 y AC1, Fig. 6.3 y 6.4). Este hallazgo plantea interrogantes, ya que resulta contradictorio que 

los valores asociados a una fuente más profunda se manifiesten recién en posiciones más someras. 

Esta discrepancia se desvía significativamente de los patrones observados en estudios previos, lo 

que sugiere una contaminación por aire. Capasso et al. (2001) ya habían señalado que la baja 

permeabilidad del suelo puede favorecer la contaminación del aire en el dispositivo de muestreo, 
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provocando la dilución del CO2. Teniendo en cuenta la dificultad para alcanzar profundidades 

superiores a 20 cm en varios sitios, es muy probable que éste fuera un factor limitante importante. 
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Figura 6.3. Perfiles en profundidad de concentración de CO2 en el suelo y valores de δ13C-CO2 en La 

Colcha. LC1: primer perfil de La Colcha 1. LC2: segundo perfil de La Colcha 1. LC3: primer perfil de La 

Colcha 3. LC5: tercer perfil de La Colcha3. LC6: cuarto perfil de La Colcha 3. El recuadro sombreado en 

verde corresponde al rango de δ13C-CO2 biogénico entre -35 y -17‰ vs. V-PDB. El azul claro corresponde 

al valor atmosférico, δ13C-CO2 -8,5‰ vs. V-PDB. El recuadro sombreado en rojo corresponde a los valores 

hidrotermales de δ13C-CO2 que oscilan entre -7,5 y -5,2‰ vs. V-PDB. Las estrellas rojas marcan que los 

perfiles se realizaron sobre una estructura de desgasificación difusa. La información proporcionada por las 

referencias de color se detalla en esta sección. 
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Figura 6.4. Perfiles en profundidad de la concentración de CO2 en el suelo y valores de δ13C-CO2 en 

Aguas Calientes y Piscinas Burbujeantes. PBG1: primer perfil de Piscinas Burbujeantes. PBG2: segundo 

perfil de Piscinas Burbujeantes. AC1: primer perfil de Aguas Calientes. AC2: segundo perfil de Aguas 

Calientes. El recuadro sombreado en verde corresponde al rango de δ13C-CO2 biogénico entre -35 y - 

17‰ vs. V-PDB. El azul claro corresponde al valor atmosférico, δ13C-CO2 -8,5‰ vs. V-PDB. El recuadro 

sombreado en rojo corresponde a los valores hidrotermales de δ13C-CO2 que oscilan entre -7,5 y -5,2‰ vs. 

V-PDB. Las estrellas rojas marcan que los perfiles se realizaron sobre una estructura de desgasificación 

difusa. La información proporcionada por las referencias de color se detalla en esta sección. 
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6.3. Análisis de la estimación de energía térmica liberada por la caldera 

 
Los sistemas geotermales suelen diferenciarse según la fase dominante del reservorio. Los sistemas 

con núcleo de vapor resultan de un magma desgasificado en profundidad, donde no existe un 

reservorio líquido profundo que filtre el CO2 durante su ascenso (Harvey et al., 2015) (Fig. 6.3). Por 

lo tanto, estos sistemas se caracterizan por flujos de CO2 y CO2/H2O con valores relativamente 

altos. Los sistemas dominados por vapor (por ej., Mud Volcano and Hot Spring Basin (HSB), 

Yellowstone) difieren de los sistemas con núcleo de vapor porque pueden tener un reservorio 

líquido neutro en profundidad (por debajo de la zona de vapor). En contraste, en los sistemas 

dominados por líquido, una mayor proporción del CO2 en ascenso puede disolverse en el líquido del 

reservorio como bicarbonato o precipitar como calcita (Harvey et al., 2015). Esta característica, 

generalmente, produce flujos de CO2 más bajos y relaciones CO2/H2O más bajas con respecto a los 

sistemas de núcleo de vapor y dominados por vapor (Fig. 6.3). 

En la caldera Cerro Galán, la relación CO2/H2O (0,1070) calculada a partir del flujo de calor (ver 

sección 5.3) se sitúa entre los valores más bajos de los sistemas con núcleo de vapor y los más altos 

de los sistemas dominados por líquido (Fig. 6.3). Las relaciones CO2/H2O observadas en sistemas 

geotermales dominados por líquido en la Zona Volcánica Central (ZVC), como el Complejo 

Volcánico Cordón de Inacaliri (CVCI; 0,08; Taussi et al., 2021) y El Tatio (~0,11-0,16; Tassi et al., 

2010), son comparables a la obtenida para la caldera del Galán (0,1070). Esta similitud, junto con 

las características de las manifestaciones superficiales, sugiere que el reservorio geotérmico de la 

caldera Cerro Galán podría corresponder a un sistema dominado por líquido (Fig. 6.5). 

Para comparar la relación de CO2/H2O y el potencial geotérmico de la caldera Cerro Galán con el 

sistema geotermal Cerro Blanco, un sistema más cercano (Fig. 2.3), se aplicó la misma metodología 

utilizada en esta tesis a los datos de temperatura del suelo de Cerro Blanco obtenidos por Lamberti 

et al., 2020a. La caldera Cerro Blanco (CCB) se ubica a ~80 km al sudoeste de la caldera Cerro 

Galán (CCG), y ambas forman parte de la Puna Austral y con una altitud similar (~4.200 m s.n.m 

para CCB y ~4.600 m s.n.m para CCG). 
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Figura 6.3. Diagrama CO2/H2O vs. Flujo de CO2 para sistemas hidrotermales (datos de Harvey et al., 2015 

y Taussi et al., 2021; referencias allí citadas). El área sombreada engloba los sistemas geotermales situados 

en la ZVC, CIVC: Complejo Volcánico Cordón de Inacaliri, CVAA: Complejo Volcánico Apacheta- 

Aguilucho. Cerro Galán muestra una emisión de CO2 normalizada comparable con la del Cerro Blanco y 

una relación CO2/H2O más alta que la mayoría de los sistemas dominados por líquidos. Las líneas grises 

discontinuas representan las isolíneas de flujo de calor a 10, 50 y 500 MW km-2 respectivamente. 

 

El flujo de calor promedio resultante para CCB fue de 0,058 kJ m−2 s−1 (es decir, 58, 07 W m−2) 

con valores mínimos y máximos entre 0,0034 kJ m−2 s−1 y 0,9347 kJ m−2 s−1 (es decir, entre 3,47 y 

934 W m−2). 

Al igual que en la CCG, el flujo de calor obtenido en la CCB se aplicó a la ecuación 21, sobre un 

área de 37.845,51 m² (muy similar a la aplicada en Cerro Galán), obteniendo un HV,85∘C= 2.652 kJ/ y 

HL,8∘C = 33,6 kJ/kg (la entalpía del agua líquida a 8°C que es la temperatura ambiente registrada en 

Cerro Blanco por Lamberti et al., 2021a). El flujo de masa de vapor es de 0,83 kg/s, es decir, 72,42 

t/d de vapor, que corresponde a una tasa de flujo de calor total de ~2,2 MW y a un flujo de calor 

total de ~58 MW/km². En base al flujo total de vapor (72,42 t/d) y la emisión de CO2 de la caldera 

(0,187 t/d, Lamberti et al., 2020a), se calculó una relación CO2/H2O de 0,0026. 

De los resultados obtenidos para la CCG (sección 5.3), se puede observar que el flujo de calor total 

o potencial geotérmico de esta caldera, 1,58 MW/km², es aproximadamente 38 veces menor que el 

potencial geotérmico obtenido para la CCB, que es de 58 MW/km² (Fig. 6.3). Esta diferencia 
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probablemente esté relacionada con la mayor antigüedad de la CCG (edad Plio-Pleistoceno) en 

comparación con la CCB (edad Pleistoceno medio-Holoceno) y con su ubicación respecto al arco 

volcánico actual; la CCB se encuentra dentro del arco volcánico, mientras que la CCG está en el 

retro-arco. 

Los resultados muestran una notable diferencia en las relaciones CO2/H2O entre ambas calderas; sin 

embargo, sus flujos de CO2 son similares (Fig. 6.3). Debido a las bajas relaciones CO2/H2O y flujos 

similares a la CCG y sistemas aledaños, la CCB se considera un sistema dominado por líquido 

también. 

Por el contrario, en base a la similitud con los sistemas dominados por líquido (Fig. 6.3) y a las 

características de las manifestaciones superficiales, se sugiere que el reservorio geotérmico de la 

caldera Cerro Galán podría ser del tipo dominado por líquido. 

Chiodi et al., 2024 estimaron un potencial eléctrico para la caldera de Cerro Galán utilizando un 

enfoque probabilístico que incorpora simulaciones de Monte Carlo, el método volumétrico. Según 

este enfoque, el sistema geotermal Cerro Galán tiene una capacidad de producción de energía 

eléctrica estimada de 2,09 MWe y 10,85 MWe a niveles de confianza del 90% y 50%, 

respectivamente. El valor de potencia obtenido en esta tesis a partir del flujo de calor, 1,58 MW km-

2, se puede convertir en energía eléctrica asumiendo una eficiencia típica de conversión de energía 

de 0,1 de energía térmica a eléctrica (Harvey et al., 2015; Taussi et al., 2021). El valor de 1,58 MW 

equivale a 0.16 MW eléctricos por km². La extensión horizontal del reservorio del SGCG se estimó 

entre 288,25 km² y 475,91 km² y está comprendida dentro de las fallas correspondientes al colapso 

de la caldera (Chiodi et al., 2024). Por lo tanto, considerando esta extensión se estima una capacidad 

entre 46,12 y 76,15 MWe. Estos resultados indican que, al considerar únicamente la extensión del 

reservorio inferida hasta el momento, utilizando el método propuesto en esta tesis se tiende a 

sobreestimar el recurso utilizando el método propuesto en esta tesis en comparación con la técnica 

del método volumétrico. Este último método utilizado por Chiodi et al., 2024 utiliza otros 

parámetros y no únicamente el reservorio para determinar el potencial eléctrico. 
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Capítulo 7. Modelo conceptual geoquímico 

En la Figura 7.1 se presenta el modelo conceptual geoquímico de la caldera Cerro Galán, basado en 

en los resultados obtenidos durante el desarrollo de este trabajo y complementado con la 

información proporcionada por Chiodi et al. (2024). 

En la parte inferior del esquema se representa un reservorio de "mush" cristalino (<4 km de 

profundidad; Folkes et al., 2011b; Mulcahy et al., 2014; Grocke et al., 2017), que formaría parte del 

sistema de alimentación transcrustal de la caldera. Todo el sistema alimentador es la fuente más 

probable de fluidos magmáticos que suministra a un acuífero hidrotermal de origen meteórico, 

relativamente profundo, con temperaturas de equilibrio que alcanzan los 187°C (según 

geotermómetros de cuarzo y K/Na; Chiodi et al., 2024).  

El sello del acuífero profundo se atribuye a los depósitos del Grupo Toconquis, la ignimbrita Cueva 

Negra y la parte inferior de la ignimbrita Cerro Galán. Estas unidades probablemente presentan una 

baja permeabilidad primaria debido a la alteración en fase vapor y a la soldadura parcial de los 

depósitos. 

Las estructuras que permiten la recarga de aguas meteóricas hacia el acuífero hidrotermal y el 

ascenso de fluidos profundos desde el mismo hasta las fuentes termales son los lineamientos de 

mayor longitud con orientaciones NNE-SSO y NO reactivados por el colapso de la caldera. El 

sector occidental de la caldera, donde existen grandes afloramientos del basamento precaldera, es 

probablemente la principal zona de recarga del acuífero profundo (Chiodi et al., 2024).  

Los lineamientos locales presentes en la cima del domo y bordes de la caldera facilitan la recarga 

de agua meteórica y su circulación somera, lo que da lugar a la formación de acuíferos someros con 

composición bicarbonatada sódica. Durante su ascenso, los fluidos hidrotermales se mezclan en 

proporciones variables con estos acuíferos someros (Chiodi et al., 2024). 

Las manifestaciones superficiales de los fluidos hidrotermales se distribuyen en el borde estructural 

occidental de la caldera, donde la extensión se focaliza como respuesta al proceso de resurgencia. 

En particular, el ascenso de estos fluidos ocurre en la intersección entre los márgenes estructurales 

de la caldera y las estructuras tectónicas orientadas NNE-SSO. Por el contrario, el proceso de 

resurgencia genera compresión y cierre de las estructuras en el borde oriental (Folkes et al., 2011a; 

Chiodi et al., 2024). 

Los valores de R/Ra medidos en los gases de la caldera, que alcanzan hasta 0,96 (correspondientes 

a ~11% de helio primordial), la firma isotópica del CO2 de los gases situada en el límite inferior del 
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rango de gases de una fuente típica del manto (-5 a -8‰ vs. V-PDB; Javoy et al., 1986), la relación 

CO2/3He, que es tres órdenes de magnitud más alta que la de los gases liberados del manto (Chiodi 

et al., 2024), y la emisión de CO2 difuso desde diversas fuentes (~200 kg/d), sugieren una mezcla 

entre fluidos magmáticos y fluidos derivados de la corteza. Este proceso es probablemente 

facilitado por la corteza anómalamente gruesa en la región de la Puna (55-60 km; Heit et al., 2014; 

Yuan et al., 2000; Lages et al., 2021). 

En la Figura 7.2 se presentan perfiles de las tres áreas hidrotermales, donde se detallan las fuentes 

de CO2, la firma isotópica del carbono del CO2 del suelo, la firma isotópica del carbono del CO2 de 

los gases de las fuentes termales y la mineralización secundaria principal hallada en los suelos de 

las áreas hidrotermales: halita, boratos, óxidos y sulfuro de Fe y sulfatos. 

En los tres perfiles se diferencian dos proveniencias del CO2: 

 

 El CO2 proveniente del acuífero hidrotermal (indicado en color naranja) presenta valores de 

δ13C-CO2 de: -9,25‰ a -5,2‰ vs. V-PDB. En los perfiles se discrimina donde se 

determinaron las composiciones isotópicas, tanto desde las manifestaciones termales (CO2 

termal) como desde las emisiones del suelo (CO2 del suelo).

 El CO2 de origen somero (indicado en color verde) proviene de la actividad microbiana, 

presenta valores isotópicos que van desde -21,3 a -17,6 vs. V-PDB.

 l δ13C-CO2 atmosférico de: -8,5‰ vs. V-PDB está indicado en color gris. 

 El CO2 de mezcla (indicado en color azul) es la mezcla entre las tres fuentes (hidrotermal, 

biogénica y atmosférica) identificada a través del modelado de mezcla. 

De esta manera, el modelo conceptual planteado integra todas las fuentes de CO2 que contribuyen 

con la composición de las emisiones difusas del suelo identificadas en la caldera del Cerro Galán. 
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Figura 7.1. Modelo conceptual geoquímico de la caldera del Cerro Galán. 
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 Figura 7.2. Perfiles de detalle de las tres áreas hidrotermales
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Capítulo 8. Conclusiones 

Los resultados y las discusiones desarrolladas en el estudio de las emisiones de CO2 difusas del 

suelo de la caldera del Cerro Galán permiten establecer las siguientes conclusiones: 

 La emisión difusa de CO2 se encuentra presente en dos de las tres áreas hidrotermales 

estudiadas, específicamente en La Colcha y Aguas Calientes. Las anomalías de CO2 difuso 

se presentan acompañadas de anomalías en la temperatura de los suelos. No hay emisión 

difusa de CO2 en el área termal Piscinas Burbujeantes del Galán, sin embargo, presenta una 

anomalía de temperatura del suelo.

 En los sitios de desgasificación, La Colcha y Aguas Calientes, se identificaron estructuras 

de desgasificación difusa de CO2 (EDD) que se localizan cerca o incluso directamente sobre 

los manantiales termales.

 Las áreas termales de La Colcha y Aguas Calientes emiten un total de 11,13 kg/día y 190,22 

kg/días de CO2 difuso, respectivamente. En conjunto, estas dos áreas liberan una emisión 

total difusa de CO2 de aproximadamente 200 kg/día.

 La baja magnitud de la desgasificación difusa está relacionada a la interacción de los fluidos 

hidrotermales con acuíferos someros. La estrecha relación entre la distribución espacial de 

las anomalías de flujo de CO2 y temperatura del suelo con los manantiales y los procesos de 

precipitación de calcita (que a largo plazo se comporta como un sumidero de CO2) sumado 

a la disolución de CO2 en acuíferos someros soportan esta hipótesis.

 Las emisiones difusas de CO2 son alimentadas por distintas fuentes: una fuente profunda 

(hidrotermal), que aporta CO2 de origen magmático e hidrotermal; una fuente somera la 

cual contribuye con un flujo de CO2 generado por procesos bióticos y abióticos; y una 

fuente atmosférica que actúa a través de la dilución con aire.

Los procesos bióticos están vinculados a la actividad microbiana y los procesos abióticos 

corresponderían a cambios en la solubilidad del CO2 disuelto en películas de agua y la 

precipitación de calcita. 
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 El análisis realizado a partir del modelado de mezcla entre estas 3 fuentes, basado en la 

concentración de CO2 (ppm) y la relación isotópica δ13C-CO2 vs VPDB, permitió 

demostrar una contribución predominante de origen profundo (magmático-hidrotermal) 

en emisiones de las áreas termales de La Colcha y Aguas Calientes, mientras que en el 

área de Piscinas Burbujeantes se identificaron emisiones con un dominio de la fuente 

somera. En las tres áreas también se idenficó un componente de mezcla entre las tres 

fuentes.  

 La mineralización secundaria es consistente con la composición del agua de las 

manifestaciones termales superficiales. En las vertientes termales de La Colcha y Aguas 

Calientes— caracterizadas por aguas de composición clorurada sódica y pH 6,28-7,05— 

predominan la calcita y sales, caracterizadas por halita y boratos. Las manifestaciones 

termales en Piscinas Burbujeantes —caracterizadas por aguas de composición sulfatada 

sódica y pH ácido— presentan minerales como el cuarzo, sulfatos, óxidos y sulfuros de 

hierro, bohemita, y arcillas.



 El potencial geotérmico preliminar de la caldera Cerro Galán, calculado a partir de la 

temperatura de los suelos termales, es de ~1,6 W/m2.

El conocimiento obtenido en esta tesis contribuye de manera coherente al modelo conceptual 

geoquímico del sistema volcánico Cerro Galán. No obstante, este estudio plantea interrogantes 

adicionales, como la ausencia de desgasificación difusa en el área hidrotermal de Piscinas 

Burbujeantes del Galán. Para abordar este cuestionamiento, futuras investigaciones 

multidisciplinarias que incluyan estudios de las propiedades del suelo, hidrogeológicos, 

estructurales y geofísicos, serán esenciales. 

Además, la no concordancia en la distribución de la concentración de CO2 y δ13C-CO2 en el estudio 

de perfiles de desgasificación, con respecto a estudios previos en áreas geotermales, resalta la 

necesidad de seguir mejorando las técnicas de muestreo del gas del suelo en este tipo de sistemas 

geotermales con bajos flujos de de CO2.  
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Anexos 
 

Anexo 1 

Tabla completa con los puntos de mediciones del flujo de CO2 y temperatura del suelo. 
 

 

 

 

 

n 

 

 

 

 

Fecha 

 

 

 

 

Sitio 

 

x 

 

y 
 

Flujo de CO2 

 

T 

 

m 

 

m 

 

g/m2/d 

 

°C 

1 6/10/2021 La Colcha 1 701602 7118976 0 -1.6 

2 6/10/2021 La Colcha 1 701579 7118955 0 -3.2 

3 6/10/2021 La Colcha 1 701563 7118979 0 -3.4 

4 6/10/2021 La Colcha 1 701587 7118997 0 7.3 

5 6/10/2021 La Colcha 1 701572 7119021 0 8.2 

6 6/10/2021 La Colcha 1 701543 7119004 0 2.1 

7 6/10/2021 La Colcha 1 701531 7119028 0 11.3 

8 6/10/2021 La Colcha 1 701561 7119040 0.35 14.0 

9 6/10/2021 La Colcha 1 701548 7119068 0 4.0 

10 6/10/2021 La Colcha 1 701513 7119056 0 -1.0 

11 6/10/2021 La Colcha 1 701492 7119085 0.09 2.9 

12 6/10/2021 La Colcha 1 701470 7119095 0.09 4.4 

13 6/10/2021 La Colcha 1 701438 7119103 0 8.7 

14 6/10/2021 La Colcha 1 701411 7119111 0 6.0 

15 6/10/2021 La Colcha 1 701380 7119119 0 6.6 

16 6/10/2021 La Colcha 1 701385 7119146 0.30 10.9 

17 6/10/2021 La Colcha 1 701415 7119138 0 1.5 
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18 6/10/2021 La Colcha 1 701443 7119128 0 10.3 

19 6/10/2021 La Colcha 1 701473 7119190 0 9.5 

20 6/10/2021 La Colcha 1 701502 7119111 0 15.7 

21 6/10/2021 La Colcha 1 701531 7119099 0.96 8.9 

22 6/10/2021 La Colcha 1 701520 7119121 1.57 13.3 

23 6/10/2021 La Colcha 1 701517 7119137 0.57 12.4 

24 6/10/2021 La Colcha 1 701491 7119150 10.89 14.0 

25 6/10/2021 La Colcha 1 701459 7119154 0 13.0 

26 6/10/2021 La Colcha 1 701427 7119153 0 12.0 

27 6/10/2021 La Colcha 1 701397 7119154 0 7.4 

28 6/10/2021 La Colcha 1 701402 7119183 0 7.4 

29 6/10/2021 La Colcha 1 701430 7119177 0 6.7 

30 6/10/2021 La Colcha 1 701460 7119174 0 7.9 

31 6/10/2021 La Colcha 1 701492 7119175 0.09 10.2 

32 6/10/2021 La Colcha 1 701521 7119169 0 6.7 

33 6/10/2021 La Colcha 1 701542 7119141 0.12 7.4 

34 6/10/2021 La Colcha 1 701581 7119067 0.18 8.9 

35 6/10/2021 La Colcha 1 701601 7119044 0.13 8.3 

36 6/10/2021 La Colcha 1 701618 7119014 0 8.5 

37 6/10/2021 La Colcha 1 701631 7118988 0 10.4 

38 3/10/2021 La Colcha 3 701243 7118842 0 7.3 

39 3/10/2021 La Colcha 3 701225 7118832 6.16 17.2 

40 3/10/2021 La Colcha 3 701226 7118854 0.88 13.6 
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41 5/10/2021 La Colcha 3 701252 7118908 0 -2.3 

42 5/10/2021 La Colcha 3 701254 7118899 0 -3.6 

43 5/10/2021 La Colcha 3 701252 7118889 0.82 12.5 

44 5/10/2021 La Colcha 3 701248 7118877 0.99 4.2 

45 5/10/2021 La Colcha 3 701249 7118865 1.05 5.2 

46 5/10/2021 La Colcha 3 701249 7118853 2.16 20.6 

47 5/10/2021 La Colcha 3 701247 7118844 0.34 6.9 

48 5/10/2021 La Colcha 3 701241 7118836 0.50 10.0 

49 5/10/2021 La Colcha 3 701233 7118830 0.41 16.0 

50 5/10/2021 La Colcha 3 701225 7118824 0.46 10.3 

51 5/10/2021 La Colcha 3 701216 7118830 0.34 14.1 

52 5/10/2021 La Colcha 3 701217 7118839 0.84 13.7 

53 5/10/2021 La Colcha 3 701221 7118848 0.82 1.8 

54 5/10/2021 La Colcha 3 701224 7118859 7.66 13.6 

55 5/10/2021 La Colcha 3 701225 7118868 0.52 3.7 

56 5/10/2021 La Colcha 3 701229 7118878 0.50 -0.3 

57 5/10/2021 La Colcha 3 701230 7118888 0.25 -2.3 

58 5/10/2021 La Colcha 3 701230 7118898 0.62 5.8 

59 5/10/2021 La Colcha 3 701239 7118900 0.99 6.7 

60 5/10/2021 La Colcha 3 701240 7118892 0.9064 -1.2 

61 5/10/2021 La Colcha 3 701240 7118882 0.89 2.3 

62 5/10/2021 La Colcha 3 701239 7118872 3.41 4.9 

63 5/10/2021 La Colcha 3 701237 7118862 16.23 22.1 
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64 5/10/2021 La Colcha 3 701237 7118852 21.66 22.5 

65 5/10/2021 La Colcha 3 701233 7118842 2.32 20.3 

66 5/10/2021 La Colcha 3 701221 7118839 3.15 10.3 

67 5/10/2021 La Colcha 3 701210 7118843 2.43 13.9 

68 5/10/2021 La Colcha 3 701212 7118854 0.23 1.5 

69 5/10/2021 La Colcha 3 701213 7118866 5.01 15.8 

70 5/10/2021 La Colcha 3 701215 7118876 0.76 8.5 

71 5/10/2021 La Colcha 3 701215 7118888 0.65 -4.0 

72 5/10/2021 La Colcha 3 701217 7118898 1.32 6.0 

73 5/10/2021 La Colcha 3 701202 7118901 0.82 7.7 

74 4/10/2021 Aguas Calientes 708194 7141620 0.54 0.3 

75 4/10/2021 Aguas Calientes 708186 7141643 1.25 2.1 

76 4/10/2021 Aguas Calientes 708178 7141660 2.50 5.9 

77 4/10/2021 Aguas Calientes 708168 7141677 1.43 7.9 

78 4/10/2021 Aguas Calientes 708166 7141694 1.07 4.1 

79 4/10/2021 Aguas Calientes 708159 7141714 0.80 3.3 

80 4/10/2021 Aguas Calientes 708148 7141733 0.33 -3.9 

81 4/10/2021 Aguas Calientes 708141 7141750 0.80 4.4 

82 4/10/2021 Aguas Calientes 708142 7141771 0.18 -0.7 

83 4/10/2021 Aguas Calientes 708137 7141792 0.80 1.2 

84 4/10/2021 Aguas Calientes 708117 7141792 1.70 -3.6 

85 4/10/2021 Aguas Calientes 708120 7141772 0.45 -0.1 

86 4/10/2021 Aguas Calientes 708122 7141752 1.61 1.9 
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87 4/10/2021 Aguas Calientes 708127 7141731 1.79 5.3 

88 4/10/2021 Aguas Calientes 708130 7141712 1.34 1.5 

89 4/10/2021 Aguas Calientes 708130 7141694 1.88 6.7 

90 4/10/2021 Aguas Calientes 708133 7141675 2.59 3.9 

91 4/10/2021 Aguas Calientes 708136 7141654 3.84 9.2 

92 4/10/2021 Aguas Calientes 708138 7141634 0.54 9.0 

93 4/10/2021 Aguas Calientes 708337 7141826 1.12 20.0 

94 4/10/2021 Aguas Calientes 708340 7141854 13.28 27.5 

95 4/10/2021 Aguas Calientes 708273 7141946 2.85 -4.3 

96 4/10/2021 Aguas Calientes 708258 7141988 4.74 6.3 

97 4/10/2021 Aguas Calientes 708252 7142006 9.31 18.0 

98 4/10/2021 Aguas Calientes 708246 7142024 4.83 7.5 

99 4/10/2021 Aguas Calientes 708234 7142037 4.40 16.4 

100 4/10/2021 Aguas Calientes 708258 7142034 10.35 23.5 

101 4/10/2021 Aguas Calientes 708264 7142017 6.47 15.7 

102 4/10/2021 Aguas Calientes 708271 7142001 2.33 1.5 

103 4/10/2021 Aguas Calientes 708272 7141978 5.17 0.7 

104 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701162 7138442 0 6.7 

105 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701173 7138455 0 7.7 

106 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701182 7138468 0.20 27.8 

107 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701196 7138495 0 8.2 

108 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701203 7138510 0.89 8.9 

109 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701190 7138517 0 11.7 
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110 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701184 7138502 0 9.2 

111 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701178 7138489 0 9.2 

112 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701171 7138475 0.25 7.2 

113 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701167 7138460 0 15.9 

114 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701162 7138447 0 12.5 

115 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701155 7138433 0 8.1 

116 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701141 7138440 0 7.0 

117 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701148 7138453 0 11.0 

118 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701154 7138465 0 7.1 

119 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701160 7138480 0 15.5 

120 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701166 7138495 0 35.0 

121 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701171 7138508 0 7.4 

122 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701177 7138522 0 13.3 

123 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701164 7138529 0 4.6 

124 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701161 7138514 0 6.7 

125 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701158 7138500 0 8.2 

126 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701154 7138485 0 31.9 

127 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701150 7138472 0 16.5 

128 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701144 7138452 0 7.2 

129 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701130 7138464 0 9.4 

130 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701134 7138479 0 23.5 

131 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701140 7138494 0 8.2 

132 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701143 7138509 0 4.8 
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133 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701147 7138522 0 6.3 

134 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701151 7138537 0 6.1 

135 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701138 7138545 0 3.3 

136 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701132 7138533 0 4.9 

137 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701126 7138519 0 5.0 

138 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701121 7138505 0 4.5 

139 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701116 7138490 0 5.8 

140 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701110 7138476 0 5.7 

141 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701099 7138485 0 5.5 

142 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701106 7138498 0 6.0 

143 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701113 7138511 0 5.4 

144 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701118 7138526 0 6.0 

145 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701123 7138538 0 4.9 

146 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701191 7138450 0 7.3 

147 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701196 7138458 0 6.4 

148 7/10/2021 Piscinas Burbujeantes 701197 7138477 0 7.3 
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Anexo 2 

Histogramas originales, histogramas normalizados, variogramas experimentales y modelos de 

variograma de cada conjunto de datos de las áreas hidrotermales de la caldera. En cada caso, el 

variograma experimental se observa con cruces rojas y el modelo de variograma, con una línea 

sólida negra. 
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La Colcha 1-Temperatura del suelo 
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La Colcha 3-Flujo de CO2 
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La Colcha 3-Temperatura del suelo 

 

 

 



156  

 

 

 

Aguas Calientes-Flujo de CO2 
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Aguas Calientes-Temperatura del suelo 
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Piscinas Burbujeantes-temperatura del suelo 
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Anexo 3 

 
DRX de arcillas en Piscinas Burbujeantes del Galán 
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