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Resumen de la tesis que presenta Ramón Yosvanis Batista Cruz como requisito parcial para la obtención 
del grado de Doctor en Ciencias en Ciencias de la Tierra con orientación en Geociencias Ambientales. 
 
Interacción fluido-roca, isotopía y modelación geoquímica de zonas geotérmicas del margen este de la 

Península de Baja California y el norte del Golfo de California 
 
Resumen aprobado por: 

___________________________ 
 Dr. Thomas Gunter Kretzschmar 

Director de tesis  

 
En este estudio fueron investigados 7 emisiones de gas (4 hidrotermales y 3 magmáticos) y 18 núcleos de 
sedimentos muestreados en el margen este de la Península de Baja California (PBC) y la Cuenca Wagner 
(CW) respectivamente. En la parte continental, dos posibles escenarios son propuestos para explicar la 
composición isotópica de los gases magmáticos e hidrotermales: 1) Los gases que ascienden desde el 
manto debajo de la PBC a través de fallas litosféricas y sistemas magmáticos se mezclan y contaminan en 
la corteza con dos distintos términos corticales (TC1 y TC2). El TC1 produce gases magmáticos con 
valores δ13CCO2 más negativos que MORB (~-11 vs. -6.5 ‰) y valores 3He/4He ligeramente inferiores 
MORB (4-7 vs. 8 Ra). El TC2 produce gases hidrotermales con valores δ13CCO2 que son comparables a 
MORB (-5 vs. -6.5 ‰) pero valores 3He/4He inferiores al rango de MORB (<1.6 vs. 8 Ra), 2) El manto 
debajo de PBC fue contaminado por el reciclado de sedimentos presentes en la Placa Farallón, que 
contienen una fracción limitada de carbono orgánico, lo que provocó valores 3He/4He inferiores a 7.3 Ra 
y δ13CCO2 más negativos (~-11‰; gases de Agua Agria, Isla San Luis y Fumarola) e incrementó  los valores 
CO2/3He hasta (>2·1010), más elevados que un gas tipo MORB (CO2/3He ~1.5·109). En cualquier escenario, 
durante su ascenso a través de la corteza, los gases de origen mantélico se mezclan con fluidos ricos en 
CO2 y 4He, formando los gases hidrotermales de tipo CO2 dominantes. Dichos gases experimentan 
disolución parcial de CO2 y posible precipitación de carbonatos en aguas someras a una temperatura de 
57 °C bajo diferentes condiciones de pH (5.76-6.73), lo que modifica su composición. En la PBC el metano 
es principalmente termogénico, aunque fuentes abiogénicas están presentes en los gases magmáticos, 
mientras procesos secundarios de oxidación parecen ser adecuados para explicar los valores positivos 
(δ13CCH4 +38 ‰, δDCH4 + 333 ‰) de algunos gases hidrotermales. Este estudio también indica que en toda 
la PBC la firma radiogénica pura (3He/4He, 0.01-0.05 Ra) está ausente, lo que soporta la contribución 
inequívoca de fluidos del manto y la presencia de fallas litosféricas que permiten su ascenso aún en 
zonas no volcánicas o donde el volcanismo está extinto. Esta contribución mantélica fue calculada 
arrojando valores entre 1 al 82% en toda la PBC, donde los valores más altos son reportados en las 
emisiones submarinas localizadas en el Rift del Golfo de California (> 91%). En la parte marina, las aguas 
de poros muestreadas en los núcleos de temperatura baja (NTB) y los núcleos de temperatura alta (NTA) 
aportaron información relevante acerca del origen de los fluidos hidrotermales descargados en la cuenca 
Wagner. El origen de los NTB es marino mientras que las muestras de los NTA evidencian un 
empobrecimiento anómalo en δD (hasta -30 ‰) que puede ser explicado a través de dos procesos de 
mezcla: 1) Mezcla entre el agua de mar evaporada 4 veces y agua del Río Colorado con una proporción 
1:1, 2) Mezcla entre estas aguas ya mezcladas y el agua de mar moderno. Sin embargo, no se descarta 
que algún tipo de fraccionamiento pueda ser causado por procesos de separación de fases e interacción 
fluido-roca, como lo indican las firmas 87Sr/86Sr radiogénicas (0.70929-0.70997). Estos procesos podrían 
estar ocurriendo a temperaturas entre 180-220 °C de acuerdo con cálculos geotermométricos. 
Finalmente los valores positivos del δ13CDIC (+10.52 ‰) sugieren la retención de un carbón residual 
producto de la desgasificación del metano en el fondo de la Cuenca Wagner. 
 
Palabras clave: Península, Wagner, isótopos, gases nobles, metano, aguas de poros, geotermia



ii 
Abstract of the thesis presented by Ramón Yosvanis Batista Cruz as a partial requirement to obtain the 
Doctor of Science degree in Earth Science with orientation in Environmental Geosciences. 
 
Fluid-rock interaction, isotopy and geochemical modelling of geothermal zones on the eastern margin 

of the Peninsula of Baja California and the north of the Gulf of California 
 

Abstract approved by: 
___________________________ 
Dr. Thomas Gunter Kretzschmar  

Thesis Director 
 
In this study, were investigated 7 gas emissions (4 hydrothermal and 3 magmatic) and 18 sediment cores 
sampled on the eastern margin of the Peninsula of the Baja California (BCP) and from the Wagner Basin 
(WB) respectively. In the continental part, two possible scenarios are proposed to explain the isotopic 
composition of magmatic and hydrothermal gases: 1) Gases rising from the mantle beneath the BCP 
through lithospheric faults or magmatic plumbing systems mix and contaminate within the crust with 
two distinct crustal terms (CT1 and CT2). The (CT1) produces magmatic gases with δ13CCO2 values that are 
more negative than typical MORB (~-11 ‰ vs. -6.5 ‰) and 3He/4He ratios that are slightly lower than the 
MORB range (4-7 vs. 8 Ra). The second (CT2) produces hydrothermal gases with δ13CCO2 values that are 
comparable to those of MORB (-5 ‰ vs. -6.5 ‰) and 3He/4He values that are well below the MORB range 
(<1.6 vs. 8 Ra), 2) The mantle beneath the BCP was contaminated by the recycling of sediments above 
the Farallon plate, containing a very limited fraction of organic carbon that lowered 3He/4He down to 7.3 
Ra, shifted the δ13CCO2 (~-11‰; gases from Agua Agria, San Luis Island and Fumarole) and increased the 
CO2/3He towards values (>2·1010), higher than that typical of MORB-type gas (CO2/3He ~1.5·109). In either 
scenario, during their ascent, through the crust, mantle gases mix with CO2- and 4He-rich fluids, thus 
forming CO2-rich hydrothermal gases. These gases undergo partial dissolution of CO2 and possible 
precipitation of carbonates in shallow waters at a temperature of 57 °C under different pH conditions 
(5.76-6.73), which modifies their composition. In PBC, methane is mainly thermogenic, although 
abiogenic sources are present in magmatic gases while secondary processes of methane oxidation seem 
to be adequate to explain the positive values (δ13CCH4 +38 ‰, δDCH4 +333 ‰) of some hydrothermal 
gases. The study also indicates that in all the Peninsula to date, the pure radiogenic signature (3He/4He; 
0.01 - 0.05 Ra) is absent, which indicates unequivocal contribution of mantle fluids and the presence of 
lithospheric faults that allow its rise even in nonvolcanic zones or where the volcanism is extinct. This 
contribution was calculated yielding values between 1 to 82% in all the BCP where the highest values are 
reported for submarine emissions located in the dispersion zones in the rift (> 91%). In the marine part, 
pore water samples extracted from low (NTB) and high (NTA) temperature cores, provided relevant 
information about the origin of the hydrothermal fluids discharged in the Wagner basin. The origin of 
NTBs is mainly marine while NTA samples show an anomalous depletion in δD (up to -30 ‰) that can be 
explained through two mixing process: 1) Mixing between sea water evaporated 4 times and waters of 
the Colorado River in a ratio 1:1, 2) Mix between these mixed waters and the modern sea water. 
However, we do not rule out that certain fractionations can also be caused by phase separation and 
water-rock interaction processes as is supported by the radiogenic 87Sr/86Sr signatures (0.70929-
0.70997). These processes could be occurring at temperature between 180-220 °C according to 
geothermometric calculations. Finally, positive δ13CDIC values up to +10.52 ‰ suggest the retention of the 
residual carbon product to degassing of methane from the Wagner ocean floor toward the surface. 
 
 
 
 
Keywords: Baja California, Wagner, isotopes, noble gases, methane, pore waters, geothermal 
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Capítulo 1. Introducción 

La Península de Baja California (PBC) y el Golfo de California son dos de las regiones que sobresalen por 

su alto potencial geotérmico en la región mexicana (Arango-Galván et al, 2015). Aparte de los campos 

geotérmicos Cerro Prieto y Las Tres Vírgenes que actualmente están en explotación, son reportadas 

alrededor de 50 manifestaciones hidrotermales, principalmente en el margen este de la PBC y en el área 

de la Laguna Salada (Arango-Galván et al, 2015). En dicho margen, son comunes los manantiales 

costeros, mayormente intermareales, los manantiales submarinos poco profundos y en menor medida 

fumarolas y piscinas de lodo “Mud pools”. Estas manifestaciones generalmente no superan los 100 °C de 

temperatura y están localizados tanto en zonas con actividad volcánica reciente como en zonas carentes 

de la misma, donde el tectonismo local está presente (Figura 1).  

En la costa oeste de la PBC la actividad hidrotermal es mucho menor y está localizada principalmente en 

el área de Ensenada (e.g. Punta Banda (PB), Uruapan (UR), Valle de Guadalupe (VG), San Carlos (SC), 

Agua Caliente (AC) y San Valente (SV). Con la excepción de los manantiales submarinos de Punta Banda, 

el resto de las manifestaciones son continentales, con temperaturas inferiores a los 50°C. Todos estos 

sitios están localizados en zonas de tectonismo local activo (e.g. fallas Agua Blanca, San Miguel, Tres 

Hermanas) (Vidal et al, 1981). 

En la parte marina, el mayor potencial geotérmico está localizado en las cuencas Guaymas (CG), 

Pescadero (CPe) y Alarcón (CA) donde la presencia de ventilas hidrotermales de alta temperatura (Von 

Damm et al, 1985b; MBARI, 2012; Spelz et al, 2015) y la emisión de fluidos basálticos tipo Mid Ocean 

Ridge “MORB” son emitidos desde estos centros de dispersión (Castillo et al, 2002; Spelz et al, 2015). 

Para el caso especial de la Cuenca Guaymas, la presencia de sills magmáticos intruyendo sedimentos y 

generando metamorfismo ha sido reportado por varios autores (e.g. Einsele, 1982; Saunders et al, 1982; 

Lizarralde et al, 2007).  

Hacia el norte del Golfo de California, a diferencia de la Cuenca Alarcón, no hay registro de anomalías 

magnéticas y la generación o no de nueva corteza oceánica es un tema ampliamente debatido (e.g. 

Persaud et al, 2003; Prol-Ledesma et al, 2013; González-Escobar et al, 2014). En esta área, estudios 

geofísicos han develado la presencia de intrusivos así como zonas de fusión parcial del manto 

principalmente en las Cuencas Delfín Inferior y Superior (Persaud et al, 2003; Fernández y Pérez-Campos, 

2017). Más al NE en las cuencas Wagner y Consag, lo más relevante es la presencia de estructuras 

hidrotermales en el fondo marino, a través de las cuales la emisión de gases como el CO2 y el CH4 y la 
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precipitación de minerales autigénicos han sido reportados (e.g. Canet et al, 2010; Canet et al, 2013). En 

estas zonas también resultan interesante los datos anómalos de flujo de calor reportados por Prol-

Ledesma et al. (2013) y Neumann et al. (2017). 

Figura 1. Mapa de localización de las emisiones de gas presentes en la Península de Baja California y el Golfo de 
California. Los símbolos coloreados representan las emisiones de gases investigadas en este estudio. Los símbolos 
sin color representan las emisiones de gas estudiadas por diversos autores (Compilados en la tabla 13 de los 
anexos). En el mapa también se incluyeron localidades donde se estudiaron isótopos de gases nobles en inclusiones 
fluidas y lavas submarinas. El asterisco en las emisiones de CGLTV, AA y FUM indica que todos pertenecen a la Zona 
Volcánica Las Tres Vírgenes (ZVLTV). En el mapa: CAF-California, AZ-Arizona, NM-Nuevo México, SON-Sonora y SIN-
Sinaloa. FSA y EPR representan la Falla San Andrés y la Dorsal del Pacífico Oriental por sus siglas en inglés East 
Pacific Rise. Los números: 1-Roca Consag, 2-Cuenca Wagner, 3-Cuenca Consag y 4-Cuenca Delfín. El límite PA-NA 
representa el límite de placas entre la Placa Norteamericana y la Placa Pacífico y fue definido a partir de Lonsdale 
(1989) y Stock y Hodges (1989) respectivamente. Las dos flechas representan el movimiento relativo entre ambas 
placas.  
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Esta investigación pretende llenar algunos vacíos de información referente a la geoquímica de fluidos en 

numerosas emisiones hidrotermales y magmáticas localizadas en áreas continentales y submarinas de la 

PBC y el norte del Golfo de California. En la parte continental el estudio aporta una nueva base de datos 

geoquímicos e isotópicos así como una profunda recopilación bibliográfica de los datos ya existentes. 

Esto permitió diseñar un modelo geoquímico conceptual que pudo dar respuesta a las siguientes 

temáticas: 1) el origen de los fluidos emitidos, 2) los procesos geoquímicos que los afectan y 3) su 

relación con los procesos geológicos que ocurren en la región. En la parte marina, el estudio de las aguas 

de poros de núcleos de sedimentos fortalecerá aún más los conocimientos que se tienen de las zonas de 

alto flujo de calor localizadas en la Cuenca Wagner.  

 

1.1 Antecedentes 

En los últimos 40 años se han desarrollado múltiples campañas geoquímicas, tanto en la PBC como en el 

Golfo de California, cuyo principal objetivo ha sido el estudio del hidrotermalismo presente en estas 

áreas, así como su potencial geotérmico. Desde el punto de vista de geoquímica de fluidos, los estudios 

han abarcado campos geotérmicos, manifestaciones hidrotermales, pozos con temperaturas anómalas y 

sistemas hidrotermales submarinos (Figura 1). En este aspecto, los trabajos más relevantes se discuten a 

continuación: 

Barragán et al. (2001) realizaron un estudio geoquímico y de reconocimiento en pozos y manantiales 

termales de baja entalpía de algunos sitios hidrotermales (e.g. San Felipe, Punta Estrella, Coloraditos, 

Puertecitos, Vallecitos, Cerritos), localizados en el margen este de la PBC así como Riito en Sonora, donde 

estimaron la temperatura de estos reservorios y realizaron mediciones isotópicas de δ18O y δD. Los 

autores concluyen que el termalismo de estas zonas está asociado a importantes fallas, como la falla 

Imperial, Cerro Prieto y la falla San Miguel a través de las cuales los fluidos de origen marino mezclados 

con componentes meteóricos son transportados y calentados. Específicamente en la zona hidrotermal 

de Puertecitos, Martín-Barajas y Fletcher (1996) plantean que las manifestaciones actuales están 

controladas por fallas y fracturas con rumbos NNE. También refieren que la circulación hidrotermal 

moderna está restringida a la zona intermareal mientras que en la porción sur de dicha área el 

termalismo ya ha cesado, debido probablemente a periodos de aumento de recarga del acuífero o del 

aumento del nivel del mar.  
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Otros estudios se han enfocado en la costa oeste de la PBC, específicamente en Ensenada (e.g. Vidal et 

al, 1981; Arango-Galván et al, 2011), donde la actividad hidrotermal ha sido estudiada de forma 

detallada en los manantiales submarinos de Punta Banda, los manantiales intermareales de La Joya y en 

6 manifestaciones continentales, en su mayoría asociadas a sistemas de fallas como Agua Blanca y San 

Miguel. De estos trabajos se conoce la composición química de las aguas así como las temperaturas de 

reservorios, alcanzando los 140°C en los manantiales de Agua Caliente. 

Recientemente, con un enfoque regional Arango-Galván et al. (2015) presentaron el potencial 

geotérmico de la PBC, basándose en la recopilación de varios trabajos geofísicos, geoquímicos y 

geológicos. La información brindada muestra el alto potencial geotérmico del margen este de la PBC en 

comparación con el margen oeste, la mayoría sin investigar. 

En relación a los estudios de volátiles (ver Figura 1), las áreas mejor estudiadas son los campos 

geotérmicos Salton Sea (CGSS), Cerro Prieto (CGCP) y Las Tres Vírgenes (CGLTV) respectivamente. 

Muchos de estos estudios se han enfocado en el estudio de los isótopos de gases nobles y carbono (e.g. 

Truesdell et al, 1978; Welhan et al, 1979; Welhan, 1981; Galimov y Simoneit, 1982; Polyak et al, 1982; 

Mazor y Truesdell, 1984; Des Marais et al, 1988; Mazzini et al, 2011; Birkle et al, 2016) con el objetivo de 

dilucidar el origen de los fluidos. En Cerro Prieto, Welhan et al. (1979) realizaron análisis isotópicos de 

gases nobles en pozos de producción y manantiales hidrotermales obteniendo valores 3He/4He cercanos 

a 7 Ra que evidencian la fuerte firma mantélica de dichos fluidos. Años más tarde, estudios desarrollados 

por Polyak et al. (1982) confirmaron los valores aportados por Welhan et al. (1979). En el mismo sitio, 

Mazor y Truesdell (1984) indicaron que el componente gaseoso profundo es modificado durante su 

ascenso por adición de helio más radiogénico (rico en 4He) y componentes meteóricos. Relacionado con 

este tema, estudios isotópicos recientes (e.g. δ18O, δD, 3He/4He, U-Th/4He) desarrollados por Pinti et al. 

(2018) demostraron la existencia de dos tipos de fluidos magmáticos, uno con firmas 3He/4He cercanas a 

7.3 Ra y otro más radiogénico con valores 3He/4He inferiores a 3.5 Ra. De acuerdo con los autores este 

último fluido se mezcla con aguas connatas provenientes del paleo-delta del Río Colorado, cuyas edades 

oscilarían entre 1.5 a 1.8 Ma, basados en estimaciones del método U-Th/4He (Marine, 1979; Torgersen y 

Clarke, 1985). Estos datos soportan aún más las ideas propuestas anteriormente por varios autores (e.g. 

Stallard et al, 1987; Portugal et al, 2005; Arellano et al, 2011) que sugieren que la recarga del acuífero es 

limitada. De acuerdo con cálculos de Birkle et al. (2016) basado en el método U-Th/4He, el tiempo de 

residencia de estos fluidos en el acuífero es de ~700 ka. Todas estas evidencias sugieren que la 

explotación del campo geotérmico Cerro Prieto se verá afectada en el futuro por falta del recurso agua, 
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lo cual abre la discusión para un uso racional de este recurso o la explotación geotérmica del campo 

decrecerá de forma considerable. 

En el complejo volcánico de Las Tres Vírgenes, donde se localiza el Volcán La Virgen, Schmitt et al. (2010) 

a partir de estudios de gases nobles en inclusiones fluidas en lavas, presentó las firmas 3He/4He de dichas 

rocas. El estudio reveló firmas 3He/4He cercanas a 7.3± 0.65 Ra, siendo dentro de los errores los valores 

más elevados reportadas hasta la fecha para toda la PBC. Valores mucho más bajos (3.1 a 4.94 Ra) son 

reportados por Birkle et al. (2016) en el mismo campo volcánico, específicamente en pozos de 

explotación, sugiriendo una contaminación del fluido magmático profundo con fluidos corticales ricos en 

componentes radiogénicos y orgánicos. El componente orgánico ha sido recientemente sugerido por 

Richard et al. (2019) quienes reportaron valores δ13C negativos (~-10 ‰), que son consistentes con estas 

fuentes y que podrían provenir de sedimentos marinos. 

Fuera de los campos geotérmicos, las zonas investigadas hasta la fecha son Punta Banda, Uruapan, Agua 

Caliente, San Carlos, San Valente, Valle de Guadalupe y San Antonio, todas pertenecientes al municipio 

de Ensenada (Vidal et al, 1981, 1982; Polyak et al, 1991). Sierra Juárez (SJ) y Puertecitos (PU) (Negrete-

Aranda et al, 2015), Bahía Concepción (Forrest et al, 2005) y El Chorro por Polyak et al. (1991). La 

mayoría de esos estudios han estado enfocados en la caracterización química e isotópica de los gases. En 

estas áreas, firmas 3He/4He inferiores a 1.7 Ra han sido reportadas, siendo mucho menores en la costa 

oeste de la PBC (0.31 a 0.59 Ra; Polyak et al, 1991).  

Quizás el mayor vacío de información se concentra en los datos isotópicos de hidrocarbonos (i.e. etano 

(C2H6) y propano (C3H8)) e isótopos de gases nobles en inclusiones fluidas. Hasta la fecha los únicos datos 

existentes se reportan en Salton Sea (Mazzini et al, 2011), Cerro Prieto (Welhan, 1981; Des Marais et al, 

1988) y Bahía Concepción (Forrest et al, 2005), así como en la zona marina de Guaymas (Galimov y 

Simoneit, 1982; Welhan y Lupton, 1987) (compilados en la Tabla 13 de los anexos). Por su parte, los 

únicos datos isotópicos de gases nobles en inclusiones fluidas han sido reportados por Schmitt et al. 

(2010) en lavas del Volcán La Virgen y por Castillo et al. (2002) en lavas submarinas colectadas en la 

Cuenca Alarcón, indicando en ambos casos una fuerte contribución mantélica, con valores 3He/4He 

cercanos a 8.4 Ra. 

En ambientes marinos las investigaciones se han enfocado principalmente en el estudio de los centros de 

dispersión, localizados a lo largo del rift del Golfo de California (e.g. Cuenca Guaymas, Cuenca Pescadero 

y Cuenca Alarcón). Estos trabajos incluyen el estudio de fluidos hidrotermales con temperaturas 
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cercanas a los 240 °C, descargados desde ventilas hidrotermales en la Cuenca Guaymas (e.g. Von Damm 

et al, 1985, Paul et al, 2007), fluidos intersticiales (e.g. Galimov y Simoneit, 1982; Piepgras y Wasserburg, 

1985) y gases submarinos (e.g. Lupton, 1979; Spelz et al, 2015).  

Con un menor grado de detalle desde el punto de vista geoquímico, se han estudiado las cuencas del 

centro y norte del Golfo de California. En las cuencas Wagner y Consag, el desarrollo hidrotermal 

submarino ha suscitado el desarrollo de varios cruceros oceanográficos y múltiples trabajos científicos 

por ejemplo: 

Canet et al. (2010) realizaron trabajos batimétricos, geofísicos, biológicos y geoquímicos en 250 ventilas 

de gas localizadas en las Cuencas Wagner y Consag. Mediante la interpretación de perfiles de ecosonda 

fueron identificadas estructuras morfológicas (e.g. montículos y domos de lodo) en el fondo marino, 

fundamentalmente sobre el trazo de la falla Wagner. Según los autores, la presencia de gases y el 

hidrotermalismo están relacionados con la migración vertical de fluidos a través de las fallas tal y como 

ocurre en la zona de Salton Sea de acuerdo con trabajos de Svensen et al. (2007).  

Lomtatidze-Jiménez (2013) realizó estudios de proveniencia de sedimentos a partir de registros de pozos 

perforados por PEMEX en el norte del Golfo de California. Con el uso de las relaciones isotópicas Sm-Nd y 

los análisis de petrofacies logró concluir que los sedimentos del Río Colorado rellenan las cuencas 

Wagner y Delfín Superior y no existe otra fuente de aporte en las mismas. Además concluyó que las 

firmas detríticas e isotópicas (Sm-Nd) en dichas cuencas son similares al Río Colorado, respaldando la 

propuesta de una edad Mioceno Tardío a Plioceno para el inicio de la sedimentación marina en las 

cuencas del Golfo de California.  

En la Cuenca Wagner, mediciones directas de flujo de calor desarrollados por Prol-Ledesma et al. (2013) 

revelan gradientes termales anómalos (~15,436 mWm-2) asociados con estructuras permeables activas y 

de advección de fluidos. Los autores atribuyen estas anomalías térmicas a la generación incipiente de 

una nueva corteza oceánica asociada con la transición de un rift continental en una etapa de expansión 

de piso oceánico. Sin embargo, estos flujos anómalos no fueron confirmados por Neumann et al. (2017) 

quien reevaluó la distribución del flujo de calor en dicha cuenca y realizó correcciones de los datos 

teniendo en cuenta las tazas de sedimentación. Los autores reportan valores medios de of 220 mWm−2, 

99 mWm−2 y 889 mWm−2 para la parte oeste, centro y este de la misma (Figura 2).  
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Hacia el norte de Wagner, en áreas ocupadas por el Río Colorado, el Valle de Mexicali y Salton Trough 

respectivamente, se han desarrollado estudios geoquímicos con el objetivo de investigar el origen de la 

salinidad de los cuerpos de aguas allí localizados, así como el origen de las salmueras “Brines” localizadas 

en los campos geotérmicos Cerro Prieto y Salton Sea. En estas dos áreas, múltiples autores (e.g. Payne et 

al, 1979; Truesdell et al, 1981; Rex, 1983; Stallard et al, 1987; Portugal et al, 2005) han propuesto la 

ocurrencia de disímiles procesos como la evaporación continental, disolución de rocas evaporíticas y la 

evaporación de aguas marinos. El modelo geoquímico considera que las aguas evaporadas y mezcladas 

luego de infiltradas son calentadas por el alto régimen termal existente en la región, lo que origina 

importantes cambios químicos e isotópicos producto de la interacción fluido-roca (Truesdell et al, 1981). 

Para el caso de Cerro Prieto la existencia de un acuífero con presencia de aguas glaciales con un limitado 

volumen de agua, constituye parte de la recarga de este sistema geotérmico (e.g. Birkle et al, 2016; Pinti 

et al, 2018).  

 

1.2 Objetivos 

1.2.1 Objetivo General 1 

Determinar el origen de los fluidos, la contribución del manto y los procesos de interacción agua-gas en 

zonas geotérmicas del margen este de la Península de Baja California, a partir de la composición química 

e isotópica de gases hidrotermales y magmáticos. 

 

1.2.1.1 Objetivos específicos 

1. Identificar los procesos que modifican la composición química e isotópica pristina de los gases 

hidrotermales y magmáticos en estudio.  

2. Identificar el origen del helio, el carbono y el metano en las emisiones de gas de la Península de 

Baja California. 

3. Realizar la modelación termoquímica bajo condiciones de fraccionamiento de Destilación 

Rayleigh. 
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4. Calcular la contribución del manto en la Península de Baja California así como posibles relaciones 

latitud/longitud y/o espesor de la corteza en esta región. 

5. Proponer un modelo geoquímico conceptual de la desgasificación del manto en la Península de 

Baja California y el Golfo de California  

 

1.2.2 Objetivo General 2 

Determinar el origen y los procesos geoquímicos que ocurren en las áreas de flujo de calor anómalo de la 

Cuenca Wagner, a partir de la composición química e isotópica de aguas de poros extraídas de núcleos 

de sedimentos marinos. 

 

1.2.2.1 Objetivos específicos 

1. Investigar el origen de los fluidos a partir del estudio de su composición química e isotópica 

(δ13C, δ18O y δD). 

2. Identificar los procesos que modifican la composición química e isotópica de las aguas 

intersticiales.  

3. Evaluar los posibles modelos de mezcla mediante los isótopos de 87Sr/86Sr. 

 

1.3 Áreas de estudio 

Este trabajo comprende el estudio de 7 emisiones de gas localizadas en el margen este de la Península 

de Baja California, sobre corteza continental (Figura 1) y de fluidos instersticiales en núcleos marinos en 

la Cuenca Wagner (CW), con posible piso oceánico en el norte del Golfo de California (Figura 2).  
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1.3.1 Zona Continental 

1.3.1.1 Manantiales intermareales 

Los manantiales intermareales están localizados en las zonas de San Felipe (SF), Punta Estrella (PE), 

Coloraditos (C) y Puertecitos (PU), siendo solo accesibles para el muestreo en periodos de marea baja. En 

el área de San Felipe más de 200 manantiales se encuentran localizados en un área de 200 m de largo x 

30 m de ancho. Los manantiales emergen en arena litificada, en arena no consolidada así como en rocas 

de basamento que forman cavidades rocosas (Linn, 1978), alcanzando temperaturas de hasta 49 °C.  Los 

manantiales de Punta Estrella se encuentran a ~15 km al sur de San Felipe, emanando en arenas no 

consolidadas a ~30 metros de la línea de costa. Estos manantiales tienen temperaturas promedio 32 °C 

(Barragán et al, 2001). 

En la localidad El Coloradito, las aguas termales están ubicadas sobre una capa de litoarenita volcánica 

fosilífera, cementada con calcita, que forma una amplia terraza marina. Los pequeños manantiales, 

probablemente asociados a las fallas normales con tendencia NNW-SSE (Álvarez, 1995) se caracterizan 

por poca exhalación de gases (Barragán et al, 2001), cuyas temperaturas pueden alcanzar los 60 °C. A 26 

km al sur de El Coloradito se encuentra la zona hidrotermal de Puertecitos la cual está conformada por 

piscinas artificiales construidas en tobas de flujo de ceniza soldada del Plioceno tardío (Martín-Barajas et 

al, 1995). El sitio presenta burbujeo ocasional principalmente en la piscina más grande, con 

temperaturas cercanas a los 65 °C (Barragán et al, 2001) y un fuerte olor de azufre, debido a la presencia 

del gas H2S, aspecto corroborado en este trabajo (Tabla 6). 

 

1.3.1.2 Manantiales submarinos 

La región de San Luis Gonzaga incluye seis islas cercanas a la costa (Figura 1). Las islas son El Huerfanito, 

El Muerto, El Coloradito, El Cholludo, Pómez y San Luis. Isla San Luis (ISL), es más grande con una 

extensión de ~16 km2 y está formada por una serie de volcanismo explosivo y efusivo de edad Holoceno 

(Hausback et al, 2003). Se caracteriza por dos cúpulas de riolita, con su pico más alto a 220 metros sobre 

el nivel del mar (Rossetter, 1970; Paz-Moreno y Demant, 2000). La actividad hidrotermal se manifiesta 

por varios manantiales submarinos localizados a profundidades menores a 15 mbnm. Las burbujas se 

elevan hacia la superficie del mar en el lado NNE de la isla, cercana a la isla Pómez. 
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1.3.1.3 Manantiales subaéreos y fumarolas 

La zona hidrotermal de Agua Agria (AA) y una fumarola (FUM) pertenecen a la zona volcánica Las Tres 

Vírgenes (ZVLTV) (Figura 1). La zona de Agua Agria, se localiza al norte de la caldera El Aguajito y las 

manifestaciones son en su mayoría manantiales burbujeantes y piscinas de lodo con temperaturas 

cercanas a los 99 °C. A 5 km SSE de Agua Agria, una prominente fumarola con abundante descarga de 

vapor de agua alcanza temperaturas de ~97 °C.  

 

1.3.2 Zona Marina 

La cuenca Wagner (CW), localizada en el norte del Golfo de California (NGC) forma parte del sistema de 

cuencas oceánicas del rift (Figura 2), en su transición a las cuencas Cerro Prieto y Salton que se ubican 

bajo el delta del Río Colorado. Debido a su cercanía con el delta, la cuenca es la más somera en el Golfo 

de California con una profundidad máxima de ~225 mbnm. Se piensa que esta gruesa columna 

sedimentaria podría funcionar como barrera térmica que impide el ascenso de material magmático y la 

formación de corteza oceánica, aspecto sugerido por múltiples autores (e.g. Persaud et al, 2003; 

González-Fernández et al, 2005; Dorsey y Umhoefer, 2012; Martín-Barajas et al, 2013). Sin embargo, este 

tema es aún controversial. 

Esta cuenca es considerada tectónicamente activa (Persaud, 2003; Aragón-Arreola y  Martín-Barajas, 

2007) estando limitada por las fallas Wagner y Consag. La falla Wagner con una longitud de ~38 km 

marca el límite este e intercepta a la falla Cerro Prieto en un ángulo 130° (González-Escobar et al, 2009). 

Por su parte, la falla Consag con una longitud de 90 km, está localizada al oeste de la falla Wagner, 

limitando la cuenca en ese sector (González-Escobar et al, 2009). Aragón-Arreola y Martín-Barajas 

(2007) plantean que probablemente la falla Consag es responsable del control de la subsidencia y de los 

depocentros modernos de ambas cuencas. En el NGC la única evidencia de actividad volcánica reciente 

es Roca Consag, localizada en el límite oeste de la cuenca y que consiste en un domo dacítico con una 

edad de erupción de 43±6 Ka (Schmitt et al, 2013). Sin embargo, hay varios reportes de actividad 

hidrotermal, principalmente hacia la parte este de la cuenca (Canet et al, 2010, 2013; Prol-Ledesma et 

al, 2013).  
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Figura 2. a) Localización de la Cuenca Wagner en el Golfo de California. En el mapa el límite PA-NA fue definido a 
partir de los trabajos de Lonsdale (1989) y Stock y Hodges (1989) respectivamente, mientras que las dos flechas 
grises muestran el movimiento relativo entre ambas placas. En el mapa: CAF-California, AZ-Arizona, NM-New 
México, SON-Sonora, SIN-Sinaloa. CGSS-Campo Geotérmico Salton Sea, CGCP-Campo Geotérmico Cerro Prieto, 
SO-Salina Ometepec, DRC- Delta del Río Colorado, GSC-Golfo de Santa Clara, RC-Roca Consag, CG-Cuenca 
Guaymas. FSA y EPR representan la Falla San Andrés y la Dorsal del Pacífico Oriental “East Pacific Rise” 
respectivamente. b) Mapa de ubicación de los puntos de extracción de núcleos de sedimentos en la Cuenca 
Wagner. Los números en rojo y azul indican valores de flujo de calor reportados por los autores referidos en la 
leyenda y c) Acercamiento de la zona con mayor flujo de calor localizada en la parte este de la cuenca. 

 

1.4 Marco geológico regional 

La ruptura continental en el Golfo de California comenzó hace ~ 5 Ma, cuando la dorsal del Pacífico 

Oriental (EPR) se propagó hacia el norte a lo largo del límite oeste de la Provincia Extensional de Golfo, 

uniéndose con el sistema de falla San Andrés en la cuenca Salton (Gastil et al, 1979). Este nuevo límite de 

placas transtensivo está formado por dominios extensionales estrechos, conectados por fallas 

transformantes (Figura 3).  

La naturaleza de la corteza en cada uno de los segmentos del rift tiene características particulares. La 

generación de piso oceánico y creación de anomalías magnéticas inició desde los 3.5 Ma en la cuenca 

Alarcón (Lonsdale, 1989). En la Cuenca Guaymas, los perfiles de sísmica de refracción han develado cerca 

de 280 km de nueva corteza oceánica debajo de la gruesa secuencia sedimentaria allí existente 

(Lizarralde et al, 2007). Hacia el norte, en las cuencas Delfín, Consag y Wagner al parecer se han creado 

depresiones estrechas con posible formación de corteza oceánica bajo >6 km de sedimentos en su 
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mayoría transportados por el Río Colorado (Persaud et al, 2003; González-Fernández et al, 2005; Martin-

Barajas et al, 2013; González-Escobar et al, 2014). Aunque en las cuencas del norte ya ocurrió la ruptura 

continental, no se han identificado lineamientos magnéticos simétricos (González-Fernández et al, 2005). 

En la depresión de Salton (Salton Trough) un perfil de refraccion sísmica indica que ese segmento del rift 

tiene ~100 km de nueva corteza que separa la corteza continental. En esa fosa los sedimentos profundos 

están metamorfizados y cubren la posible corteza oceánica (Han et al, 2016). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 3. Mapa geológico simplificado de la Península de Baja California. En el mapa: EPR-East Pacifi Rise, FSA-Falla 
de San Andrés, CAF-California, AZ-Arizona, SON-Sonora, SIN-Sinaloa, PBC-Península de Baja California. En la 
Leyenda: Q-Cuaternario, T-Terciario, Mz-Mesozoico y Ptz-Pz-Mz-Proterozoico-Paleozoico y Mesozoico. Las fallas 
representadas en la figura fueron tomadas de las bases cartográficas del Instituto Nacional de Estadística y 
Geografía (INEGI), disponibles en https://www.inegi.org.mx y de US Geological Survey (2006) disponibles en http// 
terremotos.usgs.gov/regional/qfaults. 
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1.4.1 Volcanismo 

La actividad volcánica del Plioceno Tardío al Cuaternario ocurre en la intersección de los dominios de 

falla transtensional y las fallas de transformación de deslizamiento dextral interpuestas (Lonsdale, 1989; 

Martín-Barajas et al, 2013; Persaud et al, 2003). El volcanismo félsico está reportado en la cuenca Delfín 

(Martín-Barajas et al, 2008), Roca Consag (Schmitt et al, 2013), Cerro Prieto (Schmitt et al, 2013; García-

Sánchez et al, 2017) y Salton Buttes (Robinson et al, 1976; Schmitt et al, 2013; Wright et al, 2015). En 

Cerro Prieto y Salton han sido encontrados intrusivos máficos y xenolitos basálticos indicando un magma 

parental de naturaleza basáltica (Herzig, 1990; Herzig y Elders, 1998; Schmitt et al, 2013). En la región de 

San Luis Gonzaga, la Isla San Luis es el centro volcánico más joven conocido en el norte del Golfo de 

California, cuya última erupción ocurrió hace menos de 3.5 Ka (Hausback et al, 2003). Los productos 

magmáticos desde la andesita basáltica hasta la riolita indican una tendencia de evolución magmática 

completa, ocurrida en un corto intervalo de tiempo (Paz-Moreno y Demant, 1999).  

Hacia el sur, la Zona Volcánica Las Tres Vírgenes (ZVLTV) está compuesta por las calderas de La Reforma y 

El Aguajito, ambas con evidencias de volcanismo diacrónico desde los ~1.6 Ma (Garduño-Monroy et al, 

1993). En la ZVTV los volcanes La Virgen, El Azufre y El Viejo reflejan la actividad volcánica más reciente 

de esa zona. Para el caso del volcán La Virgen la edad de erupción es aún controversial y se han 

reportado edades de 6515±75 Ka por el método radiométrico de 14C (Capra et al, 1998) y 30±1.8 Ka por 

el método (U-Th)/3He) (Schmitt et al, 2010) respectivamente (Figura 3) 
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Capítulo 2. Marco teórico  

2.1 Composición química de los gases 

Debido a que varios gases se presentan en concentraciones significativas en la atmósfera terrestre (tabla 

1) y el objetivo de la geoquímica gaseosa es estudiar el origen profundo de los mismos (i.e. manto, 

corteza), un muestreo adecuado va a determinar la calidad de los datos para su correcta interpretación.  

Tabla 1. Composición química de los gases presentes en la atmósfera terrestre. 

 

 

 

 

 
 
 
 

 

 

 

                                                                                                                                *Datos tomados de Wayne (1991) 

 

En ambientes hidrotermales, los principales volátiles encontrados son CO2, H2S, H2, CH4, N2, NH3, CO y los 

gases nobles, fundamentalmente He, Ar y Ne. Otros gases fuertemente ácidos (e.g. SO2, HCl y HF) son 

más comunes en fluidos que se desgasifican de cuerpos magmáticos (Giggenbach, 1987; Chiodini et al, 

1993) y en fumarolas de alta temperatura (>300 °C), pero están prácticamente ausentes en fluidos 

geotérmicos de baja y media temperatura (Giggenbach, 1980). Los gases mayoritarios tienen las 

siguientes características: 

El dióxido de carbono (CO2) es un gas incoloro, inodoro, ligeramente ácido y químicamente reactivo. La 

abundancia de este gas en el aire es de aproximadamente 413 ppmV, según datos recientes del 

observatorio de Mauna Loa en Hawaii disponibles en www.co2.earth. Este valor actual es el resultado 

Constituyentes mayoritarios Símbolo químico en % en ppmV 

Nitrógeno N2 78.084 780 840 

Oxígeno O2 20.94 209 400 

Argón  Ar 0.934 9340 

Dióxido de Carbono CO2 0.0413 413.5 

Neón Ne 0.001818 18.18 

Helio He 0.000524 5.24 

Metano CH4 0.00017 1.7 

Kriptón Kr 0.000114 1.14 

Hidrógeno H2 0.000053 0.53 

Xenón Xe 0.0000087 0.087 

Monóxido de Carbono CO 0.000025 0.25 

http://www.co2.earth/
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del aumento de las emisiones antropogénicas hacia la atmósfera (Lemonnier y Ainsworth, 2018). En el 

agua pura saturada con el aire es de 3,900 ppmV (Capasso e Inguaggiato, 1998). El CO2 es la principal 

especie volátil de los sistemas volcánicos-hidrotermales junto con el vapor de agua. Su reducida 

solubilidad en fundidos silicatados hace que sea de los primeros volátiles en escapar del magma a 

presiones moderadas. Además, su alta solubilidad en el agua permite que una fracción considerable del 

CO2 de origen magmático quede retenido en los acuíferos. Debido a su elevada reactividad, la 

concentración del CO2 disuelto en las aguas subterráneas está controlada por la temperatura y por el pH 

de las mismas. El principal proceso responsable de la presencia de CO2 disuelto en los acuíferos 

volcánicos es el aporte de origen magmático-mantélico, aunque la descomposición de la materia 

orgánica, el metamorfismo térmico de rocas carbonatadas, la oxidación de CO y CH4 y la aportación 

atmosférica también pueden ser fuentes importantes. 

El ácido sulfhídrico (H2S) comúnmente disminuye su concentración a medida que el vapor asciende a la 

superficie debido a la interacción con las rocas encajonantes y a la disociación de azufre u oxidación. 

Truesdell y Nehring (1978) sugirieron que el hidrógeno también se puede producir por reacciones de 

agua a alta temperatura con óxidos ferrosos y silicatos contenidos en las rocas como ocurre en el campo 

geotérmico de Lardarello en Italia. 

El metano (CH4) es un gas incoloro, inodoro, inflamable, no tóxico, estable a diferentes rangos de 

temperaturas y su concentración en la atmósfera es de 1.7 ppmV. El metano es considerado un 

componente mayor en sistemas hidrotermales a diferencia de sistemas volcánicos cuya cantidad es 

mucho menor (Giggenbach, 1996). Comúnmente el metano es diferenciable de acuerdo a su origen en: 

1) biogénico y 2) abiogénico (Welhan, 1979; Schoell, 1988; Etiope y Sherwood-Lollar, 2013) (más detalles 

en sección 5.2.4.). 

El hidrógeno (H2) está presente en la mayoría de las emisiones volcánicas y se utiliza en la vigilancia de 

las mismas (Sato y McGee, 1982). Debido a su pequeña masa atómica, el H2 escapa rápidamente hacia el 

exterior, encontrándose en concentraciones bajas tanto en la atmósfera como en el agua pura saturada 

en aire (aproximadamente de 0.5 ppmV). Este gas se forma en el subsuelo por las reacciones inducidas 

por la interacción agua-roca aunque también puede formarse por la reacción entre el agua y óxidos de 

hierro presentes en el magma y las rocas (Neal y Stanger, 1983): 

                                                                             H2O+2FeO↔Fe2O3+H2                                                                                                       (1)                                                                                                                                  
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El nitrógeno (N2) es un componente traza en gases volcánicos y proviene de tres fuentes principales: 1) la 

atmósfera, 2) sedimentos subducidos y 3) el manto o la corteza (Giggenbach, 1996). Cada uno de estos 

reservorios tiene una firma isotópica δ15N distintiva, que también ayuda a estudiar el origen de este gas 

(Sano et al, 2001; Snyder et al, 2003). No obstante, debido a su alta concentración en la atmósfera (~78 

%) se deben extremar las medidas en el muestreo para evitar la contaminación de las muestras. 

Los gases nobles como el helio (He) son excelentes trazadores de la contribución endógena ya que los 

fluidos profundos suelen estar relativamente enriquecidos en ellos (Graham, 2002). La concentración de 

He en la atmósfera es baja (~5,2 ppmV) debido a que es un elemento muy ligero que tiende a escapar 

hacia la capa externa de la misma. Ambas, la concentración química e isotópica del He en la atmósfera 

resultan del balance que existe entre la desgasificación del manto (i.e. helio primoridal) y la corteza (i.e. 

helio radiogénico) y el escape hacia el espacio (Torgersen, 1989). La solubilidad del He, en comparación 

con el resto de gases nobles más pesados, es también baja en los fluidos. Como consecuencia de esto, no 

es probable que el He procedente de la atmósfera afecte las concentraciones y composiciones isotópicas 

de los fluidos corticales (Marty et al, 1989). Por lo tanto, el He en soluciones mineralizadoras sólo se 

puede obtener del manto o de la corteza. Más detalles sobre los gases nobles en la sección 2.2.6. 

 

2.1.1 Solubilidad de los gases en la fase líquida y en el magma  

La solubilidad de un gas ideal puede ser expresada en términos de los coeficientes de la Ley de Henry 

(Kh), los cuales aumentan cuando decrece la solubilidad (Figura 4). Esta ley postula que "a una 

temperatura constante, la cantidad de gas disuelto en un líquido es directamente proporcional a la 

presión parcial que ejerce ese gas sobre el líquido". Matemáticamente puede ser expresado a partir de la 

siguiente expresión: 

                                                               KH=Pi /Xi                                                                                                     (2) 

Donde: 

KH = Constante de Henry 

Pi = Presión parcial del gas en la fase vapor 
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Xi = Concentración molar en la fase líquida 

La constante de Henry (Kh) es una relación entre la presión del gas y la fracción molar de mismo gas 

disuelto en agua. Si sube la presión sube también la fracción molar, sin embargo (Kh) no va a cambiar. 

Esta constante depende significativamente de la temperatura (Figura 4) y la salinidad.  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 4. Constante de Henry (Kh) en función de la temperatura de los gases existentes en sistemas volcánicos en 
hidrotermales. Tomado de Capasso e Inguaggiato (1998). 

 

De acuerdo con Nicholson (1993) la solubilidad de un gas en la fase líquida de un fluido geotérmico 

gobierna el grado en el cual este se fracciona en la fase vapor. En los gases más comunes, el orden de 

solubilidad, de menos a más soluble (izquierda a derecha), tiene el siguiente orden: 

He < Ne < Ar < N2 < H2 < 02 < CH4 < C02 < H2S < NH3 

Para el C02 y el H2S la solubilidad decrece con el aumento en la salinidad de la fase líquida, efecto que es 

incrementado a mayores temperaturas. Para el caso de los gases nobles (i.e. gases inertes, no 
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reaccionan) se particionan preferentemente en la fase gaseosa en lugar de la fase líquida, debido a su 

baja solubilidad (Ozima y Podosek, 1983). Esta se incrementa con el aumento de la temperatura (Figura 

4). 

A diferencia del helio, la solubilidad del resto de los gases nobles parece ser directamente proporcional 

al peso molecular del gas que se disuelve en el agua. A 25 °C el helio es el menos soluble de los gases, 

como se podría predecir a partir de su bajo peso molecular; sin embargo, a medida que aumenta la 

temperatura, se vuelve más soluble que Ne y eventualmente Ar y Kr. Sus radios covalentes son mayores 

que Ne y N2, lo que explica la mayor solubilidad a una temperatura más alta (hasta 373 °C) (Potter y 

Clynne, 1978). La solubilidad de los gases nobles en fundidos silicatos decrece con el radio iónico, lo que 

resulta opuesto a la solubilidad de los gases nobles en agua (Jambon et al, 1986). Por su condición de 

inertes, los gases nobles desarrollan interacciones de tipo Van der Waals con dichos fundidos y parecen 

mostrar una "solubilidad física" preferencial (i.e. el átomo de gas noble es similar a una esfera de 

volumen fijo que ingresa a una red rígida). Por este motivo los átomos de un gas noble se disuelven en 

“espacios libres” de la estructura del fundido silicatado (Doremus, 1966). De acuerdo con varios autores 

(e.g. Paonita, 2005; Iacono-Marziano et al, 2010) los factores que más afectan la solubilidad de los gases 

nobles en fundidos silicatados son: 1) presión, 2) temperatura, 3) composición de las fases coexistentes 

de líquido y vapor y 4) composición del fundido.  

A mayor presión, la solubilidad (definida como la relación entre la concentración de gas en masa fundida 

y la fugacidad del gas) disminuye y experimentos recientes indican que se alcanza una concentración 

umbral, al menos para Ar y Xe, en presiones muy altas entre 4 y 5 GPa. Por su parte la relación entre la 

composición del solvente y el radio atómico del gas noble está dada por el hecho de que en general, la 

solubilidad aumenta con la concentración de SiO2 en la masa fundida, mientras que los gases nobles de 

radio iónico más pequeños, muestran solubilidades más altas. De hecho, con base en los estudios 

experimentales realizados hasta la fecha, los fundidos riolíticos muestran una mayor solubilidad de los 

gases nobles que los basálticos (Iacono-Marziano et al, 2010). 

 

2.1.2 Procesos de separación de vapor 

La separación de vapor de un fluido en ebullición puede ocurrir mediante dos procesos fundamentales: 

1) separación de vapor de una etapa “single step” y 2) separación de vapor continua (i.e. tipo Raleigh). La 
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separación de vapor en etapas múltiples representa una condición intermedia. En un proceso de una 

sola etapa, se mantiene el equilibrio en las reacciones mientras que en la separación de tipo Rayleigh, los 

productos de una reacción se eliminan continuamente y el proceso se lleva a cabo hasta el final, es decir, 

los gases se eliminan cuantitativamente del líquido residual (Nicholson, 1993). 

 

2.1.2.1 Fraccionamiento de destilación Rayleigh 

Para el caso especial de los gases nobles, la partición del gas desde una fase líquida a una fase gaseosa 

(desgasificación) puede seguir la ley de fraccionamiento de Rayleigh, siempre que la fase de gas se 

elimine continuamente. Igualmente, también se puede considerar la situación opuesta, en la cual los 

gases nobles en la fase gaseosa se vuelven a disolver en el agua subterránea que previamente ha sido 

despojada de gases nobles, como podría ocurrir durante el contacto con una fase de CO2 (Holland y 

Gilfillan, 2013). En la presente investigación se considera un sistema abierto asumiendo que el gas que se 

está disolviendo en el agua no está más en contacto con el gas residual.  

Los procesos de fraccionamiento por disolución parcial de CO2 en agua, pueden ser evaluados y 

modelados asumiendo un proceso de condensación en condiciones de equilibrio como lo expresa la 

ecuación de Rayleigh (1896): 

                                                                                                                   (3) 

Donde: Rv0 es la relación inicial de la composición total (por ejemplo, He/CO2), Rv es la misma relación 

instantánea en la fase gaseosa residual (v), f es la fracción de la fase gaseosa residual y α es el factor de 

fraccionamiento determinado por la relación de solubilidad de las especies en consideración (por 

ejemplo, kHe/kCO2). La constante kH de la Ley de Henry para las especies de gas consideradas, se calculó 

con base en el enfoque termodinámico propuesto por Fernández-Prini et al. (2003) así como a la “Guía 

sobre las Constantes de Henry y las Constantes de distribución Vapor-Líquido para gases en H2O y D2O a 

altas temperaturas” publicada por la Asociación Internacional de las propiedades del Agua y el Vapor 

(IAPWS, 2004).  

De manera similar a la química de los gases, la composición isotópica del CO2 gaseoso (δ13CCO2) cambia 

como resultado de su disolución en agua y el fraccionamiento isotópico entre el CO2 inorgánico (CO2 (aq)) 
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(e.g. Vogel J.C. 1970). El CO2 (aq) se conoce como carbono inorgánico disuelto (DIC) y es igual a la suma 

de las especies acuosas H2CO3, HCO3 y CO3
2–. La fracción molar de cada especie de carbono depende de 

la temperatura del agua y el pH. El proceso de fraccionamiento se puede modelar utilizando la ecuación 

de Rayleigh de la siguiente manera (Clark y Fritz, 1997): 

                                                             δ13CCO2=(δ13CCO2)0+εln(f)                                                       (4) 

Donde, (δ13CCO2)0 es la composición inicial de isótopos de CO2, f es la fracción de la fase gaseosa residual, 

y ε es el factor de fraccionamiento entre DIC y CO2 gaseoso (CO2 (g)). Este factor de fraccionamiento se 

obtiene sumando los factores de fraccionamiento de especies de carbono disueltas y CO2 (g) teniendo en 

cuenta su fracción molar con respecto a DIC (Zhang et al, 1995). 

 

2.1.3 Geotermometría 

Los geotermómetros químicos constituyen la herramienta geoquímica más importante para la 

exploración y el desarrollo de recursos geotérmicos. Durante la fase de exploración, los geotermómetros 

se utilizan para estimar las temperaturas sub-superficiales (debajo de la zona de enfriamiento) que se 

esperan encontrar mediante la perforación, utilizando la composición química de las descargas de aguas 

termales y fumarolas.  

Cuando se aplican estos geotermómetros, se supone invariablemente que no se producen cambios en la 

composición del agua junto con el enfriamiento conductivo, por lo que la ebullición se considera 

adiabática (D’Amore y Arnórsson, 2000).  

Los supuestos necesarios para la utilización de estos geotermómetros de acuerdo con Fournier (1977) 

son:  

1. Existe equilibrio químico fluido-mineral en profundidad. 

2. La reacción de equilibrio es dependiente solo de la temperatura.  

3. Los minerales y especies fluidas involucradas en las reacciones de equilibrio se encuentran 

presentes en cantidades adecuadas.  

4. El re-equilibrio de los fluidos hidrotermales en su ascenso es despreciable o nula.  
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5. El efecto de procesos secundarios como dilución, mezcla o ebullición son despreciables o 

cuantificables y por ende corregibles.  

Sin embargo, debido a las incertidumbres y posibles errores en la aplicación de estas ecuaciones, sus 

resultados deben usarse de forma cuidadosa (Verma y Santoyo, 1997).  

Los geotermómetros acuosos pueden ser clasificados en dos grupos:  

1. Geotermómetros que se basan en la variación de la solubilidad de un mineral individual 

dependiente de la temperatura. 

2. Geotermómetros que se basan en la dependencia de la temperatura del intercambio catiónico 

que fija las razones de ciertos componentes disueltos.  

Dentro del primer grupo, los polimorfos de sílice son ideales, ya que los otros minerales comunes 

requieren la evaluación de coeficientes de actividad de dos o más especies disueltas para calcular la 

temperatura de equilibrio entre el fluido y la roca (Fournier, 1991). A continuación se presentan las 

ecuaciones geotermométricas (Tabla 2) empleadas en este trabajo y discutidas más en detalle en la 

sección 6.4. 

  

 

Tabla 2. Ecuaciones matemáticas empleadas en los cálculos geotermométricos de este estudio. 

Ecuaciones Referencia 

 

 

 

Fournier (1979) 

 

 

 

Truesdell (1976) 

 

 

 

Nieva y Nieva (1987) 

 

 

 

Arnórsson (1983) 

 

 

 

Giggenbach (1988) 

 

 

 

Giggenbach (1988) 
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2.2 Isótopos estables 

Cada elemento químico se caracteriza por poseer un número determinado de protones, que se 

denomina número atómico y se representa por la letra “Z”. Como los átomos son entidades 

eléctricamente neutras, el número atómico también indica el número de electrones. El número másico 

“A” es la suma de protones y neutrones del núcleo del átomo. Para cualquier átomo neutro, la masa de 

los protones más la masa de los neutrones corresponde a más del 99.94 % de la masa total del átomo 

expresada en unidades de masa atómica [uma]. Para representar esquemáticamente un núcleo, se 

escribe el símbolo del elemento y se añaden dos índices en el lado izquierdo, uno en la parte superior (A) 

y otro en la parte inferior (Z). La representación sería:  

 

 

Sin embargo, existen átomos de un mismo elemento químico que se diferencian por la cantidad de 

neutrones que poseen en su núcleo, o sea sus masas. Estos átomos se denominan “isótopos” y dado que 

las propiedades químicas de un elemento dependen básicamente de la configuración electrónica, todos 

los isótopos tendrán un comportamiento químico similar, sin embargo las propiedades físicas, que 

dependen de la estructura y masa del núcleo, sí variarán, y por supuesto lo mismo ocurrirá con los 

compuestos en los que se encuentran dichos isótopos. El agua por ejemplo tendrá constantes físicas que 

serán diferentes dependiendo de los isótopos de que esté formada.  

De acuerdo con su periodo de vida, los isótopos pueden ser estables (en los que no se observa 

decaimiento radiactivo) e inestables o radiactivos, en los que el tiempo de vida media varía desde 

segundos hasta miles de millones de años y donde un (isótopo padre o radioactivo) puede convertirse a 

otros elementos (isótopo hijo o radiogénico) mediante diferentes mecanismos de decaimiento 

radioactivo (e.g. α, β-, β+, captura de electrones y fisión espontánea).  

Los isótopos estables más estudiados en la rama de las geociencias son: δ2H, δ13C, δ15N, δ18O, δ87Sr, δ11B, 

δ7Li, δ35Cl y 3He/4He, por su gran abundancia en la atmósfera, agua y minerales formadores de roca así 

como por su participación en procesos geológicos en el interior y sobre la superficie de la Tierra (Craig y 

Fritz, 1997). Sus principales aplicaciones se encuentran en la caracterización isotópica de agua de lluvia, 

oceánica, magmática, glaciares, nieve, salmueras, campos geotérmicos, yacimientos minerales así como 
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en la evaluación de cambios climáticos, intemperismo, diagénesis, contaminación cortical y actividad 

orgánica entre otras (Hoefs, 2009). 

 

2.2.1 Fraccionamiento isotópico 

La partición de los isótopos entre dos sustancias o dos fases de la misma sustancia con razones isotópicas 

diferentes, se denomina fraccionamiento isotópico (Hoefs, 2015). Los dos procesos fundamentales que 

generan fraccionamiento son: 

1. Reacciones de intercambio isotópico.  

2. Procesos cinéticos.  

Las reaccions de intercambio isotópico incluyen procesos con mecanismos fisicoquímicos muy 

diferentes. Aquí, el término intercambio isotópico se usa para todas las situaciones en las que no hay una 

reacción neta, pero en la que la distribución de isótopos cambia entre diferentes sustancias químicas, 

entre diferentes fases o entre moléculas individuales. 

Por su parte, los procesos cinéticos dependen principalmente de las diferencias en las velocidades de 

reacción de las moléculas isotópicas y se asocian con procesos incompletos y unidireccionales como 

evaporación, reacciones de disociación, difusión y reacciones mediadas biológicamente (e.g. fotosíntesis, 

procesos bacterianos). 

La magnitud del fraccionamiento isotópico depende de una serie de factores internos y externos. Los 

factores internos son relativos al propio isótopo o a la molécula o fase en la que va a entrar (e.g. energía 

vibratoria, valencia, tipo de enlace) mientras los factores externos controlan el fraccionamiento. Entre 

ellos podemos mencionar la temperatura que tiene un control muy importante y la presión, de 

importancia menor (Hoefs, 2015). 

 

 

2.2.1.1 Factor de fraccionamiento (α) 

El factor de fraccionamiento isotópico α, es la razón entre razones isotópicas de diferentes especies o 

fases de un sistema. En el equilibrio, α está relacionado a la constante de equilibrio K para el intercambio 

isotópico entre 2 substancias (Bigeleisen, 1965), mediante la siguiente relación general:   
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                                                                                                                            (5)                                                                        

Donde: R es la relación entre el isótopo pesado y el ligero y A y B indican la fase a la cual se refiere R. Los 

valores de α son muy próximos a la unidad y generalmente están comprendidos entre 1,0000 y 1,0090 y 

se suelen expresar dando únicamente el valor que ocupa la tercera cifra decimal. Si el fraccionamiento se 

repite n veces, al cabo de esa n veces el factor de fraccionamiento es αn. Si los isótopos están 

distribuidos al azar en todas las posibles posiciones atómicas en los compuestos medidos entonces α se 

relaciona con la constante de equilibrio k según la expresión αn = k, siendo n el número de átomos 

intercambiados. 

El grado de fraccionamiento isotópico puede ser expresado a partir de la siguiente expresión: 

                                                               ΔA-B = δA- δB ≈ 103 ln αA-B                                                                                           (6) 

 

2.2.1.2 Factores internos y externos de fraccionamiento. 

Factores Internos: 

Masa del propio isótopo y energía vibratoria de la molécula en la que entra: Dos moléculas idénticas 

tienen distinta energía vibratoria y por tanto se comportan de manera distinta. La energía interna de una 

molécula en un gas puede describirse en términos de: 

-energía electrónica (energía de los electrones respecto a los otros electrones y al núcleo). 

-energía traslacional (debida al movimiento lineal de los átomos de las moléculas). 

-energía rotacional. 

-energía vibratoria. 

La energía interna de una molécula en un sólido o en un líquido se relaciona con la frecuencia vibratoria 

de los enlaces entre el átomo y los "ligandos" adyacentes. 

Factores externos 

Factor temperatura: El fraccionamiento que ocurre en las reacciones depende de la temperatura puesto 

que las diferencias de energía vibratoria entre dos moléculas con distintos isótopos del mismo elemento 

también dependen de la temperatura. La energía de una molécula aumenta con la temperatura, de 
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modo que a temperaturas altas las diferencias de energía entre las dos moléculas son más pequeñas y el 

fraccionamiento es también menor. 

Factor presión: Como los cambios relativos al volumen en las reacciones de intercambio isotópico son 

muy pequeños (excepto en el caso del hidrógeno) la presión tiene un efecto muy pequeño. Esto es 

importante porque las reacciones de intercambio isotópico pueden investigarse a altas presiones donde 

los ritmos de reacción son más rápidos y así se pueden extrapolar los resultados a presiones más bajas. 

Para el caso de los isótopos estables el fraccionamiento isotópico se puede estudiar por las siguientes 

causas:  

1. Porque son elementos ligeros (Z<16 y A<40). Por eso el fraccionamiento isotópico que tiene un 

elemento es mayor cuanto menor es su número atómico, ya que cuanto mayor sea la diferencia 

relativa de las masas tanto mayor va a ser la diferencia entre las propiedades termodinámicas. 

Por ejemplo entre el δ1H y el δ2H hay mayor diferencia en su comportamiento que entre el δ16O 

y el δ18O. Las fracciones de isótopos son especialmente grandes para los elementos ligeros (hasta 

un número de masa de aproximadamente 40). El desarrollo reciente de las técnicas analíticas 

han abierto la posibilidad de detectar pequeñas variaciones en los elementos con números de 

masa mucho más altos. De hecho, el elemento más pesado para el cual se han reportado 

variaciones naturales es el talio con isótopos de masas 203 y 205 (Rehkamper y Halliday, 1999). 

 

2. Porque tienen isótopos. Otros elementos ligeros (e.g. F, Na, y P) no pueden sufrir 

fraccionamiento isotópico porque solo tienen un isótopo estable. En este caso se habla de 

elementos monoisotópicos. 

 

3. Son abundantes en la naturaleza y constituyen una porción importante de los materiales 

terrestres más comunes. El oxígeno, en particular, constituye el 47 % de la corteza (en peso) y 

cerca del 92 % en volumen. 

 

4. Participan en la mayoría de los procesos geoquímicos que tienen lugar en la superficie de la 

Tierra, hidrósfera y atmósfera. 

 

5. Los elementos C, N y S existen en más de un estado de oxidación, por lo que pueden participar 

en procesos que ocurran en variadas condiciones redox. 
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2.2.2 Estándares isotópicos 

En la isotopía, se usan estándares isotópicos de referencia, cuya composición es conocida (Tabla 3), lo 

que permite realizar una comparación entre la muestra en estudio y dicho estándar. No obstante, debido 

a los costos de los estándares internacionales, la mayoría de los laboratorios preparan sus propios 

estándares internos.  

Tabla 3. Isótopos ambientales y sus estándares de referencia. 

Isótopos Estándar de Referencia Siglas Abundancia Notación 

1H 
Vienna Standard Mean Ocean Water VSMOW 

99.985 
δD 

2H 0.015 

16O 

Vienna Standard Mean Ocean Water  
Pee Dee Belemnita formation 

VSMOW 

PDB 

99.759 

δ18O 17O 0.037 

18O 0.204 

12C 
Pee Dee Belemnita formation PDB 

98.892 
δ13C 

13C 1.108 

3He 
Aire Ra 

0.0001 
3He/4He 

4He 99.999 

                                                                                                                                  *Tomado de Craig y Fritz (1997) 

En la isotopía de oxígeno y deuterio el Organismo Internacional de Energía Atómica (OIEA) desarrolló el 

estándar de referencia SMOW “Standard Mean Ocean Water”. Dicho patrón considera isotópicamente el 

agua de mar con valores de δD y δ18O igual a cero (Epstein y Mayeda, 1953; Craig, 1961). Debido al 

agotamiento del estándar, Craig (1961) creó el estándar VSMOW “Vienna Standard Mean Ocean Water” 

que se usa en la actualidad.  

Para los isótopos analizados en este trabajo (i.e. oxígeno, deuterio y carbono) se usa la notación delta (δ) 

que representa la desviación isotópica de una muestra desconocida con respecto a un estándar de 

referencia (e.g. VSMOW, PDB) reportadas en partes por mil (‰). Esta notación se expresa de la siguiente 

forma: 

                                                                                                 (7) 
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De modo que si la muestra tiene:  

 Un valor δ positivo implica que en la muestra hay mayor concentración del isótopo pesado 

correspondiente (e.g. δD, δ18O, δ13C) con respecto al estándar empleado. De aquí en lo adelante 

referido como enriquecido o pesado. 

 

 Un valor δ negativo implica que en la muestra hay mayor concentración del isótopo pesado con 

respecto al estándar empleado. De aquí en lo adelante referido como empobrecido o ligero. 

 

 

2.2.3 Isótopos estables de oxígeno (δ18O) e hidrógeno (δD) 

El estudio de la composición isotópica de δD y δ18O de las aguas de precipitación, superficiales, 

subterráneas y geotérmicas así como de las causas de sus cambios espaciales y temporales, ha facilitado 

en las últimas décadas el conocimiento del funcionamiento general del ciclo hidrológico (Dansgaard, 

1964; Rozanski et al, 1993; Mook, 2001). A partir a los trabajos de Craig, (1961) se definió la tendencia 

que rige la procedencia meteórica de las aguas en todo el mundo (Figura 5), lo que ha permitido 

comprobar el proceso de fraccionamiento isotópico que ocurre durante la evaporación y la precipitación. 

La variación en la composición de δ18O y δD de dichas aguas, fue definida por dicho autor como la Línea 

Mundial de Aguas Meteóricas y responde a la siguiente ecuación:  

                                                                          δD=8*δ18O+10                                                                         (8)                                                                

La pendiente de esta recta está controlada por la relación entre los factores de fraccionamiento 

isotópico del δ18O y el δD durante la condensación, dependientes principalmente de la temperatura 

(Dansgaard, 1964). El punto de corte de la ordenada al origen de esta recta (δD), está controlado 

principalmente por la humedad relativa del aire durante el proceso de fraccionamiento cinético desde la 

superficie oceánica. El valor de 10 ‰ se corresponde con una humedad relativa algo superior al 85 %, 

representativa de la formación de vapor de agua a escala global en las franjas subtropicales. Por esto la 

Línea Meteórica Mundial tiene un exceso de deuterio (d=δD-8*δ18O) del 10 ‰ (Gat y Dansgaard, 1972). 

La composición isotópica de estas aguas meteóricas está afectada por factores climáticos y geográficos 

(e.g. latitud, continentalidad, altitud y temperatura) (Craig, 1961). 
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Figura 5. Gráfico δ18O vs δD representando los principales procesos de fraccionamiento isotópico. En el gráfico: 
SMOW-Standard Mean Ocean Water, GMWL-Línea Mundial de Aguas Meteóricas. La dimensión de las fechas indica 
la magnitud del proceso. Modificado de Skuce (2014). 

 

 

En la Figura 5 se pueden observar los principales procesos que ocasionan el fraccionamiento isotópico en 

el sistema δ18O-δD. La magnitud de estos fraccionamientos son controlados mayormente por factores 

como la temperatura, relación agua-roca, intercambio isotópico y cinético entre otros. Procesos 

secundarios no representados en la figura también pueden modificar la composición isotópica de una 

muestra determinada. Estos incluyen la mezcla de diferentes masas de agua, procesos diagenéticos, 

procesos de disolución-precipitación y condiciones redox entre otros (Horita, 2005). 

En ambientes geotermales el proceso más importante es la interacción agua-roca, identificado a través 

del “desplazamiento geotermal de δ18O” (Figura 5). Este proceso experimenta una tendencia paralela al 

eje de las abscisas lo que comúnmente es atribuido al intercambio isotópico a altas temperaturas 

(mayores a 150 °C) entre aguas meteóricas y las rocas que están enriquecidas en δ18O. Sin embargo, 

tales cambios no se ven reflejados en el deuterio según Giggenbach (1991) por las siguientes causas: 

a) los minerales de la roca contienen poco hidrógeno y b) la razón agua/roca usualmente es 

relativamente alta y consecuentemente, el hidrógeno de los minerales de la roca no representa una 

fracción significativa del hidrógeno total del sistema agua-roca, el cual es dominado por el vapor. 

Solamente en casos aislados con elevados contenidos de metano u otros hidrocarburos, puede 
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observarse intercambio isotópico del hidrógeno, en cuyo caso, los puntos se desplazan en sentido 

perpendicular al indicado para el oxígeno (Figura 5). Se considera que grandes desplazamientos del 

isótopo de oxígeno serán indicativos de bajas proporciones de agua reaccionando con rocas a altas 

temperaturas, por lo que el equilibrio es fácilmente alcanzable. Los pequeños desplazamientos son 

interpretados como grandes proporciones de agua meteórica circulando por el sistema reaccionando 

con la roca (Stewart, 1978). 

Además del proceso antes descrito, otros dos procesos comunes en ambientes geotermales, muestran 

una tendencia hacia la parte derecha de la Línea Global de las Aguas Meteóricas (Giggenbach, 1991b). El 

primero es la mezcla con aguas de diferente origen (e.g. marina, connata, andesítica, metamórfica y 

magmáticas o juveniles) que hasta la fecha han sido sugeridas por múltiples autores (e.g. Craig, 1961; 

Sheppard et al, 1969; Taylor, 1979; Giggenbach et al, 1992). El segundo es la ebullición y posterior 

separación de la fase vapor (Giggenbach y Stewart, 1982; Truesdell et al, 1977). 

 

2.2.4 Isótopos de estroncio (87Sr/86Sr) 

El estroncio posee cuatro isótopos que existen naturalmente: 88Sr, 87Sr, 86Sr y 84Sr, todos estables, con 

abundancias isotópicas de aproximadamente 82.53%; 7.04%; 9.86% y 0.56%, respectivamente. La 

abundancia de los isótopos de estroncio es variable en función de la formación de 87Sr radiogénico por 

decaimiento natural del 87Rb. Por esta razón, la composición isotópica del estroncio en una roca o 

mineral que contiene rubidio depende de la edad y de la razón Rb/Sr de la roca o mineral. El 87Rb es 

radioactivo y decae a 87Sr estable por la emisión de una partícula beta negativa como lo muestra la 

siguiente ecuación: 

                                                         87Rb37→87Sr38+ β-+Ʋ+Q                                                     (9) 

donde β¯ representa la emisión de un electrón, Ʋ un antineutrino y Q la energía de decaimiento (0.275 

MeV). La vida media del 87Rb es igual a T½ = 49.76 ·109 años (Nebel et al, 2011). Con el objetivo de 

corregir el fraccionamiento isotópio y así obtener exclusivamente las variaciones en la componente 

radiogénica las relaciones isotópicas 87Sr/86Sr y 88Sr/84Sr se normalizan a 86Sr/88Sr = 0,1194. 
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2.2.4.1 Evolución del Sr en la Tierra y en el océano 

El modelo de evolución isotópica de Sr considera que inicialmente la Tierra tuvo una relación 87Sr/86Sr 

homogénea (valor primordial). Esta relación se conoce por estudios en meteoritos, siendo los basaltos 

acondríticos (diferenciados) conocidos como BABI (Basaltic Achondrite Best Initial) los más adecuados 

para definir la razón 87Sr/86Sr primordial de la Tierra debido a que tienen más Rb que los metoritos 

condríticos. Dicha composición se obtuvo a partir de una isócrona, cuyo valor inicial 87Sr/86Sr de 

0.69908 es BABI (Faure y Mensing, 2005). La pendiente de esta isócrona da una edad ligeramente más 

joven que el sistema solar ya que representan un evento de diferenciación posterior.  

Debido a la diferenciación de la Tierra, formando rocas con gran variedad en Rb/Sr, los valores 

87Sr/86Sr se volvieron cada vez más diversos (e.g. núcleo-manto-corteza, fusión-cristalización, procesos 

orogénicos), debido a que el incremento del isótopo radiogénico es más lento o más rápido 

dependiendo de la razón entre Rb y Sr en la fuente. La evidencia de este fenómeno está 

conservada en la razón inicial de 87Sr/86Sr de cada roca ígnea, proporcionando así información acerca 

de su historia geológica y su origen en la Tierra. 

En los océanos, el volumen de estroncio que entra es derivado de rocas sedimentarias, ígneas y 

metamórficas que sufrieron intemperismo químico en los continentes. Sin embargo, también entran 

aportes de Sr procedentes del volcanismo existente en las dorsales y el hidrotermalismo de los pisos 

océanicos (Davis et al, 2003). Los océanos, con una salinidad promedio de 35 ‰, contienen 

alrededor de ~8 ppm de Sr (Faure y Mensing, 2005), siendo este uno de los elementos traza más 

abundantes. La composición química del agua es controlada por el balance de entradas y salidas de cada 

elemento.  

De acuerdo con Brass y Turekian (1972), la concentración de Sr se relaciona con la salinidad del agua 

de mar a más de 1,500 m de profundidad de la siguiente manera: Sr(ppm) = 0.221 ± 0.001 × salinidad 

(‰) para el Océano Atlántico y Sr(ppm)= 0.220 ± 0.002 × salinidad (‰) para el Océano Pacífico. El 

tiempo que permanece el estroncio en los océanos es de aproximadamente 5 Ma, de acuerdo con 

Goldberg (1965) y Taylor y McLennan (1985), un tiempo considerable, si se compara con la tasa de 

mezclas de las aguas oceánicas (aproximadamente 103 años). Sin embargo, es preciso aclarar que han 

existido variaciones ligeras durante ese lapso de tiempo, lo cual ha permitido determiner la edad de 

sedimentos marinos químicos con precisión de hasta 0.1 Ma (McArthur et al, 2012). 
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El estroncio es removido de los océanos por la co-precipitación de iones de Sr2+ con carbonato de calcio. 

La concentración de estroncio en el carbonato de calcio depende de la composición química de la fase en 

precipitación, de la razón molar del Sr2+ para Ca2+ en el agua, de la temperatura y de otros factores tales 

como la concentración de sales disueltas y efectos biológicos. La razón molar de Sr2+ para Ca2+ en la fase 

sólida está relacionada con la de la fase líquida por el coeficiente de distribución. Isotópicamente, la 

presente razón 87Sr/86Sr del agua oceánica es constante en todo el mundo (0.70918 ± 0.00003; Faure y 

Mensing, 2005), valor obtenido a través de una compilación de las razones 87Sr/86Sr promedio en 

muestras de agua de mar y carbonatos marinos (biogénicos e inorgánicos) modernos reportados en 

numerosos estudios.  

 

2.2.5 Isótopos de carbono 

El carbono es el cuarto elemento más abundante del sistema solar. Está presente en la materia 

orgánica, los carbonatos, el grafito, los diamantes en su forma de CO2, CO y en gases de hidrocarbonos 

como el metano (Faure y Mansing, 2005).  El carbono tiene 3 isótopos: carbono 12 (12C), carbono 13 

(13C) y carbono 14 (14C). Tanto el 12C como el 13C son estables y el 14C es radioactivo y cosmogénico. De 

todo el carbono que hay en el planeta el 98.89 % es 12C y solo el 1.107 % es 13C, mientras que la 

abundancia de 14C en la naturaleza es inferior al 0.01% (Craig, 1953).  

Por convención se define la composición de los isótopos estables de carbono de un compuesto como la 

proporción entre el isótopo pesado sobre el isótopo ligero (i.e. 13C/12C) de dicho compuesto (Fry, 2007). 

Por razones prácticas la composición isotópica de carbono de un compuesto se reporta como valores δ, 

que representan las desviaciones relativas en la composición isotópica de la muestra respecto a la 

composición isotópica del estándar Vienna Pee Dee Belemnite (VPDB) (Coplen, 1995), reportadas en 

partes por mil (‰): 

                                                                                                    (10)                                                                                                          
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Debido a sus diferentes masas atómicas, el 12C y el 13C tienen diferentes propiedades termodinámicas y 

cinéticas, lo cual provoca que el valor δ13C de un compuesto cambie en la transición de este compuesto 

de un estado físico a otro o cómo consecuencia de reacciones químicas en la formación de compuestos. 

Debido a esto, la isotopía del carbono involucra un amplio rango de fraccionamientos en dependencia de 

las diferentes fuentes y procesos donde este elemento está involucrado (Clark y Fritz, 1997) (Figura 6). 

De ahí que el valor δ13C para los carbonatos marinos esté cercano a 0 ± 1 ‰ muy diferente al rango de 

valores reportados para la materia orgánica (-20 a -25 ‰; Meyers, 1994), la atmósfera (-7.7 ‰; Clark y 

Fritz, 1997) o los carbonos provenientes del manto superior muestreados a partir de sitios MORB (-4 a -

9‰; Javoy et al, 1986; Sano y Marty, 1995). Otros reservorios importantes de carbono involucran el 

metano (-90 < δ13CCH4 < - 30 ‰; Schoell, 1980), las plantas C3 y C4 (difieren en sus mecanismos de 

respiración), el carbono inorgánico disuelto “CID”, el petróleo y el carbón mineral (Figura 6). 

Figura 6. Principales procesos de fraccionamiento de los isótopos de carbono "δ13C”. En la figura: 1-Reduccción 

bacterial de CO2 a CH4, 2-CO2 atmosférico, 3-Carbono Inorgánico Disuelto (CID), 4-Metano termogénico, 5-Metano 

Biogénico, 6-Carbonatos marinos, 7-CO2 proveniente de sitios MORB, 8-Petróleo, 9-Carbón natural, 10-Plantas C3 y 

11-Plantas C4. La línea discontinua representa el valor del estándar VPDB (~0 ‰). Los rangos de δ13C mostrados en 

esta figura han sido tomados de Schoell (1988), Welhan (1988), Clark y Fritz (1997), Whiticar (1999) y Mook (2001).  

 

2.2.5.1 Isotopía del δ13C en el Carbono Inorgánico Disuelto “CID” y el Carbono Orgánico 

Particulado “COP” 

El CID o ΣCO2 representa el grupo más grande del ciclo del carbono en los océanos y se produce como 

resultado de la difusión del CO2 (g) del agua de mar formando cuatro especies principales (i.e CO2 (aq), 
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H2CO3, HCO3 y CO3) (Clark y Fritz, 1997). Este conjunto es en gran parte HCO3 (95%), CO3 (5% de carbono) 

y CO2 disuelto (<1% de carbono) (Anderson y Arthur, 1983; Galimov, 1985; Zhang et al, 1995). 

Isotópicamente, el CID en el océano tiene un valor de δ13C cercano a 0 ‰ (Clarke y Fritz, 1997), sin 

embargo, disímiles procesos de fraccionamiento que ocurren durante el intercambio de CO2 entre la 

atmósfera y el océano así cómo durante la producción de materia orgánica generan variaciones 

espaciales y temporales de dichos valores (Turner y Fritz, 1983; Kroopnick, 1985; Schmittner et al, 2013).  

Por su parte, el Carbono Orgánico Particulado (COP) está compuesto por material viviente (e.g. 

phytoplankton, zooplanton, bacterias) y detritus. El COP es importante en el ciclo del carbono y es la vía 

principal por la cual el carbono orgánico formado a través de la fotosíntesis en las capas superficiales de 

los océanos se transfiera a capas oceánicas más profundas donde puede ser secuestrado. Valores 

cercanos a -20 ‰ caracterizan el COP en los océanos hacia las bajas y medias latitudes (e.g. 40°N y 40°S), 

siendo más ligero hacia las altas latitudes (Hofmann et al, 2000). 

 

2.2.5.2 Isotopía del δ13C en gases (CO2 y CH4) 

Como se mencionó anteriormente en la sección 2.1 el CO2 es después del vapor de agua la especie 

principal de los sistemas geotermales fundamentalmente de alta temperatura y junto con el CH4 ambos 

gases son útiles en el estudio del manto, la corteza y la atmósfera. En los ambientes geotermales los 

valores de δ13C del dióxido de carbono están usualmente en el rango de valores entre -8 a -3 ‰, muy 

similares a los reportados para el CO2 proveniente del manto superior (− 4 a – 9 ‰; Javoy et al, 1986). 

Generalmente se usa el valor medio de -6.5 ‰ para dicha fuente (Sano y Marty, 1995) (Figura 6). 

Otra fuente importante del carbono es el metano, muy común también en sistemas geotermales. 

Isotópicamente se han identificado dos orígenes principales para el metano, uno Biogénico y otro 

Abiogénico (Figura 7). El metano biogénico es a su vez subclasificado en Microbial (i.e. producido a partir 

de procesos bacterianos a baja temperatura) y Termogénico (i.e. producido a partir de la degradación 

térmica de la materia orgánica) (Schoell, 1988; Horita y Berndt, 1999). El metano biogénico “Microbial” 

es producido por la reducción del CO2 mediante la reacción (CO2+4H2→CH4+2H2O) y mediante la acetato 

fermentación por la reacción (CH3COOH→CH4+CO2). La reducción por CO2 depende estrechamente del 

suministro de H2 mientras el proceso de acetato fermentación está limitado por la cantidad de acetato 

disponible (Whiticar, 1986). Ambas reacciones ocurren principalmente en sistemas marinos y lacustres 



34 
(Fenchel y Blackburn, 1979). Aparte de estos dos tipos de metano, en las últimas décadas se ha 

reconocido la existencia de un metano de tipo abiogénico con una composición isotópica más pesada 

que los anteriores (Welhan y Craig, 1983). 

Figura 7. Fuentes biogénicas y abiogénicas del metano. En la figura: MRB-Metano microbial por reducción bacterial, 
MAF-Metano microbial por procesos de acetato-fermentación, MIX-Mezcla entre metano microbial y termogénico. 
Figura modificada de Etiope y Sherwood-Lollar (2013). 

 

El metano abiogénico es producido a partir de varias reacciones químicas que involucran especies 

gaseosas (principalmente H2 y CO) bajo diferentes rangos de temperatura con ausencia de compuestos 

orgánicos (Etiope y Sherwood-Lollar, 2013) (Figura 7). En la identificación de los diversos tipos de 

metano, aparte de las firmas isotópicas δ13CCH4 y δDCH4 también se usa el “Parámetro Bernard” (Bernard 

et al, 1978), expresado a partir de la relación C1/(C2+C3) donde; C1 representa la composición química 

del metano mientras C2 y C3 representan la composición química del etano y propano respectivamente. 

Más detalles sobre este tema en la sección 5.2.4. 
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2.2.6 Isótopos de gases nobles (He, Ne, Ar) 

Los isótopos de gases nobles representan excelentes trazadores del origen y migración de volátiles en la 

corteza terrestre, el manto y la atmo-hidrósfera (e.g. Kurz y Jenkins, 1982; Moreira y Alegre, 1998; 

Graham, 2002; Rizzo et al, 2015, 2016). La utilidad de los gases nobles como trazadores geoquímicos 

radica en los siguientes aspectos: 

1. Son químicamente inertes, por lo que son insensibles a procesos de fraccionamiento químico. 

2. Cubren un ancho rango de masas. 

3. Grandes contrastes isotópicos entre los diferentes reservorios terrestres (e.g. manto, corteza y 

atmósfera; Hilton y Porcelli, 2003).  

4. Como el helio sufre un escape gravitacional de la termósfera y tiene un tiempo de residencia 

atmosférica de 1 a 10 millones de años, no es reciclado hacia el interior de la Tierra mediante los 

procesos de la tectónica de placas, lo que hace que altas relaciones 3He/4He sean trazadores 

inequívocos del manto (Lupton, 1983).  

Mientras el 3He es considerado primordial, el 4He es mayormente radiogénico y es producido por el 

decaimiento de U, Th y Sm. La producción de 3He y 4He también se produce por reacciones nucleares de 

Li (6Li (n, α) 3H → 3He), con neutrones producidos por reacciones α con Mg, O y Si (White, 2015).  

El 4He producido por la desintegración radiactiva tipo alfa (partícula sinónima de 4He) de uranio, torio y 

samario en la que se producen núcleos de helio mediante las siguientes series de decaimiento: 

 238U=8 (4He) +206Pb+6β-                 T½ = 4.46 Ga               λ238=1.5512 x 10-10 yr-1                                            (11) 

235U=7 (4He) +207Pb+4β-                  T½ = 0.70 Ga               λ235=9.8485 x 10-10 yr-1                                            (12)                                              

 232Th=6 (4He) +208Pb+4β-                         T½ = 14.01 Ga            λ232=4.9475 x 10-11 yr-1                                             (13) 

 147Sm=4 (4He) +143Nd                      T½ = 106 Ga               λ232=6.54 x 10-12 yr-1                                                 (14)                                                     

De acuerdo con las series de decaimiento de 238U produce 8 partículas 4He, 235U produce 7 y 232Th 

produce 6. Esta descomposición representa ~80 % de la producción de calor en la Tierra, con el restante 

~20 % producido a partir del decaimiento del 40K.  
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La fuente terrestre más importante de 3He es la desgasificación del interior de la Tierra. La presencia de 

este 3He en los materiales derivados del manto tiene profundas implicaciones; significa que la Tierra 

todavía está desgasificando los volátiles que quedaron atrapados en el momento de su acreción hace 

más de 4500 Ma (Graham, 2002). La relación 3He/4He es comúnmente normalizada a esta misma 

relación en la atmósfera, la cual es igual a 1.39·10-6 (Mamyrin et al, 1970; Clarke et al, 1976; Sano et al, 

2008; Mabry et al, 2013). Este valor es denominado “Ra” y es el estándar de referencia para comparar las 

diversas fuentes de helio. El cálculo se realiza mediante la siguiente expresión: 

                                                                                                     (15) 

La isotopía del helio está estrechamente relacionada con varios reservorios (e.g. atmósfera, corteza y 

manto; Figura 8). Geoquímicamente, la corteza continental está caracterizada por valores 3He/4He entre 

0.01 a 0.05 Ra (Morrison y Pine, 1955). Valores más altos que la corteza típica indican una contribución 

mantélica (Ozima y Podosek, 1983). Se plantea que las dos fuentes principales de helio derivado del 

manto son los Basaltos de Dorsal Centro Oceánica (MORB) y los Basaltos de Islas Oceánicas (OIB). La 

fuente de los MORB proviene del manto superior mientras la fuente de los OIB del manto superior.  

Figura 8. Reservorios del Helio y su relación con la teoría de la tectónica de placas. 
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Los MORB y los OIB tienen diferentes razones isotópicas de gases nobles. Estudios previos (e.g. Kurz y 

Jenkins, 1981; Kurz et al, 1982b) demostraron que los basaltos tipo MORB son bastantes homogéneos en 

cuanto a la relación isotópica de helio (i.e. R/Ra) con valores de 8±1 Ra (Farley y Neroda, 1998; Graham, 

2002, Figura 9). Este reservorio es llamado generalmente “depleted mantle” ó manto empobrecido 

debido a que posee bajas concentraciones de elementos incompatibles como U y Th que se eliminan 

mediante fundidos o fluidos y bajos índices isotópicos como el 86Sr/86Sr. Sin embargo, esta 

homogeneidad no es observada en los basaltos OIB, cuyos valores 3He/4He superponen parcialmente los 

rangos de MORB hasta valores cercanos a los 50 Ra (Allegre et al, 1995; Stuart et al, 2003; Jackson et al, 

2017) (Figura 9). A este fenómeno se le ha llamado en el mundo científico como la “Paradoja del Helio” 

(Anderson, 1998), que parte de la hipótesis de un manto superior desgasificado y un manto inferior 

menos desgasificado, considerado más primitivo (Allégre et al, 1983; Zhang y Zindler, 1989; Farley y 

Neroda, 1998; Graham, 2002).  

Figura 9. Compilación de isótopos de helio en algunos ambientes geodinámicos. Modificado de Porcelli y Vallentine 

(2002). 
 

La interpretación clásica de esta dicotomía (i.e. variabilidad de valores 3He/4He en OIB) es que dicho 

reservorio contiene una cantidad variable de material reciclado con una alta relación U+Th/3He, que 

podría producir bajos valores 3He/4He. Por el contrario, bajas tasas U+Th/3He, típicas del manto inferior, 

generaría altos valores 3He/4He en comparación con MORB (Moreira y Kurz, 2013).  
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Otra controversia en torno a la llamada paradoja del helio, está relacionada con el hecho de que en OIB 

se esperarían altas concentraciones absolutas de isótopos primordiales en comparación con MORB, sin 

embargo este detalle no es observado (Moreira y Sarda, 2000). Esta variabilidad química en ambas 

fuentes se puede explicar mediante diferentes controles de desgasificación que permiten la preservación 

de un componente del manto primordial dentro de la fuente de OIB. La desgasificación en desequilibrio 

en un sistema abierto puede variar la relación He/Ne y He/Ar al alterar la solubilidad de los gases nobles 

en la masa fundida mediante la adición de H2O y CO2. Por lo tanto, la mayor concentración de H2O y CO2 

en las muestras de OIB puede provocar un mayor grado de desgasificación de gases nobles pero 

mantienen inalterada la firma 3He/4He primodial (Gonnermann y Mukhopadhyay, 2009).  

Otro gas noble de relevancia en el estudio isotópico del manto, la corteza y la atmósfera es el neón. El 

neón tiene tres isótopos estables (20Ne, 21Ne y el 22Ne) con abundancias de 90.5 %, 0.268% y 9.23 % 

respectivamente (Nier, 1950). Todos estos isótopos son producidos de forma nucleogénica a partir de la 

nucleogénesis del sistema solar mediante las reacciones 18O (α,n) 21Ne y 24Mg (α,n) (Ozima y Podosek 

2002). La producción de 20Ne y 22Ne es prácticamente despreciable en el manto terrestre (Yatsevich y 

Honda, 1997), con valores muy similares para el manto superior (~12.5; Farley y Poreda, 1993) y el 

manto inferior (~13; Honda et al, 1991, Yokochi y Marty, 2004). Estas firma sugieren la composición de 

neón primitiva; un valor cercano a la composición isotópica del sistema solar (Ballentine et al, 2005; 

Moreira et al, 1998; Sarda et al, 1988), obtenida en la misión espacial Génesis (13.78 ± 0.03 (1σ); Heber 

et al, 2009). Este hecho presupone que el origen del neón en el manto proviene del viento solar (e.g. 

Moreira, 2013). Por su parte la relación 20Ne/22Ne de la atmósfera es 9.78 ± 0.03 (Sano et al, 2013).  

Otra relación isotópica importante es 21Ne/22Ne que es en parte una función de la relación U-Th/Ne en el 

manto. Altos valores U-Th/Ne conducen a una mayor producción de 21Ne/22Ne a través de la producción 

nucleogénica, de esta manera el manto superior que es más nucleogénico posee valores 

21Ne/22Ne=0.056 (Sarda et al, 1988) en comparación con el manto inferior (21Ne/22Ne <0.04; Graham, 

2005) y la atmósfera (0.029 ± 0.0003; Sarda et al, 1988).  

Los isótopos de helio y neón a partir de la relación 4He/20Ne son particularmente útiles debido a su 

capacidad de diferenciar las fuentes del manto, la atmósfera y los procesos corticales (Sano y Wakita, 

1985; Wakita et al, 1987). El valor de la relación 4He/20Ne en el aire y en el agua tanto superficial como 

subterránea es 0.288 y 0.274 respectivamente (Ozima y Podosek, 2002). En los fluidos corticales y 

mantélicos esta relación alcanza valores de 1000 lo que indica que la contaminación atmosférica es muy 

baja ya que en ambos reservorios geoquímicos la presencia de 20Ne es baja (Yatsevich y Honda, 1997). 
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Sin embargo, estudios de Allégre et al. (1993) plantean que una fracción del 20Ne puede ser incorporado 

en el manto superior a partir del reciclaje de polvo cósmico y sedimentos durante la subducción. En la 

sistemática He-Ne el gráfico R/Ra versus 4He/20Ne ayuda en el esclarecimiento del origen de los gases y la 

contaminación atmosférica (Sano y Wakita, 1985), un aspecto discutido en detalle en la sección 5.2.1. 

Los isótopos de argón también proveen información relevante acerca de la evolución isotópica de los 

reservorios del manto y de la historia de la desgasificación en la Tierra (Matsuda y Marty, 1995; 

Graham, 2002). El argón tiene tres isótopos estables: 36Ar, 38Ar y 40Ar. Los dos primeros son 

considerados primordiales porque fueron atrapados por uno o varios reservorios cosmoquímicos 

cuando la Tierra se formó. En ese momento no había prácticamente 40Ar por lo que este isótopo se 

produjo en la Tierra silicatada (manto o corteza) por el decaimiento radiactivo del 40K (Burnard, 2013). 

A diferencia del 3He, el 40Ar es retenido en la atmósfera debido a su elevada masa atómica. La 

cantidad de 40Ar acumulado en la atmósfera representa el 77 % de la producción terrestre por el 

decaimiento radiactivo del potasio a lo largo de la edad de la Tierra. Esto implica que el 23 % del 40Ar 

se encuentra en la Tierra aún sin desgasificar es decir, que hay un retraso entre la producción de 40Ar y 

su liberación a la atmósfera.  

En la sistemática de los isótopos de Ar, la relación 40Ar/36Ar es usada frecuentemente debido a su 

potencial en el estudio de la atmósfera. En la atmósfera, esta relación originalmente tuvo un valor < 

10-3 pero se ha ido incrementando hasta el presente, hasta tener un valor de 295.5 debido a la 

producción radiogénica de 40Ar (Sarda et al, 1985). Estudios recientes (e.g. Lee et al, 2006) indican que 

este valor es ~298.6±0.3 (1σ). Renne et al. (2009) recomienda este valor debido a que tiene mayor 

precisión y exactitud que el valor anteriormente usado (i.e. 295.5), que proviene de los trabajos 

pioneros de Nier (1950). La relación 40Ar/36Ar es especialmente útil en la hidrogeología, debido a que 

las aguas superficiales conservan esta tasa, ya que contienen argón atmosférico disuelto (Zhang y 

Zindler, 1989; Farley y Poreda, 1993). Debido a esto es común que la mayoría de las muestras de gases 

provenientes de sistemas hidrotermales y volcánicos tengan una relación 40Ar/36Ar cercana al valor típico 

del aire (Sano y Fisher, 2013), debido a que sus recargas provienen generalmente de fuentes meteóricas. 

Múltiples ejemplos de zonas geotérmicas han sido referidas en la literatura validando esta afirmación por 

ejemplo: pozos geotérmicos de Centroamérica (283-308; Snyder et al, 2004), sistemas volcánicos de 

las Antillas Menores (~301; Pedroni et al, 1999), Sistema Yellowstone (299; Hearn et al, 1990), Islas 

Kuriles (300; Sano et al, 2001), todos referidos en Sano y Fischer (2013). Otro proceso que puede 

arrojar valores 40Ar/36Ar cercanos a la composión del aire, está relacionado a la reinyección de pozos 

geotérmicos con aguas que están en contacto con el aire (e.g. Los Azufres 293-366; Pinti et al, 2013). 
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Valores 40Ar/36Ar extremadamente altos son reportados para la corteza oceánica (28,000) y el manto 

superior (35,000) (Matsuda y Marty, 1995; Burnard et al, 1997) debido a la pérdida de casi la totalidad 

del 36Ar primordial a la atmósfera y la producción radiogénica de 40Ar a partir de la descomposición de 

40K (Burnard et al, 1997; Moreira et al, 1998).  

De forma general, los gases nobles derivados del manto pueden ser encontrados en emisiones volcánicas 

(e.g. fumarolas), pozos profundos, basaltos submarinos, xenolitos ultramáficos, fenocristales 

provenientes de lavas basálticas y diamantes (Moreira y Kurz, 2013). 

 

2.3 Composición química de fluidos hidrotermales marinos 

El fluido de partida de un sistema hidrotermal submarino es predominantemente agua de mar, la cual ha 

sido modificada por procesos que ocurren en el fondo marino. En este ambiente han sido identificados 

cuatro procesos fundamentales que pueden modificar sustancialmente la química de los fluidos: 1) 

procesos de separación de fases, 2) interacción agua-roca, 3) procesos biológicos y 4) desgasificación 

magmática (German y Von Damm, 2006). Los primeros dos procesos son considerados como los más 

importantes y están estrechamente relacionados entre sí. Bajo el efecto de los mismos, los principales 

cambios químicos que pueden ser observados en un fluido hidrotermal son los siguientes: 

1. La temperatura juega un papel fundamental en las cantidades de elementos que son lixiviados 

de las rocas.  

2. Los fluidos van a estar dominados por las especies Cl y Na, mientras casi todos los cationes 

presentes en el fluido hidrotermal estarán en forma de “sales de cloruros”. Por esta razón los 

niveles de cloruros en un fluido determinan de forma efectiva la concentración total de las 

especies catiónicas presentes.  

3. El potasio y otros álcalis son involucrados en varias reacciones que causan acidez al fluido. 

4. El SO4 y el Mg son prácticamente removidos del fluido debido fundamentalmente a procesos de 

interacción fluido-roca. 

5. La solubilidad inversa del Ca y Mg también generan empobrecimientos en sus concentraciones 

por los efectos de las altas temperaturas. 
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6. Fluidos generalmente muy reductores, algo evidente por la presencia de H2S en lugar de SO4 así 

como cantidades apreciables de cationes como Fe y Mn y gases como H2, CH4 por la influencia de 

aportes hidrotermales y magmáticos. 

7. Grandes cantidades de Si (hasta 624 mgL-1), Fe (0.39-1,396 mgL-1) y Mn (0.54-390 mgL-1) que han 

sido adicionados al fluido, son suficientes para considerarlas elementos mayores a diferencia de 

su condición de trazas en un típico fluido marino (German y Von Damm, 2006). 

8. Los gases disueltos (e.g. CO2, CH4, He, H2, H2S) son preferentemente retenidos en la fase vapor 

que está agotada en cloruros, debido a la separación de fases. 
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Capítulo 3.  Metodología  

3.1 Introducción 

Los trabajos de campo se desarrollaron en varias campañas geoquímicas entre los años 2015 a 2017, 

donde fueron muestreadas 4 manifestaciones hidrotermales y 3 emisiones volcánicas, todas localizadas 

en el margen este de PBC. En total fueron colectadas 32 muestras de gases provenientes de estos sitios 

(Figura 1, Tablas 6 y 7). Por su parte, los trabajos de nucleado de sedimentos marinos se realizaron en la 

cuenca Wagner localizada en el norte del Golfo de California entre las latitudes 31.2°N a 30.8°N. En esta 

área fueron extraídos 29 núcleos de sedimentos de zonas de alto flujo de calor, de los cuales se 

colectaron 18 muestras de agua intersticial que se analizaron química e isotópicamente (Tabla 8). 

 

3.2 Metodologías empleadas en el muestreo de gases 

3.2.1 Muestreo de manantiales intermareales, subaéreos y submarinos 

El muestreo de gas burbujeante se realizó en manantiales intermareales, subaéreos y submarinos, 

empleando diferentes metodologías (Figuras 10 a 15) y localizando siempre aquellos sitios con 

abundante presencia de gases. En cada sitio fueron colectadas 9 muestras, dos para cromatografía 

gaseosa, dos para isótopos de helio, una para isótopos de δ13C (CO2 y CH4) y duplicados. Como se 

muestra en la Figura 10, el muestreo parte de la colocación de un embudo de acero inoxidable sobre el 

manantial. Al embudo se conecta una manguera de silicón curado con platino de tipo Masterflex y una 

válvula de cristal de triple paso que a su vez estará conectada a una jeringa y a una botella de muestreo 

de cristal o metal. La jeringa se emplea para extraer el aire existente dentro del embudo y evacuar el 

sistema. Una vez asegurado este paso, el gas es inyectado hacia dentro de la botella (Giggenbach, 1975, 

Giggenbach y Goguel 1989). Este esquema es válido para manantiales burbujeantes, piscinas de lodos y 

fumarolas. En fumarolas el embudo es sustituido por un tubo de metal de acero inoxidable (Figuras 12b y 

12c). Para el caso especial de manantiales submarinos (e.g. Isla San Luis), el muestreo se realizó 

mediante buceo autónomo como lo muestra la Figura 11 c y d. 
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Figura 10. a) Muestreo de gas burbujeante. b) Muestreo de Fumarolas. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 11. a) y b) Método de muestreo en piscinas de lodo. c) Muestreo de manantiales submarinos mediante 
buceo autónomo y uso de embudo y botella de acero inoxidable de doble válvula. d) Introducción de los viales 
excetainer dentro de botella de agua par para evitar contaminación. 
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3.2.2 Muestreo de fumarolas 

El muestreo de fumarolas es complejo por diversas razones, una de ellas es por las altas temperaturas de 

los sitios así como la presencia de altos contenidos de gases nocivos para la salud como el H2S y el CO2. 

En este caso el muestreo consta de un tubo de acero inoxidable con orificios, el cual es enterrado en el 

suelo por los que se conducirá el gas (D’Amore y Panichi, 1980; Rizzo et al, 2015; Figura 12). En muchas 

ocasiones los suelos son permeables por lo que fácilmente se pueden poner en contacto gases de origen 

profundo con gases atmosféricos, obteniendo una muestra contaminada y arrojando un resultado 

erróneo. La importancia del muestreo radica en que las fumarolas generalmente son excelentes sitios 

para estudiar campos volcánicos indicando generalmente una firma casi inequívoca de fuentes 

mantélicas.   

Figura 12. Muestreo de fumarolas. a) Fumarola cercana al Campo Volcánico Las Tres Vírgenes. b) Muestreo de 
gases fumarólicos con tubo de acero inoxidable. c) Partes del tubo de acero. 
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3.2.3 Sitios con abundante presencia de CO2 “CO2 dominantes” 

Para el caso de aquellos sitios con abundante burbujeo por la presión de gas, se empleó la metodología 

propuesta por Giggenbach y Goguel (1989) (Figura 13). En esta metodología, un embudo es acoplado a la 

Botella de Giggenbach de 300 ml mediante manguera de silicón. Las botellas tienen doble brazo y válvula 

Rotaflo que permite abrir y cerrar el sistema para la entrada de los gases. Las botellas son preparadas 

con anterioridad en el laboratorio y rellenadas con 40 ml de una solución de sosa (i.e. NaOH) al 4N. Esta 

solución se usa para que los gases ácidos (e.g. CO2, HCl, H2S y HF) queden atrapados en ella para su 

posterior análisis por titulación, mientras en el espacio vacío de la botella quedarán atrapados los gases 

nobles y otros gases no ácidos (e.g. N2, O2, H2, He, H2, Ar, CH4 y CO) que serán analizados por 

cromatografía gaseosa. La ventaja de esta metodología es el análisis de todos los gases presentes 

permitiendo además conocer el volumen total de los gases muestreados debido a que las botellas son 

pesadas vacías, rellenadas con sosa y con la muestra. En el mismo sitio también se usaron botellas de 

cristal de doble brazo para colectar gas seco para isótopos de gases nobles e isótopos de carbono. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 13. Muestreo de sitios “CO2 dominantes” mediante el uso de la Botella de Giggenbach de doble brazo con 
solución de NaOH al 4N. 
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3.2.4 Sitios con poca presencia de gases 

En zonas de escasa presencia de gases (e.g. Coloraditos y Puertecitos), el muestreo se realizó con viales 

excetainer de 5 ml acoplados a un embudo colocado sobre el manantial o en la mayoría de los casos el 

vial directamente sobre el manantial, manteniéndolo siempre bajo el agua para evitar la contaminación 

atmosférica. El principio empleado se basa en la técnica de desplazamiento del agua por la entrada de 

gases (Bernard-Romero, 2008; Figuras 14 y 15). 

Para el muestreo se necesitan los siguientes materiales: 

Embudos de diferentes tamaños y formas. 

 Manguera masterflex (de diferentes diámetros para uniones). 

 Tubos excetainer de 5 a 10 ml, con tapa de rosca. 

 Jeringa de 50 ml. 

 Tijera o Pinza sujetadora. 

 Cubeta de 20 litros. 

 

Una vez tomada la muestra, el vial es introducido dentro de botella con agua, siempre bajo el agua. En el 

caso de sitios entre rocas o donde no hay suficiente agua, hay que emplear la cubeta y el resto de los 

materiales listados anteriormente. La experiencia en campo y la comparación de los datos de laboratorio 

en ambas variantes de la misma técnica, indicó su aplicabilidad, sin embargo, en la segunda (Figura 15) 

se reduce aún más la contaminación atmosférica.  

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 14. a) Muestreo de gas seco en manantiales burbujeantes con poca presión de gas. b) Colocación de 
embudo y acondicionamiento de la manguera en cubeta. c) Acoplado de jeringa. d) Extracción de gas con jeringa. e) 
Llenado del tubo excetainer con gas. f) Tubo excetainer lleno de gas.  
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Figura 15. Método de muestreo por desplazamiento del agua por gases. a) y b) Llenado de tubo excetainer con 
agua del manantial. c) Desplazamiento del agua por la entrada de gases. d) Tubo excetainer completamente lleno 
de gas seco.  

 

3.2.5 Almacenamiento de muestras 

En los muestreos fueron usadas tres tipos de botellas: 1) botella de acero inoxidable de doble válvula 2) 

botellas de cristal de Giggenbach de doble válvula y 3) viales de laboratorio tipo excetainer (Figura 16). 

Una vez obtenida la muestra, los análisis químicos e isotópicos fueron realizados con la mayor brevedad, 

debido a que algunos gases como el helio pueden permear y escapar a través del cristal (Sano y Fischer, 

2013). Por esta razón las botellas de acero inoxidable (izquierda en Figura 16a) minimizan tales riesgos 

de contaminación. 
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Figura 16. Botellas empleadas en el muestreo de gases. a) Botella de acero inoxidable de doble válvula y botella de 
cristal de Giggenbach de 300 ml. b) Botella de Giggenbach de doble brazo con solución de sosa (NaOH) para 
retención de gases ácidos durante el muestreo de sitios CO2 dominantes. c) Botella de cristal de doble brazo para 
muestreo de gas seco. d) Tubo de laboratorio excetainer para muestreo en manantiales con bajo flujo de gas. 

 

3.3 Muestreo de agua intersticial en núcleos de sedimentos 

A bordo del B/O Alpha Helix del CICESE y como parte del Crucero oceanográfico “Sísmica 2015” se llevó a 

cabo la extracción y muestreo de núcleos en sedimentos marinos en la cuenca Wagner y áreas cercanas 

a la cuenca Consag del norte del Golfo de California. En la extracción de núcleos se empleó un nucleador 

de gravedad tipo Kasten (Figura 17), con un peso cónico de 500 kg en la parte superior y un largo de 3 

metros.  Mediante caída libre, el nucleador penetra en la capa de sedimentos recuperando el núcleo. 
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Figura 17. Toma de muestras de núcleos de sedimentos marinos. En la foto se observa: a) nucleador tipo Kasten, b) 

manipulación de nucleador en cubierta y c) muestreo del sedimento. 

 

Una vez recuperado el núcleo, se procedió a la extracción del agua intersticial, objetivo principal de este 

trabajo. Para ello, se utilizaron filtros especiales tipo “Rhizons” (Figura 18). Los Rhizons son filtros 

compuestos por tubos de polímeros hidrofílicos porosos con un diámetro de 0.1 µm, ampliado con un 

tubo de cloruro de polivinilo. El diámetro exterior de un Rhizon es de 2.4 mm y la sección de filtro tiene 

una longitud de 5 o 10 cm. Para apoyar el polímero, un cable muy fino de acero inoxidable, fibra de 

carbono o nylon está fijado a él. El fluido extraído del sedimento fluye en el pequeño espacio entre el 

tubo poroso y el alambre de soporte (Knight et al, 1998).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 18. a), b) y c) Muestreo de agua intersticial en núcleos de sedimentos marinos mediante el uso de filtros tipo 
Rhizon. d) Características generales de un Rhizon. 
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Los Rhizons tienen varias ventajas en comparación con otros muestreadores (e.g. prensa hidráulica), 

debido a la baja perturbación mecánica que estos provocan en los sedimentos así como su pequeño 

tamaño de poro (máx 0,2 µm) lo que garantiza la extracción de fluidos de forma efectiva (Knight et al, 

1998). En total se muestrearon 18 núcleos de sedimentos (Tabla 8) cuyas temperaturas fueron medidas 

en la cubierta del barco. 

 

 

3.4 Trabajo geoquímico de laboratorio 

3.4.1 Análisis de agua  

3.4.1.1 Aniones 

Los análisis de aniones de las muestras de aguas fueron realizados mediante la técnica de cromatografía 

de intercambio iónico (Pfaff, 1993). Esta técnica permite la separación de iones y moléculas 

eléctricamente cargadas, basado en la retención de los analitos moleculares mediante interacciones 

químicas. De esta forma se pueden obtener los grupos iónicos que interactúan con los iones analitos de 

carga opuesta.  

Todas las muestras fueron debidamente filtradas con membranas de celulosa marca Millipore de 0.45 

μm y posteriormente analizadas con un cromatógrafo Thermo-Scientific Dionex ICS-5000 con auto-

muestreador y una columna IonPacTM AS19 (Figura 19). La inyección de 100 μL fue realizada de forma 

automática. Los análisis fueron realizados con una velocidad de flujo de 1 ml∙min-1 y a una temperatura 

de columna fijada a 35 °C (Pfaff, 1993).  

Los cromatogramas fueron adquiridos y procesados en el programa Chromeleon. Los datos obtenidos 

arrojaron un error de electro-neutralidad o error de balance inferior al 10 % (tablas 5 y 8) lo que es 

considerado aceptable para análisis de agua (Appelo y Postma, 2005). 
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Figura 19. Cromatógrafo de intercambio iónico Dionex ICS-5000 y descripción de sus partes elementales. 

 

 

3.4.1.2 Cationes y elementos trazas 

Las concentraciones de cationes (Na+, Ca2+, Mg2+, K+, Li+ y Si) se analizaron mediante un espectrómetro de 

emisión atómica de plasma de microondas (MP-AES), tipo Agilent® 4100. En el análisis, la calibración de 

los lentes y las masas fueron ajustadas previamente para obtener una máxima sensibilidad y precisión. 

Las curvas de calibración fueron preparadas a partir de estándares certificados (e.g. AccuStandard, Inc.) 

mono-elementales de 1000 mgL-1 haciendo diluciones consecutivas para obtener las concentraciones 

deseadas. Se empleó 6Li e 113In como estándares internos a una concentración de 0.1 ppm (Agilent Inc, 

2013). 

Los elementos trazas se midieron mediante espectrometría de masas de plasma por acoplamiento 

inductivo triple cuadrupolo (ICP–QQQ-MS; Agilent® 8800) en el laboratorio CeMIE-Geo/CICESE en 

Ensenada, México. Para calibrar el ICP se usó una solución estándar multi-elemento (preparada 

diariamente y diluida varias veces) hasta obtener un rango de calibración entre 0.01 y 500 ngL-1. Luego, 

se midió un blanco cada 4 muestras para corroborar los posibles efectos de memoria. Todas las 

determinaciones se realizaron con el método de calibración del estándar externo, utilizando renio “Re” 

como estándar interno (Agilent Inc, 2015). Los datos obtenidos arrojaron un error de electro-neutralidad 
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o error de balance inferior al 10 % (tablas 5 y 8) lo que es considerado aceptable para análisis de agua 

(Appelo y Postma, 2005). 

 

3.4.1.3 Análisis isotópico de δD y δ18O 

El analizador isotópico de agua Picarro L2130-I  (Figura 20) es un instrumento capaz de medir la razón de 

isótopos estables de la molécula de agua (δD, δ18O) de forma rápida y con una alta precisión (errores 

bajos inferiores a 0.1‰). Estos analizadores usan la tecnología “Cavity Ring-Down Spectroscopy” (CRDS), 

que consiste en un láser que cuantifica en tiempo real las características espectrales de moléculas, 

asociadas a H2
16O, H2

18O, y HD16O en una cavidad óptica (Picarro Inc, 2008). La versatilidad del equipo 

resulta del principio de medición basada en las propiedades ópticas de los isótopos, la cual no requiere 

de instalaciones a fuentes de gases, muy común en los sistemas más utilizados de espectrometría de 

masas. Para los líquidos, las muestras contenidas en viales son automáticamente inyectadas dentro de la 

unidad de evaporador flash y la alta temperatura existente en este sitio convierte la muestra en gas, que 

es enviado posteriormente al analizador. Componentes tales como alcoholes, compuestos volátiles 

orgánicos u otras interferencias son destruidas en el módulo de micro-combustión lo cual mejora la 

precisión del dato. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 20. Analizador isotópico de alta precisión Picarro L2130-I, para isótopos de oxígeno y deuterio. Laboratorio 
CeMIE-Geo, CICESE, Ensenada.  
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En este análisis, 100-200 µl de muestra fueron almacenados en viales pequeños que se colocaron en el 

auto-muestreador del equipo. El análisis de cada muestra (incluido los estándares) incluye el lavado 

previo de la jeringa con agua desionizada y tres enjuagues con muestra (Picarro Inc, 2008). La secuencia 

de análisis es la siguiente. 

 3 estándares internacionales: VSMOW2 (18O=0 ‰; δD=0 ‰), GISP (18O=-24.7 ‰; δD=-189.9 ‰) y 
SLAP (18O=-55.5 ‰; δD=-428.0 ‰). 

 

 10 muestras 
 

 3 estándares internos: Pi-Z (18O=0.3 ‰; δD=1.8 ‰), Pi-M (18O=-20.6 ‰; δD=-159.0 ‰) y Pi-D 
(18O=-29.6 ‰; δD=-235.0 ‰) 

En cada análisis se obtienen 10 mediciones, donde las primeras 5 son ignoradas (para eliminar el efecto 

memoria) y las últimas 5 se consideran para la corrección de los datos sin procesar. La corrección de los 

datos se realiza en base a los estándares internacionales e internos por el método de regresión lineal. La 

reproducibilidad de los análisis para δ18O y δD fue de alrededor de ± 0.1 ‰ y ± 0.4 ‰ respectivamente. 

Esos datos son reportados en comparación con el estándar Vienna Standard Mean Ocean Water 2 

(VSMOW2) mientras que los resultados se informaron en notación δ, como desviaciones de las 

relaciones isotópicas en partes por mil (‰) de acuerdo a los criterios de Craig (1961). 

 

3.4.2 Análisis de Sr en aguas 

En el Laboratorio Ultralimpio del CICESE se desarrollaron los trabajos de separación del Sr por dilución 

isotópica (DI). Las muestras de agua se pesaron en vasos de precipitados Savillex®, adicionando unas tres 

gotas de trazador isotópico tipo “spike” (99.89 % 84Sr) y posteriormente evaporadas en una plancha 

térmica. Luego, las muestras se disolvieron en HNO3 doble destilado al 8N y se cargaron en columnas de 

intercambio iónico empaquetadas con ~300 μl de resina Sr-Spec® (Figura 21a). Los elementos principales 

e interferentes se eluyeron con HNO3 primero al 8M, luego 3M y finalmente al 0.3M. El Sr final fue 

colectado con agua ultrapura que posteriormente se evaporó en la plancha térmica (Lara y Weber, 2010) 

(detalles de la metodología en tabla 15 de los anexos). 

El estroncio se cargó junto con el activador Ta2O5 en filamentos de Re individuales (Figura 21b). Las 

relaciones de isótopos se midieron con un espectrómetro de masas de ionización térmica Nu-
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Instruments (Nu-TIMS) (Figura 21c). El TIMS está equipado con doce colectores Faraday fijos con 

resistencias de 1011 ohmios resistencias de los preamplificadores, un detector Daly y un detector 

multiplicador de electrones secundario (SEM). Con la óptica de zoom Nu-Instruments es capaz de lograr 

una alineación perfecta de todas las masas de interés en las copas de Faraday. Seis bloques de diez 

integraciones de 16 se midieron en modo estático. Las firmas 87Sr/86Sr se corrigieron por fraccionamiento 

másico, normalizando a 86Sr/88Sr = 0.1194. Durante las sesiones analíticas, el estándar NIST987 arrojó 

87Sr/86Sr de 0.710245 ± 0.000007 (n=6). El error estándar analítico absoluto (2σmin) de las muestras 

analizadas varió entre 0.000007 y 0.000013 (Tabla 8) que está muy por debajo de la reproducibilidad 

externa promedio de 0.003%. 

 

Figura 21. a) Uso de las resinas Sr-Spec® para la separación del Sr en muestras de agua. b) Montaje de las muestras 
en filamentos de renio y c) uso de un equipo TIMS para el análisis isotópico de Sr (Laboratorio isotópico, 
Departamento de Geología, CICESE). 

 

3.5 Análisis químicos de gases  

El propósito de los procedimientos de la cromatografía de gases consiste en separar los diferentes 

componentes de una mezcla. Para obtener este resultado, se explota las distintas afinidades que los 

diversos componentes de la mezcla tienen en relación con dos fases diferentes: 

1) Una fase estacionaria 

2) Una fase móvil, que fluye de manera contínua en la fase estacionaria. 
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En la cromatografía de gas (Figura 22a), la fase móvil es un gas portador (Ar, He) que fluye a través de 

una columna en la que se coloca la fase estacionaria. Obviamente, cuando se utiliza He como gas 

portador no se puede investigar la concentración de He por lo que se utiliza Ar como gas portador.  

A la salida de la columna, uno o más detectores de señal registran de la llegada de los diversos 

componentes en un sistema de procesamiento de señales. El producto final del sistema es un 

cromatograma de gases, en el que la mezcla analizada se representa como una función del tiempo 

requerido para los diversos componentes que pasan a través de la columna. En dicho cromatograma los 

picos indican el tiempo en el que aparece reflejada la composición de los gases analizados (Tabla 4). 

Tabla 4. Tiempo de registro de los gases en el gas-cromatógrafo. 

He H2 O2 N2 CH4 CO 

3.6 min 3.75 min 4.51 min 5.73 min 7.32 min 11.9 min 

 

Para el caso del H2O, CO2 y los hidrocarburos, la composición es analizada mediante un microgas-

cromatógrafo acoplado al cromatógrafo principal y sus picos en el cromatograma son observados a partir 

de los 37 segundos.  

Mediante esta técnica fueron analizadas las concentraciones de los gases (He, H2, O2, N2, CH4, H2S, C2H6 y 

C3H8) siguiendo la metodología reportada por Rizzo et al. (2016). Los análisis fueron desarrollados en el 

laboratorio de fluidos del Instituto Nacional de Geofísica y Vulcanología sección Palermo en Italia, con el 

uso de un cromatógrafo de gases Agilent 7890 (Figura 22b y c). 
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Figura 22. a) Esquema general de un cromatógrafo de gases. b) Cromatógrafo de gases Agilent 7890a. c) Sistema de 
introducción de una muestra de gas seco. 

 

 

3.6 Análisis isotópicos de gases nobles 

Los análisis isotópicos de gases nobles se realizaron en un espectómetro de masas multicolector de gases 

nobles tipo VG 5400 (Figura 23), localizado en Laboratorio de Fluidos del Instituto de Geofísica y 

Vulcanología, sección Palermo, Italia. Este espectrómetro de alta precisión permite el análisis simultáneo 

de los gases nobles He-Ar-Ne y sus respectivos isótopos estables (Rizzo et al, 2015; 2016). 

En el análisis las muestras de gas seco son colocadas en la línea de extracción (Figura 24a) donde no más 

de 0.1 ml será extraído del envase o botella por una bomba de alto vacío. La muestra es enviada 

posteriormente hacia las líneas de calibración (Figura 24b). El equipo por ser multicolector tiene 3 líneas 

de calibración, una para helio, otra para argón y otra para neón. Por medio de control automático se 

hace circular el gas mediante la apertura y cerrado de diferentes válvulas. 

La calibración se realiza para estabilizar los contenidos de estos gases a una presión determinada. Una 

vez calibrado, el gas es dirigido hacia las líneas de purificación (Figura 24c). Inicialmente solo se abren las 
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líneas de purificación del helio y el neón, esperado 20 minutos para abrir la del argón. Para el argón se 

debe abrir una válvula de dilución debido a que el argón generalmente viene en mucha concentración y 

puede saturar la línea. Igual puede ocurrir con el helio en caso de que los análisis de composición 

química hayan dado altas concentraciones. Se espera 2 min hasta que se estabilice el sistema y se abren 

válvulas.  

Ya en las líneas de purificación es necesario el uso de nitrógeno líquido (Figura 24d) para las líneas del 

helio y el neón, debido a que el argón tiene más o menos la misma temperatura de condensación que el 

neón y el helio y dicho gas puede irse a estas líneas. Además, es posible que algunos átomos de otros 

gases no sean retenidos entonces es necesario enfriarlos. También se pone nitrógeno líquido en líneas 

secundarias para estar más seguro que ninguna cantidad de argón se transfiera a otras líneas. Cada línea 

tiene en su interior un filtro de tungsteno y aluminio que retiene los gases ácidos. Los gases nobles por 

su condición de inertes siguen su camino. La línea del neón necesita una trampa fría especial para evitar 

que el 40Ar con doble carga, que tiene la misma masa efectiva en el espectrómetro de masas que el 20Ne 

entre a la línea del Ne. Una vez analizada la muestra se debe esperar 20 min y revisar que el sistema esté 

totalmente limpio y con el vacío adecuado. La precisión analítica externa (1σ) fue <1.5 % para el helio y el 

neón y <0.5 % para el argón, calculadas en 10 análisis repetidos de la misma muestra. 

 

 

 

 

 

 

 

 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figura 23. Espectrómetro de masas multicolector de gases nobles VG5400 para análisis simultáneo de los gases 
nobles He-Ne-Ar 
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Figura 24. Partes esenciales del espectrómetro de masas de gases nobles. a) Líneas de extracción del gas. b) Líneas 
de calibración. c) Líneas de purificación. d) Uso del nitrógeno líquido para evitar la inserción del Ar en la línea del 
Ne. Laboratorio de gases nobles INGV, Palermo, Italia. 
 

 

De forma sistemática se van obteniendo los datos en un sistema computarizado reportados en unidades 

R/Ra, siendo R la relación 3He/4He de la muestra analizada y Ra la relación 3He/4He en el aire que es 

1.39·10-6 (Mamyrin et al, 1970; Clarke et al, 1976; Sano et al, 2008; Mabry et al, 2013). Posteriormente la 

relación 3He/4He es corregida por los efectos de contaminación del aire usando la relación 4He/20Ne y 

siguiendo la expresión de Sano et al. (2006): 

                                                                                                               (16) 

Donde M y A se refiere a los datos medidos y atmosféricos respectivamente. En la corrección se 

considera He/Ne Aire=0.288, resultado de la división de los contenidos de He (5.24 ppm) y Ne (18.18 ppm) 

en el aire. A partir de este punto la relación 3He/4He corregida será reportada como Rc/Ra. 
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3.7 Análisis isotópicos de carbono 

3.7.1 Análisis de δ13C en el Carbono Inorgánico Disuelto (CID) y Carbono Orgánico Particulado 

(COP) 

En los análisis se tomaron alícuotas de muestra de agua de 0.5 ml con una jeringa de insulina BD Ultra-

Fina (las alícuotas contienen aproximadamente 50 a 100 µg de carbono inorgánico disuelto). Cada 

alícuota se vertió lentamente en viales recubiertos con silicona, evitando las burbujas. Posteriormente, el 

vial fue tapado parcialmente con una nueva septa, para permitir un flujo de helio de ~80 ml/min. El 

excetainer fue purgado durante 2 minutos para eliminar el CO2 atmosférico que podría estar presente en 

el vial. Después de la purga, el vial se cerró completamente y 5 gotas de ácido ortofosfórico (H3PO4) al 

99.95 % se ponen a reaccionar con la muestra durante 12 horas. Estos pasos permiten que todo el DIC 

presente reaccione con el ácido y produzcan el CO2 que finalmente se direcciona hacia el espectrómetro 

de masas (DOE, 1994)  

Para determinar la composición isotópica del carbono orgánico particulado (δ13CPOC), cada muestra se 

liofilizó y se acidificó con ácido clorhídrico (HCl) para la eliminación de carbono inorgánico (e.g. 

carbonatos). Luego, las muestras se lavaron con agua desionizada, para eliminar el agua residual y las 

sales generadas. Este procedimiento se repitió al menos dos veces dependiendo del contenido de 

carbonato. Después de este paso, las muestras se encapsularon y analizaron en el analizador elemental 

(EA), acoplado a un espectrómetro de masas de flujo continuo (Tung y Tanner 2002). Ambos análisis 

isotópicos (δ 13CDIC y δ13CPOC) se realizaron con un espectrómetro de masas tipo Thermo Quest Finnigan 

GasBench-II en el Laboratorio de Isótopos Estables de la División de Oceanografía del CICESE. Los errores 

analíticos fueron de ~0.05 ‰ para el δ13CDIC y el δ13CPOC, calculados a partir de la desviación estándar de 

10 análisis repetidos de la misma muestra. La composición isotópica final del carbono fue expresada en 

notación δ relativa al estándar V-PDB (Vienna Pee Dee Belemnite). 

 

3.7.2 Análisis isotópico de δ13C del CO2 y el CH4 

Los análisis isotópicos (13C/12C en CO2, 13C/12C en D/H y CH4) fueron realizados en un espectrómetro de 

masas tipo Delta Plus XP IRMS equipado con un módulo Thermo GC/C III (para análisis de carbono) y un 

Thermo GC/TC (para análisis de hidrógeno) en el Laboratorio de Fluidos del Instituto Nacional de 

Geofísica y Vulcanología, Sección Palermo. El cromatógrafo de gases Thermo está equipado con una 
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columna Poraplot-Q (30 m X 0.32 mm) y el horno se mantuvo a una temperatura constante (50 °C para el 

carbono y 40 °C para el hidrógeno). La velocidad de flujo del gas portador (i.e. He) fue de 5.6 grados, 

manteniéndose a un flujo constante de 0.8 cc min-1. El sistema de inyección, mejor descrito en Grassa et 

al. (2010), consiste en un inyector split/splitless con una relación de división de 10:1 a 80:1. Para 

muestras diluidas con CO2 y/o concentración de CH4 <0.1 mmol /mol, se realizó una inyección directa en 

la columna. 

El CH4 se convirtió cuantitativamente en CO2 al pasar a través de un horno de combustión (T = 940 °C) o 

al H2 al pasar a través de un reactor ajustado a una temperatura de 1440 °C. Las relaciones de 13C/12C son 

reportadas como valores de δ13C contra el estándar VPDB. Por su parte las relaciones de 2H/1H son 

reportadas como valores de δD contra el estándar VSMOW. La precisión analítica externa (1σ) fue 

inferior al 0.1 ‰ para relaciones 13C/12C (tanto para CO2 como para CH4) y al 1 ‰ para relaciones D/H 

calculadas en 10 análisis repetidos de la misma muestra. 
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Capítulo 4. Resultados  

Los datos químicos e isotópicos de los gases y aguas intersticiales colectados en la zona continental y 

marina se presentan en las Tablas 5 - 9 del presente capítulo. Dichos datos fueron expresados de la 

siguiente forma: 

1. Las concentraciones de cationes, aniones y elementos traza en agua se expresaron en mgL-1  

a) Los errores de electroneutralidad (EEN) en %. Este error se calcula de la siguiente manera: 

Error=(ΣAniones-ΣCationes/ΣAniones+ΣCationes)*100, donde todos los datos de entrada están en meq/L. 

 

2. Las firmas isotópicas de oxígeno (δ18O), deuterio (δD) y carbono (δ13C) del agua fueron expresados en 

‰ relativo al estándar de referencia empleado.  

Para el caso de los gases, los datos fueron expresados como se indica a continuación: 

a) Concentraciones de He, H2, Ar, Ne, H2S, C4H6 y C3H8, 3He, 4He, 20Ne en ppmV. 

b) Concentraciones de CO2, CH4, N2 se expresan en Vol% de base seca. 

c) Los datos isotópicos de helio referidos como R/Ra en unidades Ra. 

d) Los datos isotópicos de 13C (e.g. δ13CCO2, δ13CCH4 y δDCH4) en ‰ relativo al estándar definido para cada 

caso (VPDB o VSMOW). 

 

4.1 Parte continental 

4.1.1 Composición físico-química de los manantiales costeros y subaéreos 

Los parámetros físico-químicos y la composición química de los manantiales costeros y subaéreos varian 

significativamente (Tabla 5). Los manantiales costeros se caracterizan por valores de pH entre 5.7 hasta 

8.1. Los manantiales subaéreos de Agua Agria presentan los pH más ácidos, con valores promedio de 3. 

Estos valores tan bajos de pH  podrían ser los responsables de que el error de electroneutralidad (EEN) 

para tales muestras no sea inferior al 10% (Tikhomirov, 2016), que es considerado aceptable para análisis 

químicos de muestras de agua (Appelo y Postma, 2005). El resto de las muestras tiene errores inferiores 

al 10 %. Las conductividades eléctricas suelen ser bajas para el caso de Coloraditos (1.1-9.2 mS/cm) hasta 

68 mS/cm para el caso de San Felipe, superando ligeramente la conductividad del agua de mar (~61 

mS/cm). Bajos valores inferiores a 2.0 mS/cm son reportados para los manantiales de Agua Agria. En 

https://onlinelibrary.wiley.com/action/doSearch?ContribAuthorStored=Tikhomirov%2C+Viatcheslav+V
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Muestra Sitio
Tipo de 

manifestación
Latitud Longitud pH Temp.

Conductividad 

eléctrica 
EEN

°C (mS/cm) HCO3 Cl SO4 Na K Ca Mg %

SF 1 San Felipe Manantial costero 31.028 -114.827 6.34 35.8 64.0 565 25,900 1,010 14,280 1,230 2,100 345 3.4

SF 2 San Felipe Manantial costero 31.028 -114.827 5.77 46.0 19.2 825 27,505 435 14,730 1,200 1,630 325 -2.3

SF 3 San Felipe Manantial costero 31.027 -114.828 5.78 42.7 68.2 725 27,670 770 14,100 1,215 2,015 250 -5.3

PE-1 Punta Estrella Manantial costero 30.944 -114.733 5.86 29.2 45.0 575 16,870 795 8,730 805 1,505 60.0 -4.2

PE-2 Punta Estrella Manantial costero 30.945 -114.733 5.89 35.0 40.9 875 16,135 755 7,290 800 1,535 70.0 -4.3

C-1 Coloraditos Manantial costero 30.944 -114.733 8.02 61.0 9.2 52.4 2,730 60.0 1,220 350 410 2.00 4.5

C-2 Coloraditos Manantial costero 30.580 -114.664 8.10 55.2 1.1 49.2 3,100 450 1,140 360 510 220 4.9

PU-1 Puertecitos Manantial costero 30.346 -114.636 6.83 57.0 44.2 178 17,405 202 9,630 540 845 570 4.8
AASE1-2 Agua Agria Manantial subaéreo 27.561 -112.586 3.19 45.6 2.0 0.10 1.75 475.0 12.0 10.2 7.00 3.65 -149.6
AASE2-1 Agua Agria Manantial subaéreo 27.561 -112.586 3.19 84.1 1.4 0.10 1.00 505.0 13.0 13.5 10.0 5.65 -139.6
AASE2-2 Agua Agria Manantial subaéreo 27.561 -112.586 3.13 92.5 1.1 0.10 0.80 305.0 9.0 14.0 8.00 3.15 -127.6

AASE3-1 Agua Agria Manantial subaéreo 27.561 -112.586 3.31 65.3 0.7 0.10 2.70 215.0 10.0 13.5 5.80 1.65 -116.3

AASE4-1 Agua Agria Manantial subaéreo 27.561 -112.586 3.20 81.2 1.0 0.10 8.45 305.0 21.0 20.0 15.0 3.35 -91.6
SW Puertecitos Agua de Mar 30.346 -114.636 8.20 28.0 60.5 134 19,540 2,560 11,430 472 395 1,370 5.8

Aniones (mg L-1) Cationes (mg L-1)

cuanto a las temperaturas, los mayores rangos se reportan en Agua Agria (~99 °C) mientras que los más 

fríos se reportan en los manantiales de Punta Estrella (35°C).  

Químicamente, se observa un enriquecimiento en cloruros para las muestras de San Felipe con 

concentraciones superiores al agua de mar (27,600 vs 19,500 mgL-1). En este anión, las concentraciones 

más bajas son reportadas para los manantiales de Coloraditos. El origen de dichos fluidos fue 

ampliamente debatido por Barragán et al. (2001) con base en datos químicos e isotópicos de oxígeno y 

deuterio. Por su parte las aguas de los manantiales de Agua Agria están más empobrecidos en todos los 

elementos químicos en relación a las aguas de manantiales costeros. Esta variabilidad química 

presupone la presencia indistinta de diferentes end-members (e.g. aguas meteóricas, aguas marinas y 

aguas geotérmicas) ó la ocurrencia de procesos de ebullición donde generalmente se forman dos fases, 

una ligera empobrecida en solutos no volátiles y una residual que está enriquecida en estos (Truesdell et 

al, 1977). 

 

 

4.1.2 Composición química de los gases 

La composición química de los gases corregida por la contaminación atmosférica varía significativamente 

entre los sitios (Figura 25), permitiendo distinguir tres grupos o tipos de gases:  

Tabla 5. Composición química de los manantiales costeros y subaéreos localizados en el margen este de la Península 
de Baja California. La composición química de los manantiales de Agua Agria fueron tomados de Tolentino (2017) 
mientras que la composición química del agua de mar fue tomada de Barragán et al. (2001). EEN es el error de 
electroneutralidad o error de análisis. 



63 
1) Gases CO2 dominantes: Incluyen las emisiones de San Felipe, Punta Estrella, Agua Agria y Fumarola, 

con concentraciones de CO2 que oscilan entre 51.5 a casi el 100 %. 

2) Gases N2 dominantes: Incluye las emisiones de Puertecitos y una muestra de Coloraditos, con un 

contenido de N2 entre 47.8 a 89.5%. 

3) Gases CH4 dominantes: Incluye las dos muestras restantes de Coloraditos con contenidos de metano 

de hasta un 82%. 

Las muestras de Isla San Luis presentan una composición variable con una muestra que cae en el grupo 1 

(CO2 dominantes) y las restantes al grupo 3 (CH4 dominantes). 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 25. Composición química de los gases hidrotermales y magmáticos estudiados en la Península de Baja 
California. 
 

Para el caso de los hidrocarbonos (i.e. C2H6, C3H8), por ejemplo el etano está presente en niveles de miles 

de ppm en Isla San Luis (4,542-9,439 ppmV) y Puertecitos (3,847-3,957 ppmV), cientos de ppm en 

Coloraditos (278-393 ppmV) y Punta Estrella (120-169 ppmV), y por debajo del límite de detección (1 

ppmV) en San Felipe, Agua Agria y Fumarola (Tabla 6). El propano fue detectado solo en los gases de Isla 

San Luis, cuyas concentraciones oscilaron entre 136 a 300 ppmV. Por su parte el parámetro de Bernard 

expresado como la relación C1/(C2+C3) (i.e. metano/(etano + propano); Bernard et al, 1978) es 
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alrededor de 2,300 en Punta Estrella, variando entre los 157 a 204 ppmV en Coloraditos y por debajo de 

100 ppmV en Puertecitos e Isla San Luis. 

 

4.1.3 Composición isotópica de los gases 

La abundancia de los gases nobles (He, Ne y Ar) y la composición isotópica (3He/4He 4He/20Ne y 40Ar/36Ar) 

de los gases colectados se muestran en la Tabla 7. De forma general, los gases presentan contenidos 

variables de helio desde 1.1 ppmV en San Felipe hasta más de 3,800 ppmV en Coloraditos. Las muestras 

con concentraciones de CO2>90 % tiene bajos contenidos de helio (<15 ppmV), mientras que los gases N2 

y CH4 dominantes muestran los mayores contenidos de He (hasta 3,800 ppmV). Isotópicamente, los 

gases en estudio presentan un amplio rango de variación de la relación 3He/4He, con valores entre 0.6 a 

6.9 Ra. Los manantiales intermareales de San Felipe, Punta Estrella, Coloraditos y Puertecitos tienen 

valores 3He/4He entre 1.1-1.7 Ra, siendo los gases de Puertecitos los de más alto valor. En toda la PBC los 

valores más altos son reportados en los gases submarinos de Isla San Luis (~ 6.9 ±0.06 Ra), mientras que 

las emisiones subaéreas de Agua Agria y Fumarola presentan relaciones 3He/4He ligeramente inferiores 

(4.3-5.6 Ra).  

Otra relación isotópica analizada fue la 4He/20Ne, que varía desde 0.7 en la Fumarola hasta 170 en Isla 

San Luis (Tabla 7, Figura 29), siendo en todas las muestras superior al valor típico del aire (0.288; Sano 

and Wakita, 1985). Por su parte la relación 40Ar/36Ar varía ligeramente entre 295 a 315 en todos los gases 

analizados, muy cercana a la relación teórica de la atmósfera (298.6±0.3; Lee et al, 2006).  

Las firmas isotópicas del carbono fueron analizadas para el CO2 y el CH4 (Tabla 7 y Figuras 31, 32, 33 y 

34). Los valores de δ13CCO2 oscilan entre ~ -5.0 ‰ en San Felipe y Punta Estrella hasta valores más 

negativos en Puertecitos (-9.9 a -11.7 ‰) y Coloraditos (-18.4 ‰). Para el caso de las manifestaciones 

submarinas de Isla San Luis y las emisiones subaéreas de Agua Agria y Fumarola, valores similares 

cercanos a -11 ‰ son allí reportados. Los isótopos de carbono e hidrógeno del CH4 (i.e. δ13CCH4 y δDCH4) 

muestran un amplio rango de fraccionamiento desde valores negativos hasta inusualmente positivos 

(Tabla 7, Figura 33). Los valores más negativos se observan en los gases de Punta Estrella (δ13CCH4 -39.3 a 

-43.6 ‰; δDCH4 = -168 ‰) y Agua Agria (δ13CCH4 ~-30 ‰; δDCH4 de -119 a -105 ‰). Por el contrario, 

valores extremadamente positivos son reportados para Coloraditos (δ13CCH4 +1.1 - +3.4 ‰; δDCH4 +137 - 

+146 ‰) y San Felipe (δ13CCH4 hasta +23.4 ‰; δDCH4 hasta +333 ‰). 
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Muestras Sitios Tipo de manifestación N E pH T (°C)
He 

(ppmV)

H2 

(ppmV)

O2 

(Vol.%)

N2  

(Vol.%)

CH4 

(Vol.%)

CO 

(ppmV)

CO2  

(Vol.%)

H2S 

(ppmV)

40Ar 

(ppmV)

C2H6 

(ppmV)

C3H8 

(ppmV)

SF-1 San Felipe Manantiales intermareales 31.028 -114.827 6.34 35.8 1.25 b.d.I 0.53 2.0 0.02 3.4 97.5 b.d.I 386.9 b.d.I b.d.I

SF-2 San Felipe Manantiales intermareales 31.028 -114.827 5.81 45.7 1.55 b.d.I 0.32 1.6 0.02 3.0 98.0 b.d.I 389.2 b.d.I b.d.I

SF-3 San Felipe Manantiales intermareales 31.027 -114.828 5.77 46.0 1.27 19.0 0.42 2.2 0.01 25.0 97.3 b.d.I 329.3 b.d.I b.d.I

SF-4 San Felipe Manantiales intermareales 31.026 -114.828 5.78 42.7 2.6 b.d.I 0.26 1.1 0.02 2.3 98.6 b.d.I 226.0 b.d.I b.d.I

SF-5 San Felipe Manantiales intermareales 31.026 -114.828 5.63 40.8 1.8 b.d.I 0.60 2.4 0.02 4.2 97.0 b.d.I 140.6 b.d.I b.d.I

SF1 (SSB) San Felipe Manantiales intermareales 31.028 -114.827 5.60 42.0 b.d.I b.d.I 0.04 1.1 0.01 b.d.I 98.9 b.d.I 273.8 b.d.I b.d.I

SF2 (SSB) San Felipe Manantiales intermareales 31.028 -114.827 6.31 40.2 b.d.I b.d.I 0.04 0.4 0.01 b.d.I 99.6 b.d.I 95.7 b.d.I b.d.I

PE-1 Punta Estrella Manantiales intermareales 30.944 -114.733 5.86 29.2 176.7 4.7 0.72 19.9 37.12 1.7 41.9 b.d.I 3605.1 169.7 b.d.I

PE-2 Punta Estrella Manantiales intermareales 30.945 -114.733 5.86 30.1 93.1 4.1 0.76 12.2 28.72 3.1 58.1 b.d.I 2154.4 120.1 b.d.I

PE1 (SSB) Punta Estrella Manantiales intermareales 30.944 -114.733 5.86 29.2 68.2 4.6 0.06 7.5 22.76 b.d.I 69.5 b.d.I 1851.7 b.d.I b.d.I

C 1y Coloraditos Manantiales intermareales 30.580 -114.664 8.02 61.0 166.5 7.0 11.89 82.2 4.40 0.9 0.2 b.d.I 9538.5 278.8 b.d.I

C2 Coloraditos Manantiales intermareales 30.580 -114.664 8.10 55.2 378.6 7.0 2.69 88.0 8.04 0.6 0.2 b.d.I 10529.4 393.6 b.d.I

C3 Coloraditos Manantiales intermareales 30.580 -114.664 8.01 53.5 376.5 5.1 0.00 96.9 1.79 0.2 0.2 b.d.I 9680.9 b.d.I b.d.I

PU1 Puertecitos Manantiales intermareales 30.346 -114.636 6.67 57.2 200.3 8.9 0.08 72.5 11.05 4.9 15.5 1677.3 12215.4 3847.9 b.d.I

PU1 new Puertecitos Manantiales intermareales 30.346 -114.636 6.60 57.0 211.7 b.d.I 0.23 71.6 12.07 b.d.I 15.1 1385.1 11678.5 3957.5 b.d.I

ISL1 Isla San Luis Manantiales submarinos 29.989 -114.401 "-" "-" 72.7 1.9 0.16 5.1 39.02 1.5 52.8 22209.7 1650.4 4542.9 129.2

ISL2 Isla San Luis Manantiales submarinos 29.987 -114.398 "-" "-" 118.4 1.5 0.05 7.6 39.75 1.7 49.3 24789.4 700.2 6475.6 171.0

ISL1 (SSB) Isla San Luis Manantiales submarinos 29.989 -114.401 "-" "-" 213.2 b.d.I 0.17 19.6 64.33 b.d.I 14.3 b.d.I 3339.1 9439.6 249.7

ISL2 (SSB) Isla San Luis Manantiales submarinos 29.987 -114.398 "-" "-" 103.5 5357.2 0.04 10.9 50.62 6.1 36.0 8706.7 1583.9 5326.5 169.0

AA1 Agua Agria Manantiales subaéreos 27.561 -112.586 3.19 97.6 14.1 6063.7 0.67 3.7 0.25 10.0 94.2 4720.8 889.2 b.d.I b.d.I

AA4 Agua Agria Manantiales subaéreos 27.561 -112.586 3.31 65.3 15.0 6525.1 0.46 3.6 0.25 9.0 94.6 2806.5 650.0 b.d.I b.d.I

AA5 Agua Agria Manantiales subaéreos 27.561 -112.586 3.20 96.2 18.1 7393.9 2.47 12.6 0.26 14.1 83.8 b.d.I 420.1 b.d.I b.d.I

AA7 Agua Agria Manantiales subaéreos 27.561 -112.586 3.03 79.7 13.2 5979.1 0.11 3.3 0.23 15.2 95.7 b.d.I 537.5 b.d.I b.d.I

AA4 (SSB) Agua Agria Manantiales subaéreos 27.561 -112.586 3.20 65.0 12.7 5756.1 0.02 2.6 0.21 3.7 96.2 4108.7 346.2 b.d.I b.d.I

AA5 (SSB) Agua Agria Manantiales subaéreos 27.561 -112.586 3.20 96.2 12.4 23367.5 0.01 2.6 0.22 3.5 94.2 5352.9 346.2 b.d.I b.d.I

AA5* (SSB) Agua Agria Manantiales subaéreos 27.561 -112.586 3.20 96.2 12.5 22026.0 0.04 2.8 0.21 5.0 94.4 1983.4 338.2 b.d.I b.d.I

AA7 (SSB) Agua Agria Manantiales subaéreos 27.561 -112.586 3.03 79.7 11.3 5139.2 3.45 20.2 0.18 19.5 74.8 b.d.I 2362.0 b.d.I b.d.I

FUM (SSB) Tres Vírgenes Manantiales subaéreos 27.526 -112.562 "-" 97.0 7.0 3276.7 0.08 46.1 0.08 b.d.I 53.0 1293.9 5464.5 b.d.I b.d.I

 

C1/(C2+C3) es el parámetro Bernard, tomado de Bernard et al. (1978), donde C1, C2 y C3 representan la composición química del CH4, C2H6 y el C3H8 respectivamente.  
* Indica réplica de mediciones de una misma muestra b.d.I. Mediciones por debajo del límite de medición. “-” No determinado. 

Tabla 6. Composición química de los gases muestreados en la Península de Baja California. 
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Muestras Sitio Tipo N E pH T (°C) R/Ra He/Ne
3
He 

(ppmV)

4
He 

(ppmV)

20
Ne 

(ppmV)
Rc/Ra Error (+/-)

40
Ar 

(ppmV)
40Ar/36Ar

δ13C(CO2) 

(‰ vs. 

VPDB)

δ
13

C(CH4) (‰ 

vs. VPDB)

δD(CH4) (‰ 

vs. 

VSMOW)

Contribución 

del manto (%)

SF-1 San Felipe Manantiales intermareales 31.028 -114.827 6.34 35.8 1.09 2.40 1.93E-06 1.26 0.52 1.11 0.01 386.9 315 -5.0 "-" "-" 13.2

SF-2 San Felipe Manantiales intermareales 31.028 -114.827 5.81 45.7 1.07 2.77 2.17E-06 1.45 0.52 1.08 0.01 389.2 313 -5.3 "-" "-" 12.8

SF-3 San Felipe Manantiales intermareales 31.027 -114.828 5.77 46.0 1.09 2.07 1.94E-06 1.27 0.61 1.10 0.01 329.3 295 -5.1 "-" "-" 13.1

SF-4 San Felipe Manantiales intermareales 31.026 -114.828 5.78 42.7 1.11 3.36 1.92E-06 1.23 0.37 1.12 0.01 226.0 298 -5.0 "-" "-" 13.4

SF-5 San Felipe Manantiales intermareales 31.026 -114.828 5.63 40.8 1.07 13.04 2.11E-06 1.41 0.11 1.08 0.01 140.6 298 -5.0 "-" "-" 12.8

SF1 (SSB) San Felipe Manantiales intermareales 31.028 -114.827 5.60 42.0 1.12 2.75 9.47E-07 0.60 0.22 1.14 0.01 273.8 295 -5.0 23.1 317 13.6

SF2 (SSB) San Felipe Manantiales intermareales 31.028 -114.827 6.31 40.2 1.15 6.86 1.29E-06 0.80 0.12 1.16 0.01 94.7 295 -5.0 23.4 333 13.8

PE-1 Punta Estrella Manantiales intermareales 30.944 -114.733 5.86 29.2 1.17 115.47 2.78E-04 170.72 1.48 1.17 0.01 3605.1 296 -6.6 -43.6 -168 14.0

PE-2 Punta Estrella Manantiales intermareales 30.945 -114.733 5.86 30.1 1.08 91.18 1.37E-04 91.69 1.01 1.08 0.01 2154.4 301 -5.2 -40.1 -162 12.8

PE1 (SSB) Punta Estrella Manantiales intermareales 30.944 -114.733 5.86 29.2 1.12 78.90 1.06E-04 67.93 0.86 1.12 0.01 1851.7 301 -6.0 -39.3 -157 13.4

C 1y Coloraditos Manantiales intermareales 30.580 -114.664 8.02 61.0 0.81 17.28 1.92E-04 170.45 9.86 0.81 0.01 9538.5 297 -17.7 1.1 146 9.6

C2 Coloraditos Manantiales intermareales 30.580 -114.664 8.10 55.2 1.07 35.77 4.75E-04 317.92 8.89 1.08 0.01 10529.4 302 -18.4 3.4 137 12.8

C3 Coloraditos Manantiales intermareales 30.580 -114.664 8.01 53.5 0.58 2.03 2.25E-05 32.34 15.94 0.50 0.02 9680.9 298 -18.1 "-" "-" 6.0
PU Puertecitos Manantiales intermareales 30.346 -114.636 6.67 60.0 1.43 10.85 2.92E-04 145.69 13.42 1.44 0.02 3379.7 298 -11.7 38.1 "-" 17.2

PU1 Puertecitos Manantiales intermareales 30.346 -114.636 6.67 57.2 1.59 19.37 4.49E-04 201.67 10.41 1.60 0.02 12215.4 303 -11.0 13.5 "-" 19.1
PU1 new Puertecitos Manantiales intermareales 30.346 -114.636 6.60 57.0 1.55 17.74 4.55E-04 210.21 11.85 1.56 0.02 11678.5 298 -9.9 12.4 "-" 18.5

ISL1 Isla San Luis Manantiales submarinos 29.989 -114.401 "-" "-" 6.88 87.00 1.82E-03 189.59 2.18 6.90 0.06 1650.4 297 -10.5 -26.8 -70 82.2

ISL2 Isla San Luis Manantiales submarinos 29.987 -114.398 "-" "-" 6.90 103.66 9.94E-04 103.34 1.00 6.92 0.06 700.2 300 -10.9 -27.4 -100 82.4

ISL1 (SSB) Isla San Luis Manantiales submarinos 29.989 -114.401 "-" "-" 6.84 170.82 1.26E-03 132.05 0.77 6.86 0.06 3339.1 298 -9.6 -24.6 -76 81.6

ISL2 (SSB) Isla San Luis Manantiales submarinos 29.987 -114.398 "-" "-" 6.88 125.19 6.97E-04 72.81 0.58 6.89 0.06 1583.9 303 -11.3 -27.2 -97 82.0

AA1 Agua Agria Manifestaciones subaéreas 27.561 -112.586 3.19 97.6 5.45 11.69 1.11E-04 14.31 1.22 5.57 0.05 889.2 298 -10.7 "-" "-" 66.3

AA2 Agua Agria Manifestaciones subaéreas 27.561 -112.586 3.31 65.3 5.10 2.97 1.09E-04 14.07 4.73 5.59 0.05 1936.2 304 -11.1 "-" "-" 66.6

AA3 Agua Agria Manifestaciones subaéreas 27.561 -112.586 3.13 99.5 4.71 2.47 9.86E-05 13.50 5.47 5.26 0.04 3579.3 301 -10.6 "-" "-" 62.6

AA4 Agua Agria Manifestaciones subaéreas 27.561 -112.586 3.31 65.3 5.54 19.97 1.24E-04 15.91 0.80 5.62 0.04 650.0 300 -10.3 "-" "-" 66.9

AA5 Agua Agria Manifestaciones subaéreas 27.561 -112.586 3.20 96.2 5.46 24.62 1.07E-04 13.99 0.57 5.52 0.04 420.1 298 -9.8 "-" "-" 65.7

AA6 Agua Agria Manifestaciones subaéreas 27.561 -112.586 3.51 96.2 4.63 2.48 9.04E-05 12.59 5.08 5.17 0.04 3228.8 300 -10.2 "-" "-" 61.5

AA7 Agua Agria Manifestaciones subaéreas 27.561 -112.586 3.03 79.7 5.13 18.48 1.00E-04 13.83 0.75 5.20 0.04 537.5 299 "-" "-" "-" 62.0

AA4 (SSB) Agua Agria Manifestaciones subaéreas 27.561 -112.586 3.20 65.0 5.64 21.38 9.67E-05 12.17 0.57 5.71 0.04 346.2 297 "-" -30.0 -105 68.0

AA5 (SSB) Agua Agria Manifestaciones subaéreas 27.561 -112.586 3.20 96.2 5.41 18.58 9.60E-05 12.58 0.68 5.49 0.05 346.2 297 "-" "-" "-" 65.4

AA5* (SSB) Agua Agria Manifestaciones subaéreas 27.561 -112.586 3.20 96.2 5.43 21.64 9.78E-05 12.79 0.59 5.50 0.05 338.2 297 "-" "-" "-" 65.5

AA7 (SSB) Agua Agria Manifestaciones subaéreas 27.561 -112.586 3.03 79.7 5.06 2.14 9.53E-05 11.88 5.56 5.77 0.04 2361.6 298 "-" -30.3 -119 68.7

FUM (SSB) Tres Vírgenes Manifestaciones subaéreas 27.526 -112.562 "-" 97.0 4.29 0.70 6.94E-05 7.09 10.17 7.04 0.05 5464.5 297 -10.5 "-" "-" 83.8

Las relaciones 3He/4He se expresan como R/Ra, donde (R) es la relación 3He/4He en la muestra analizada normalizada por la misma relación del aire (Ra = 1.39 · 10-6). Los 
valores de Rc/Ra representan la relación 3He/4He corregido para la contaminación atmosférica. Los valores de δ13CCO2 y δ13CCH4 son reportados en ‰, en relación con el 
estándar VPDB. Los valores δDCH4 son reportados en ‰ en relación al estándar VSMOW. Los datos isotópicos de CH4 en los sitios de San Felipe y Agua Agria provienen de 
muestreos realizados en botellas de Giggenbach. La contribución del manto se calculó basado en un modelo binario, tomando como end-member magmático el valor más 
elevado de la relación 3He/4He medido en lavas de la Cuenca Alarcón (8.40 ± 0.14 Ra, Castillo et al, 2002). En la tabla, algunos datos están expresados en notación científica 
para facilitar su entendimiento. *Indica réplica de mediciones de una misma muestra. b.d.I. Mediciones por debajo del límite de medición. “-” No determinado

Tabla 7. Composición isotópica de los gases muestreados en la Península de Baja California. 
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4.2 Parte marina 

4.2.1 Composición química de las aguas de poros 

La composición química e isotópica del agua intersticial (Tabla 8) se presenta distinguiendo los núcleos de 

temperatura alta (NTA) y los núcleos de temperatura baja (NTB) según la temperatura del sedimento. Las 

muestras de los NTA (N2, N4, N5, N6, N7, N21, N23, N25, N26, N27 y N28) se caracterizan por temperaturas 

que oscilan entre los 32.5 a 99.6 °C. Por el contrario, las muestras de los NTB (N3, N8, N9, N12, N13, N14 y N17) 

se extrajeron de núcleos con temperatura más baja (16.4 a 25.6 °C). En comparación, la temperatura del fondo 

oceánico dentro de la Cuenca Wagner varió entre los 14 a 23.1 °C entre 84 y 222 m de profundidad en 

septiembre y octubre. A esas profundidades, el pH del agua de mar varió en el rango de 7.46 a 8.14, muy 

similar a los valores reportados por Prol-Ledesma et al. (2013) en la misma cuenca.  

La concentración de elementos mayores, menores y trazas en los NTA y NTB, así como los datos químicos del 

agua de mar fueron comparados usando los diagramas de Schoeller-Berkallof (Figura 26). Las muestras de NTA 

están enriquecidas en Cl (26,100-37,074 mgL-1) en comparación con las muestras de NTB (19,500 a 21,300 mgL-

1) y el agua de mar (~20,311 mgL-1; este estudio). Elementos como Br, Na, K, Ca, Sr y B también están más 

concentrados en las muestras de los NTA que en las muestras de los NTB y el agua de mar respectivamente. 

Por ejemplo, la concentración máxima de Sr en la muestra N25 es 69.2 mgL-1, 8.6 veces mayor que el agua de 

mar (~ 8.4 mgL-1; Milero, 1974), mientras que el B en la misma muestra está enriquecido 10.3 veces, en 

comparación con el agua de mar (4.45 mgL-1; Turekian, 1968). En este elemento, el valor máximo se observa en 

la muestra N7 que es ~12 veces mayor que el agua de mar.  

Otro detalle importante son los empobrecimientos en las concentraciones de SO4 y Mg, observados en las 

muestras de los NTA (6.24-1,640 mgL-1 y 165-430 mgL-1, respectivamente) en comparación con los NTB (1,900-

2,918 mgL-1 y 1,000-1,411 mgL-1) y la composición química del agua de mar en el Golfo de California (2,767 y 

1,388 mg L-1) de acuerdo con datos de Hover et al. (1999) respectivamente. 
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Figura 26. Diagrama Schoeller-Berkaloff. a) Composición química de los núcleos de temperatura baja (NTB) y b) 
composición química de los núcleos de temperatura alta (NTA). 

 

4.2.2 Composición isotópica 

Los análisis de isótopos estables (e.g. δ18O, δD, δ13CDIC y δ13CPOC) y 87Sr/86Sr también permiten la distinción entre 

ambos grupos de muestras.  

Las muestras de los NTB se caracterizan por valores δ18O entre -0.16 a +0.38 ‰ y δD entre -1.91 a -4.75 ‰, 

ambos relativos al estándar VSMOW. Sin embargo, valores mucho más negativos para el δD hasta -30.48 ‰ 

son observados para los NTA, mientras la composición del δ18O es muy similar (+0.14 - + 1.39 ‰) a la de los 

NTB. (Tabla 8). La composición isotópica del agua de mar en esta zona del Golfo de California indican una 

composición media de +0.31 ‰ para el δ18O y +2.1 ‰ para δD, de acuerdo a los datos obtenidos de 11 sitios de 

medición de nuestra campaña oceanográfica (Tabla 9). 
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Apreciables variaciones entre los núcleos de temperatura alta y los núcleos de temperatura baja también son 

obsevadas en las firmas isotópicas 87Sr/86Sr (Tabla 8). En este sentido, valores desde 0.70929 a 0.70996 

caracterizan a los NTA mientras valores entre 0.70927 a 0.70945 son típicos de los NTB. Las concentraciones de 

Sr de estos núcleos siguiendo el mismo orden varían de 25.4 a 68.3 mgL-1 y de 9.3 a 19.2 mgL-1 

respectivamente.  

Las firmas isotópicas de carbono para δ13CDIC y δ13CPOC se analizaron en las aguas de poros y sedimentos 

respectivamente. Los NTB muestran un amplio rango de valores para δ13CDIC, desde -29.1 ‰ en la muestra N9 

hasta +2.3 ‰ para la muestra N17. Este carbono positivo también se observa en todos los núcleos NTA, donde 

valores hasta +10.5 ‰ son reportados (Tabla 8). Por su parte, la composición isotópica del carbono orgánico 

particulado (δ13CPOC) en las muestras indica valores entre -22.0 a -23.9 ‰ para los núcleos de temperatura alta 

con valores, ligeramente más bajos desde -21.5 a -22.1 ‰ para los núcleos de temperatura baja.
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Muestras

Profundidad 

columna de 

agua

Temperatura 

del sedimento
Descripción EEN

Relaciones 

químicas

Núcleos (°N) (min N) (°W) (min W) (m) (°C) Cl Br SO4 Na K Ca Mg Al Li B Ba Sr % Cl- / Br-

N3 31 03.695 114 05.253 99.4 24.1 Núcleos temperatura baja 20,305 57.0 2,740 11,415 452 495 1,370 0.4 0.7 6.1 0.09 19.2 2.6 356
N8 31 07.130 114 07.222 146 18.4 Núcleos temperatura baja 21,355 87.0 2,920 11,735 480 485 1,410 0.3 0.6 5.4 0.09 9.4 0.1 245
N9 31 01.210 114 10.010 217 16.4 Núcleos temperatura baja 19,930 58.0 2,240 11,040 445 430 1,315 0.2 0.5 5.4 0.09 9.3 2.2 344

N12 31 00.150 114 16.560 99 21.5 Núcleos temperatura baja 19,960 67.0 2,765 11,370 460 455 1,370 0.4 0.9 7.6 0.13 10.0 3.5 298
N13 31 00.202 114 15.550 121 18.4 Núcleos temperatura baja 19,855 76.0 2,700 10,200 417 509 1,000 0.3 0.5 5.6 0.10 10.3 -9.1 261
N14 30 51.909 114 27.800 34.8 25.6 Núcleos temperatura baja 20,100 80.4 2,500 10,700 455 529 1,120 0.3 0.6 6.7 0.07 9.3 -3.7 250
N17 30 50.519 113 59.950 92.6 21.4 Núcleos temperatura baja 19,500 72.0 1,900 10,450 490 505 1,300 0.3 1.4 7.9 0.11 9.3 1.8 271
N2 31 03.793 114 05.097 102.4 99.6 Núcleos temperatura alta 31,845 115 310 17,475 1,470 1,600 374 1.4 20.0 34.8 3.40 58.0 0.5 277
N4 31 03.755 114 05.127 101.1 96.9 Núcleos temperatura alta 34,500 129 215  “‐”  “‐”  “‐”  “‐”  “‐”  “‐”  “‐”  “‐” 63.0  “‐” 267
N5 31 03.675 114 05.195 104 46.7 Núcleos temperatura alta 28,440 87.0 570 15,935 980 1,415 430 0.3 16.0 47 19.5 64.1 1.4 327
N6 31 06.730 114 06.958 128 60.2 Núcleos temperatura alta 26,100 98.0 980  “‐”  “‐”  “‐”  “‐”  “‐”  “‐”  “‐”  “‐” 45.9  “‐” 266
N7 31 06.780 114 06.940 128 33.6 Núcleos temperatura alta 31,960 102 256 17,910 1,160 1,730 330 0.3 22.0 53 44.3 60.2 1.8 313

N21 31 03.713 114 05.170 106 42.1 Núcleos temperatura alta 36,240 114 1,640 19,980 1,535 1,995 185 1.2 27.5 45 116.0 66.9 -3.1 318
N23 31 03.866 114 05.136 107 92.1 Núcleos temperatura alta 36,710 103 8.0 20,080 1,595 1,825 199 0.2 25.4 42 14.3 68.3 -1.2 356
N25 31 03.816 114 05.142 94 50.2 Núcleos temperatura alta 36,360 102 6.2 19,915 1,580 1,940 175 0.3 28.4 46 28.4 32.1 -0.6 356
N26 31 03.396 114 05.740 112 32.8 Núcleos temperatura alta 34,530 101 13.0 19,125 965 1,725 321 0.2 23.0 42 215.6 52.3 -0.4 342
N27 31 05.706 114 09.497 110 32.5 Núcleos temperatura alta 36,630 88.0 9.0 20,300 1,135 2,035 284 0.4 21.9 37 57.7 25.4 0.5 416
N28 31 03.756 114 05.153 102 82.1 Núcleos temperatura alta 37,075 108 10.1 20,115 1,615 1,990 165 0.4 28.5 48 18.4 65.3 -1.5 343

SW
Agua de mar (Golfo de 

California)
20270+ 72.2 2,767 11,610 497 449 1,388 0.001 0.17 4.45 0.02 8.40 4.0 281

Cationes (mg L-1) Elementos trazas (mg L-1)Latitud Longitud Aniones (mg L-1)

Muestras

Profundidad 

columna de 

agua

Temperatura 

del sedimento
Descripción δ

18
O δD 87

Sr/
86

Sr 
STD Err. 

(2σmin)
δ

13
C (DIC) δ

13
C (POC)

Núcleos (°N) (min N) (°W) (min W) (m) (°C) ‰ (V-SMOW) ‰ (V-SMOW) ‰ (VPDB) ‰ (VPDB)
N3 31 03.695 114 05.253 99.4 24.1 Núcleos temperatura baja 0.13 -4.75 0.709448 0.000010 -2.22 -22.1
N8 31 07.130 114 07.222 146 18.4 Núcleos temperatura baja -0.16 -1.91  “‐”  “‐” -9.11  “‐”
N9 31 01.210 114 10.010 217 16.4 Núcleos temperatura baja 0.26 0.51  “‐”  “‐” -29.16 -21.5

N12 31 00.150 114 16.560 99 21.5 Núcleos temperatura baja 0.41 0.65  “‐”  “‐” -12.08  “‐”
N13 31 00.202 114 15.550 121 18.4 Núcleos temperatura baja 0.24 0.55  “‐”  “‐” -10.19  “‐”
N14 30 51.909 114 27.800 34.8 25.6 Núcleos temperatura baja 0.38 1.21  “‐”  “‐” -9.97  “‐”
N17 30 50.519 113 59.950 92.6 21.4 Núcleos temperatura baja 0.15 0.51 0.709272 0.000008 2.35  “‐”
N2 31 03.793 114 05.097 102.4 99.6 Núcleos temperatura alta 0.26 -17.9 0.709965 0.000010 7.11 -23.9
N4 31 03.755 114 05.127 101.1 96.9 Núcleos temperatura alta 1.39 -23.99 0.709951 0.000007 9.79 -23.7
N5 31 03.675 114 05.195 104 46.7 Núcleos temperatura alta 0.83 -27.45 0.709839 0.000009 5.0 -23.2
N6 31 06.730 114 06.958 128 60.2 Núcleos temperatura alta 0.46 -7.83 0.709287 0.000009 3.23  “‐”
N7 31 06.780 114 06.940 128 33.6 Núcleos temperatura alta 1.31 -23.92 0.709498 0.000008 10.52 -23.3

N21 31 03.713 114 05.170 106 42.1 Núcleos temperatura alta 0.39 -4.73 0.709805 0.000012 6.6 -22.5
N23 31 03.866 114 05.136 107 92.1 Núcleos temperatura alta 0.71 -20.84 0.709747 0.000008 2.22 -22.8
N25 31 03.816 114 05.142 94 50.2 Núcleos temperatura alta 0.90 -28.04 0.709853 0.000008 6.63  “‐”
N26 31 03.396 114 05.740 112 32.8 Núcleos temperatura alta 0.33 -29.82  “‐”  “‐” 2.17 -22.0
N27 31 05.706 114 09.497 110 32.5 Núcleos temperatura alta 0.14 -30.48 0.709836 0.000007 4.6  “‐”
N28 31 03.756 114 05.153 102 82.1 Núcleos temperatura alta 1.31 -26.82 0.709804 0.000013 4.15  “‐”

SW
Agua de mar (Golfo de 

California)
0.31* 2.1* 0.709180  “‐” 0 -20.0

Latitud Longitud

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

En la tabla, la composición del agua de mar del Golfo de California para los elementos Br, SO4, Na, K, Ca y Mg fue tomada de Hover et al. (1999). La 
concentración del resto de los constituyentes fue tomado de Turekian (1968), mientras la concentración de Sr en el agua de mar fue tomada de Millero (1974). 
Los asteriscos en los datos de δ18O y δD proceden de la misma referencia que los valores de cloruros (ver tabla 9). La composición isotópica del carbono en el 
agua de mar fue tomada de Clark y Fritz (1997) para el caso del δ13C (CID) y de Hofmann et al. (2000) para el δ13C (COP). + Indica que la concentración de Cl es el 
valor medio de 11 mediciones realizadas en este estudio (compiladas en la Tabla 9).   “-” No determinado. 

Tabla 8. Composición química e isotópica de muestras de agua intersticial extraídas de núcleos de sedimentos. Cuenca Wagner, Golfo de California. 
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Tabla 9. Composición química e isotópica de muestras de agua de mar colectadas en la Cuenca Wagner. 

Estaciones 
CTD 

Latitud  Longitud Profundidad columna 
de agua (m) 

pH Temperatura 
del agua (°C)  

Cl (en mgL-1) δ18O 
 (‰ vs V-SMOW) 

δD  
(‰ vs V-SMOW) 

LAN 002 31°03',793 114°05',097 104 7.85 23.1 20,012 0.21 1.88 

LAN 003 31°06',730 114°06',958 141 7.6 18.4 19,280 0.22 2.03 

LAN 004 31°01',210 114°10',010 222 7.46 16.3 20,389 0.24 2.19 

LAN 005 31°00',250 114°16',564 95 7.58 21.5 20,386 0.28 2.45 

LAN 006 31°0',260 114°16',565 “-”  “-”  “-”  20,536 0.36 2.89 

LAN 007 30°51',909 114°27',800 35 8.14 30.0 20,587 0.38 3.03 

LAN 008 30°50',519 113°59',950 84 7.8 20.0 20,456 0.33 2.69 

LAN 009 31°03',713 114°05',170 96 7.6 19.8 20,566 0.39 2.51 

LAN 010 31°03',684 114°05',155 101 7.74 19.5 20,394 0.46 2.33 

LAN 011 31°36',842 114°05',740 99.8 7.8 20.0 20,478 0.44 2.37 

LAN 012 31°03',398 113°59',246 164 7.72 14.7 20,341 0.46 2.36 

“-” No determinado.  
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Capítulo 5. Desgasificación del manto en la Península de Baja California 

5.1 Composición química de los gases 

Los gases colectados muestran una composición química variable, lo que sugiere diversos orígenes genéticos. A 

pesar del cuidado en el muestreo, la contaminación atmosférica no siempre se puede evitar. La contaminación 

atmosférica puede ser intrínseca, es decir, ocurrida antes o durante el muestreo o después de este, debido a 

condiciones inadecuadas de almacenamiento de las muestras. Sin embargo, la contaminación también puede 

ser de origen natural por ejemplo cuando el aire es arrastrado en la trayectoria ascendente de los fluidos 

profundos hacia la zona de aireación o el contacto con cuerpos de aguas someros.  

La contaminación del aire puede estar indicada por la presencia de O2, pero esta no es una regla general, ya 

que el O2 puede ser consumido en ocasiones por reacción con especies reductoras, principalmente H2S, 

presente inicialmente en gases profundos. A su vez, la contaminación del aire puede conducir a la oxidación 

parcial o completa de especies de gases reductores. La aparición de este proceso, por lo tanto, invalida las 

técnicas geotermo-barométricas que implican la reducción de especies de gases o gases atmosféricos (e.g.  Ar).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 27. Composición química de los gases en estudio sin corregir por la contaminación atmosférica. ASW-Agua Saturada 
en Aire. 
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Como se observa en la Figura 27, casi todas las muestras presentan relaciones N2/Ar entre el aire y el Agua 

Saturada em Aire “ASW”. El término ASW corresponde a los gases nobles presentes en las aguas 

subsuperficiales, que se equilibraron previamente con la atmósfera y son recargados en los acuíferos. En las 

muestras de este estudio esto sugiere que la contribución de N2 y Ar es principalmente atmosférica en lugar de 

una fuente profunda. En detalle, todas las muestras se encuentran ubicadas dentro de un triángulo definido 

por los vértices Aire, ASW y O2, lo que indica un grado variable de consumo de oxígeno por la oxidación de 

especies químicas. Aparte de los contenidos de O2 otra herramienta útil en la identificación de la 

contaminación es la relación isotópica 40Ar/36Ar. Por ejemplo, los gases de Puertecitos tienen poco O2  lo que 

podría indicar que están poco contaminados, sin embargo, la composición isotópica 40Ar/36Ar con valores entre 

298 a 303 revela contaminación atmosférica, teniendo en cuenta que la composición del aire es 298.6±0.3 (Lee 

et al, 2006).  

Basado en este enfoque, todos los datos químicos fueron corregidos para eliminar la contribución atmosférica 

mediante el uso de los contenidos de 36Ar, suponiendo que todo el 36Ar es de origen atmosférico (Correale et 

al, 2016) (Tabla 14 en anexos). Escogimos este método debido a que la corrección basada en los contenidos de 

O2, también aplicada a estos fines, mostró una subestimación, induciendo cambios apreciables en la 

concentración final de las especies. 

Con los datos químicos corregidos se elaboró el diagrama triangular N2-Ar-He (Figura 28), de gran utilidad en la 

identificación de fuentes y procesos. Giggenbach (1992) estableció las principales fuentes las cuales provienen 

los gases mayoritarios N2, Ar y He con un enfoque geodinámico de tectónica de placas. Dicho autor estableció 

los siguientes componentes o end-members: 

 Un componente meteórico representado por el Agua Saturada en Aire (ASW) que está caracterizado 

por razones N2/Ar de ~38 o ligeramente más alto, debido al posible arrastre de burbujas de aire. Este 

componente tiene razones He/Ar<0.001.  

 Un componente magmático andesítico con razones N2/Ar entre 800-2000 que son típicas de descargas 

de gases de centros volcánicos localizados en límites convergentes (ver también Giggenbach, 1997). 

Estas altas razones N2/Ar son atribuidos a la adición de N2, mayormente de la descomposición termal 

de materia orgánica contenida en sedimentos subducidos (Matsuo et al, 1978). 

 Un componente atmosférico (Aire) con relaciones N2/Ar=~84. 

 Un componente basáltico caracterizado por contenidos de helio significativamente más altos que el 

componente meteórico (He/Ar≥0.1). Los gases ricos en estos componentes son típicamente 

encontrados en límites de placas divergentes y en puntos calientes (i.e. hots spot). El componente 
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cortical que también es rico en helio debe sus altos contenidos a la adición de 4He radiogénico 

producto del decaimiento radiactivo de U y Th. Si se quiere precisar entre ambos campos (i.e. basáltico 

y cortical) se debe realizar un gráfico ternario 3He-4He-(CO2, CH4, N2) sustituyendo uno de los vértices 

por el gas que se quiera analizar. Para este y otros gráficos triangulares (e.g. N2-CH4-CO2, He-CH4-CO2 

etc.) los datos de entrada para el aire y el ASW son los siguientes: 

 

 Tabla 10. Composición química del Aire y el Agua Saturada en Aire (ASW) usados como end-member en el diagrama N2-
He-Ar. 

                                                                                                                                          

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 28. Diagrama ternario N2-Ar-He indicando el origen de los gases con un enfoque geodinámico (Giggenbach, 1992). 

 

En la figura se aprecia que todos los gases en estudio están localizados entre la componente meteórica-

atmosférica (i.e. Aire, ASW) con alguna tendencia hacia el miembro mantélico-cortical rico en Helio (e.g. gases 

Isla San Luis). Este hecho sugiere que tanto los gases hidrotermales como magmáticos, se mezclan y 

contaminan durante su ascenso hacia la superficie. Esta contaminación podría provenir de la interacción del 

gas con acuíferos y/o aguas marinas así como burbujas de aire atrapado en el subsuelo. A partir de la figura 

Muestras Ar (%) N2/100  (%) 10*He (%) O2 (%) N2 (%) CO2 (%) 

Aire 0.9340 0.78 0.0524 20.9 78 0.035 

ASW 0.3236 0.1233 0.000455 6.4 12.3 0.31 
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también se puede aprecia la contribución mantélica de los gases de Isla San Luis, algo esperado por su reciente 

actividad magmática. Esta contribución no es observada para los gases de Agua Agria y la Fumarola, ambos 

muestreados en zonas volcánicas que químicamente parecen provenir de fuentes meteórico-atmosféricas y no 

mantélicas. Sin embargo, este tema es aclarado en la sección 5.2 con el uso de los trazadores isotópicos. 

 

5.2 Origen de los gases emitidos en la Península de Baja California 

5.2.1 Firmas 3He/4He  

Los isótopos de helio y neón a partir de la relación 4He/20Ne son particularmente útiles debido a su capacidad 

única para diferenciar las fuentes del manto, la atmósfera y los procesos corticales (Sano y Wakita, 1985) 

(Figura 29). El valor 4He/20Ne en el aire es 0.288 (Ozima y Podosek, 2002) mientras en los fluidos corticales y 

mantélicos esta relación alcanza valores de 1000 (Sano y Wakita, 1985). Valores relativamente bajos, cercanos 

a la composición del aire indican que existe una importante contribución atmosférica en la muestra.  

A partir de la figura 29 los gases estudiados pueden ser divididos en dos grupos: 1) Gases hidrotermales y 2) 

Gases magmáticos. 

Los gases hidrotermales son descargados principalmente en zonas intermareales, caracterizándose por firmas 

3He/4He <1.6 Ra. Dichos gases incluyen las zonas de San Felipe, Punta Estrella, Coloraditos y Puertecitos. 

También incluimos en este grupo otras emisiones de gases no muestreadas en este trabajo, ubicadas en la 

costa este de la PBC (e.g. Bahía Concepción, El Chorro), en la costa oeste (Punta Banda, Uruapan, San Carlos, 

Agua Caliente, Valle de Guadalupe, San Valente, y San Antonio) y en la parte norte de Baja California (Sierra 

Juárez) (Figura 1).  

En resumen, ninguna de las emisiones en estudio o las reportadas hasta la fecha tiene firmas 3He/4He de tipo 

cortical puro (0.01-0.05 Ra; Ozima y Podosek, 2002), lo que evidencia que todas las emisiones tienen alguna 

contribución del manto o firmas 3He derivado de magmas. Los bajos valores inferiores a 1.6 Ra también indican 

que los fluidos de origen profundo se mezclan en su ascenso con fluidos de la corteza (i.e. más radiogénicos). 
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Figura 29. Gráfico R/Ra versus 4He/20Ne según Sano y Wakita (1985). En el gráfico son incluidos tres end-member unidos 
por modelos de mezclas cuyas composiciones son: Aire (4He/20Ne=0.288, R/Ra=1), Corteza (4He/20Ne=1000, R/Ra=0.01) y 
MORB (4He/20Ne=1000, R/Ra=7-9), todos definidos por Sano y Wakita (1985). En el gráfico también se incluyó el térmico 
hidrotermal local de Puertecitos (PU) (4He/20Ne=1000 y R/Ra=1.6). En el gráfico CG y AL indican la composición isotópica 
3He/4He de gases submarinos de la Cuenca Guaymas y datos de inclusiones fluidas de las lavas de la Cuenca Alarcón. Estos 
datos fueron tomados de Lupton (1979) y Castillo et al. (2002) respectivamente. En ambos sitios no hay datos reportados 
de la composición 4He/20Ne. Los datos no pertenecientes a este estudio están disponibles en la tabla 13 de los anexos.  

 

Geográficamente, los gases hidrotermales se encuentran en áreas continentales donde el volcanismo está 

ausente o se extinguió hace mucho tiempo. Entre los gases hidrotermales los valores más altos 3He/4He 

medidos son reportados en las emisiones de Puertecitos. Estos gases podrían ser originados en dos escenarios 

posibles: a) la presencia de una cámara magmática en enfriamiento, que todavía se está desgasificando, 

relacionada con el volcanismo félsico del Plioceno tardío con fecha de 3.2 a 2.5 Ma (Martin-Barajas et al, 1995) 

ó b) volcanismo submarino reciente  localizado en algunas áreas costa afuera del Golfo de California.  

Las líneas sísmicas de alta resolución del crucero oceanográfico Ulloa99, tomadas al este de Puertecitos, 

indican que la plataforma continental está cortada por una serie de fallas normales y oblicuas de alta densidad 

(Persaud et al, 2003; Martín-Barajas et al, 2013). Por otro lado a 13.5 km al SW de PU en el borde de la 

plataforma se localiza un prominente volcán riolítico en el borde de la plataforma con depositos piroclásticos 

someros bajo el fondo marino (Hurtado-Brito, 2012). Por lo tanto, es factible que el magmatismo costa afuera 

en la PBC podría producir circulación convectiva-advectiva de fluidos a través de fallas, que a su vez son 
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contaminados con gases derivados de la corteza (i.e. ricos en 4He), en su movimiento hacia la costa, donde son 

descargados en forma de manantiales intermareales. 

A diferencia de los gases del margen este de la PBC, con la excepción de Coloraditos (0.5-1.08 Ra) y El Chorro 

(0.12-0.17 Ra), los gases del margen oeste localizados principalmente en la costa de Ensenada (Agua Caliente, 

Uruapan, Valle de Guadalupe, San Antonio, San Carlos, y San Valente) y tierra adentro (Sierra Juárez) tienen 

bajas relaciones 3He/4He, lo que está vinculado con zonas de fallas activas donde se produce liberación de 4He 

radiogénico (Vidal et al, 1981; Polyak et al, 1991) (Figura 1).  

Los gases magmáticos se manifiestan en areas con actividad volcánica de edad Pleistoceno y Holoceno. Como 

era de esperar, estos sitios muestran una firma mantélica clara, con valores 3He/4He en el rango entre 5 a 7 Ra 

(Figura 29). Los gases de la Isla San Luis muestran valores cercanos a 7 Ra, lo cual es consistente con su reciente 

actividad magmática (Paz-Moreno y Demant, 1999; Hausback et al, 2003). Altos valores 3He/4He también se 

observan en las emisiones de la Fumarola y Agua Agria, ambas ubicadas cerca del flanco noreste del volcán El 

Viejo y de la Caldera El Aguajito respectivamente. En el Volcán La Virgen Schmitt et al. (2010) reportaron 

valores 3He/4He en zircones de 7.30 ± 0.65 Ra. Este valor es dentro de los errores el más elevado de toda la 

PBC, incluyendo los campos geotérmicos de Cerro Prieto y Salton Sea, localizados más al norte, confirmando su 

fuerte firma mantélica. Los gases de Salton Sea por ejemplo, tienen valores 3He/4He entre 6.1-6.6 Ra (Mazzini 

et al, 2011), mientras que los gases descargados en Cerro Prieto muestran valores entre 4.6 a 7.32 ± 0.03 Ra 

(Welhan et al, 1979; Polyak et al, 1982; Pinti et al, 2018) (Figuras 1 y 29). Esta firma mantélica está asociada a la 

actividad volcánica de ambas zonas hace menos de 25 Ka (Schmitt et al, 2012; 2013).  

Aparte de la inequívoca firma mantélica de estos gases, la variabilidad de valores 3He/4He también indica 

procesos de contaminación cortical o adicción de 4He radiogénico, muy apreciables en los campos geotérmicos 

Cerro Prieto (e.g. Welhan et al, 1979; Mazor y Truesdell, 1984; Pinti et al, 2018) y Las Tres Vírgenes (e.g. Birkle 

et al, 2016; Richard et al, 2019) (Figura 29). Basado en los datos isotópicos de helio y neón aquí discutidos, 

podemos concluir que en toda la PBC, las emisiones de gases tienen valores 3He/4He inferiores a ~7.3 Ra, por 

debajo de la mediana típica de gases tipo MORB (8 ± 1 Ra, Graham, 2002). Esta firma pristina solo es reportada 

en los fluidos emitidos en Guaymas, Pescadero y Alarcón producen firmas 3He/4He de ~8 Ra (Lupton, 1979), 

~7.9 y 8.2 Ra respectivamente (Spelz et al, 2015), todos localizados en zona axial del Rift del Golfo de 

California. 

Si se comparan los datos 3He/4He de las muestras menos fraccionadas, es decir, las inclusiones fluidas de las 

lavas del Volcán La Virgen (7.30 ± 0.65 Ra; Schmitt et al, 2010) y las lavas de la Cuenca Alarcón (hasta 8.40 ± 
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0.14 Ra; Castillo et al, 2002) se observa casi 1 Ra de diferencia entre ambas. Este hecho sugiere algún tipo de 

contaminación en las primeras, lo que abre el debate de la existencia de un “Manto local” (Figura 36) debajo de 

la Península de Baja California, con una composición isotópica ligeramente diferente al manto debajo del Golfo 

de California en su parte central y sur.  

 

5.2.2 Procesos que modifican la composición química e isotópica pristina de los gases 

Deberíamos esperar que los gases CO2 dominantes reflejen la mayor cantidad de firmas mantélicas, mientras 

que los incrementos en las concentraciones de CH4 y N2 deben indicar la ocurrencia de procesos más someros 

(e.g. contaminación atmosférica y/o cortical). Entre los gases estudiados en este trabajo esto es cierto solo 

para la Fumarola y Agua Agria. De hecho, estos gases son CO2 dominantes, poseen bajas concentraciones de 

CH4 y N2 y altos valores 3He/4He (> 5 Ra, Figuras 25 y 29). Por el contrario, los gases de San Felipe son CO2 

dominantes pero tienen una firma 3He/4He baja (~1.1 Ra), indicando procesos de contaminación cortical 

(Figuras 29 y 30). 

Sin embargo, a pesar de la fuerte componente mantélica de los gases de Isla San Luis (~7 Ra), diferentes 

proporciones de CH4 y CO2 son observadas en tales gases lo que sugiere procesos de disolución de CO2 ó 

adición de CH4. Un caso parecido ocurre en los gases hidrotermales de Punta Estrella, Coloraditos, Puertecitos y 

Bahía Concepción, donde el aumento de CH4 o N2 y en consecuencia, la disminución de la concentración de CO2 

se produce bajo un valor 3He/4He casi constante. Por lo tanto, podemos resumir que la variabilidad química en 

las concentraciones de CO2 en ambos grupos de gases (i.e. magmáticos e hidrotermales) parece estar 

desacoplada de las relaciones 3He/4He en la mayoría de las manifestaciones (Figura 30). 
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Figura 30. Gráfico binario CH4/CO2 versus 3He/4He con datos isotópicos corregidos por la contaminación atmosférica 

(Rc/Ra). Los campos MORB y Corteza fueron definidos basado en los trabajos de Graham (2002) y Morrison y Pine (1955) 

respectivamente. 

Para el caso de los gases hidrotermales la presencia de altos contenidos de CH4 o N2 no solo está condicionado 

por la disolución de CO2 sino también por grados variable de adición de 4He radiogénico por fluidos derivados 

de la corteza, lo que provoca la disminución en las firmas 3He/4He. En consecuencia, un único proceso no 

puede explicar la variabilidad de los datos observados en los gases de la PBC. Por lo tanto, la mezcla entre los 

gases corticales y aquellos derivados del manto así como determinados procesos secundarios (e.g. disolución 

parcial de CO2 en el agua y posible precipitación de minerales carbonatados) podría haberse producido 

significativamente a lo largo de toda la Península de Baja California (Figuras 30 y 31).  

 

5.2.2.1 Modelos de mezcla y modelación geoquímica 

Los procesos de contaminación y fraccionamiento isotópico fueron modelados considerando dos posibles 

escenarios (Figuras 31, 32 y 36). Los modelos de mezcla propuestos son solo aplicables para los gases CO2 

dominantes de San Felipe, Agua Agria y La Fumarola, debido a que su composición química es considerada 

pristina. Para el resto de los gases ya sean magmáticos o hidrotermales, la ocurrencia de procesos químicos 

secundarios podrían ser razonables para justificar su variabilidad química e isotópica.  



80 

Escenario 1: Los gases magmáticos de la Península de Baja California no reflejan una firma de manto puro, 

porque han sido contaminados en la corteza a escala local, lo que modificó significativamente la composición 

isotópica de carbono pristino hacia valores más negativos de δ13CCO2 (Figuras. 31a1, 31b1 y 32a1, 32b1).  

Para el escenario 1, se asume una mezcla binaria entre una fuente mantélica tipo MORB y un término cortical 

hipotético (en adelante referido como TC1) con la siguiente composición (δ13CCO2= -11.5 ‰, He/CO2 ~1·10-7, 

CH4/CO2 ~1). Estos valores son obtenidos de los modelos de mezcla y la modelación geoquímica (cálculos en las 

tablas 17 y 18 de los anexos) que mejor se ajustaron el comportamiento de los datos. La mezcla directa de una 

pequeña adición (~0.1%) de este término cortical (i.e. TC1) con una fuente tipo MORB (Mix 1, Figuras 31a1 y 

31a2) explicaría la composición química de tipo CO2  dominante así como la composición isotópica de δ13CCO2 de 

los gases de Agua Agria y la Fumarola.  

Los gases hidrotermales revelan una composición diferente con respecto a los magmáticos. En estos gases el 

δ13CCO2 varía en un amplio rango entre ~-18 y ~-5 ‰. Teniendo en cuenta que los únicos gases CO2 dominantes 

son los reportados para San Felipe (CO2 > 98.5%), son las más indicados para estudiar el origen del CO2 en estos 

sistemas. Estos gases tienen una composición isotópica de δ13CCO2 ~-5 ‰, que está dentro de los rangos de 

MORB (-8 ‰ < δ13CCO2< -4 ‰; Des Marais y Moore, 1984; Marty et al, 1989), sin embargo, los bajos valores 

3He/4He presentados anteriormente así como relaciones CO2/3He dos órdenes de magnitud mayor que MORB 

(más detalles en la sección 5.2.3 y Figura 32) indican procesos de contaminación cortical importantes. Basado 

en este enfoque se infiere que el exceso de CO2 de San Felipe se origina a partir de una mezcla binaria entre 

una fuente similar a MORB (-8 ‰ < δ13CCO2< -4 ‰; Des Marais y Moore, 1984; Marty et al, 1989) y un término 

cortical (en lo adelante referido como TC2) que tiene una composición de δ13CCO2 = -4.9 ‰, He/CO2 ~1 · 10-7 y 

CH4/CO2
 ~5·10-5 (Mix 2, Figuras 31 y 32) (cálculos de TC2 en las tablas 17 y 18 de los anexos ). 

Escenario 2: Los gases magmáticos son representativos del manto local que está contaminado por sedimentos 

que contienen una pequeña fracción de carbono orgánico provenientes de los sedimentos subducidos por la 

placa de Farallón debajo de la PBC hace ~12 Ma (Atwater, 1970; Stock y Lee, 1994) (Figuras 31 a2 y b2, 32 a2 y 

b2). Para este escenario, la composición de los gases hidrotermales no provendría de una mezcla directa con 

un manto típico tipo MORB sino con un Manto Local similar a MORB pero ligeramente contaminado con 

sedimentos orgánicos ricos en materia orgánica subducidos (Figuras 31a2, 31b2, 32a2 y 32b2 y 36b).  
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Figura 31. Gráficos binarios δ13CCO2 vs He/CO2 (a) y δ13CCO2 vs CH4/CO2 (b). Los gráficos A1 y B1 se refieren al escenario interpretativo 1, mientras que los 
gráficos A2 y B2 al escenario 2. Las mezclas Mix 1 (curva negra sólida) y Mix 2 (Curva negra punteada) representan dos mezclas binarias entre un término 
magmático tipo MORB y dos posibles términos corticales (TC1 y TC2) con una composición δ13CCO2 de -11 y -5 ‰ respectivamente. D1, D2, D3 y D4 representan 
líneas modeladas por fraccionamiento Rayleigh debido a la disolución parcial de CO2 en agua a diferentes condiciones de pH (indicadas en la leyenda). Las 
ecuaciones y parámetros de entrada de estos cálculos están disponibles en las tablas 17 y 18 de los anexos. Los diamantes blancos son datos de gases de 
sedimentos del pozo 477 DSDP localizado en la Cuenca Guaymas y reportados por Galimov y Simoneit (1982) y Welhan y Lupton (1987).
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En los dos escenarios propuestos, la mezcla planteada para los gases magmáticos de Agua Agria y la Fumarola 

no explica la variabilidad química de los gases de Isla San Luis a pesar de tener la firma mantélica más alta (~7 

Ra) de todos los gases estudiados. Estos gases así como los hidrotermales muestran diferentes razones He/CO2, 

CH4/CO2 y variaciones en los valores isotópicos de δ13CCO2. Basado en estos argumentos se realizó la modelación 

termoquímica considerando un fraccionamiento tipo Rayleigh (Rayleigh, 1896) bajo condiciones de un “Sistema 

Abierto”, partiendo de la premisa que el gas que se está disolviendo en el agua no está más en contacto con el 

gas residual (Gilfillan et al, 2009). Un proceso de múltiples pasos de disolución parcial de CO2 en el agua parece 

una suposición razonable para validar la modelación, considerando que los gases que se elevan dentro de la 

corteza a menudo pueden encontrar uno o más acuíferos con diferentes condiciones físico-químicas antes de 

escapar a la superficie (e.g. Caracausi et al, 2003; Dubacq et al, 2012).  

Debido a que no hay datos disponibles de la temperatura del gas que viene ascendiendo o la temperatura y pH 

del acuífero con el cual el gas interactuará, se asumieron las siguientes premisas para crear el modelo: 

a) Se asumió una temperatura de 57 °C para el acuífero, debido a que las temperaturas medidas en superficie 

de las emisiones estudiadas está en ese rango. Este valor es la temperatura mínima con el cual para un pH 

dado se obtiene un fraccionamiento que justifica la composición química de todos los gases estudiados.  

 

b) ¿Qué valor tiene que tener el pH para que los modelos se ajuesten a los datos? El pH para cada modelo se 

calculó basado en la fracción molar de las especies carbonatadas (i.e. H2CO3, HCO3 y CO3) que podrían ser 

responsables de los fraccionamientos observados.  

Para los gases de Isla San Luis la modelación corroboró que la variabilidad química se explica a partir de un 

proceso de disolución parcial de CO2 en el agua a una T=57 °C y un pH = 5.76 (D1, Figura 31). Este pH se obtuvo 

considerando una fracción molar del 80 % para el H2CO3 y un 20 % para el HCO3. Bajo estas condiciones, los 

gases fraccionados de Isla San Luis son compatibles con los de Fumarola y Agua Agria. Debido a que la especie 

dominante es el ácido carbónico, los fraccionamiento de δ13C son despreciables, mientras que las relaciones 

elementales He/CO2 CH4/CO2 pueden modificarse fuertemente (Figura 31), por esa razón la tendencia de este 

modelo es casi horizontal.  

Los gases hidrotermales (i.e. Punta Estrella, Bahía Concepción, Punta Banda, Coloraditos, Puertecitos) pueden 

explicarse como resultado de uno o más procesos superpuestos “multi step” de disolución parcial de CO2 en el 

agua (Figura 31). De hecho, los gases de Punta Estrella y Bahía Concepción se pueden modelar asumiendo la 

disolución de gases de tipo San Felipe en un agua a una temperatura de T=57 °C y un pH=5.83 (D2, Figuras 31 y 
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32). En estas condiciones, δ13C tiene fraccionamientos máximos de 0.4 ‰ mientras que las proporciones 

elementales de He/CO2, CH4/CO2 se modifican fuertemente, mostrando una tendencia similar a la de los gases 

de Isla San Luis, debido a que en ambos modelos los pHs son relativamente ácidos. Los gases de Puertecitos, 

Coloraditos y Punta Banda podrían resultar de etapas adicionales de disolución parcial de CO2 en agua a T=57 

°C y pH=6.73, a partir de una composición similar a los gases de Punta Estrella o de gases un poco más 

fraccionados (D3 y D4, Figuras 31 y 32). La fracción molar de estos modelos es diferente a la de los modelos D1 

y D2, donde la especie dominante es el HCO3 (fracción molar de 70 %) lo que ha generado valores más alcalinos 

de pH. Bajo estas condiciones, δ13C se fracciona fuertemente en comparación con relaciones elementales 

He/CO2 y CH4/CO2. Por este motivo los modelos D3 y D4 tienen pendiente negativa.  

Incluso si no se conoce el estado de saturación de estas aguas termales con respecto a los minerales 

carbonatados (e.g. calcita y dolomita), no se descarta la posibilidad de que, en estas condiciones, parte de la 

pérdida de CO2 y del fraccionamiento de δ13C se deba a la precipitación de estos carbonatos junto con la 

disolución de CO2. Esta hipótesis está soportada por los trabajos de Gilfillan et al. (2009) y Ray et al. (2009), 

quienes observaron la pérdida de CO2 (hasta 18%) debido a la precipitación de minerales carbonatados y la 

subsiguiente disminución en la relación CO2/3He. Este proceso parece ser más factible para las muestras de 

Coloraditos cuyos valores de pHs son los más alcalinos (~8.1). Para los gases hidrotermales, los valores δ13CCO2 

(-5 a -18 ‰) son muy similares a los reportados por Tarán et al. (2002) y Tarán et al. (2013) (δ13CCO2 -4 a -23‰), 

en manantiales costeros del margen convergente del Pacífico mexicano, quienes explican tales 

fraccionamientos como el resultado de procesos de disolución–disociación, precipitación de calcita y 

contribución de CO2 derivado de la oxidación de sedimentos orgánicos o la oxidación microbial de metano.  

 

5.2.3 Sistema isotópico carbono-helio 

Tanto para los gases magmáticos como para los hidrotermales, se ha planteado la ocurrencia de mezclas entre 

un end-member tipo MORB o Manto Local y miembros corticales (i.e. TC1 y TC2), más ligeros en δ13CCO2 (e.g. 

Agua Agria, Fumarola e Isla San Luis) o más enriquecidos en δ13CCO2 (e.g. San Felipe). Sin embargo, la 

composición de estas fuentes corticales es aún desconocida. Dichas fuentes pueden ser identificadas basado en 

los criterios de Sano y Marty (1995), quienes combinaron la composición isotópica de carbono y helio “C-He” 

en el reconocimiento de los principales endmembers de estos isótopos en sistemas geotermales y volcánicos.  
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De acuerdo con dichos autores, las principales fuentes del carbono en sistemas geotermales son: a) MORB (-

8‰<δ13CCO2<-4 ‰), b) sedimentos ricos en materia orgánica (-20 a -30 ‰) y c) calizas marinas (0 ‰), ambos 

comúnmente subducidos en márgenes convergentes. En cuanto a los isótopos de helio también se conocen las 

firmas isotópicas de cada uno de estos end-members (Figura 32). De esta manera los sedimentos ricos en 

materia orgánica y las calizas son considerados parte de la corteza continental, cuya firma 3He/4He oscila entre 

0.01-0.05 Ra (Morrison y Pine, 1955) y para el caso de MORB, el rango 3He/4He entre 7-9 Ra es adoptado 

(Graham, 2002).  

Los modelos planteados para ambos escenarios (figura 32a1 y 32a2) sugieren que los gases magmáticos se 

originan a partir de la mezcla entre una fuente tipo MORB y ~46% de sedimentos ricos en materia orgánica 

adicionados a una fuente de caliza (cálculos en anexos 5 y 6). Este aporte de estas fuentes es reportado en 

gases del pozo 477 DSDP, ubicado en la Cuenca Guaymas (Figura 31b1 y 31b2; Galimov y Simoneit, 1982; 

Welhan y Lupton, 1987), cuya composición isotópica de carbono (-16.4 ‰ < δ13CCO2 <-10.9 ‰) es más ligera 

que MORB (-8 ‰ < δ13CCO2< -4 ‰; Des Marais y Moore, 1984; Marty et al, 1989). Estos gases se producen por 

oxidación de hidrocarbonos a alta temperatura y/o por alteración termogénica de la materia orgánica durante 

las intrusiones de sills en la secuencia sedimentaria rica en materia orgánica (Galimov y Simoneit, 1982). De 

hecho, Lizarralde et al. (2010) reconoció una gran área que se extiende hasta 50 km al NW y 40 km al SW del 

centro de dispersión de la Cuenca Guaymas caracterizada por varias intrusiones discretas de sills en estos 

sedimentos (Gallegos-Castillo, 2019). Los gases magmáticos de Isla San Luis, Agua Agria y la Fumarola tienen 

composiciones δ13CCO2 de ~-11 ‰ que están en los rangos de la composición isotópica de los gases. 

Los gases hidrotermales resultarían de la mezcla entre el MORB y un miembro cortical que estaría constituido 

por un 20 % de sedimentos ricos en materia orgánica aportados a una fuente de calizas (Figura 32a1 y 32a2) 

(cálculos en anexos 5 y 6). Para el caso de Punta Estrella, Bahía Concepción y Coloraditos, los procesos de 

fraccionamiento por disolución de CO2 y precipitación de carbonatos son evidentes, siendo muy intensos en 

Coloraditos. Esto también ocurre para Puertecitos y Punta Banda que inicialmente deberían estar sobre la 

mezcla Mix 2 pero se han desplazado hacia fuentes más ligeras en δ13C como las observadas en el modelo de 

mezcla Mix 1. Además, los bajos valores 3He/4He que estos gases también los excluyen de los gases 

magmáticos. 
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Figura 32. Gráfico Rc/Ra vs δ13CCO2 y CO2/3He vs. δ13C CO2 de dos posibles escenarios. Estas fuentes son: MORB, definido a partir de Sano y Marty (1995) y 
Graham (2002) respectivamente y los Sedimentos Orgánicos y las calizas, todos definidos a partir de Sano y Marty (1995). Estas dos fuentes forman parte de la 
corteza continental cuya composición isotópica de 3He/4He fue definida por Morrison y Pine (1955). Los términos corticales TC1 y TC2 consisten en ~46% y 
~20% de sedimentos orgánicos adicionados a una fuente de calizas. Las mezclas Mix 1 y Mix 2 así como las líneas coloreadas (D1, D2, D3 y D4) indican procesos 
de disolución de CO2 en agua. Las ecuaciones y parámetros de entrada de estos cálculos están disponibles en las tablas 17 y 18 de los anexos. El campo de 
Volcanismo de arco fue tomado de Hilton et al. (2002). Los datos no pertenecientes a este estudio están disponibles en la tabla 13 de los anexos. 



86 

Otro trazador geoquímico utilizado en el estudio del origen del carbono es la relación CO2/3He.  Sano y Marty 

(1995) notaron la fortaleza de este trazador debido a que el CO2 es uno de los volátiles mayoritarios de los 

sistemas geotermales de alta temperatura y el 3He es un isótopo primordial de origen profundo, trazador del 

manto. A partir del análisis en diferentes ambientes geotectónicos, los autores definieron los siguientes end-

members: 1) MORB (CO2/3He =1·109 a 2·109) y 2) Calizas y Sedimentos ricos en materia orgánica (CO2/3He 

=1·1012 a 1·1013) (Figuras 32b1 y 32b2). De acuerdo con múltiples autores (e.g. Sano y Williams, 1996; Fischer et 

al, 1998; Hilton et al, 2002) la fuente de calizas marinas y las plataformas carbonatadas acresionadas o 

subducidas suministran aproximadamente el 70-80 % del carbono total que entra al manto mientras que 

aproximadamente 10-15 % proviene del carbono orgánico subducido, por ejemplo de sedimentos pelágicos. 

De acuerdo con el modelo propuesto, el miembro cortical TC1 está compuesto por una mezcla entre una 

fuente de sedimentos orgánicos adicionados a una fuente de calizas marinas. Esta mezcla justifica los valores 

negativos de δ13CCO2 reportados para los gases magmáticos en estudio (-11.3 < δ13CCO2< -9 ‰) así como los 

valores CO2/3He de ~1·1010 ligeramente superiores a una fuente tipo MORB (CO2/3He =1·109 a 2·109; Sano y 

Marty, 1995). Esta mezcla también es consistente con la composición química CO2 dominante de estos gases. 

Para el caso de los gases de Isla San Luis, los procesos de disolución de CO2 en agua han generado valores 

CO2/3He inferiores entre 1.1·108 a 5.0·108. 

En las emisiones hidrotermales, los gases CO2 dominantes de San Felipe son consistentes con una mezcla entre 

una fuente tipo MORB con sedimentos orgánicos adicionados a una fuente de calizas. En este caso, el 

porcentaje de sedimentos orgánicos (-30 < δ13CCO2< -20 ‰) es mucho menor (20 %), lo que produce firmas 

isotópicas δ13CCO2 más pesadas. Dicha mezcla justificaría los valores δ13CCO2 ~-5 ‰ reportados en San Felipe. 

Como un caso particular, se observa que los gases de Punta Estrella (CO2/3He entre 1.5·109 a 7.1·109) tienen 

una composición dentro de los rangos de MORB (Figuras 32b1 y 32b2). Sin embargo, basado en los bajos 

valores 3He/4He (1.08 -1.17 Ra, Figura 29) reportados para el sitio, sabemos que estas firmas no son típicas del 

manto, lo que sugiere que dichos gases han alcanzado esa composición química debido a procesos de 

fraccionamiento por disolución de CO2 en agua, modelados en la figura 31 (D3, T=57 °C y pH=6.73). Los valores 

CO2/3He entre 1.29 ·108 a 8.07·108 reportados para los gases de Coloraditos, Puertecitos, Punta Banda y Bahía 

Concepción son consistentes con procesos de disolución de CO2 y posible precipitación de carbonatos en agua a 

diferentes condiciones de pH (líneas de disolución D3 y D4, Figura 31).  

Alternativamente, el escenario 2 implicaría que el manto debajo de la PBC tiene características relacionadas 

con la subducción con valores CO2/3He ~1 · 1010 (Hilton et al, 2002; Sano y Fischer, 2013). Esto ocurre después 

de haber sido contaminado por el reciclaje de sedimentos que contienen una pequeña fracción (<0.1%) de 
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carbono orgánico (Figuras 32b1 y 32b2). Este proceso justificaría la disminución de las firmas δ13CCO2 hacia los 

valores medidos en gases magmáticos (δ13CCO2 ~-10.5‰). Esta hipótesis está respaldada además por las 

siguientes evidencias: 

1. Richard et al. (2019) encontraron valores comparables a los aquí reportados de CO2/3He y δ13CCO2 en el 

campo geotérmico de Las Tres Vírgenes e interpretaron estas relaciones negativas como resultado de 

la contaminación de sedimentos oceánicos ricos en materia orgánica durante la subducción de la placa 

Farallón. Los autores excluyeron la hipótesis de la contaminación moderna de la corteza con materia 

orgánica, considerando que el campo geotérmico es un área extremadamente árida con una recarga 

limitada y por lo tanto, el transporte de materia orgánica en forma disuelta es poco probable (Birkle et 

al, 2016). 

2. Los gases magmáticos en la Península de Baja California muestran valores 3He/4He menores de 7.3 ± 

0.6 Ra (Figura 29), que están dentro del rango típico del volcanismo de arco (5.37±1.87 Ra, n=922; 

Hilton et al, 2002) y más bajos que los valores típicos de MORB medidos en la cresta de la Cuenca 

Alarcón de hasta 8.4 Ra (Castillo et al, 2002). 

3. Los datos publicados de emisiones de gases en la parte central y occidental de la Península de Baja 

California muestran valores negativos de δ13CCO2 (e.g. Punta Banda, -10.5 ‰; Vidal et al, 1981), 

similares a los reportados en los gases magmáticos de Agua Agria e Isla San Luis y los hidrotermales de 

Puertecitos, lo que sugiere que esta firma podría estar presente a escala regional y un origen profundo 

del CO2 en lugar de una contaminación cortical local. 

Las únicas emisiones de gases magmáticos que muestran valores de δ13CCO2 dentro del rango típico de MORB, 

son los gases de los campos geotérmicos de Salton Sea (Mazini et al, 2011) y Cerro Prieto (Truesdell et al, 1978; 

Des Marais et al, 1988; Richard et al, 2019), en el noroeste del rift (Figura 1), donde se infiere la presencia de 

un flujo de CO2 con características similares a MORB.  

El enfoque planteado en este trabajo sobre el aporte de fuentes de carbono ricos en materia orgánica y rocas 

carbonatadas subducidas ha sido sugerido por otros autores para explicar valores CO2/3He más altos que 

MORB. En este sentido, Hilton et al. (2002) y Benavente et al. (2016) reportan contribuciones de 33 a 37% de 

sedimentos orgánicos adicionados a una fuente de calizas por la subducción de la Placa de Nazca en los Andes 

de la Región Central de Chile. Este proceso sería el responsable de valores CO2/3He=14.6·1010 que son 

concordantes a los obtenidos en este trabajo para las emisiones de la Fumarola (8.17 · 109) y los gases de Agua 

Agria (7.17 · 109 - 1.02 · 1010). 
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5.2.4 Origen del metano 

El metano en fluidos hidrotermales y gases magmáticos puede tener un origen biogénico, relacionado con la 

degradación térmica (i.e. metano termogénico) o con la transformación microbiana de la materia orgánica (i.e. 

metano biogénico). Sin embargo, en este tipo de ambientes también se puede producir metano abiogénico  

generado por complejas reacciones químicas que involucran especies gaseosas (principalmente H2 y CO) y que 

ocurren en un amplio rango de temperatura en ausencia de compuestos orgánicos (Welhan y Craig, 1983; 

Welhan 1988). Otros procesos inorgánicos posibles que conducen al metano abiótico han sido descritos con 

más detalle por Etiope y Sherwood-Lollar (2013) (Figura 33). 

Generalmente el metano termogénico se caracteriza por valores δDCH4 inferiores a -150 ‰ y por -

50‰<δ13CCH4<-30 ‰, mientras que valores inferiores a 100 son reportados para el parámetro C1/(C2+C3) 

(Figuras 33a y 33b). El metano producido de forma microbial vía acetato fermentación o reducción de CO2 está 

enriquecido en isótopos ligeros de carbono (i.e. usualmente δ13CCH4<-50 ‰) y en alcanos ligeros mostrando 

relaciones C1/(C2+C3) entre 103 a 105 (Figura 33a). Por el contrario, el metano de tipo abiogénico asociado con 

emisiones volcánicas e hidrotermales de alta temperatura generalmente muestra un enriquecimiento en 

isótopos pesados con δ13CCH4 de alrededor de -23±6 ‰, valores δDCH4 entre -50 ‰ y -150 ‰ y relaciones 

C1/(C2+C3) desde 1·102 a 3·103. Procesos post-genéticos secundarios como la oxidación, mezcla, migración y 

sorción selectiva de hidrocarbonos en partículas también puede alterar la composición prístina molecular y/o 

isotópica, aumentando el proceso de producción de hidrocarbonos. Con el fin de identificar el origen del 

metano en los gases estudiados en esta tesis, se graficaron los dos diagramas de clasificación más utilizados: 

-Diagrama Bernard (Bernard et al, 1978; Figura 33a), el cual correlaciona la composición isotópica del δ13CCH4 y 

la composición química a partir del parámetro C1/(C2+C3) (“Parámetro Bernard”) donde; C1 indica la 

composición química del CH4, C2 el etano (C2H6) y C3 el propano (C3H8) respectivamente. 

-Diagrama de Schoell δDCH4 vs δ13CCH4 propuesto por Schoell (1980) y actualizado recientemente por Etiope y 

Schoell (2014) (Figura 33b).   

Estos diagramas interpretativos han sido utilizados con éxito por muchos autores para distinguir el metano 

termogénico del metano biogénico (ya sea por acetato fermentación o reducción de CO2). Sin embargo, son 

realmente limitantes para la identificación de metano abiogénico. En el diagrama de Bernard también se 

incluyen los campos isotópicos de gases magmáticos (i.e. V-G, McCollom y Seewald, 2007), el metano típico del 

East Pacific Rise (EPR, Welhan y Craig, 1983), considerada la fuente más abiogénica reportada hasta la fecha en 

todo el mundo, así como datos de manifestaciones de gases de la PBC y el Golfo de California (e.g. Salton Sea, 

Cerro, Prieto y la Cuenca Guaymas).  
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Figura 33. Origen del metano de las emisiones de gases de la Península de Baja California. a) Diagrama de Bernard 
(Bernard et al, 1978). En el gráfico: M-metano Microbial, tomado de Schoell (1988) y Whiticar (1999) respectivamente; T-
metano Termogénico, tomado de Whiticar (1999). V-G-metano proveniente de zonas volcánicas-geotérmicas, definido por 
McCollom y Seewald (2007). b) Diagramas CD o de Schoell (Schoell, 1983). En la figura fueron graficados los campos de 
reducción bacterial del CO2, fermentación bacteriana y metano termogénico, basado en los trabajos de Schoell (1988). El 
manto y los datos isotópicos de los fluidos hidrotermales de Baogutu se tomaron a partir de Cao et al. (2014). Los campos 
grises poligonales y el pequeño triángulo negro (i.e. Pantelería) se editaron de Etiope y Sherwood-Lollar (2013). Otros 
polígonos grises se describen a continuación: Salton Sea tomados de Welhan y Lupton (1987), Welhan (1988) y Mazzini et 
al. (2011), Cerro Prieto tomado de Des Marais et al. (1988) y Welhan y Lupton (1987) respectivamente, mientras el campo 
circular de Guaymas fue tomado de Welhan (1988). En ambos diagramas, el campo definido por el EPR (i.e. East Pacific 
Rise) se definió a partir de los trabajos de Welhan y Craig (1983). Los ejes X y Y fueron quebrados para graficar los valores 
positivos. La flecha negra muestra cambios en la composición isotópica del carbono debido a la oxidación del metano (ver 
el texto para más detalles). 
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Las muestras estudiadas en este trabajo caen lejos de los valores moleculares e isotópicos esperados para los 

principales end-members (e.g. biogénico, termogénico, volcánico-geotermal y de tipo EPR; figura 33). Los gases 

de Punta Estrella por ejemplo, muestran un parámetro Bernard típico de un metano biogénico “microbial”, 

pero algo más enriquecido en δ13CCH4. Estas muestras también caen en el rango isotópico de un metano 

termogénico pero su parámetro Bernard es 10 órdenes de magnitud mayor (Figura 33a). Las muestras de Isla 

San Luis presentan una composición intermedia entre un metano de tipo termogénico y el metano asociado a 

gases volcánicos-hidrotermales y de tipo EPR. Por su parte, los gases de Coloraditos y Puertecitos están 

caracterizados por valores positivos de δ13CCH4 y relaciones C1/(C2+C3) inferiores a 205 fuera de los end-

member antes mencionados.  

El origen del metano en estas emisiones parece estar más claro en la Figura 33b, donde se combinan las 

composiciones isotópicas de deuterio y δ13C del metano. Claramente los gases de Punta Estrella, Agua Agria e 

Isla San Luis presentan la firma isotópica de un metano termogénico, donde los gases de Agua Agria e Isla San 

Luis exhiben un ligero enriquecimiento en δ13CCH4. Finalmente, Coloraditos y Puertecitos se caracterizan por 

valores positivos de δDCH4 (hasta +333 ‰). Por consiguiente, sobre la base de las abundancias moleculares y las 

firmas isotópicas se propone que el metano en las emisiones de Punta Estrella, Agua Agria e Isla San Luis tienen 

un origen termogénico, relacionado con la descomposición térmica de la materia orgánica y los sedimentos por 

la fuente de calor existente en estas zonas geotérmicas. Para el caso de Punta Estrella los valores C1/(C2+C3) 

mayores que el metano termogénico típico parecen ser el resultado de procesos de fraccionamiento molecular 

que estaría ocurriendo en niveles someros durante la migración del gas, desde el reservorio hacia la superficie 

(Etiope et al, 2009). 

En la PBC, el metano de tipo termogénico ha sido propuesto por diferentes autores (e.g. Welhan y Lupton, 

1987; Mazzini et al, 2011) para las emisiones de gas de los campos geotérmicos de Salton Sea y Cerro Prieto y 

para gases de sedimentos presentes en la Cuenca Guaymas (e.g. Galimov y Simoneit, 1982). Estos sitios tienen 

una contribución 3He derivada del manto primordial (relaciones 3He/4He entre 4,6 a 7 Ra), lo que es consistente 

con el magmatismo del rift axial del Golfo de California. Para el caso particular de los gases de Isla San Luis y 

Agua Agria con valores 3He/4He de 5 hasta 7 Ra, la contribución de fuentes de metano abiogénicas no deben 

ser descartadas. Este metano podría ser el resultado de alguno de los siguientes procesos de acuerdo con los 

criterios de Etiope y Sherwood-Lollar (2013). 

1) Síntesis de metano a partir de CO y/o CO2 a altas temperaturas. 

2) Re-especiación de C-H-O de fluidos en etapas magmáticas tardías.  

3) Reacciones de síntesis de tipo Fischer-Tropsch. 
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Estos gases muestran composiciones químicas y de isótopos compatibles con un metano abiogénico de tipo 

EPR (δ13CCH4 alrededor de -20 ‰ y δDCH4 entre -150 y -50 ‰ y un parámetro de Bernard entre 100 y 1000). De 

hecho la composición de los gases de Isla San Luis es similar a la composición de los fluidos emitidos en la zona 

hidrotermal de Baogutu, China (Figura 33b), donde se ha propuesto un origen abiogénico a través de 

reacciones de Fischer-Tropsch (e.g. Cao et al, 2014). Como un elemento más de análisis, se tuvo en cuenta la 

relación CH4/3He (Figura 34), cuyo alcance es similar a la relación CO2/3He ya que el CO2, el CH4 y el 3He son 

trazadores inequívocos de fuentes profundas (Sano y Marty, 1995; Welhan y Craig, 1983). 

Figura 34. Relación CH4/3He vs. δ13CCH4 mostrando el origen del metano y las posibles mezclas entre estos orígenes. En el 
gráfico los siguientes end-menbers fueron considerados: Metano abiogénico tipo EPR “East Pacific Rise” (Welhan y Craig, 
1983; Welhan y Lupton, 1987), Metano microbial (Schoell, 1988 y Whiticar, 1999), Metano termogénico (Whiticar, 1999) y 
metano pesado (Wen et al, 2016). La composición química e isotópica de los gases hidrotermales y magmáticos de la 
Península de Baja California fue comparada con datos de la Cuenca Guaymas (Welhan y Craig, 1982; Welhan y Lupton, 
1987) y datos de zonas hidrotermales de Japón (Sano et al, 2017). 

 

 

Partiendo del metano de tipo abiogénico, reportado en los fluidos submarinos del East Pacific Rise (Welhan y 

Craig, 1982; Welhan y Lupton, 1987) se han construido líneas de mezcla entre los diferentes end-members que 

discriminan química e isotópicamente el origen del metano (Figura 34). La localización de los gases de Agua 

Agria e Isla San Luis sobre o cercana a la línea de mezcla “Termogénico-Abiogénico” soporta aún más la 
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hipótesis de fuentes abiogénicas para ambos sitios. Estos gases magmáticos tienen composiciones muy 

similares a los gases muestreados en la Isla Tokara en Japón donde Sano et al. (2017) propuso fuentes 

abiogénicas. Para los gases de Punta Estrella cuyas composiciones son parecidas a los gases de la Cuenca 

Guaymas y de la zona de Akita-Niigata un origen termogénico, queda también respaldado (Figura 34). 

Para el caso de los gases de San Felipe, Coloraditos y Puertecitos, sus composiciones isotópicas indican 

procesos severos de oxidación secundaria (i.e. microbial/inorgánica) (Figuras 33b y 34). Las bacterias 

metanotróficas, por ejemplo, pueden oxidar el CH4 biogénico, causando un cambio hacia valores isotópicos 

más pesados (Coleman et al, 1981; Hinrichs et al, 1999). Considerando la oxidación anaeróbica del metano 

como una simple destilación de tipo Rayleigh (Whiticar, 1999) se realizaron los cálculos para evaluar el 

fraccionamiento isotópico del CH4 por procesos de oxidación bacterial (Ecuaciones 11 y 12; Coleman et al, 

1981). 

                                                                                                                                 (17) 

                                                                                                                                               (18) 

Donde δ13CCH4 y δDCH4 representan la composición isotópica del carbono para el metano y el deuterio en la 

muestra que no ha sufrido oxidación bacterial (e.g. Punta Estrella). εC y εd  son los factores de fraccionamiento 

del carbono y el deuterio y f es la fracción del cálculo para ambas ecuaciones. Usando εC-metano=13 y εd-

metano=97 como los factores de fraccionamiento para el carbón y el deuterio respectivamente (Coleman et al, 

1981) y asumiendo una firma isotópica inicial del CH4 similar a la de Punta Estrella (δ13CCH4 =-41.8‰ y δDCH4 =-

165‰), la oxidación de un 96 % y 99.5 % de CH4 conduciría a una composición consistente con las emisiones de 

gases Coloraditos y San Felipe respectivamente (Figura 33b). Estos procesos de oxidación son reconocibles 

también en la figura 34, donde dichos gases tienen una tendencia hacia fuentes pesadas del metano (Wen et 

al, 2016). 

 

5.2.5 Relaciones corteza-manto   

Basado en las firmas 3He/4He a lo largo de todo el territorio japonés, Sano y Wakita (1985) corroboraron que la 

variabilidad isotópica estaba estrechamente vinculada con la estructura geotectónica y el volcanismo presente 

en dicho país. De esta manera, los autores notaron importantes diferencias entre el arco frontal (bajos valores 

de Ra) y las regiones del arco volcánico (altos valores de Ra) que dominan la geología del país, así como las 
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variaciones isotópicas de los gases en la medida que se alejan del frente volcánico. Basado en los trabajos de 

estos autores, comúnmente se usan los datos isotópicos de helio para encontrar algún tipo de particularidad o 

patrón geográfico. En este trabajo, se analizó la variabilidad 3He/4He versus la posición geográfica de las 

emisiones (i.e. latitud o longitud) a lo largo de dos perfiles principales, con el objetivo de encontrar algún tipo 

de relación genético-espacial (Figura 35). 

Figura 35. Relaciones corteza-manto y contribución del manto en la Península de Baja California y el Golfo de California. a) 
Rc/Ra versus longitud de las emisiones de gas localizadas a lo largo del perfil WSW-ENE. b) Rc/Ra versus latitud de las 
emisiones de gas localizadas a lo largo de un perfil NW-SE. c) Mapa de la contribución del manto de las emisiones de la 
Península de Baja California y el Golfo de California. Los campos MORB y Corteza fueron definidos a partir de Graham 
(2002) y Morrison y Pine (1955) respectivamente. El espesor de la corteza (disponible en la tabla 15 de los anexos) fue 
tomado de datos de perfiles de funciones receptoras y de refracción de las siguientes estaciones: A-Valle de Mexicali, B-
Laguna Salada, C-Agua Blanca, D-El Chinero, F-Bahía de los Ángeles, J-La Paz, E-San Felipe, G-Bahía Concepción, H-Loreto, 
K-Los Cabos. I y L pertenece a datos de perfiles de refracción reportados por Lizarralde et al. (2007). En ambos perfiles, la 
profundidad del Moho (línea roja discontinua) está interpolada debido a la ausencia de datos en algunos transectos. Las 
fallas representadas en la figura se tomaron de las bases cartográficas del Instituto Nacional de Estadística y Geografía 
(INEGI), disponibles en https://www.inegi.org.mx y de US Geological Survey (2006) disponibles en http:// 
terremotos.usgs.gov/regional/qfaults. 
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Tanto en la PBC como en el Golfo de California, la variabilidad en las firmas 3He/4He en las muestras estudiadas 

indica diferentes grados de desgasificación del manto. Debido a que no existe una correlación significativa 

entre las emisiones y las estaciones sismológicas a partir de las cuales se tomó el dato de espesor de la corteza, 

por lo tanto, este enfoque debe tomarse de forma general. El primer perfil se extiende en dirección WSW-ENE 

y está localizado en la parte norte de Baja California (Figura 35a). Debido a que el 4He es típicamente cortical y 

derivado de la descomposición de U y Th, que comúnmente están presentes en la corteza continental, se 

espera que elevados espesores de la corteza sean correlacionables con altos valores de 4He, conduciendo a una 

disminución del cociente 3He/4He en las emisiones de gases en superficie y viceversa. En ese sentido, parece 

existir una buena correlación a lo largo de dicho perfil, donde bajos valores 3He/4He (0.1-0.6 Ra) reportados en 

la parte central y más occidental de la PBC (e.g. Punta Banda, San Carlos, Uruapan, San Valente, San Antonio, 

Valle de Guadalupe, Agua Caliente y Sierra Juárez) están relacionados a un mayor espesor cortical (> 30 km, 

Figura 35a). De hecho, múltiples estudios sísmicos (e.g. Ichinose et al, 1996; Lewis et al, 2000; Lewis et al, 2001) 

indican un espesor cortical de hasta 40 km a lo largo de la Sierra Peninsular y el progresivo adelgazamiento 

hacia la zona del Golfo de California. En la zona de Cerro Prieto, localizado en dirección ENE del perfil, también 

existe buena correlación, donde los valores más altos de 3He/4He (4,6 - 7 Ra) son consistentes con una corteza 

delgada (~15 km) típica del Valle de Mexicali de acuerdo con datos de Ramírez-Ramos et al. (2015).   

El segundo perfil se extiende a lo largo del margen este de la PBC, con dirección NW-SE (Figura 35b y 35c). En 

este perfil, no se aprecia una buena correlación 3He/4He-Espesor de la corteza. Esto es evidente desde San 

Felipe hasta Bahía Concepción donde altos y bajos valores 3He/4He son reportados sobre corteza casi invariable 

de unos 20 km. En este perfil la mejor correlación es observada en la zona de Salton Trough donde se 

encuentra Cerro Prieto, ya analizado en el perfil anterior. En la zona de El Chorro, los valores radiogénicos 

(0.12-0.17 Ra; Polyak et al, 1991) son consistentes con una corteza gruesa de ~26 km (Persaud et al, 2017).  

 

 5.2.5.1 Contribución de los fluidos del manto 

La contribución mantélica “CM” de un determinado gas puede ser calculada a partir su firma isotópica 3He/4He 

ó expresada en forma de Rc/Ra (Ecuación 19, Figura 35c). Este cálculo se basa en la siguiente ecuación: 

                                                                                                                                      (19)                                                                                                                       
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Para el cálculo se tomó como end-member mantélico el valor 3He/4He=8.40 ± 0.14 Ra, que constituye el valor 

más alto medido en toda la región, reportado por Castillo et al. (2002) en inclusiones fluidas de lavas basálticas 

submarinas colectadas en la Cuenca Alarcón (Figura 1).  

De acuerdo a los cálculos (Tabla 7), la contribución del manto más baja (1-7%) se observa en la parte central y 

más occidental del perfil WSW-ENE (e.g. emisiones de Punta Banda, Uruapan, San Carlos, San Valente, Valle de 

Guadalupe, San Antonio, Agua Caliente y Sierra Juárez) y en el extremo sur del perfil NW-SE (El Chorro). Estas 

zonas se caracterizan por la ausencia de magmatismo y los fluidos con un bajo porcentaje mantélico ascienden 

a través de la tectónica local (e.g. fallas Tres Hermanas, Agua Blanca, San Miguel), en zonas de alto espesor 

cortical (> 25 km) (Figura 35a).  

Por el contrario la mayoría de las emisiones del perfil NW-SE se caracterizan por una mayor contribución del 

manto (> 6 hasta 85 %) en comparación con el perfil anterior, con la excepción de las emisiones de Cerro 

Prieto. La máxima contribución de manto se encuentra localizada en las zonas de reciente actividad volcánica 

(Cerro Prieto (~85 %), Isla San Luis (~82 %), Salton Sea (~79 %) y la Zona Volcánica Las Tres Vírgenes (~55 %). 

Por su parte las manifestaciones hidrotermales de San Felipe, Punta Estrella, Coloraditos, Puertecitos y Bahía 

Concepción localizadas también en este perfil, se caracterizan por una menor contribución del manto (hasta 

~21 %), que se deben razonablemente a la tectónica local activa y/o al magmatismo extinguido de algunas 

áreas como Puertecitos. En estas manifestaciones, los bajos valores son consistentes con los procesos de 

contaminación cortical que han sido abordados en secciones anteriores. 

En general, las emisiones ubicadas en la costa este de la PBC muestran una mayor contribución del manto en 

comparación a las ubicadas en la parte central y más occidental de la misma. Esto sugiere que la tectónica y/o 

magmatismo es más activo en el lado oriental de la PBC, aspecto obvio por la proximidad del Rift del Golfo de 

California que se mueve casi de forma paralela ha dicho margen. De hecho, la mayor contribución del manto se 

localiza justo dentro del Golfo de California, principalmente en su porción centro y sur del rift donde fluidos 

tipo MORB son emitidos vía generación de piso oceánico, arrojando valores > 93 % para el caso de la Cuenca 

Guaymas, Pescadero y Alarcón (Figura 35c). 

Se concluye que todas las emisiones de la Península de Baja California reportadas hasta la fecha, tienen algún 

tipo de contribución mantélica (Tabla 7), soportando el hecho de que la firma radiogénica pura esté ausente en 

toda la región (0.01 - 0.05 Ra; Ozima y Podosek, 2002). Esta evidencia indica que toda la región se caracteriza 

por una tectónica activa y/o volcanismo que favorece el ascenso de fluidos derivados del manto, aunque en 

algunos casos estos son contaminados con fuentes corticales en su ascenso. También revela que incluso en 
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zonas de inactividad volcánica, con elevados espesores corticales como el margen oeste de la PBC, los gases 

conservan alguna proporción de su firma mantélica pristina. De hecho, este proceso ha sido observado en los 

Himalayas donde la corteza continetal es de las más gruesas del planeta (40 a 75 km; Koulakov et al, 2015), sin 

embargo se han reportado contribuciones del manto entre 1 al 5 % (Hoke et al, 2000). 

Una mejor definición de la configuración estructural de la PBC debe ser una prioridad de investigación, no solo 

donde está ausente el magmatismo, sino también en los sistemas volcánicos activos (Tardani et al, 2016). Las 

observaciones estructurales detalladas deben abordarse en primer lugar para tratar de cartografiar los 

lineamientos tectónicos que posibilitan el ascenso de los fluidos del manto y en segundo lugar, comprender el 

papel que desempeñan estas zonas de alta permeabilidad vertical en la generación o limitación de los procesos 

corticales secundarios (e.g. mezcla, disolución, tiempos de residencia), que afectan la composición química e 

isotópica final de los fluidos. 

 

5.3 Modelo geoquímico conceptual 

El estudio de la composición química e isotópica de los gases emitidos en la PBC (ver secciones anteriores) 

destaca la complejidad de los procesos (e.g. contaminación del manto y/o corteza, mezcla con gases 

atmosféricos e interacción gas-agua) que se produjo y se superpuso originando la modificación de la firma 

pristina de los gases magmáticos, hasta obtener las diversas composiciones medidas en los gases de superficie.  

Basado en los datos de este estudio y en una revisión de datos de trabajos anteriores, se reconstruyeron dos 

escenarios conceptuales (Figura 36), que se consideran igualmente plausibles. Estos modelos racionalizan:  

1) Las características del manto debajo de la PBC y el Golfo de California. 

 2) Los procesos que modificaron la firma del manto y explican las diferentes composiciones de gases que se 

emiten en superficie. 

3) La sincronización de estos procesos. 
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Escenario 1 (Figura 36 A): El manto debajo de la Península tiene características similares a un manto 

litosférico empobrecido.  

1) El manto debajo del Golfo de California tiene características típicas de un manto astenosférico empobrecido, 

como lo sugiere el valor de 3He/4He de 8.40 ± 0.14 Ra en las inclusiones de fluidos de los basaltos de la Cuenca 

de Alarcón (Castillo et al, 2002) y los valores de δ13CCO2 de ~ -6 ‰ en fluidos hidrotermales de la Cuenca de 

Guaymas (Welhan y Lupton, 1987). Estas características del manto se pueden extender al manto debajo de la 

corteza continental adelgazada. Sin embargo, los datos de 3He/4He en inclusiones fluidas son limitados (7.3 ± 

0.65 Ra; Schmitt et al, 2010) por lo que son necesarios estudios similares y en gases para caracterizar mejor el 

origen de los fluidos y el manto bajo la corteza continental. 

2) Los gases que ascienden desde el manto debajo de la PBC a través de fallas litosféricas o sistemas 

magmáticos se mezclan y contaminan dentro de la corteza continental con dos términos corticales diferentes 

(TC1 y TC2). El término TC1 produce gases magmáticos con valores de δ13CCO2 que son más negativos que las 

relaciones típicas de MORB y valores 3He/4He que son ligeramente más bajos que el rango de MORB. Este 

término cortical se infiere basado en datos similares que se midieron en gases de sedimentos de la cuenca 

Guaymas (-16.4 ‰ < δ13CCO2 <-10.9 ‰; Galimov y Simoneit, 1982; Welhan y Lupton, 1987). El término TC2 

produce gases hidrotermales con valores de δ13CCO2 que son comparables a los valores de MORB y relaciones 

3He/4He que están por debajo del rango de MORB. Para ambas fuentes de corteza, no es posible estimar la 

profundidad a la que se produce la contaminación. 

Escenario 2 (Figura 36B): El manto debajo de la Península está contaminado por los efectos de la 

subducción de la Placa Farallón. 

1) El manto debajo de la Península de Baja California se contaminó con el reciclaje de sedimentos subducidos 

por la placa Farallón, que podría contener una fracción muy limitada de carbono orgánico y reducir los valores 

3He /4He a 7.3 Ra en la cuña del manto. Estos son valores típicos del volcanismo de arco (5.37±1.87 Ra, n=922; 

Hilton et al, 2002). Los sedimentos ricos en materia orgánica habrían provocado una disminución de δ13CCO2 a 

~-10.5 ‰ (e.g. los valores medidos en los gases de Agua Agria, San Luis Gonzaga y la Fumarola) y aumentarían 

la relación CO2/3He hacia valores (> 2 · 1010), más altos que los valores típicos para un gas tipo MORB (1.5 · 109; 

Sano y Marty, 1995). 

2) Los gases del manto que se elevan a través fallas y fracturas locales y/o sistemas magmáticos y se mezclan 

con los fluidos de la corteza (ricos en 4He y δ13CCO2). Esto produciría gases hidrotermales casi pristinos en 
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cuanto a su contenido de CO2 (e.g. San Felipe), cuyos valores δ13CCO2 son cercanos a -5 ‰, pero las firmas 

3He/4He están por debajo del rango MORB (<1.6 Ra vs. 8±1 Ra; Graham, 2002). 

Independientemente de los escenarios 1 o 2, la composición química y de δ13CCO2 de los gases magmáticos e 

hidrotermales pueden cambian a través de la disolución parcial de CO2 en el agua a profundidades de 1-2 km. 

Finalmente, los gases están ligeramente contaminados por la atmósfera en la sub-superficie o durante el 

muestreo. 

El origen del CH4 en los gases de la Península es termogénico y probablemente se originó a partir de la 

descomposición térmica de la materia orgánica en los sedimentos. Sin embargo, para los gases volcánicos de 

Agua Agria e Isla San Luis no debe excluirse una contribución de metano abiogénico. Este metano se produciría 

a partir de complejas reacciones químicas que involucrarían gases como C, O e H (ver Etiope y Sherwood-Lollar, 

2013 para más detalles). Para el caso de los gases hidrotermales de San Felipe, Coloraditos y Puertecitos la 

ocurrencia de procesos post-genéticos poco profundos (e.g. fraccionamiento molecular y oxidación anaeróbica 

del metano) explicarían los valores isotópicos de carbono positivos (δ13CCH4 (+1.1 a +38.1‰) y δDCH4 (+137 a 

+333‰) reportados en este trabajo.  

Finalmente es oportuno destacar que ambos modelos conceptuales pueden explicar la complejidad química e 

isotópica de la sistemática C-He de la mayoría de gases que se emiten dentro de la Península de Baja California, 

por el cual el enfoque utilizado en este trabajo es general y puede ser aplicado a otras áreas continentales con 

descargas de gases magmáticos e hidrotermales. De hecho, Hrubcová et al. (2017) utilizaron un enfoque similar 

para el caso del rift Western Eger en Europa Central. 
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Figura 36. Modelos geoquímicos conceptuales de la desgasificación del manto en la Península de Baja California y el Golfo 
de California, teniendo en cuenta dos escenarios principales. Este modelo no está a escala, es solo esquemático. El 
escenario 1 (Figura 36a) representa el proceso de contaminación con dos términos corticales (TC1 y TC2) que afectan la 
composición de los gases hidrotermales y magmáticos (ver texto para más detalles). El escenario 2 (Figura 36b) representa 
un manto local contaminado por los procesos sedimentarios asociados a la subducción de la placa de Farallón por debajo 
de la Península (Lonsdale, 1989, Stock y Hodges, 1989). El ángulo de la placa subducida no está a escala. En ambas figuras, 
la ubicación de las emisiones en el margen este no sigue un patrón geográfico; esta disposición es solo esquemática. El 
espesor de la corteza debajo de la Península de Baja California y el Golfo de California se basa en los criterios de Ichinose 
et al. (1996), Lewis et al. (2000) y Lewis et al. (2001) respectivamente. Los superíndices de las etiquetas dentro de las cajas 
representan datos de autores compilados en la tabla 13 de los anexos. Un asterisco indica los datos de este estudio. Las 
flechas azul y roja indican la recarga y circulación meteórica de fluidos respectivamente. Las flechas negras indican el 
desplazamiento de las fallas (líneas negras), principalmente de tipo normales y lístricas. 
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Capítulo 6. Características geoquímicas e isotópicas del agua intersticial en 
sedimentos de la Cuenca Wagner: Posible origen y evolución. 

6.1 Origen de la salinidad en zonas de alto flujo de calor de la Cuenca Wagner 

El origen de las aguas salinas o salmueras, en las cuencas marinas y continentales, es a menudo explicado 

mediante disímiles procesos, por ejemplo: 1) disolución de minerales evaporíticos 2) interacción agua-roca, 

evaporación subaérea de cuerpos de agua y 3) procesos de separación de fases (i.e. ebullición bajo condiciones 

hidrotermales) (Carpenter, 1978; Knauth, 1988; Shanks, 2001; Horita, 2005; German y Von Damm, 2006). 

Teniendo en cuenta estos distintos mecanismos, la relación Cl/Br se emplea generalmente para investigar el 

origen de los fluidos en diversos ambientes hidrogeológicos (Davis et al, 1998).  

Carpenter (1978) propuso la evolución teórica con base en la composición química de las salmueras derivadas 

de la evaporación del agua de mar, comúnmente conocida como trayectoria de evaporación del agua de mar o 

(SET) por sus siglas en inglés (Figura 37). Bajo este proceso, la relación Cl/Br del agua de mar que se evapora 

permanece constante hasta alcanzar el punto de saturación de la halita (~180,000 mgL-1 de Cl, ~99 mgL-1 de Na 

y ~610 mgL-1 Br). Cuando la halita comienza a precipitar, las concentraciones disueltas en Cl y Na disminuyen 

con respecto a Br, lo que provoca una disminución de los valores de Cl/Br en la solución. Las sales de Mg y K 

precipitan a concentraciones aún más altas (hasta 190,000 mgL-1 y 254,000 mg L-1 de Cl respectivamente), 

afectando también los valores Cl/Br. Como se muestra en la figura, los núcleos de temperatura baja indican 

una composición similar al agua de mar. Por el contrario, los NTA presentan casi dos órdenes de magnitud la 

composición del agua de mar, siguiendo la línea SET. Este hecho sugiere procesos de evaporación del agua sin 

alcanzar el punto de saturación de halita. Sin embargo, algunas muestras (e.g. N23, N25, N26, N27 y N28), 

están ligeramente fuera del SET lo que también sugiere disolución de halita, un proceso que se localiza 

gráficamente a la izquierda del SET (Birkle et al, 2002; 2009) como lo indican las muestras de Salton Sea. No 

obstante, este proceso parece ser muy limitado, ya que la disolución de halita generalmente causa un 

enriquecimiento significativo en las concentraciones de Cl y una proporción mucho mayor de Cl/Br, como en el 

caso de las muestras del “brine” de Salton Sea (Cl = 154,000 mgL-1 y Cl/Br =1,556 Figura 37; Muffler and White, 

1969; Truesdell et al, 1981, Mckibben et al, 1987). Al parecer, los efectos de este proceso son menores para 

núcleos de temperatura alta. 
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A partir de este enfoque se propone que las aguas de poros de los núcleos de temperatura alta experimentan 

algún grado de evaporación, sin embargo, la evaporación por sí sola no justica los incrementos químicos de los 

cloruros relativos a los bromuros. Comparativamente, la mayoría de las muestras salinas pertenecientes a los 

núcleos de temperatura alta tienen valores Cl/Br entre 266 a 416, mientras que las muestras de núcleos de 

temperatura baja describen un rango más estrecho, con valores entre 245 y 356 (Figura 38). Dichos rangos de 

valores abarcan la composición actual del agua de mar (281, Tabla 9). 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 37. Trayectoria de evaporación del agua de mar (SET; Carpenter, 1978). Los rombos pequeños indican: a 
precipitación de calcita, b precipitación del yeso, c precipitación de halita, d y e precipitación de sales magnésicas y 
potásicas. Los datos de la salmuera de Salton Sea son de Muffler y White (1969), Mckibben et al. (1987) y Lippman et al. 
(1999) respectivamente. La composición del agua es de Turekian (1968). Los contenidos de Cl y Br para el agua de mar del 
Golfo de California se tomaron de este estudio y de Hover et al. (1999) respectivamente.  

 

Valores Cl/Br más bajos que el agua de mar se observan en cuatro núcleos de temperatura baja (N8 (245), N13 

(261), N14 (250), N17 (270)) y tres núcleos de temperatura alta ((N2 (277), N4 (267), N6 (266)). Se propone que 

estos valores reflejen la presencia de materia orgánica en los sedimentos. De hecho la materia orgánica 

constituye la segunda fuente de Br después del agua marina (Price et al, 1970; Campbell y Edmond, 1989), por 

lo tanto, cualquier interacción entre el agua de mar y depósitos ricos en materia orgánica llevaría a una 

disminución en la proporción de Cl/Br en comparación con la relación de agua de mar original. Este proceso 
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está bien documentado en los fluidos submarinos de la Cuenca Guaymas (Figura 38; Campbell y Edmond, 1989) 

localizada al sur de Wagner. Para este caso particular, los fluidos hidrotermales tienen un contenido de Cl 

(21,200 mgL-1) similar al agua de mar, pero las concentraciones de Br alcanzan hasta 89 mgL-1, arrojando bajos 

valores Cl/Br (239 a 252, Campbell y Edmond, 1989, Von Damm, 1990). Al igual que en Guaymas, la presencia 

de materia orgánica también ha sido reportada para la Cuenca Wagner (e.g. Prol-Ledesma et al, 2013; Ángeles 

et al, 2017) e identificadas a través de las firmas isotópicas del carbono en los sedimentos colectados en este 

trabajo (sección 6.5), por lo que esta hipótesis parece ser correcta. 

Figura 38. Valores Cl/Br de importantes end-members cercanos al área de estudio. La línea discontinua negra indica la 
composición Cl/Br del agua de mar. En la figura, los datos representados son de los siguientes autores: Salmuera de Salton 
Sea tomada de Muffler y White (1969) y Mckibben et al. (1987). Salmuera de Cerro Prieto tomada de Truesdell et al. 
(1981) y Lippman et al. (1999). Río Colorado tomados de Truesdell et al. (1981) y Davis et al. (1998). Fluidos submarinos de 
la Cuenca Guaymas tomados de Von Damm et al. (1985) y Von Damm (1990). Fluidos submarinos de los sitios MORB 
fueron tomados de Campbell y Edmond (1989) y de Von Damm (1990). La composición del agua marina del Golfo de 
California fue representada con datos de este estudio para el caso de los cloruros y de Hover et al. (1999) para el caso de 
los bromuros. Los datos de los núcleos de temperatura alta y baja pertenecen a este estudio. 

 

En contraste, Cl/Br más altos que el agua de mar también son reportados en la Cuenca Wagner, tanto en NTA 

(e.g. N5 (327), N7 (313), N21 (318), N23 (356), N25 (356), N26 (342), N27 (416), N28 (343) como en NTB (e.g. 

N3 (356), N9 (344)). Altos valores han sido reportados también para los campos geotérmicos Salton Sea (1,291-

1,556) y Cerro Prieto (250-400) (Figura 38), ubicados al norte del área de estudio (Figura 2). En tales sitios, este 
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comportamiento ha sido explicado en términos de procesos de evaporación, disolución de sales e interacción 

agua-roca (Muffler y White, 1969; Truesdell et al, 1981; Mckibben et al, 1987). 

Basado en estos análisis se sugiere que la variabilidad del indicador Cl/Br observada en los dos grupos de 

muestras (i.e. NTB y NTA) está relacionada con una variedad de procesos, que pueden involucrar la 

contribución de materia orgánica, la interacción agua-roca y pequeños grados de disolución de halita. De 

hecho, un solo proceso no explica la variabilidad Cl/Br en la mayoría de sitios MORB, cuyos valores Cl/Br entre 

250 y 347 (Figura 38) han sido reportados (Campbell y Edmond, 1989; Oosting y Von Damm, 1996). 

 

6.2 Isótopos de oxígeno e hidrógeno en el estudio del origen de los fluidos  

Los valores δ18O y δD proporcionan información relevante acerca del origen de las aguas de poros muestreadas 

en la cuenca de Wagner. Todas las muestras se encuentran localizadas en el lado derecho de la Línea Mundial 

de Aguas Meteóricas (Craig, 1961) (Figura 39a). Los núcleos de temperatura baja (NTB) tienen una composición 

similar al océano, representado por el “SMOW”, mientras que valores más negativos en δD (hasta -30.4 ‰) 

caracterizan a los núcleos de temperatura alta. Para comprender estos valores, se analizó la firma isotópica de 

algunas muestras de agua recolectadas en áreas cercanas a la Cuenca Wagner (Figura 39b), buscando 

evidencias que pudieran esclarecer el origen de las mismas. 

La Salina Ometepec (SO) es un depósito hipersalino costero localizado ~85 km NNW de WB (Figura 2a). Desde 

un punto de vista isotópico, estas aguas tienen un origen meteórico-marino evaporado (Pierre y Ortlieb, 1984). 

Este origen es producido por la extrema evaporación de depresiones rellenadas con agua de mar y el aporte de 

aguas meteóricas durante tormentas y avenidas (Pierre y Ortlieb, 1984, Kreitler et al, 1984). Otro ejemplo de 

mezcla entre el agua de mar evaporada y el agua meteórica es reportado por Dettman et al. (2004) en canales 

y lagunas hipersalinas alrededor de Isla Montague y a lo largo de la costa que bordea el Golfo de Santa Clara 

(Figura 2a). La composición de estas aguas caen a lo largo de una tendencia isotópica de δ18O-δD que se 

extiende entre la composición del Río Colorado moderno hasta el agua de mar evaporada pasando por el 

SMOW. La composición isotópica más pesada corresponde a lagunas aisladas altamente salinas (TDS de hasta 

240,000 mgL-1) (Figura 39b) debido a la fuerte evaporación. 

Sobre la base de estos análogos, se explica la composición isotópica de los núcleos de temperatura alta 

empobrecidos en deuterio (muestras N4, N5, N7, N25, N26, N27 y N28) mediante la mezcla entre el agua 
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meteórica (Río Colorado) y el agua de mar evaporada hasta un factor de evaporación de 4X (Mezcla 1; Figura 

39a). Este factor de evaporación se expresa como el peso del H2O en el agua de mar original dividida por el 

peso de H2O en la salmuera evaporada residual. La mezcla 1 se sustenta considerando los siguientes pasos: (1) 

la evaporación del agua de mar (Cl 19,400 mgL-1) evaporada 4 veces conduce a una concentración de ~80,000 

mgL-1 de Cl, (2) la mezcla subsiguiente con agua del Río Colorado pobre en Cl (entre 100-300 mgL-1; Truesdell et 

al, 1981) con una relación de mezcla de aproximadamente de 1:1 da un contenido de Cl similar al de los 

núcleos de temperatura alta (~28,440 a ~37,000 mgL-1). No obstante, aunque este modelo resuelve explicar la 

variabilidad química e isotópica de estas muestras, consideramos que esta solución no es única y depende, por 

ejemplo, del modelo de evaporación, en este caso particular, la composición isotópica del agua de mar 

evaporada 4 veces, como se aprecia en la figura 39. Este modelo de evaporación se toma del modelo de 

Trayectoria de Evaporación de Agua de Mar (SET) de Holser (1979) y Knauth y Beeunas (1986) el cual predice 

que tras la evaporación del agua de mar, el enriquecimiento progresivo en isótopos más pesados (en el fluido 

residual) se detiene en un factor de evaporación de cuatro veces “4x” (Knauth y Beeunas, 1986), formándose 

un anzuelo o curva isotópica en el SET. Este anzuelo está relacionado con el hecho de que, a mayores 

salinidades, la actividad del agua disminuye y la hidratación iónica genera un empobrecimiento isotópico 

(Bagheri et al, 2014).  

Debido a que la salinidad del agua de poros analizada no es extrema (máx. 65,000 TDS) y los valores de Cl/Br de 

la mayoría de los núcleos de temperatura alta no son típicos de aguas altamente evaporadas (i.e no se alcanzó 

el punto de precipitación de la halita, Figura 37), se presupone que la evaporación del agua de mar original no 

supere el factor de 4x antes de mezclarse con las aguas del Río Colorado (Figura 39). Los restantes núcleos de 

temperatura alta (e.g. N2, N6, N21 y N23) muestran una pendiente negativa de δ18O- δD que puede explicarse 

simplemente por un proceso de mezcla entre el agua de mar moderna y las muestras más ligeras de deuterio 

descritas anteriormente. 
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Figura 39. a) Diagrama isotópico δ18O vs δD reflejando la composición de las aguas de poros muestreadas en la Cuenca 
Wagner y b) análogos isotópicos de aguas estudiadas en la región. En ambas figuras, la composición del océano (SMOW) y 
la Línea Mundial de Aguas Meteóricas se definieron a partir de Craig (1961). La composición isotópica del Río Colorado 
moderno se tomó de Payne (1979). En la gráfica, la trayectoria de evaporación del agua de mar (SET) fue tomada de 
Holser (1979) y Knauth y Beeunas (1986) respectivamente. Las cruces negras representan datos isotópicos de aguas 
colectadas en el área del Delta del Río Colorado por Dettman et al. (2004). En el gráfico las líneas discontinuas representan 
posibles mezclas entre el Río Colorado moderno y el agua de mar evaporada 4 veces (4x) (Mezcla 1) y entre estas aguas 
mezcladas y el agua de mar moderna “SMOW” (Mezcla 2). Los datos de representados en el gráfico B son tomados de los 
siguientes autores: Salmuera de Salton Sea tomados de Williams y Mckibben (1989), Salmuera de Cerro Prieto tomados de 
Truesdell et al. (1981). Los datos de la Salina Ometepec fueron tomados de Kreitler et al. (1984). La línea de evaporación 
del Río Colorado se definió a partir de Coplen y Kolesar (1974). 
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Además de estos procesos de mezcla, no descartamos que algún fraccionamiento isotópico observado en 

ciertas muestras, pueda ser causado por la interacción agua-roca a alta temperatura y procesos de separación 

de fases “ebullición” (Figura 39a). Durante el proceso de separación de fases, los isótopos pesados (δD y δ18O) 

se particionan en la fase líquida dejando la fase gaseosa agotada en dichos isótopos. Para el deuterio, esto es 

posible a temperaturas por debajo de 220 °C, sin embargo, se observa un efecto opuesto a una temperatura 

más alta y el deuterio se fracciona preferiblemente en la fase gaseosa (Giggenbach y Stewart 1982; 

Giggenbach, 1991; Truesdell et al. 1997).  

Ambos procesos (i.e. mezcla y separación de fases) han sido propuestos para explicar las composiciones 

isotópicas δD-δ18O de los fluidos de Cerro Prieto (δ18O 3.3 a -6.4 ‰; δD -103 a -64 ‰) y Salton Sea (δ18O -6.4 a + 

3.3; δD -88 a -58.5 ‰) (Figura 39b; Craig, 1966; Truesdell et al, 1981; Williams y Mckibben, 1989). La 

composición isotópica de estas salmueras se relaciona primero con la mezcla de aguas del Río Colorado y aguas 

marinas (e.g. lagunas salinas, sabkhas o depresiones marinas) evaporadas varias veces. Este origen marino 

también fue apoyado por Pinti et al. (2018) mediante el uso de los isótopos de helio quienes evidenciaron la 

recarga limitada de aguas meteóricas y la presencia de aguas connatas en el acuífero de Cerro Prieto, cuyos 

tiempos de residencia de 1.5-1.8 Ma están relacionados con el paleo-delta del Río Colorado. En ambos campos 

geotérmicos, la mezcla modificó posteriormente la firma isotópica cuando el agua se infiltra en las secuencias 

sedimentarias y es calentada, lo que provoca procesos intensos de interacción agua-roca y el desplazamiento 

positivo en δ18O (Figura 38b). 

Conceptualmente, el proceso de mezcla propuesto en este estudio entre el agua de mar evaporada y agua 

dulce podría haber ocurrido en la etapa temprana de formación de la Cuenca Wagner (Figura 40). La presencia 

de evaporítas en la parte oriental de la Cuenca de Guaymas (Miller y Lizarralde, 2013) atestigua periodos de 

alta evaporación en el Golfo de California que pueden ser análogos para Wagner. 

 

Según Umhoefer et al. (2018) los procesos que llevaron a la inundación progresiva de las áreas del Golfo de 

California y el aislamiento de algunas cuencas, ocurrieron entre los 8 a 6 Ma. La incursión marina comenzó en 

la parte sur del golfo (Figura 40A), mientras que la parte central y norte continuó aislada. Este aislamiento fue 

controlado por la geometría y la oblicuidad del rift en cada segmento así como a los fallamientos de tipos 

strike-slip y de tipo transtensivos. De acuerdo con esta reconstrucción, la profundidad en la Cuenca Guaymas 

fue somera en un inicio, lo que originó la acumulación de evaporitas (Figura 40B). 
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Figura 40. Esquematización de la incursión marina en el Golfo de California entre los 8 a 6 Ma (Modificada de Umhoefer et 
al. 2018). En la figura: SMO-Sierra Madre Oriental, BCM-Microplaca Baja California, SD-San Diego, YU-Yuma, CSL-Cabo San 
Lucas, PV-Puerto Vallarta, SAF-Falla San Andrés.  

 

Hacia el norte del Golfo de California, en la Cuenca Wagner (no representada en la figura), no hay evidencia de 

rocas evaporíticas, sin embargo, teniendo en cuenta los procesos descritos por estos autores y considerando 

que este segmento es el menos profundo, la evaporación podría haber sido aún más intensa hace los 6 Ma. En 

tal escenario, la incursión gradual de agua de mar en estas regiones habría llevado a la formación de lagunas 

poco profundas en los estadíos iniciales, que habría evolucionado por evaporación posteriormente y se habría 

mezclado con las aguas del Río Colorado, antes de ser enterrada por la alta tasa de sedimentación que 

prevalece en la región.  

 

En la cuenca de Wagner, estos acuíferos o reservorios salinos fósiles profundos probablemente liberen su agua 

a través de vías permeables, como fallas y fracturas activas. El flujo ascendente de fluidos calientes causa un 

alto flujo de calor advectivo dentro de la cuenca, según lo reportado por Neumann et al. (2017). 
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6.3 Firmas 87Sr/86Sr y modelos de mezcla 

Los isótopos de estroncio constituyen una excelente herramienta para definir el origen de los fluidos y 

cuantificar posibles procesos de mezcla (Piepgras y Wasserburg, 1985; Faure y Mensing, 2005; Liotta et al 

2017). El isótopo radiogénico 87Sr es producido por el decaimiento del 87Rb, pero su larga vida media 

(4.976∙1010 años; Nebel et al, 2011) implica que este proceso no afecta los valores de 87Sr/86Sr en escalas de 

tiempo cortas como es el caso de este estudio. Además, el fraccionamiento isotópico natural es despreciable 

debido a la diferencia de masa entre la masa 87 y la masa 86 y en cualquier caso, el fraccionamiento en masa 

se corrige para el 86Sr/88Sr natural de 0.1194. Por lo tanto, cualquier diferencia observada en los valores de 

87Sr/86Sr solo depende de diferentes componentes fuente (con relaciones Rb-Sr y edad de la fuente variables) y 

fracciones de mezcla de estos componentes. 

La figura 41a muestra la gráfica 87Sr/86Sr versus 1/Sr, dentro de la cual las hipérbolas de mezcla fueron 

convertidas en líneas rectas (Faure y Mensing, 2005). En este gráfico, importantes end-members con algún tipo 

de relación con las muestras en análisis han sido considerados. Estos son: Salmuera de Salton Sea (0.7112-

0.7115; Doe et al, 1966), Aguas del Río Colorado "promedio rocas continentales lixiviadas" (0.7104-0.7108; 

Goldstein y Jacobsen, 1987, Li et al, 2008), agua de mar moderna (0.70918 ± 0.00003; Faure y Mensing, 2005) y 

agua de mar del Mioceno superior (0.708992 ±0.000005; McArthur et al, 2012), hace aproximadamente 6 Ma. 

Dicha composición debe ser considerada debido a que la evaporación del agua de mar y la posible mezcla con 

aguas del Río Colorado parece haber ocurrido en este periodo. 

Las relaciones isotópicas de Sr de todas las muestras superan la composición del agua de mar actual, 

alcanzando valores tan altos como 0.709965 ± 0.000009 en la muestra N2. Específicamente las muestras de los 

núcleos de temperatura alta se sitúan en una posible línea de mezcla de dos componentes que involucra a los 

sedimentos lixiviados del Río Colorado como un posible miembro final en el lado superior izquierdo y como 

segundo end-member, el agua de mar evaporada (Figura 41a). La evaporación del agua de mar por un factor de 

~6 produce una concentración de Sr de 50 ppm (1/Sr = 0.02) similar a la concentración de Sr en la muestra N6 

(45.9 mgL-1), mientras que el 87Sr/86Sr sigue siendo 0.70918. Esto nos lleva a especular que el enriquecimiento 

de Sr en las muestras de los núcleos de temperatura alta puede ser causado por una mezcla entre un lixiviado 

radiogénico preveniente de los sedimentos del Río Colorado y el agua de mar evaporada. El factor de 

evaporación inferido de 6 está en estrecho acuerdo con el factor de mezcla de 4 propuesto para explicar los 

datos de isótopos del agua, presentado en la sección 6.2. Sin embargo, los valores de Cl/Sr de los NTA no 

apoyan esta hipótesis. De hecho, los valores de Cl/Sr son relativamente homogéneos (443-660) (Figura 41b), lo 
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que implica que el enriquecimiento de Sr no se hereda a través de un proceso de mezcla debido a que un 

proceso de mezcla debería causar variaciones en Cl/Sr. Por lo tanto, sugerimos otros dos modelos para explicar 

este comportamiento. Primero, el enriquecimiento de Sr y la correspondiente firma isotópica de las muestras 

(trazado en la línea de mezcla aparente) dependen principalmente de las interacciones agua-roca, es decir, la 

cantidad de Sr disuelto se hereda a través de la disolución de los minerales que contienen Sr. 

Se propone que el tipo de minerales, su proporción y las velocidades de reacción de disolución pueden variar 

entre las diferentes vías de flujo ascendente, lo que conduce a firmas de isótopos Sr variables entre las 

diferentes muestras. Esta hipótesis es razonable, ya que las diferentes muestras se tomaron en un área grande 

de ~400 km2, sobre la cual no se excectán condiciones totalmente homogéneas para la ocurrencia de los 

procesos de interacción agua-roca. En este caso, la firma isotópica Sr de los núcleos NTA (0.70929 a 0.70996) 

puede producirse mediante la lixiviación de sedimentos continentales radiogénicos del Río Colorado que llenan 

la Cuenca Wagner y minerales autigénicos (e.g. calcita o barita) precipitados del agua de mar. 

Como segunda hipótesis, se propone una mezcla entre los lixiviados de sedimentos del Río Colorado y un 

miembro menos radiogénico, que podría provenir de la interacción entre fluidos salinos y rocas ígneas, como 

los basaltos, que fácilmente liberan Sr durante su alteración. De hecho, las aguas de poros de temperatura alta 

caen en una línea de mezcla como se indica en la Figura 41a. Este end-member basáltico ha sido reportado en 

la cuenca Guaymas con composiciones isotópicas 87Sr/86Sr de 0.70518 a 0.70589 y concentraciones entre 14 y 

22 mgL-1 (Piepgras y Wasserburg, 1985; Palmer y Edmond, 1989). Estas rocas podrían estar presentes en la 

parte norte del Golfo de California, tal como lo han propuesto varios autores basados en datos geofísicos (e.g. 

Martín-Barajas et al, 2013; González-Escobar et al, 2014). De acuerdo con los datos de este estudio, ninguna de 

las muestras tiene composiciones isotópicas por debajo del agua de mar, lo que por el momento no apoya esta 

hipótesis y más análisis deber ser requeridos. 

Las aguas de poros de los núcleos de temperatura baja sí podrían explicarse por un simple proceso de mezcla 

de dos componentes entre el agua de mar actual y el valor medio de las aguas de poros antes descritas, con 

porcentajes de mezcla entre 3 y 25 % del end-member hidrotermal (i.e. NTA) al agua de mar (Figura 41a). A 

diferencia del primer modelo, este modelo de mezcla si está respaldado por la variabilidad en los cocientes 

Cl/Sr (1,057-2,262) que cambia bruscamente en un rango estrecho de temperatura (16.4-25.6 °C, Figura 41b). 
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Figura 41. a) Gráfico 87Sr/86Sr vs 1/Sr. Las líneas de mezcla fueron elaboradas basados en los cálculos de Faure y Mensing (2005). En el gráfico, la composición 
del agua de mar moderna fue tomada de dichos autores. La composición del agua de mar de edad Mioceno superior fue tomada de McArthur et al. (2012). Los 
datos isotópicos de las aguas del Río Colorado fueron tomados de Goldstein y Jacobsen (1978) y de Chun Li et al. (2008). La concentración de estroncio del Río 
Colorado fue tomada de Palmer y Edmond (1989) y Chun Li et al. (2008). Estos datos no están representados en la escala actual de la figura por lo que se 
adoptó el término “promedio de rocas continentales lixiviadas”. Los datos de la salmuera de Salton Sea fueron tomados de Doe et al. (1966) y Mufer y White 
(1969). La composición isotópica de los fluidos de la Cuenca Guaymas fue tomada de Piepgras y Wasserburg (1985) y Palmer y Edmond (1989). GCS es una 
muestra de agua de poros (no incluida en la tabla 8) localizada fuera del área de estudio en el Golfo de California, cuya composición es similar al agua de mar 
moderno. b) Temperatura de los núcleos versus Cl/Sr. En la figura, la línea discontinua azul representa la composición del agua de mar con una composición en 
Sr (8.4 mgL-1; Gross el al., 2001) y Cl (20,284 mgL-1; este estudio). 
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6.4 Interacción agua-roca y geotermometría 

La interacción Agua-Roca es uno de los fenómenos más comunes en sistemas hidrotermales marinos y 

continentales (German y Von Damm 2006). Los efectos que este proceso provocan sobre la composición 

química e isotópica de fluidos y rocas, ha sido bien estudiado a partir de estudios experimentales (e.g. Bischoff 

y Dickson 1975) y datos de campo (e.g.  Arnorsson, 1978; Truesdell et al, 1981).  

Isotópicamente, este proceso puede ser reconocible a través del "desplazamiento geotermal del 18O" (Figura 

39; Craig, 1963) y las firmas radiogénicas en el sistema 87Sr/86Sr (sección 6.3), mientras que químicamente son 

observables empobrecimientos en las concentraciones de SO4 y Mg (Tabla 11). Estos tres rasgos son reportados 

en la Cuenca Wagner. 

Tabla 11. Empobrecimiento en las concentraciones de Mg y SO4 por procesos de interacción agua-roca en zonas 
hidrotermales. 

 

En base a las concentraciones de Na, K y Mg de las aguas de poros estudiadas, las temperaturas de cada sitio 

de muestreo fueron calculadas por diferentes ecuaciones geotermométricas (Tabla 12 y Figura 42). 

 

 

Sitio País Mg (mgL-1) SO4 (mgL-1) Referencia 

Fluidos Cerro Prieto (Pozo M-5) México 0.33 31 Lippmann et al. (1999) 

Fluidos Salton Sea (Pozo SSSDP 2-14) USA 49 111 Lippmann et al. (1999) 

Pozo Reykjanes Islandia 1.0 63 Arnorsson (1978) 

Núcleos temperatura alta (Cuenca Wagner) México 165-430 6.2-1,471 Este estudio 

Agua de Mar - 1,312 2,776 Millero (1974) 
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Tabla 12. Estimación de la temperatura basada en geotermómetros catiónicos. Los superíndices encima de cada 
geotermómetro indica el autor de cada expresión, estos son: 1-Fournier (1979), 2-Truesdell (1976), 3-Nieva y Nieva (1987), 
4-Arnórsson (1983), 5 y 6 Giggenbach (1988). 

                                                                                                NTB-Núcleos Temperatura Baja, NTA-Núcleos Temperatura Alta  

 

Las estimaciones de temperatura obtenidas a través de la geotermometría deben evaluarse con precaución 

cuando el fluido geotérmico sufre un reequilibrio (precipitación/disolución de minerales) y/o mezcla con 

fluidos salinos durante su flujo ascendente hacia la superficie. En este estudio, se mostró (secciones 6.1 y 6.2) 

que la mayoría de las aguas de poro muestreadas se mezclan con el agua de mar moderna. Dicha mezcla al 

parecer altera las relaciones originales de las concentraciones de Na-K y K-Mg. En este caso, los 

geotermómetros de soluto proporcionan estimaciones de temperatura que son más bajas que la temperatura 

real del reservorio. Si la mezcla con agua de mar es extrema, la temperatura estimada por el geotermómetro 

Na-K y K-Mg tiende a aproximarse a los valores de 164 °C y 97 °C, respectivamente. Estas temperaturas 

aparentes se obtienen al aplicar geotermómetros de Na-K y K-Mg a la composición de agua de mar (Figura 42). 

De hecho, todas las muestras de los núcleos de temperatura baja se caracterizan por temperaturas bajas del 

geotermómetro (Na-K: 105 -160 °C; K-Mg: 102 °C - 105 °C; Tabla 12), similares a las temperaturas típicas para el 

agua de mar. Por esta razón este geotermómetro no es factible para estimar temperaturas del agua de mar 

porque sobreestima la misma. Para el caso de los  núcleos de temperatura alta los geotermómetros de Na-K y 

K-Mg proporcionan temperaturas entre 183 a 216 °C y 143 a 179 °C (Tabla 12).   

Giggenbach (1988) propuso un diagrama ternario (Figura 42) para evaluar cuándo se pueden usar las 

concentraciones de ciertos solutos como geotermómetros, bajo un conjunto de minerales dado. Este gráfico 

Geotermómetros de solutos (°C)    

Núcleos Tipo Na-K1 Na-K2 Na-K3 Na-K4 K-Mg5 K-Na6 

N3 NTB 148.8 105.5 137.0 116.4 101.5 167.9 

N8 NTB 150.9 107.9 139.0 118.7 102.7 169.9 

N9 NTB 149.9 106.8 138.1 117.6 101.6 169.0 

N12 NTB 150.1 107.1 138.3 117.9 102.0 169.2 

N13 NTB 150.8 107.8 138.9 118.6 103.6 169.8 

N14 NTB 153.3 110.7 141.4 121.4 104.5 172.3 

N17 NTB 160.0 118.4 147.9 128.9 104.5 178.6 

N2 NTA 202.8 169.7 189.7 178.0 159.9 219.1 

N5 NTA 178.7 140.5 166.2 150.1 143.0 196.4 

N7 NTA 182.6 145.2 170.1 154.7 153.6 200.1 

N21 NTA 195.6 160.9 182.7 169.7 175.0 212.3 

N23 NTA 198.2 164.0 185.2 172.6 175.0 214.7 

N25 NTA 198.0 163.8 185.1 172.5 177.2 214.6 

N26 NTA 164.9 124.2 152.7 134.4 147.6 183.3 

N27 NTA 171.8 132.3 159.5 142.3 155.4 189.9 

N28 NTA 199.1 165.1 186.1 173.7 179.3 215.6 
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permite clasificar las aguas en tres grupos: 1) Aguas equilibradas, 2) Aguas parcialmente equilibradas y 3) Aguas 

inmaduras. La estimación de la temperatura se basa en la dependencia del conjunto completo de equilibrio de 

minerales de sodio y potasio que se espera se formen después de la recristalización química de la roca bajo 

condiciones de interés geotérmico (Giggenbach, 1988). Las reacciones de equilibrio son:  

                                                                   Feldespato K + Na=Feldespato Na + K                                                (14) 

                                  2.8Feldespato K + 1.6Agua + Mg= 0.8Mica K + 0.2Clorita + 5.4Sílice + 2K                   (15) 

Los resultados de los geotermómetros K-Mg y Na-K graficados en dicha figura clasifica todas las muestras como 

aguas "parcialmente equilibradas". Basado en las diferentes proporciones de los cationes Na-K-Mg algunas de 

las muestras de los núcleos de temperatura baja (N21, N23, N25, N28), ocupan posiciones en el gráfico que 

tiende a la línea de equilibrio total (definida por el equilibrio químico entre Na y K-feldespato, muscovita, 

clinocloro y sílice polimorfo). El mensaje que podemos extraer de estos cálculos geotermométricos es que los 

NTA se sometieron a interacciones agua-roca a alta temperatura, cuyo fluido geotérmico presenta una 

temperatura de al menos 202 °C en función de las temperaturas máximas obtenidas por el geotermómetro Na-

K.  

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 42. Diagrama triangular Na-K-Mg propuesto por Giggenbach (1988) para estimar temperaturas de reservorio. En el 
diagrama los datos del agua de mar (Golfo de California) fueron tomados de Hover et al. (1999). DR-Disolución de la roca. 

 



115 

De forma general la variabilidad en las temperaturas estimadas también sugiere que la temperatura en cada 

sitio puede cambiar localmente, dependiendo probablemente del flujo de calor, la entrada o salida de burbujas 

y vapor, así como el tiempo de residencia de los fluidos en los sedimentos. 

 

6.5 El “carbono pesado” de las aguas de poros de Wagner 

En la Cuenca de Wagner, la presencia de un alto flujo de calor (Prol-Ledesma et al, 2013, Neumann et al, 2017), 

la potente secuencia sedimentaria (> 6 km; Aragón-Arreola y Martín-Barajas, 2007) y la alta productividad 

biológica (Brusca et al, 2017) constituye excelentes condiciones para la diagénesis de la materia orgánica y la 

formación de metano, dos procesos que pueden ser reconocibles a través de la firma isotópica del carbono 

(Clark y Fritz, 1997). Otras dos fuentes de carbono de gran importancia son el Carbono Inorgánico Disuelto 

“CID” y el Carbono Orgánico Particulado (POC). 

En la Figura 43 las firmas isotópicas de CID reflejan varios procesos de fraccionamiento para ambos grupos de 

muestras. En las muestras de los núcleos de temperatura baja son observados valores isotópicos desde ligeros 

hasta pesados. En este grupo, la muestra más ligera es N9 cuya composición isotópica (δ13CCID -29.2‰) sugiere 

procesos en los que el metano se ha oxidado a CID, un proceso que tiene efecto de enriquecimiento en el 

isótopo pesado del carbono (Coleman et al, 1981; Grossman et al, 2002). Por su parte las muestras N12, N13 y 

N14 (-12 < δ13CCID < -10 ‰) sugieren que el CID de estas aguas de poros es producto de una mezcla entre 

materia orgánica oxidada (δ13C ~20 ‰; Meyers, 1994) y el CID del océano (δ13C +1 a -1 ‰; Clarke y Fritz, 1997). 

Las muestras N8 y N3 muestran una proporción menor de carbono orgánico disuelto. Como referencia, los 

sedimentos extraídos en la Cuenca Wagner (con un Carbono Orgánico Particulado entre -21.5 a -23.9 ‰), 

tienen una composición isotópica en el rango de la materia orgánica típica para esta latitud (-20 < δ13CCOP < -22 

‰; Meyers, 1994, Hofmann et al, 2000).  
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Figura 43. Composición isotópica deI Carbono Inorgánico Disuelto (δ13CCID) y del Carbono Orgánico Particulado (δ13C COP) 
en función de la temperatura de los núcleos muestreados. El rango isotópico del CID en el océano fue tomado de Clark y 
Fritz (1997). El rango isotópico del carbono orgánico fue definido a partir de Meyers (1994) y Hofmann et al. (2000) 
respectivamente. 

 

Valores positivos de δ13CCID anómalos son reportados para la muestra N17, perteneciente a los núcleos de 

temperatura baja y todos los núcleos de temperatura alta. Clarke y Fritz (1997) explicaron estos valores 

positivos como resultado de procesos de reducción de CID a metano, que se lleva preferencialmente el 

carbono ligero δ13C. El factor de fraccionamiento de ambas fuentes de carbono (ΔCID-CH4) puede ser calculado a 

partir de la diferencia de sus relaciones isotópicas (δ13CCID-δ13CCH4) de acuerdo con los criterios de Hoefs (1997). 

Considerando valores de 0 ‰ para el δ13CCID (Clarke y Fritz, 1997) y valores para el δ13CCH4 entre -90 a -30 ‰ 

(Schoell, 1980)  respectivamente, se obtendría un ΔCID-CH4 mínimo de +30‰. Este proceso de fraccionamiento 

de intercambio isotópico con valores positivos extremos de δ13C, ha sido reportado por diversos autores (e.g. + 

10.8 ‰, Paull et al, 2000; + 20.4 ‰, Birkle et al, 2002 y +20.0 ‰; Nakada et al, 2011) que son comparables con 

las valores aquí presentados (δ13CCID +10.5 ‰). Se propone que las aguas de poros de este estudio son 
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enriquecidas en el isótopo pesado δ13C consecuencia de la formación de metano que es isotópicamente más 

ligero y se mueve a través de la columna de agua y sedimentos hacia la superficie.  

Se considera que en la Cuenca Wagner el metano generado en zonas de alto flujo de calor está escapando a 

través de las fallas, los sedimentos y la columna de agua. En el agua este proceso es factible debido a la baja 

solubilidad de este gas en dicho medio (Hassan, 2014). Evidencias isotópicas adicionales basadas en datos 

13CPOC también apoyan que este carbono pesado no puede provenir de los sedimentos que contienen las aguas 

de poros, porque la firma isotópica de los sedimentos tienen valores ligeros entre -21.5 a -23.9 ‰ (Tabla 8), 

que son típicos de un carbono orgánico (-20 a -22 ‰; Calder y Parker, 1968; Meyers, 1994, Hofmann et al, 

2000). El enfoque propuesto aquí, sin embargo, puede ayudar a determinar la presencia o ausencia de metano 

en ciertos entornos cuando no hay datos isotópicos y químicos específicos para conocer el origen del metano 

(i.e. δ13CCH4, δDCH4, C1/ (C2 + C3); Bernard et al, 1978; Schoell, 1988; Whiticar, 1999). 
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Capítulo 7. Conclusiones  

 

I. Gases emitidos sobre corteza continental 

El presente trabajo, constituye una compilación nueva e integradora de isótopos de gases nobles, δ13C (δ13CCO2, 

δ13CCH4) y δDCH4, de emisiones de gases submarinos, intermareales y subaéreos ubicados a lo largo del margen 

este de la PBC. En este trabajo también se realizó una revisión exhaustiva de todos los datos isotópicos 

reportados en ambas regiones, logrando una visión de los procesos de desgasificación del manto y sus posibles 

fuentes y causas. Las conclusiones se resumen a continuación:  

 

1. En función de sus relaciones isotópicas los gases analizados en la PBC pueden ser clasificados en 

hidrotermales y magmáticos. Las emisiones hidrotermales tienen firmas 3He/4He inferior a 1.6 Ra mientras que 

las emisiones magmáticas tienen valores superiores a 5 Ra alcanzando hasta 7 Ra. 

 

2. Los valores más elevados en la relación 3He/4He en toda la PBC son reportados en las inclusiones fluidas del 

Volcán La Virgen (7.3 Ra; Schmitt et al, 2010), Cerro Prieto (7.3 Ra; Pinti et al, 2018) e Isla San Luis (7 Ra; este 

estudio). Todos estos valores son ligeramente inferiores a fuentes tipo MORB sensu estricto (8±1 Ra; Graham, 

2002), lo que sugiere que los gases profundos sufren algún tipo de contaminación. Con estos datos existentes 

no se puede dilucidar con exactitud si esta contaminación ocurre directamente en el manto o en la corteza, por 

esa razón se proponen dos posibles escenarios geoquímicos para explicar el proceso. 

 

3. Los datos 3He/4He reportados en este trabajo así como los recopilados de diversos autores, confirman que 

hasta la fecha en toda la PBC está ausente la firma radiogénica pura (0.01-0.05 Ra; Morrison y Pine, 1955) lo 

cual indica la contribución de fluidos del manto aún en áreas de inactividad volcánica y con un elevado espesor 

cortical (e.g. Emisiones de Punta Banda, Uruapan, San Carlos, San Valente, Valle de Guadalupe, Sierra Juárez y 

El Chorro). 

 

4. La variabilidad química y de isótopos C-He son el resultado de complejos procesos que ocurren dentro de la 

corteza así como de procesos de fraccionamiento químico a niveles más someros. Dichos procesos fueron 

modelados bajo condiciones de fraccionamiento de destilación Rayleigh concluyendo lo siguiente: 

a) Partiendo de gases similares a MORB que ascienden desde el manto local, tanto los gases magmáticos 

como los hidrotermales se mezclan con fluidos de la corteza (e.g. contaminación cortical por adición de 

4He).  
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b) Todos los gases magmáticos tienen valores δ13CCO2 ~-11‰ más negativos que MORB (-8 ‰ < δ13CCO2< -4 

‰; Des Marais y Moore, 1984; Marty et al, 1989) lo cual indica la mezcla del gas con una fuente 

cortical más empobrecida en carbono. Esta fuente está constituida por ~46% de sedimentos orgánicos 

adicionados a una fuente de calizas. Este término cortical se infiere sobre la base de evidencias 

isotópicas similares reportadas en gases de sedimentos de la cuenca Guaymas (-16.4 ‰ < δ13CCO2 <-

10.9 ‰; Galimov y Simoneit, 1982; Welhan y Lupton, 1987).  

c) Los gases hidrotermales CO2 dominantes de San Felipe tienen valores δ13CCO2 ~-5 ‰ que está en el 

rango de MORB (-8 ‰ < δ13CCO2< -4 ‰; Des Marais y Moore, 1984), sin embargo, los bajos valores 

3He/4He (1.08-1.16 Ra) indican que esta composición está enmascarada por procesos de mezcla con un 

término cortical. Dicho término cortical está compuesto por ~20% se sedimentos orgánicos 

adicionados a una fuente de calizas. 

d) Los gases hidrotermales de Punta Estrella, Coloraditos, Puertecitos y Bahía Concepción, cuyas 

composiciones δ13CCO2 varían entre -5.2 a -18.4 ‰, indican uno o varios procesos de fraccionamiento 

por la disolución de CO2 en agua y la precipitación de carbonatos a una temperatura de 57 °C y valores 

de pH entre 5.83 a 6.73.  

 

5. En las emisiones estudiadas el origen del metano es principalmente biogénico “termogénico”. Sin embargo, 

el metano abiogénico, relacionado con la síntesis de CO y/o CO2 a alta temperatura, de la re-especiación de 

fluidos ricos en C-H-O en las etapas magmáticas tardías y/o de las reacciones de síntesis de tipo Fischer-

Tropsch no puede excluirse, al menos para los gases magmáticos. Algunos gases hidrotermales (e.g. San Felipe, 

Punta Estrella, Coloraditos y Puertecitos) pueden sufrir procesos secundarios post-genéticos, como la 

migración y la oxidación, lo que lleva a una composición extremadamente positiva de isótopos δ13CCH4 y δDCH4. 

 

6. El análisis comparativo entre los valores 3He/4He y el espesor de la corteza a lo largo de dos perfiles revela 

que solo existe una buena correlación en la parte norte de la PBC (dirección WSW-ENE), donde valores 3He/4He 

radiogénicos (0.1-0.57 Ra) son reportados sobre una corteza gruesa (>30 km). A lo largo de este perfil, también 

hay buena correlación en la zona del Valle de Mexicali donde altos valores 3He/4He (~7 Ra, Cerro Prieto) son 

reportados sobre una corteza delgada (15 km; Ramírez-Ramos et al, 2015). Por el contrario, esta correlación 

parece no ser tan evidente a lo largo del perfil NW-SE (margen este de la PBC), donde el espesor de la corteza 

es bastante homogéneo (~20 km) desde San Felipe hasta Bahía Concepción, pero los valores 3He/4He muestran 

una gran variabilidad (0.5-7 Ra). 

 

7. Sobre la base de los datos 3He/4He, todos los gases emitidos en la PBC tienen una contribución de manto que 

varía entre el ~1 al ~82%, dependiendo de su ubicación. La mayor contribución del manto (> 55%) se encuentra 
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en las emisiones volcánicas localizadas en zonas de actividad magmática reciente (e.g. Salton Sea, Cerro Prieto, 

Isla San Luis, Las Tres Vírgenes). Por su parte los gases hidrotermales tienen una contribución del manto 

significativamente menor (<20 %). Esta contribución es mayor en el margen este (1-20 %) en comparación con 

margen oeste (1-7 %) de la PBC. Este hecho parece estar relacionado con la localización de los primeros casi 

paralelo al Rift del Golfo de California, donde fluidos tipos MORB exhiben la mayor contribución del manto (>93 

%). De forma general estas evidencias soportan la existencia de fallas activas en toda la PBC, favoreciendo el 

ascenso de fluidos derivados del manto, que luego se mezclan con fluidos corticales ricos en 4He. 

 

8. Dos posibles escenarios parecen resumir acertadamente la variabilidad química y de isótopos de He y 

Carbono en los gases volcánicos e hidrotermales que se emiten en la PBC y el Golfo de California así como la 

naturaleza del manto local debajo de la PBC: 

 

 1) Un manto que refleja una composición similar a la de los gases mantélicos liberados en la parte centro y 

sur del Rift del Golfo de California (i.e Cuencas Guaymas, Pescadero y Alarcón). En este escenario parece 

ocurrir una mezcla entre un término cortical y gases tipo MORB arrojando firmas 3He/4He ligeramente 

inferiores a MORB. 

 2) Un manto ligeramente contaminado por el reciclaje de sedimentos subducidos (con una fracción muy 

limitada de carbono orgánico) durante la subducción de la Placa Farallón por debajo de la Península de Baja 

California. 

 

 

II. Geoquímica de agua intersticial en la Cuenca Wagner 

A partir de los análisis químicos e isotópicos de las aguas intersticiales colectadas de núcleos de sedimentos 

marinos de la cuenca Wagner se puede concluir lo siguiente: 

 

1. Los datos químicos e isotópicos de las aguas de poros de núcleos de temperatura baja sugieren un origen 

marino de las mismas.  

 

2. Existe una gran variabilidad en los cocientes Cl/Br en ambos grupos de muestras. Bajos Cl/Br (245-277) 

relativos al agua de mar (281-290) parecen estar relacionados con la interacción de fluidos con la materia 

orgánica, un proceso documentado para la Cuenca Guaymas (239-252; Campbell y Edmond, 1989). Para los 

núcleos de temperatura alta, los altos Cl/Br (342-416) podrían ser indicativos de procesos de disolución de 

halita. 
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3. Dos posibles procesos de mezcla pueden explicar el empobrecimiento isotópico del δD reportados para los 

núcleos de temperatura alta. La primera mezcla involucraría aguas marinas evaporadas 4 veces (sobre el SET) 

con aguas del Río Colorado. Una proporción de mezcla de 1:1 parece ser necesaria para obtener el contenido 

típico de Cl de estos núcleos. La segunda mezcla se produciría entre estas aguas mezcladas y el agua de mar 

moderna (i.e. SMOW). Conceptualmente, el origen de estas aguas de poros podría estar relacionado con la 

inundación marina gradual de la Cuenca Wagner durante los tiempos de apertura del Golfo de California. Este 

proceso está pobremente estudiado en la sección norte del golfo a diferencia de la Cuenca de Guaymas, donde 

depósitos de tipo evaporíticos formados en estas condiciones, han sido reportados (e.g. Miller y Lizarralde, 

2013). 

 

4. Las firmas isotópicas 87Sr/86Sr sugieren que las aguas de poros a baja temperatura pueden explicarse 

mediante una mezcla entre agua de mar moderna (75 a 97%) y la composición media de las aguas de poros de 

temperatura alta. Esta mezcla se puede observar también en el gráfico de δ18O-δD para las muestras N3 y N17. 

Dicha mezcla es consistente con la variación en los valores de Cl/Sr (1057-2262). En contraste, la variabilidad en 

87Sr/86Sr reportada para las muestras de temperatura alta parece ser un efecto de la interacción agua-roca y no 

de una mezcla como lo indica los valores casi inalterables de Cl/Sr (~500). 

 

5. Las firmas radiogénicas 87Sr/86Sr, así como el empobrecimiento de las especies Mg y SO4 sugieren que la 

interacción agua-roca es uno de los procesos más importantes que tiene lugar en el fondo marino de la Cuenca 

Wagner. Este proceso podría estar ocurriendo a temperaturas entre 180 y 220 °C, según lo sugieren los cálculos 

geotermométricos (e.g. Figura 42 y Tabla 12). Sin embargo, estos valores deben tomarse con precaución 

debido a que el agua de los poros no está completamente equilibrada y se producen procesos de mezcla con el 

agua de mar. 

 

6. El carbono pesado (δ13CCID hasta +10.5 ‰) reportado para la muestra N17 y todos los núcleos de 

temperatura alta evidencian la emisión de gas metano en las zonas de alto flujo de calor en la Cuenca Wagner. 

A través de este proceso el metano (δ13C negativo) que se está formando por descomposición térmica de los 

sedimentos, escapa desde el fondo a través de la columna de agua, mientras el CID existente en los sedimentos 

se quedan con la fracción residual de este proceso (δ13C positivo). Estos valores positivos pueden ser 

empleados como trazador de la existencia del metano cuando no se cuenta con información isotópica exclusiva 

de este gas (e.g. δ13CCH4, δDCH4, C1/(C2 + C3)). 
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Recomendaciones 
 

Se debe prestar especial atención a las zonas volcánicas Agua Agria e Isla San Luis, donde la isotopía de C-He ha 

reconocido una alta contribución mantélica de los fluidos que allí son emitidos. Por esta razón, este estudio 

puede ofrecer la oportunidad de evaluar el potencial geotérmico para la futura explotación de ambas zonas.  

 

Desde el punto de vista regional, se requiere de la adquisición de más datos isotópicos de inclusiones fluidas y 

gases magmáticos, para dilucidar con más exactitud la naturaleza del manto debajo de la PBC. También sería 

vital el estudio de zonas hidrotermales poco estudiadas desde Bahía Concepción hasta Los Cabos y la costa de 

Sonora.  

 

Es recomendable realizar estudios similares a los presentados en este estudio, en aquellos segmentos del Rift 

del Golfo de California (e.g. Tiburón, Delfín, Consag y Wagner) donde existe desarrollo hidrotermal pero la 

formación de corteza oceánica es un tema de mucho debate. Las firmas C-He de los fluidos submarinos 

descargados desde estos centros de dispersión permitarán conocer el origen de los mismos, la contribución del 

manto y los procesos magmáticos que allí ocurren.  
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Anexos 

Anexo 1 
Tabla 13. Compilación de datos isotópicos de las emisiones de gases estudiadas en la Península de Baja California y el Golfo de California. Las relaciones 
3He/4He son expresados como R/Ra, donde “R” es la relación 3He/4He en la muestra normalizada a la misma relación en la atmósfera (Ra=1.39·10−6; Mamyrin et 
al, 1970; Clarke et al, 1976; Mabry et al, 2013; Sano et al, 2008). La relación Rc/Ra representan los valores 3He/4He corregido por la contaminación del aire. Los 
valores δ13CCO2 y δ13CCH4 son reportados en ‰, relativo al estándar VPDB. Los valores δDCH4 son reportados en ‰ relativo al estándar VSMOW. Los datos fueron 
tomados de los siguientes autores: 1-Castillo et al. (2002); 2-Spelz et al. (2015); 3-Lupton (1979); 4-Welhan y Lupton (1987); 5-Galimov y Simoneit (1982); 6-
Schmitt et al. (2010); 7-Birkle et al. (2016); 8-Richard et al. (2019); 9-Forrest et al. (2005); 10-Vidal et al. (1981); 11-Polyak et al. (1991); 12-Negrete-Aranda et al. 
(2015); 13-Welhan et al. (1978); 14-Truesdell et al. (1978); 15-Polyak et al. (1982); 16-Des Marais et al. (1988); 17-Birkle et al. (2016); 18-Pinti et al. (2018); 19-
Richard et al. (2019); 20-Mazzini et al. (2011). 

Muestras Sitio N E R/Ra 4He/20Ne Rc/Ra 40Ar/36Ar 
Contribución 

Manto (%) 
δ 13C(CO2) δ 13C(CH4) δD(CH4) Ref. 

AL1 Cuenca Alarcón 23.6160 -108.6880 7.94 "-" "-" "-" 94.52 "-" "-" "-" 1 

AL2 Cuenca Alarcón 23.5900 -108.3800 8.19 "-" "-" "-" 97.50 "-" "-" "-" 1 

AL3 Cuenca Alarcón 23.5330 -108.4200 8.07 "-" "-" "-" 96.07 "-" "-" "-" 1 

AL4 Cuenca Alarcón 23.4550 -108.4666 8.29 "-" "-" "-" 98.69 "-" "-" "-" 1 

AL5 Cuenca Alarcón 23.4166 -108.4866 8.38 "-" "-" "-" 99.76 "-" "-" "-" 1 

AL6 Cuenca Alarcón 23.3383 -108.4866 8.1 "-" "-" "-" 96.43 "-" "-" "-" 1 

AL7 Cuenca Alarcón 23.3383 -108.4866 7.71 "-" "-" "-" 91.79 "-" "-" "-" 1 

AL8 Cuenca Alarcón 23.3383 -108.4866 8.21 "-" "-" "-" 97.74 "-" "-" "-" 1 

AL9 Cuenca Alarcón 23.2837 -108.6075 8.15 "-" "-" "-" 97.02 "-" "-" "-" 1 

AL10 Cuenca Alarcón 23.4466 -108.3066 8.12 "-" "-" "-" 96.67 "-" "-" "-" 1 

AB Cuenca Alarcón "-" "-" 8.24 "-" "-" "-" 98.10 "-" "-" "-" 2 

PBn Cuenca Pescadero "-" "-" 7.87 "-" "-" "-" 93.69 "-" "-" "-" 2 

GB Cuenca Guaymas "-" "-" 8.0 "-" "-" "-" 95.24 "-" "-" "-" 3 

Guaymas 
1169-16 

Cuenca Guaymas (Fluidos 
hidrotermales) "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" 

-6 -45.1 
"-" 4 

Guaymas 
1173-14 

Cuenca Guaymas (Fluidos 
hidrotermales) "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" 

-1.04 -43.2 -123 
4 

Guaymas 
1175-5/8B 

Cuenca Guaymas (Fluidos 
hidrotermales) "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" 

2.7 -50.8 -265 
4 

477-20-2 
Cuenca Guaymas (Gases de 

sedimentos) "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -16.43 -44.40 "-" 5 
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477-19-3 
Cuenca Guaymas (Gases de 

sedimentos) "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -11.05 -39.99 "-" 5 

477-16-2 
Cuenca Guaymas (Gases de 

sedimentos) "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -10.87 "-" "-" 5 

LV Tres Vírgenes 27.4018 -112.6345 7.48 46.6 7.53 "-" 89.60 "-" "-" "-" 6 

LV Tres Vírgenes 27.3555 -112.5852 6.83 10.3 7.02 "-" 83.58 "-" "-" "-" 6 

LV Tres Vírgenes 27.4340 -112.5505 3.45 0.7 5.64 "-" 67.09 "-" "-" "-" 6 

TVGF2 Tres Vírgenes 27.5060 -112.5600 4.57 3.61 4.94 293 58.83 -10.10 "-" "-" 7 

TVGF3 Tres Vírgenes 27.5060 -112.5600 2.83 2.82 3.10 295 36.92 -10.10 "-" "-" 7 

TVGF4 Tres Vírgenes 27.5060 -112.5600 4.08 2.07 4.69 293 55.82 -10.10 "-" "-" 7 

El Azufre Tres Vírgenes "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -11.27 "-" "-" 8 

LV-6 Tres Vírgenes "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -10.28 "-" "-" 8 

LV-6 
Inhibidor 

Tres Vírgenes 
"-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -10.63 "-" "-" 8 

LV-11 Tres Vírgenes "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -11.11 "-" "-" 8 

LV-13D Tres Vírgenes "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -10.28 "-" "-" 8 

BC Bahía de Concepción 26.6564 -111.8289 1.32 468 1.32 "-" 16.30 -5.85 -34.30 -131.5 9 

PB Punta Banda 32.7219 -116.7223 0.54 170 0.54 "-" 6.38 -10.46 "-" "-" 10 

AC Agua Caliente 31.8500 -116.450 0.31 "-" 0.31 "-" 3.69 "-" "-" "-" 10 

UR Uruapan 31.6325 -116.434 0.59 "-" 0.59 "-" 7.02 "-" "-" "-" 10 

UR Uruapan 31.6325 -116.434 0.58 51 0.57 301 6.84 "-" "-" "-" 11 

VG Valle de Guadalupe 32.2833 -116.467 0.50 168 0.50 300 5.90 "-" "-" "-" 11 

SV San Valente 31.9167 -116.083 0.15 63 0.15 304 1.76 "-" "-" "-" 11 

AC Agua Caliente 31.8500 -116.450 0.27 35 0.27 299 3.21 "-" "-" "-" 11 

SC San Carlos 31.8309 -116.399 0.20 31 0.20 304 2.33 "-" "-" "-" 11 

SA San Antonio 31.7978 -116.338 0.35 135 0.34 304 4.10 "-" "-" "-" 11 

ECH El Chorro 23.4393 -109.808 0.12 7.9 0.10 "-" 1.16 "-" "-" "-" 11 

ECH El Chorro 23.4393 -109.808 0.17 5.9 0.14 "-" 1.68 "-" "-" "-" 11 

PUr Puertecitos 30.3461 -114.6360 1.74 "-" "-" "-" 20.71 "-" "-" "-" 12 

SJ Sierra Juárez 32.2100 -115.5000 0.11 "-" "-" "-" 1.31 "-" "-" "-" 12 

CPGF1 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 6.23 500 6.23 "-" 74.21 "-" "-" "-" 13 

CPGF2 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 5.93 700 5.93 "-" 70.62 "-" "-" "-" 13 

CPGF3 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 5.98 470 5.98 "-" 71.23 "-" "-" "-" 13 

CPGF4 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 6.08 160 6.09 "-" 72.51 "-" "-" "-" 13 

CPGF5 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 6.24 350 6.25 "-" 74.35 "-" "-" "-" 13 

CPGF6 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 5.07 15 5.16 "-" 61.48 "-" "-" "-" 13 

CPGF7 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 5.87 270 5.88 "-" 69.95 "-" "-" "-" 13 

CPGF8 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 5.82 160 5.83 "-" 69.41 "-" "-" "-" 13 
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CPGF9 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 6.33 750 6.33 "-" 75.39 "-" "-" "-" 13 

CPGF10 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 6.28 640 6.28 "-" 74.79 "-" "-" "-" 13 

CPGF11 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 6.31 380 6.31 "-" 75.17 "-" "-" "-" 13 

CPGF12 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 6.32 1300 6.32 "-" 75.25 "-" "-" "-" 13 

CPGF13 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 6.20 570 6.20 "-" 73.85 "-" "-" "-" 13 

CPGF14 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 6.30 300 6.31 "-" 75.07 "-" "-" "-" 13 

CPGF15 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 6.28 370 6.28 "-" 74.82 "-" "-" "-" 13 

CPGF16 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 6.06 80 6.08 "-" 72.40 "-" "-" "-" 13 

M-5 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 "-" "-" "-" "-" "-" -6.90 "-" "-" 14 

M-5 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 "-" "-" "-" "-" "-" -5.80 "-" "-" 14 

M-5 Cerro Prieto 32.4017 -115.2246 "-" "-" "-" "-" "-" -5.40 "-" "-" 14 

CPA Cerro Prieto 32.4150 -115.1975 7.00 "-" 7.10 303 84.52 "-" "-" "-" 15 

M5-CP79 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -5.60 -31.20 "-" 16 

M5-CP80-1 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -31.60 "-" 16 

M26-CP80-2 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -46.70 "-" 16 

M35-CP-79 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -31.60 "-" 16 

M102-CP80 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -27.4 "-" 16 

CPGF17 Cerro Prieto 32.4000 -115.2000 4.77 347.78 4.77 303 56.82 -5.20 "-" "-" 17 

CPGF18 Cerro Prieto 32.4150 -115.1975 4.62 653.81 4.62 313 55.05 -2.20 "-" "-" 17 

CP-109 Cerro Prieto "-" "-" 6.05 38.80 6.08 298 72.38 "-" "-" "-" 18 

CP-112 Cerro Prieto "-" "-" 5.56 31.80 5.60 298 66.67 "-" "-" "-" 18 

CP-114 Cerro Prieto "-" "-" 6.13 31.70 6.17 298 73.45 "-" "-" "-" 18 

CP-301 Cerro Prieto "-" "-" 6.29 50.00 6.32 298 75.24 "-" "-" "-" 18 

CP-302 Cerro Prieto "-" "-" 6.37 56.60 6.39 299 76.07 "-" "-" "-" 18 

CP-207D Cerro Prieto "-" "-" 5.56 155.20 5.57 309 66.31 "-" "-" "-" 18 

CP-218 Cerro Prieto "-" "-" 5.18 55.80 5.20 300 61.90 "-" "-" "-" 18 

CP-220D Cerro Prieto "-" "-" 3.33 76.50 3.34 304 39.76 "-" "-" "-" 18 

CP-230D Cerro Prieto "-" "-" 6.50 125.50 6.51 302 77.50 "-" "-" "-" 18 

CP-232 Cerro Prieto "-" "-" 5.76 170.90 5.77 312 68.69 "-" "-" "-" 18 

CP-233 Cerro Prieto "-" "-" 6.50 32.00 6.54 297 77.86 "-" "-" "-" 18 

CP-234D Cerro Prieto "-" "-" 5.72 136.20 5.73 309 68.21 "-" "-" "-" 18 

CP-247 Cerro Prieto "-" "-" 6.00 426.30 6.00 314 71.43 "-" "-" "-" 18 

CP-248 Cerro Prieto "-" "-" 3.91 140.80 3.91 307 46.55 "-" "-" "-" 18 

CP-500 Cerro Prieto "-" "-" 3.33 75.60 3.34 302 39.76 "-" "-" "-" 18 

CP-500A Cerro Prieto "-" "-" 3.30 77.40 3.30 302 39.29 "-" "-" "-" 18 

CP-501 Cerro Prieto "-" "-" 3.34 84.70 3.34 303 39.76 "-" "-" "-" 18 

CP-505 Cerro Prieto "-" "-" 4.91 110.70 4.92 305 58.57 "-" "-" "-" 18 

CP-512 Cerro Prieto "-" "-" 5.13 123.80 5.13 306 61.07 "-" "-" "-" 18 
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CP-512A Cerro Prieto "-" "-" 5.44 121.00 5.45 307 64.88 "-" "-" "-" 18 

CP-513 Cerro Prieto "-" "-" 3.80 82.30 3.81 302 45.36 "-" "-" "-" 18 

CP-533D Cerro Prieto "-" "-" 3.56 73.90 3.57 302 42.50 "-" "-" "-" 18 

CP-522D Cerro Prieto "-" "-" 6.05 102.20 6.06 305 72.14 "-" "-" "-" 18 

CP-531D Cerro Prieto "-" "-" 4.03 100.80 4.03 304 47.98 "-" "-" "-" 18 

CP-538 Cerro Prieto "-" "-" 4.94 186.20 4.95 306 58.93 "-" "-" "-" 18 

CP-542 Cerro Prieto "-" "-" 3.29 110.90 3.30 305 39.29 "-" "-" "-" 18 

CP-545D Cerro Prieto "-" "-" 4.64 121.90 4.65 304 55.36 "-" "-" "-" 18 

CP-E24 Cerro Prieto "-" "-" 6.59 44.20 6.63 299 78.93 "-" "-" "-" 18 

CP-E50 Cerro Prieto "-" "-" 6.14 22.10 6.20 297 73.81 "-" "-" "-" 18 

CP-E56 Cerro Prieto "-" "-" 5.85 184.00 5.86 313 69.76 "-" "-" "-" 18 

CP-M126 Cerro Prieto "-" "-" 3.75 91.60 3.76 304 44.76 "-" "-" "-" 18 

CP-M148A Cerro Prieto "-" "-" 5.88 26.30 5.93 299 70.60 "-" "-" "-" 18 

CP-M160 Cerro Prieto "-" "-" 6.17 28.80 6.22 300 74.05 "-" "-" "-" 18 

CP-308 Cerro Prieto "-" "-" 5.99 144.50 6.00 307 71.43 "-" "-" "-" 18 

CP-309 Cerro Prieto "-" "-" 6.49 103.90 6.50 306 77.38 "-" "-" "-" 18 

CP-311 Cerro Prieto "-" "-" 6.33 90.20 6.35 302 75.60 "-" "-" "-" 18 

CP-318 Cerro Prieto "-" "-" 6.81 127.10 6.83 304 81.31 "-" "-" "-" 18 

CP-345 Cerro Prieto "-" "-" 5.68 139.80 5.69 308 67.74 "-" "-" "-" 18 

CP-346 Cerro Prieto "-" "-" 6.42 155.30 6.43 308 76.55 "-" "-" "-" 18 

CP-E35A Cerro Prieto "-" "-" 6.41 81.40 6.43 302 76.55 "-" "-" "-" 18 

CP-E37A Cerro Prieto "-" "-" 6.25 18.30 6.32 298 75.24 "-" "-" "-" 18 

CP-M110 Cerro Prieto "-" "-" 6.58 112.90 6.59 302 78.45 "-" "-" "-" 18 

CP-404 Cerro Prieto "-" "-" 5.40 112.90 5.41 306 64.40 "-" "-" "-" 18 

CP-414 Cerro Prieto "-" "-" 5.72 169.60 5.73 309 68.21 "-" "-" "-" 18 

CP-423 Cerro Prieto "-" "-" 7.32 434.30 7.32 311 87.14 "-" "-" "-" 18 

CP-424 Cerro Prieto "-" "-" 6.62 59.40 6.65 302 79.17 "-" "-" "-" 18 

CP-431D Cerro Prieto "-" "-" 6.37 11.20 6.38 304 75.95 "-" "-" "-" 18 

CP-509 Cerro Prieto "-" "-" 6.57 129.40 6.58 305 78.33 "-" "-" "-" 18 

CP-311 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.37 "-" "-" 19 

CP-318 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -3.11 "-" "-" 19 

CP-345 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -3.94 "-" "-" 19 

CP-346 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -3.60 "-" "-" 19 

CP-404 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.56 "-" "-" 19 

CP-419 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.04 "-" "-" 19 

CP-423 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -3.83 "-" "-" 19 

CP-431D Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.32 "-" "-" 19 

CP-501 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.04 "-" "-" 19 
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CP-505 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.53 "-" "-" 19 

CP-508 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.40 "-" "-" 19 

CP-509 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -3.77 "-" "-" 19 

CP-512 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.66 "-" "-" 19 

CP-513 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.24 "-" "-" 19 

CP-522D Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.66 "-" "-" 19 

CP-531D Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.90 "-" "-" 19 

CP-533D Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -3.80 "-" "-" 19 

CP-538D Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.06 "-" "-" 19 

CP-542 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -3.70 "-" "-" 19 

CP-545D Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -5.22 "-" "-" 19 

E-24 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.12 "-" "-" 19 

E-50 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -5.13 "-" "-" 19 

E-56 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -3.83 "-" "-" 19 

M-110 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.12 "-" "-" 19 

M-126 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -3.10 "-" "-" 19 

M-160 Cerro Prieto "-" "-" "-" "-" "-" "-" "-" -4.25 "-" "-" 19 

SSGF1 Salton Sea 33.197 -115.611 6.64 531.38 6.64 "-" 79.09 -4.70 "-" "-" 20 

SSGF2 Salton Sea 33.197 -115.611 6.55 497.03 6.55 "-" 78.02 -4.30 "-" "-" 20 

SSGF3 Salton Sea 33.197 -115.611 6.60 145.01 6.61 "-" 78.73 -3.90 "-" "-" 20 

SSGF4 Salton Sea 33.197 -115.611 6.08 9.44 6.27 "-" 74.60 -4.40 "-" "-" 20 

SSGF5 Salton Sea 33.197 -115.611 6.52 34.03 6.57 "-" 78.27 "-" "-" "-" 20 

 

"-" No determinado 
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Anexo 2.  

En la Tabla 14 se muestra la composición química de los gases corregidos por la contaminación del aire, asumiendo que el 36Ar es exclusivamente atmosférico 
(Aire o ASW). Los contenidos no atmosféricos de i-gas fueron obtenidos por la simple ecuación de balance de masas: 

     (20) 

donde: 

 es la concentración de i-gas determinado por análisis de gas cromatografía; 

 es la concentración de i-gas en la atmósfera; 

 es el contenido no atmosférico de i-gas; 

 “f” es la fracción de aire calculado como la relación entre el contenido de 36Ar medido (36Armedido) en la muestra y el contenido de 36Ar en la atmósfera. 

Para muestras con valores 36Ar más altos que la atmósfera para los cuales el balance de masas no puede ser aplicado, desde “f” >1, los contenidos no 

atmosféricos de i-gas fueron calculados de la siguiente manera: 

                                                                                   [i-gas]no-atmosférico = [i-gas]medido- [36Armeadido ×  ((N2)/36Ar)atm]                                                                            (21) 

donde: 36Armedido es el contenido de 36Ar medido y (N2/36Ar)atm es la relación N2/36Ar en el componente atmosférico [N2/36Ar = 2.46 × 104 en aire y N2/36Ar = 1.13 

× 104 en ASW a 20 °C; Grassa et al. (2010)]. C1/(C2+C3) es el parámetro Bernard, tomado de Bernard et al. (1978), donde C1 es CH4, C2 es C2H6 y C3 representa la 

composición de C3H8.  

 

Tabla 14. Composición química de los gases corregidos por la contaminación del aire, asumiendo que el 36Ar es exclusivamente atmosférico (Aire o ASW) Los 
contenidos no atmosféricos de i-gas fueron obtenidos por la ecuación de balance de masas (Ecuación 20). 

 

Muestra Sitio Tipo N E pH T (°C) 
He 

(ppmV) 
H2 

(ppmV) 
N2 

(Vol.%) 
CH4 

(Vol.%) 
CO 

(ppmV) 
CO2 

(Vol.%) 
H2S 

(ppmV) 

40Ar 
(ppmV) 

C2H6 
(ppmV) 

C3H8 
(ppmV) 

C1/C2+C3 CO2/3He 

SF-1 San Felipe 
Manantiales 

intermareales 
31.03 -114.83 6.34 35.8 1.2 b.d.I 0.21 0.02 3.4 99.7 b.d.I 178 b.d.I b.d.I "-" 5.56E+11 

SF-2 San Felipe 
Manantiales 

intermareales 
31.03 -114.83 5.81 45.7 1.5 b.d.I 0.10 0.02 3.0 99.9 b.d.I 178 b.d.I b.d.I "-" 4.92E+11 

SF-3 San Felipe 
Manantiales 

intermareales 
31.03 -114.83 5.77 46.0 1.2 19.4 0.63 0.01 25.5 99.4 b.d.I 140 b.d.I b.d.I "-" 5.43E+11 

SF-4 San Felipe 
Manantiales 

intermareales 
31.03 -114.83 5.78 42.7 2.6 b.d.I b.d.I 0.02 2.3 100.0 b.d.I 94 b.d.I b.d.I "-" 5.34E+11 
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SF-5 San Felipe 
Manantiales 

intermareales 
31.03 -114.83 5.63 40.8 1.7 b.d.I 1.18 0.02 4.2 98.5 b.d.I 0 b.d.I b.d.I "-" 4.90E+11 

SF1 (SSB) San Felipe 
Manantiales 

intermareales 
31.03 -114.83 5.60 42.0 b.d.I b.d.I 0.10 0.01 b.d.I 99.9 b.d.I 115 b.d.I b.d.I "-" 1.19E+12 

SF2 (SSB) San Felipe 
Manantiales 

intermareales 
31.03 -114.83 6.31 40.2 b.d.I b.d.I 0.10 0.01 b.d.I 99.9 b.d.I 40 b.d.I b.d.I "-" 7.87E+11 

PE-1 
Punta 

Estrella 
Manantiales 

intermareales 
30.94 -114.73 5.86 29.2 215.4 5.6 2.73 45.6 2.0 51.5 b.d.I 1841 208.3 b.d.I 2187.6 1.52E+09 

PE-2 
Punta 

Estrella 
Manantiales 

intermareales 
30.94 -114.73 5.86 30.1 104.1 4.5 2.01 32.4 3.5 65.5 b.d.I 1035 135.4 b.d.I 2390.8 4.25E+09 

PE1 (SSB) 
Punta 

Estrella 
Manantiales 

intermareales 
30.94 -114.73 5.86 29.2 73.1 4.9 0.10 24.6 b.d.I 75.2 b.d.I 859 b.d.I b.d.I "-" 7.10E+09 

C 1y Coloraditos 
Manantiales 

intermareales 
30.58 -114.66 8.02 61.0 2316.2 93.1 33.57 63.3 9.3 2.5 b.d.I 246 4008.4 b.d.I 157.9 1.29E+08 

C2 Coloraditos 
Manantiales 

intermareales 
30.58 -114.66 8.10 55.2 3835.7 65.9 14.63 82.7 3.3 1.6 b.d.I 2146 4049.6 b.d.I 204.3 3.41E+07 

C3 Coloraditos 
Manantiales 

intermareales 
30.58 -114.66 8.01 53.5 1914.3 23.3 89.52 9.2 b.d.I 1.0 b.d.I 513 b.d.I b.d.I "-" 4.56E+08 

PU1 Puertecitos 
Manantiales 

intermareales 
30.35 -114.64 6.67 57.2 394.9 16.9 47.93 22.0 9.0 28.8 3345 611 7673.6 b.d.I 28.7 6.42E+08 

PU1 new Puertecitos 
Manantiales 

intermareales 
30.35 -114.64 6.60 57.0 409.5 b.d.I 47.79 23.6 b.d.I 27.5 2707 165 7735.3 b.d.I 30.5 6.04E+08 

SLG1 
San Luis 
Gonzaga 

Manantiales 
submarinos 

29.99 -114.40 "-" "-" 76.2 2.0 0.09 41.2 1.6 55.8 23453 735 4797.2 136.5 83.5 2.88E+08 

SLG2 
San Luis 
Gonzaga 

Manantiales 
submarinos 

29.99 -114.40 "-" "-" 125.5 1.6 1.88 42.3 1.8 52.47 26375 8 6889.8 181.9 59.8 4.90E+08 

SLG1 
(SSB) 

San Luis 
Gonzaga 

Manantiales 
submarinos 

29.99 -114.40 "-" "-" 255.1 b.d.I 4.09 77.4 b.d.I 17.15 0 1711 11356.9 300.4 66.4 1.12E+08 

SLG2 
(SSB) 

San Luis 
Gonzaga 

Manantiales 
submarinos 

29.99 -114.40 "-" "-" 111.8 5818.2 3.68 55.0 6.6 39.13 9456 754 5784.9 183.6 92.1 5.05E+08 

AA1 Agua Agria 
Manantiales 
subaéreos 

27.56 -112.59 3.19 97.6 14.4 6342.0 0.10 0.3 10.5 98.47 4937 393 b.d.I b.d.I "-" 8.49E+09 

AA4 Agua Agria 
Manantiales 
subaéreos 

27.56 -112.59 3.31 65.3 15.4 6771.7 0.53 0.3 9.4 98.21 2913 287 b.d.I b.d.I "-" 7.62E+09 

AA5 Agua Agria 
Manantiales 
subaéreos 

27.56 -112.59 3.20 96.2 18.7 7741.9 9.56 0.3 14.7 87.77 b.d.I 4 b.d.I b.d.I "-" 7.80E+09 

AA7 Agua Agria 
Manantiales 
subaéreos 

27.56 -112.59 3.03 79.7 13.4 6150.3 0.69 0.2 15.6 98.43 b.d.I 237 b.d.I b.d.I "-" 9.45E+09 
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AA4 
(SSB) 

Agua Agria 
Manantiales 
subaéreos 

27.56 -112.59 3.20 65.0 12.8 5855.3 0.87 0.2 3.8 97.90 4180 144 b.d.I b.d.I "-" 1.02E+10 

AA5 
(SSB) 

Agua Agria 
Manantiales 
subaéreos 

27.56 -112.59 3.20 96.2 12.5 23788.1 0.96 0.2 3.6 95.87 5449 152 b.d.I b.d.I "-" 9.54E+09 

AA5* 
(SSB) 

Agua Agria 
Manantiales 
subaéreos 

27.56 -112.59 3.20 96.2 12.6 22424.5 1.21 0.2 5.1 96.12 2019 151 b.d.I b.d.I "-" 9.26E+09 

AA7 
(SSB) 

Agua Agria 
Manantiales 
subaéreos 

27.56 -112.59 3.03 79.7 13.0 6756.6 0.71 0.2 25.5 98.37 b.d.I 22 b.d.I b.d.I "-" 7.82E+09 

FUM 
(SSB) 

Tres 
Vírgenes 

Manantiales 
subaéreos 

27.53 -112.56 "-" 97.0 7.3 6078.2 0.73 0.2 b.d.I 98.27 2400 40 b.d.I b.d.I "-" 8.17E+09 

 

"-" No determinado.  
b.d.I- Mediciones por debajo del límite de medición 
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Anexo 3.  
 

Tabla 15. Datos de espesor de la corteza debajo de algunas zonas de la Península de Baja California. 

 

 

 

Estaciones Longitud E Latitud N Espesor corteza (Km) Referencias 

Campo geotérmico Salton Sea -115.6 33.2 19 Hussein et al. (2011) 

Salton Trough -115.9 33-34 18 Richards-Dinger y Shearer (1977) 

Valle de Mexicali -115.0 32.7 15 Ramírez-Álvarez et al. (2015) 

Laguna Salada -115.7 32.6 19 Ramírez-Álvarez et al. (2015) 

CHXB (El Chinero) -115.1 31.5 21 Fernández y Pérez-Campos (2017) 

San Felipe -114.8 31.0 20 Reyes et al. (2001) 

NE71 Agua Blanca -115.9 31.7 34 Persaud et al. (2007) 

Bahía de los Ángeles -113.6 28.9 20 Fernández y Pérez-Campos (2017) 

Las Tres Vírgenes -112.6 27.4 22 Fernández y Pérez-Campos (2017) 

Bahía de Concepción -111.6 26.7 21 Persaud et al. (2007) 

Loreto NE77 -111.4 26.0 24 Persaud et al. (2007) 

La Paz -110.4 34.1 28 Fernández y Pérez-Campos (2017) 

Los Cabos -108.7 23.1 26 Persaud et al. (2007) 

Perfiles de refracción -110.9 25.3 22 Lizarralde et al. (2007) 

Perfiles de refracción -110.4 24.9 17 Lizarralde et al. (2007) 

Perfiles de refracción -109.4 22.8 15 Lizarralde et al. (2007) 
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Anexo 4.  

COLUMNA 

Ácido  1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 

Agua 
MQ 1RV 

Enjuagar y 
dejar asentar 

la resina 
1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 

1R
V 

1R
V 

1R
V 

1R
V 

Agua 
MQ 

 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 
1R
V 

1R
V 

1R
V 

1R
V 

3N HNO3 Lavar la resina 
1/2 
RV 

1/2 
RV 

1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 
1/2 
RV 

1/2 
RV 

1/2 
RV 

1/2 
RV 

Agua MQ Enjuagar 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 1RV 
1R
V 

1R
V 

1R
V 

1R
V 

8N HNO3 Acondicionar 
1/2 
RV 

1/2 
RV 

1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 1/2 RV 
1/2 
RV 

1/2 
RV 

1/2 
RV 

1/2 
RV 

Muestra 
“M” 

 M M M M M M M M M M M M M M 

8N HNO3 Agregar 
0.6 
ml 

0.6 ml 0.6 ml 0.6 ml 0.6 ml 0.6 ml 0.6 ml 0.6 ml 0.6 ml 0.6 ml 
0.6 
ml 

0.6 
ml 

0.6 
ml 

0.6 
ml 

3N HNO3 Agregar 
2.5 
ml 

2.5 ml 2.5 ml 2.5 ml 2.5 ml 2.5 ml 2.5 ml 2.5 ml 2.5 ml 2.5 ml 
2.5 
ml 

2.5 
ml 

2.5 
ml 

2.5 
ml 

0.3N 
HNO3 

Agregar 
0.3 
ml 

0.3 ml 0.3 ml 0.3 ml 0.3 ml 0.3 ml 0.3 ml 0.3 ml 0.3 ml 0.3 ml 
0.3 
ml 

0.3 
ml 

0.3 
ml 

0.3 
ml 

3ml 
MQ 

Colector de 
Sr 

3 ml 3 ml 3 ml 3 ml 3 ml 3 ml 3 ml 3 ml 3 ml 3 ml 
3 

ml 
3 

ml 
3 

ml 
3 

ml 

Tabla 16. Metodología para separar el Sr en muestras de agua con el uso de las resinas Sr-Spec 
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Anexo 5.  

 

 

 

          4He f = (4HeMORB*f) + (4HeCORTEZA*(1-f))                                                                                                                                                                                                         (22) 
               CO2 f = (CO2MORB*f) + (CO2CORTEZA*(1-f))                                                                                                                                                                                                         (23) 

          13C f = ((13CMORB*CO2/3HeMORB* f) + (13CCALIZA*CO2/3HeCALIZA*(1-f))/ CO2/3He f                                                                                                                                                                                                                  (24) 

          CO2/3He f = (CO2/3HeMORB* f) + (CO2/3HeCALIZA*(1-f))                                                                                                                                                                                  (25) 

 

Gráfico δ13C vs He/CO2 

Escenario 1: Mezcla 1 

Rc/Ra 

MORB 

4He 

MORB 

3He 

MORB 

CO2/4He 

MORB 

δ13C 

MORB 

CO2 

MORB 

CO2/3He 

MORB 

Rc/Ra 

Corteza 

4He 

Corteza 

3He 

corteza 

CO2/4He 

Corteza 

δ13C 

Calizas 

CO2 

Corteza 

CO2/3He 

Calizas 

8 10 1.11∙10-04 2.22∙10+04 -6.0 2.22∙10+05 2.00∙10+09 0.05 1.60∙10+02 1.11∙10-04 6.95∙10+06 -11.5 1.11∙10+09 1.00∙10+13 

Escenario 1: Mezcla 2  

Rc/Ra 

MORB 

4He 

MORB 

3He 

MORB 

CO2/4He 

MORB 

δ13C 

MORB 

CO2 

MORB 

CO2/3He 

MORB 

Rc/Ra 

Corteza 

4He 

Corteza 

3He 

corteza 

CO2/4He 

Corteza 

δ13C 

Calizas 

CO2 

Corteza 

CO2/3He 

Calizas 

8 10 1.11∙10-04 2.22∙10+04 -6.0 2.22∙10+05 2.00∙10+09 0.05 1.60∙10+02 1.11∙10-04 6.95∙10+06 -5.0 1.11∙10+09 1.00∙10+13 

Escenario 2: Mezcla 1  

Rc/Ra 

MORB 

4He 

MORB 

3He 

MORB 

CO2/4He 

MORB 

δ13C 

MORB 

CO2 

MORB 

CO2/3He 

MORB 

Rc/Ra 

Corteza 

4He 

Corteza 

3He 

corteza 

CO2/4He 

Corteza 

δ13C 

Calizas 

CO2 

Corteza 

CO2/3He 

Calizas 

7.3 10 1.01∙10-04 1.01∙10+05 -6.0 1.01∙10+06 1.00∙10+10 0.05 

 

9.13∙10-01 1.01∙10-04 2.22∙10+05 -25.0 2.03∙10+05 2.00∙10+9 

Tabla 17. Datos de entrada y ecuaciones para el cálculo de los modelos de mezcla de los escenarios 1 y 

2. 
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Anexo 6.  
 

Tabla 18. Datos de entrada y ecuaciones para el cálculo de los modelos de mezcla de los escenarios 1 y 2. 

     

       CH4 f = (CH4 MORB*f) + (CH4 CORTEZA*(1-f))                                                                                                                                                                                                           (26)    

          CO2 f = (CO2MORB*f) + (CO2CORTEZA*(1-f))                                                                                                                                                                                                             (27)      
          13C f = ((13CMORB*CH4/3HeMORB* f) + (13CCALIZA*CH4/3HeCALIZA*(1-f))/ CO2/3He f                                                                                                                                                                                                                         (28) 

       CH4/3He f = (CH4/3HeMORB* f) + (CH4/3HeCALIZA*(1-f))                                                                                                                                                                                       (29) 

 

                  Gráfico δ13C vs CH4/CO2 
CH4/3He MORB=6∙10+6 

               Escenario 1: Mezcla 1 

4He Corteza 4He MORB Rc/Ra MORB Rc/Ra Corteza CO2/3He Calizas CH4/3He Calizas CO2/3He MORB δ13C MORB δ13C Calizas 

1.60∙10+02 1.01∙10+01 8 0.05 1.00∙10+13 
1.00∙10+12 

 
2.00∙10+09 -6.0 -11.50 

CO2 MORB CH4 MORB CO2 Corteza CH4 Corteza CO2/4He MORB CO2/4He Corteza CH4/4He Corteza 
CH4 MORB 

 
 

2.25∙10+05 
3.08∙10+02 

 
1.11∙10+08 1.11∙10+07 

2.22∙10+04 

 

6.95∙10+05 

 

6.95∙10+04 

 

3.08∙10+02 

 

                                                                                           Escenario 1: Mezcla 2 
4He Corteza 4He MORB Rc/Ra MORB Rc/Ra Corteza CO2/3He Calizas CH4/3He Calizas CO2/3He MORB δ13C MORB δ13C Calizas 

1.60∙10+02 1.01∙10+01 8 0.05 1.00∙10+13 5.00∙10+07 2.00∙10+09 -6.00 -4.90 

CO2 MORB CH4 MORB CO2 Corteza CH4 Corteza CO2/4He MORB CO2/4He Corteza CH4/4He Corteza 
CH4 MORB 

 
 

2.25∙10+05 
3.08∙10+02 

 
1.11∙10+08 

5.56∙10+02 

 

2.22∙10+04 

 

6.95∙10+05 

 

3.48∙10 

 

3.08∙10+02 

 

                                                                                           Escenario 2: Mezcla 1 
4He Corteza 4He MORB Rc/Ra MORB Rc/Ra Corteza CO2/3He Calizas CH4/3He Calizas CO2/3He MORB δ13C MORB δ13C Calizas 

1.46∙10+02 1.01∙10+01 7.3 0.05 1.00∙10+13 5.00∙10+7 1.00∙10+10 -10.50 -4.90 

CO2 MORB CH4 MORB CO2 Corteza CH4 Corteza CO2/4He MORB CO2/4He Corteza CH4/4He Corteza 
CH4 MORB 

 
 

1.02∙10+06 

 

1.40∙10+03 

 

1.01∙10+08 

 
1.11∙10+07 

1.01∙10+05 

 

6.95∙10+05 

 

6.95∙10+04 

 

3.08∙10+02 

 


