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Resumen 
El metano (CH4) en la atmósfera terrestre está relacionado con los procesos biológicos, por 

lo que se le ha propuesto como una prueba de la existencia de vida si es que fuera detectado 

en la atmósfera de un planeta de tipo terrestre. Sin embargo, el metano puede ser producto 

de fuentes geológicas además de biológicas. La principal fuente geológica de metano está 

relacionada con un proceso químico conocido como serpentinización. La serpentinización 

ocurre en los sistemas hidrotermales localizados en las dorsales oceánicas. No obstante, la 

tasa de producción de CH4 por este proceso aún no ha sido bien estimada. 

Para este trabajo se realizó un análisis teórico sobre la producción de CH4 geológico 

en los sistemas hidrotermales. A partir de este análisis se desarrollaron las ecuaciones que 

permitieron estimar tasas de producción de 1.8×1011 mol año-1 para planetas de 1 M⊕   y *

9.4×1011 mol año-1 para planetas de 5 M⊕. Las tasas de producción pueden generar flujos 

superficiales máximos de 6.8×108 y 1.3×109 moléculas s-1 cm-2 en planetas de 1 y 5 M⊕ 

respectivamente.  

Posteriormente se emplearon dos modelos atmosféricos; el primero fue un modelo 

fotoquímico capaz de calcular la abundancia de las especies químicas en la atmósfera. El 

segundo fue un modelo radiativo-convectivo, con el que se pueden estimar perfiles de 

temperatura para atmósferas con una determinada composición de dióxido de carbono 

(CO2), CH4 y agua (H2O). Los flujos superficiales estimados de metano e hidrógeno de 

orígenes geológicos fueron usados como variables para este modelo. El modelo simula el 

efecto de una estrella similar al Sol sobre la atmósfera de un planeta que se encuentra en el 

límite exterior de su zona habitable. En planetas con 1 M⊕ los flujos superficiales máximos 

de CH4 pueden generar abundancias de 2.5 ppmv en atmósferas pobres en CO2 y de 2.1 

ppmv en atmósferas ricas en CO2. En planetas de 5 M⊕ las abundancias máximas serían de 

3.7 ppmv en atmósferas pobres en CO2 y de 4.1 ppmv en atmósferas ricas en CO2.

 "                                                                                               1
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Capítulo 1 

Antecedentes"

"

1.1. Introducción 
El debate sobre la existencia de la vida fuera de nuestro planeta se remonta prácticamente a 

los orígenes de la filosofía misma. A lo largo de la historia, la búsqueda de vida 

extraterrestre ha evolucionado de un análisis conceptual, hasta impresionantes proyectos 

como el SETI, acrónimo del inglés Search for Extraterrestrial Intelligence, que buscan 

vida inteligente en otros planetas, o misiones como EChO, del inglés Exoplanet 

Characterization Observatory (Tinetti et al., 2011) y el telescopio espacial James Webb 

(Deming et al., 2009) capaces de detectar planetas fuera del Sistema Solar, incluyendo 

aquellos con tamaños similares al de nuestro planeta. 

Para explorar el espacio en busca de vida se han propuesto diferentes técnicas; como 

la búsqueda in situ, restringida a planetas dentro de nuestro Sistema Solar; la detección de 

frecuencias de radio o cualquier otro tipo de tecnología proveniente de alguna civilización 

capaz de comunicarse; o bien, el análisis remoto de las atmósferas de planetas fuera de 

nuestro Sistema Solar (Chyba y Hand, 2005). 

Los avances en la ciencia y la tecnología permitirán que, en el futuro, las nuevas 

misiones espaciales puedan encontrar exoplanetas similares a la Tierra. Pero encontrar 

planetas fuera del Sistema Solar es sólo el primer paso en la búsqueda de vida por el 

Universo; el siguiente paso es que esas misiones puedan analizar remotamente los 

constituyentes atmosféricos, distinguiendo las diferencias entre un planeta habitable, de uno 
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Capítulo 1

que ya esté habitado. Para lograr caracterizar las atmósferas planetarias es necesario, por un 

lado, comprender cómo evoluciona un planeta y se desarrolla su atmósfera sin la presencia 

de actividad biológica, y por otro lado, cómo la vida interactúa con su medio ambiente 

modificando las abundancias de los constituyentes atmosféricos. 

Todo lo que sabemos sobre la influencia de la actividad biológica en la química 

atmosférica proviene de nuestra experiencia en la Tierra. Partiendo de este único ejemplo 

podemos suponer que la vida y las condiciones para su surgimiento fuera de nuestro 

Sistema Solar, pueden ser similares a las que ocurrieron aquí. En consecuencia, sería lógico 

buscar las mismas señales de moléculas asociadas a la vida (bioseñales) en las atmósferas 

de planetas extrasolares. 

Si buscamos vida tal y como la conocemos en la Tierra, una bioseñal obvia sería la 

producida por moléculas de oxígeno (O2), aunque la evidencia de vida sería más 

contundente mientras más compuestos químicos asociados a la actividad biológica sean 

detectados (Owen, 1980). Una característica importante de las bioseñales sería que sus 

concentraciones no correspondieran a lo estimado simplemente por considerar su equilibrio 

termodinámico; por ejemplo, el O2 y el metano (CH4) forman un sistema de reacciones que 

los consumiría paulatinamente; para que el O2 y el CH4 existan en una atmósfera como la 

de la Tierra se requieren fuentes que aumenten sus abundancias. En este sentido se ha 

propuesto que la detección simultánea de O2, u ozono (O3), junto con CH4, se consideraría 

una buena evidencia de vida (Des Marais et al., 2002). 

El CH4 es una especie química asociada a los procesos biológicos, no obstante, 

también es formado por procesos geológicos y, aunque existen registros de su abundancia 

en la atmósfera terrestre que datan de unos 800 años atrás, las reacciones que forman 

metano en la corteza terrestre aún no han sido bien estudiadas, por lo que su tasa de 

producción no ha sido bien determinada y su posible abundancia atmosférica en planetas 

extrasolares tampoco ha sido evaluada.  
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Introducción

La falta de conocimientos sobre las abundancias atmosféricas del CH4 en planetas 

extrasolares deja abierta la posibilidad de encontrar planetas donde el gas sea detectado sin 

que se pueda tener claridad sobre su posible procedencia, dando lugar a falsos positivos o 

negativos en nuestra búsqueda de planetas con vida. Por ejemplo, estudios computacionales 

de Segura et al. (2003 y 2005) sugieren que el CH4 podría ser abundante en las atmósferas 

de exoplanetas, e incluso, bajo ciertas circunstancias, podría ser detectado junto con O2 u 

O3, mediante técnicas espectroscópicas remotas sin que esto signifique que sea producto 

exclusivamente de la actividad biológica. 

En la Tierra, para saber si el CH4 proviene de fuentes geológicas o biológicas se 

miden sus proporciones isotópicas. Existen dos isótopos estables del carbono, el 

carbono-12 (12C) y el carbono-13 (13C); sin embargo, la vida tiende a usar el isótopo más 

ligero, por lo que encontrar moléculas de CH4 con un índice 12C/13C superior al del medio 

ambiente podría ser un indicador de vida. No obstante, las futuras misiones, con la 

capacidad de analizar atmósferas planetarias, no tendrían la resolución suficiente para 

diferenciar isótopos, por lo tanto, no podrían distinguir el origen biótico o abiótico del CH4 

de esta manera. Entonces, si fuera posible estimar teóricamente la abundancia del CH4 

geológico en la atmósfera de un planeta, se podrían comparar los valores teóricos esperados 

contra los valores medidos, de existir una fuente biológica, la abundancia de CH4 

atmosférico sería mayor que la estimada considerando únicamente fuentes geológicas. 

Con el fin de estimar la abundancia de CH4 geológico en las atmósferas de planetas 

rocosos se propusieron los siguientes objetivos: 

1. Determinar la tasa de producción de CH4 geológico en planetas de tipo terrestres. 

2. Estimar los flujos superficiales de CH4 originados por su tasa de producción. 

3. Calcular los perfiles de abundancia atmosférica de CH4 a diferentes alturas de 

atmósferas sintéticas de N2-CO2. 

Con este trabajo se pretende contribuir al análisis de la pertinencia del CH4 como un 

indicador de vida en exoplanetas habitables. 
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Capítulo 1

1.2. Búsqueda de vida fuera del Sistema Solar 

1.2.1. La Astrobiología 

La Astrobiología es una rama de la ciencia que tiene la misión de entender el origen, 

evolución, distribución, migración y futuro de la vida en el universo; incluye la búsqueda 

de vida fuera de la Tierra con diferentes estrategias, como la búsqueda in situ ó la detección 

remota de señales de vida (Chyba y Hand, 2005). 

Mientras que la búsqueda in situ es útil únicamente para planetas y satélites dentro de 

nuestro sistema solar, la detección remota de señales de vida se convierte en la mejor 

alternativa para buscar vida fuera de nuestro sistema solar (Des Marais y Walter, 1999). En 

este sentido se han propuesto varios tipos de señales remotas, como las emitidas por vida 

inteligente con la capacidad tecnológica de comunicarse, o simplemente, evidencia química 

de vida proveniente del análisis remoto de la atmósfera y la superficie de algún planeta. 

La búsqueda de señales químicas de vida, o bioseñales, mediante el análisis del 

espectro electromagnético fue planteado por Bracewell (1978) y Angel et al. (1986); esta 

técnica tiene la ventaja de que no se requiere que la vida sobre un planeta posea tecnología 

para ser detectada, sin embargo, depende de que la vida esté lo suficientemente extendida 

sobre la superficie del planeta como para generar una alteración a escala global en la 

atmósfera. 

1.2.2. La vida 

Hasta el momento no existe algún concepto de vida que sea ampliamente aceptado. Las 

definiciones de vida centradas en el concepto de metabolismo no pueden excluir fenómenos 

químicos como el fuego o reacciones de óxido-reducción, mientras que las definiciones 

basadas en la termodinámica no excluyen a los minerales que también crecen y generan 

orden en su ambiente (Chyba y Hand, 2005). 
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Desarrollar un concepto de vida sería un propósito arduo que involucraría la 

participación de diversas disciplinas, desde la biología, hasta la filosofía; por lo tanto, en 

este trabajo sólo se hará un breve análisis de sus principales características sin pretender 

llegar a una definición absoluta. 

La vida implica la interacción de moléculas complejas en un medio líquido fuera del 

equilibrio termodinámico (Chyba y Hand, 2005), formando sistemas capaces de 

reproducirse mediante la transferencia de genes. Además, la vida debe presentar las 

siguientes características (Koshland, 2002): 

I) Mecanismos propios para almacenar y descodificar información a largo plazo. Un 

organismo tiene que almacenar las instrucciones para su formación, funciones y desarrollo. 

También debe transmitir estas instrucciones de generación en generación permitiendo su 

evolución (Koshland, 2002). En la Tierra, los seres vivos usan el ácido desoxirribonucleico 

(ADN) para estos propósitos, sin embargo, no está claro desde cuando comenzaron a usar el 

ADN, por lo que existen hipótesis que proponen que previo al ADN existió un mundo de 

ácido ribonucleico (ARN) (Woese, 1968). 

Las dificultades para demostrar la síntesis de ARN, en condiciones que pudieron 

existir en la Tierra primitiva, han ocasionado que se exploren otras alternativas que los 

primeros organismos vivos pudieron usar para almacenar su información genética. Tales 

alternativas pudieron ser ácidos nucleicos peptídicos (Nelson et al., 2000) a base de treosa 

(Orgel, 2000) o de dioles (Zhang et al., 2005). Estos tres últimos tipos de ácidos nucleicos 

son mucho más fáciles de sintetizar bajo las condiciones que prevalecieron en la Tierra 

primitiva que el ARN o el ADN (Nelson et al., 2000 y Orgel, 2000). Los mecanismos para 

almacenar información en los seres vivos también deben permitir pequeños cambios 

(mutaciones) para que las nuevas generaciones estén mejor adaptadas a la variación de su 

entorno (Koshland, 2002). 
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II) Compartimentación celular. Todos los organismos vivos están confinados o limitados en 

su volumen por una membrana o piel. Dicha membrana debe permitir el intercambio de 

materia entre el organismo vivo y su entorno, manteniendo las especies químicas en 

concentraciones correctas y permitiendo la salida de las moléculas de desecho. Esta 

condición es necesaria para favorecer la cinética de las reacciones químicas que los 

organismos tienen que realizar para mantenerse vivos. 

III) Asimilación de materia de su entorno. Como los sistemas vivos se encuentran 

manteniendo una serie de reacciones químicas, dentro de una membrana que también 

reacciona con los ambientes a los que está expuesta, es inevitable la pérdida de material que 

a la larga afectaría la termodinámica de las reacciones vitales. Por lo tanto, la asimilación 

de materia para compensar dicha pérdida es necesaria para la continuidad de las funciones 

de los seres vivos.  

IV) Aprovechamiento de las fuentes de energía. Los seres vivos no están en equilibrio 

químico, por el contrario, se encuentran consumiendo de su entorno especies químicas 

específicas como materia prima para reacciones de óxido-reducción, por lo que requieren 

una constante fuente de energía. La principal fuente de energía para la vida en la Tierra es 

el Sol que permite la fotosíntesis (CO2 + H2O → CH2O + O2), aunque existen ambientes 

terrestres donde los organismos vivos obtienen su energía mediante la oxidación de  

minerales reducidos en procesos quimiosintéticos, por ejemplo: CO2 + O2 + 4H2S → CH2O 

+ 4S + 3H2O. 

1.2.3. La química de la vida 

Existe una interesante y amplia discusión sobre la posibilidad de otras formas de vida 

basadas en diferentes átomos, solventes y ambientes (ej. Rampelotto, 2010); aunque 

probablemente, una de las formas de vida alterna al carbono (C) que más ha sido analizada, 

es la vida basada en el silicio (Si) (Bains, 2004). 
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El Si y el C tienen la misma cantidad de electrones en su capa de valencia, por lo que 

presentan similitudes al momento de formar especies químicas, pero también guardan 

grandes diferencias; por ejemplo, la fuerza de un enlace Si-Si (300 kJ mol-1) es menor que 

la de un enlace C-C (400 kJ mol-1) (Walsh, 1981), por lo tanto, en condiciones normales de 

presión y temperatura (1 atm y 25 ºC) las especies análogas de Si son menos estables que 

las de C. Otra diferencia es la gran afinidad del Si por el oxígeno (O2), formando dióxido de 

silicio o sílice (SiO2) y su poca afinidad por el H2, lo que hace que moléculas como el silano 

(SiH4) a temperatura ambiente, sean pirofóricas en presencia de O2. Tampoco se puede 

comparar al SiO2 como un análogo del dióxido de carbono (CO2), ya que mientras el CO2 

es un gas monomérico formado por enlaces dobles entre el carbono y el oxígeno, el SiO2 es 

un sólido polimérico unido por enlaces sencillos. Las propiedades del C le permiten formar 

dobles o incluso triples enlaces consigo mismo, esta es una característica muy importante, 

pues permite el almacenamiento de energía para producir trabajo o catalizar nuevas 

reacciones. Por el contrario, es difícil que el Si forme enlaces dobles Si=Si debido a su gran 

volumen atómico que no permite fácilmente el traslape de sus orbitales p (Huheey et al., 

1997). Como resultado de sus diferencias, la química del Si no puede formar la misma 

variedad de moléculas que la del C (Chyba y Hand, 2005).  

Dado que la química del C es sensible a la temperatura, la mayoría de los compuestos 

orgánicos de importancia biológica no son estables a temperaturas cercanas a los 100 ºC; lo 

que ocasiona que aún los organismos conocidos, resistentes a las altas temperaturas, no 

sobrevivan mucho tiempo a temperaturas superiores a los 120 ºC (Stetter, 1999). Por otro 

lado, la temperatura mínima a la cual son estables los compuestos del C no está bien 

establecida y probablemente sean las propiedades físicas del agua las que limiten la vida a 

bajas temperaturas. El agua permite la difusión de solutos a temperaturas mucho menores a 

su punto de congelación, haciendo posible la existencia de vida microbiana (Price, 2000); 

de hecho, se han recuperado organismos vivos que han estado dentro de hielos a -20 ºC 

(Rivkina et al., 2000). Pace (2001) sugiere que la vida basada en el carbono, en cualquier 

parte del universo, podría existir en un intervalo de temperatura de -50 a 150 ºC.  
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Los requerimientos de energía también restringen la vida. Pace (2001) propone que 

como la vida transforma la energía luminosa en química mediante la fotosíntesis, estará 

limitada a longitudes de onda de 400 a 1200 nm, que son las longitudes de onda en las que 

este proceso se puede llevar a cabo. Otras fuentes de energía, como la radiación ionizante 

tienen que ser lo suficientemente energéticas como para favorecer las reacciones de 

síntesis, pero no tan fuertes que destruyan los compuestos de importancia biológica. En este 

sentido el intervalo es muy amplio y no está bien determinado, por ejemplo, la mayoría de 

las bacterias no pueden resistir dosis de alrededor de 60 Gy  , sin embargo, se conoce a un *

tipo de bacterias que pueden sobrevivir a dosis de hasta 15000 Gy (Abrevaya et al., 2011). 

La vida también requiere de una fase líquida donde las moléculas puedan reaccionar 

(Chyba y Hand, 2005). En la Tierra la vida depende del agua y su capacidad para formar 

puentes de hidrógeno que le proporciona ciertas características útiles (Blum, 1962), como 

generar un efecto hidrofóbico sobre ciertas moléculas, favoreciendo la formación de 

membranas. La solubilidad de algunas especies químicas importantes para la vida, se debe 

a que las moléculas incorporan grupos funcionales solubles como el grupo hidroxilo, 

fosfato o carboxilo. El agua también presenta inconvenientes, pues reacciona con moléculas 

importantes para la vida, como en la desaminación de nucleósidos. Este efecto tóxico del 

agua ocasiona que los organismos vivos generen mecanismos para autorepararse 

continuamente. 

Bains (2004) propone que la química de la vida estará determinada en gran medida 

por el líquido disponible en algún planeta. Existen otros líquidos comparables con el agua; 

uno de ellos es el amoniaco, que ha sido empleado ampliamente en experimentos de 

evolución química (Haldane, 1954) mostrando ser mejor disolvente que el agua para la 

mayoría de los compuestos orgánicos de importancia biológica (Smith, 1966). Para 

ambientes similares a Titán, satélite de Saturno, se han propuesto solventes no polares 
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como el metano o etano líquidos (Benner et al., 2004). No obstante, la mayoría de los 

solventes propuestos, tanto polares, como no polares, son líquidos a temperaturas muy 

bajas o presiones muy altas (Barrow y Tipler, 1986), por lo que la vida basada en estos 

solventes quedaría restringida a ambientes congelados en planetas gigantes (Chamberlain y 

Hunten, 1987). 

La experiencia en nuestro planeta nos ha demostrado que la química de los 

compuestos de C permite obtener toda la variedad de moléculas necesarias para la vida, 

incluyendo el almacenamiento de información y energía; sin embargo, el C no es exclusivo 

de la Tierra. Observaciones astronómicas han identificado moléculas orgánicas, granos de 

minerales ricos en carbono y grafito ampliamente distribuidos por la galaxia y zonas 

intergalácticas (Henning y Salama, 1998); de hecho, el medio interestelar guarda una 

química del carbono muy activa, con influencia de la densidad, la temperatura y las 

condiciones de radiación (Wooden et al., 2004 y Snow y McCall 2006). Por lo anterior, 

sería lógico pensar que la vida basada en carbono se puede desarrollar en otras partes del 

universo. Por este motivo, en este trabajo consideraremos únicamente la vida tal y como la 

conocemos en nuestro planeta. 

1.3. Habitabilidad 
La habitabilidad planetaria se refiere al potencial de los cuerpos planetarios para desarrollar 

y mantener vida en ellos. La habitabilidad no es exclusiva a planetas, también incluye otros 

cuerpos espaciales como los satélites y asteroides (Lammer et al., 2009). Ya que la Tierra es 

nuestro único ejemplo de planeta habitable, no es de extrañar que la discusión sobre la 

habitabilidad de los cuerpos espaciales esté muy ligada al análisis de las características que 

hicieron posible la vida en la Tierra (Segura y Kaltenegger, 2010).  

Nuestro planeta es el único del Sistema Solar que tiene agua líquida en su superficie. 

Diferentes autores han señalado que el agua líquida es el requerimiento más importante 
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para considerar a un planeta potencialmente habitable (ej. Mazur, 1980; Kasting et al., 1993 

y Lammer et al., 2009). Para mantener agua líquida en la superficie, un planeta necesita 

ciertas temperaturas y presiones. Esta necesidad nos conduce a la siguiente característica 

que debe poseer un mundo habitable: una atmósfera.  

La atmósfera, además de estabilizar la presión superficial, también estabiliza la 

temperatura mediante fenómenos climáticos como el efecto invernadero. Para que los 

planetas tengan atmósferas necesitan generar suficiente gravedad para conservar volátiles, y 

para lograrlo necesitan tener suficiente masa (Segura y Kaltenegger, 2010). Planetas con 

masas similares o mayores a la Tierra son propensos a generar placas tectónicas (Valencia y 

O'Connell, 2007). En la formación de las placas tectónicas se requiere agua como 

lubricante. El tectonismo y el vulcanismo permiten el reciclado de la atmósfera y la corteza 

(Segura y Kaltenegger, 2010).  

Comparado con otros planetas del Sistema Solar, la Tierra es el lugar perfecto para la 

vida; tiene agua líquida sobre su superficie y una masa suficiente para mantener una 

atmósfera y una tectónica activa. Además, la Tierra recibe la cantidad adecuada de energía 

del Sol, porque se encuentra orbitando dentro de la zona habitable de nuestro Sistema Solar 

(Segura y Kaltenegger, 2010). 

1.3.1. Zona Habitable 

El concepto de zona habitable fue propuesto por primera vez por Huang (1959), como la 

región alrededor de una estrella donde los planetas pueden soportar la vida. Con el tiempo 

ha tenido una serie de precisiones y actualmente se define como la región alrededor de una 

estrella donde el agua líquida podría existir sobre la superficie de un planeta. El límite 

interior de la zona habitable corresponde a la distancia donde un planeta como la Tierra 

comenzaría a evaporar sus océanos, mientras que el límite exterior es la distancia en la que 

los océanos de un planeta como la Tierra comenzarían a congelarse (Kasting et al., 1993 y 

Kopparapu et al., 2013). Para el Sol los cálculos más recientes indican que los límites de la 

zona habitable se encuentran entre 0.99 UA y 1.7 UA, colocando a la Tierra muy cerca del 

límite interior (Kopparapu et al., 2013). 
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La zona habitable depende de la luminosidad de la estrella. A partir del momento en 

el que las estrellas estabilizan reacciones nucleares, que utilizan el H2 como combustible, se 

considera que se encuentran en su secuencia principal. Las estrellas que alcanzan esta etapa 

son estables la mayor parte de su vida y dado que permanecen relativamente libres de 

cambios drásticos en su luminosidad por periodos de tiempo largos, son ideales para el 

desarrollo de la vida en los planetas que las orbitan (Porto de Mello et al., 2006). La 

evolución de la zona habitable se encuentra estrechamente ligada a la vida y evolución de la 

estrella, alejándose lentamente conforme avanza en la secuencia principal (Kasting et al., 

1993). 

Las estrellas se clasifican según sus tipos espectrales, es decir, según su temperatura 

superficial y su espectro de emisión. A los distintos tipos de estrellas se les asigna una letra. 

Se considera que las estrellas apropiadas para albergar planetas habitables son las de tipos 

espectrales F, G, K y M, que tienen temperaturas que van de poco más de 7000 K, hasta 

unos 1700 K y masas de entre 1.7 y 0.3 M⊙   (Tabla 1). Las estrellas tipo M son menos †

luminosas y más pequeñas que el Sol, por lo que su zona habitable comienza muy cerca de 

la estrella. Estrellas más pequeñas como las enanas marrones, no llegan a una fase de 

quema de H2, por lo que no alcanzan su secuencia principal; en consecuencia, no generan 

propiamente una zona habitable. Por el contrario, estrellas más grandes que las F generan 

zonas habitables muy lejos de la estrella. Otro inconveniente de las estrellas masivas es que 

tienen tiempos de vida muy cortos (Kasting et al., 1993).  
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Clase Masa Luminosidad

F 7.1-5.7 1.7 6

G 5.7-4.6 1.1 1.2

K 4.6-3.2 0.8 0.4

M 3.2-1.7 0.3 0.04

Tabla 1. Clasificación espectral de las estrellas (la masa y luminosidad están en relación al Sol).

!  Masa solar†

Temperatura [×103 K]
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Las características de los planetas también influyen en la zona habitable. La masa del 
planeta, por ejemplo, es un factor importante para que pueda retener una atmósfera, ya que 
tiene la fuerza gravitacional necesaria para impedir el escape de volátiles. Mientras más 
grande es un planeta su fuerza de atracción gravitacional es mayor y su atmósfera se 
compacta perdiendo altura; por el contrario, los planetas pequeños tienen atmósferas más 
altas. La zona habitable para planetas con masas similares a la de Marte estaría más alejada 
del Sol que para la Tierra; dado que al tener una atmósfera más alta, el efecto invernadero 
se incrementa, por lo que requeriría de menos energía para mantener agua líquida sobre su 
superficie (Kasting et al., 1993). 

1.3.2. El agua 

El agua líquida es la primer característica para considerar a un planeta potencialmente 

habitable (ej. Mazur, 1980; Kasting et al., 1993 y Lammer et al., 2009). Las grandes 

reservas de agua de la Tierra (1.4×1021 kg) son muy importantes para su habitabilidad. Los 

océanos terrestres cubren alrededor del 70% de la superficie del planeta y tienen una 

profundidad promedio de 4 km.  

 La Tierra se formó en la parte interna del disco protoplanetario (Chambers, 2004). 

Una región carente de agua y volátiles debido a la alta temperatura (Prinn y Fegley, 1989). 

Pero no toda la masa que formó la Tierra estaba a 1 UA. La Tierra acretó agua durante y 

después de su formación, pues se piensa que planetésimos que se encontraban a una 

distancia de hasta 2.5 UA fueron absorbidos por la Tierra en formación, así como asteroides 

localizados hasta 3.5 UA, aportando agua (Morbidelli et al., 2000). Hacia finales de la 

etapa del bombardeo pesado, cometas provenientes de la región de Urano-Neptuno 

colisionaron con la Tierra. Algunos autores piensan que estos cometas contribuyeron con la 

mayor cantidad de agua (ej. Chyba, 1990, Delsemme, 2001). La dinámica de formación de 

la Tierra muestra que sería factible que otros planetas rocosos, o satélites, adquieran agua 

de manera similar (Kasting y Catling, 2003 y Porco et al., 2006), ya que el agua es un 

elemento abundante en la galaxia y puede ser encontrada en nubes moleculares y discos 

protoplanetarios (Cernicharo y Crovisier, 2005). 
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Las observaciones de la sonda espacial Galileo muestran que existen otros océanos en 

nuestro sistema solar, por ejemplo en los satélites de Jupiter: Europa, Ganímedes y Calisto 

(Khurana et al., 1998 y Kivelson et al., 2000); o en Encélado, satélite de Saturno, 

observado por la sonda Cassini (Ingersoll et al., 2006 y Porco, et al., 2006). En estos 

satélites el agua no depende del calor del Sol para permanecer líquida. Los estudios sobre la 

dinámica de los océanos en cuerpos espaciales, como los satélites de Júpiter o Saturno, 

muestran que es muy difícil que cuerpos grandes de agua se congelen completamente. En 

principio, la capa de hielo superficial que forman los océanos al descender la temperatura 

reduce la tasa de pérdida de calor en su interior. Las Fuentes de calor provenientes del 

interior del planeta o incluso el calor generado por las fuerzas de marea pueden evitar que 

el océano se congele completamente. En consecuencia, autores como Tyler (2010) piensan 

que los océanos pueden ser comunes en planetas y satélites del el universo. 

1.3.3. La atmósfera 

Para mantener agua líquida en la superficie, los planetas necesitan alcanzar ciertas 

temperaturas y presiones. Esto se logra con atmósferas más o menos densas, que puedan 

retener el calor proveniente de la estrella mediante un efecto de invernadero (Kasting et al., 

1993).  

El efecto invernadero eleva la temperatura atmosférica. Se produce cuando hay 

especies químicas que permiten el paso de la radiación visible proveniente del Sol, pero 

absorben la radiación infrarroja emitida por la superficie del planeta (Figura 1). Gases como 

el CO2 y CH4 son conocidos como gases invernadero, ya que al igual que el vapor de agua, 

pueden provocar el aumento de este efecto en la atmósfera (Bennet et al., 2009). 

La atmósfera también puede absorber radiaciones de alta energía, como UV, 

atenuándolas para disminuir su efecto sobre la superficie del planeta; lo que protegería la 

vida desde sus primeras etapas de evolución (Kasting et al, 1997). 
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Los planetas también pueden perder su atmósfera cuando no tienen la masa necesaria 

para tener la fuerza gravitacional suficiente para evitar que las moléculas escapen al 

espacio, cuando son bombardeadas por el viento solar o son afectadas por colisiones de 

cuerpos espaciales menores, como cometas y asteroides (Bennet et al., 2009). 

La atmósfera de la Tierra no siempre fue igual. A lo largo de su historia fue 

cambiando, partiendo de una atmósfera primitiva que tenía una composición parecida a la 

nebulosa primordial. La atmósfera primitiva gradualmente fue perdiendo sus componentes 

más ligeros como el hidrógeno (H2) y el helio (He), hasta que paulatinamente los gases 

provenientes de la corteza terrestre y vulcanismo se convirtieron en los principales 

constituyentes de lo que se conoce como la atmósfera secundaria. 
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Figura 1. Efecto invernadero. La radiación solar entrante se puede dispersar en la atmósfera o ser reflejada 
por las nubes y los aerosoles. La superficie puede reflejar o absorber la energía solar que le llega; la 
radiación que se absorbe no se disipa, se encuentra como calor sensible o latente y se puede almacenar 
durante algún tiempo; finalmente vuelve a ser emitida como radiación infrarroja, que es atrapada y 
reenviada de nuevo a la Tierra calentando la atmósfera.



Introducción

No hay un consenso sobre la composición exacta de la atmósfera secundaria, pero se 

piensa que contuvo principalmente vapor de agua, N2 y CO2. (Poole 1951; Holland 1962 y 

Walker et al., 1977). En la atmósfera secundaria son importantes, por un lado, los efectos 

de los gases invernadero que contribuyen al calentamiento del planeta y, por otro lado, los 

óxidos de azufre y otros aerosoles emitidos por los volcanes, que contribuyen a su 

enfriamiento (Hart, 1978). El mismo tipo de evolución atmosférica podría ocurrir en otros 

planetas terrestres, por lo que se ha propuesto que las atmósferas de N2 y CO2 son 

importantes para el surgimiento de la vida (Selsis et al., 2008). 

En la atmósfera secundaria de la Tierra primitiva, la coexistencia de gases oxidantes y 

reductores debió haber provisto a los organismos de fuentes de energía química que 

pudieron utilizar. Los organismos metanógenos son un ejemplo, porque combinan H2 y CO2 

para obtener su energía mediante la reacción  4H2 + CO2 ⇋ CH4 + H2O. En estudios de 

laboratorio se ha observado que los organismos metanógenos pudieron ser capaces de 

eliminar el H2 de la atmósfera al producir CH4. Probablemente éste fue el primer cambio 

atmosférico provocado por la acción de seres vivos. 

Los organismos autótrofos, ampliamente distribuidos en la Tierra durante el 

proterozoico, modificaron la atmósfera por tercera vez en su historia, en lo que sin duda ha 

sido la alteración atmosférica más importante. Esta alteración ocurrió mientras la vida 

capturaba gran parte del CO2 atmosférico, a la vez que liberaba O2 mediante la fotosíntesis 

oxigénica, descrita por la reacción xH2O + xCO2 + hν ⇌ (CH2O)x + xO2. La evidencia 

geológica indica que hubo dos importantes incrementos en los niveles de O2, el primero en 

la era Paleoproterozoica (2.5 a 1.6 mil millones de años atrás) y el segundo en la era 

Neoproterozoica (1.0 a 0.5 mil millones de años atrás), debido a que entre ambas eras 

aparecieron los organismos heterótrofos que consumen O2 atmosférico. Con el tiempo se 

estableció un balance entre el consumo y formación de CO2 y O2, que ocasionó que este 

último se encuentre en abundancias tan altas que sólo la actividad biológica puede 

mantener en la atmósfera (Catling y Claire, 2005). 
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1.3.4. La tectónica de placas y el Ciclo de carbonatos-silicatos 

Los gases atmosféricos también pueden interactuar con las superficies de los planetas. El 

CO2 atmosférico se disuelve en agua para formar ácido carbónico (H2CO3), que aunque es 

un ácido débil, con el tiempo puede disolver los silicatos de las rocas formando dióxido de 

silicio (SiO2) y carbonatos (Walker et al., 1981). La reacción global se puede expresar 

como 2CO2 + CaSiO3 + H2O ⇌ Ca(HCO3)2 + SiO2. Tanto los carbonatos como los silicatos 

sedimentan, o bien, constituyen las conchas de los organismos vivos que al morir también 

pasan a formar parte de los sedimentos. Para liberar nuevamente el CO2 a la atmósfera se 

requiere que los planetas tengan tectónica de placas. Las placas tectónicas al chocar pueden 

formar zonas de subducción, es decir, lugares donde una placa se hunde por debajo de otra, 

siendo generalmente la litosfera oceánica la que se subduce. En estas zonas las altas 

presiones y temperaturas revierten la reacción de carboxilación, liberando el CO2 a la 

atmósfera a través del degasamiento volcánico. El proceso completo se conoce como ciclo 

de los carbonatos-silicatos. 

En planetas como la Tierra en donde el ciclo de los carbonatos-silicatos está 

funcionando, la presión parcial de CO2 está en función de la distancia orbital. Esto significa 

que el CO2 estará presente a nivel de trazas en las atmósferas de los planetas hacia el límite 

interior de la zona habitable, mientras que hacia el límite exterior será un constituyente 

importante de su atmósfera. Lo anterior se puede explicar de la siguiente manera: Mientras 

más cerca esté un planeta de su estrella, recibe más energía y se evapora más agua; como el 

CO2 es soluble en agua, entonces una atmósfera con más agua puede solubilizar una mayor 

cantidad de CO2, formando H2CO3 y luego carbonatos que sedimentan; cuando esto ocurre 

se elimina CO2 de la atmósfera. Por el contrario, cuando la distancia orbital aumenta, la 

energía proveniente de la estrella es débil y evapora menos agua; entonces, el CO2 no es 

removido de la atmósfera con tanta eficiencia, sin embargo, las reacciones de 

descarboxilación en las zonas de subducción continúan formando CO2, que es expulsado a 

la atmósfera por degasamiento volcánico. Este proceso acumula CO2 en la atmósfera 

(Kasting, 1988 y 1989). 
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El ciclo de los carbonatos-silicatos es un ejemplo de la importancia de la actividad de 

las placas tectónicas. Sin este tipo de tectonismo los planetas de tipo terrestre perdería 

gradualmente los constituyentes de su atmósfera que reaccionan con la superficie. 

1.4. Exoplanetas 
Un planeta es un objeto que orbita alrededor de una estrella, con suficiente masa para que 

su gravedad propicie una forma prácticamente esférica. Los planetas han limpiado la 

vecindad de su órbita y nunca han sostenido reacciones de fusión nuclear en su centro 

(Dvorak, 2008). 

Los planetas extrasolares, o exoplanetas, son aquellos que se encuentran fuera de 

nuestro Sistema Solar, orbitando alrededor de sus propias estrellas. Los astrónomos los 

buscaron por años hasta que el primero fue descubierto en 1995, orbitando una estrella 

similar al Sol (Mayor y Queloz, 1995). Poco tiempo después dos exoplanetas más fueron 

descubiertos orbitando otras estrellas (Marcy y Butler, 1996). Desde entonces se han 

descubierto más de 800 exoplanetas y la lista aumenta día con día  , permitiendo el diseño y ‡

ajuste de modelos para explicar su diversidad y abundancia. 

Por el momento la mayoría de los exoplanetas descubiertos están orbitando estrellas 

de tipos espectrales que van de la F a la M y poseen tamaños similares al de Júpiter (>100 

M⊕). No obstante, los modelos de formación y evolución de planetas indican que es muy 

probable que existan planetas rocosos, incluso en sistemas donde los planetas jovianos se 

hallan muy cerca de su estrella (Raymond et al., 2006). Detecciones de Beaulieu et al. 

(2006) y Udry et al. (2007) sugieren que planetas con masas similares a la de la Tierra 

pudieran ser comunes (Beaulieu et al., 2006). 
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1.4.1. Características de los exoplanetas potencialmente habitables 

Los planetas rocosos son el lugar ideal para que la vida pueda desarrollarse (Selsis et al., 

2008). Se ha propuesto que los planetas habitables tengan por lo menos 1/3 de la masa de la 

Tierra, ya que planetas más pequeños perderían fácilmente su atmósfera (Kass y Yung, 

1995). Como límite superior se consideran 10 M⊕, debido a que planetas con masas 

mayores tienden a acumular grandes cantidades de gas, produciendo atmósferas demasiado 

densas (Pollack et al., 1996). 

Es deseable que los planetas rocosos generen placas tectónicas activas, ya que como 

se mencionó anteriormente, la tectónica de placas permite el reciclado de los gases 

atmosféricos. En nuestro Sistema Solar, la Tierra es el único planeta rocoso que presenta 

tectónica de placas, por lo que se había cuestionado la factibilidad de que este tipo de 

planetas puedan desarrollar placas tectónicas. Sin embargo, Valencia y O’Connell (2007) 

hacen un estudio teórico sobre la factibilidad de que los planetas rocosos desarrollen 

tectonismo activo, concluyendo que es altamente probable que planetas terrestres más 

grandes a 1 M⊕ presenten tectónica de placas. Valencia y O’Connell (2007) consideran que 

el movimiento de las placas tectónicas es un proceso que necesariamente involucra una 

falla, o rompimiento de la litosfera, provocando su deformación y subducción. A su vez, 

estos movimientos dependen de las propiedades mecánicas de las placas, las cuales están 

relacionadas con la masa del planeta. Sus resultados sugieren que mientras la masa de un 

planeta terrestre aumenta, la litosfera se adelgaza, provocando la formación de placas 

debido al aumento de las fuerzas de tensión que superan su resistencia. El proceso se 

favorece con la presencia de agua para lubricar el movimiento de las placas. 

Algunos autores también han discutido la importancia del campo magnético que 

rodea a algunos planetas (ej. Stevenson et al. 1983). El campo magnético protege a las 

atmósferas de ser erosionadas por el viento solar (Lammer et al., 2009). Para su formación 

se requiere que los planetas sean ricos en materiales magnéticos depositados en el núcleo 

como la magnetita o hematita. También se requiere que la fuerza de Coriolis sea lo 
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suficientemente grande como para causar un movimiento de convección en el núcleo 

externo del planeta. Modelos computacionales predicen que planetas terrestres donde 

existen placas tectónicas activas requieren una menor fuerza de Coriolis y, por lo tanto,  

forman un campo magnético incluso con movimientos de rotación lenta (Stevenson et al. 

1983). 

Otras características planetarias importante para la habitabilidad, son la excentricidad 

de la órbita y la oblicuidad del planeta. Ambas características permiten la aparición de 

estaciones anuales (Laskar et al., 1993 y Dressing et al., 2010). La excentricidad caracteriza 

a la elipse que describe la órbita de un planeta; mientras más parecida sea la órbita de un 

planeta a un círculo, la variación estacional es menor. Por el contrario, al aumentar la 

excentricidad, las órbitas planetarias describen elipses más largas, provocando variaciones 

estacionales extremas. Lo ideal para la vida sería que los planetas tuvieran excentricidades 

pequeñas, porque tendrían un clima relativamente estable. La Tierra, por ejemplo, tiene una 

excentricidad promedio de 0.028 (Dressing et al., 2010). La oblicuidad del planeta también 

influye en la aparición de estaciones anuales. Se le llama oblicuidad, o variación axial, al 

ángulo que forma el eje de rotación de un planeta con respecto al eje perpendicular a la 

órbita. Al igual que la excentricidad, es deseable que los planetas tengan una oblicuidad 

pequeña, por ejemplo, la oblicuidad promedio de la Tierra es de 23.5º. Un factor importante 

para mantener estable la oblicuidad de la Tierra es la Luna; sin ella la Tierra oscilaría entre 

los 0º y los 85º, impidiendo la estabilización del clima (Laskar et al., 1993). 

Hasta el momento, los exoplanetas con masas entre 1/3 M⊕ y 10 M⊕ representan una 

pequeña fracción del total de planetas descubiertos, apenas 58 exoplanetas están en este 

rango de masas. Esto probablemente se deba a los límites de detección de las técnicas 

actuales (Udry y Santos, 2007). El mayor problema para detectar planetas terrestres es el 

brillo de la estrella, el cual es mayor que la luz reflejada y emitida por el planeta en 

alrededor de 1010 veces en el espectro de luz visible y 106 veces en el de infrarrojo. Esta 

condición hace que la detección de planetas con masas menores a 10 M⊕ esté limitada a 

estrellas de baja masa, principalmente de tipo espectral M con ∼0.5 veces la masa del sol 

(Segura, 2010). 
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1.4.2. Técnicas de detección 

Las observaciones de exoplanetas están caracterizadas por mediciones indirectas donde los 

fotones detectados provienen de la estrella de fondo, o bien, son una mezcla de la estrella y 

el planeta. Estas técnicas indirectas incluyen la velocidad radial, tránsito, microlentes 

gravitacionales y astrometría. Son de gran utilidad para estimar las masas planetarias y 

constituyentes atmosféricos; además mediante la técnica de tránsito se puede estimar el 

tamaño de los planetas (Segura y Kaltenegger, 2010). 

I. Velocidad Radial 

Esta técnica, basada en el efecto Doppler, mide la desviación de las líneas en el espectro 

electromagnético de la estrella cuando un planeta esta orbitando a su alrededor. El planeta 

ejerce una fuerza gravitacional al orbitar la estrella central, de manera que la estrella gira 

sobre el centro de masa del sistema. Las oscilaciones pueden detectarse mediante leves 

cambios en las líneas espectrales según la estrella se acerca (corrimiento hacia el azul) o se 

aleja (corrimiento al rojo) del observador. Este método es exitoso para detectar planetas 

masivos orbitando muy cerca de la estrella (Segura y Kaltenegger, 2010). 

II. Tránsito 

Consiste en observar la estrella y detectar pequeños cambios en la intensidad de su luz. 

Estos cambios suceden cuando un planeta pasa delante de la estrella. El método de tránsito 

encuentra más fácilmente planetas de gran volumen; debido a que planetas similares en 

tamaño a Júpiter, al pasar entre nosotros y una estrella similar al Sol, causa una disminución 

en la luminosidad de la estrella del 1%; mientras que un planeta como la Tierra sólo causa 

una disminución de 10-4%.  

Los avances tecnológicos han permitido que los instrumentos abordo del telescopio 

espacial Kepler tengan la sensibilidad para detectar planetas del tamaño de la Tierra. El 

método de tránsito, junto con el de velocidad radial, pueden utilizarse para caracterizar 

mejor las atmósferas de los planetas (Segura y Kaltenegger, 2010). 
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III. Microlentes gravitacionales 

Las lentes gravitacionales se forman cuando la luz proveniente de un objeto brillante se 

curva alrededor de un objeto masivo cuando se encuentran alineados con el observador 

(Wambsganss, 2006). Los avances sobre esta técnica permiten usar las lentes 

gravitacionales como telescopios para detectar planetas con masas similares a la Tierra 

(Segura y Kaltenegger, 2010). 

IV. Astrometría 

La astrometría mide el movimiento de las estrellas por el cielo, el movimiento de las 

estrellas a través del cielo presenta oscilaciones que pueden ser medidas. Instrumentos en el 

espacio capaces de medir el movimiento de las estrellas con una precisión de 

microsegundos de arco podrían encontrar planetas de alrededor de 10 M⊕ (Segura y 

Kaltenegger, 2010). 

1.4.3. Instrumentos 

La búsqueda de vida fuera del Sistema Solar requiere de instrumentos colocados en el 

espacio (Meadows, 2005). Existen antecedentes de misiones espaciales con el objetivo de 

encontrar planetas similares al nuestro, por ejemplo CoRot (http://smsc.cnes.fr/COROT) y 

Kepler (http://kepler.nasa.gov). En el futuro podríamos ser testigos de una nueva 

generación de satélites con instrumentos capaces de detectar planetas de masa similar a la 

de la Tierra y analizar la composición química de sus atmósferas. Como ejemplos de 

nuevos proyectos se puede citar a EChO (http://sci.esa.int/echo) y el telescopio espacial 

James Webb (http://www.jwst.nasa.gov).  

I. CoRot 

Esta misión de la Agencia Espacial Europea fue propuesta por primera vez por Catala et al. 

(1995) con el objetivo de buscar planetas extrasolares. CoRot fue lanzado en 1996, orbita 

en torno a la Tierra y utiliza la técnica de tránsito para encontrar planetas extrasolares 

(Rouan et al., 2000). Se espera que CoRot descubra mayormente planetas del tamaño de 

Júpiter o más grandes, aunque sus instrumentos son lo bastante sensibles como para 
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detectar planetas rocosos de tan sólo un par de veces el tamaño de la Tierra (Bordé et al., 

2003). Otro de sus objetivos es el de estudiar la astrosismología, detectando temblores que 

tienen lugar en la superficie de las estrellas y que alteran su luminosidad. Este fenómeno 

permite calcular la masa, edad y composición química de las estrellas (Baglin et al., 2002). 

Su primer resultado relevante en la búsqueda de vida fue el descubrimiento del 

exoplaneta CoRot-7b, que tiene un radio aproximado de 1.7 veces el radio de la Tierra y 

probablemente es un planeta rocoso (Léger et al., 2009). En su momento fue el planeta más 

pequeño del que se tuviera conocimiento. 

II. Kepler 

Kepler fue lanzado en el 2009 por la NASA. También utiliza la técnica de tránsito para 

buscar planetas, pero a diferencia de CoRot, Kepler orbita alrededor del Sol y cuenta con el 

fotómetro y la cámara más sensibles, que le permiten detectar planetas con tamaños 

similares al de la Tierra. Su telescopio tiene un campo de visión de 105 grados cuadrados, 

mientras que la mayoría de los telescopios tienen ángulos de visión de alrededor de un 

grado cuadrado. Con un campo de visión tan grande, Kepler puede monitorear el brillo de 

alrededor de 10000 estrellas al mismo tiempo por al menos 3.5 años (Borucki et al., 2007). 

Los principales objetivos de Kepler son: Determinar la frecuencia de planetas 

terrestres y gigantes, dentro o cerca de la zona habitable de las estrellas. Conocer las 

características orbitales de esos planetas. Determinar la frecuencia de planetas y sus 

característica orbitales en sistemas de estrellas múltiples. Conocer las características de las 

estrellas que hospedan planetas (Koch et al., 2010). 

Kepler es capaz de determinar la distancia orbital, masa y radio de los planetas, por lo 

que puede estimar la densidad y suponer si es un planeta rocoso, además de concentrar su 

búsqueda dentro de las zonas habitables de las estrellas. Dadas sus características Kepler es 

ideal para buscar planetas habitables (Koch et al., 2010). Al momento ha detectado poco 

mas de 3,538 planetas candidatos y ha confirmado la existencia de 246  . Un análisis §
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reciente de los datos obtenidos por Kepler, indica que alrededor del 17% de las estrellas 

tienen planetas con tamaños similares a la Tierra y órbitas similares a las de Mercurio 

(Fressin et al., 2013). Si se considera que hay cerca de 100 mil millones de estrellas en la 

vía láctea, podríamos suponer que hay cerca de 17 mil millones de planetas del tamaño de 

la Tierra. 

Dentro de los descubrimientos más notables de la misión se encuentran planetas 

como Kepler-10b con 4.5 M⊕, 1.4 R⊕   y una densidad de 8.4 g cm-3 que lo colocan como **

el primer planeta rocoso descubierto (Batalha et al., 2011). Otro planeta llamado Kepler-16, 

descubierto por la técnica de tránsito, fue el primer planeta orbitando un sistema de dos 

estrellas (Doyle et al., 2011). Kepler-22b es un planeta con 2.4 R⊕ orbitando dentro de la 

zona habitable de su estrella y aunque aún no se confirma que sea un planeta rocoso, de 

serlo, sería altamente probable que tuviera agua líquida sobre su superficie (Borucki et al., 

2012). Más recientemente se ha confirmado el descubrimiento de dos planetas de tamaños 

similares a la Tierra orbitando la estrella Kepler-20. El primer planeta tiene un radio de 1.03 

R⊕ y el segundo de 0.83 R⊕. Los resultados preliminares siguieren que ambos podrían ser 

planetas rocosos (Fressin et al., 2012). 

III. EChO 

El nombre de este telescopio espacial proviene del acrónimo en inglés Exoplanet 

Characterization Observatory. Es un proyecto que se encuentra en fase de estudio por parte 

de la Agencia Espacial Europea. Su objetivo será analizar la física y química de las 

atmósferas planetarias a partir de observaciones espectroscópicas de alta resolución. 

EChO podrá determinar las fracciones de agua, monóxido de carbono, dióxido de 

carbono, amoniaco y metano, también podrá medir el albedo, perfiles de temperatura y 

presión atmosférica; incluso medir las variaciones espaciales y temporales de la 

temperatura y composición química de las atmósferas planetarias. EChO dará prioridad a 

planetas entre 1 y 10 veces el tamaño de la Tierra y se espera que sea capaz de detectar 

satélites con un radio equivalente a un tercio del radio terrestre (Tinetti et al., 2011). 
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IV. Telescopio Espacial James Webb 

El telescopio espacial James Webb (TEJW), construido por la NASA en conjunto con la 

Agencia Espacial Europea, pretende ser el reemplazo del telescopio Hubble. Es un gran 

telescopio en infrarrojo (6.6 m) que explorará fenómenos del espacio profundo, desde las 

galaxias lejanas, hasta planetas y estrellas cercanas. Además brindará a los científicos pistas 

sobre la formación del Universo y la evolución de nuestro sistema solar (Deming et al., 

2009).  

El telescopio se ubicaría en el espacio, en el segundo punto de Lagrange, para 

mantener una órbita estacionaria a 1.5 millones de kilómetros. Sus instrumentos podrán 

determinar las características físicas y químicas de los planetas, incluyendo el análisis de 

sus atmósferas, por lo que podrá determinar el potencial de habitabilidad en los planetas 

que analice (Gardner et al., 2006). 

1.4.4. Exoplanetas de interés 

Aunque día a día se descubren nuevos exoplanetas son pocos los que han sido objeto de 

interés en la búsqueda de vida. Actualmente hay siete exoplanetas que pudieran ser 

considerados potencialmente habitables   (Tabla 2). ††
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Tabla 2. Planetas potencialmente habitables (Catálogo de Exoplanetas Habitables).

Exoplaneta ESI

Gliese 581g 2.6 1.4 10 0.82

Gliese 667C c 4.9 1.9 27 0.79

Kepler-22 b 6.4 2.1 31 0.75

Taui Ceti e 5 1.9 68 0.74

Gliese 163 c 8.3 2.4 61 0.68

HD 40307 g 8.2 2.4 6 0.67

Gliese 581d 6.9 2.2 -37 0.5

!  The Habitable Exoplanet Catalog [en línea]. Planetary Habitability Laboratory. Arecibo, Puerto Rico ††

[Consultada en febrero de 2014]. Disponible en http://phl.upr.edu.

M (M⊕)        R (R⊕)        Tsuperficial (ºC)
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Los planetas en la tabla 2 son clasificados según su similitud con la Tierra mediante 

la escala ESI, siglas en inglés de Earth Similarity Index. La escala va de 0 a 1, siendo el 

valor más bajo para planetas que no tiene ninguna similitud con la Tierra y el valor más alto 

se otorgaría a planetas muy similares al nuestro; por ejemplo, planetas terrestres de 

composición y temperatura atmosférica similares a la Tierra obtendrían valores >0.8, lo que 

supondría que serían aptos para mantener vida compleja; mientras que, con valores entre 

0.5 y 0.8 sólo podrían ser habitados por organismos extremófilos (Schulze-Makuch et al., 

2011). 

A la fecha el único exoplaneta con ESI > 0.8 es Gliese 581 g. Aunque este exoplaneta 

podría ser el de mayores posibilidades de habitabilidad, su existencia sigue siendo tema de 

debate (Baluev, 2012). El exoplaneta se encontraría en medio de la zona habitable de su 

estrella, de tipo espectral M menos caliente y masiva que el Sol. Gliese 581 g orbitaría a 

0.146 UA y tendría una masa de 3 ó 4 veces la de la Tierra, por lo que si fuera un planeta 

rocoso se esperaría que tuviera una atmósfera y agua líquida sobre su superficie (Vogt et 

al., 2010). 

Algunos investigadores sospechan que debido a la cercanía con su estrella, Gliese 581 

g tiene su movimiento de rotación sincronizado con su movimiento de traslación; es decir, 

que una cara del planeta siempre está apuntando a su estrella (Vogt et al., 2010). Esto no 

necesariamente es un problema, ya que una atmósfera relativamente densa podría rotar 

alrededor del planeta debido a las diferencias de temperatura entre el lado expuesto a la 

estrella y el lado oculto. La rotación de la atmósfera produciría una temperatura promedio y 

probablemente extensas zonas del planeta podrían ser habitables (Joshi et al., 1997). 

Planetas con ESI < 0.8, como Gliese 667C c (Udry y Santos, 2007), Gliese 163 c   y ‡‡

Gliese 581d (Udry et al.,2007) que orbitan estrellas de tipo M con masas menores a la del 

Sol, podrían también tener agua líquida en sus superficies dependiendo de las 

características de sus atmósferas (Schilling, 2007; von Paris et al., 2011 y Wordsworth et 
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al., 2011). Kepler-22 b orbita una estrella similar al Sol (Tipo G) a una distancia de 0.85 

UA y tiene un periodo aproximado de 290 días. Se piensa que tiene agua líquida y muy 

probablemente una atmósfera con presión y temperatura comparables a las de nuestro 

planeta (Borucki et al., 2012). Tau Ceti e también orbita una estrella tipo G de 0.8 veces la 

masa del Sol; si se confirma su existencia, se encontraría dentro de la zona habitable de su 

estrella y tendría una temperatura superficial de 68 ºC, por lo que sólo sería apto para 

organismos termófilos (Tuomi et al., 2012b).  HD 40307 g orbita una estrella tipo K a una 

distancia de 0.6 UA; se estima que la zona habitable de su estrella está entre 0.43 y 0.85, 

por lo que el planeta se encuentra casi en el centro de la zona habitable, recibiendo 

alrededor del 60% de la energía que recibe la Tierra del Sol (Tuomi et al., 2012a). 

1.5. Caracterización Remota de Exoplanetas 
El descubrimiento de planetas rocosos con tamaños similares al de la Tierra, dentro de  las 

zonas habitables de sus estrellas, es sólo el primer paso en al búsqueda de vida por el 

Universo. Para reconocer si un planeta es adecuado para la vida, o incluso, si la vida existe 

sobre su superficie, se requieren técnicas de análisis remoto (Des Marais et al., 2002). Para 

tales fines se han propuesto técnicas espectroscópicas que permiten obtener información de 

los componentes atmosféricos y su abundancia, mediante el análisis del espectro de luz 

visible e infrarroja provenientes de la estrella y el planeta (Cockell et al., 2009). 

En general un análisis espectroscópico se basa en estudiar la absorción o emisión de 

radiación electromagnética a ciertas longitudes de onda. La radiación electromagnética que 

emite la materia se debe a las diferencias de energía (ΔE) entre las transiciones de los 

electrones de un nivel a otro. ΔE está relacionada con la frecuencia (ν) de la radiación 

emitida o absorbida a través de la ecuación de Börh, ΔE = hν, donde h es la constante de 

Plank. La frecuencia y la longitud de onda (λ) guardan una relación inversa igual a ν = cλ-1, 

donde c es la velocidad de la onda. Cada elemento o molécula produce un espectro de 

radiación electromagnética característico a partir del cual pueden ser identificados (Cruz et 

al., 1986). 
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Como los planetas brillan reflejando la luz de su estrella en el visible e IR cercano y 

emiten en el IR medio, el espectro de los planetas contiene las bandas de absorción o 

emisión características de las especies químicas presentes en su superficie y atmósfera (Des 

Marais et al., 2002). Incluso mediante el análisis matemático de espectros de emisión se 

puede determinar la abundancia relativa de los constituyentes atmosféricos (Miller-Ricci, 

2009 y Benneke y Seager, 2012). 

1.5.1. Bioseñales 

La vida produce una serie de moléculas que pueden ser detectadas remotamente; éstas 

poseen la característica de estar fuera del equilibrio termodinámico (Lovelock, 1965) por lo 

que su presencia o abundancia no tendría explicación si sólo son considerados fenómenos 

geoquímicos. A las señales que estas moléculas producen en el espectro electromagnético 

se les conoce como bioseñales. (Des Marais et al., 2002, Meadows, 2005 y Cockell et al., 

2009). Se han propuesto varias moléculas indicadoras de vida, las más relevantes son el O2, 

O3, N2O y CH4. El agua aunque no es producto de la vida y no se le considera propiamente 

una bioseñal, si se considera su detección indispensable para determinar la habitabilidad de 

un planeta. 

Existen varios estudios sobre la capacidad de detección de las bioseñales bajo 

diferentes condiciones, encontrando diferencias entre la intensidad de la señal y el tipo de 

estrella. Estas diferencias son atribuidas a la cantidad de radiación, principalmente UV, que 

recibe la atmósfera (Segura et al., 2003 y 2005). La capacidad de detección de las 

bioseñales también depende del periodo geológico y la etapa evolutiva en la que se 

encuentre la vida, ya que se requiere tiempo para que los gases producidos por la actividad 

biológica se concentren hasta alcanzar niveles que permitan su detección (Catling y Claire, 

2005). 
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En la Tierra, las abundancias de O2, O3, N2O y CH4 han variado a lo largo de su 

historia (Figura 2). El CH4 por ejemplo pudo haber existido en la atmósfera desde el 

Arqueano en cantidades considerables, mientras que el O2 producido por fotólisis del agua 

estaría en cantidades tan bajas que no sería fácilmente detectable en esa misma época. 

Durante el Proterozoico los niveles de oxígeno atmosférico aumentaron debido a la 

fotosíntesis. En este mismo periodo el CH4 también es abundante, por lo que ambas 

especies químicas pudieron ser detectadas simultáneamente, lo que hubiera sido una buena 

evidencia de vida. Actualmente los niveles de metano son mucho más bajos que en el 

pasado por lo que no es fácilmente detectable, sin embargo, las cantidades de O2 sólo 

pueden ser explicadas por fotosíntesis. Además la detección de pigmentos superficiales y 

agua serían indicadores de la presencia de vida en la Tierra (Kasting y Catling, 2003). 
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Figura 2. Evolución de las bioseñales en la Tierra. Tasas de mezclado superficiales estimadas 
de los principales gases producidos por la vida en diferentes eras geológicas (Catling y Claire, 
2005). Se usan las tasas de mezclado como una forma de expresar abundancias. La tasa de 
mezclado está definida como el número de moléculas de una especie química entre el total de 
moléculas de todas las especies.
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Es necesario analizar a las moléculas propuestas como bioseñales dentro de su 

contexto geológico para descubrir falsos positivos o negativos. Por ejemplo, en la Tierra 

actual el O2 tiene una abundancia del 21% del volumen de la atmósfera igual a 0.2 bares; 

sin embargo, se piensa que en la Tierra primitiva, antes de la aparición de la vida y la 

fotosíntesis, el O2 tuvo una abundancia de 10-13 veces la abundancia actual (Kasting, 1993 y 

Kasting y Catling, 2003). No obstante, en ese mismo periodo geológico la parte alta de la 

atmósfera pudo haber tenido una abundancia de O2 de 0.2% debido a la fotólisis de CO2 

(Kasting, 1993). Una vez que la vida surgió en nuestro planeta y la fotosíntesis comenzó a 

producir O2, hicieron falta unos mil millones de años para que este gas alcanzara su 

abundancia actual (Catling y Claire, 2005), por lo que cabe la posibilidad de que exista vida 

en algún planeta sin que sea posible detectar O2 (Segura et al., 2007). Esto sería 

considerado un falso negativo. 

Se han identificado dos escenarios en los que el O2 y el O3 pueden acumularse sin ser 

producto de la actividad biológica y generar falsos positivos. El primer escenario es 

producido por un efecto de invernadero desbocado como el que se piensa ocurrió en el 

Venus primitivo, donde la fotólisis de agua seguida del escape hacia el espacio de H2 formó 

O2 (Kasting, 1997). El segundo escenario ocurre en planetas congelados como Marte, lo 

suficientemente masivos como para retener gases pesados, pero no tanto como para 

mantener vulcanismo. En este tipo de planetas las reacciones que eliminarían O2 de la 

atmósfera podrían verse inhibidas, ya que la superficie congelada podría impedir el 

contacto del O2 con minerales, evitando su oxidación, y la falta de vulcanismo evitaría que 

los gases reducidos escapen a la atmósfera impidiendo que el O2 reaccione con ellos. La 

atmósfera marciana tiene 0.1% de O2, aunque planetas ligeramente mayores podrían 

contener más si generaran la suficiente gravedad para impedir el escape de este gas al 

espacio (McElroy y Donahue 1972). 

!31



Capítulo 1

La fotólisis del O2 es la única fuente de O3 en la atmósfera de un planeta terrestre, por 

lo que su detección confirma la presencia de oxígeno atmosférico. La abundancia de ozono 

es muy sensible a la radiación UV, en general se produce más O3 a mayor cantidad de UV 

con longitudes de onda menores a 180 nm. Por otro lado, el O3 es fotolizado a longitudes de 

onda entre 170 nm y 350 nm mediante la serie de reacciones descritas en la tabla 3. 

Tabla 3. Fotólisis de O3. 

Estudios computacionales sugieren que planetas con agua y CO2 atmosférico, dentro 

de la zona habitable, tendrían O2 y O3 en su atmósfera. Sin embargo, después de considerar 

la química atmosférica, en particular el efecto de la adsorción de especies oxidadas en el 

agua de lluvia, Segura et al. (2007) concluyen que las abundancias de O2 y O3 serían 

mínimas, por lo que no podrían ser detectadas en el espectro del planeta. De detectarse O2 

en un planeta con agua y CO2, sería probablemente producido por alguna actividad 

biológica (Segura et al., 2007).  

El N2O es un gas de invernado producido en abundancia por la vida y únicamente en 

trazas por procesos abióticos. Casi todo el N2O de la Tierra es producido por bacterias 

anaerobias desnitrificantes (Nna-Mvondo et al., 2005). En la atmósfera terrestre se 

incrementó desde el proterozoico como resultado de la protección del O3 a los rayos UV 

(Segura et al., 2003). La detección del N2O es complicada debido a que no tiene señal en el 

espectro visible y aunque presenta tres bandas en el infrarrojo se requieren de espectros de 

alta resolución para poder distinguirlas, ya que se traslapan con las señales producidas por 

el H2O, CO2 y CH4. Por esta razón es poco probable que las primeras misiones con la 

capacidad para analizar atmósferas planetarias busquen esta especie (Kaltenegger et al., 

2010). 
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O2 + hv (λ < 180 nm) → O + O 
O + O2 → O3 

O3 + hv (170 nm < λ < 350 nm) → O2 + O 
O + O3 → O2 + O2
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1.5.2. El experimento Galileo 

En 1989 fue lanzada la misión Galileo con el objetivo de estudiar algunos de los satélites 

Jovianos, así como la atmósfera y el entorno magnético de Júpiter. Cuando se encontraba a 

960 km sobre el Mar Caribe los instrumentos de la misión analizaron la luz reflejada por la 

Tierra. El objetivo de este experimento era observar a nuestro planeta como se observaría 

cualquier otro exoplaneta, buscando evidencias de actividad biológica (Sagan et al., 1993). 

Los resultados muestran que el planeta está cubierto por grandes cantidades de vapor 

de agua, nieve y océanos. También se detectó demasiado O2 en la atmósfera, más del doble 

del que podría producirse por la fotólisis del agua. Una posible explicación a las altas 

abundancias de O2 es que sea formado por fotosíntesis. El experimento Galileo detectó un 

pigmento superficial ampliamente distribuido por la superficie del planeta cuyo origen no 

parece ser mineral. El pigmento tiene una marcada absorción en el límite rojo del espectro 

visible y puede ser atribuido a la los compuestos químicos involucrados en la fotosíntesis. 

El CH4 también es detectado con una concentración estimada de ~1 ppm, alrededor de 140 

ordenes de magnitud por arriba de su valor esperado al equilibrio termodinámico, si 

consideramos una atmósfera rica en O2.  

Además de encontrar moléculas asociadas a la vida en abundancias por arriba del 

equilibrio termodinámico, Galileo también detectó emisiones moduladas de radio 

provenientes del planeta. Todas las evidencias encontradas son señales de la existencia de 

una civilización (Sagan et al., 1993).  

Con excepción de las emisiones moduladas de radio, la mayoría de las evidencias 

químicas de vida encontradas por la misión Galileo podrían haber sido detectadas, si el 

experimento se hubiera hecho hace 109 años. La misión Galileo constituye el único 

experimento exitoso sobre nuestra habilidad para detectar vida (Sagan et al., 1993). 

!33



Capítulo 1

1.6. El metano 
El metano está constituido por un átomo de carbono con una hibridación sp3 que le permite 

formar cuatro enlaces covalentes con átomos de hidrógeno a los que acomoda en los 

vértices de un tetraedro regular (Figura 3). Es una sustancia no polar con puntos de fusión y 

ebullición de -183 ºC y -161.5 ºC respectivamente, por lo que se presenta en forma de gas a 

temperatura y presión ambientales. Tiene muy baja solubilidad en agua (3.3% v/v a 20 ºC), 

sin embargo, puede formar hidratos a presiones elevadas y temperaturas bajas. Por el 

contrario, es muy soluble en disolventes orgánicos como éter y alcohol (Cotton et al., 

1999). 

Los hidratos de CH4 pueden estabilizarse en clatratos. En la Tierra, los clatratos son 

abundantes en el fondo marino, estabilizados por las altas presiones y bajas temperaturas 

(Buffett y Archer, 2004). En el Sistema Solar, las diferentes condiciones de presión y 

temperatura les permitirían existir en diferentes ambientes, por lo que se proponen como 

importantes contenedores de metano (ej. Lunine y Stevenson, 1985). 

1.6.1. Distribución de metano en el Sistema Solar 

El metano es una molécula ampliamente diseminada por el Sistema Solar y su distribución, 

al igual que la del resto de los volátiles, está determinada por el gradiente de temperaturas 

producido por la radiación solar. Esto significa que en la parte interna del Sistema Solar, las 

temperaturas superficiales de los planetas son lo suficientemente altas como para evaporar 
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Figura 3. Metano. Representación de la molécula.
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o sublimar compuestos volátiles; una vez en la atmósfera, los gases son descompuestos por 

fotólisis y las especies resultantes son posteriormente arrastradas por el viento solar. En la 

parte externa del Sistema Solar las temperaturas permiten que los compuestos volátiles se 

conserven en hielos. El resultado es la formación de planetas terrestres pobres en metano 

hacia la parte interna del Sistema Solar y planetas gigantes ricos en metano además de otros 

volátiles hacia la parte externa (Cloutier, 2007).  

Los volátiles presentes en los planetas interiores (Mercurio, Venus, Tierra y Marte) 

proceden en su mayor parte del degasamiento de su interior (Cloutier, 2007). Aunque 

Mercurio por su cercanía al Sol no tiene propiamente una atmósfera, cerca de su superficie 

se encuentran trazas de He, H2, O2, Na, K y Ca sin que exista evidencia de CH4 en él 

(Broadfoot et al., 1974 y 1976; Kumar, 1976; Potter y Morgan, 1985; Hunten et al., 1988).  

En Venus los instrumentos de la misión Pioneer detectaron CH4 (de 1000 a 6000 

ppm) entre otros gases (Hoffman et al., 1979 y Oyama et al., 1980b); no obstante, 

mediciones posteriores pusieron en duda esos resultados al sospechar de una posible 

contaminación en los instrumentos de la Pioneer (ej. Oyama et al., 1980a; Lewis y 

Kreimendahl, 1980; Donahue y Hodges, 1993; Bézard y De Bergh, 2007). 

Un caso raro es Marte, donde según la termodinámica el CH4 no debería de 

encontrarse presente (Atreya, 2007; Zahnle et al., 2011); sin embargo, una posible señal de 

metano fue descubierta por Krasnopolsky et al. (1997), quienes estimaron una 

concentración de alrededor de 0.07 ppb. Aunque mediciones posteriores han estimado 

concentraciones de tan sólo 0.01 ppb (Krasnopolsky et al., 2004 y Formisano et al., 2004).  

Los primeros tres grupos que reportaron la existencia de metano en Marte basaron sus 

cálculos en la detección de una señal apenas distinguible entre el ruido de fondo, lo que 

provocó que autores como Zahnle et al. (2011) pusieran en duda la existencia de este gas. 

Sin embargo, Mumma et al. (2009) y Fonti y Marzo (2010) reportaron una señal clara y sus 

cálculos son consistentes con concentraciones de 0.01 ppb (Mumma et al., 2009 y Fonti y 

Marzo, 2010). 
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Si bien ya está confirmada la existencia de metano en Marte, sus fuentes siguen 

siendo desconocidas (Atreya et al., 2011). Se estima que su producción anual es de unas 

250 toneladas de las cuales un 2% puede provenir de impactos de cometas y un 4% por 

meteoritos, lo que explicaría solamente un 6% del total (Krasnopolsky et al., 2004). Más 

recientemente Bar-Nun y Dimitrov (2007), basándose en resultados experimentales y 

cálculos teóricos, proponen que la fotólisis de H2O en presencia de CO puede ser también 

una fuente de CH4; sin embargo, Krasnopolsky (2007) desestima ésta propuesta ya que los 

mecanismos que la explican no están justificados por la química en las condiciones 

ambientales marcianas (Krasnopolsky, 2007). 

Fonti y Marzo (2010) elaboraron un mapa de abundancias de CH4 superficial que 

revela dos fuentes focalizadas en regiones sobre la superficie marciana. Estas regiones 

están relacionadas con reservorios subterráneos de agua donde podrían ser factibles 

reacciones de serpentinización. Lo anterior apoyaría las propuestas de autores como Oze y 

Sharma (2005) y Lyons et al. (2005) que proponían a este tipo de reacciones como otra 

probable fuente de metano. Por otro lado algunos autores piensan que es posible la 

metanogénesis por rutas metabólicas (ej. McCollom, 1999; Weiss et al., 2000; Jakosky et 

al., 2003; Varnes et al., 2003 y Buford, 2010). Apoyando a esta hipótesis está el 

descubrimiento de hielo (Mellon y Phillips, 2001) que podría proporcionar ambientes 

protegidos del exceso de radiación, permitiendo la existencia de colonias de organismos 

metanógenos similares a los que habitan en la Tierra (Chapelle et al., 2002). 

Se ha calculado que el metano presente en Marte hubiera sido destruido por completo 

en unos 350 años a consecuencia de sus reacciones con la atmósfera y el suelo. Estas 

reacciones están listadas en la tabla 4, siendo la fotólisis directa por radiación solar Lyman-
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Tabla 4. Sumideros de CH4 en Marte. Las 3 primeras reacciones ocurren en la 
atmósfera, mientras que la reacción 4 ocurre en el suelo (Krasnopolsky et al., 2004).

1.  CH4 + hv → CH3 + H 
2.  CH4 + O(1D) → CH3 + 2OH 
3.  CH4 + OH → CH3 + H2O 
4.  CH4 + O (del suelo) → CH3 + OH
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alfa, cerca de los 80 km sobre la superficie, la que más CH4 destruye (Krasnopolsky et al., 

2004). Dado el corto tiempo de vida que tiene el metano en la atmósfera deberían existir 

fuentes que produzcan un flujo de entre ~2×105 y 2×109 moléculas cm-2 s-1 para sostener los 

niveles observados (Onstott et al., 2006). 

Los planetas externos son gigantes gaseosos con atmósferas dominadas por H2 y He. 

Júpiter, por ejemplo, tiene casi 318 M⊕ y es el segundo cuerpo más grande del Sistema 

Solar después del Sol. Contiene menos de 0.1% de CH4 en su atmósfera, formado a partir 

de la reducción del CO mediante el sistema de reacciones mostrado en la tabla 5 (Atreya y 

Wong, 2005). 

Tabla 5. Reacciones de formación de CH4 en los planetas externos. 

En Saturno pudiera estarse formando CH4 de la misma manera que en la atmósfera de 

Júpiter y alcanzar concentraciones similares. Tanto en Saturno como en Júpiter, el metano 

puede ser descompuesto por fotólisis directa: CH4 + hv → CH3 + H, la cual ocurre en el 

intervalo de 97 a 163 nm en las partes altas de sus atmósferas (Courtin et al., 1984 y Moses 

et al., 2000). 

En Urano y Neptuno se han observado abundancias de CH4 de alrededor del 2% y se 

cree que al igual que en Saturno y Júpiter, el CH4 es fotolizado en la parte alta de la 

atmósfera formando hidrocarburos más grandes, principalmente acetileno y etano, además 

de etileno, metilacetileno y diacetileno (Lunine, 1984; Bézard et al., 1991; Burgdorf et al., 

2003 y 2006 y Meadows et al., 2008). Plutón presenta una capa muy tenue de gases donde 

el CH4 puede tener una abundancia menor al 1%, debida a la sublimación de hielos 

superficiales (Young et al., 1995 y Doute, 1999). Los hielos de la superficie de Plutón 

pueden estar compuestos por 1.5% de CH4 sólido (Fink et al., 1980; Owen et al., 1993 y 

Lellouch et al., 2009). 
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H + CO → HCO 
H2 + HCO → H2CO + H → CH3O 

H2 + CH3O → CH3OH + H → CH3 + H2O 
H2 + CH3 → CH4 + H
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En cuanto a los satélites de los planetas externos, Caronte es de aproximadamente la 

mitad del tamaño de Plutón, con el que forma un sistema de dos cuerpos por lo que su 

observación directa es complicada (Stern, 1992) y no está claro si existe metano en él. La 

poca información sobre la composición individual de Caronte no aporta evidencias de que 

exista CH4 (Sawyer et al., 1987 y Fink y Disanti, 1988). 

Las observaciones de la sonda Voyager sobre Tritón, satélite de Neptuno, muestran 

que su atmósfera está predominantemente compuesta por H2 y contiene cerca de 100 ppm 

de CH4 a poca altura de la superficie (Owen y Cess, 1975; Tyler et al., 1989 y Bézard et al., 

1991) y alrededor de 0.05% en los hielos superficiales (Cruikshank et al., 1982 y 1993). 

Titán es el mayor satélite de Saturno. Tiene una atmósfera relativamente densa 

compuesta por cerca de 94% de N2. Además de la Tierra, Titán es el único cuerpo que posee 

una atmósfera densa con nitrógeno como su componente principal. Contiene un 5% de CH4 

atmosférico superficial cuyo origen no se ha podido explicar del todo, ya que la química 

atmosférica no permite la formación de CH4. Se piensa que originalmente Titán no tenía 

atmósfera, por lo que el CH4 puede provenir de clatratos formados en la subnebulosa que 

dio origen a ese satélite (Mousis et al., 2002). Otra propuesta es que el metano sea 

producido por procesos geotérmicos como la serpentinización (Niemann et al., 2005) y 

posteriormente, debido al aumento de luminosidad del Sol al evolucionar, las especies 

volátiles sublimaron y formaron su actual atmósfera (Tobie et al., 2006). 

Existen varios modelos matemáticos basados en los resultados de la sonda Voyager 

sobre Titán que sugieren que el tiempo de vida media del CH4 atmosférico está en un 

intervalo de 10 a 100 millones de años, debido a que en la estratosfera de Titán el CH4 es 

fotolizado por la luz ultravioleta produciendo radicales de vida media corta como CH3, CH2 

ó CH, los que al combinarse forman hidrocarburos más pesados como etano, propano y 

benceno (Yung et al., 1984; Gazeau et al., 2000 y Wilson y Atreya, 2004).  
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Así como las condiciones de presión y temperatura en la Tierra están cerca del punto 

triple del agua, en Titán las condiciones ambientales están cerca del punto triple del metano, 

por lo que es capaz de evaporarse de la superficie, condensarse en la atmósfera, formar 

nubes y llover formando un ciclo (Toon et al., 1988; Atreya et al., 2006; Lunine y Atreya, 

2008 y Roe, 2012).  

En Titán abundan los compuestos orgánicos y varios de éstos pueden ser de 

importancia biológica (Sagan y Thompson, 1984 y Clark et al., 2010). Se ha analizado la 

posibilidad de que la vida pueda emerger o incluso existir, ya que cuenta con agua líquida, 

especies orgánicas y fuentes de energía (Raulin, 2008). Otros autores incluso han propuesto 

la existencia de organismos metanógenos (ej. McKay y Smith, 2005 y Schulze-Makuch y 

Grinspoon, 2005) sin que hasta el momento se haya encontrado evidencia de su presencia. 

En el gas y polvo que se encuentran en el medio interplanetario se ha detectado CH4, 

tanto en estado gaseoso, como sólido (Lacy et al.,1991). También se encuentra 

ampliamente difundido en el medio interestelar donde se ha observado en hielos con 

abundancias de entre 1 y 4% relativas al agua (Gibb et al., 2004). En este tipo de medios 

tan poco densos (de 5 a 100 partículas cm-3) pueden ocurrir reacciones químicas. El CH4 se 

puede formar en la superficie de las partículas de polvo, donde los átomos de hidrógeno 

pueden combinarse con átomos de carbono ya sea por una reacción ion-molécula y 

posterior condensación sobre la superficie de polvo, o bien, reaccionando directamente 

sobre la superficie (D’Hendecourt et al., 1985). 

También se ha detectado CH4 en cometas. Probablemente el más estudiado sea el 

cometa Halley donde se ha detectado en abundancias de 2% en relación al agua (Allen et 

al.,1987). Otros datos sobre la abundancia de CH4 en hielos de núcleos de cometas van de 

aproximadamente 0.6% a 1% de abundancia relativa al H2O (ej. Bockelée-Morvan et al., 

2000; Kawakita et al., 2003 y Crovisier et al., 2004). Aunque estudios computacionales y 

de laboratorio sugieren que pudiera superar en algunos casos el 10% (Huebner, 1985) y 

tener velocidades de producción de 1×1027 moléculas por segundo como las estimadas para 

el comenta C/1996 B2 Hyakutake (Mumma et al., 1996). 
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1.6.2. Distribución de metano en la Tierra 

En nuestro planeta el metano es un potente gas de efecto invernadero, 23 veces más 

eficiente que el dióxido de carbono. Debido a que es 220 veces menos abundante que el 

CO2 atmosférico no se considera que contribuya de manera importante al calentamiento de 

la atmósfera terrestre (Houghton et al., 1996). Actualmente los niveles de metano en la 

atmósfera son de alrededor de 1.6 a 1.8 ppmv; en la superficie se encuentra distribuido 

homogéneamente, aunque una amplia zona sobre Europa, Asia y el norte de Argentina 

presentan las mayores concentraciones de este gas debido a la actividad humana; mientras 

que en la estratosfera la distribución del metano se centra hacia el ecuador (Figura 4). 
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Figura 4. Distribución de metano en la 
atmósfera terrestre. a) Metano superficial 
y b) Metano estratosférico. (http://
earthobservatory.nasa.gov).
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Gracias a mediciones en hielos antárticos contamos con un registro de las 

concentraciones de metano de varios miles de años atrás, el cual muestra cómo los flujos de 

metano oscilaban alrededor de las 0.7 ppmv, con mínimos y máximos de 0.35 y 0.80 ppmv 

durante los periodos glaciales e interglaciares (Figura 5) (Loulergue et al., 2008). El CH4 ha 

aumentado desde 0.7 ppmv hasta ~1.7 ppmv en épocas actuales. Este aumento corresponde 

a la actividad humana, incluso se tienen mediciones que confirman un incremento de 

alrededor del 7% anual desde el año de 1983 (Figura 6) (Houghton et al., 1996 y Wuebbles 

y Hayhoe, 2002). 
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Figura 6. Abundancia de CH4 atmosférico. Registros de abundancia de metano en la atmósfera en el 
periodo de 1983 a 1993.
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La gran capacidad que tiene el metano para producir un efecto de invernadero ha 

preocupado a los científicos, quienes estudian de cerca sus emisiones y consecuencias, 

siendo la más obvia el cambio climático. Actualmente, alrededor del 50% de las emisiones 

globales de metano son debidas a la actividad humana directa (minería o industria) o 

indirecta (agricultura o ganadería), esto ha provocado un desequilibrio de aproximadamente 

20 Tg al año que contribuyen al calentamiento global (∑(Fuentes) - ∑(sumideros) = 20 Tg 

año-1).  

La Tierra cuenta con grandes reservas de metano guardado en la capas de hielo que se 

encuentran permanentemente congeladas en regiones frías, polares, periglaciares o en el 

fondo marino. A esta capa se le conoce como permafrost. Debido al calentamiento global el 

permafrost comienza a derretirse dejando escapar a la atmósfera el CH4 almacenado en él. 

Algunos estudios estiman que alrededor de 10 Tg de CH4 emanan cada año como 

consecuencia del descongelamiento de estas capas (Houghton et al, 1996). Este es un 

problema grave ya que se estima que el potencial energético en el permafrost debido al 

metano es mucho más grande que el de otras fuentes de energía fósiles como el petróleo 

(Kvenvolden, 1993). Por lo tanto, el escape a la atmósfera de una pequeña fracción de este 

gas podría provocar un abrupto calentamiento atmosférico (Shakhova et al., 2010).  

Debido a lo anterior mucha de la literatura referente al metano está enfocada al 

problema del calentamiento global, por lo que es más común que sus fuentes sean 

clasificadas en naturales y antropogénicas; no obstante, para fines de este trabajo se 

reagruparon las fuentes de metano en biogénicas, donde la acción de la vida está implicada 

directa o indirectamente mediante reacciones químicas que alteran su equilibrio 

termodinámico, y geológicas, donde la producción de metano es resultado de reacciones 

químicas abióticas cuyo equilibrio es determinado exclusivamente por la termodinámica. 
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En coherencia con las definiciones hechas sobre las fuentes biogénicas y geológicas, 

los hidratos de metano localizados en el permafrost y fondo marino no se incluyen como 

una fuente en la tabla 6. La principal razón es que la liberación de metano a la atmósfera, a 

partir de los hidratos de metano, es producto de un cambio de estado físico y no de un 

proceso químico de síntesis. El metano almacenado en el permafrost o fondo marino debió 

ser formado por una o varias fuentes mencionadas en la tabla 6 y posteriormente 

almacenado en forma de hidrato de metano; sin embargo, no se encontró suficiente 

información en la literatura como para poder clasificar el origen del metano en el 

permafrost y fondo marino. 
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Fuente %

Biogénicas
Humedales 
(incluidos los pantanos y cultivos 
como los arrozales) 225 37

Descomposición de biomasa  
(como hojarasca y humus, incluidos 
los basureros) 105 17

Animales  
(Incluida la ganadería) 115 19

Artrópodos 20 3

Océanos y cuerpos de agua 
(descomposición de sedimentos y 
actividad bacteriana en ambientes 
marinos) 15 3

Producción de energía  
(de origen antropogénico, se refiere a 
la extracción de combustibles) 110 18

Geológicas

Serpentinización 16 3

Tabla 6. Fuentes de metano terrestre (Datos tomados de Wuebbles y Hayhoe, 2002).

Tg año-1
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1.6.3. Fuentes biológicas 

Simulaciones con modelos numéricos sugieren que el CH4 no debería de existir en la 

atmósfera terrestre actual, ya que sus concentraciones calculadas al equilibrio   

termodinámico deberían ser de 10-145 en fracción mol; no obstante, sus diversas fuentes 

mantienen una concentración de alrededor de 1.7 ppm (Levine et al., 1985). Esto implica 

que el metano es producto de fuentes constantes y ampliamente distribuidas, que mantienen 

su concentración atmosférica por arriba de lo que se esperaría debido a su equilibrio 

termodinámico. Se estima que las fuentes superficiales producen unos 535 Tg año-1, 

equivalentes a 3.3×1013 moles año-1 (Houghton et al., 1996), aunque en la literatura las 

tasas de producción varían de 505 a 552 Tg año-1 (ej. Khalil y Rasmussen, 1983 y 

Houweling et al., 2006). 

En la Tierra, el CH4 es producido casi en su totalidad por fuentes biológicas directas 

como la acción de organismos metanógenos, e indirectas como la descomposición de 

materia orgánica (Houweling et al., 2006). La producción de metano por microorganismos 

metanógenos es la principal fuente de metano biológico. Este es un tipo particular de 

metabolismo donde la presencia de oxígeno inhibe el crecimiento de los organismos 

metanógenos. Los metanógenos puede formar metano de dos formas, la primera implica la 

utilización de CO2, mediante la reacción: CO2 + 4H2 → CH4 + 2H2O (Thauer, 1998), la 

segunda es a partir de moléculas orgánicas como el ácido acético, metanol o metilamina 

como aceptores terminales de electrones, por ejemplo, CH3COOH → CH4 + CO2 

(Fukuzaki et al., 1990). 

Los organismo metanógenos no tienen núcleo por lo que pertenecen a un grupo muy 

antiguo llamado procariotas, miembros de las arqueobacterias. Son anaerobios estrictos 

(mueren en presencia de oxígeno) que pueden habitar libres en ecosistemas como terrenos 

pantanosos, sedimentos acuáticos o incluso en el subsuelo, en las fuentes hidrotermales del 

fondo oceánico y en las reservas de petróleo. Los organismos metanógenos de vida libre 
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producen el 57% del metano atmosférico (García et al, 2000). También pueden habitar 

como huéspedes en los intestinos de rumiantes como las vacas, contribuyendo con un 19% 

y parásitos de las termitas y organismos similares aportando un 3% (Galperin, 2007; Khalil 

et al., 2007). 

Otra fuente biogénica es la descomposición de materia orgánica a altas presiones y 

temperaturas, mediante una ruptura térmica que produce metano e hidrocarburos de cadena 

larga por un proceso similar al cracking para la producción de olefinas (Tissot y Welter, 

1984). Posteriormente el gas formado escapa a la superficie cuando los yacimientos de 

petróleo, carbón o gas son explotados por el hombre. Esta fuente representa el 18% de las 

emisiones de metano. 

Recientemente Kepler et al. (2006) han descubierto que las plantas terrestres 

producen metano in situ bajo condiciones aerobias. Los autores realizaron un estudio 

usando diferentes tipos de hojas de plantas y aunque el mecanismo de reacción todavía no 

está establecido, se ha calculado que el aporte de metano por esta vía podría ser de 63 a 236 

Tg año-1 (Kepler et al., 2006). 

1.6.4. Fuentes geológicas 

Los sistemas hidrotermales submarinos son una fuente de metano geológico. Ahí el CH4 es 

formado por un sistema de reacciones de óxido-reducción donde el CO2 se reduce usando 

H2 proveniente del agua y un metal como el hierro es oxidado (Welhan, 1988). Este proceso 

es llamado serpentinización porque se obtienen minerales del grupo de la serpentina como 

producto principal. 

Los sistemas hidrotermales contribuyen con alrededor del 2% del metano atmosférico 

(Houghton et al., 1996). Por otro lado, los volcanes superficiales no puede formar metano, 

debido a que el magma está demasiado oxidado para que la serpentinización ocurra 

(McCollom y Seewald 2001). Las mediciones de metano geológico en sistemas 
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hidrotermales como los de Lost City, ubicados a mitad del océano Atlántico, demuestran 

cómo las reacciones entre el agua de mar y rocas ricas en hierro producen grandes flujos de 

CH4 e H2 y no producen CO2 y H2S. Estas dos últimas especies serían las esperadas para un 

volcán superficial. Lost City forma un ecosistema mantenido por reacciones de óxido-

reducción que le suministran energía química para mantener la temperatura entre 40 ºC a 90 

ºC, además de sostener la vida a su alrededor. Según los registros las ventilas hidrotermales 

que forman Lost City tienen una antigüedad de por lo menos 30 mil años y producen 

alrededor de 16 mg de CH4 por Kg de agua (Kelley et al., 2005). 

Todavía continúa el debate sobre el origen del CH4 en Lost City. Existen varios 

análisis que sugieren que puede ser de origen geológico (ej. Charlou et al., 2002 y 

Proskurowski et al., 2006). También existe la posibilidad de que sea formado por la 

actividad de organismos metanógenos (ej. Bradley y Summons, 2010 y Menez et al., 2012). 

Kasting y Catling (2003) emplearon las mediciones de CH4 hechas por Kelley et al. (2005) 

en Lost City para estimar las emanaciones globales de metano; para ello, Kasting y Catling 

(2003) consideraron un flujo de 1×1015 Kg de agua al año desplazada por las dorsales 

oceánicas (Mottl y Wheat, 1994). Con esos datos estimaron un flujo de CH4 de 

aproximadamente 16 Tg al año (Kasting y Catling, 2003).  

1.6.5. La química del metano 

I. Síntesis de Fischer–Tropsch 

La formación de CH4 abiótico en ambientes hidrotermales se explica mediante la reacción 

de síntesis de Fischer–Tropsch (ej. McCollom, 1999; Charlou et al., 2002 y Fiebig et al., 

2007) en la que el CO2 es reducido por moléculas de H2 para formar CH4: CO2 + 4H2→ 

CH4 + 2H2O. 

Las reacciones de Fischer–Tropsch se emplean en la industria química para la síntesis 

de olefinas y parafinas (Schulz, 1999). La síntesis emplea catalizadores metálicos y se lleva 

a cabo a altas temperaturas y presiones (ej. 200-350 ºC y 20-30 bares) produciendo 
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reacciones fuertemente exotérmicas. El proceso industrial consiste en poner en contacto 

flujos de gas de CO e H2, junto con vapor de agua sobre placas de metales que sirven de 

catalizadores (Van Der Laan y Beenackers, 1999). El primer paso en la síntesis es la 

absorción del H2 y CO2 sobre la superficie del metal (M) seguida de su disociación: 

H2 + M ⇌ M�H2 + M ⇌ 2M−H 

CO + M ⇌ M�CO + M ⇌ M−C + M−O, 

los productos intermedios (M−H, M−C y M−O) pueden empezar a reaccionar entre si para 

formar hidrocarburos; por ejemplo: 

M−C + M−H ⇌ M−CH + M; ... ; M−CH2 + M−H ⇌ M−CH3 + M; ... 

(ó, M−C + H2 ⇌ M−CH + H+ ⇌ M−CH2; ...) 

M−CH2 + M−CH2 ⇌ M−CH2−CH2−M;  

M−CH2−CH2−M + M−CH2 ⇌ M−CH2−CH2−CH2−M + M; ... 

(ó, M−CH2 + M−CH3 ⇌ M−CH2−CH3 + M). 

El proceso de Fischer–Tropsch también puede formar alcoholes, aldehídos y cetonas 

(Rofer-DePoorter, 1981):  

M−O + M−H ⇌ M−OH + M; M−OH + M−CH2 ⇌ M−CH2−OH + M; ... 

M−C + M−O ⇌ M−CO + M; M−CO + M−H ⇌ M−CHO + M; 

M−CO + M−CH2 ⇌ M−CO−CH2−M. 

La composición final de una síntesis de Fischer–Tropsch puede ser estimada, 

aproximadamente, mediante el modelo de Anderson-Schulz-Flory: Wn = n(1-at,p)2at,pn-1, 

donde Wn es la fracción en peso del producto con n átomos de carbono, at,p es una constante 

que depende del catalizador y está en función de la temperatura y la presión. En la síntesis 

se han probado diferentes metales como catalizadores siendo los mejores el hierro (Fe), 

cobalto (Co) y níquel  (Ni) de los cuales se ha observado que el Ni es el más activo y tiene 

un gran poder de hidrogenación, por lo que es el más eficiente para formar metano a 

cualquier temperatura y poco útil para la formación de hidrocarburos de cadena más larga, 

mientras que Co y el Fe sólo generan metano a altas temperaturas (>300 ºC) (Davis y 

Occelli, 2006). 
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II. Reacciones de serpentinización 

La serpentinización está cobrando una renovada importancia, por un lado, al ser propuesta 

como una fuente geoquímica de H2, materia prima para la producción de hidrocarburos en 

la Tierra primitiva, y por otro lado, porque los procesos de serpentinización pudieron 

proveer una fuente de energía química constante para los primeros organismos vivos 

(Russell et al., 2010). También se están estudiando sus implicaciones en la química de 

Marte y otros cuerpos con superficies minerales (Koeppen y Hamilton, 2008; Oze y 

Sharma, 2005 y Stopar et al., 2006). 

Durante la formación de CH4, el H2 es generado por reacciones de serpentinización. 

Éstas ocurren en ambientes hidrotermales submarinos (Figura 7). Existen varios estudios 
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Figura 7. Sistemas hidrotermales oceánicos. Zona de subducción. Es la zona donde la corteza oceánica 
(SiMa) se hunde por debajo de la corteza continental (SiAl). Dorsal oceánica. Son cordilleras submarinas 
que se forman en la zonas de contacto entre dos placas oceánicas. En estas zonas se forma corteza oceánica 
nueva.
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teóricos y experimentales que simulan sistemas hidrotermales donde se muestra la 

formación de H2 y CH4 (ej. McCollom y Seewald, 2001; Sleep et al., 2004; Seyfried et al., 

2007; Fiebig et al., 2007; McCollom y Bach, 2009; Russell et al., 2010; Marcaillou et al., 

2011 y Oze et al., 2012). Los resultados experimentales se han visto confirmados por la 

detección de metano abiótico en flujos de ventilas hidrotermales dominadas por peridotitas 

(ej. Hyndman y Peacock, 2003; Proskurowski et al., 2006 y Fiebig et al., 2007). 

La serpentinización es un proceso metamórfico en el cuál participan minerales ricos 

en magnesio y hierro conocidos como olivinos, los cuales son abundantes en la corteza de 

la Tierra y las litosferas de los planetas terrestres (Sleep et al., 2004), aunque también se 

han observado en la Luna, asteroides y meteoritas (ej. Lucey et al., 1991; Binzel et al., 

1997; Sunshine et al., 1997). Los olivinos, cuya fórmula general es (Mg,Fe)2SiO4, son una 

mezcla isomórfica principalmente de fayalita (Fe2SiO4) y forsterita (Mg2SiO4), aunque 

también puede incluir a la tetroíta (Mn2SiO4), la monticellita (CaMgSiO4) y la 

kirschsteinita (CaFeSiO4) (Klein y Hurlbut, 1985). 

En la serpentinización la hidrólisis de olivino ((Mg,Fe)2SiO4) forma serpentina 

(Mg3Si2O5(OH)4), brucita (Mg(OH)2), magnetita (Fe3O4) e H2. El proceso está compuesto 

por reacciones de óxido-reducción donde las rocas son oxidadas por protones provenientes 

de moléculas de agua. Dado que grandes cantidades de agua son absorbidas por las rocas, 

éstas puede incrementar su volumen alrededor de un 40% y como la reacción es exotérmica 

la energía liberada en el proceso puede aumentar la temperatura de la roca unos 260 ºC 

debido a los 660×106 J m-3 de roca que libera la reacción (Dick et al., 2003). 

El proceso de serpentinización en la corteza terrestre es complejo, pero puede ser 

descrito por la siguiente secuencia de reacciones (Bach et al., 2006): 

2Mg1.8Fe0.2SiO4 + 3H2O ⇌ Mg2.85Fe0.15Si2O5(OH)4 + Mg0.75Fe0.25(OH)2 

57Mg0.75Fe0.25(OH)2  + 30SiO2(aq) ⇌ 15Mg2.85Fe0.15Si2O5(OH)4 + 23H2O + 4Fe3O4 + 4H2 

3Mg0.9Fe0.1SiO3 + 2H2O ⇌ Mg2.7Fe0.3Si2O5(OH)4 + SiO2(aq); 

estas reacciones son posibles en un amplio rango de presiones, que van de 1 bar a 5 Kbares, 
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temperaturas de los 0 ºC a los 500 ºC y porcentajes de iones de Fe de 1% hasta 50% (Oze y 

Sharma, 2005). Para que el H2 sea formado sobre la superficie mineral se requiere sílice 

acuoso (Bach et al., 2006). 

La generación de H2 consume Fe2+ de la corteza. Un análisis de la corteza oceánica 

terrestre indica que su composición es prácticamente homogénea. Diferentes mediciones 

estiman el porcentaje en peso de FeO entre ~6% y ~10% (Taylor y McLennan, 1985 y 

Condie, 1997). Por el contrario, la composición de la corteza continental varia con la 

profundidad; así en la parte alta de la corteza continental se encuentran porcentajes de FeO 

de entre ~2% y ~5% (Poldervaart, 1995 y Condie, 1997) y en la parte baja de ~6% y ~10% 

(Wedepohl, 1995; Taylor y McLennan, 1985). Se estima que el porcentaje de FeO en el 

manto es de alrededor de 8% (Anderson, 1983; Taylor y McLennan, 1985 y Condie, 1997). 

No obstante, la importancia que tiene la serpentinización en diferentes áreas como la 

evolución química, biología u otras como la geología o posibles usos industriales, los 

estudios de las constantes cinéticas y termodinámicas de la secuencia de reacciones de 

serpentinización en el peridoto oceánico son muy escasos. En la mayoría de los casos se 

considera que la serpentinización es una reacción global cuyos productos se generan por 

una única reacción evaluada en condiciones fijas (ej. Bonatti et al., 1984; Hyndman y 

Peacock, 2003; Evans, 2004; Früh-Green et al., 2004 y Mével, 2003). Por lo tanto, no 

existe un modelo teórico que nos permita estimar las velocidades de reacción y las tasas de 

producción de H2 o CH4. 

III. Destrucción de metano en la atmósfera 

Las reacciones del metano en la atmósfera son de descomposición. No existen reacciones 

que produzcan metano en la atmósfera terrestre (Levine et al., 1985 y Krasnopolsky et al., 

2004). Entonces su abundancia atmosférica está determinada por sus fuentes superficiales y 

su destrucción por fotólisis directa, CH4 + hv → CH2 + H2, o por el ataque del radical 

hidroxilo. Aunque ambas rutas de descomposición pueden ocurrir en la atmósfera, el ataque 

por el radical OH es la vía más eficiente para eliminar CH4 de la atmósfera terrestre (Rigby 

et al., 2008).  
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El radical OH se forma por fotólisis de O2 u O3 en la troposfera y ataca rápidamente 

al CH4 mediante las reacciones descritas en la tabla 7, ocasionando que el CH4 tenga 

tiempos de vida media de ∼12 años (Rohrer y Berresheim, 2006). 

Tabla 7. Descomposición de CH4 por el ⋅OH. 

1.6.6. El metano como bioseñal 

El CH4 juega un papel central en la química atmosférica terrestre, ya que afecta los niveles 

de O3 estratosférico y vapor de agua. Se piensa que no sería raro detectarlo en atmósferas 

frías, ricas en hidrógeno; sin embargo, su presencia no sería fácilmente explicable en 

atmósferas de planetas terrestres, orbitando dentro la zona habitable de su estrella (Cockell 

et al., 2009). Sobre todo si es detectado simultáneamente con O2, ya que forman un sistema 

de reacciones (tabla 7) que lo eliminarían rápidamente de la atmósfera si es que no existe 

una fuente biológica que lo mantenga en concentraciones altas. Por esta razón ha sido 

propuesta la detección simultánea de CH4 junto con O2, u O3, como una buena bioseñal 

(Des Marais et al., 2002). 

Antes del surgimiento de la vida en la Tierra las fuentes de metano eran geológicas. 

Simulaciones teóricas sugieren que el metano pudo alcanzar concentraciones observables 

casi tan pronto surgió la vida en la Tierra desde hace unos 3.5 mil millones de años 

(Kasting y Siefert, 2002) (Figura 8, época 1). En ese momento las fuentes biológicas de 

metano cobraron importancia. Se piensa que en esa época los organismos metanógenos 

producían 1000 veces más metano que hoy en día, en una atmósfera sin oxígeno donde el 

metano era destruido únicamente por fotólisis directa, permitiéndole tiempos de vida de 5 
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mil a 10 mil años, en contraste con los 12 años de vida que tiene en la actualidad   (Pavlov 

et al., 2000 y 2003). Kasting y Siefert (2002) estiman que una fuente de metano como la 

actual podría generar 1000 ppm en una atmósfera sin oxígeno, en lugar de los 1.7 ppm que 

generan en la atmósfera actual.  

La detección conjunta de metano y oxígeno pudo haber ocurrido desde hace unos 2 

mil millones de años atrás, cuando organismos fotosintéticos ya se encontraban 

ampliamente distribuidos por el planeta (Figura 8, época 3). En esa época el metano 

atmosférico era destruido por el radical OH en una cadena de reacción que empieza por la 

fotólisis de O2 (Tabla 7) tal y como sucede actualmente. La detección conjunta de metano y 

oxígeno dejó de ser posible hasta hace unos mil millones de años atrás, cuando el CH4 dejó 

de ser un constituyente importante en la atmósfera terrestre a causa de su reacción de 

descomposición por radicales OH y los niveles de O2 aumentaron (Figura 8, época 4). 

Actualmente (Figura 8, época 5) la abundancia de metano en la atmósfera es demasiado 
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Figura 8. La Tierra en diferentes eras. Espectros teóricos de alta resolución, de diferentes épocas 
geológicas de un planeta análogo terrestre, en la región del espectro visible e infrarrojo cercano. Los 
espectros mostrados a la derecha consideran el efecto de las nubes, los de las izquierda no consideran las 
nubes (Kaltenegger et al., 2007).
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baja como para ser fácilmente distinguible. Esto nos deja un periodo aproximado de mil 

millones de años donde el CH4 y O2 pudieron haberse detectado juntos (Kaltenneger et al., 

2007). 

Segura et al., (2003) simularon atmósferas de planetas tipo terrestres alrededor de 

estrellas G, F y K para generar espectros teóricos. Entre los resultados obtenidos destacan 

los relativos al CH4 atmosférico, cuyas predicciones sugieren que podría ser detectado 

simultáneamente con O2 u O3 en atmósferas similares en composición a las que se piensa 

existieron en el proterozoico medio, conteniendo 0.1 veces la abundancia actual de O2 y 

hasta 10 ppm de CH4 (Segura et al., 2003). Otros estudios similares, pero ahora con 

planetas orbitando estrellas enanas M, predicen que los planetas podrían desarrollar niveles 

de O2 y gases reducidos como CH4 más altos que los de la Tierra orbitando al Sol. Las 

señales de O3 y CH4 podría ser detectadas simultáneamente en esos planetas (Segura et al., 

2005).  

Lo anterior puede ser explicado por la distribución de energía espectral de la estrella, 

la cual tiene un efecto en la fotoquímica de la atmósfera. En particular la ruta de 

descomposición de CH4 vía radical OH es sensible al tipo de radiación proveniente de la 

estrella, por ejemplo, un planeta análogo a la Tierra, orbitando en la zona habitable de una 

estrella tipo enana M, recibirá en su atmósfera más fotones con longitudes de onda (λ) 

menores a 200 nm (Figura 9) que los que recibe la Tierra del Sol (que es una estrella tipo 

G). Los fotones con λ < 200 nm son necesarios para que la fotólisis del O2 proceda y se 

forme O3, por lo tanto, el análogo terrestre formará más O3 que la Tierra. No obstante, la 

estrella enana M es deficiente en fotones con longitudes de onda entre 200 y 300 nm, 

necesarias para la fotólisis de O3 y formación de radicales OH. Entonces, la producción de 

radicales OH es menor para un análogo terrestre orbitando una estrella enana M, que para la 

Tierra orbitando al Sol. Al existir menos radicales OH en la atmósfera la descomposición de 
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metano es más lenta, lo que explica las altas concentraciones de metano obtenidas en 

simulaciones teóricas de planetas orbitando estrellas enanas M (Segura et al., 2005). 

Los estudios realizados por Segura et al. (2003 y 2005) sugieren que es posible la 

detección conjunta de CH4 y O2 u O3, sin que esto signifique necesariamente que sean 

producto de actividad biológica. 

"
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Figura 4. Radiación ultravioleta que recibe un planeta en la zona habitable de una estrella 
tipo F, una estrella G, una estrella M activa y una estrella M no activa (Fuente M. Cohen, U. 
California, Berkeley). 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 

Figura 9. Diferentes espectros estelares. Radiación ultravioleta que recibe la atmósfera de un 
planeta en el límite exterior de la zona habitable de diferentes tipos de estrellas (Segura et al., 
2003). 
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Planteamiento del problema"
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Aprovechando la reactividad del metano a ciertos radicales libres, científicos como 

DesMarais et al. (2002) han propuesto que su detección conjunta con O2, u O3, podría ser 

considerada una buena evidencia de vida; pues se pensaba que la fotoquímica atmosférica 

mantendría los niveles de metano en cantidades despreciables a menos que fuera producido 

en grandes cantidades por procesos biológicos. 

Estudios realizados por Segura et al. (2003 y 2005) simulando análogos terrestres, 

sugieren que bajo ciertas condiciones de radiación UV, los niveles atmosféricos de metano 

debidos a fuentes geológicas pueden llegar a ser hasta 200 veces más altos que los 

terrestres. Con estas abundancias el metano sería detectable en la atmósfera junto con O2, 

sin que esto signifique necesariamente que sean producto de actividad biológica. El 

descubrimiento de falsos positivos hace que la relevancia del metano como bioseñal sea 

reconsiderada y sugieren la necesidad de distinguir al metano según su origen (Segura et 

al., 2005). 

La propuesta de este trabajo es la de desarrollar un modelo que nos permita estimar la 

abundancia de metano debido a fuentes geológicas en condiciones ambientales que 

pudieran inferirse remotamente. De esta forma, si el metano es detectado en la atmósfera de 

un planeta en abundancias superiores a las correspondientes por su fuente geológica, podría 

suponerse que el excedente corresponde a la producción por fuentes biológicas. 
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Para poder estimar la abundancia de metano geológico en la atmósfera es necesario 

contar con modelos que nos permitan: 

1. Determinar las tasas de producción de CH4 geológico en planetas terrestres, 

2. Estimar los flujos superficiales debidos a su tasa de producción, 

3. Calcular los perfiles de abundancia atmosférica de CH4 a diferentes alturas. 

2.1. Tasa de producción y flujos superficiales de metano 
En la Tierra, la producción geológica de metano está asociada al proceso de 

serpentinización que ocurre en los sistemas hidrotermales oceánicos, principalmente en los 

que se encuentran a lo largo de las dorsales centro oceánicas. Suponiendo que el metano en 

cualquier planeta de tipo terrestre se genere en sistemas hidrotermales similares, se planteó 

un escenario simplificado (Figura 10) donde las reacciones que forman metano son 
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Figura 10. Vista esquemática del escenario propuesto. Se consideró que el CO2 provino del 
degasamiento del magma; la fuente de H2 fue el proceso de serpentinización. Se consideró el 
reciclado de hierro en la corteza para mantener el sistema de reacciones indefinidamente.
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alimentadas por reactivos que provienen del degasamiento magmático y las especies 

químicas son recicladas en la corteza del planeta. 

Para determinar la tasa de producción y el flujo superficial de metano en planetas 

terrestres de diferentes tamaños se realizó un análisis cinético y termodinámico de las 

reacciones implicadas en la formación de metano. Para ello se calcularon las cantidades de 

reactivos que pueden estar disponibles en los planetas terrestres según su masa. Se 

analizaron las mejores condiciones de reacción y con ellas se simularon las reacciones de 

formación de metano, usando como límite las cantidades máximas posibles de reactivos. 

Tomando en cuenta la superficie de la Tierra se obtuvieron los flujos superficiales de 

metano para planetas terrestres de 1 M⊕. El mismo ejercicio se repitió para planetas con 5 

M⊕. 

Para garantizar que las reacciones de formación de metano fueran mantenidas 

indefinidamente por los planetas terrestres se estimó la tasa a la que el hierro es reciclado 

en la corteza y se contrastó con la velocidad a la que es consumido por las reacciones de 

serpentinización. El criterio para suponer que la formación de metano era un proceso 

sustentable por el planeta fue que la velocidad a la que el hierro era consumido por la 

reacción de serpentinización fuera menor o igual a la velocidad con la que era regenerado 

por la corteza.  

Se hicieron algunas suposiciones generales; por ejemplo, se consideró que la 

formación de H2 por serpentinización era el paso, de todo el sistema de reacciones, que 

limita la velocidad de formación de metano. Se hizo esta suposición porque está 

involucrada una reacción en estado sólido que son generalmente más lentas que las 

reacciones en estado acuoso o gaseoso. También se ignoraron los procesos por los que el 

metano formado en el fondo del océano llega a la atmósfera; ya que las especies disueltas 

en el océano están sujetas a movimientos de convección, además de sus propiedades de 

solubilidad a diferentes presiones y temperaturas, las cuales varían con la profundidad. La 
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distribución de una especie química también varia dependiendo si está por arriba o debajo 

de la termoclina y picnoclina. Sin embargo, dada la poca solubilidad del metano, se 

consideró que su escape del océano es inmediato. 

2.2. Perfiles de abundancia de metano atmosférico 

Se simularon planetas terrestres de 1 y 5 M⊕, con atmósferas pobres y ricas en CO2, 

orbitando en el límite exterior de la zona habitable de una estrella como el Sol. Para 

calcular los perfiles de abundancia de metano en la atmósfera se usaron dos modelos 

computacionales desarrollados para la simulación de ambientes de planetas terrestres 

(Kasting et al., 1984, Kasting y Ackerman, 1986 y Kasting, 1991). El primero es un modelo 

climático radiativo-convectivo, capaz de calcular la temperatura de atmósferas de planetas 

tipo terrestre a diferentes distancias de la superficie. El segundo es un modelo fotoquímico 

que puede calcular las concentraciones al equilibrio de los constituyentes atmosféricos a 

diferentes alturas. Ambos modelos forman parte del proyecto del Laboratorio de Planetas 

Virtuales (http://vpl.astro.washington.edu), enfocado al desarrollo de modelos 

computacionales para la simulación de ambientes planetarios. 

Los valores encontrados para los flujos superficiales de CH4 geológico sirvieron  

como parámetro de entrada para el modelo fotoquímico. Una primer aproximación del 

perfil de abundancia fue obtenido con el modelo fotoquímico. Posteriormente el perfil de 

abundancia fue introducido al modelo climático, con el que se obtuvieron perfiles de 

temperatura. Las temperaturas fueron usadas para recalcular los perfiles de abundancia. El 

proceso se repitió hasta que la variación fuera mínima; lo que implica que ambos modelos 

convergen.
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La formación de CH4 abiótico en ambientes hidrotermales se ha explicado mediante la 

reacción de síntesis de Fischer–Tropsch en la que el CO2 es reducido por moléculas de H2 

(Reacción 1).  

Reacción 1. Reducción del CO2. 

El H2 necesario para la reacción 1 proviene del proceso de serpentinización que 

formalmente se describe por el siguiente sistema de reacciones (Bach et al., 2006): 

2Mg1.8Fe0.2SiO4 + 3H2O ⇌ Mg2.85Fe0.15Si2O5(OH)4 + Mg0.75Fe0.25(OH)2 

57Mg0.75Fe0.25(OH)2  + 30SiO2(aq) ⇌ 15Mg2.85Fe0.15Si2O5(OH)4 + 23H2O + 4Fe3O4 + 4H2 

3Mg0.9Fe0.1SiO3 + 2H2O ⇌ Mg2.7Fe0.3Si2O5(OH)4 + SiO2(aq) ; 

no obstante, dado que la serpentinización es un proceso complejo, se suele expresar su 

estado redox simplemente por el buffer de cuarzo-fayalita-magnetita (Sleep et al., 2004). 

Reacción 2. Buffer de cuarzo-fayalita-magnetita 

La reacción 2 describe la oxidación de iones de Fe2+ a Fe3+, por lo que se requiere 

algún mecanismo que reduzca nuevamente el Fe3+. En la Tierra, ese mecanismo es la 

tectónica de placas, que produce movimientos de convección de las placas tectónicas; así la 
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corteza oxidada se sumerge al interior del planeta en las zonas de subducción y corteza 

fresca se forma en las dorsales oceánicas. Valencia y O’Connell (2007) estiman que 

planetas rocosos de masas entre 1 y 10 M⊕ podrían formar placas tectónicas y presentar 

tectonismo activo, sí existe una fuente de energía y un gradiente térmico adecuado para que 

se lleve a cabo la convección del manto y el movimiento de las placas tectónicas; lo que 

favorecería que las fuerzas de tensión sobre la corteza de los planetas, con composición 

similar a la Tierra, superen su resistencia. 

3.1. Abundancia y regeneración de hierro (II) 
Por practicidad, dado que la mayoría de las referencias sobre el hierro (II y III) en la corteza 

terrestres se refieren al hierro en términos de sus óxidos, en lo sucesivo nos referiremos al 

Fe2+ como óxido ferroso (FeO) y al Fe3+ como óxido ferroso férrico o magnetita  

(Fe2O3⋅FeO = Fe3O4). 

Debido a que no hay información sobre la composición de exoplanetas terrestres,  

asumiremos que la composición y densidad de la corteza en los planetas simulados son 

similares a las de la Tierra, donde la corteza tiene una fracción de FeO (fFeO) entre 0.06 y 

0.1 y una densidad (ρ) de 3×106 g m-3. Podemos suponer que la abundancia de FeO 

depende únicamente de fFeO y ρ: 

donde la masa molar de FeO es de ~72 g mol-1. Con esos datos podemos estimar que la 

abundancia de FeO para los planetas terrestres está en un intervalo de 2500 a 4166 moles 

FeO m-3. 

Es posible calcular la tasa a la que se regenera el FeO (vf(Fe)m) a partir de fFeO, ρ y la 

tasa de formación de corteza nueva (v(Cn)m). Como se muestra en la ecuación 1(a), v(Cn)m 

puede ser obtenida si consideramos la longitud de las dorsales (lm), el ancho de la corteza 

(dm) y la taza de crecimiento de la corteza (Scm)  (ecuación 1(b)). 
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 Ecuación 1. a) Tasa de formación de FeO y b) de la corteza nueva. 

Para la Tierra, lm se estima en 7×107 m y dm en 2600 m (Macdonald, 2008). Existe 

una gran cantidad de referencias en la literatura sobre la tasa a la que crece la corteza 

oceánica (Scm) terrestre; sus valores van de <1 cm año-1 hasta ~50 cm año-1 (ej. Loomis y 

Morgan, 1973; Jackson y Reid, 1983; Demicco, 2004 y Müller et al., 2008), no obstante, se 

asumió un valor de 2 cm año-1 como un valor promedio (Macdonald, 2008); entonces, se 

obtuvo una tasa de formación de corteza nueva de 3.6×109 m3 año-1 y una tasa de 

regeneración de FeO de 9.1×1012 moles año-1. Los valores anteriores son para planetas con 

1 M⊕. Es posible escalar lm, dm y Scm en función de la masa del planeta (m) como se 

describe en Valencia y O’Connell (2007) y estimar vf(Fe)m para planetas de diferentes 

masas. La tabla 8 muestra los valores de lm, dm y Scm para planetas con 1 y 5 M⊕. 

Sustituyendo lm, dm y Scm para 5M⊕ se estimó una tasa de regeneración de FeO de 4.7×1013 

moles año-1. 

Tabla 8. Variables planetarias. Valores a 1M⊕ de Macdonald (2008) y 5M⊕ escalados siguiendo la ley de 
potencias Mm = b⋅mx, donde Mm es la variable en función de un planeta de m masas terrestres, b es el valor de 
la variable estimada para la Tierra y x es la potencia calculada por Valencia y O’Connell (2007). 

3.2. Formación de hidrógeno y sustentabilidad 

A partir de la reacción 2 podemos pensar en una reacción simple entre un sólido A que 

reacciona con una fase líquida L para formar un sólido B, aA + L → bB y suponer que la 

velocidad de reacción (vr) no depende de la fase líquida, por lo que vr se puede definir 

a)

b)

Variable Potencia
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1M⊕                        5M⊕

Longitud de las dorsales (lm) 0.28 7×107 m 1.1×108 m                               
Ancho de la corteza (dm) -0.45 2600 m 1260.2 m                                      
Crecimiento de la corteza (Scm) 1.19 2 cm año-1 13.6 cm año-1                          
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como vr = κ[A]x, donde κ es la constante cinética de velocidad, [A] es la concentración de 

fayalita y x es el orden de reacción (Rudge et al., 2010). No hay que confundir el orden de 

reacción (x) de cada especie con su coeficiente estequiométrico ya que ambos rara vez 

coinciden. En estricto rigor x debería ser determinada experimentalmente, sin embargo, 

como no contamos con datos experimentales que nos ayuden a determinar su valor, lo más 

simple es suponer que la reacción 2 es de orden 1, entonces vr = κ[Fe2SiO4]. El significado 

físico de estas suposiciones es que la velocidad de reacción en nuestro modelo depende 

exclusivamente de la fayalita y que al variar la abundancia del mineral la velocidad de 

reacción cambiaría en la misma proporción. 

Por la estequiometría de la reacción 2, la velocidad de formación del H2, vf(H2), es el 

doble de la velocidad de reacción, vf(H2) = 2vr, por lo tanto, vf(H2) = 2κ[Fe2SiO4]. Por 

practicidad sustituimos la abundancia de fayalita por sus equivalentes de FeO (2[Fe2SiO4] = 

[FeO]), entonces obtenemos la ecuación 2. 

 Ecuación 2. Velocidad de formación de H2 en función de la abundancia de FeO. 

La constante de velocidad de reacción (κ) aún no ha sido evaluada experimentalmente 

para la formación de H2; sin embargo, Kelemen y Matter (2008) parametrizaron una 

constante cinética a partir de estudios volumétricos sobre la hidrólisis del peridoto de 

Martin y Fyfe (1970). A falta de mayores datos experimentales, supondremos que κ es 

similar a la constante cinética de Kelemen y Matter (2008) mostrada en la ecuación 3. 

Ecuación 3. Parametrización de κ; donde a es el tamaño del grano de fayalita, T es la temperatura de 
reacción, κ0 = 10−6 s−1, a0 = 70 µm, α = 2.09 × 10−4 ºC−2 y T0 = 260ºC. 

Al sustituir la ecuación 3 en la ecuación 2 podemos encontrar una expresión que nos 

permite estimar la velocidad de formación de H2 a partir de la abundancia de FeO, 

temperatura y tamaño del grano de mineral (Ecuación 4).  
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Ecuación 4. Velocidad de formación de H2 en función del tamaño del grano del mineral, la temperatura y  la 
abundancia de FeO. κ0 = 10−6 s−1, a0 = 70 µm, α = 2.09 × 10−4 ºC−2 y T0 = 260ºC. 

La velocidad de toda reacción química depende de la concentración de reactivos. En este 

caso la velocidad de formación de H2 depende de la abundancia de FeO. Previamente se 

estimó que la abundancia mínima de FeO que podríamos esperar en los planetas terrestres 

es de 2500 moles m-3 (ver sección Abundancia y regeneración de hierro II). Si todo este 

FeO estuviera disponible para la serpentinización, la velocidad de formación de H2 podría 

aumentar tanto que consumiría al FeO más rápido de lo que la corteza puede regenerarlo; 

por lo tanto, para que el proceso de serpentinización y la generación de CH4 sea sustentable 

indefinidamente es necesario mantener el balance entre el FeO consumido y el regenerado 

por los movimientos de convección en la corteza, cuya tasa de generación para planetas de 

1 y 5 M⊕ es de 9.1×1012 y 4.7×1013 moles FeO año-1 (ver sección Abundancia y 

regeneración de hierro II).  

Una forma para verificar el balance entre FeO consumido y generado es mediante el 

cumplimiento de la reacción de equilibrio entre FeO/Fe3O4 en la corteza (reacción 3). La 

sustentabilidad del proceso se logra si al comparar la velocidad de formación de H2, 

(Ecuación 4) contra la tasa de formación de FeO (Ecuación 1a) se cumple la estequiometría 

de la reacción 3; es decir, si se cumple la siguiente igualdad, 3vf(H2) = vf(FeO)m, la 

formación de H2 está consumiendo FeO tan rápido como es formado y aunque el sistema 

está en equilibrio se encuentra al límite de la sustentabilidad. 

Reacción 3. Reacción de equilibrio entre el Fe(II) y Fe(III) 
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Si 3vf(H2) < vf(FeO)m la formación de H2 consume al FeO más lento de lo que es 

formado y el proceso sería sustentable indefinidamente. Pero si 3vf(H2) > vf(FeO)m, 

entonces la formación de H2 consumiría gradualmente el FeO de la corteza y la reacción no 

sería sustentable a largo plazo. 

En condiciones conocidas de presión, temperatura y tamaño de los granos de mineral 

podemos estimar la abundancia de FeO máxima que la reacción de formación de H2 puede 

consumir para situarse al límite de la sustentabilidad. Para ello hay que sustituir  vf(H2) en 

la condición de sustentabilidad, 3vf(H2) = vf(FeO)m, considerando que vf(H2) = κ[FeO] 

(Ecuación 2). Entonces, 3κ[FeO] = vf(FeO)m, por lo que al despejar [FeO] obtenemos la 

ecuación 5, que es la abundancia máxima de FeO que puede ser usada para la formación de 

CH4 llevando el proceso al límite de la sustentabilidad. 

Ecuación 5. Abundancia máxima de FeO. 

3.3. Abundancia de dióxido de carbono 
La reacción 1 requiere una fuente de CO2. En la Tierra el CO2 forma un ciclo que depende 

de la actividad de las placas tectónicas. Se estima que el ciclo libera a la atmósfera ~6×1016 

moles de CO2 año-1, absorbiéndose en el océano ~7×1015 moles año-1; aunque solo 1.6×1013 

moles de CO2 año-1 sedimentan en forma de carbonatos (Siegenthaler y Sarmiento, 1993).  

Los carbonatos sedimentados en el suelo oceánico pudieran ser un gran reservorio de 

CO2, ya que se estima acumulan entre 7000×1018 a 7750×1018 moles de carbono (Holser et 

al., 1998 y Hirschmann y Dasgrupta, 2009), el equivalente a 62-68 bares de presión 

atmosférica si es que fuese liberado como CO2 (Sleep et al., 2012), de los cuales un 

80-85% es formado a partir de la descomposición de carbonatos y el resto por carbono 

orgánico (Holser et al., 1988).  
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Los carbonatos, principalmente de calcio, se encuentran en rocas sedimentarias como 

la calcita. Procesos de descarboxilación que ocurren a partir de ~500 °C pueden liberar CO2 

(Morse et al., 2007). En la Tierra, se estima que la tasa anual de CO2 por descomposición 

de carbonatos pudiera ser de 1.6×1013 moles de CO2 año-1 (Siegenthaler y Sarmiento, 

1993). No obstante, las mayores concentraciones encontradas en sistemas hidrotermales se 

hayan en el Arco de las Marianas y son de 3×103 moles m-3 (Sakai et al., 1990). Estas 

concentraciones de CO2 son por lo menos 100 veces mayores que la mayoría de las 

encontradas en otros sistemas sobre la dorsal centro oceánica (Lupton et al., 2006). De 

hecho, en el Arco de las Marianas la súper saturación de CO2 acuoso es tan alta que sólo se 

puede explicar si se considera una fuente de CO2 líquido, como propone Brewer et al., 

(1999), que se esté filtrando hacia el flujo de la ventila (Lupton et al., 2006). 

Se estima que en el resto de las dorsales centro oceánicas la tasa de producción 

promedio de CO2 es de 2.2×1012 moles año-1 (Marty y Tolstikhin, 1998), aunque cálculos 

más conservadores la evalúan en 9.3±2.8×1011 moles año-1 (Fischer, 2008). Estudios 

experimentales demuestran que en sistema hidrotermales no es posible alcanzar 

concentraciones de CO2 por arriba de 50 moles m-3 únicamente por procesos de 

descarboxilación entre la roca y el agua, considerando un índice agua:roca = 1. El índice 

agua:roca se refiere a la masa total de agua que interactúa con el mineral, sobre la masa de 

roca considerada en el sistema de reacción. Abundancias de CO2 superiores a los 50 moles 

m-3 sólo son posibles a índices agua:roca significativamente menores a 1 (Lupton et al., 

2006 y 2008). Los índices agua:roca en sistemas hidrotermales son comúnmente de 1 a 5, 

aunque pueden ser tan grandes como 12 (ej. Kawahata y Scott, 1990); por lo que índices 

agua:roca < 1 ya serían física y químicamente incorrectos para representar sistemas 

hidrotermales. 
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3.4. Formación de metano 
Empleando el programa SUPCRT92 (Johnson et al., 1992) se obtuvieron constantes de 

equilibrio químico (K) de las reacciones de formación de CH4 (reacción 1) y formación de 

H2 (reacción 2) a diferentes temperaturas (Figura 11). La constante de equilibrio (K) 

proporciona información sobre el grado de conversión de reactivos a productos, de tal 

forma que valores grandes del logaritmo de K (log K) significa una mayor conversión de 

reactivos a productos. La variación del log K respecto a la temperatura para las reacciones 1 

y 2 indica que mientras la formación de H2 es más eficiente a temperaturas altas, la 

formación de CH4 es más eficiente a temperaturas más bajas. A partir de los valores de K 

para la reacción de formación de CH4 podemos parametrizar el log K como se muestra en la 

ecuación 6, donde T es la temperatura. 

Ecuación 6. Parametrización de K en función de la temperatura. 
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La constante de equilibrio de una reacción química también se puede expresar como 

una relación entre las concentraciones molares de los productos y reactivos. Para la 

reacción 1, K queda definida como se muestra en la ecuación 7. Como estamos suponiendo 

que la reacción 1 ocurre en agua, consideramos que su concentración no varia al transcurrir 

la reacción, por lo que se omitió de la definición de K. El resto de las especies cambian su 

abundancia a lo largo de la reacción. 

Ecuación 7. Constante de equilibrio químico (K) en función de las abundancias. 

Podemos suponer que las cantidades de las especies químicas varían desde sus 

cantidades iniciales [H2]0, [CO2]0 y [CH4]0 hasta sus cantidades al equilibrio [H2]eq, [CO2]eq 

y [CH4]eq dependiendo del reactivo limitante como se describe en la tabla 9. 
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Tabla 9. Variación de especies. La tabla describe el cambio de las especies según el reactivo limitante en la 
reacción 1. El tiempo 0 corresponde a antes de iniciar la reacción. El tiempo > 0 es una vez que la reacción 
ha comenzado. El tiempo = equilibrio, es cuando la reacción ha alcanzado el equilibrio químico.

Reacción: 4H2 + CO2 → CH4 + 2H2O                                                                                                                           

Si [CO2]0 > 0.25[H2]0:     

Tiempo 0 [H2]0 [CO2]0                                                                                                                    

Tiempo > 0 x[H2]0 0.25x[H2]0 0.25x[H2]0                                                                                                    

Tiempo = equilibrio [H2]0 - x[H2]0 [CO2]0 - 0.25x[H2]0 0.25x[H2]0                                                 

Si [CO2]0 < 0.25[H2]0: 

Tiempo 0 [H2]0 [CO2]0                                                                                                                     

Tiempo > 0 4x[CO2]0 x[CO2]0 x[CO2]0                                                                                                    

Tiempo = equilibrio [H2]0 - 4x[CO2]0 [CO2]0 - x[CO2]0 x[CO2]0                                               
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Si el H2 es el reactivo limitante, entonces, al comenzar la reacción existen cantidades 

iniciales de H2 y CO2 tales que se cumple con la condición [CO2]0 > 0.25[H2]0 y no hay 

CH4. Una vez que la reacción concluye fracciones de las cantidades iniciales de H2 y CO2 

equivalentes a x[H2]0 y 0.25x[H2]0, respectivamente, son consumidas para formar una 

fracción de metano igual a 0.25x[H2]0. Finalmente, la cantidad al equilibrio para cada 

reactivo es igual a su cantidad inicial menos la fracción consumida, [H2]eq = [H2]0 - x[H2]0, 

[CO2]eq = [CO2]0 - 0.25x[H2]0 y la cantidad al equilibrio de CH4 es igual a la fracción 

formada, [CH4]eq = 0.25x[H2]0.  

Si el CO2 es el reactivo limitante, al comenzar la reacción existen cantidades iniciales 

de H2 y CO2 tales que se cumple con la condición [CO2]0 < 0.25[H2]0 y al igual que en el 

caso anterior no hay CH4. Las fracciones de H2 y CO2 consumidas son de 4x[CO2]0 y 

x[CO2]0, respectivamente, y se forma una fracción de metano igual a x[CO2]0. Las 

cantidades al equilibrio son: [H2]eq = [H2]0 - 4x[CO2]0, [CO2]eq = [CO2]0 - x[CO2]0 y [CH4]eq 

= x[CO2]0. 

Sustituyendo las abundancias al equilibrio de cada especie en la ecuación 7 

obtenemos la ecuación 8(a) si el reactivo limitante es el H2 y la 8(b) si es el CO2. Como el 

valor de K a una cierta temperatura es conocido por la ecuación 6, así como las cantidades 

iniciales de los reactivos, entonces sólo hay que resolver la ecuación 8(a) o 8(b) para x. 

Valores de x cercanos a 1 indican un alto grado de conversión de reactivos a productos, por 

el contrario, valores de x cercanos a 0 indicarían poca conversión de reactivos. Por lo 

anterior a x se le conoce como el rendimiento de reacción. 

Ecuación 8. Constante de equilibrio químico (K) en función de las abundancias iniciales. 

a)               

b)
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3.5. Flujos superficiales 
Los flujos superficiales de cada especie química se obtienen a partir de la ecuación 9, 

donde n es la abundancia de H2, CO2 o CH4 después de haber alcanzado el equilibrio 

químico y S es la superficie total del planeta.  

Ecuación 9. Flujos superficiales. 

La abundancia al equilibrio de cada especie química puede ser calculada a partir de 

las expresiones mostradas en la tabla de variación de especies (Tabla 9) y el valor de S 

puede ser estimado a partir de la superficie de una esfera (4πr2) con un radio (r) igual a: 

donde α y β son constantes con valores de 1.076 y 0.260 respectivamente (Valencia et al., 

2007). 

3.6. Modelos atmosféricos 
Se usaron dos modelos atmosféricos. El primero es un modelo fotoquímico unidimensional 

(1D-FQ) desarrollado originalmente por Pavlov y Kasting, (2002) y modificado 

posteriormente por Kharecha et al. (2005) y Segura et al. (2007). El segundo es un modelo 

unidimensional radiativo-convectivo (1D-RC) capaz de producir perfiles de temperatura  

para atmósferas con una determinada composición de CO2, CH4 y H2O (Haqq-Misra et al., 

2008).  

3.6.1. Modelo fotoquímico 

Los flujos superficiales estimados de metano e hidrógeno geológicos fueron usados como 

variables para este modelo. El modelo simula el efecto de una estrella similar al Sol sobre 
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la atmósfera de un planeta que se encuentra en el límite exterior de su zona habitable con 

un zenit de 50º. El modelo divide la atmósfera en 100 capas de 1 km de altura cada una y 

simula la química atmosférica de 38 especies químicas en 162 reacciones (Apéndice). Para 

las especies de vida larga se consideró la química y el transporte vertical. Las especies 

consideras fueron O, O2, O3, H2O, H, OH, HO2, H2O2, H2, CO, CO2, HCO, H2CO, CH4, 

CH3, C2H6, NO, NO2, HNO, SO, SO2 y H2SO4. El N2 se consideró como una especie inerte 

por lo que se asumió una tasa de mezclado constante. 

Ecuación 10. Ecuaciones de flujo (a) y continuidad (b). 

El modelo resuelve las ecuaciones de flujo (Ecuación 10(a)) y continuidad (Ecuación 

10(b)) para cada especie, donde fi es el flujo de la especie i, ni  es el número de densidad de 

la especie i (cm-3), Φi es la tasa de mezclado de la especie i (cm-3), definida como la 

densidad de la especie i (ni) entre la densidad atmosférica total (n), z es la altitud (cm), pi es 

la tasa de producción química (cm-3 s-1), t es el tiempo, ei es la tasa de desaparición química 

para cada especie (s-1), K es el coeficiente de difusión de Eddy (cm-2 s-1), Di es el 

coeficiente de difusión de la especie i en el límite de la atmósfera, Hi = kT/mig,  es el factor 

de escala de  altura, k es la constante de Boltzmann, mi es la masa molecular de la especie i 

y g es la gravedad, ατ es el coeficiente de difusión térmica de la especie i. El coeficiente de 

Eddy parametriza el transporte de las especies químicas por procesos turbulentos. Los 

coeficientes usados en el código son los medidos para la Tierra (Pavlov et al., 2000). 

Las ecuaciones de flujo y continuidad pueden combinarse y expresarse en forma de 

una ecuación diferencial parcial de segundo orden: 

a)

b)
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que puede desarrollarse en la ecuación 11 si consideramos que la atmósfera está dividida en 

j número de capas de grosor ∆z. Las especies químicas en cada una de las capas, desde j = 

1, ..., J, tienen una tasa de mezclado Φi y un flujo fi j (Figura 12). 

Ecuación 11. Ecuación de flujo y continuidad para las capas internas de la atmósfera. 

En este punto la ecuación de flujo y continuidad se ha convertido en un sistema de 

ecuaciones diferenciales I × J válido para todas las capas internas j = 2 ... J - 1, pero no para 

las fronteras ya que las tasa de mezclado fi0 y fi J+1 aún no están definidas. Para definir las 

condiciones de la frontera podemos suponer que: 

y reordenar la ecuación 11 quedando de la siguiente forma: 
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Figura 12. División de capas en el modelo 
fotoquímico. El modelo subdivide la atmósfera en 
capas donde cada una tendrá su propia tasa de 
mezclado y flujo.
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que al ser evaluada en la capa j = 1 resulta en la ecuación 12(a), y al evaluarla en la capa  j 

= J se obtiene la ecuación 12(b). 

Ecuación 12. Ecuaciones de flujo y continuidad para la parte baja (a) y alta (b) de la atmósfera. 

El modelo integra las ecuaciones 11, 12(a) y 12(b) mediante el método de Euler para 

evaluar cada especie en las capas internas, superficial y externa de la atmósfera, 

respectivamente. 

Las condiciones en la parte superior de la atmósfera son establecidas en base a su 

velocidad de efusión (veff) o flujo (Φup). Para la mayoría de las especies se usó veff  = 0. El 

flujo en la parte superior de la atmósfera es expresado como Φup= veff ni, donde ni es el 

número de densidad de cada compuesto. Para el H y el H2, veff es igual al valor de difusión 

límite, veff  = Di/H. A especies como el O2 que pueden ser fotodisociadas por encima de la 

malla del modelo se les asignó una velocidad vertical positiva para equilibrar la pérdida por 

encima de este nivel. 

El modelo tiene tres formas para establecer las condiciones en el limite inferior de la 

atmósfera para cada especie, la primera es el Flujo superficial fijo, la segunda es la tasa de 

mezclado fija y por último la velocidad de deposición fija. Las especies solubles son 

removidas de la atmósfera de acuerdo a su absorción en el océano. Esto se logra calculando 

su flujo de absorción como nivdep(i), siendo ni la densidad de la especie i y vdep(i) la 

velocidad de deposición (Kharecha et al, 2005). 

3.6.2. Balance de hidrógeno 

Una característica importante del modelo fotoquímico es su capacidad de mantener el 

balance redox en la atmósfera, esto se logra mediante un balance de hidrógeno total; dicho 

a)

b)
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en otras palabras, cuando una especie es oxidada otra especie debe ser reducida y vice 

versa. Esto se hace siguiendo la estrategia propuesta por Kasting y Brown (1998) en la que 

se definen especie “redox-neutrales” como H2O (para el H), N2 (para el N), CO2 (para el C) 

y SO2 (para el S). A todas las demás especies se les asigna un coeficientes redox para 

determinar cuanto H2 es producido o consumido en las reacciones atmosféricas (Kharecha 

et al. 2005), por ejemplo, los coeficiente redox para el CH4 y NO son determinados a partir 

de las reacciones que convierten estas especies en sus correspondientes especies neutrales, 

CO2 y N2 respectivamente: 

CH4 + 2 H2O → CO2 + 4 H2  

NO + H2 → ½ N2 + H2O; 

como la conversión de CH4 a CO2 produce 4 moles de H2 y la conversión de NO a N2 

consume 1 mol de H2, el coeficiente redox para el CH4 es de +4 y para el NO es de -1. 

La contribución de cada especie química al balance de H2 es calculada como (Φrain(i) 

- Φsurf(i)) Hcoeff(i), donde Φrain(i) representa la perdida de cada especie i debida a su 

remoción de la atmósfera por la lluvia, Φsurf(i) es el flujo superficial de cada especie i. 

Φsurf(i) es positivo si la especie es degasada del océano y es negativo si es absorbida en él. 

Hcoeff(i) es el coeficiente redox de cada especie química. La contribución total debida a la 

pérdida y producción de H2 está definida por las ecuaciones 13a y 13b, para especies con 

Hcoeff(i) < 1 y Hcoeff(i) > 1 respectivamente. 

Ecuación 13. Contribución total por pérdida (a) y producción (b) de H2. 

En nuestro caso la contribución de H2 por degasamiento volcánico (Φvolc(H2)) está 

definida por Φvolc(H2) = Φ(H2) + F(CH4). Tanto Φ(H2), como F(CH4) = 4Φ(CH4) son los 

flujos calculados por serpentinización y formación de CH4. Finalmente, el balance de H2 es 
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a) Φpérdida = ∑(Φrain(i) - Φsurf(i))Hcoeff(i), para especies con Hcoeff(i) < 1 

b) Φproducción = ∑(Φrain(i) - Φsurf(i))Hcoeff(i), para especies con Hcoeff(i) > 1
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calculado por la ecuación 14, donde Φesc(H2) es la tasa de difusión del H2 a través de la 

homopausa. Φesc(H2) es calculado usando la fórmula propuesta por Walker (1977), Φesc(H2) 

=(b/H)ftot (moléculas cm-2 s-1), donde b es un coeficiente de difusión promedio para H, H2 y 

CH4 en el nitrógeno, H es el factor de escala de la altura y ftot es la suma de las tasas de 

mezclado de todas las especies que contienen H2 en la estratósfera (ftotal = f(H2) + 0.5f(H) + 

2f(CH4)) (Segura et al., 2007). El balance redox descrito en la ecuación 14 es diagnóstico, 

no pronóstico, por lo que provee una buena comprobación del estado redox y la química 

atmosférica. 

Ecuación 14. Balance de H2. 

3.6.3. Modelo climático  

Es un modelo radiativo convectivo unidimencional con una rejilla de presión que se 

extiende desde la superficie hasta la parte alta de la atmósfera, según las presiones 

determinadas en función de la propia atmósfera. En este modelo, el procedimiento para el 

incremento del tiempo y porción de radiación solar (visible e IR cercano) fueron tomados 

del modelo de Pavlov et al. (2000), el cual divide la atmósfera en 101 capas. Para cada capa 

se resuelve la ecuación de transferencia radiativa (Ecuación 15) que permite calcular la 

variación de la intensidad de la radiación I en función de la frecuencia v, tal y como se 

describe en Kasting et al. (1984) y Kasting y Ackerman (1986).  

 Ecuación 15. Transferencia radiativa. Donde s es una distancia, κν es el coeficiente de absorción lineal, y εν 
es el coeficiente de emisión. 

En el código está incorporado un algoritmo conocido como modelo de dispersión de 

dos rayos, el cual es un método de aproximación a la ecuación de transferencia radiativa, 

donde la radiación se propaga únicamente en dos direcciones (Toon et al., 1989 y 
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Chandrasekhar, 2011). Aplicando este método a la ecuación 15, tenemos que para una 

intensidad de radiación I(τ, µ, φ): 

! , 

donde µ y φ describen la dirección de la radiación electromagnética de intensidad I y 

densidad óptica τ, F es el flujo incidente por unidad de área, p(µ,φ;µ′,φ′) es la función de 

fase de una partícula dispersada de una dirección (µ′,φ′) hacia una dirección (µ,φ). Si la 

ecuación de intensidad de radiación I(τ, µ, φ) respecto a τ es normalizada de acuerdo a la 

siguiente expresión: 

 ! , 

entonces el resultado son las ecuaciones diferenciales 16a y 16b (Meador y Weaver 1980), 

donde ω0 es el albedo  , el cual se fijó en 50º, γi son coeficientes, determinados *

independientemente por Kasting (1991), siguiendo el método δ. La tabla 10 muestra los 

coeficientes γi usados en el código. 
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Ecuación 16. Intensidad de radiación respecto a la densidad óptima

a)

b)

Tabla 10. Coeficientes γi. Determinados por Kasting (1991).

Expresión 

1

2

3 β0

!  El albedo es la fracción de radiación que cualquier superficie refleja respecto a la radiación que incide sobre la misma.*

γi
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El modelo parametriza la absorción por O3, CO2, H2O, O2 y CH4, en 38 intervalos 

espectrales en el visible e infrarrojo cercano y 55 intervalos espectrales en el IR térmico 

(Kasting y Ackerman, 1986); para esto, el modelo usa la técnica de correlación de 

coeficientes de absorción k que está en función del número de onda (v), presión (p) y 

temperatura (T) como se describe en la siguiente ecuación: 

!  

donde S es la intensidad de una línea de absorción i y fi es su forma normalizada (Fu y 

Liou, 1992). Esta técnica es una extensión al método de distribución de k propuesto 

inicialmente por Lacis et al. (1979), que toma en cuenta la heterogeneidad de la atmósfera y 

realiza una correlación de k a diferentes temperaturas, presiones y alturas; además, tiene la 

ventaja de que los resultados pueden usarse directamente para cálculos de dispersión como 

se describe en Fu y Liou (1992). 

Para longitudes de onda en el IR térmico, el modelo usa dos subrutinas dependiendo 

de la composición atmosférica; para atmósferas con bajo CO2 como en la Tierra presente 

emplea el modelo de transferencia radiativa rápida o RRTM   por sus siglas en inglés. El †

RRTM puede producir soluciones precisas a bajos niveles de CO2. Para atmósferas con 

altos contenidos de CO2 como en la Tierra primitiva o Marte, los flujos IR fueron 

calculados mediante la integración de la ecuación de transferencia radiativa (Kasting, 

1991). 

3.7. Atmósferas simuladas 
Fueron simuladas atmósferas sin oxígeno de planetas habitables sin vida, con tasas de 

mezclado de 0.03 y 0.1 de CO2. Se ensayaron dos tamaños de planetas (1 y 5 M⊕) con 

radios de 1 y 1.6 R⊕ respectivamente. Para el planeta de 5M⊕ el radio (r) fue estimado 

usado la metodología propuesta por Valencia et al. (2007): 
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!  

donde α y β son constantes con valores de 1.076 y 0.260 respectivamente, correspondientes 

a un planeta rocoso con composición de Fe/Si similar a la Tierra conteniendo 10% de agua.  

La presión atmosférica superficial fue escalada dependiendo de la gravedad. Para los 

planetas con una masa terrestre, la gravedad se fijó en 9.81 m s-2 y la presión en 1 bar; 

mientras que para los planetas con 5M⊕, la gravedad se calculó en 18.36 m s-2 y la presión 

en 2 bares. 

Los planetas fueron colocados a 1.15 UA del Sol donde el flujo solar fue de 0.75 S0, 

siendo S0 la constante solar; es decir, el flujo que recibe la Tierra en la parte alta de su 

atmósfera. Esta distancia y flujo orbital corresponden a la distancia a la que la temperatura 

superficial del planeta, con menor cantidad de CO2 y CH4, se encuentra apenas por arriba 

del punto de congelación del agua (275 K). 

El modelo climático usa un gradiente de presiones y temperaturas que son 

posteriormente convertidas a altitudes por el modelo fotoquímico. La presión mínima en el 

modelo climático para los planetas de 1 M⊕ (~10-6 bares) corresponde a ~70 km de altura 

en el modelo fotoquímico, para los planetas de 5 M⊕ la misma presión mínima corresponde 

a ~35 km. Por arriba de estas alturas las temperaturas fueron consideradas constantes e 

iguales a la última temperatura calculada por el modelo climático. Los perfiles de 

temperatura obtenidos por el modelo climático fueron estimados usando los perfiles de 

humedad de Manabe y Wetherald (1967). También se consideraron tasas de mezclado de O2 

y O3 de 10-15 y 0 respectivamente. 

El CO2 fue incluido directamente en ambos modelos usando tasas de mezclado de 

0.03 y 0.1, mientras que las tasas de mezclado de CH4 fueron estimadas por el modelo 

fotoquímico de la siguiente manera: Primero, una tasa de mezclado aproximada de CH4 fue 

r = α r⊕( MM⊕
) β ,
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introducida como variable en el modelo climático junto con las demás variables descritas. 

El modelo climático realizó un primer perfil de presión y temperatura que fue transferido al 

modelo fotoquímico para que este último calculara las tasas de mezclado al equilibrio 

químico. La nueva tasa de mezclado calculada por el modelo fotoquímico fue nuevamente 

introducida al modelo climático. El proceso se repitió hasta que la concentración de CH4 

usada en el modelo climático fuera menos del doble a la producida por el modelo 

fotoquímico, para garantizar la convergencia de ambos modelos. 

Las condiciones de frontera en la parte baja de la atmósfera del modelo fotoquímico 

fueron: CO con velocidad de deposición contante, vdep(CO) = 1×10-8 cm s-1 y vdep(H2) = 0, 

tal y como fue calculado por Kharecha et al. (2005) para planetas abióticos. Mientras que 

para el CH4 y el H2 se fijaron sus flujos superficiales en los estimados por el proceso de 

serpentinización.
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Resultados"

"
"
"

La formación de CH4 en planetas tipo terrestres ocurre en ambientes hidrotermales 

localizados en las dorsales oceánicas. El CH4 en estos ambientes es generado a través de un 

proceso donde primero ocurren reacciones de serpentinización y posteriormente de síntesis 

tipo  Fischer–Tropsch. El proceso de formación de metano se simplificó a las reacciones 1 

y 2. 

El análisis del proceso de formación de CH4 se dividió en tres partes. La primera, fue 

referente a la tasa de formación y abundancia de reactivos implicados en la formación de 

CH4, como H2 y CO2. El análisis de reactivos se extendió al FeO por su relevancia en la 

tasa de producción de H2 y sustentabilidad del proceso. En la segunda parte se simuló la 

cinética y termodinámica de la formación del CH4 para estimar su tasa de producción y 

abundancia. También se estimaron las abundancias al equilibrio químico de los reactivos y 

se simularon varios escenarios para comprobar la reproducibilidad de los resultados 

obtenidos contra mediciones reales. Con estos valores se estimaron los flujos superficiales 

de CH4, H2 y CO2 esperados para planetas terrestres con 1 y 5 M⊕. En la tercera parte se 

estimaron las abundancias atmosféricas que el metano puede alcanzar en los planetas 

terrestres usando los flujos superficiales estimados como datos de entrada en los modelos 

atmosféricos. 
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4.1. Formación y abundancia de reactivos 

4.1.1. Hierro (II) 

No existe información sobre la composición de exoplanetas terrestres por lo que se asumió 

que el porcentaje de FeO y densidad de la corteza es similar a la de la Tierra: 6% de FeO y 

densidad de 3×106 g m-3 (Taylor y McLennan, 1985); por lo tanto la abundancia de FeO se 

estimó en 2500 moles m-3. 

Con las ecuaciones 1a y 1b se estimó la tasa de regeneración del FeO (vf(Fe)m) en 

función de la masa del planeta (m). Para planetas con 1 M⊕, la vf(Fe)m = 9.1×1012 moles 

año-1 y para 5 M⊕ la vf(Fe)m = 4.7×1013 moles año-1. La figura 13 muestra la dependencia 

de vf(Fe)m respecto a m. 

4.1.2. Hidrógeno  

La ecuación 4 describe la velocidad de formación de H2 (vf(H2)) en función de la 

abundancia de FeO, temperatura y tamaño del grano de mineral. Aunque matemáticamente 
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Figura 13. Tasa de regeneración de FeO. Estimado para planetas rocosos con diferentes masas terrestres
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estas variables pueden tomar cualquier valor, no todos son de relevancia para los sistemas 

hidrotermales, por ejemplo, algunos valores elevarían tanto la tasa de formación de H2 que 

no serían  físicamente posibles. 

Por simplicidad comenzaremos por analizar la temperatura. Un análisis de la 

ecuación de velocidad de formación de H2  (vf(H2)) revela un máximo a 260 ºC (Figura 14); 

ésta puede ser considerada como la temperatura óptima.  

Una temperatura de 260 ºC puede ser factible en el interior de sistemas hidrotermales 

donde las temperaturas pueden variar desde los 40 ºC hasta los 400 ºC (ej. Kelley et al., 

2005 y Haase et al., 2009). También existe una gran variedad de análisis experimentales 

que simulan condiciones de sistemas hidrotermales donde se usan temperaturas entre 200 

ºC y 300 ºC (ej. Seyfried et al., 2007; Cleaves et al., 2009; Yokoyama et al., 2003 y Oze et  

al., 2012). 

La velocidad de formación de H2 también se ve afectada por el área de contacto entre 

la superficie mineral y la fase líquida. Mientras más grande sea el área de contacto la vf(H2) 
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Figura 14. Velocidad de formación de H2. Influencia de la temperatura (T) y el tamaño del 
grano (a) de fayalita sobre la velocidad de reacción.
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será mayor. El índice (a0/a)2 en κ (ecuación 3) es un factor que escala la velocidad de 

formación de H2 conforme cambia el área superficial debida al tamaño de grano del mineral 

(a). Mientras más pequeños sean los granos de mineral (a) mayor será la superficie en 

contacto con agua. La figura 15 muestra cómo aumenta la velocidad de formación de H2 al 

disminuir el tamaño de grano de mineral. 

Aunque matemáticamente sería  posible determinar la asíntota vertical a la curva de la 

figura 15, físicamente no tendría sentido hablar de tamaños de granos menores a los que 

podrían ser encontrados en la naturaleza. Existen algunos análisis estadísticos sobre la 

fragmentación y microfragmentación de rocas donde se observan tamaños de granos de 55 

a 100 µm (ej. Sprunt y Brace, 1974; Wong et al., 1989 y Rigopoulos et al., 2011). Martin y 

Fyfe (1970) sugieren que el mejor tamaño de grano para efectuar la reacción de 

serpentinización de olivinas es de 70 µm. 
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Figura 15. Formación de H2 a 260 ºC. Influencia del tamaño del grano (a) sobre la velocidad de 
reacción.
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La vf(H2) depende directamente de la abundancia de FeO como reactivo. La figura 16 

muestra la velocidad de producción de H2 con diferentes cantidades de FeO en el sistema 

de reacción. En cuanto a la abundancia de FeO, se estimó que hay 2500 moles m-3 en los 

planetas terrestres, sin embargo, como se dijo anteriormente hay que mantener el balance 

entre el FeO consumido y el regenerado por los movimientos de convección en la corteza, 

para garantizar que la formación de H2 sea un proceso sustentable geológicamente. 

A partir de la estequiometría de la reacción 3 podemos establecer la condición de 

sustentabilidad como: 3vf(H2) ≤ vf(FeO)m, es decir, que mientras la velocidad de formación 

de H2 sea menor o igual a tres veces la velocidad de formación del FeO, el proceso es 

sustentable y se consume tanto FeO o menos del que la corteza puede regenerar. Podemos 

estimar una abundancia de FeO máxima que ponga el sistema en el límite de la 

sustentabilidad si se cumple la igualdad 3vf(H2) = vf(FeO)m. Para lograrlo usamos los 

valores óptimos de temperatura y tamaño de grano de mineral (260 ºC y 70 µm) en la 

ecuación 5. La abundancia estimada de FeO que cumple con la igualdad 3vf(H2) = vf(FeO)m 

en condiciones óptimas es de  26.4 moles FeO m-3. 
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Figura 16. Producción de H2 con diferentes abundancias de FeO. La abundancia de FeO está en 
moles m-3. En todos los casos el tamaño de grano fue de 70 µm.
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Con todas las variables de la ecuación 4 definidas (T = 260 ºC, a = 70 µm y [FeO] = 

26.4 moles m-3) calculamos la vf(H2). Puesto que vf(H2) fue evaluada en condiciones 

óptimas, estamos obteniendo una velocidad máxima de formación de H2, vf(H2)max = 832.6 

mol m-3 año-1. Por definición, la velocidad de una reacción química se mide en un sistema 

cerrado bajo condiciones de volumen constante (Steinfeld et al., 1999). Como estamos 

suponiendo que la reacción ocurre a lo largo de las dorsales meso oceánicas, usaremos el 

volumen de corteza que se genera cada año en esa zona. Este valor puede ser estimado con 

la ecuación 1b, de donde obtenemos que cada año se generan 3.6×109 m3 y 1.9×1010 m3 de 

corteza nueva en planetas de 1 y 5 M⊕ respectivamente. Para estimar la producción global 

de H2 (H2(0)) consideramos que el H2(0) = vf(H2)max × volumen de corteza nueva. Para 

planetas con 1 M⊕, la producción global de H2 es de 3.0×1012 moles año-1 y de 1.6×1013 

moles año-1 para los de 5 M⊕. 

Si el sistema de reacciones fuera interrumpido y no se produjera CH4 se esperarían 

flujos superficiales máximos de H2 de 1.1×1010 y 2.2×1010 moléculas cm-2 s-1 para planetas 

de 1 y 5 M⊕ respectivamente (Ecuación 9), al considerar superficies planetarias de 5.1×1018 

cm2 y 1.4×1019 cm2. La figura 17 muestra los flujos superficiales de H2 esperado en 

planetas donde no hay formación de CH4. 
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Empleando el programa SUPCRT92   (Johnson et al., 1992) fueron calculadas *

constantes de equilibrio (Keq) a diferentes temperaturas y presiones para la reacción 2 

(Figura 18). El logaritmo de Keq a 260 ºC es de aproximadamente -6 (Keq = 10-6) y no varia 

mucho en función a la presión. En promedio, el logaritmo de K varia 0.3 en un rango de 

presiones de 200 a 1000 bares y temperaturas inferiores a los 350 ºC. A temperaturas más 

altas de 350 ºC y presiones cercanas a los 200 bares, el agua comienza a cambiar de estado 

líquido a vapor y se encuentra cerca de su punto crítico, por lo que la presión ya no podrá 

evitar la ebullición del agua.  

4.1.3. Dióxido de carbono 

La reacción 1 requiere una fuente de CO2. Los carbonatos sedimentados en el suelo 

oceánico pudieran ser una buena fuente de esta molécula; se estima que acumulan entre 

7000×1018 a 7750×1018 moles de carbono (Holser et al., 1988 y Hirschmann y Dasgrupta, 

2009). Los carbonatos se encuentran en rocas sedimentarias como la calcita, sin embargo, 
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procesos de descarboxilación que ocurren a partir de ~500 °C pueden liberar el CO2 (Morse 

et al., 2007). En la Tierra, se estima que la tasa anual de CO2 por descomposición de 

carbonatos pudiera ser de 1.6×1013 moles de CO2 por año (Siegenthaler y Sarmiento, 1993); 

no obstante, mediciones en las dorsales meso oceánicas muestran una tasa de degasamiento 

promedio de 2.2×1012 moles año-1 (Marty y Tolstikhin, 1998), aunque cálculos más 

recientes sugieren que es de 9.3±2.8×1011 moles año-1 (Fischer, 2008).  

Lupton et al. (2006 y 2008) concluyen experimentalmente que no es posible alcanzar 

concentraciones de CO2 por arriba de 50 moles m-3 debidas únicamente a procesos de 

descarboxilación entre la roca y el agua con un índice agua:roca = 1 en sistemas 

hidrotermales. Abundancias de CO2 superiores a los 50 moles m-3 sólo son posibles a 

índices agua:roca significativamente menores a 1, pero estos ya serían física y 

químicamente incorrectos para representar sistemas hidrotermales.  

Usando la abundancia de CO2 máxima estimada por Lupton et al. (2006 y 2008) 

podemos estimar la producción global de CO2 (CO2(0)) para planetas con 1 M⊕, 

considerando la tasa de generación de corteza nueva en las dorsales meso oceánicas, v(Cn)m 

= 3.6×109 m3 año-1 en planetas con 1 M⊕ y 1.9×1010 m3 año-1 en los de 5 M⊕ (Ecuación 

1b). Entonces, la producción global de CO2 (CO2(0)) = vf(CO2) · v(Cn)im) en planetas con 1 

M⊕ es de 1.8×1011 moles año-1 y de 9.4×1011 moles año-1 para los de 5M⊕. 

Si el sistema de reacciones fuera interrumpido y no se produjera CH4 se esperarían 

flujos superficiales máximos de CO2 de 6.8×108 y 1.3×109 moléculas cm-2 s-1 para planetas 

de 1 y 5 M⊕ respectivamente (Ecuación 9); considerando superficies planetarias de 

5.1×1018 cm2 y 1.4×1019 cm2. 
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4.2. Formación de metano 
Empleando el programa SUPCRT92 se calcularon las constantes de equilibrio de la 

reacción 1 a diferentes presiones y temperaturas (Figura 19). A temperaturas inferiores a 

350 ºC el efecto de la presión sobre la constante de equilibrio es mínimo. Por arriba de esta 

temperatura el agua está cercana a su punto crítico y la presión no puede evitar el cambio 

de estado líquido a vapor.  

Igualando las ecuaciones 8(a) y 8(b) con la ecuación 6 se puede estimar el 

rendimiento de la reacción 1 en función de la temperatura (T) y las abundancias iniciales de 

reactivos ([H2]0, [CO2]0). El rendimiento de reacción (x) es una medida de la conversión de 

productos a reactivos. Rendimientos cercanos a 1 indican un alto grado de conversión. Con 

el fin de estudiar exclusivamente el comportamiento de la reacción 1, se supuso un sistema 

“ideal”, donde a cualquier temperatura existen las cantidades iniciales de [H2]0 y [CO2]0 
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necesarias para que la reacción 1 ocurra completamente. La figura 20 muestra el 

comportamiento del rendimiento de reacción (en porcentaje) en función de la temperatura. 

Suponer un caso ideal para la formación de CH4 sirve para encontrar el intervalo de 

temperaturas en el que la reacción procede con los mejores rendimientos, pero no tiene 

sentido para simular un sistema real como las ventilas hidrotermales. En un ambiente 

natural los reactivos dependen de las fuentes que los generan y no se encuentran 

necesariamente en cantidades equivalentes para que las reacciones procedan 

completamente. 

Si bien se tiene la intención de encontrar una tasa máxima de producción de CH4, ésta 

tiene que ser posible, debida a procesos de óxido-reducción en sistemas hidrotermales 

ligados a las dorsales meso oceánicas. En esos sistemas se estimó que las fuentes generan  

reactivos con tasas de formación máximas para el H2 de 3.0×1012 moles año-1 (1 M⊕) y 

1.6×1013 moles año-1 (5 M⊕), y para el CO2 de 1.8×1011 moles año-1 (1 M⊕) y 9.4×1011 

moles año-1 (5 M⊕). 
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En el caso de los sistemas hidrotermales de las dorsales centro oceánicas, los 

reactivos no se encuentran en cantidades equivalentes, porque hay más H2 del necesario 

para consumir todo el CO2. Por ejemplo, con fuentes de CO2 de 1.8×1011 moles año-1 (1 

M⊕) y 9.4×1011 moles año-1 (5 M⊕), serían suficientes fuentes de H2 de 7.2×1011 moles 

año-1 (1 M⊕) y 3.8×1012 moles año-1 (5 M⊕). 

 Como en este caso, el CO2 es el reactivo limitante, se emplea la ecuación 8.b para el 

cálculo del rendimiento de reacción (x), usando las tasas máximas de formación para H2 y 

CO2 a 260 ºC. La formación de CH4 se obtiene por la expresión [CH4]eq = x[CO2]0 de la 

tabla 9 de variación de especies; donde x = 0.99999 para 1 y 5 M⊕, y [CO2]0 es 1.8×1011 

moles año-1 (1 M⊕) y 9.4×1011 moles año-1 (5 M⊕). Entonces las tasas máximas de 

producción de CH4 son de ~1.8×1011 moles año-1 (1 M⊕) y ~9.4×1011 moles año-1 (5 M⊕). 

Con la ecuación 9 se obtienen los flujos máximos, considerando superficies planetarias de 

5.1×1018 cm2 (1 M⊕) y 1.4×1019 cm2 (5 M⊕). En este caso los flujos máximos de CH4 son 

de 6.8×108 moléculas cm-2 s-1 (1 M⊕) y 1.3×109 moléculas cm-2 s-1 (5 M⊕). 

4.3. Abundancias al equilibrio y flujos superficiales 
Para observar el comportamiento de las tasas de formación de CH4, H2 y CO2 a diferentes 

temperaturas se plantearon tres escenarios. La tabla 11 muestra los flujos superficiales  

máximos obtenidos al equilibrio químico. 

4.3.1 Escenario I: Ideal 

En este caso se calculó la tasa de formación de H2 a diferentes temperaturas, usando un 

tamaño de grano de mineral óptimo de 70 µm y 26.4 moles FeO m-3 como la abundancia de 

FeO disponible para la serpentinización. Esta abundancia de FeO fue la que se estimó como 

la máxima posible para que el proceso de serpentinización sea sustentable geológicamente. 
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Se supuso una fuente de CO2 capaz de generar suficiente reactivo para reaccionar con 

todo el H2. Finalmente se obtuvieron los flujos superficiales que tendrían todas las especies 

después de considerar su consumo en la formación de CH4. 

La figura 21 muestra los flujos superficiales de CH4 estimados a diferentes 

temperaturas y masas planetarias. También se muestran en la misma figura los flujos 

superficiales de H2 y CO2. En este escenario ideal se distingue un máximo de producción a 

260 ºC donde se obtienen los flujos más altos de CH4. En el punto máximo de producción 

el sistema requeriría fuentes de CO2 de 7.6×1011 moles año-1 en planetas de 1 M⊕ y de 

3.9×1012 moles por año para los de 5 M⊕. 

En un escenario donde la formación de CO2 fuera abundante, el componente principal 

en el flujo de las ventilas hidrotermales sería el CH4 a temperaturas menores a 400 ºC. Por 

arriba de los 400 ºC la conversión de CO2 a CH4 deja de ser eficiente, por lo que se 

esperarían flujos formados principalmente por H2. 
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Tabla 11. Flujos superficiales máximos (moléculas cm-2 s-1) estimados bajo diferentes escenarios. En todos 
los casos se usaron los valores óptimos de tamaño de grano de mineral (a) = 70 µm y T = 260 ºC. Las 
superficies planetarias fueron de 5.1×1018 cm2 (1 M⊕) y 1.4×1019 cm2 (5M⊕); calculadas como se describe 
en Valencia y O’Connell (2007).

   CH4 H2 CO2 Escenario                                                                                

1M⊕    

2.8×109 8.2×104 2.0×104 I. Ideal                                                 

6.8×108 8.6×109 0.7 II. Máximo posible                                                   

2.6×108 1.0×1010 0.3 III. Limitado                                                 

5M⊕    

5.5×109 1.6×105 3.9×104 I. Ideal                                                 

1.3×109 1.7×1010 1.3 II. Máximo posible                                                 

4.9×108 2.0×1010 0.5 III. Limitado                                                
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4.3.2. Escenario II: Fuentes máximas posibles 

En este caso se calculó la tasa de formación de H2 a diferentes temperaturas, siempre 

usando un tamaño de grano de mineral óptimo de 70 µm y 26.4 moles FeO m-3 para la 

serpentinización; suponiendo una abundancia de CO2 limitada a 50 moles m-3, como la 
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estimada por Lupton et al. (2006 y 2008) independiente de la temperatura. Esta abundancia 

generaría tasas de degasamiento de 1.8×1011 moles CH4 año-1 y 9.4×1011 moles CH4 año-1 

en planetas de 1 y 5 M⊕ respectivamente. Por último se obtuvieron los flujos superficiales. 

La figura 22 muestra los flujos superficiales del CH4, CO2 e H2, suponiendo que 

inicialmente el CO2 está limitado a 50 moles m-3. En este escenario la producción de CH4 
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está limitada por la abundancia de CO2 en un rango de temperaturas de 180 ºC a 320 ºC 

cuando la formación de H2 es máxima. Fuera de este rango el H2 es el reactivo limitante en 

la formación de CH4. En un sistema donde el reactivo limitante sea el CO2 se esperaría que 

los flujos producidos por las ventilas hidrotermales estén compuestos principalmente por 

H2 y el CO2 se encuentre en trazas. 

4.3.3. Escenario III: Dióxido de carbono limitado 

En este caso se calculó la tasa de formación de H2 a diferentes temperaturas usando un 

tamaño de grano de mineral óptimo de 70 µm y 26.4 moles FeO m-3 para la 

serpentinización. Se supuso una abundancia de CO2 limitada a 18.8 moles m-3. Finalmente 

se obtuvieron los flujos superficiales. 

Recientemente Oze et al. (2012) propusieron que pudiera usarse un índice de flujos 

de H2/CH4 como un indicador de vida. Los autores sugieren que índices H2/CH4 menores  a 

40 en sistemas hidrotermales podrían indicar la presencia de actividad biológica, debido a 

que la formación metabólica de CH4 es muy eficiente. En ninguno de los tres escenarios 

ensayados se incluye metano biológico, no obstante, los índices H2/CH4 son menores a 40 

en el escenario I y II. La tabla 12 muestra los indices H2/CH4 máximos estimados para cada 

escenario. 

Tabla 12. Índices H2/CH4 máximos. 

Temperaturas Escenario
1M⊕

2.1 450 ºC I. Ideal
12.7 260 ºC II. Máximo posible
40.4 260 ºC III. Limitado

5M⊕

2.1 450 ºC I. Ideal
12.7 260 ºC II. Máximo posible
40.4 260 ºC III. Limitado
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Para obtener un índice de H2/CH4 = 40 y simular un sistema abiótico se podría 

aumentar el flujo de H2; esto no sería realista pues el H2 es formado por serpentinización y 

ya se encuentra a su máxima producción posible. La otra alternativa es reducir la 

abundancia de CO2. Se estimó que una abundancia de CO2 de 18.7 moles m-3 permite 

alcanzar un índice H2/CH4 de 40. La figura 23 muestra los flujos superficiales del CH4, CO2 

e H2 al equilibrio. 

"
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4.4. Abundancias de metano atmosférico 
Mediante el uso de modelos computacionales se determinaron perfiles de temperatura 

y tasas de mezclado a diferentes alturas. Para estos modelos fueron usados los valores de 

los flujos superficiales de CH4 e H2 encontrados en el escenario II. La tabla 13 muestra la 

tasa de mezclado superficial para las atmósferas ensayadas. 

La tabla 14 muestra el balance redox de las atmósferas ensayadas, obtenido a partir de 

la diferencia entre la producción de H2 por reacciones atmosféricas, más el aporte por el 

degasamiento volcánico, menos la pérdida de H2 por reacciones en la atmósfera, junto con 

su escape al espacio en la estratosfera.  

Los perfiles de abundancia atmosférica, para las atmósferas con fracciones de CO2 de 

0.03 (a) y 0.1 (b), se muestran en las figuras 24 y 25 que corresponden a planetas con 1 y 5 

M⊕ respectivamente. 

"
"
"
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Masa 
planetaria

Temp. 
superficial
(ºC)

Tasas de mezclado 
superficiales

0.03 30
0.1 35
0.03 41
0.1 47

Tabla 13. Tasas de mezclado superficial de metano.

Tasa de 
mezclado 
de CO2

Flujos superficiales (cm-2 s-1)

 CH4                     H2                  CH4                 H2

1M⊕ 

5M⊕

6.8×108 8.6×109 

1.3×109 1.7×1010

2.5×10-6 4.7×10-4             

2.1×10-6 4.5×10-4             

4.1×10-6 4.5×10-4             

3.7×10-6 4.6×10-4            
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Tabla 14. Balance redox de las atmósferas ensayadas. Flujos en cm-2 s-1 

"
"

Especie 
química Coeficiente
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1M⊕                                               5M⊕ 

  0.03 CO2        0.1 CO2               0.03 CO2               0.1 CO2

Producción de H2  

H 0.5 5.208×105 4.762×105 1.398×105 1.491×105                                                                                        

CO 1.0 -2.389×102 1.426×102 -2.169×101 -8.026×101                                                                                 

HCO 1.5 3.663×106 5.996×103 6.843×106 1.372×107                                                                                  

H2CO 2.0 2.760×107 6.595×107 8.302×107 4.980×108                                                                                 

CH3 3.5 2.642×106 1.573×106 5.067×106 2.380×106                                                                                                  

C2H6 7.0 -1.009 6.819×10-2 -2.734×10-2 -9.842×10-2                                                                                               

SO 1.0 5.647×106 4.956×106 5.537×106 4.271×106                                                                                      

Φprod  4.007×107 7.895×107 1.006×108 5.185×108                                                                                                              

Especies volcánicas reducidas 
H2 1.0 4.477×101 -5.501 -8.141 9.493                                                                                                        
F(CH4) 4.0 -2.270×109 -2.720×109 -5.200×109 -5.200×109                                                                         

Φ(H2)  8.600×109 8.600×109 1.700×1010 1.700×1010                                                                                    

Φvolc  1.132×1010 1.132×1010 2.220×1010 2.220×1010                                                                                                        

Total de producción de H2 1.136×1010 1.140×1010 2.230×1010 2.272×1010                                                     

Pérdida de H2       

O -1.0 -3.699×103 -6.927×103 -8.931×102 -2.201×103                                                                                

O2 -2.0 -5.196×103 -1.103×104 -6.057×103 -1.072×104                                                                                              

OH -0.5 -1.977×103 -1.452×103 -1.366×103 -1.203×103                                                                             

HO2 -1.5 -1.173×103 -4.673×103 -2.513×103 -1.217×104                                                                                          

H2O2 -1.0 -2.273 -2.483×103 -2.026 -6.825                                                                                                
O3 -3.0 -6.048×10-4 -2.404×10-3 -2.998×10-4 -1.353×10-3                                                                                          

NO -1.0 -3.798×102 -7.982×102 -1.200×102 -3.769×102                                                                             

NO2 -2.0 -3.734×10-4 -4.720×10-3 -9.372×10-5 -5.896×10-2                                                                                      

HNO -0.5 -1.408×108 -2.457×108 -1.929×108 -4.368×108                                                                          

H2SO4 -1.0 -1.099×105 -1.656×105 -8.891×104 -6.232×105                                                                                    

SO4AER -1.0 -1.116×108 -7-708×107 -1.934×108 -1.167×108                                                                                   

Φloss  -2.525×108 -3.230×108 -3.863×108 -5.541×108                                                                                                         

Φesc(H2)  1.144×1010 1.153×1010 2.216×1010 2.217×1010                                                                            

Total de pérdida de H2 1.170×1010 1.186×1010 2.255×1010 2.272×1010                                                              

Balance total de H2  2.875×10-2 3.850×10-2 1.087×10-2 1.748×10-4                                                                      
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"
"
"
"
"
"
"
"
"
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Figura 24. Abundancias de CH4 atmosférico en planetas de 1M⊕. Junto con la abundancia de los 
principales constituyentes atmosféricos, en atmósferas con fracciones de CO2  de a) 0.03 y b) 0.1.
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Figura 25. Abundancias de CH4 atmosférico en planetas de 5M⊕. Junto con la abundancia de los 
principales constituyentes atmosféricos, en atmósferas con fracciones de CO2 de a) 0.03 y b) 0.1.
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Discusión de los resultados"

"
"
"

El metano abiótico en los planetas de tipo terrestre puede ser formado de igual manera a 

como es generado en la Tierra, donde la principal fuente de CH4 son los sistemas 

hidrotermales localizados en las dorsales oceánicas. En el interior de los sistemas 

hidrotermales el CO2 puede ser reducido por H2 para formar CH4 mediante reacciones 

similares a la síntesis de Fischer–Tropsch. El CO2 puede provenir del degasamiento del 

magma o descarboxilación de carbonatos. El H2 es generado durante el proceso de 

serpentinización. 

Históricamente el estudio de la serpentinización se había enmarcado dentro de un 

contexto geológico pues la serpentinización de peridotitas en suelo marino, en particular las 

que se encuentran en las dorsales oceánicas, repercute en las propiedades físicas, 

magnéticas y sísmicas de la litosfera oceánica (Mével, 2003). Sin embargo, el 

descubrimiento de sistemas hidrotermales asociados a dorsales oceánicas (ej. Kelley et al., 

2001; Bach et al., 2002; Baker et al., 2004) ha replanteado la importancia de estas 

reacciones como fuente de energía (ej. Kelley et al., 2005; Charlou et al., 2002; Brazelton 

et al., 2006 y Bradley et al., 2009) o generadoras de compuestos de importancia biológica 

(ej. Bada et al., 1995; Imai et al., 1999; Yokoyama et al., 2003 y Cleaves et al., 2009). 

A pesar del creciente interés, los estudios de serpentinización en peridotitas oceánicas 

siguen siendo escasos. En la mayoría de los casos se considera a la serpentinización como 

una reacción global cuyos productos se generan por una única reacción (Bach et al., 2006) 
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y sus propiedades cinéticas y termodinámicas son estimadas a partir de estudios 

volumétricos como los de Martin y Fyfe (1970), sobre los que se han basado una buena 

cantidad de estudios sobre serpentinización de la corteza oceánica y producción de H2 (ej. 

Hyndman y Peacock, 2003; Sleep et al., 2004; Vance et al., 2007 y Rudge et al., 2010). 

El objetivo de este trabajo fue el de calcular la tasa de formación de metano 

suponiendo que su principal fuente es la serpentinización en las dorsales oceánicas. 

Mediante un análisis cinético se planteó una ecuación para describir la velocidad de 

formación de H2 en función de variables como la temperatura, la concentración de los 

reactivos y superficie de contacto entre la interfaz sólido-líquido. 

Las constantes de equilibrio químico calculadas con el programa SUPCRT92 (Figuras 

18 y 19) muestran que el efecto de la presión sobre las reacciones 1 y 2 es mínimo debido a 

que supusimos que las especies químicas se encontraban en estado acuoso al momento de 

reaccionar. Este comportamiento no es extraño pues la teoría señala que las reacciones en 

estado acuoso son débilmente afectadas por la presión. Entonces, para facilitar las 

ecuaciones tomamos un valor promedio para parametrizar las constantes de equilibrio 

químico y no incluir la presión como otra variable. 

El pH tampoco fue incluido en este estudio, aunque se sabe que influye en la 

solubilidad del CO2(g). El CO2 en agua forma un equilibrio con sus especies (CO2(ac) ⇌ 

H2CO3 ⇌ HCO3- ⇌ CO32-) que le permite estar disuelto en un amplio intervalo de pH, 

aumentando su solubilidad hacia pH alcalinos. Mediciones del flujo de agua que sale de las 

ventilas de Lost City revelan flujos de pH alcalinos entre 10 y 11 (Kelley et al., 2005) que 

permiten la solubilidad del CO2. También existen estudios experimentales donde la olivina 

fue puesta a reaccionar con agua de mar sintética a 473 K, 300 bares y pH entre 6 y 7; esos 

estudios muestran que al avanzar el tiempo, el pH se torna alcalino conforme la tasa de 

producción de H2 aumenta hasta alcanzar valores de 9 a 11 (Jones et al., 2010). En 

contraste, otros estudios teóricos sugieren que el pH disminuiría si la producción de H2 
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aumenta (McCollom y Bach, 2009). Como no está clara la influencia del pH en las 

reacciones estudiadas su efecto no fue considerado. Esto no afecta el objetivo del trabajo, 

pues lo que se pretendía era encontrar las tasas máximas posibles de producción de CH4. 

Tres escenarios fueron ensayados: I) Ideal, II) Máximo posible y III) Limitado en un 

intervalo de temperaturas de reacción de 60 ºC a 450 ºC y suponiendo un índice agua:roca 

= 1. Para poder escalar los valores obtenidos se usó como volumen del sistema de reacción 

el volumen de corteza generado por las dorsales oceánicas cada año. Las variables 

planetarias fueron escaladas siguiendo la metodología propuesta por Valencia y O’Connell 

(2007). 

5.1. Escenario I: Ideal 
El primer escenario requiere fuentes de CO2 altas de 7.6×1011 moles año-1 en planetas de 1 

M⊕ y de 3.9×1012 moles año-1 para los de 5 M⊕. Para alcanzar tasas de CO2 de estas 

magnitudes se necesitaría una abundancia de 208 moles de CO2 m-3. En la Tierra, fuentes 

de CO2 de estas magnitudes podrían ser encontradas en zonas de subducción de la corteza 

oceánica donde se estima una tasa de producción promedio de CO2 de 9.3×1011 moles año-1 

(Fischer, 2008). En los sistemas hidrotermales de las zonas de subducción se han 

encontrado las abundancias máximas de 3000 moles de CO2 m-3 de agua (Sakai et al 1990). 

Las mediciones de Sakai et al (1990) son por lo menos 100 veces mayores que la mayoría 

de las medidas en otros sistemas sobre las dorsales oceánicas (Lupton et al 2006). Para 

explicar las altas concentraciones de CO2 medidas por Sakai et al (1990) se han propuesto 

fuentes de CO2 líquido (Lupton et al 2006). Además, estudios experimentales demuestran 

que no es posible alcanzar concentraciones de CO2 por arriba de 50 moles m-3 únicamente 

por procesos de descarboxilación a un índice agua:roca = 1 (Lupton et al., 2006 y 2008). 

Los índices agua:roca en sistemas hidrotermales son comúnmente de 1 a 5, aunque pueden 
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ser tan grandes como 12 (Kawahata y Scott, 1990), por lo que índices agua:roca < 1 ya 

serían física y químicamente incorrectos para representar sistemas hidrotermales. 

Por otro lado, estudios experimentales muestran que ambientes ricos en CO2 pueden 

ser negativos para la formación de H2 por serpentinización y consecuentemente para la 

formación de CH4, ya que cuando el CO2 se encuentra en exceso las rutas de formación de 

calcita (CaCO3) y siderita (FeCO3) son termodinámicamente más favorables que la ruta de 

formación de magnetita. La formación de siderita es una alternativa de reacción no 

oxidativa del Fe2+ en la que no se forma H2. Por el contrario, en ambientes pobres en CO2 

se observa principalmente la formación de magnetita a partir de la oxidación de Fe2+, lo que 

provee una fuente constante de H2 (Jones et al., 2010). 

5.2. Escenario II: Fuentes máximas posibles 
Debido a que las fuentes de CO2 ocupadas en el escenario I son demasiado altas como para 

ser fácilmente explicadas en los sistemas hidrotermales localizados sobre las dorsales meso 

oceánicas se analizó un escenario más realista. El escenario II supuso que en todo el 

volumen del sistema de reacción había una abundancia de CO2 promedio de 50 moles m-3 

como la abundancia máxima de CO2 estimada por Lupton et al. (2006) y (2008).  

Una abundancia de CO2 de 50 moles m-3 necesitaría fuentes de CO2 de 1.8×1011 

moles año-1 y de 9.4×1011 moles año-1 en planetas de 1 y 5 M⊕ respectivamente. En este 

sentido se ha propuesto a la descomposición de carbonatos como una posible fuente de 

CO2. Como los carbonatos se descomponen a temperaturas mayores o iguales a 500 ºC su 

origen se encuentra en lo profundo de la corteza, de ahí el CO2 tendría que migrar hasta 

zonas en sistemas hidrotermales donde las temperaturas permitieran su transformación a 

CH4. 
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La fuente de H2 considerada en el escenario II es la serpentinización. Su cinética de 

formación sugiere que podría formarse en el interior de las ventilas hidrotermales, en 

regiones donde la temperatura fuera de 100 ºC a 400 ºC (Figura 14). El H2 recién formado 

es clave en la formación de CH4, éste puede reaccionar in situ con el CO2, directamente 

sobre la superficie mineral o bien migrar como H2 acuoso o gas hacia zonas donde la 

temperatura fuera menor a 250 ºC, donde la formación de CH4 podría ser más eficiente 

(Figura 18). 

La tasa de formación de H2 por serpentinización, además de depender de la 

temperatura de reacción, también es sensible al movimiento de convección de la corteza 

oceánica (Figura 26). Este movimiento de convección recicla el hierro de la corteza, por lo 

que las zonas de subducción son ricas en hierro oxidado, mientras que las dorsales son ricas 

en hierro reducido. 
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Todos nuestros ensayos fueron hechos suponiendo una velocidad de convección 

promedio de placas tectónicas de 2 cm año-1, no obstante, mediciones del crecimiento de la 

corteza terrestre indican que ésta se regenera a tasas que van de <1 cm año-1 hasta ~50 cm 

año-1 (ej. Demico, 2004; Jackson y Reid, 1983; Loomis y Morgan, 1973 y Macdonald, 

2008). Los resultados sugieren que aún a velocidades de convección iguales a 50 cm año-1 

la formación de H2 por serpentinización aumenta tan sólo 2.5 veces, en comparación con la 

producción de H2 a una velocidad de convección de 2 cm año-1. 

Otro factor que afecta la tasa de formación de H2 es el área superficial entre el 

mineral y el agua. En el laboratorio, el área superficial puede determinarse por el tamaño de 

grano de mineral. Estudios experimentales sugieren que el óptimo es de 70 µm (Kelemen y 

Matter, 2008), no obstante, en el interior de los sistema hidrotermales es complicado 

determinar la superficie del mineral en contacto con agua. 

La reacción de formación de H2 en términos generales tiene malos rendimientos, ya 

que, aunque su constante de equilibrio aumenta con la temperatura, siempre se obtienen 

constantes < 1 (Figura 18). A temperaturas superiores a las del punto crítico del agua (374 

ºC), las constantes de equilibrio aumentan notoriamente, lo que sugiere que la reacción de 

formación de H2 es más eficiente a esas temperaturas. Por arriba de su punto crítico, el agua 

se encuentra como vapor y la presión comienza a ser un factor importante en el equilibrio 

químico. No se encontraron referencias de experimentos relacionados a sistemas 

hidrotermales o producción de H2 por serpentinización a temperaturas cercanas o superiores 

al punto crítico del agua, no obstante, en el marco de la química metalúrgica, las reacciones 

con vapor de agua son bien conocidas por su eficiencia y selectividad de productos, por 

ejemplo, se sabe que el Fe0 bajo un flujo de vapor de agua forma magnetita mediante la 

reacción 3Fe0 + 4H2O → Fe3O4 + 4H2 (Grosvenor et al., 2004). La importancia de este tipo 

de reacciones que también producen H2, vía la oxidación de hierro, no han sido evaluadas 

dentro del contexto de la astrobiología. 
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El escenario II supone un escenario más realista, donde los reactivos pueden alcanzar 

sus tasas máximas de formación y el metano es producido en condiciones óptimas mediante 

una síntesis tipo Fischer–Tropsch. Cabe señalar que las síntesis de Fischer–Tropsch 

catalizadas por minerales son de utilidad industrial y están bien estudiadas. Sin embargo, 

las reacciones utilizadas en la industria ocurren empleando flujos de CO2 (ó CO) e H2 gas 

sobre una superficie mineral, mientras que la reacción en ambientes hidrotermales ocurre 

con especies en estado acuoso y existe poca información sobre este tipo de reacciones 

(McCollom y Seewald, 2001).  

5.3. Escenario III: Dióxido de carbono limitado 
El escenario III supone una fuente de CO2 que sólo es capaz de generar una abundancia 

promedio de 18.8 moles de CO2 m-3. La razón por la que se analizó este sistema es porque 

recientemente Oze et al. (2012) propusieron que índices de H2/CH4 inferiores a 40 indican 

la presencia de actividad biológica en sistemas hidrotermales. La explicación es que la 

síntesis de metano por rutas metabólicas es muy eficiente (Oze et al., 2012). Una forma de 

alcanzar índices de H2/CH4 superiores a 40 es limitando la cantidad de CO2 que reacciona 

con H2. Los resultados sugieren que concentraciones de CO2 menores a 18.8 moles m-3 

producirían índices H2/CH4 mayores a 40. En los sistemas hidrotermales la limitación de 

CO2 puede ocurrir cuando los flujos de agua que transportan el CO2 se mueven demasiado 

rápido como para permitir que los reactivos reaccionen completamente. Los resultados 

sugieren que índices H2/CH4 menores a 40, incluso similares a los obtenidos en sistemas 

donde existe una fuente biológica, pueden ser alcanzados si las reacciones ocurren en 

condiciones de temperatura entre  150 ºC y 300 ºC. 

5.4. Comparación con sistemas hidrotermales 
Con la finalidad de comparar la similitud de los resultados con mediciones de sistemas 

hidrotermales naturales (mostradas en la tabla 15) modificamos la temperatura de reacción 

de acuerdo a la temperatura medida en diferentes ventilas, los demás parámetros 

permanecieron constantes y se listan en la tabla 16.  
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Tabla 15. Mediciones de la composición de fluidos de ventilas con diferentes condiciones (Tivey, 2007) 

"
Tabla 16. Parámetros usados por nuestro modelo para reproducir sistemas hidrotermales naturales 

Los resultados del modelo se encuentran en la tabla 17. El tipo de sistemas 

hidrotermales que son reproducidos mejor son los de la dorsal meso oceánica. Esta zona se 

caracteriza por estar formada de corteza fresca donde predominan las rocas máficas, cuya 

abundancia promedio de hierro fue la usada para todos nuestros cálculos. 

Tabla 17. Resultados obtenidos por nuestro modelo 

Los fluidos de las ventilas hidrotermales en arcos insulares están caracterizados por 

contener volátiles provenientes del magma como el CO2. Los sistemas hidrotermales de 

este tipo se encuentran principalmente en el margen oeste del Océano Pacífico y están 

asociados a zonas de subducción (Pearce y Stern, 2006; Martínez et al., 2007) donde la 

  Dorsales Arcos insulares Rainbow Lost City

Variable valor

Dorsales Arcos insulares   Rainbow Lost City
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T medida (ºC) ≤405 278-334 365 ≤91                                                                           
H2 (mol m-3) 5×10-4-38 0.035-0.5 13 <1-15                                                                       
CO2 (mol m-3) 3.56-39.9 14.4-200 -- --                                                                       
CH4 (mol m-3) 7×10-3-2.58 5×10-3-6×10-2 0.13-2.2 1-2                                                    

Masa planetaria: 1 M⊕                                                                                                 
Fracción de FeO en la corteza: 0.06                                                                          
Densidad de la corteza: 3×106 g m-3                                                                                        
Tamaño de grano del mineral: 70 µm                                                                            
FeO disponible para la serpentinización: 26.4 moles m-3                                                           
Condiciones de reactivos: • El H2 es calculado a partir de las condiciones de                                
  reacción de serpentinización.                                                                          
 • El CO2 está limitado a 18.75 moles m-3                                                                         

T usada (ºC) 405 306 365 91                                                                                             
H2 (mol m-3) 1.3×10-2 460 8.1 1×10-7                                                                                                 
CO2 (mol m-3) 16.1 1.8×10-8 1.9×10-8 18.2                                                                                             

CH4 (mol m-3) 2.56 18.8 18.7 0.5                                                                                      
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corteza oceánica está constituida por rocas félsicas, ricas en silicio y aluminio pero pobres 

en hierro (Le Maitre et al., 2002 y Martínez et al., 2007). Al ser corteza vieja, pobre en 

hierro, la formación de H2 por serpentinización en realidad ocurre a una tasa inferior a la 

pronosticada por el modelo. 

El sistema de ventilas hidrotermales conocido por su nombre en inglés como  

Rainbow se localiza al suroeste de las islas Azores sobre la dorsal meso atlántica. Este 

sistema está situado sobre un sustrato de rocas ultramáficas con una abundancia de hierro 

más alta que el promedio de las dorsales meso oceánicas (Douville et al., 2002) que le 

permite al sistema formar más H2 del que pronostica el modelo. 

Lost City es un sistema hidrotermal ubicado en el centro del océano Atlántico, tiene 

alrededor 30,000 años de edad, por lo que es al menos 100 veces más antiguo que el resto 

de los sistemas conocidos. Sus ventilas se mantienen por reacciones de serpentinización y 

sus flujos formados principalmente por H2 y CH4, carecen de CO2. Probablemente su 

mayor peculiaridad son las aparentemente bajas temperaturas de sus flujos (Kelley et al. 

2005). El modelo puede imitar un sistema como Lost City de dos maneras posibles. La 

primera es fijando las abundancias iniciales de H2 y CO2 a 8 moles m-3 y 1.5 moles m-3 

respectivamente; con esas abundancias iniciales se obtienen flujos con 2 moles H2 m-3, 

1.5×10-9  moles CO2 m-3 y 1.5 moles CH4 m-3 al equilibrio. La otra forma es aumentando la 

superficie de contacto entre el mineral y el agua; podemos suponer que dada la antigüedad 

de este sistema, la cantidad de túneles por donde se filtra agua ha aumentado 

considerablemente debido a los procesos de erosión. Suponer un aumento del doble en la 

superficie de reacción es suficiente para alcanzar flujos similares a los medidos. 

Kasting y Catling (2003) estimaron la producción de CH4 abiótico global en base a 

las mediciones de Lost City. Sus resultados indican tasas de formación de 1012 moles año-1, 

lo que produciría flujos superficiales de ~4×109 moléculas cm-2 s-1. Según los resultados 

obtenidos en este trabajo, para alcanzar tasas de producción de ~1012 moléculas CH4 año-1, 
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un planeta como la Tierra tendría que consumir aproximadamente 1.4×1013 moles de FeO 

por año; esto es más FeO del que la Tierra puede reciclar al generar corteza nueva, ya que 

la Tierra solo regenera 9.1×1012 moles por año, por lo que la reacción no sería sustentable 

por mucho tiempo. En consecuencia flujos como los estimados por Kasting y Catling, 

(2003) no podrían ser sostenidos en un planeta como la Tierra por largos periodos de 

tiempo, geológicamente hablando. 

5.5. Metano atmosférico 
En todos los casos las abundancias de CH4 atmosférico se incrementaron en proporción a 

sus flujos superficiales. La formación de radicales OH es mínima y no constituye una vía 

importante que elimine al CH4. En todos los casos el CH4 está bien mezclado en toda la 

atmósfera. Las atmósferas analizadas inicialmente no contenían oxígeno, no obstante, una 

vez que se llegaba al equilibrio químico una pequeña fracción de O2 fue formado por 

reacciones atmosféricas. El agua fue fotolizada hacia la parte alta de la atmósfera. 

Las tasas de mezclado máximas fueron de 2.5×10-6 y 4.1×10-6 para planetas de 1 y 5 

M⊕ respectivamente; éstas fueron obtenidas a partir de los flujos superficiales máximos del 

escenario II. Estudios previos de planetas terrestres con atmósferas anóxicas muestran que a 

partir de tasas de mezclado de 1.7×10-5, el CH4 es capaz de dar una señal distinguible en el 

espectro alrededor de 7.7 µm (Segura et al., 2007). Por lo que sería posible que planetas  de 

tipo terrestre, orbitando estrellas similares al Sol, puedan generar suficiente CH4 para ser 

detectado remotamente. 

!108



�

Capítulo 6 

Conclusiones"

"
"
"

Aunque el CH4 ha sido propuesto como una bioseñal, sería complicado establecer su origen 

si llegara a ser detectado en la atmósfera de un planeta de tipo terrestre, ya que contrario a 

lo que se pensaba, grandes cantidades de metano podrían ser fácilmente generadas por 

reacciones abióticas. Estas reacciones pueden ocurrir en condiciones óptimas, en sistemas 

hidrotermales ligados a la actividad tectónica, la cual probablemente sea más activa en 

supertierras con masas mayores a las de nuestro planeta. Generando incluso índices H2/CH4 

similares a los que se encuentran en la Tierra, en lugares donde el metano es formado por 

microorganismos. 

Basados en la propiedades cinéticas y termodinámicas podemos inferir que en los 

sistemas hidrotermales la formación de H2 es más eficiente a mayor profundidad,  mientras 

que la formación de CH4 puede ocurrir más cerca de la superficie. 

El modelo desarrollado puede estimar la formación de CH4, junto con las abundancias 

al equilibrio de CO2 e H2, en planetas de tipo terrestres. El modelo considera parámetros 

planetarios como la masa y el crecimiento de las dorsales para estimar las tasas de 

producción globales de CH4, CO2 e H2 y sus correspondientes flujos superficiales. 

El modelo reproduce mejor las abundancias de CH4, CO2 e H2 de los sistemas 

hidrotermales en las dorsales meso oceánicas; Sin embargo, con modificaciones mínimas 
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en los parámetros iniciales, que obedecen a las características particulares de otros 

ambientes, también puede reproducir flujos en sistemas hidrotermales con diferentes 

características. 

Tomando como base las características promedio de las dorsales meso oceánicas, se 

estimaron flujos superficiales máximos de CH4 de 6.8×108 y 1.3×109 moléculas cm-2 s-1 

para planetas de 1 y 5 M⊕ respectivamente. Estos flujos fueron obtenidos al simular el 

proceso de formación de metano en condiciones óptimas, generando H2 por 

serpentinización y limitando la abundancia de CO2 a 50 moles m-3, que corresponde a su 

abundancia estimada únicamente por descomposición de carbonatos. 

Las tasas de mezclado máximas fueron de 2.5×10-6 y 4.1×10-6 para planetas de 1 y 5 

M⊕ respectivamente; éstas fueron obtenidas a partir de los flujos superficiales máximos del 

escenario II. Con este trabajo se ha demostrado que concentraciones atmosféricas de 

metano, se pueden producir por serpentinización; entonces, planetas habitables, orbitando 

estrellas similares al Sol, con atmósferas de N2-CO2, donde se detecten concentraciones 

más altas que las estimadas aquí, podrían indicar la presencia de vida. 

Futuros trabajos podrían analizar la abundancia de metano en planetas de tipo 

terrestres orbitando otros tipos de estrellas, como las estrellas enanas M, donde se esperaría 

encontrar abundancias de metano todavía mayores debido a las radiaciones características 

de ese tipo de estrellas.
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Reacciones incluidas en el  
modelo fotoquímico 

!
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1) H2O + O(1D) = 2OH 
2) H2 + O(1D) = OH + H 
3) H2 + O = OH + H 
4) H2 + OH = H2O + H 
5) H + O3 = OH + O2 
6) H + O2 + M = HO2 + M 
7) H + HO2 = H2 + O2 
8) H + HO2 = H2O + O 
9) H + HO2 = OH + OH 
10) OH + O = H + O2 
11) OH + HO2 = H2O + O2 
12) OH + O3 = HO2 + O2 
13) HO2 + O = OH + O2 
14) HO2 + O3 = OH + 2O2 
15) HO2 + HO2 = H2O2 + O2 
16) H2O2 + OH = HO2 + H2O 
17) O + O + M = O2 + M 
18) O + O2 + M = O3 + M 
19) O + O3 = 2O2 
20) OH + OH = H2O + O 
21) O(1D) + M = O(3P) + M 
22) O(1D) + O2 = O(3P) + O2 
23) O2 + hv = O(3P) + O(1D) 
24) O2 + hv = O(3P) + O(3P) 
25) H2O + hv = H + OH 
26) O3 + hv = O2 + O(1D) 
27) O3 + hv = O2 + O(3P) 
28) H2O2 + hv = 2OH 
29) CO2 + hv = CO + O(3P) 

30) CO + OH = CO2 + H 
31) CO + O + M = CO2 + M 
32) H + CO + M = HCO + M 
33) H + HCO = H2 + CO 
34) HCO + HCO = H2CO + CO 
35) OH + HCO = H2O + CO 
36) O + HCO = H + CO2 
37) O + HCO = OH + CO 
38) H2CO + hv = H2 + CO 
39) H2CO + hv = HCO + H 
40) HCO + hv = H + CO 
41) H2CO + H = H2 + HCO 
42) CO2 + hv = CO + O(1D) 
43) H + H + M = H2 + M 
44) HCO + O2 = HO2 + CO 
45) H2CO + OH = H2O + HCO 
46) H + OH + M = H2O + M 
47) OH + OH + M = H2O2 + M 
48) H2CO + O = HCO + OH 
49) H2O2 + O = OH + HO2 
50) HO2 + hv = OH + O 
51) CH4 + hv  =  1CH2 + H2 
52) C2H6 + hv = 23CH2 + H2   
53) C2H6 + hv  =  CH4 + 1CH2 
54) HNO2 + hv  = NO + OH 
55) HNO3 + hv  = NO2 + OH 
56) NO2 + hv  =  NO + O 
57) CH4 + OH  =  CH3 + H2O 
58) CH4 + O(1D)  =  CH3 + OH 
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59) CH4 + O(1D)  =  H2CO + H2 
60) CH2 + CH4  =  2CH3 
61) 1CH2 + O2  =  HCO + OH 
62) 1CH2 + M  =  3CH2 + M 
63) 3CH2 + H2  =  CH3 + H 
64) 3CH2 + CH4  =  2CH3 
65) 3CH2 + O2  =  HCO + OH 
66) CH3 + O2 + M  =  H2CO + OH 
67) CH3 + OH  =  H2CO + H2 
68) CH3 + O  =  H2CO + H 
69) CH3 + O3  =  H2CO + HO2 
70) CH3 + CH3 + M  =  C2H6 + M 
71) CH3 + hv  =  1CH2 + H 
72) CH3 + H + M  =  CH4 + M 
73) CH3 + HCO  =  CH4 + CO 
74) CH3 + HNO  =  CH4 + NO 
75) CH3 + H2CO  =  CH4 + HCO 
76) H + NO + M  =  HNO + M 
77) NO + O3  =  NO2 + O2 
78) NO + O + M  =  NO2 + M 
79) NO + HO2  =  NO2 + OH 
80) NO + OH + M  =  HNO2 + M 
81) NO2 + O  =  NO + O2 
82) NO2 + OH + M  =  HNO3 + M 
83) NO2 + H  =  NO + OH 
84) HNO3 + OH  =  H2O + NO2 + O 
85) HCO + NO  =  HNO + CO 
86) HNO + hv  =  NO + H 
87) H + HNO  =  H2 + NO 
88) O + HNO  =  OH + NO 
89) OH + HNO  =  H2O + NO 
90) HNO2 + OH  =  H2O + NO2 
91) CH4 + O  =  CH3 + OH 
92) 1CH2 + H2  =  CH3 + H 
93) 1CH2 + CO2  =  H2CO + CO 
94) 3CH2 + O  =  HCO + H 
95) 3CH2 + CO2  =  H2CO + CO 
96) C2H6 + OH  =  C2H5 + H2O 
97) C2H6 + O  =  C2H5 + OH 
98) C2H6 + O(1D)  =  C2H5 + OH 

99) C2H5 + H  =  CH3 + CH3 
100) C2H5 + O  =  CH3 + HCO + H 
101) C2H5 + OH  =  CH3 + HCO + H2 
102) C2H5 + HCO  =  C2H6 + CO 
103) C2H5 + HNO  =  C2H6 + NO 
104) C2H5 + O2 + M  =  CH3 + HCO + OH 
105) SO2 + hv = SO + O 
106) SO + O2 = O + SO2 
107) SO + HO2 = SO2 + OH 
108) SO + O + M = SO2 + M 
109) SO + OH = SO2 + H 
110) SO2 + OH + M = HSO3 + M 
111) SO2 + O + M = M + SO3 
112) SO3 + H2O = H2SO4 
113) HSO3 + O2 = HO2 + SO3 
114) HSO3 + OH = H2O + SO3 
115) HSO3 + H = H2 + SO3 
116) HSO3 + O = OH + SO3 
117) SO2 + hv = SO21 
118) SO2 + hv = SO23 
119) SO3 + hv = SO2 + O 
120) SO2(1B) + M = SO2(3B) + M 
121) SO2(1B) + M = SO2 + M 
122) SO2(1B) = SO2(3B) + hv 
123) SO2(1B) = SO2 + hv 
124) SO2(1B) + O2 = SO3 + O 
125) SO2(1B) + SO2 = SO3 + SO 
126) SO2(3B) + M = SO2 + M 
127) SO2(3B) = SO2 + hv 
128) SO2(3B) + SO2 = SO3 + SO 
129) SO + NO2 = SO2 + NO 
130) SO + O3 = SO2 + O2 
131) SO2 + HO2 = SO3 + OH 
132) SO3 + SO = SO2 + SO2 
133) SO + HO2 = HSO + O2 
134) SO + HCO = HSO + CO 
135) H + SO + M = HSO + M 
136) HSO + NO = HNO + SO 
137) HSO + OH = H2O + SO 
138) HSO + H = H2 + SO 
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139) HSO + O = OH + SO 
140) 1CH2 + O2 = H2CO + O 
141) 3CH2 + O2 = H2CO + O 
142) C2H6 + hv = 2CH3 
143) CH4 + hv = 3CH2 + 2H 
144) CH4 + hv = CH3 + H 
145) 3CH2 + O = CO + H + H 
146) 3CH2 + H + M = CH3 + M 
147) CH3 + O2 + M = CH3O2 + M 
148) CH3 + H2CO = CH4 + HCO 
149) CH3 + OH = CO + H2 + H2 
150) CH3O2 + H = CH4 + O2 
151) CH3O2 + H = H2O + H2CO 
152) CH3O2 + O = H2CO + HO2 
153) CH3CO + H = CH4 + CO 
154) CH3CO + O = H2CO + HCO 
155) CH3CO + CH3 = C2H6 + CO 
156) C2H5 + OH = CH3 + HCO + H2 
157) C2H5 + O = CH3 + HCO + H 
158) C2H5 + H + M = C2H6 + M 
159) O + H2CO = OH + HCO 
160) 1CH2 + H2 = 3CH2 + H2 
161) HCO + H2CO = CH3O + CO 
162) CH3O + CO = CH3 + CO2
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Research Article

Abiotic Production of Methane in Terrestrial Planets

Andrés Guzmán-Marmolejo,1 Antı́gona Segura,2,3 and Elva Escobar-Briones4

Abstract

On Earth, methane is produced mainly by life, and it has been proposed that, under certain conditions, methane
detected in an exoplanetary spectrum may be considered a biosignature. Here, we estimate how much methane
may be produced in hydrothermal vent systems by serpentinization, its main geological source, using the kinetic
properties of the main reactions involved in methane production by serpentinization. Hydrogen production by
serpentinization was calculated as a function of the available FeO in the crust, given the current spreading rates.
Carbon dioxide is the limiting reactant for methane formation because it is highly depleted in aqueous form
in hydrothermal vent systems. We estimated maximum CH4 surface fluxes of 6.8 · 108 and 1.3 · 109 molecules
cm - 2 s - 1 for rocky planets with 1 and 5 M4, respectively. Using a 1-D photochemical model, we simulated
atmospheres with volume mixing ratios of 0.03 and 0.1 CO2 to calculate atmospheric methane concentrations for
the maximum production of this compound by serpentinization. The resulting abundances were 2.5 and
2.1 ppmv for 1 M4 planets and 4.1 and 3.7 ppmv for 5 M4 planets. Therefore, low atmospheric concentrations of
methane may be produced by serpentinization. For habitable planets around Sun-like stars with N2-CO2 at-
mospheres, methane concentrations larger than 10 ppmv may indicate the presence of life. Key Words: Ser-
pentinization—Exoplanets—Biosignatures—Planetary atmospheres. Astrobiology 13, xxx–xxx.

1. Introduction

Missions such as EChO (Tessenyi et al., 2012) and the
James Webb Space Telescope (Deming et al., 2009) may

be able to detect atmospheric compounds from potentially
habitable planets around other stars. With Earth as the only
known habitable planet, the ongoing question is how to dis-
tinguish a habitable planet from an inhabited one, having a
single template, Earth, for establishing the characteristics of
habitable exoplanets. In the present paper, we will call hab-
itable planets those which meet the general conditions of be-
ing rocky, with water, massive enough to retain their
atmospheres, and with an average surface temperature above
the freezing point of water (e.g., Kasting and Catling, 2003;
Segura and Kaltenegger, 2010). Our analysis is constrained to
anoxic atmospheres because the most stable bulk atmospheric
composition of an abiotic rocky planet is CO2 and N2, as is the
case of early Earth (e.g., Zahnle et al., 2010), Mars, and Venus.

To detect life on a planet, global changes to the planetary
surface or atmosphere must have occurred due to the presence
of a biota. For example, chemical compounds produced by life
may be abundant enough to produce a signature in the plan-
etary spectrum. The spectral features of this type of molecule

are called biological signatures or biosignatures (Des Marais
et al., 2002; Kaltenegger et al., 2002; Meadows, 2006).

Oxygen (O2) and ozone (O3) are signals of life in Earth’s
atmosphere; O2 is produced by photosynthesis, while O3 is
generated by O2 photolysis. On habitable planets around
Sun-like stars, high CO2 atmospheres do not produce high-
enough abiotic O2 or O3 to be detected in the planetary
spectrum (Segura et al., 2007). Consequently, they are usable
biosignatures for terrestrial planets (Des Marais et al., 2002).

Methane (CH4) has also been proposed as another possible
biosignature (Des Marais et al., 2002). Nevertheless, CH4 can
be produced by both biological and geological sources. Bio-
logical CH4 is generated by methanogenic bacteria from

CO2þ 4H2/CH4þ 2H2O (R1)

CH3CO2H (or any other small

organic compounds)/CH4þCO2

Experimental simulations of hydrothermal vent environ-
ments have shown that methane forms abiotically in these
systems (e.g., McCollom and Seewald, 2001; Oze et al., 2012).

1Instituto de Geofı́sica, Universidad Nacional Autónoma de México, Ciudad Universitaria, México.
2Instituto de Ciencias Nucleares, Universidad Nacional Autónoma de México, Ciudad Universitaria, México.
3Member of the Virtual Planetary Laboratory, a NASA Astrobiology Institute lead team.
4Instituto de Ciencias del Mar y Limnologı́a, Universidad Nacional Autónoma de México, Ciudad Universitaria, México.
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These results agree with the detection of methane on peri-
dotite-dominated hydrothermal vents in which methanogens
are not present (e.g., Proskurowski et al., 2006; Fiebig et al.,
2007). Abiotic production of methane is usually explained by
a reaction of Fischer-Tropsch synthesis (e.g., McCollom et al.,
1999; Charlou et al., 2002; Fiebig et al., 2007), where H2

molecules reduce CO2, forming CH4, as in Reaction R1.
Hydrogen for this reaction comes from the process known as
serpentinization, which will be detailed in the next section.

There are no atmospheric processes that yield CH4 in CO2-
or O2-rich atmospheres. The sinks for atmospheric CH4 are
(1) in O2-poor atmospheres, CH4 is broken by photolysis
below 145 nm, which leads to the production of CH3, CH2,
and CH radicals (Atreya et al., 2006); (2) in O2-rich atmo-
spheres, CH4 reacts quickly with the hydroxyl radical (OH)
through the following reactions:

O2þ hv(k < 200 nm)/:Oþ :O

:OþO2/O3

O3þ hv (k < 310 nm)/O2þO"

O" þH2O/2 #OH

CH4þ #OH/ #CH3þH2O

The removal of atmospheric CH4 from O2-rich atmo-
spheres is faster and more efficient than the geological pro-
duction rate, so these atmospheres need a biological source
to maintain high CH4 concentrations. For this reason, some
authors such as Lovelock (1965), Sagan et al. (1993), and Des
Marais et al. (2002) have suggested that CH4 detection, to-
gether with O2 (or O3), would be good evidence of life.
However, this rule may not apply for planets with high O2

atmospheres around M dwarfs, where methane can build up
because of the particular UV emission from these stars (Se-
gura et al., 2005). In abiotic, CO2-rich atmospheres, CH4 may
be detectable in the planetary spectrum even if its source is
solely geological (Segura et al., 2007). With the aim to eval-
uate the relevance of methane as a biosignature in terrestrial
planets, we estimated possible production rates of methane
from serpentinization processes. Then we used the produc-
tion rates to evaluate CH4 fluxes and the atmospheric
abundances in terrestrial CO2-rich atmospheres, using a 1-D
photochemical model coupled to a 1-D climate model.

2. Abiotic Methane Production

Methane can be produced by serpentinization. Through
this process, Fe- and Mg-rich ultramafic rocks, like olivine,
are transformed to serpentine (Mg3Si2O5(OH)4) by hydroly-
sis. Other products are brucite (Mg(OH)2), magnetite
(Fe3O4), and H2. Serpentinization occurs in hydrothermal
vent systems at mid-ocean ridges (e.g., Proskurowski et al.,
2006) and subduction zones (e.g., Hyndman and Peacock,
2003). It is a complex process that may be described by the
following reaction sequence (Bach et al., 2006):

2Mg1:8Fe0:2SiO4þ 3H2O 4

1Mg2:85Fe0:15Si2O5(OH)4þ 1Mg0:75Fe0:25(OH)2 ðR2Þ
57Mg0:75Fe0:25(OH)2þ 30SiO2(aq)4

15Mg2:85Fe0:15Si2O5(OH)4þ 23H2Oþ 4Fe3O4þ 4H2 (R3)

3Mg0:9Fe0:1SiO3þ 2H2O4Mg2:7Fe0:3Si2O5(OH)4þ SiO2(aq)

(R4)

During serpentinization, H2 is formed at the mineral sur-
face as a result of the Fe2+ oxidation. This reaction needs
aqueous silica that is likely to be provided by the breakdown
of orthopyroxene to serpentine (Bach et al., 2006). Indeed,
serpentinization has been proposed as an abundant H2

source (McCollom and Seewald, 2001; Sleep et al., 2004). In
environments with abundant CO2, CH4 is formed from rising
H2(aq) generated by serpentinization (Reaction R1). This oc-
curs at ridges in the seafloor associated with hydrothermal
vent flows (pH 9–11).

2.1. Abundance of reactants for CH4 abiotic
production in terrestrial planets

2.1.1. Iron abundance. Iron (FeO) is consumed during
serpentinization, and the renewal of the crust by plate tec-
tonics provides new Fe2+ that can be used in the serpen-
tinization process. The oceanic crust composition is nearly
homogeneous, with FeO content between 6 and 10 wt %
(Taylor and McLennan, 1985; Condie, 1997) and a density of
3 · 106 g m - 3. Then the FeO abundance in the oceanic crust is
2.5 · 103 and 4.2 · 106 mol m- 3, for 6 and 10 wt %, respec-
tively. FeO is supplied as new crust forms, with a production
rate that can be expressed as

Fe(m)¼CnqfFeO (1)

where q is the crust density, fFeO is the iron mass fraction
in the crust, and Cn is the crust formation rate calculated
as Cn = l · d · Sc, with l the total length of the ridges, d the
average thickness of the crust, and Sc the crust spreading
rate. Table 1 shows the values used for the 1 M4 planet
and those estimated for the 5 M4 planet. The values for
the 5 M4 planet were scaled from Earth by using the
power law Mm = bmx, with Mm a given variable (e.g., crust
thickness, ridge length) for a planet with m Earth masses,
b Earth’s value for that variable, and x the exponent
calculated by Valencia et al. (2007a). The crust density
and the iron fraction were assumed to be equal to Earth’s
values.

The iron supply rate is then calculated to be between
9.1 · 1012 and 1.5 · 1013 mol yr - 1 for 1 M4 planets and be-
tween 4.7 · 1013 and 7.8 · 1013 for 5 M4 planets. The mini-
mum and maximum supply rates correspond to crust FeO
mass fraction contents of 0.06 and 0.1, respectively.

2.1.2. Hydrogen production. In a strict sense, serpenti-
nization is described by Reactions R2 to R4, although it is
usually expressed from its redox state, controlled by the

Table 1. Planet Parameters for Calculating
FeO Formation Rates

Variable Exponent 1 M4
a 5 M4

b

Ridge length (l) 0.28 7 · 107 m 1.1 · 108 m
Crust thickness (d) - 0.45 2600 m 1260.2 m
Spreading rate (Sc) 1.19 2 cm yr - 1 13.6 cm yr - 1

aTotal length of the ridges and average crustal thickness from
Macdonald (2001), average spreading rate sustained on Earth during
the last *150 million years (Cogné and Humler, 2004, and references
therein).

bCalculated from Valencia et al. (2007a); see text.
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quartz-fayalite-magnetite buffer, represented by equilibrium
in the aqueous fluid for the reaction (Basaltic Volcanism
Study Project, 1981)

3Fe2SiO4þ 2H2O42Fe3O4þ 3SiO2þ 2H2(aq) (R5)

From this, we can assume a simple reaction between a
solid A and a liquid phase B, where the reaction velocity is
vr = j[A]x, where j is the kinetic rate constant, A is the fayalite
concentration, and x is the reaction order (Rudge et al., 2010).
Here, we assume that R5 is a first-order reaction for fayalite,
so that vr = j[Fe2SiO4]. From the R5 stoichiometry, the H2

reaction velocity vf(H2) = 2vr, so that vf(H2) = 2j[Fe2SiO4].
To use the FeO values calculated before, we will express
the fayalite abundance by its FeO equivalent content
(2[Fe2SiO4] = [FeO]), so that vf(H2) = j[FeO].

The rate constant j has not been experimentally evaluated
for R5 but was parameterized by Kelemen and Matter (2008)
from volumetric studies of peridotite hydrolysis (Martin and
Fyfe, 1970) as

j¼ j0
a0

a

! "2
e# a(T#T0)2

(2)

where a is the fayalite grain size, T is the reaction tempera-
ture, and j0, a0, a, and T0 are the constants given in Table 2.
The H2 formation rate [vf(H2)] can then be calculated from
the FeO abundance, temperature, and grain size. Maximum
H2 formation rate is reached at 260!C. Such a temperature is
possible if we consider that serpentinization occurs in hy-
drothermal vent systems where the temperature varies from
40!C to 400!C (e.g., Kelley et al., 2005; Haase et al., 2009).

The contact area between the mineral surface and the
liquid phase depends on the grain size a. For this parameter,
the optimum value for maximizing vf(H2) is 70 lm. As we
mentioned in Section 2.1.1, the FeO supply (Fe(m)) depends
on the creation of new crust that has rates of 9.1 · 1012 and
4.7 · 1013 FeO mol yr - 1, for 1 and 5 M4 planets, respectively.

To verify the balance between the generated and con-
sumed FeO, we consider the reaction

3FeOþH2O/Fe3O4þH2 (R6)

From the Reaction R6 stoichiometry, we can establish a
relationship between the formation rates of FeO (Fe(m)) and
H2. If 3vf(H2) > Fe(m), all the FeO will be consumed, and the
reaction would happen only during a given period of time. If
3vf(H2) < Fe(m), the reaction could continue indefinitely.
When 3vf(H2) = Fe(m), the H2 formation is in equilibrium with
the generation of FeO, and the reaction is at a sustainable
limit. Because vf(H2) = j[FeO], then 3j[FeO] = Fe(m). Then,
using the values for the grain size and temperature that

optimize j and the maximum rates for FeO production, we
obtain [FeO] = 26.4 mol m - 3. This FeO abundance is available
under the conditions assumed here (see Section 2.1.1). Then
the maximum production of H2 is 3.0 · 1012 mol yr - 1

(1.1 · 1010 molecules cm - 2 s - 1) for a 1 M4 planet and
1.6 · 1013 mol yr - 1 (2.2 · 1010 molecules cm - 2 s - 1) for a 5 M4

planet.

2.1.3. Carbon dioxide abundance. On Earth, CO2 is re-
cycled in the atmosphere-crust system by tectonic activity. It
is estimated that the preindustrial ocean intake was
*6.2 · 1015 mol CO2 yr - 1, from which only 1.7 · 1013 mol
CO2 yr - 1 form carbonates (Siegenthaler and Sarmiento,
1993). Sedimentary carbon is estimated to be 7.1 · 1021 mol
(Holser et al 1988) to 7.75 · 1021 mol (Hirschmann and Das-
gupta, 2009), equivalent to *62–68 bar of atmospheric CO2,
respectively. Of this volume, 15–20% by mole is organic
carbon, and the remaining 80–85% is carbonate (Holser et al.,
1988). A review by Hirschmann and Dasgupta (2009) of CO2

estimations in the mantle gives a range of *9.75 – 4.2 · 1021

mol with the mid value equivalent to *85 bar of atmo-
spheric CO2. The CO2 production in the mid-ocean ridge was
calculated to be 2.2 · 1012 mol yr - 1 (Marty and Tolstikhin,
1998) and more recently 9.3 – 2.8 · 1011 mol yr - 1 (Fischer,
2008).

Two possible sources of CO2 may then be available for
reacting with H2 to form methane (R1) in the hydrothermal
vent systems. One source comes directly from the mantle and
may be the most likely for oceanic crust spreading centers;
the other source is the decarboxylation of carbonates in
sediments. Carbonates, mainly in the form of calcite, release
CO2 at temperatures above 500!C (Morse et al., 2007). This
means that they can be a relevant source of CO2 only if they
are deep enough in the crust to reach those temperatures.
Therefore, carbonate decarboxylation may be an important
source of CO2 for hydrothermal vent systems associated with
subduction zones, like back-arc systems. Regardless of the
high amount of carbon in the mantle and crust, aqueous CO2

is quantitatively depleted in hydrothermal vent systems. The
largest CO2 concentrations measured in hydrothermal vents
are 3 · 103 mol m - 3 in the Mariana Arc (Sakai et al., 1990).
This concentration is 100 times larger than those measured
on most of the hydrothermal vent systems located in the
mid-ocean ridge (Lupton et al., 2006). The aqueous CO2 su-
persaturation found in the Mariana Arc is only explained if
there is a source of liquid CO2 (Brewer et al., 1999, 2000, 2002)
leaking into the hydrothermal vent flux (Lupton et al., 2006).
Lupton et al. (2006, 2008) concluded that, for hydrothermal
vent systems, the maximum concentration of CO2 in aqueous
phase is 50 mol m - 3. This is derived from the water/rock
ratio that usually ranges from 1 to 5 for hydrothermal vent
systems but can be as large as 12 (Kawahata and Scott, 1990).
Aqueous CO2 concentrations larger than 50 mol m - 3 require
water/rock ratios significantly less than 1, which is both
physically and chemically unreasonable for hydrothermal
vents.

Even if larger amounts of CO2 were available in hydro-
thermal vent systems, recent experiments show that the ad-
dition of large amounts of inorganic carbon into
hydrothermal serpentinization systems does not enhance
abiotic CH4 production. This is because of the competition of
Fe2 + incorporation into carbonate solid phases versus

Table 2. Values for Calculation
of the Parameterization

of the Serpentinization Constant Rate

Constant Value

j0 1 · 10 - 6 s - 1

a0 70 lm
a 2.09 · 10 - 4 !C - 2

T0 260!C

ABIOTIC PRODUCTION OF METHANE IN TERRESTRIAL PLANETS 3
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oxidative magnetite formation, which plays an important
role in governing the H2 and CH4 production ( Jones et al.,
2010).

3. Methane Production by Serpentinization

Using the program SUPCRT92 ( Johnson et al., 1992), we
calculated the equilibrium constants (K) for the reactions that
produce methane (R1) and H2 (R5) as a function of temper-
ature (Fig. 1). The equilibrium constant (K) is a measure of
the conversion of reactants to products. The equilibrium
constants in Fig. 1 show that the formation of H2 is more
efficient at high temperatures, while methane formation is
more efficient at low temperatures.

The equilibrium constant can be expressed as a function of
the chemical species that participate in the reaction. For R1,

K¼
[CH4]eq

[H2]4
eq[CO2]eq

(3)

Because we assume that the reaction occurs in water, its
concentration is not modified during the reaction, and it is
therefore omitted in Eq. 3.

The amounts of the chemical species involved in the re-
action change from their initial concentrations [H2]0, [CO2]0,
and [CH4]0 to the equilibrium concentrations [H2]eq, [CO2]eq,
and [CH4]eq depending on the limiting reactant in the fol-
lowing form:

(1) If H2 is the limiting reactant, the initial conditions are
[CO2]0 > 0.25[H2]0 and [CH4]0 = 0. When equilibrium is
achieved, the amounts of H2 and CO2 consumed are
x[H2]0 and 0.25x[H2]0, respectively, and methane is
0.25x[H2]0, where x is the reaction yield. Then, for each
reactant, the equilibrium concentration is equal to the
initial concentration minus the consumed amount, and
by using the appropriate stoichiometry the product is
equal to what was consumed. Then, for this case,
[H2]eq = [H2]0 - x[H2]0, [CO2]eq = [CO2]0 - 0.25x[H2]0, and
[CH4]eq = 0.25x[H2]0.

(2) If CO2 is the limiting reactant, then [CO2]0 < 0.25[H2]0

and [CH4]0 = 0. Consumed H2 and CO2 are 4x[CO2]0

and x[CO2]0, respectively, and the produced methane
is x[CO2]0. At equilibrium, [H2]eq = [H2]0 - 4x[CO2]0,
[CO2]eq = [CO2]0 - x[CO2]0, and [CH4]eq = x[CO2]0.

Substituting the equilibrium quantities on Eq. 3 for both
cases:

K¼ 0:25x[H2]0

([H2]0(1" x))4([CO2]0" 0:25x[H2]0)

for H2 as limiting reactant

(4)

K¼ x[CO2]0

([H2]0" 4x[CO2]0)4[CO2]0(1" x)

for CO2 as limiting reactant

(5)

In these equations, K is known, as well as the initial
conditions for the reactants, so that the reaction yield x can
be calculated as a function of temperature. For H2, the initial
concentration is 3.0 · 1012 mol yr - 1 for 1 M4 planets and
1.6 · 1013 mol yr - 1 for 5 M4 planets (see Section 2.1.2). For
CO2, the maximum value is 50 mol m - 3 (see Section 2.1.3),
and assuming a water/rock ratio equal to 1, the amount of
rock will be equal to the generated crust volume, that is,
3.6 · 109 m3 yr - 1 and 1.9 · 1010 m3 yr - 1 for 1 and 5 M4

planets, respectively. The CO2 available to produce meth-
ane then is 1.8 · 1011 mol yr - 1 for 1 M4 planets and
9.5 · 1011 mol yr - 1 for 5 M4 planets. For these amounts of
H2 and CO2, the limiting reactant is CO2; then we use Eq. 5
to estimate that x * 1.

Finally, we obtain that for a 1 M4 planet the maximum
CH4 flux is 6.8 · 108 molecules cm - l2 s - 1 (1.8 · 1011 mol yr- 1),
the H2 flux is 8.6 · 109 molecules cm - 2 s - 1 (2.3 · 1012 mol
yr - 1), and the CO2 flux is 0.7 molecules cm - 2 s - 1 (182 mol
yr - 1). For the 5 M4 planet, the maximum CH4 flux is
1.3 · 109 molecules cm - 2 s - 1 (9.4 · 1011 mol yr - 1), the H2 flux
is 1.7 · 1010 molecules cm - 2 s - 1 (1.2 · 1013 mol yr - 1), and the
CO2 flux is 1.3 molecules cm - 2 s - 1 (939.8 mol yr - 1).

Because of the low solubility of methane, we assume
that it is released into the atmosphere after it is generated
in the hydrothermal vents. Methane could in principle
undergo other chemical processes in the ocean, like the
formation of methane clathrates, but it is beyond the scope
of this work to make a detailed model of the fate of
methane in an anoxic ocean. Our assumption is consistent
with finding an upper limit for the amount of abiotic
methane that may be present in the anoxic atmosphere of
a habitable planet.

4. Atmospheric Models

We used two atmospheric models, a 1-D photochem-
ical model (1D-Pm) originally developed by Pavlov and
Kasting (2002) that was later modified by Kharecha et al.
(2005) and Segura et al. (2007), and a 1-D radiative/
convective model (R-Cm) (Haqq-Misra et al., 2008). The
R-Cm produces a temperature profile for an atmosphere
with a given bulk atmospheric composition (CO2, CH4,
and H2O), and this temperature profile is used as an
input for the 1D-Pm.

FIG. 1. Equilibrium constant for the production of methane
(solid line) and for the production of H2 (dashed line) as a
function of temperature.
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4.1. Photochemical model

The 1D-Pm computes the chemical equilibrium for 38
chemical species involved in 162 reactions. The atmosphere
is divided into 100 layers with a fixed vertical extent of 1 km
each. The long-lived chemical species are O, O2, O3, H2O, H,
OH, HO2, H2O2, H2, CO, CO2, HCO, H2CO, CH4, CH3, C2H6,
NO, NO2, HNO, SO, SO2, and H2SO4; N2 is also included
with a constant mixing ratio. The 1D-Pm solves the flux (Eq.
6) and continuity (Eq. 7) equations at each height for each
long-lived species, including transport by eddy and molec-
ular diffusion:

Fi¼ "Kn
¶fi
¶z
"Dini

1

ni

¶ni

¶z
þ 1

Hi
þ 1þ aTi

T

¶T

¶z

! "
(6)

¶ni

¶t
¼ pi" eini"

¶fi
¶z

(7)

where fi = flux of the ith species, ni = number density of the ith

species (cm - 3), Fi = mixing ratio of the ith species, n = total
number density of the atmosphere (cm - 3), z = altitude (cm),
pi = chemical production rate (cm - 3 s - 1), ei = chemical loss
rate (s - 1), and K = eddy diffusion coefficient (cm - 2 s - 1),
Di = diffusion coefficient between species i and the back-
ground atmosphere, Hi ( = kT/mig) is the scale height of spe-
cies i, and aTi is the thermal diffusion coefficient of species i
with respect to the background atmosphere. In these defi-
nitions, k = Boltzmann’s constant, mi = molecular mass of
species i, and m = molecular mass of the atmosphere.

Boundary conditions for each chemical species were
applied at the top and bottom of the model atmosphere,
and the resulting set of coupled differential equations was
integrated in time to reach a steady state by using the re-
verse Euler method. The model simulates the Sun’s influ-
ence over terrestrial anoxic atmospheres, with a fixed solar
zenith angle of 50!. A key feature of the 1D-Pm is its ability
to keep track of the atmospheric hydrogen (or redox)
budget. This is done by considering that when one species
is oxidized, another one must be reduced, and vice versa.
Following the Kasting and Brown (1998) strategy, ‘‘redox-
neutral’’ species are defined as H2O (for H), N2 (for N),
CO2 (for C), and SO2 (for S). All other species are assigned
redox coefficients relative to these gases by determining
how much H2 is produced or consumed during their for-
mation from redox neutral species (Appendix 1 in Khar-
echa et al., 2005). For example, the redox coefficients of
CH4 and NO are calculated from the reactions that would
convert them to their corresponding neutral constituents,
CO2 and N2, respectively:

CH4þ 2H2O/CO2þ 4H2

NOþH2/½ N2þH2O

Then, 1 mol of CH4 produces 4 mol of H2, and 1 mol of NO
consumes 1 mol of H2, so that the redox coefficients of CH4

and NO are + 4 and - 1, respectively. The contribution of
each chemical species i to the hydrogen budget is calculated
as [Frain(i) - Fsurf(i)] Hcoeff(i), where Frain(i) is the loss of
species i for rain removal, Fsurf(i) is the flux from (positive) or
into (negative) the ocean of species i, and Hcoeff(i) is the redox

coefficient of that chemical species. The total contributions
for loss and production of H2 are

Floss¼ +
i

(Frain(i)"Fsurf(i))Hcoeff(i)

for species with Hcoeff(i) < 1 (8)

Fprod¼ +
i

(Frain(i)"Fsurf(i))Hcoeff(i)

for species with Hcoeff(i) > 1 (9)

The total hydrogen outgassing contribution to the redox
budget is expressed as

Fvolc(H2)¼F(H2)þ F(CH4) (10)

For our case, F(H2) and F(CH4) = 4F(CH4) are the fluxes
calculated from serpentinization. Then, the hydrogen budget
is calculated as

Fvolc(H2)þFprod¼Fesc(H2)þFloss (11)

where Fesc(H2) is limited by the H2 diffusion rate through the
homopause. The diffusion-limited escape flux at the top of
the atmosphere is calculated using the formulation of Walker
(1977) as

Fesc(H2)¼ (b=H)ftot(molecules cm" 2s" 1) (12)

where b is an average binary diffusion coefficient for the
diffusion of H, H2, and CH4 in nitrogen; H is the atmospheric
scale height; and ftot is the sum of the mixing ratios at 100 km
of all the hydrogen-bearing species abundant in the strato-
sphere, weighted by the number of hydrogen atoms con-
tained by each of the species (Segura et al., 2007):

ftot¼ f (H2)þ 0:5f (H)þ 2f (CH4)

The redox balance in Eq. 11 is diagnostic, not prognostic;
hence, it provides a good check both on the redox balance
and on the photochemical scheme.

The upper boundary conditions are constant effusion ve-
locity (veff) or constant flux (Fup), and for most of the species
veff = 0. The flux at the top is expressed as Fup = veff ni, where
ni is the number density of the compound i at the top of the
atmosphere. For H and H2, veff is set equal to the diffusion-
limited value, veff = Di/H. Species such as O2 that can be
photodissociated above the model grid are given upward
velocities that balance the column-integrated loss above this
level, that is, veff = J(O2)H, where J(O2) is the O2 photolysis rate.
Atomic O is then given a fixed downward flux equal to twice
the upward flux of O2. Likewise, photolysis of CO2 above the
model grid leads to downward fluxes of CO and O.

The code has three options for lower (surface) boundary
conditions: fixed surface flux, fixed surface mixing ratio, and
fixed deposition velocity. Soluble species are removed by
direct deposition at the lower boundary to account for the
uptake by the ocean. This is done by calculating the flux into
the ocean of the chemical species i as nivdep(i), with ni the
number density of species i and vdep(i) its deposition veloc-
ity. The upper limit on vdep is set by diffusion through the
turbulent atmospheric boundary layer, assuming that

ABIOTIC PRODUCTION OF METHANE IN TERRESTRIAL PLANETS 5



molecules are absorbed by the surface each time they collide
with it (Kharecha et al., 2005).

4.2. Radiative/Convective model

The R-Cm code is a 1-D cloud-free model with a (log
pressure) grid extended from the assumed surface pressure
down to a pressure that was set depending on the planetary
atmosphere. The program subdivides this range into 101
levels. The time-stepping procedure and the solar (visible/
near-IR) portion of the radiation code are from the model of
Pavlov et al. (2000). The solar code incorporates a d two-
stream scattering algorithm (Toon et al., 1989) to calculate the
net absorbed visible and mid IR solar radiation by using
four-term, correlated-k coefficients to parameterize absorp-
tion by O3, CO2, H2O, O2, and CH4 in each of 38 spectral

intervals (Kasting and Ackerman, 1986). Fluxes in the mid IR
are calculated with the hemispheric mean two-stream ap-
proximation (Toon et al., 1989). Absorption coefficients in the
mid and far IR for methane are those derived by Haqq-Misra
et al. (2008). All gases other than H2O are considered to be
well mixed in the model atmosphere. A moist adiabatic lapse
rate is assumed in the model troposphere with a fixed rela-
tive humidity following Manabe and Wetherald (1967).

4.3. Simulated atmospheres

We simulated anoxic atmospheres of lifeless, habitable
planets with mixing ratios of 0.03 and 0.1 CO2. Two planet
sizes were tested: 1 M4 and 5 M4; a radius of 1.6 R4 for the
5 M4 planet was calculated by using the mass-radius rela-
tionship of Valencia et al. (2007b) for a rocky planet (with a

Table 3. Parameters for Atmospheric Simulations

Surface flux (cm - 2 s - 1) Surface mixing ratio

Planet mass CO2 mixing ratio Tsurf (K) CH4 H2 CH4 H2

1 M4 0.03 303.5 6.8 · 108 8.6 · 109 2.5 · 10 - 6 4.7 · 10 - 4

0.1 308.3 2.1 · 10 - 6 4.5 · 10 - 4

5 M4 0.03 314.2 1.3 · 109 1.7 · 1010 4.1 · 10 - 6 4.5 · 10 - 4

0.1 320.5 3.7 · 10 - 6 4.6 · 10 - 4

FIG. 2. Mixing ratios of the most relevant chemical species for the simulated atmospheres.
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similar Fe/Si ratio to Earth) with a 10% water content. The
atmospheric surface pressure was scaled with the planet’s
gravity; therefore, the surface pressures were 1 and 2 bar for
the 1 M4 and 5 M4 planets, respectively.

The planets were located at 1.15 AU from the Sun, where
the solar flux is 0.75 S0, with S0 the solar constant (the flux
that is received at the top of the present Earth atmosphere).
We choose these atmospheres as illustrative examples of how
much methane would exist in the planetary atmosphere
given the calculated fluxes of this compound produced by
serpentinization. Our choice of stellar distance is the result of
considering that (1) closer distances between the planet and
the star will mean higher surface temperatures and higher
UV stellar fluxes, which are both detrimental to the methane
abundance; (2) being near the outer limit of the habitable
zone (0.53 S0, 1.37 AU, Table III in Kasting et al., 1993) re-
quires the inclusion of CO2 cloud condensation in the R-Cm,
a process which is presently not included in the model.

The climate model uses a pressure grid that is ‘‘translated’’
to an altitude grid to transfer the calculated temperature
profile to the photochemical model. For the minimum pres-
sures (*10 - 6 bar) that the R-Cm code is able to manage, the
atmosphere altitudes are *70 km for planets with 1 M4 and
*35 km for planets with 5 M4. The temperatures above
those altitudes were considered constant and equal to the last
upper value calculated by the R-Cm. Temperature profiles

were calculated by using the Manabe-Wetherald relative
humidity profile (Manabe and Wetherald, 1967), with an O2

mixing ratio of 10 - 15 and no O3. Carbon dioxide was in-
cluded by using the selected mixing ratios of 0.03 and 0.1.
The first temperature profile was created with a guess value
for the CH4 mixing ratio, and after running the 1D-Pm code
to equilibrium, a new temperature profile was calculated
with the CH4 mixing ratio computed by the 1D-Pm code.
This process was not repeated unless the change for the
methane mixing ratio was larger than a factor of 2.

Boundary surface conditions in the photochemical
model were as follows: a fixed deposition velocity for CO,
vdep(CO) = 1 · 10 - 8 cm s - 1, and a fixed velocity deposition
for H2 equal to zero; both values are consistent with cal-
culations for an abiotic planet (Kharecha et al., 2005). The
methane lower boundary condition was set as a fixed sur-
face flux with the values calculated for maximum pro-
duction by serpentinization. Table 3 presents the relevant
parameters for the modeled atmospheres.

4.4. Abundance of atmospheric methane

Table 3 presents the atmospheric methane abundance
obtained for the simulated atmospheres. Mixing ratios ob-
tained by the photochemical model for the most important
chemical species are presented in Fig. 2. For all cases,

Table 4. Redox Budget for the Simulated Atmospheres (see Text Eqs. 8–12)

1 M4 5 M4

Compound Hcoeff 0.03 CO2 0.1 CO2 0.03 CO2 0.1 CO2

H2 production
H 0.5 5.208 · 105 4.762 · 105 1.398 · 105 1.491 · 105

CO 1.0 - 2.389 · 102 1.426 · 102 - 2.169 · 101 - 8.026 · 101

HCO 1.5 3.663 · 106 5.996 · 106 6.843 · 106 1.372 · 107

H2CO 2.0 2.760 · 107 6.595 · 107 8.302 · 107 4.980 · 108

CH3 3.5 2.642 · 106 1.573 · 106 5.067 · 106 2.380 · 106

C2H6 7.0 - 1.009 6.819 · 10 - 2 - 2.734 · 10 - 2 - 9.842 · 10 - 2

SO 1.0 5.647 · 106 4.956 · 106 5.537 · 106 4.271 · 106

Fprod 4.007 · 107 7.895 · 107 1.006 · 108 5.185 · 108

Reduced volcanic species
H2 1.0 4.477 · 101 - 5.501 - 8.141 9.493
F(CH4) 4.0 2.270 · 109 2.720 · 109 5.200 · 109 5.200 · 109

F(H2) 8.600 · 109 8.600 · 109 1.700 · 1010 1.700 · 1010

Fvolc 1.132 · 1010 1.132 · 1010 2.220 · 1010 2.220 · 1010

Total H2 production 1.136 · 1010 1.140 · 1010 2.230 · 1010 2.272 · 1010

H2 loss
O - 1.0 - 3.699 · 103 - 6.927 · 103 - 8.931 · 102 - 2.201 · 103

O2 - 2.0 - 5.196 · 103 - 1.103 · 104 - 6.057 · 103 - 1.073 · 104

OH - 0.5 - 1.977 · 103 - 1.452 · 103 - 1.366 · 103 - 1.203 · 103

HO2 - 1.5 - 1.173 · 103 - 4.673 · 103 - 2.513 · 103 - 1.217 · 104

H2O2 - 1.0 - 2.273 - 2.483 · 103 - 2.026 - 6.825
O3 - 3.0 - 6.048 · 10 - 4 - 2.404 · 10 - 3 - 2.998 · 10 - 4 - 1.353 · 10 - 3

NO - 1.0 - 3.798 · 102 - 7.982 · 102 - 1.200 · 102 - 3.769 · 102

NO2 - 2.0 - 3.734 · 10 - 4 - 4.720 · 10 - 3 - 9.372 · 10 - 5 - 5.896 · 10 - 2

HNO - 0.5 - 1.408 · 108 - 2.457 · 108 - 1.929 · 108 - 4.368 · 108

H2SO4 - 1.0 - 1.099 · 105 - 1.656 · 105 - 8.891 · 104 - 6.232 · 105

SO4AER - 1.0 - 1.116 · 108 - 7.708 · 107 - 1.934 · 108 - 1.167 · 108

Floss - 2.525 · 108 - 3.230 · 108 - 3.863 · 108 - 5.541 · 108

Fesc(H2) 1.144 · 1010 1.153 · 1010 2.216 · 1010 2.217 · 1010

Total H2 loss 1.170 · 1010 1.186 · 1010 2.255 · 1010 2.272 · 1010

H2 balance 2.875 · 10 - 2 3.850 · 10 - 2 1.087 · 10 - 2 1.748 · 10 - 4
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methane was lower than 5 ppmv. The redox budget was
conserved in all cases as shown in Table 4.

5. Discussion

Oze et al. (2012) proposed that H2/CH4 ratios larger than
40 indicate the absence of biological sources of methane
based on serpentinization experiments with a water/rock
ratio of 2.5 and an analysis of several hydrothermal vent
systems with and without methanogens. In our model (H2/
CH4) * 13, and in order to achieve the ratio proposed by
these authors, we need to assume that CO2 is limited to
18.75 mol m - 3 instead of 50 mol m - 3. This is consistent with
the scenario we have proposed, in which CO2 is the limiting
reactant for methane formation, regardless of its abundance
in the planetary crust and mantle.

We tested our model by comparing the calculated pro-
duction of CO2, H2, and CH4 with those measured in hy-
drothermal vent systems. We used a CO2 concentration of
18.75 mol m - 3 given that 50 mol m - 3 is a maximum that is
not usually achieved in Earth’s hydrothermal vent systems
(see Section 2.1.3). Table 5 shows a comparison between the
measured values and our model for CO2, H2, and CH4 in
four hydrothermal vent systems. The measured temperature
in Table 4 was used as an input for our model. The other
parameters used in our model were as follows: 6 wt % FeO in
the crust, crust density of 3 · 106 g m - 3, grain size of 70 lm,
and 26.4 mol m - 3 available to participate in serpentinization.

The hydrothermal vent systems that are best reproduced
by our model are those in the mid-ocean ridge. This is
something we expect because we used the average iron
abundance measured in those systems. Insular arc systems
are mainly found in the west margin of the Pacific Ocean,
and they are associated with subduction zones (Pearce and
Stern, 2006; Martı́nez et al., 2007), in which the ocean crust is
mainly composed of Si- and Al-rich felsic rocks (Martı́nez
et al., 2007) with low Fe (Le Maitre et al., 2002). The lower Fe
content explains the smaller concentration of H2 in those
systems, compared to the ones calculated by the model. The
Rainbow system is located at the Southeast of the Azores
Islands, over the mid-Atlantic Ridge. This system is lying on
an ultramafic rock substratum (Douville et al., 2002) that has
more Fe than the average mid-ocean ridge systems. There-
fore, larger amounts of H2 are expected to be produced in
these systems.

Previous work has estimated abiotic methane production
rates of 1012 mol yr- 1 (*4 · 109 molecules cm - 2 s - 1) (Kasting
and Catling, 2003; Segura et al., 2007). According to our
model, the FeO needed to achieve those methane fluxes is
1.4 ·1013 mol yr-1, while Earth only generates 9.1 · 1012 mol yr-1.

This means that a methane flux of 1012 mol yr - 1 may not be
sustained with the current crust spreading rates.

The results obtained here for the atmospheric abundance
of methane may not apply to habitable planets around main
sequence M stars (M dwarfs), where the sinks of methane are
perturbed due to the particular UV radiation emitted by
these stars (Segura et al., 2005). Simulations by Domagal-
Goldman et al. (2011) for atmospheres with 0.3 CO2 showed
that, for a surface methane flux of 7 · 1010 molecules cm - 2 s - 1,
methane atmospheric abundances were *3 times larger for
planets around M dwarfs than for a planet irradiated by
the Sun.

6. Conclusions

The methane production for terrestrial planets was esti-
mated by considering geological processes that occur within
hydrothermal vent systems, linked to crust spreading cen-
ters, and estimating the kinetic properties of the main reac-
tions involved in CH4 production by serpentinization.
Hydrogen production by serpentinization was calculated as
a function of the available FeO in the crust, given the present
spreading rates. Carbon dioxide is the limiting reactant for
methane formation because it is highly depleted in aqueous
form in hydrothermal vent systems. We estimated maximum
surface CH4 fluxes of 6.8 · 108 and 1.3 · 109 molecules cm- 2 s- 1

for rocky planets with 1 M4 and 5 M4, respectively. Using a
1-D photochemical model, we simulated poor- and rich-CO2

atmospheres to calculate atmospheric CH4 mixing ratios.
The resulting abundances were 2.5 · 10 - 6 and 2.1 · 10 - 6 for
1 M4 planets and 4.1 · 10 - 6 and 3.7 · 10 - 6 for 5 M4 planets.

We have shown that low atmospheric concentrations of
methane may be produced by serpentinization. For hab-
itable planets with N2-CO2 atmospheres, concentrations
of methane larger than 10 ppmv may indicate the presence
of life.
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Table 5. Abundances of Principal Constituents in Hydrothermal Vent Fluxes (Tivey, 2007),
Compared with Abundances Calculated by Our Model

Mid-ocean ridge Back-arc basin Rainbow Lost City

Observed Our model Observed Our model Observed Our model Observed Our model

T (!C) £ 405 405 278–334 306 365 365 £ 91 91
H2 (mol m - 3) 5 · 10 - 4 to 38 1.3 · 10 - 2 0.035–0.5 460 13 8.1 < 1–15 1 · 10 - 7

CO2 (mol m - 3) 3.56–39.9 16.1 14.4–200 1.8 · 10 - 8 — 1.9 · 10 - 8 — 18.2
CH4 (mol m - 3) 7 · 10 - 3 to 2.58 2.56 5 · 10 - 10 - 2 18.8 0.13–2.2 18.7 1–2 0.5
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Abbreviations

1D-Pm, 1-D photochemical model; R-Cm, 1-D radiative/
convective model.
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