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Prefacio 
 

Los dos primeros capítulos de este documento, y lo que considero es el eje central y más importante 

de este trabajo, resultaron de la imposibilidad de habitar la universidad durante el año más 

restrictivo de la pandemia, y de la libertad que nos dimos de curiosear con algunas ideas sobre 

cómo conectar la biología y el clima con el magmatismo. Sin meses de laboratorio en el calendario, 

nos dedicamos a aprender sobre corrientes oceánicas, las causas de la productividad primaria o el 

impacto de la bomba biológica del carbono marino en el clima, pero, sobre todo, a buscar una 

forma de relacionar el mundo oceánico con los volcanes de Colombia. Nos dimos cuenta también 

que no teníamos que salir de nuestras casas, que los datos que necesitábamos para testear nuestras 

hipótesis estaban a solo unos clics de distancia. 

Meses antes de la pandemia, analizando lo que pensábamos en ese entonces era otro volcán de 

arco más en Colombia, nos encontramos con un set de rocas composicionalmente extrañas. Por su 

posición alejada del arco principal, la idea que teníamos al estudiar estas rocas era reconocer la 

heterogeneidad del manto y la naturaleza de los sedimentos en subducción en diferentes regiones 

de los Andes. Y nada más alejado de ese objetivo, en el tercer capítulo de este documento se intenta 

plantear un modelo de formación para el Complejo Volcánico de Paipa en donde un contexto 

tectónico local muy particular deriva en la generación de lo que parece ser uno de los pocos 

ejemplos de fundidos puros de la corteza continental en condiciones hidratadas. 

Lo que sigue a continuación es entonces la consecuencia de una pandemia, una reinterpretación de 

lo que pensaron otros y el resultado de una hipótesis fallida.   
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Resumen 
 

 

A través de un análisis comparativo de la composición de las rocas volcánicas de Colombia, 
Centroamérica y México, del estudio de las secuencias sedimentarias oceánicas del Pacífico 
Ecuatorial del Este, y de registros climáticos y medioambientales desde Mioceno medio al 
presente, se discute el rol del clima, el océano y la corteza continental en el magmatismo de zonas 
de subducción. La influencia de estos factores se estudia través de un marco conceptual 
biogeodinámico que busca establecer las relaciones entre la tectónica, la oceanografía, la biología 
y el magmatismo. 

Los primeros dos capítulos de esta tesis demuestran que existe una relación directa entre los 
sedimentos en subducción y el magmatismo de arco. En Colombia, se propone que la batimetría 
impuesta por dos crestas oceánicas controla la preservación del carbonato y carbono orgánico en 
el piso marino, y que, al subducirse, transfieren al manto una amplia gama de composiciones 
sedimentarias que se ven reflejadas por las sistemáticas geoquímicas de las rocas volcánicas de la 
Provincia Volcánica Norte de Colombia. Se estima que los enriquecimientos en elementos como 
el U y Ba tanto en volcanes como en sedimentos son una respuesta de procesos biogénicos en la 
columna de agua asociados con la productividad primaria y la conservación de la materia orgánica. 
Con este marco biogeoquímico, se amplía el área de estudio al incluir los arcos activos de 
Centroamérica y México, al igual que el registro volcánico miocénico, para explorar los cambios 
seculares y geográficos de la productividad primaria y de las variaciones medio ambientales de la 
cuenca del Pacífico Ecuatorial del Este desde el Mioceno Medio. 

Un tercer capítulo explora la formación del Complejo Volcánico de Paipa, la única evidencia de 
magmatismo Cuaternario de la Cordillera Oriental de Colombia. Su naturaleza peraluminosa, su 
isotopía enriquecida y la gran cantidad de zircones heredados sugieren que su formación estuvo 
relacionada con un proceso de fusión cortical. La estructura térmica fría de la corteza y el manto 
litosférico, y las altas concentraciones de H2O disueltas en el magma, sugieren que la fusión 
cortical se dio a temperaturas relativamente bajas (700° C) y presiones intermedias (1.3 GPa), y 
que estuvo probablemente asistida por agua libre a lo largo de fallas de basamento. 

Estos acercamientos al magmatismo de márgenes convergentes demuestran que: 1) los 
componentes en subducción son los principales agentes en la heterogeneidad composicional de los 
magmas de arco, 2) los magmas de arco pueden ser considerados como excelentes registros 
climáticos y medio ambientales y 3) que la fusión de la corteza es un proceso menor en zonas de 
subducción, que solo parece ser viable en condiciones tectónicas y térmicas particulares. 
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Abstract 
 

 

This work discusses the role of climate, marine sedimentation, and the continental crust in the 
formation subduction zone magmatism through a biogeodynamic conceptual framework that 
establishes the relationship between tectonics, biology, and volcanism. This approach uses a 
comparative analysis of the composition of volcanic rocks from Colombia, Central America and 
México, sedimentary sequences from the Eastern Equatorial Pacific, as well as climatic and 
environmental records spanning since the Middle Miocene.  

The first two chapters of this thesis show that a direct relationship exists between the nature of 
subducted sediments and arc magmatism. In Colombia, it is proposed that the subduction of two 
oceanic ridges at the trench control the oceanic floor bathymetry and thus the preservation of 
carbonate and organic carbon during marine sedimentation. The subduction of these two ridges 
transferers an array of different sedimentary compositions to the mantle source of arc magmas and 
explains the along-arc geochemical systematics of the Northern Volcanic Province. It is argued 
that the relative enrichments of U and Ba in both sediments and volcanic rocks results from 
biogenic processes in the water column associated with biological primary productivity and the 
conservation of organic matter at the seafloor. Using this biochemical framework, the discussion 
expands to include the Central American and Mexican active volcanic arcs, as well as the Miocene 
volcanic record, to explore the secular and geographical changes in primary productivity and 
environmental conditions that affected the Eastern Equatorial Pacific since the Middle Miocene. 

The third chapter discusses the formation of the Paipa Volcanic Complex, the only evidence of 
Quaternary magmatism of the Colombian Eastern Cordillera. Its peraluminous and enriched 
isotopic nature, as well as its high amount of zircon inheritance suggests that its formation was 
related to an episode of localized crustal melting. The cold thermal structure of the crust and mantle 
in the area, and the high concentration of pre-erupted H2O in the volcanic rocks suggest that crustal 
melting occurred at relatively low temperatures (700° C), intermediate pressures (1.3 GPa) and 
that was probably assisted by free H2O that flowed along deep crustal faults.  

This approach to the origin of convergent margin magmatism suggests that: 1) the nature of 
subduction components control the compositional heterogeneity of arc magmas, 2) arc magmas 
can be considered as useful climatic and paleoenvironmental records, and that 3) crustal melting 
rarely occurs in subduction zones and is only geologically viable under very specific tectonic and 
thermal conditions.  
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A. Introducción 
 

Las márgenes convergentes manifiestan la estrecha relación que existe entre los diferentes 

reservorios del planeta Tierra. Por un lado, las placas oceánicas en subducción arrastran sedimentos 

marinos y material cortical hacia el manto profundo (Elliott et al., 1997; Plank and Langmuir, 

1993; Straub et al., 2020), mientras que los volcanes de arco transportan de manera eficaz fundidos 

y volátiles desde el interior del planeta hacia la superficie (Fischer et al., 2019; Hilton et al., 2002; 

Parolari et al., 2018). Los arcos magmáticos también parecen regular la composición de la 

atmósfera, ya sea contribuyendo en el aumento de la concentración de CO2 a través de su 

desgasificación (Fischer et al., 2019), o capturando CO2 durante el intemperismo a causa de la 

construcción de nueva corteza continental en los orógenos (Hilton and West, 2020; Lee et al., 

2015). Así, la variabilidad climática en escalas geológicas depende no solo de cambios cíclicos 

orbitales y teleconexiones atmosféricas, sino también de la actividad magmática que se origina al 

interior del planeta (Kasbohm and Schoene, 2018; McKenzie et al., 2016). Paradójicamente, 

también parece haber una influencia del clima en los sistemas magmáticos. Por ejemplo, los 

periodos interglaciares que se caracterizan por la pérdida de los hielos continentales pueden tener 

efectos en la carga litosférica y la descompresión del manto, facilitando erupciones volcánicas 

generalizadas en los continentes (Huybers and Langmuir, 2009). De hecho, los cambios en la 

composición de los sedimentos oceánicos, cuyo registro estratigráfico es especialmente sensible a 

las condiciones climáticas y medio ambientales, parecen también contribuir a la heterogeneidad 

del manto y la corteza continental (Eguchi et al., 2020; Moreira et al., 2023) y a las variaciones en 

la composición de las rocas de arcos magmáticos (Plank et al., 2002; Wang et al., 2021). El estudio 

de estas relaciones entre las distintas esferas terrestres está englobado en una nueva disciplina 

denominada como Biogeodinámica (Zerkle, 2018). 

Por su estrecha dependencia con las márgenes convergentes, el magmatismo de arco podría 

representar un registro ambiental importante, siempre y cuando se demuestre que su composición 
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está controlada principalmente por la naturaleza de los materiales sedimentarios en subducción. 

En las últimas dos décadas, y derivado de un incremento en la exploración del piso oceánico, se 

ha confirmado que existe una correlación entre la composición de los sedimentos marinos 

subducidos y la naturaleza de los magmas de arco (Elliott et al., 1997; Errázuriz-Henao et al., 2019; 

Patino et al., 2000; Plank, 2005; Plank and Langmuir, 1998). Se ha demostrado, por ejemplo, que 

el relativo enriquecimiento de ciertos elementos (p. ej. Ba, Th, U, La, y otros) en secuencias 

sedimentarias muestreadas en las trincheras se transfiere al magmatismo asociado a ellas (Plank 

and Langmuir, 1993). Aun así, estas ideas se han visto opacadas en el debate científico por el 

modelo paradigmático de los arcos magmáticos que, de manera contraria, argumenta que la 

naturaleza composicional del magmatismo en las zonas de subducción es heredada de una 

interacción transcortical de fundidos basálticos derivados del manto (Annen et al., 2006; Bezard 

et al., 2014; Chiaradia et al., 2020; Hildreth and Moorbath, 1988). En este modelo transcortical, se 

invoca la participación de fundidos corticales como los responsables de la firma geoquímica propia 

de los magmas de márgenes convergentes. Y aunque se ha reconocido que los fundidos derivados 

del basamento pueden representar un componente importante del magmatismo en contextos 

tectónicos colisiónales o de extensión litosférica, no es del todo clara su relación con los magmas 

arquetípicos de zonas de subducción.  El acercamiento conceptual al magmatismo de arco bajo el 

modelo transcortical, especialmente en márgenes continentales como los Andes, ha obstaculizado 

utilizar el registro magmático más allá de las relaciones composicionales de los inputs y los 

outputs, y por supuesto, de su utilidad como indicadores climáticos y medio ambientales del 

pasado geológico. 

Reconocer estas relaciones no es una tarea fácil, principalmente porque transcurren millones de 

años desde los procesos de sedimentación oceánica hasta la transferencia de estos materiales a los 

volcanes. Y no solo eso, las transformaciones metamórficas a altas presiones y temperaturas  

durante la subducción inducen inevitablemente cambios en las características geoquímicas de los 

sedimentos subducidos relacionadas con procesos de deshidratación y fusión parcial (Bebout et 
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al., 1999; Schmidt and Poli, 2013). En principio, las relaciones isotópicas pueden ser insensibles a 

algunos de estos procesos, pero los sistemas isotópicos convencionales (p ej. Sr, Nd, Pb y Hf) 

sufren de ser primariamente controlados por los componentes de la tierra silicatada y el 

decaimiento radioactivo a escalas temporales de decenas de millones de años (White, 2006). Es 

decir, su fraccionamiento no responde a mecanismos dominados por la variación climática y 

medioambiental que ocurren a bajas temperaturas y en rangos temporales más cortos (Anbar and 

Rouxel, 2007). Una primera tarea para explorar la relación medioambiente-océano-magmatismo 

es desarrollar indicadores geoquímicos que, por un lado, reflejen procesos biogeoquímicos 

superficiales, y que, por otro, sean conservativos durante las tantas transformaciones que ocurren 

al interior de la Tierra. Un acercamiento a este problema ha sido el de estudiar el ciclo profundo 

del carbono a través de un balance de masa entre la fracción subducida en la trinchera y aquella 

expulsada durante las erupciones volcánicas (p. ej. Aiuppa et al., 2017; Lages et al., 2019). Sin 

embargo, este enfoque ha probado ser ligeramente infructuoso porque el carbono se particiona 

fácilmente hacia fluidos, fundidos y volátiles (Plank and Manning, 2019), y su composición 

isotópica se ve fuertemente influenciada por procesos de baja temperatura durante la subducción 

y en etapas previas a la desgasificación en las cámaras magmáticas (Barry et al., 2019). 

Adicionalmente, las fumarolas volcánicas están pobremente distribuidas en los arcos, son de difícil 

accesibilidad para un muestreo adecuado, y son dependientes de los periodos intermitentes de 

actividad volcánica de los centros eruptivos.  

Por si fuera poco, el registro ambiental almacenado en los sedimentos oceánicos debe “competir” 

con otro tipo de componentes subducidos (p ej. materiales del ante-arco y la litosfera oceánica). 

Como se ha reconocido en la Faja Volcánica Transmexicana (FVTM) (Gómez-Tuena et al., 2018a; 

Parolari et al., 2021, 2018), algunas  márgenes convergentes tienen la capacidad de erosionar 

volúmenes significativos de rocas del ante-arco y dominar la proporción de materiales subducidos. 

No obstante, y aunque la contribución del antearco sea demostrablemente baja, reconocer el 

registro ambiental en los sedimentos subducidos y en el magmatismo de arco dependerá, en última 
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instancia, de la intensidad de la actividad biológica en el océano y de su capacidad para dejar un 

vestigio geoquímico significativo. La totalidad de las márgenes convergentes del Pacífico del 

Oeste (p ej. Marianas, Izu-Bonin, Kamchatka), por ejemplo, han sido influenciadas por materiales 

oceánicos empobrecidos en materiales biogénicos (Plank, 2013), y su estudio es por lo tanto fútil 

para establecer las interconexiones biogeodinámicas en las zonas de subducción.  

Por su posición cercana a la banda de productividad ecuatorial y una margen continental que mira 

hacia el Este, que induce la formación de una vigorosa surgencia costera, la margen del Pacífico 

Este Ecuatorial (PEE) representa el mejor laboratorio para estudiar el efecto de las condiciones 

medio ambientales y climáticas en el magmatismo de arco. El PEE es responsable de más del 20% 

de la productividad biológica primaria en el océano (Pennington et al., 2006) y ha jugado un papel 

importante en la regulación del cambio climático durante el Cenozoico (Lyle et al., 2008; Pälike 

et al., 2012). Los sedimentos depositados en las placas de Nazca y Cocos que subducen a lo largo 

de las trincheras de Mexico, Centroamérica y los Andes del Norte son altamente enriquecidos en 

componentes biogénicos, y representan un registro climático detallado desde el Mioceno medio 

que ha servido para entender las variaciones en la temperatura, productividad, y química del 

océano (Kirillova et al., 2019; Lyle and Baldauf, 2015; Sepulchre et al., 2014; Tian et al., 2018, 

2014). Este registro sedimentario ha sido constantemente arrastrado hacia las profundidades del 

planeta por los efectos de la subducción, dando origen a cientos de volcanes activos distribuidos a 

lo largo de más de ~4000 km. El efecto de estos sedimentos en la composición de las rocas 

volcánicas ha sido reconocido en algunos estudios de regiones particulares (Errázuriz-Henao et 

al., 2019; Plank et al., 2002; Saginor et al., 2013), y sin embargo, no se ha explorado si la 

información medioambiental, biológica y climática que se pierde en la trinchera puede ser 

transferida hacia un registro geológico más resistente y longevo: los volcanes de arco. 

Y sin embargo, no todo el magmatismo reciente de la margen del PEE sigue los mismos patrones 

geoquímicos arquetípicos de los magmas de arco. El estudio de una gama de composiciones 
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magmáticas que oscilan entre rocas potásicas en México (Lange and Carmichel, 1991), basaltos 

tipo de intraplaca en Centroamérica y México (Gazel et al., 2009; Hoernle et al., 2008; Straub et 

al., 2013) o basanitas y nefelinitas en Colombia (Monsalve-Bustamante et al., 2020) ha permitido 

también hacer inferencias en otros procesos igual de relevantes para entender las zonas de 

subducción. Por su naturaleza basáltica y primitiva, las series volcánicas mencionadas han 

contribuido al entendimiento de la naturaleza del manto prístino, los procesos de metamorfismo 

progrado en la placa subducente e incluso al reconocimiento de ventanas astenosféricas (Borrero 

and Castillo, 2006; Gómez-Tuena et al., 2011). Por otro lado, son menos los estudios que se han 

enfocado en las rocas riolíticas y más diferenciadas en los márgenes convergentes, probablemente 

porque históricamente han sido consideradas como productos secundarios de los magmas de arco 

(Plank and Langmuir, 1988; Turner and Langmuir, 2015a). A pesar de un muestreo sesgado hacia 

los basaltos o andesitas, los pocos acercamientos que han intentado interpretar las secuencias más 

evolucionadas del espectro magmático han producido resultados importantes. Por ejemplo, el 

reconocimiento de fundidos directos de la placa oceánica en subducción a través de Trondjhemitas 

(Gómez-Tuena et al., 2008) o de remanentes de fundidos corticales que evidencian cambios 

tectónicos regionales (Orozco-Esquivel et al., 2002; Parolari et al., 2022). 

Las investigaciones recientes en la única evidencia volcánica Cuaternaria en la Cordillera Oriental 

de Colombia han dado a conocer una peculiar serie magmática de rocas riolíticas sódicas que dan 

origen al Complejo Volcánico de Paipa (CVP) (Monsalve et al., 2019; Rueda-Gutiérrez, 2020). Su 

origen sigue siendo objeto de debate, pues no es del todo claro si existe relación con la placa Caribe 

o Nazca que subducen de manera plana en esta región de los Andes, o si hay alguna afinidad co-

genética con el frente volcánico activo. Rocas con composiciones semejantes han sido reportadas 

en otras regiones de los Andes, donde se ha propuesto un origen asociado a la fusión cortical 

(Blum-Oeste and Wörner, 2016). De manera análoga al magmatismo de arco, existe en la 

actualidad dos diferentes modelos que buscan explicar el origen de los fundidos corticales. Con 

base en la premisa de que la corteza carece esencialmente de fluidos acuosos libres (Yardley and 
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Valley, 1997), un primer modelo sugiere que los fundidos corticales resultan de reacciones de 

deshidratación a alta temperatura en condiciones relativamente secas (Clemens et al., 2020). De 

manera contraria, se ha argumentado también que es posible que exista H2O libre y disponible a 

lo largo de algunas secciones corticales (Hiett et al., 2022), y que esta funcione como promotora 

de la fusión parcial cortical a temperaturas relativamente más bajas (Weinberg and Hasalová, 

2015). Sin lugar a duda, un estudio detallado de la geoquímica de las rocas del CVP es vital para 

descifrar otros procesos relevantes para el origen del magmatismo Andino, y redefinir el papel de 

la corteza continental en la generación de magmas en márgenes convergentes.  

El presente trabajo está dividido en tres capítulos. En el primero, se plantean nuevas 

interpretaciones para el origen de la Provincia Volcánica Norte de Colombia (PVN) y su relación 

con la naturaleza de los sedimentos de la cuenca de Panamá. Esta exploración detallada de una 

pequeña sección de todo el PEE sienta las bases conceptuales y construye un razonamiento 

geoquímico mediante el cual es posible trazar el registro oceánico a través de la subducción. Los 

resultados e interpretaciones presentados en esta sección están publicados en la revista Geophysics, 

Geochemistry, Geosystems, en el artículo titulado A Biogeochemical Imprint of the Panama Basin 

in the North Andean Arc (ver Anexo 1).  

Utilizando este marco conceptual, en un segundo capítulo se describe cómo el registro magmático 

de México, Centroamérica y Colombia puede dar pistas sobre cambios climáticos en el pasado 

geológico. Para ello, se introduce una base de datos de rocas del arco Mioceno representativo de 

cada una de estas regiones, así como un marco de referencia sedimentario de los núcleos perforados 

y distribuidos a lo largo de toda la trinchera. Los resultados e interpretaciones presentados en esta 

sección están publicados en la revista Earth-Science Reviews, en el artículo titulado Climate-driven 

compositional modifications of arc volcanoes along the East Equatorial Pacific Margin — The 

magmatic response to a cooling planet (ver Anexo 2). 
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En un tercer capítulo, se discute un excepcional ejemplo en el registro magmático de los Andes 

del Norte a través del estudio del Complejo Volcánico de Paipa. A diferencia del voluminoso frente 

volcánico, estas rocas carecen de una firma clara de subducción, y se asemejan en cambio a 

fundidos derivados de la fusión de la corteza. En esta sección se evalúan las posibles causas de 

este magmatismo anómalo y sus implicaciones para la formación de fundidos corticales en los 

orógenos compresivos.  
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B. Acercamiento metodológico 
 

Los diferentes tipos de datos que serán presentados y discutidos en las tres partes de este trabajo 

resultan principalmente de una extensiva compilación de análisis geoquímicos previamente 

publicados de sedimentos oceánicos y rocas volcánicas de la margen del PEE (ver Anexo 3). Sin 

embargo, algunos datos aquí presentados también derivan de la obtención de nuevos análisis 

geoquímicos de elementos mayores, traza e isotopos de Sr, Nd, Pb y Hf en rocas volcánicas y 

sedimentos oceánicos (ver Anexo 4). La figura 1 da un contexto de la localización y tipo de datos 

utilizados. 

Figura 1. Mapa del PEE mostrando la localización de muestras de rocas y sedimentos oceánicos. A 
diferencia de la composición de los sedimentos de la margen mexicana (polígono rojo) y de las rocas 
del CVP (triángulo azul), el resto derivan de una compilación de datos previamente publicados. 
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a. Construcción de bases de datos de sedimentos oceánicos y rocas volcánicas 
 

Para la caracterización de sedimentos oceánicos, se compilaron datos geoquímicos de elementos 

mayores y traza, así como concentraciones de carbonato (CaCO3) y carbono orgánico (COrg) de 

secuencias sedimentarias del piso marino cercanas a la margen del PEE (Anexo 3.1). A diferencia 

de los nuevos datos de sedimentos superficiales presentados para la margen mexicana (ver sección 

b), el resto de datos de sedimentos oceánicos provienen de muestras obtenidas en perforaciones 

realizadas por los programas Deep Sea Drilling Program (DSDP) y Ocean Drilling Program 

(ODP) en las cuencas de Guatemala y Panamá (Boyce and Bode, 1972; Patino et al., 2000; Plank 

et al., 2002; Survey et al., 1984; Whelan and Hunt, 1983). Se utilizaron datos de un total de 7 

perforaciones que alcanzan el basamento oceánico cristalino, distribuidas entre el Pacífico 

mexicano, centroamericano y colombiano (Fig. 1). A excepción de los datos de CaCO3 y COrg, que 

se obtienen rutinariamente durante las expediciones, todos los análisis de elementos mayores y 

traza fueron filtrados para incluir solo aquellos que fueron producidos en laboratorios en tierra, 

por métodos cuantitativos de alta resolución (i.e. Fluoresencia de Rayos-X – XRF para elementos 

mayores y espectrometría de masas con plasma acoplado inductivamente - ICP-MS para elementos 

traza). 

La construcción de la base de datos de rocas volcánicas requiere de un filtraje un poco más 

complejo, pues existe una gran variabilidad de productos eruptivos a lo largo de México, 

Centroamérica y Colombia que no siempre son un reflejo de los procesos inherentes a la 

subducción. Todos los datos fueron inicialmente obtenidos de la compilación global de márgenes 

convergentes de Georoc (https://georoc.eu/georoc), filtrados para la Faja Volcánica Transmexicana 

(FVTM), el Arco Volcánico de América Central (AVAC) y los Andes del Norte Colombianos 

(ANC), y complementados con bases de datos previamente publicadas para la FVTM (Parolari et 

al., 2021) y AVAC (Carr et al., 2014) (Anexo 3.2). Una vez categorizada la información por 

localidad, se realizó un primer filtraje utilizando las coordenadas geográficas que excluyera todas 

https://georoc.eu/georoc
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aquellas muestras representativas del vulcanismo del tras-arco y de centros eruptivos 

monogenéticos inconexos con los principales estratovolcanes del frente volcánico. Este primer 

filtraje garantiza que el ejercicio comparativo se realizará con un mismo tipo de productos 

efusivos.  

Un segundo filtro, en esta ocasión con base en la composición química de las rocas, se realizó con 

base en la relación Th/Nb. Como se ha reconocido en estudios de vulcanismo global (Turner and 

Langmuir, 2022a), las rocas volcánicas de arcos magmáticos se diferencian de las rocas volcánicas 

intraplaca y de los basaltos de dorsales oceánicas por tener una anomalía negativa de Nb-Ta y un 

enriquecimiento relativo de Th, generando valores altos de Th/Nb que siempre exceden 0.14 

(Figura 2). Este filtraje complementa aquel realizado por coordenadas geográficas para excluir 

pequeños conos parásito que pueden ser comunes en áreas aledañas a grandes estratovolcanes 

(Gómez-Tuena et al., 2018b). Finalmente, se hizo un filtraje por perdida de calcinación a un 3% 

Figura 2. Concentraciones de Th y Nb de rocas volcánicas de arcos globales consideradas en Turner y 
Langmuir (2015) y composiciones de rocas derivadas de la fusión del manto en dorsales oceánicas 
(MORB, por sus siglas en inglés) y de tipo islas oceánicas (OIB, por sus siglas en inglés). La línea negra 
gruesa caracteriza la relación Th/Nb de 0.14 que fue utilizada para filtrar la base de datos en este trabajo. 
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(LOI, por sus siglas en inglés) para asegurar que la composición de las muestras restantes no 

estuviera afectada por procesos de alteración meteórica o hidrotermal. Para la base de datos de 

rocas volcánicas del Mioceno (Anexo 3.3) se siguieron los mismos tipos de filtraje que para el arco 

activo, pero se corroboró con cada publicación original que todas las muestras representaran 

productos extrusivos, bien mapeados y datados con métodos isotópicos cuantitativos. Se 

excluyeron rocas plutónicas y sub-volcánicas dado que estas no siempre representan una 

equivalencia composicional a las volcánicas (Clemens et al., 2022b, 2022a).  

 

b. Análisis composicionales en sedimentos oceánicos y rocas volcánicas 
 

Aunque la base de datos construida resulta ser robusta, se realizaron una serie de análisis para 

caracterizar de manera puntual algunas rocas volcánicas y sedimentos. Por un lado, se analizó la 

composición de los sedimentos oceánicos superficiales obtenidos por las expediciones de los 

buques oceanográficos Vema y Robert Conrad, y del DSDP 487, que se muestrearon a lo largo de 

la margen mexicana (Fig. 1 y anexo 4.1). Estos análisis nos permitirán testear las variaciones 

espaciales de los sedimentos oceánicos próximos a subducir, una tarea dificultosa con las 

perforaciones del DSDP y ODP que se encuentran pobremente distribuidas a lo largo del PEE. Por 

otro lado, los análisis de rocas volcánicas fueron realizados en muestras del Complejo Volcánico 

de Paipa (CVP), una expresión volcánica poco estudiada de los Andes del Norte que representa la 

evidencia de magmatismo más al norte de Suramérica (Anexo 4.2). Los nuevos análisis de 

elementos mayores, traza e isotópicos de las rocas del CVP representan el primer acercamiento 

con datos de alta resolución de este conjunto de rocas volcánicas. 

Los análisis de elementos mayores y traza para sedimentos y rocas fueron realizados en el 

Laboratorio de Estudios Isotópicos (LEI) del Centro de Geociencias siguiendo los procedimientos 

previamente descritos en Errázuriz-Henao et al. (2019), Gómez-Tuena et al. (2014), y Mori et al. 
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(2007) (ver Anexo 5.1). Las muestras de roca fueron previamente trituradas, limpiadas repetidas 

veces con baños de ultrasonido y pulverizadas utilizando un contenedor de alúmina en el 

laboratorio de molienda del Centro de Geociencias. A través de un microscopio se separó la 

fracción de esquirlas de ~0.5mm más fresca para los análisis isotópicos. Los sedimentos fueron 

pulverizados directamente sin ningún pretratamiento, de forma manual, utilizando un mortero de 

alúmina. Alrededor de ~0.05 gramos de los polvos representativos de rocas y sedimentos fueron 

pesados en una balanza de alta resolución en el laboratorio ultra-limpio del LEI previo a la 

digestión con ácido a baja presión. Esta primera fase de digestión destruyó la estructura de la 

mayoría de las especies silicatadas y carbonatadas al atacar la muestra con ácidos de alta pureza y 

concentración, en dos partes de ácido fluorhídrico (HF) y una de ácido nítrico (HNO3). Una 

segunda fase de digestión fue realizada a alta presión y temperatura para asegurar la completa 

destrucción de fases más resistentes, como el circón. La solución resultante fue aforada utilizando 

un estándar interno y analizada en un ICP-MS modelo iCAP de la empresa Thermos Scientific en 

el LEI. La reducción de los datos fue realizada utilizando una serie de estándares internaciones 

(BHVO-2, AGV-2, BCR-2, JB-2, JR-1) que fueron también medidos durante la misma sesión 

analítica.  

Las relaciones isotópicas de Sr, Nd, Pb y Hf para las rocas del CVP fueron obtenidas a través de 

la purificación de estas especies elementales siguiendo métodos de separación cromatográfica 

previamente descritos en Errázuriz-Henao et al. (2019), Gómez-Tuena et al. (2014), y Mori et al. 

(2007) (ver Anexo 5.2). Las muestras fueron digeridas siguiendo los mismos pasos que para los 

elementos traza, modulando el volumen de ácidos requeridos para poner en solución ~0.2 gramos 

de esquirlas limpias y cuidadosamente seleccionadas (ver Anexo 5.1). Las relaciones isotópicas 

fueron medidas en un espectrómetro de masas multi-colector con plasma acoplado (MC-ICP-MS 

por sus siglas en inglés) modelo Neptune Plus de la empresa Thermos Scientific en el LEI. Los 

valores isotópicos fueron corregidos a través de la técnica standard bracketing utilizando 

soluciones con valores aceptados por la comunidad científica internacional para cada elemento. La 
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corrección por el fraccionamiento de masa instrumental se realizó a través del monitoreo de las 

relaciones entre isotopos estables del mismo elemento o entre elementos voluntariamente añadidos 

(técnica de spike). 

Los valores de 87Sr/86Sr fueron corregidos por fraccionamiento de masa con 86Sr/88Sr = 0.1194 y 

ajustadas a la relación estándar de NIST SRM 987 87Sr/86Sr = 0.710230. Durante la sesión analítica, 

el valor promedio de 87Sr/86Sr del estándar fue de SRM 987 = 0.710318 ± 0.000018213 (2σ, n = 

9). Los valores de 143Nd/144Nd fueron corregidos por fraccionamiento de masa con 146Nd/144Nd = 

0.72190 y ajustadas a la relación estándar de JNdi 143Nd/144Nd = 0.512115 (Tanaka et al., 2000). 

Durante la sesión analítica, el valor promedio de 143Nd/144Nd del estándar fue de JNdi = 0.512103 

JNdi = 0.512099 ± 0.000019 (2σ, n = 9). Las composiciones isotópicas de Pb fueron corregidas 

utilizando trazas de la solución SRM 997 Tl 205Tl/203Tl = 2 y ajustadas a la relación estándar de 

NIST SRM 981 206Pb/204Pb = 16.9356, 207Pb/204Pb = 15.4891, 208Pb/204Pb = 36.7006 (Todt et al., 

1996). Durante la sesión analítica, el valor promedio de las composiciones isotópicas de Pb del 

estándar fue de 206Pb/204Pb = 16.9303, 207Pb/204Pb = 15.4835 y 208Pb/204Pb = 36.6742 (2σ = 50, 62, 

81 ppm, respectivamente, n=6). Los valores de 176Hf/177Hf fueron corregidos por fraccionamiento 

de masa con 179Hf/177Hf = 0.7327 y ajustadas a la relación estándar Hf-spex 176Hf/177Hf = 0.282160 

(Straub et al., 2015b). Durante la sesión analítica el valor promedio de 176Hf/177Hf del estándar fue 

de Hf-Spex = = 0.282150 ± 0.000005233 (2σ, n = 22). 
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C. Una aproximación biogeoquímica al magmatismo de arco 
 

El principal objetivo de este trabajo es el de establecer indicadores geoquímicos que sirvan como 

vestigios de cambios medioambientales, climáticos y oceanográficos, al mismo tiempo que puedan 

ser resilientes y conservativos durante la subducción y formación del magmatismo asociado a 

márgenes convergentes. En la medida de lo posible, estos indicadores geoquímicos deben estar 

bien caracterizados tanto en sedimentos oceánicos como en rocas volcánicas y representar datos 

abundantes y de buena resolución.  

Derivado del estudio de perforaciones del piso marino desde la década 1970 y 1980, se ha logrado 

reconocer de manera relativamente robusta el comportamiento de los elementos mayores y traza 

en secuencias sedimentarias oceánicas (Plank and Langmuir, 1998). Los elementos que los 

constituyen pueden dividirse en tres principales grupos (Li and Schoonmaker, 2003): los 

terrígenos, derivados de la erosión fluvial y aportes eólicos; los elementos biogénicos, controlados 

en gran medida por la acción biológica en la columna de agua; y los elementos autigénicos, 

regulados por los cambios oxido-reductivos durante la sedimentación. Entre los elementos 

puramente terrígenos se encuentran los elementos mayores como el Al2O3, TiO2, K2O, los 

elementos traza como el Rb, Cs, Th, o casi la totalidad de elementos de las tierras raras (REE, por 

sus siglas en inglés), exceptuando el Ce. Entre los elementos biogénicos se incluyen muchos de 

los metales con mayor biodisponibilidad para el funcionamiento celular como el Zn, Fe, Cu, Mn 

(Wiederhold, 2015), pero también elementos que se adsorben y precipitan por la actividad 

bacteriana, como el Ba (Dymond and Collier, 1996). También aquí se incluyen aquellos que 

constituyen o se particionan hacia las estructuras inorgánicas de los microorganismos como el Ca 

y el Si que dan origen a las frústulas de las diatomeas, o a la testa de los foraminíferos, 

respectivamente (Lyle and Baldauf, 2015). Entre los elementos autigénicos se pueden reconocer 

el U, Pb, Mo, Mn o Cr que presentan distintos estados naturales de oxidación, y que su 
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comportamiento es por lo tanto sensible a la disponibilidad de oxígeno libre en el ambiente 

(McManus et al., 2005, 2002).  

Es evidente, sin embargo, que no todos los elementos pertenecen una única agrupación. El U o el 

Ba, por ejemplo, están altamente enriquecidos en litologías continentales (Rudnick and Gao, 

2013), y en esa medida, su composición en los sedimentos representa también los aportes 

terrígenos durante la sedimentación. A pesar de esto, oceanógrafos y químicos marinos han logrado 

filtrar el impacto de los procesos biogénicos o autigénicos en el enriquecimiento de estos 

elementos al normalizar con una relación canónica invariable durante la erosión continental 

(Schoepfer et al., 2015). Este cálculo rutinario se obtiene siguiendo la ecuación (Eq. 1): 

 

          𝑥𝑥𝑥𝑥𝑥𝑥𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆 =  𝑋𝑋𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆 − ( 𝑌𝑌𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆𝑆 ∗ 𝑋𝑋/𝑌𝑌𝐵𝐵𝐵𝐵𝐵𝐵)                                                                     Ecuación 1 

 

En donde el subíndice xs denota un “exceso”, X el elemento biogénico o autigénico de interés, Y 

la concentración de un elemento exclusivamente terrígeno y X/YBCC la relación elemental en la 

corteza continental promedio. Por ejemplo, es bien sabido que la relación Ba/K2O o U/K2O es 

relativamente constante en rocas cristalinas tanto de corteza oceánica como continental (Jochum 

et al., 1983; Rudnick and Gao, 2013), y en principio cualquier variación de esta relación en los 

sedimentos oceánicos debe se producto de un enriquecimiento biogénico, como es  el caso del Ba, 

o autigénico para el caso del U.  

El utilizar el Ba y el U como ejemplos no es gratuito. Ambos elementos tienen un potencial notable 

a la hora de hacer inferencias sobre la evolución de cuencas oceánicas (Carter et al., 2020; Jacobel 

et al., 2017), son medidos rutinariamente en los análisis composicionales en rocas y sedimentos y, 

como se verá más adelante, su distribución entre los diferentes componentes de la subducción y el 

manto los hace excelentes candidatos para reconocer el retrabajo de materiales sedimentarios en 
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el magmatismo de arco. Por un lado, el Ba se encuentra disuelto en el agua de mar, pero es 

rápidamente precipitado en forma de barita biogénica en la parte superior de la columna de agua 

por la acción bacteriana asociada a la producción y respiración de la materia orgánica en 

suspensión (Charbonnier et al., 2018; Dymond and Collier, 1996; Neff, 2002). Así, la acumulación 

de barita y la concentración de Ba en los sedimentos oceánicos ha demostrado tener una 

correlación robusta con la exportación de COrg al fondo marino (Schoepfer et al., 2015; Singh et 

al., 2020). Por esta estrecha relación, la concentración de Ba en sedimentos oceánicos también ha 

sido utilizada para cuantificar y reconstruir la paleo-productividad primaria en el océano (Carter 

et al., 2016; Olivarez Lyle and Lyle, 2006). Por su parte, el U+6 también se encuentra disuelto en 

el agua de mar, pero puede ser precipitado a U+4 en los ambientes reducidos del agua de poro en 

sedimentos ricos en COrg, a través de la respiración bacteriana anaeróbica (McManus et al., 2005; 

Zheng et al., 2002). A diferencia del Ba, la concentración o enriquecimiento de U en sedimentos 

oceánicos ha sido reconocido como un indicador de la eficiencia de la preservación y 

almacenamiento de COrg (Andersen et al., 2014; Bradtmiller et al., 2010; Loveley et al., 2017). Es 

decir, mientras las sistemáticas de Ba dan pistas sobre los procesos que ocurren en la parte superior 

de la columna de agua, las de U sirven para entender procesos más profundos de la sedimentación 

oceánica. Estos procesos explican las altas concentraciones de Ba en los sedimentos depositados 

debajo de zonas de alta productividad y durante épocas con mayor disponibilidad de nutrientes 

(Dymond and Collier, 1996), o el enriquecimiento de U en sedimentos tipo black shale 

representativos de zonas con alta conservación de materia orgánica (Arthur and Sageman, 1994; 

Jenkyns, 2010). 

Tanto la barita como la uraninita que conservan el enriquecimiento biogénico y autigénico en los 

sedimentos son altamente insolubles a las presiones (P) y temperaturas (T) que caracterizan los 

ambientes marinos profundos (Singh et al., 2020). Lo más importante, sin embargo, es si este 

vestigio geoquímico que está estrechamente relacionado con procesos biológicos y superficiales 

es resiliente a las transformaciones de altas P-T durante la subducción. Tanto el U como el Ba se 
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han catalogado como elementos litófilos, y por la relación entre sus radios iónicos y cargas se 

comportan como especies elementales altamente incompatibles durante la fusión del manto 

(Railsback, 2003). Por su preferencia a incorporarse hacia fundidos y fluidos acuosos, estos 

elementos se particionan hacia la corteza continental, mientras que se encuentran empobrecidos 

en rocas producto de la fusión del manto como los basaltos de dorsal medio oceánicas (MORB, 

por sus siglas en inglés) o en rocas peridotíticas que representan el manto prístino debajo de los 

arcos magmáticos (Rudnick and Gao, 2013). De esta forma, la disponibilidad del Ba y U estará 

esencialmente controlado por las litologías continentales y sedimentos oceánicos que hacen parte 

de los componentes en subducción.  

 

 

Siguiendo el mismo tratamiento que para los sedimentos, las relaciones entre Ba y U con otros 

elementos incompatibles también parecen ser relativamente insensibles a la fusión parcial o 
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Figura 3. Relaciones entre Ba, U y K2O para rocas volcánicas, MORB + Intraplaca y sedimentos 
oceánicos ricos en componentes biogénicos y terrígenos. Estás gráficas demuestran el acople que existe 
entre los componentes de la tierra silicatada (i.e. manto, corteza continental y corteza oceánica), pero 
también la capacidad que tienen los componentes biogénicos de fraccionar ambos grupos de elementos. 
Los sedimentos biogénicos son del PEE, mientras que los sedimentos terrígenos son de las Antillas 
menores (Carpentier et al., 2008). 
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metamorfismo en el canal de subducción, e incluso en la diferenciación magmática en la corteza 

continental. Esto sucede cuando se compara con el K2O, principalmente porque los tres elementos 

tienen un comportamiento geoquímico análogo. Es notable observar que la relación U/K2O o 

Ba/K2O en rocas tipo MORB o rocas volcánicas de un número significativo de arcos es 

virtualmente invariable (Fig. 3) y por lo tanto puede ser también considerada canónica durante los 

procesos inherentes a la fusión del manto y a los complejos mecanismos que ocurren durante la 

subducción.   

Los dos siguientes capítulos exploran la tectónica, la oceanografía, el clima y los procesos 

magmáticos del PEE con especial énfasis en las sistemáticas del U y Ba.  En la discusión se 

incluyen también elementos terrígenos (Th, La, K2O) para explorar cambios en los aportes 

fluviales continentales y como elementos normalizadores para filtrar la señal biogénica. El tercer 

capítulo se aleja de este acercamiento conceptual, esencialmente porque las rocas del CVP parecen 

no tener conexión alguna con los sedimentos subducidos o con procesos inherentes a la fusión del 

manto.  
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CAPÍTULO UNO 

El impacto de la naturaleza biogénica de la Cuenca de Panamá en el 

magmatismo del arco colombiano
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1. La zona de subducción colombiana 
 

1.1 Contexto tectónico 
 

El arco volcánico activo de Colombia es el resultado de la subducción de la porción más joven de 

la Placa Nazca (14-16 Ma) debajo de Suramérica (Fig. 4), y en muchos sentidos, representa un 

ejemplo local y detallado de muchas de las particularidades que serán descritas más adelante para 

toda la margen del PEE.  

Figura 4. Contexto tectónico de la margen convergente de Colombia y su respectivo arco activo, que 
se divide entre la Provincia Volcánica Norte y Sur (PVN y PVS, respectivamente). También se muestra 
la localización de los puntos DSDP perforados en la placa Nazca, que penetran más específicamente 
una porción del piso oceánico formado por la dorsal de Costa Rica. La subducción de las crestas de 
Sandra y Buenaventura delimitan la PVN y dan origen al segmento de Bucaramanga hacia el norte y el 
segmento de Cauca hacia el sur. Las ubicaciones y magnitudes de los sismos fueron obtenidos de Porrit 
et al. (2014). 
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La margen colombiana ha sido influenciada por una subcuenca del PEE, la cuenca de Panamá, 

limitada por las grandes crestas de Carnegie y Cocos que se levantan más de ~1000 metros sobre 

el piso marino y que subducen en las trincheras de Ecuador y Costa Rica. Dentro de la cuenca de 

Panamá se observan lineamientos e irregularidades batimétricas asociadas a las crestas de las 

dorsales oceánicas extintas de Sandra, Buenaventura y Malpelo, que se formaron durante el 

Mioceno medio-tardío (~15-8 Ma) como respuesta a la fragmentación de la antigua placa de 

Farallones (Hardy, 1991; Lonsdale, 2005; McGirr et al., 2021) (Fig. 4). Su eventual subducción a 

los 7-6 Ma ha dado origen a la segmentación del arco activo y a los cambios en la geometría de la 

placa oceánica subducida (Gutscher et al., 1999). Hacia el norte, la cresta de Sandra limita la 

continuación del frente volcánico (Chiarabba et al., 2016; Syracuse et al., 2016) y forma una 

discontinuidad en la geometría de subducción a la que se le conoce como la ruptura de Caldas. 

Hacia el sur, la cresta de Buenaventura correlaciona con la brecha o gap que existe entre la 

Provincia Volcánica Norte y Sur (PVN y PVS, respectivamente) a los 4.5 – 3° N (Chang et al., 

2019, 2017). A diferencia de las márgenes más erosivas de Perú o México, que se encuentran 

representadas por una trinchera profunda y detallada, la morfología suavizada y somera de la 

trinchera colombiana parece ser el reflejo de su carácter acrecional (Straub et al., 2020). 

La PVN es una de las regiones del arco activo mejor estudiadas (Errázuriz-Henao et al., 2019; 

Laeger et al., 2013; Londono, 2016; Thouret et al., 1995; Vatin-Pérignon et al., 1990) y es la zona 

en donde se concentra este estudio. La PVN está proyectada hacia una placa oceánica que se 

profundiza hacia al sur (120 -160 km), como lo demuestra la gradual profundización de los 

hipocentros sísmicos (Porritt et al., 2014) (Fig. 5). Al sur del volcán Cerro Machín, los valores de 

profundidad de la placa oceánica alcanzan los 220 km, probablemente en respuesta a la subducción 

de la cresta de Buenaventura (Chang et al., 2019, 2017). Las funciones receptoras sísmicas y los 

perfiles gravimétricos (Poveda et al., 2018; Sanchez-Rojas and Palma, 2014) sugieren que la PVN 

está construida en una corteza continental que se engruesa hacia el sur, con profundidades del 

Moho de 38.5 km para Cerro Bravo y hasta de 52 km para el Cerro Machín (Fig. 5). 
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1.2  Contexto geológico 
 

Los volcanes de la PVC reposan sobre un basamento heterogéneo de la Cordillera Central, una 

subdivisión fisiográfica y geológica delimitada por las fallas regionales de Otú-Pericos hacia el 

este y Romeral hacia el oeste (Spikings et al., 2015; Vinasco, 2019). Los volcanes principales se 

encuentran alineados por la traza de la Falla de Palestina, que corta el eje principal de la cordillera 

Central (Murcia et al., 2019; Thouret et al., 1995).  

Figura 5. Mapa local de las condiciones tectónicas de la PVN y la localización de los volcanes 
estudiados. La profundidad de la placa oceánica en subducción fue obtenida de Chang et al. (2017), 
mientras que el espesor cortical fue calculado a partir de registros geofísicos sísmicos y gravimétricos 
(Poveda et al., 2015; Sanches-Rojas y Palma, 2014). La ruptura de Caldas hacia el norte correlaciona 
con la subducción de la cresta de Sandra, mientras que la profundización de la placa en subducción 
parece estar relacionada con la subducción de la cresta de Buenaventura.  
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La historia geológica de la Cordillera Central es el resultado de la amalgamación de bloques 

alóctonos de diferentes orígenes en el contexto de Pangea y de una subsecuente construcción de 

un orógeno magmático asociado a los cuerpos plutónicos que resultaron de la subducción de la 

placa Farallones desde el Jurásico y Cretácico (Cochrane et al., 2014; Spikings et al., 2015; 

Villagómez et al., 2011). En términos generales, la geología del basamento está caracterizada 

principalmente por pelitas y metapelitas de edades Paleozoicas y Mesozoicas, que se encuentran 

intrusionadas por granitos Permo-Triásicos tipo-S del complejo de Cajamarca (Villagómez et al., 

2011; Vinasco et al., 2006). Y aunque estas litologías son consideradas como el núcleo litológico 

de la Cordillera Central, en las cercanías de la PVN también afloran cuerpos batolíticos de edad 

Jurásica y Paleógena (Bustamante et al., 2017, 2016). Los depósitos volcánicos recientes, 

asociados principalmente a los volcanes más activos como el Nevado del Ruiz, Paramillo del Santa 

Rosa, Nevado del Tolima y Cerro Machín reposan sobre secuencias volcánicas y vulcanoclásticas 

relacionadas a la actividad volcánica Neógena de los periodos denominados como Ruiz y Santa 

Rosa ancestral (Botero-Gómez et al., 2018; Thouret et al., 1995; Toro Toro et al., 2010). 

Sin embargo, aún no se conoce con claridad qué litologías constituyen los más de ~40 km de 

corteza debajo de los volcanes de la PVN. El único registro profundo ha sido obtenido de los 

xenolitos corticales y mantélicos asociados a la toba de Mercaderes, en la PVS (Weber et al., 2002). 

Estos xenolitos están constituidos por piroxenitas, hornablenditas y granulitas, y han sido 

recientemente descritos como la única evidencia reciente de arclogitas, los residuos del 

magmatismo intermedio de márgenes convergentes tipo Andino (Ducea et al., 2021b, 2021a). 

Recientemente se ha propuesto también que estos xenolitos son jóvenes (<5 Ma), y que muchos 

de ellos parecen estar equilibrados a P-T relativas al manto astenosférico y litosférico de Colombia, 

probablemente representando porciones de una corteza desequilibrada por densidad o remanentes 

del manto metasomatizado (Bloch et al., 2017; Zieman et al., 2023). Por su naturaleza cortical 

profunda, estos xenolitos fueron en algún momento utilizados como posibles fuentes magmáticas 

del arco colombiano (Marín-Cerón et al., 2010). Sin embargo, recientemente se ha propuesto que  
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su estrecha relación geoquímica con los productos del arco activo y sus relaciones temporales son 

en cambio evidencia de una naturaleza cogenética con el arco mismo (Ducea et al., 2021b; 

Errázuriz-Henao et al., 2019). 

 

1.3  La Cuenca de Panamá 
 

La cuenca de Panamá representa una subcuenca del PEE que cuenta con características particulares 

debido a la interacción entre factores tectónicos y climáticos (Laird, 1971). Por su ubicación 

geográfica cercana al ecuador, la sedimentación en la cuenca de Panamá es mayoritariamente 

biogénica. Uno de los aportes biogénicos principales resulta de la surgencia de la divergencia 

ecuatorial, que se produce por la separación de aguas superficiales y calientes por los efectos de 

corrientes de vientos contrarias entre los 0 y 5° N (Farrell et al., 1995). La productividad primaria 

dentro de la cuenca también se ve fuertemente influenciada por el jet de Panamá, un flujo de viento 

que atraviesa desde el Caribe hacia el norte de la cuenca creando una importante zona de surgencia 

costera. En menor medida, la productividad de la cuenca de Panamá también se ve afectada por un 

efecto menor de la lengua de Humboldt en el sur (Lonsdale, 1977; Martínez et al., 2006, 2003).  

Figura 6. Concentraciones de material particulado de COrg en el mundo, modificado de LaRowe et al. 
(2020). El mapa (A) representa las concentraciones del piso marino, mientras que el mapa (B) las 
concentraciones del sedimento a 10 m por debajo del piso marino. Es evidente que todo el PEE es una 
de las regiones con más enriquecimiento de COrg, pero que solo la cuenca de Panamá parece ser la 
anomalía global en función de su preservación. 
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Por si fuera poco, la alta productividad primaria no solo es el resultado del afloramiento de aguas 

profundas y ricas en nutrientes de las diferentes zonas de surgencia, sino también producto de uno 

de los aportes fluviales volumétricamente más significativos de toda la margen andina, que derivan 

de las tasas de precipitación pluvial más altas de las américas (Corredor-Acosta et al., 2020; 

Restrepo and Kjerfve, 2000). Debido a la alta productividad primara y las altas tasas de 

sedimentación de material biogénico (4.5 mm/a)  los sedimentos de la cuenca de Panamá también 

presentan la mayor concentración de COrg en el planeta (LaRowe et al., 2020) (Fig. 6). 

Sin embargo, la sedimentación no es siempre homogénea, y está fuertemente influenciada por la 

batimetría local. Las regiones con altos topográficos representados por las crestas oceánicas, y las 

dorsales activas y las abandonadas, se encuentran por encima de la lisoclina, un horizonte en la 

columna de agua de mar que marca el lugar en donde comienza la disolución del CaCO3 (Lyle et 

al., 1995; Pälike et al., 2012). Una buena manera de entender el efecto de la batimetría en la 

composición de los sedimentos de la cuenca Panamá es observando las sistemáticas de las 

secuencias sedimentarias de las dos perforaciones DSDP, que perforan el piso oceánico formado 

en la dorsal activa de Costa Rica (Whelan and Hunt, 1983). Los sedimentos de las perforaciones 

84 y 504 se encuentran depositados sobre una corteza oceánica de aproximadamente 6 Ma, que se 

ha alejado gradualmente de la dorsal activa. Es decir, los sedimentos más antiguos, depositados 

cercanos a los 6 Ma, se formaron en un contexto de un alto batimétrico impuesto por el vulcanismo 

activo de la dorsal, mientras que los sedimentos más jóvenes se han depositado sobre un piso 

oceánico relativamente más profundo, producto de la subsidencia. El resultado es una gradual 

disminución de la fracción carbonatada, al mismo tiempo que hay un aumento de la fracción de 

carbono orgánico (COrg) y la fracción detrítica (K2O) hacia la parte superior de la columna 

estratigráfica (Fig. 7). 
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Otra manera de observar estos cambios es calculando la composición promedio de toda la columna 

sedimentaria conforme esta se aleja de la dorsal de Costa Rica, de manera que se puedan trazar las 

variaciones de la posición del piso marino con respecto a la lisoclina en el tiempo.  

Los resultados se plotean en la figura 8, que ejemplifica el efecto de disolución de CaCO3 y el 

aumento de COrg a medida que el foco de la sedimentación se aleja de la dorsal. Las 

concentraciones de los elementos terrígenos como el U, Nb, Th y K2O aumentan a medida que se 

disminuye la fracción de carbonato y son por lo tanto más altas conforme el piso oceánico sufre 

de una mayor subsidencia. En principio estas sistemáticas sugieren un mayor aporte terrígeno, bien 

sea por la disminución de la fracción de carbonato o por un incremento secular en el flujo de 

Figura 7. Columna sedimentaria simplificada de los sedimentos del DSDP 504 y 84 perforados en la 
cuenca de Panamá. La naturaleza carbonatada impuesta por las primeras etapas de la sedimentación 
explica las altas concentraciones de CaCO3 y las bajas concentraciones de COrg, U y K2O. 
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sedimentos continentales (fluviales o eólicos) en la medida en que los sitios de perforación se 

acercan a las trincheras (Fig. 7 y 8).  

Figura 8. Cálculos de las concentraciones de los paquetes sedimentarios de la cuenca de Panamá 
respecto a la edad de la placa oceánica y la distancia de la cresta de Costa Rica. Cada punto es la 
representación de un promedio aritmético de las muestras depositadas a cierta edad/distancia desde la 
cresta oceánica. Por ejemplo, la composición promedio del sedimento justo en la cresta (i.e. edad de 0 
Ma) está representado por la muestra analizada más antigua, mientras que el punto depositado en la 
región más alejada de ella (i.e. edad ~6 Ma) es el promedio de todas las muestras analizadas para cada 
perforación.  



 

Pág. 38 
 

Sin embargo, la forma en cómo se comporta el U y Ba a lo largo de la secuencia también indica 

que debe existir un control biogénico producto de la importante productividad primaria en la 

cuenca de Panamá. El Ba, por ejemplo, presenta un enriquecimiento en hasta dos órdenes de 

magnitud en comparación con la concentración promedio de la corteza continental o de sedimentos 

de otras márgenes convergentes, y no parece correlacionar con elementos terrígenos, como el K2O 

(Fig. 8 y 9). Su distribución a lo largo de las columnas sedimentarias tampoco parece responder al 

gradual incremento con el K2O o Th, y debe estar por lo tanto controlado por un proceso 

independiente al del flujo de detritos continentales. El U correlaciona positivamente con el K2O, 

sin embargo, lo hace a lo largo de una pendiente mucho más pronunciada, que se diferencia 

fácilmente de la sistemática detrítica impuesta por la erosión de litologías similares a las de la 

corteza continental (Fig. 9). El U sigue la misma sistemática que el Th a lo largo de las dos 

secuencias perforadas, pero el U aumenta más rápidamente y hacia valores más altos en el DSDP 

504, siguiendo una tendencia similar a la del COrg (Fig. 8).  

Figura 9. Relaciones de U/K2O y Ba/K2O de los sedimentos de la cuenca de Panamá. Como 
comparación, se muestran también sedimentos de márgenes convergentes globales (Vervoort et al., 
2011) y el promedio de los sedimentos subducidos (GLOSS) (Plank, 2014). El desacople de las 
tendencias o valores de los sedimentos mayoritariamente controlados por aportes detríticos demuestra 
el control biogénico en los elementos U y Ba en la cuenca de Panamá.  
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La naturaleza de estos enriquecimientos anómalos son precisamente el resultado de los procesos 

mencionados en la sección C. Las altas concentraciones de Ba se dan como resultado de la 

precipitación de barita por la alta productividad primaria en la parte superior de la columna de 

agua de la cuenca de Panamá (Singh et al., 2020), mientras que las anómalas y elevadas 

concentraciones de U, que representan máximos globales en sedimentos de márgenes 

convergentes, reflejan la precipitación de U autigénico relacionado con la alta conservación del 

COrg en el piso marino (Yong-Liang Yang et al., 1995).  

 

1.4  La Provincia Volcánica Norte de Colombia 
 

Los productos magmáticos de la PVN están representados por rocas volcánicas calco-alcalinas 

intermedias con un alto #Mg (Mg# = Mg/(Mg+FeTOT) (Fig. 10). Este tipo de productos son los 

más emblemáticos en arcos magmáticos de márgenes convergentes (Kelemen, 1995; Turner and 

Langmuir, 2015a). Como en muchos otros arcos del planeta, todos los productos de los volcanes 

activos de la PVN se caracterizan por tener lo que se la ha denominado comúnmente en la literatura 

como “firma de subducción” (Tatsumi, 2005). Es decir, enriquecimiento de los elementos LILE 

relativos a los REE, anomalías positivas de Pb, y anomalías negativas de Nb-Ta y Ti2O (Fig. 10). 

Sin embargo, existen pequeñas variaciones en las concentraciones y sistemáticas de algunos 

elementos LILE que permiten diferenciar dos grupos de series magmáticas. Un grupo está 

caracterizado por los volcanes ubicados hacia el centro de la provincia (ver Fig. 5) como el Nevado 

del Ruiz (VNR), Nevado del Santa Isabel (NSI), Paramillo del Quindío (VPQ) y Nevado del 

Tolima (VNT), que presentan mayores concentraciones de U, Th, Nb y Ta. El otro grupo tiene 

concentraciones relativamente más bajas de estos elementos (Fig. 10), y está caracterizado por los 

volcanes de Cerro Bravo (VCB) y el Cerro Machín (VCM), que se ubican hacia los extremos de 

la PVN (ver Fig. 5).  
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Una buena forma de diferenciar los dos grupos de volcanes es observando su sistemática en la 

gráfica de relaciones entre elementos traza de Th/Nb vs La/Nb (Fig. 10d), que sirve también para 

ejemplificar las discrepancias de la PVN con respecto a los basaltos de la placa Nazca, los xenolitos 

corticales, el basamento local y el arco ecuatoriano. Los volcanes ubicados hacia el centro de la 

PVN presentan valores altos de Th/Nb, derivado de su relativo alto Th, pero también valores de 

Th/La significativamente más elevados que el resto de las series consideradas. En cambio, los 

Figura 10. Composición de los volcanes de la PVN comparados con el arco ecuatoriano. (A) 
Clasificación de Total álcalis vs Sílica (TAS) mostrando los valores relativamente más enriquecidos en 
álcalis de la PVN. (B) #Mg molar, mostrando la naturaleza primitiva de las rocas de la PVN, que siempre 
plotean con valores más arriba que 55. La tendencia de cristalización fraccionada de un basalto de arco 
es obtenida de Gómez-Tuena et al. (2013), mientras que el campo de fusión de basaltos es de Watson 
(1995). (C) composición de elementos traza de los volcanes de la PVN normalizados con el N-MORB 
(Gale et al., 2013). (D) Relaciones de La/Nb vs Th/Nb de la PVN, los volcanes ecuatorianos, xenolitos 
corticales (Weber et al., 2002), rocas del basamento (Vinasco et al., 2006) y MORB (Gale et al., 2013). 
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volcanes de los extremos muestran valores similares a los de los volcanes ecuatorianos, pero no 

siguen una misma pendiente pronunciada (Fig. 10d). La naturaleza contrastante en estas relaciones 

de elementos traza implica procesos genéticos diferentes para cada uno de los grupos de volcanes. 

Isotópicamente, los volcanes de la PVN también exhiben dos diferentes tendencias, en gran medida 

congruentes con los dos grupos de volcanes previamente descritos (Fig. 11). Los volcanes ubicados 

a los extremos de la cadena volcánica son generalmente más enriquecidos en las relaciones 

isotópicas de Nd-Hf, y siguen un arreglo linear isotópico de Pb hacia valores relativamente más 

Figura 11. Composición isotópica de los volcanes de la PVN, comparada con fuentes potenciales de la 
zona de subducción como el MORB de Nazca (Gale et al., 2013), sedimentos de las Antillas (Carpentier 
et al., 2008, 2009), sedimentos del Caribe (Osbourne et al., 2014), rocas del basamento (Vinasco et al., 
2006) y xenolitos corticales (Weber et al., 2014). La tendencia terrestre y de agua de mar en la gráfica 
isotópica Nd vs Hf son obtenidas de Albarède et al. (1998) y Vervoort et al. (1999), respectivamente. 
La composición isotópica de Hf de los sedimentos del Caribe en (D) es un estimado basado en su 
similitud con los sedimentos de las Antillas en los otros sistemas isotópicos. 
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bajos de 206Pb/204Pb. En general, las relaciones isotópicas de los volcanes de la PVN grafican entre 

los basaltos de la placa oceánica de Nazca y dos componentes enriquecidos que pueden estar 

representados por una mezcla entre los sedimentos de la cuenca de Panamá y sedimentos del 

Atlántico Occidental, incluyendo los sedimentos del mar Caribe colombiano. Las rocas del 

basamento son un poco más variables en su isotopía de Sr-Nd (Fig. 11a), y aunque hay algunas 

muestras con un enriquecimiento similar al de los sedimentos Atlánticos, sus relaciones de Pb son 

generalmente más bajas que las del arco y están distribuidas a lo largo de una línea de correlación 

distinta (Fig. 11c y b). Los xenolitos corticales de Mercaderes (Weber et al., 2002), que podrían 

representar la corteza baja, se sobreponen con los volcanes de la PVN en términos de Sr-Nd 

isotópico pero son más enriquecidos en Pb que las rocas del PVN. En consecuencia, los xenolitos 

forman un arreglo distinto al de la PVN en la gráfica de Sr-Pb (Fig. 11c). 

 

2. Discusión: Petrogénesis de la Provincia Volcánica Norte 
 

2.1  Los efectos de la estructura cortical 
 

Cualquier discusión sobre el origen del magmatismo Andino debe considerar la posibilidad de que 

la composición o la arquitectura de la corteza continental pudiera ser responsable de controlar la 

composición de los volcanes de arco. Bien sea porque los magmas primarios formados bajo una 

corteza gruesa asimilen más material cortical durante su ascenso (Hildreth and Moorbath, 1988), 

o porque el espesor cortical define el grado de fusión del manto (Turner and Langmuir, 2015a), 

parece ser claro que los elementos incompatibles (p. ej. U, Th, Ba y K2O) y las relaciones isotópicas 

de las rocas de arco se encuentran más enriquecidos conforme los volcanes se emplazan sobre 

cortezas más gruesas. Sin duda, la corteza es un filtro importante que separa la fuente mantélica 

de los magmas de arco y los volcanes en superficie. Sin embargo, para los efectos de esta discusión, 
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es importante reconocer qué tanta influencia tiene la arquitectura cortical para enmascarar los 

vestigios geoquímicos de los materiales en subducción.  

Figura 12. (A-G) Variaciones promedio isotópicas, elementales y de relaciones elementales de los 
volcanes de la PVN con respecto al espesor de la corteza y la profundidad de la placa oceánica en 
subducción. El panel (H) muestra los cambios en el fraccionamiento de las REE con respecto a un 
parámetro de diferenciación, como el Th/La. No hay relación de estos parámetros con la química 
volcánica. 



 

Pág. 44 
 

Una forma de probar esta hipótesis es comparando la composición elemental e isotópica de los 

volcanes de la PVC con respecto a su espesor cortical. Para este ejercicio se utiliza el promedio de 

las relaciones isotópicas de Nd, Hf y Pb, de elementos incompatibles como el Ba, U, Th y K2O y 

relaciones entre elementos traza como el Th/La, U/La y U/K2O de cada volcán. En la figura 12 se 

observa que los volcanes emplazados en cortezas con distinto espesor (38.5 km para el Cerro 

Bravo, y 52 km para el Cerro Machín), comparten las mismas sistemáticas geoquímicas de bajo U 

(U/La-K2O) y Th (Th/La) y composiciones isotópicas parecidas. En cambio, los volcanes 

localizados en regiones donde el espesor de la corteza tiene valores relativamente intermedios 

exhiben valores isotópicos distintos y concentraciones de U (U/La-K2O) y Th (Th/La) más 

elevadas. El único elemento que se comporta diferente es el Ba, que aumenta en los volcanes 

emplazados hacia una corteza más gruesa (Fig. 12g). Sin embargo, el hecho de que estos elementos 

se encuentren enriquecidos en la corteza continental, y tengan compatibilidades similares durante 

la fusión del manto, parece indicar que no existe una relación directa entre la química de la PVN 

y la arquitectura de la corteza continental.  

Sin embargo, recientemente se ha propuesto que variaciones similares, en forma de parábola o de 

“V” en términos de Th, las relaciones de Th/La y los isotopos de Nd  en el arco ecuatoriano pueden 

resultar de la asimilación de distintos componentes corticales, que se encuentran a niveles 

diferentes de la corteza (Chiaradia et al., 2020). Estos autores sugieren que los volcanes con mayor 

Th/La derivan de la asimilación de porciones de una corteza superior rica en Th, mientras que 

aquellos con bajo Th/La derivan de una corteza inferior, esencialmente empobrecida en elementos 

traza. En efecto, las litologías de la corteza continental inferior en Colombia, representadas por los 

análisis en los xenolitos, sugieren que la corteza baja puede representar una fuente adecuada con 

bajo Th/La (Fig. 10d). A pesar de esto, las sistemáticas de la PVN parecen ser inconsistentes con 

la influencia de una corteza baja empobrecida, pues los volcanes que tienen bajo Th/La (Cerro 

Machín y Cerro Bravo) también tienen los isotopos más enriquecidos.  
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Adicionalmente, las variaciones en términos de REE (i.e. (Gd/Yb), que pueden ser indicadores 

robustos de profundidad (Davidson et al., 2007), muestran una tendencia que gradualmente se 

incrementa hacia el sur, coincidiendo en gran medida con el espesor cortical o la profundidad de 

la placa oceánica subducida (Fig. 12h). Es probable que los valores relativamente bajos de Gd/Yb 

en Cerro Bravo sean un indicativo de fraccionamiento en presencia de anfibol a presiones bajas, 

mientras que los valores altos en Gd/Yb hacia el Cerro Machín posiblemente resultan de un 

fraccionamiento a altas presiones, y en presencia de granate. Sin embargo, estos volcanes están 

emplazados sobre cortezas de diferente espesor, pero aun así cuentan con relaciones isotópicas y 

de Th/La similares, indicando que las características de su fuente deben ser independientes de la 

profundidad de segregación magmática. Visto de otra manera: si existiera alguna relación entre las 

profundidades de segregación y la composición de la corteza asimilada, debería existir una 

correlación negativa entre Gd/Yb e indicadores como el Th/La o las relaciones isotópicas de Nd, 

Pb o Hf. Dado que esas sistemáticas no se observan, se concluye que la arquitectura y naturaleza 

de la corteza continental no tiene mayor influencia en la petrogénesis de estos magmas. Esta 

evidencia sugiere, en cambio, que las heterogeneidades observadas deben provenir directamente 

de una variabilidad composicional del manto.  

 

2.2  La influencia de la cuenca de Panamá 
 

Al observar las relaciones entre U/K2O y Th/K2O de las rocas de la PVN es claro que estas no 

siguen la misma tendencia que el resto de los arcos magmáticos cercanos (i.e. Ecuador, 

Centroamérica o Chile), ni tampoco de las tendencias impuestas por los sedimentos globales o los 

promedios de la corteza continental baja, media o superior (Fig. 13). En particular, esta 

comparación muestra dos cosas: 1) que, en efecto, estas relaciones elementales pueden ser 

invariables o canónicas durante la diferenciación magmática y durante la erosión y el intemperismo 

de materiales corticales (Jochum et al., 1983; Rudnick and Gao, 2013), y 2) que, paradójicamente, 
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los magmas de la PVN posiblemente requieren de la incorporación de materiales que difieren de 

esta tendencia canónica. Los sedimentos de la cuenca de Panamá comparten una misma 

composición enriquecida de U que la PVN, pero están significativamente más empobrecidos en 

K2O y Th. Es decir, estos mismos sedimentos no podrían representar una fuente enriquecida que 

pueda explicar las tendencias de los volcanes como mezclas entre dos componentes.  

Figura 13. Relaciones de U/K2O y Th/K2O de las rocas de la PVN, de otras secciones de arco andino y 
de Centroamérica. También se comparan con las composiciones de los sedimentos globales de Vervoort 
et al. (2011) y con los de la cuenca de Panamá. El fraccionamiento diferencial de las rocas de la PVN 
requiere no solo de componentes con alto U y Th, sino también dos componentes distintos en el contexto 
local de la subducción. Estas condiciones se pueden satisfacer al considerar una mezcla entre sedimentos 
terrígenos propios de la margen de Suramérica y sedimentos de la cuenca de Panamá, que resultan en 
composiciones con alto U y Th. Una mezcla entre la placa Nazca y sedimentos hemipelágicos y 
carbonatados logra reproducir las composiciones de las rocas de la PVN. 
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Por otro lado, estas gráficas también sugieren que la PVN requiere de un componente 

anómalamente alto en K2O y Th (Fig. 13) que puede estar bien representado por los sedimentos de 

las Antillas menores. Estos sedimentos presentan una tendencia opuesta a los de la cuenca de 

Panamá, graficando hacia valores altos de Th y K2O, pero relativamente bajos para U que reflejan 

un aporte continental particular (Carpentier et al., 2009, 2008). Y aunque los sedimentos de las 

Antillas están geográficamente separados del arco colombiano, estos presentan relaciones 

isotópicas indistinguibles de los sedimentos del Caribe colombiano muestreados en el DSDP 999 

(Fig. 11) (Osborne et al., 2014), esencialmente porque ambos derivan de la erosión de litologías 

de los Andes del Norte.  

En efecto, el fraccionamiento de la relación U/K2O de al menos algunos volcanes colombianos (p. 

ej. Santa Isabel, Nevado del Ruiz) sugiere que debió haber existido un aporte de la cuenca de 

Panamá en la PVN. Sin embargo, si esta inferencia es correcta, quiere decir que este aporte 

sedimentario tuvo que haber contribuido también con un alto Th, el cual no se encuentra 

aparentemente registrado en los sedimentos muestreados por las dos perforaciones del DSDP en 

la cuenca de Panamá. Por consiguiente, puede ser posible que los sedimentos que influenciaron la 

formación de la PVN, que deben ser más antiguos que aquellos muestreados por los DSDP, reflejan 

tanto una influencia de la surgencia y alta productividad de la cuenca de Panamá para formar el 

alto U, como un aporte de sedimentos similares a los de las Antillas para explicar el alto Th.  

No obstante, esta aparente conexión entre sedimentos terrígenos con un firma geoquímica del 

Caribe o Atlántico y los de la cuenca de Panamá no puede ser simplemente explicada por un 

contexto tectónico en el que ambos cuerpos de agua están conectados, esencialmente porque una 

barrera continental es necesaria para la generación de la importante zona de surgencia asociada al 

jet de Panamá (O’Dea et al., 2012), en sí misma responsable del alto U autigénico. En cambio, lo 

más probable es que los patrones de drenaje de los Andes del Norte hayan sido diferentes durante 

la sedimentación de los materiales previamente subducidos y que la erosión de las litologías 
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continentales que suministran el alto Th al Caribe en el presente hayan sido transportadas hacia la 

Pacífico a través de aportes fluviales en el pasado. Esta interpretación concuerda con las 

reconstrucciones de los depocentros de importantes ríos durante el Mioceno medio y tardío que 

fluyen del interior del continente hacia el Pacífico (Villamil, 1999), así como con la evidencia de 

circones de afinidades cratónicas en secuencias sedimentarias del Mioceno medio de la cordillera 

occidental que hoy afloran próximas a la margen Pacífica (León et al., 2018). En todo caso, lo 

importante de esta interpretación es la estrecha relación que existe entre los sedimentos en 

subducción y el magmatismo de la PVN, especialmente relacionada con el U anómalamente alto 

que solo puede ser explicado por una contribución de sedimentos biogénicos propios de la cuenca 

de Panamá. 

Elementos 
de Interés 

Sedimentos 
Terrígenos 

(Antillas) (1) 

Promedio 
DSDP 

Hemipelágico 
(2) 

Prom. DSDP 
Carbonatado 

(3) 

Mezcla 
Hemipelágico 

(4) 

Mezcla 
Carbonatado 

(5) 

Placa Nazca 
(AOC) de 

Colombia (6)  

  
Ba 596 2786 2644 904 1110 3  
U 1.3 8.58 5.35 3.1 1.3 0.07  
Th 11 1.82 0.99 6.85 5.52 0.036  

K2O 1.4 1.15 0.68 1.15 0.87 0.14  
La 30 11.6 8.9 21 18 1.49  

(1) Sedimentos terrígenos calculados como el promedio de la composición de los sedimentos de las Antillas 
menores, que representan los productos erosivos de los Andes del Norte. 

 

(2) Promedio de los sedimentos hemipelágicos de las perforaciones del DSDP 504 y 84 de la cuenca de Panamá.  
(3) Promedio de los sedimentos carbonatados de las perforaciones del DSDP 504 y 84 de la cuenca de Panamá.  

(4) Mezcla entre sedimento hemipelágico y componentes detríticos, considerando un 75% de sedimento terrígeno y 
25% sedimento de la cuenca de Panamá 

 

(5) Mezcla entre sedimento carbonatado y componentes detríticos, considerando un 45% de sedimento terrígeno y 
55% sedimento de la cuenca de Panamá 

 

(6) Placa Nazca (AOC) de Colombia  

 

Tabla 1. Cálculos de la composición de sedimentos hemipelágicos y carbonatados polucionados con 

sedimentos terrígenos de las Antillas menores. Los promedios en la tabla son utilizados para construir las 

líneas de mezcla en la figura 13, así como las tendencias de variación a lo largo de las crestas oceánicas de 

la figura 14. 
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Siguiendo el escenario de polución terrígena, es posible reconstruir el efecto que pudo haber tenido 

un aporte fluvial en los sedimentos biogénicos de la cuenca de Panamá. Por ejemplo, el resultado 

de añadir diferentes proporciones de sedimentos de las Antillas a la cuenca de Panamá (Tabla 1), 

logra conservar el alto U/K2O inherente a la productividad primaria y los aportes biogénicos, pero 

también resulta en relaciones altas de Th/K2O representativas de la sedimentación terrígena (Fig. 

13c, d). Y lo más importante es que estos sedimentos reconstruidos satisfacen las relaciones de 

mezcla de los volcanes de la PVN. Sin embargo, este ejercicio introduce también una 

particularidad importante, y es que no todos los volcanes parecen seguir una misma tendencia. 

Aquellos en las regiones intermedias de la PVN son consistentes con una mezcla entre un nodo 

empobrecido que puede estar representado por la placa de Nazca y sedimentos hemipelágicos más 

ricos en U, mientras que los volcanes de los extremos parecen requerir una tendencia de mezcla 

con sedimentos carbonatados que tienen comparativamente menos U. Si estas inferencias sobre la 

naturaleza de los componentes sedimentarios son ciertas, ¿qué factores pudieron haber filtrado o 

procesado de manera diferencial los sedimentos subducidos en la trinchera? 

 

2.3  Efectos de la batimetría y distribución sedimentaria en la trinchera 
 

Para evaluar la variabilidad de la composición de los sedimentos a lo largo de la margen 

colombiana, se graficó la composición de las secuencias sedimentarias muestreadas en los DSDP 

con respecto a la edad del basamento oceánico, y dispuesta de tal manera que los sedimentos más 

antiguos, depositados sobre la cresta de la dorsal oceánica de Costa Rica, coincidieran con las 

crestas oceánicas de Sandra y Buenaventura que subducen bajo la PVN (Fig. 14). Este tratamiento 

de datos permite reconstruir la variabilidad de los sedimentos depositados a lo largo de las crestas 

subducidas utilizando la distribución sedimentaria natural a lo largo de una dorsal. La composición 

de los volcanes se ha graficado con respecto a la latitud, permitiendo compararlos directamente 

con la composición de los sedimentos subducidos a lo largo de las diferencias batimétricas 
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impuestas por las dorsales de Sandra y Buenaventura que limitan la PVN (Fig. 14). A lo largo de 

estas comparaciones se utilizan elementos y relaciones de elementos traza que son sensibles a la 

adición de fundidos de sedimentos como el Th/La (Plank, 2005) pero que además permiten 

diferenciar la naturaleza hemipelágica y carbonatada de sedimentos oceánicos subducidos como 

el Ba/U o el Ba/Th (Patino et al., 2000). 

Figura 14. (A, C y E) Composición de los sedimentos de la cuenca de Panamá y de los sedimentos 
hibridizados con materiales terrígenos de las Antillas. Al igual que para la figura 8, los sedimentos son 
ploteados con respecto a la edad de su basamento. Sin embargo, en este caso el eje Y está al revés, de 
manera que pueda reproducir las condiciones tectónicas de la margen en donde se subducen las crestas 
de Sandra y Buenaventura. (B, D y F) Los datos de los volcanes están dispuestos conforme a su latitud 
y siguen de manera consistente las sistemáticas geoquímicas de los sedimentos en subducción.  
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Este ejercicio comparativo confirma lo visto anteriormente en las relaciones de mezcla: Los 

volcanes de los extremos (Cerro Bravo y Cerro Machín), son consistentes con la subducción de 

sedimentos carbonatados que presentan bajo Th (Th/La) y U (Ba/U), que son representativos de la 

sedimentación oceánica sobre un piso batimétricamente más elevado. De manera contraria, los 

volcanes ubicados hacia el centro de la PVN son consistentes con la subducción de sedimentos 

hemipelágicos ricos en Th (Th/La y U (Ba/U) que son típicos de la sedimentación en regiones más 

profundas alejadas de las crestas oceánicas. Para este último caso, el alto U no solo resulta de una 

menor fracción de carbonato, sino que también representa la alta precipitación de U en sedimentos 

relativamente más enriquecidos en COrg. 

En la figura 14 también se plotean los sedimentos híbridos con materiales continentales, los cuales 

satisfacen las líneas de mezcla de la figura 13. Aunque estos presentan valores absolutos diferentes, 

que se distinguen de las composiciones originales de los sedimentos muestreados en la cuenca de 

Panamá, la mezcla conserva la distribución parabólica, o en forma de V, que se observa tanto en la 

distribución sedimentaria, como en los volcanes. Es posible entonces que tanto la distribución de 

los elementos LILE, como las relaciones isotópicas a lo largo de la PVN estén controlados por la 

subducción de sedimentos oceánicos diferentes, controlados por la tectónica y batimetría de la 

cuenca de Panamá. Si esta hipótesis es cierta, ¿cómo puede ser explicado el procesamiento de estos 

materiales en el manto y de qué manera se pueden reconciliar las variaciones latitudinales con las 

sistemáticas dependientes de la profundidad (i.e. HREE y Ba, ver Fig. 12)? 

 

2.4  Mèlanges de subducción y modelo petrogenético 
 

Incluso en una zona de subducción tan caliente como la colombiana, el solidus de los sedimentos 

carbonatados (900° C, 4 GPa, 1% H2O: Tsuno et al., 2012) sigue muy de cerca el gradiente de P-

T de la placa de Nazca (Syracuse et al., 2010). Esto quiere decir que, si los materiales sedimentarios 
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en subducción se funden de alguna manera, la fusión debe estar ocurriendo en una región más 

caliente que la superficie de la placa subducida. De lo contrario, los sedimentos permanecerían 

sólidos, y estarían siendo reciclados al manto profundo (Kelemen and Manning, 2015). Esta 

limitante térmica puede obviarse si se propone que los sedimentos son incorporados al manto 

formando mèlanges de subducción, entidades geológicas que pueden transportar mezclas 

mecánicas de porciones de la placa oceánica en subducción y sedimentos en forma de diapiros 

boyantes hacia la cuña mantélica (Castro et al., 2010; Marschall and Schumacher, 2012; Nielsen 

and Marschall, 2017; Parolari et al., 2018). Estos diapiros de mèlanges resultan de la baja densidad 

de los componentes en subducción con respecto a las litologías mantélicas y han servido para 

explicar algunas de las sistemáticas generales de los arcos globales. La manera en cómo ascienden 

parece depender de su flotabilidad (Behn et al., 2011; Kelemen and Behn, 2016), pero trayendo a 

consideración las variaciones de Gd/Yb de los volcanes y la variabilidad de Ba, es posible también 

que su formación y eventual fusión dependa de la estructura térmica de la cuña mantélica. 

El modelo que se propone para la PVN dicta que los mèlanges se separan de la superficie de la 

placa de subducción en forma de diapiros y se funden a diferentes presiones, controladas 

esencialmente por la profundidad de la placa y el espesor de la corteza continental. Este modelo 

difiere conceptualmente del propuesto para Chile, por ejemplo, en donde se ha planteado que las 

variaciones composicionales a lo largo del arco resultan de diferencias en la fusión parcial 

impuestas por cambios en el espesor cortical  (Turner et al., 2016). Sin embargo, el modelo 

presentado para la PVN comparte la particularidad de que la fusión del manto ocurre en la máxima 

temperatura de la cuña, que para el caso colombiano debe localizarse a diferentes presiones 

definidas por la arquitectura de la zona de subducción. Estos parámetros pueden explicar el por 

qué los volcanes a lo largo de la PVN poseen un fraccionamiento de Gd/Yb que gradualmente se 

incrementa hacia el sur, en donde se espera que la fusión ocurra a mayor profundidad. Las 

variaciones latitudinales en términos de las concentraciones de Ba podrían indicar que la 

profundidad de la fusión también puede ser responsable de la estabilidad de la fengita (Tsuno and 
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Dasgupta, 2011). Sin embargo, si el desequilibrio de la fengita fuera dependiente de la presión, 

observaríamos también variaciones latitudinales con respecto al Cs o Rb, dos elementos que 

también se incorporan en su estructura mineral.  

Sin embargo, considerando una tendencia casi invariable e incluso con algún enriquecimiento 

relativo de Cs y Rb en los volcanes como el Santa Isabel y el Nevado del Ruiz (Fig. 15), invocar 

una desestabilización de la fengita por las variaciones en la presión de fusión es injustificado. En 

cambio, es más probable que sea la misma barita biogénica, inherente a las condiciones de 

sedimentación de la cuenca de Panamá, la fase que esté controlando la distribución del Ba a lo 

largo de la PVN. Desafortunadamente, no existen acercamientos experimentales a altas P-T que 

permitan entender mejor las condiciones de estabilidad de la barita y su comportamiento en el 

manto. No obstante, es interesante observar que secuencias metamórficas de altas P-T pueden 

contener barita (Wang et al., 2014) y que existen xenolitos mantélicos profundos de Colombia que 

contienen barita (Weber, 1998). En efecto, esta evidencia sugiere que la barita puede ser una fase 

estable a condiciones relevantes de zonas de subducción.  

En este modelo de diapiros se propone que las fuentes mantélicas de cada volcán son 

inherentemente diferentes, esencialmente porque los materiales sedimentarios en subducción son 

Figura 15. Relación entre el contenido promedio de de Cs y Rb a lo largo de la latitud. Como el Moho 
y la profundidad de la placa varían también conforme la latitud, no parece existir ninguna correlación 
entre la arquitectura de la corteza o la geometría de la subducción con la desestabilización de la fengita. 
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altamente dependientes de la batimetría del piso oceánico, que para el caso de la cuenca de Panamá 

y la placa Nazca está controlada las crestas de Sandra y Buenaventura (Fig. 16). Las dos dorsales 

oceánicas subducidas en los extremos de la PVN dan origen entonces a una sedimentación 

heterogénea a lo largo de la trinchera que transfiere así las sistemáticas en forma de V o parabólicas 

a la fuente mantélica. Un modelo conceptualmente similar ha sido recientemente propuesto para 

explicar las variaciones a lo largo de la FVTM, donde los materiales subducidos son diferentes en 

respuesta a la heterogeneidad de litologías siendo erosionadas en el ante arco (Parolari et al., 2021, 

2018). Derivado en gran medida de la naturaleza no erosiva de la margen colombiana, la naturaleza 

de los mèlanges en la PVN será principalmente sensible a los sedimentos arrastrados por la placa 

oceánica en subducción.  

Figura 16. Modelo esquemático de la formación de la PVN. En el contexto de la subducción 
colombiana, los materiales en la trinchera están controlados por las condiciones de sedimentación en la 
cuenca de Panamá. Durante la subducción, se forman diapiros compuestos por la placa oceánica 
subducida, los sedimentos y el manto, que se funden a diferentes presiones siguiendo la geometría de 
la placa subducida y el espesor cortical. La naturaleza heterogénea de cada región mantélica da origen 
a la variabilidad geoquímica de los volcanes de la PVN.  
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Los diapiros de mèlanges que alimentan cada volcán ascienden por sus diferencias de densidad 

con respecto a la cuña mantélica (Behn et al., 2011; Marschall and Schumacher, 2012), pero es 

probable que se fundan a diferentes presiones, controlados por el estado térmico de la cuña del 

manto. Para el Cerro Bravo, por ejemplo, que se encuentra proyectado a una placa en subducción 

somera (120 km) y que intrusiona una corteza relativamente más delgada (38.5 km), se infiere que 

la isoterma de mayor temperatura sea más somera que para el Cerro Machín, que intrusiona una 

corteza más gruesa (52 km) y que se proyecta a una placa oceánica más profunda (160 km). El 

resultado de este procesamiento en el manto impuesto por la arquitectura de la zona de subducción 

colombiana explica las variaciones latitudinales de REE y el desacoplamiento que existe entre los 

indicadores de la profundidad de fusión (i.e. Gd/Yb) con las señales geoquímicas de la naturaleza 

de los sedimentos subducidos.  

 

2.5  Aprendizajes sobre un estudio local 
 

Este primer acercamiento detallado del arco colombiano ha permitido relacionar algunos aspectos 

de la oceanografía, sedimentación y tectónica de las cuencas oceánicas con la composición de los 

volcanes activos de una zona de subducción. Los indicadores geoquímicos que parecen ser más 

resilientes a la hora de reconocer esta conexión están limitados a los elementos U y Ba, que pueden 

estar enriquecidos a causa de la sedimentación biogénica y autigénica oceánica (Plank, 2013). 

Las diferencias en términos de Th para el arco colombiano también sugieren que no toda la 

sedimentación continental es homogénea, y que incluso a lo largo de una pequeña sección del arco 

activo colombiano pueden existir señales continentales distintas. Esta observación tiene 

importantes implicaciones para la utilización de relaciones elementales como el Ba/Th, U/Th, 

U/La o Ba/La para definir el aporte entre fluidos o fundidos en el magmatismo de arco (Labanieh 

et al., 2012), e incluso la relación entre sedimentos hemipelágicos y carbonatados que se subducen 
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en otros arcos (Patino et al., 2000; Plank et al., 2002). Este estudio reconoce que la fracción de 

carbonato, la productividad primaria de una cuenca y la heterogeneidad de los aportes terrígenos 

pueden tener impactos significativos en estas relaciones elementales. 

La subducción de crestas oceánicas parece tener un efecto importante en el vestigio 

biogeoquímico, especialmente porque controla la fracción total de CaCO3 y de COrg que se 

conserva en el piso marino, este último responsable del enriquecimiento autigénico de U. En este 

sentido, es posible que la señal de U autigénico en segmentos influenciados por las crestas de 

Cocos o Carnegie se vea drásticamente afectado por la elevada fracción de carbonato. Aun así, la 

inexistente correlación entre U/K2O en la PVN con los indicadores de presión (i.e. fraccionamiento 

de REE) parece indicar también que la arquitectura de la corteza, la profundidad de la placa o el 

procesamiento en el manto a diferentes P-T no alteran significativamente el registro geoquímico 

inherente a los materiales subducidos. Esto es especialmente importante si se piensa evaluar estos 

mismos indicadores biogeoquímicos en zonas de subducción con características distintas.
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1. La margen del Pacífico Ecuatorial del Este 
 

1.1 Marco geotectónico 
 

Al igual que para la margen colombiana, la actual configuración del PEE es el resultado de la 

compleja evolución y subducción de la antigua placa Farallones desde el Jurásico tardío 

(Bustamante et al., 2016). La subducción de Farallones durante una gran parte del Cenozoico dio 

lugar a varios arcos magmáticos ubicados a lo largo de una margen probablemente discontinua y 

fragmentada por bloques oceánicos y continentales (Cardona et al., 2018; Gazel et al., 2021). Solo 

hacia finales del Neógeno, la aglomeración de estos bloques, o unidades geotectónicas (p ej. 

Chortis, Mesquito, Panamá, Chocó, Suramérica), formaron una margen continental menos 

fragmentada que hoy conecta Norte, Centro y Suramérica. Y aunque las reconstrucciones 

paleogeográficas muestran una subducción prolongada durante todo el Cenozoico, la fisión de la 

placa de Farallones a los ~23 Ma para formar a las placas oceánicas de Cocos y Nazca (Lonsdale, 

2005) da origen a una serie de cuencas oceánicas distintas y separadas. Esta segmentación se da 

principalmente a lo largo de la divergencia del piso oceánico de la dorsal del Pacífico (Lonsdale 

and Klitgord, 1978), y por supuesto, por la formación de las crestas oceánicas de Cocos y Carnegie 

por el efecto del movimiento del piso marino sobre el punto caliente de Galápagos que hoy separan 

a la subcuenca de Panamá, de la de Guatemala (Gutscher et al., 1999; McGirr et al., 2021). La 

convergencia de las recientemente formadas placas de Cocos, Nazca y Rivera da origen a los arcos 

activos que bordean el PEE, que se han divido convenientemente en tres regiones: Mexico, 

Centroamérica y Colombia (Fig. 17). 
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Hacia el norte, la sección mexicana incluye la FVTM, un arco continental activo emplazado en 

una corteza gruesa y variable (35-50 km) que ha estado influenciado por la subducción oblicua de 

las placas de Rivera y Cocos por debajo de una zona geológicamente compleja de Norteamérica 

(Gómez-Tuena et al., 2018b). Dentro de la sección mexicana, el arco Chiapaneco representa una 

evidencia magmática un poco más dispersa y limitada, que se ha construido encima de un 

basamento Paleozoico relativamente grueso (~53 km) (Weber et al., 2007). El arco Chiapaneco 

está influenciado por la placa de Cocos, debajo de lo que parece ser un límite transformante muy 

difuso que separa las placas del Caribe y Norteamérica (Garduño-Monroy et al., 2015; Manea and 

Manea, 2006). En Centroamérica, el AVAC está influenciado por la subducción de la placa de 

Cocos por debajo de la placa Caribe, e intrusiona un basamento heterogéneo que está constituido 

Figura 17. Mapa generalizo de la tectónica del PEE en donde se observan las localizaciones de las 
perforaciones del DSDP/ODP, los estratovolcanes activos y la ubicación de las rocas volcánicas 
miocénicas consideradas en este estudio. También se plotea la localización y dirección de los jets de 
vientos de Tehuantepec, Papagayo y Panamá. EPR son las siglas en inglés de la dorsal del Pacífico del 
Este, y CNS las siglas en inglés para la divergencia de Cocos-Nazca. Las líneas amarillas punteadas 
denotan los principales límites tectónicos.  
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por bloques tectónicos con orígenes distintos. Hacia el centro, en la zona de Nicaragua, el 

basamento es más máfico, joven y delgado (35 km), mientras que en Guatemala y Panamá el 

basamento es más félsico, antiguo y grueso (45 km) (Gazel et al., 2021; Lücke, 2014; Saginor et 

al., 2013). El magmatismo de arco en Panamá es relativamente más disperso que en otras secciones 

del AVAC, pero reaparece en Suramérica con el arco de los Andes del Norte de Colombia y 

Ecuador (Barragan et al., 1998; Bryant et al., 2006; Errázuriz-Henao et al., 2019; Marín-Cerón et 

al., 2019).   

A diferencia de la heterogeneidad de las zonas de subducción que origina el magmatismo reciente, 

los arcos miocénicos de Mexico, Centroamérica y los Andes del Norte resultan de los componentes 

en subducción formados y depositados en el contexto de la antigua placa de Farallones (Gazel et 

al., 2021; Jaramillo et al., 2019). Las evidencias volcánicas de este evento magmático están 

distribuidas en cada una de las secciones (Fig. 17), y su posición geográfica parece responder en 

gran medida a los cambios locales en la geometría de la placa oceánica. En México, se cree que la 

formación de un régimen tectónico de subducción plana durante el Mioceno Medio desplazó 

gradualmente el arco volcánico miocénico (20-8 Ma) cerca de ~100 km al norte de la posición del 

arco actual (Mori et al., 2007), mientras que en Chiapas, las rocas plutónicas miocénicas (12-9) se 

emplazaron a lo largo de una zona de cizalla transpresiva al frente del arco activo Chiapaneco 

(Molina-Garza et al., 2015). En Centroamérica, la formación gradual de una subducción tipo Roll-

back parece haber contribuido a la migración del frente volcánico hacia la trinchera, ubicando la 

mayoría del magmatismo miocénico (25-7 Ma) en una posición de tras-arco con respecto al frente 

volcánico moderno (Gazel et al., 2021). En contraste, el arco miocénico de los Andes del Norte 

(12-6 Ma) se encuentra en una posición más cercana a la trinchera en relación con el frente 

volcánico activo (Jaramillo et al., 2019; Leal-Mejía et al., 2019; Weber et al., 2020), debido 

principalmente a la formación de una subducción plana durante el Mioceno tardío (Wagner et al., 

2017).  
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1.2 Edad de los materiales subducidos 
 

Establecer las edades de las fuentes sedimentarias subducidas es especialmente importante si se 

busca definir su impacto en el magmatismo del arco, principalmente porque las evidencias y 

vestigios de la variabilidad climática, medio ambiental y oceanográfica impacta los sedimentos de 

maneras diferentes en el tiempo y en el espacio.  

La reconstrucción de la edad de los sedimentos subducidos depende esencialmente de dos factores: 

1) la edad de la placa oceánica en subducción, que representa el límite inferior de la edad de la 

secuencia y 2) el tiempo que transcurre entre la sedimentación oceánica justo en la trinchera y el 

transporte del material sedimentario a una posición debajo del arco, que representa el límite 

superior de la edad de la secuencia. Para estos cálculos se utilizaron las reconstrucciones 

cinemáticas de las placas tectónicas y sus tasas de convergencia, la distancia entre el arco y la 

trinchera, las variaciones de la edad de la placa en la trinchera y la edad del magmatismo. La 

ecuación utilizada es la siguiente (Eq. 2): 

 

𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅𝑅 𝑑𝑑𝑑𝑑 𝑒𝑒𝑒𝑒𝑒𝑒𝑒𝑒 (𝑅𝑅) =  𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸𝐸 𝑝𝑝𝑝𝑝𝑝𝑝𝑝𝑝𝑝𝑝 𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜á𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛𝑛 (𝑀𝑀𝑀𝑀)𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚 ,�𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡𝑡 𝑑𝑑𝑑𝑑 𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠𝑠ó𝑛𝑛 (𝑘𝑘𝑘𝑘)
𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐𝑐 𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜𝑜 �𝑘𝑘𝑘𝑘

𝑀𝑀𝑀𝑀
��  + 𝑒𝑒𝑒𝑒𝑒𝑒𝑒𝑒 𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑𝑑 𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚�

𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚𝑚

                                                                                        

Ecuación 2 

 

La figura 18 muestra un diagrama esquemático de cómo se calculan los rangos de edades de las 

fuentes sedimentarias utilizando las rocas más jóvenes (6 Ma) del arco Mioceno de Colombia 

como ejemplo. Primero, se considera una trayectoria de subducción utilizando la distancia entre la 

trinchera y la profundidad de la placa oceánica actual (Hayes et al., 2018), y este valor se divide 

por la convergencia ortogonal de la placa Nazca o Cocos reciente (Müller et al., 2008), asumiendo 
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que ha sido relativamente constante durante el Neógeno y por lo tanto invariable para los arcos 

activos y miocénicos. Es importante observar que, en el caso del Mioceno, las muestras 

consideradas tienen una edad de 6 Ma, y por lo tanto la edad de los sedimentos subducidos resulta 

de la suma entre el tiempo transcurrido por el sedimento subducido y la edad del magmatismo. 

Luego, para calcular el límite inferior, se obtienen las edades de la placa oceánica en la trinchera 

a los 10.9 Ma (i.e. ~87 Ma) de acuerdo a las reconstrucciones de GPlates (Fig. 19) (Müller et al., 

2018). 

 

Cada uno de estos cálculos fue realizado en seis diferentes porciones de la margen del PEE, 

considerando un promedio de los parámetros previamente descritos. Los resultados de la 

estratigrafía volcánica y de los sedimentos de subducción se encuentran graficados en la figura 20, 

en donde se evidencia las fuentes sedimentarias en términos de la edad de los materiales que 

potencialmente influenciaron el magmatismo del PEE.  

Figura 18. En este diagrama esquemático se ilustra cómo se calcularon los rangos de edades de los 
sedimentos subducidos en cada arco. Para el ejemplo del Mioceno, su rango de edad se encuentra entre 
la edad de la placa oceánica en subducción y la edad del vulcanismo menos al gap temporal impuesto 
por la trayectoria desde la trinchera a la fuente mantélica. 
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Estas reconstrucciones indican que los volcanes miocénicos fueron alimentados por materiales que 

no pueden ser más jóvenes que 10-12 Ma, y que para el caso de Centroamérica y Colombia pueden 

ser tan antiguos como el Cretácico Tardío. Esto demuestra que el arco miocénico estuvo 

Figura 19. Representaciones de las edades de las placas oceánicas del PEE para tres segmentos de la 
margen PEE y considerando sus respectivos arcos miocénicos y activos (Müller et al., 2018).  



 

Pág. 64 
 

influenciado principalmente por sedimentos depositados en el contexto de la antigua placa de 

Farallones. Por el contrario, el arco activo ha sido alimentado por materiales subducidos más 

jóvenes (< 11 Ma), todos formados en el contexto de la fragmentación de Rivera, Cocos y Caribe. 

De hecho, para la margen de Centroamérica, las edades de estos materiales pueden ser tan jóvenes 

como el Plio-Pleistoceno, en gran medida debido a la rápida tasa de convergencia y a la poca 

distancia que existe entre la trinchera y el frente volcánico.  

 

Figura 20. Estratigrafía volcánica y sedimentaria del PEE, mostrando las estimaciones de las edades de 
los sedimentos subducidos involucrados en la formación del arco miocénico y del arco activo. Las líneas 
con flecha negras representan el tiempo que le toma a cualquier material en la trinchera para llegar a la 
región mantélica ubicada justo debajo del arco, considerando las diferentes trayectorias que resultan de 
las particularidades tectónicas de cada uno.  
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1.3 Marco oceanográfico y sedimentológico 
 

1.3.1 Fluctuaciones en el espacio 
 

Al igual que para la cuenca de Panamá, las dinámicas oceanográficas y su efecto en la 

sedimentación de piso marino dentro del PEE son el resultado de la interconexión entre la 

tectónica, el clima y la biología (Pennington et al., 2006). Las condiciones marinas en el PEE están 

gobernadas por cuerpos de agua fuertemente estratificados, cuya estructura se desintegra durante 

el periodo invernal por la acción de los vientos alisios en la medida que la Zona de Convergencia 

Intertropical (Intertropical Convergence Zone; ITCZ) migra paulatinamente hacia el sur. En 

particular tres corrientes de viento que atraviesan una topografía irregular en el paso de Chivela, 

el lago Nicaragua y el istmo de Panamá (O’Dea et al., 2012) forman tres zonas de influencia en 

los golfos de Tehuantepec, Papagayo y Panamá (Fig. 17 y 21). El efecto de estas corrientes de 

viento, o jets, son particularmente notables durante el invierno boreal, cuando las diferencias de 

temperatura entre el Ecuador y el Polo Norte incrementan. La acción de estos jets desplaza el agua 

caliente superficial, y crea zonas de surgencia que transportan aguas más profundas y ricas en 

nutrientes hacia la superficie marina. Como sucede en la reconocida lengua de Humboldt, en Perú, 

los microorganismos fotosintéticos prosperan fácilmente en estas condiciones, formando la base 

de una cadena alimenticia muy productiva (Pennington et al., 2006).  

Una buena manera de observar estas interrelaciones es a través de una comparación entre la 

topografía, la velocidad del viento, la temperatura superficial del agua de mar y la concentración 

de COrg particulado (POC) en el agua. Las imágenes satelitales de la figura 21 son representativas 

de las condiciones oceanográficas en la temporada invernal entre 2003 y 2022, y definen la 
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confluencia de estos factores para formar las tres zonas de surgencia y alta productividad en los 

Golfos de Tehuantepec, Papagayo y Panamá.  

Figura 21. Condiciones topográficas (A), atmosféricas (B) y de las condiciones medioambientales 
superficiales (C, D) del PEE. (A) Los perfiles topográficos fueron obtenidos siguiendo los puntos de 
mayor elevación a lo largo de líneas perpendiculares separadas 55 km que interceptan la transecta de la 
trinchera. El panel a la derecha muestra el perfil topográfico y los puntos de baja elevación. El mapa 
topográfico y su perfil fueron obtenidos de GMRT (Ryan et al., 2009). (B) velocidad del viento obtenida 
por métodos remotos en el pico del invierno boreal (febrero, 2020: Copernicus 
(https://marine.copernicus.eu/). El panel del perfil del viento fue construido utilizando 140 puntos 
separados por 30 km lo largo de la transecta de la trinchera.  

https://marine.copernicus.eu/
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Este acercamiento satelital demuestra que las condiciones marinas superficiales a lo largo del PEE 

son heterogéneas, y que la productividad primaria se focaliza solo en algunas zonas donde hay una 

interrelación entre factores climáticos y topográficos. Sin embargo, es incierto si estas variaciones 

medioambientales superficiales pueden tener influencia en la sedimentación en el piso marino. En 

específico, es importante considerar si la actividad biológica más vigorosa en las zonas de 

influencia de los jets puede impactar la composición en términos de los bioindicadores de U o Ba. 

A pesar de que los sedimentos oceánicos mismos pueden brindar información importante, las 

perforaciones de los DSDP y ODP están pobremente distribuidas a lo largo del PEE, y solo en 

algunas localidades, como en México y Guatemala, existen muestreos cercanos a la trinchera que 

pueden representar de mejor manera los materiales próximos a subducir.  

Para obtener un registro sedimentario que pudiera ser representativo de las heterogeneidades 

observadas en las imágenes satelitales, se han analizado también los sedimentos muestreados en 

la capa superficial del piso marino distribuidos a lo largo de la margen mexicana (ver también 

Sección B y Anexo 3.1), que se acercan a la zona de influencia del jet de Tehuantepec (Fig. 23). A 

diferencia de los DSDP de la cuenca de Panamá previamente descritos, estos sedimentos están 

cercanos a la margen continental, y por lo tanto una importante fracción debe estar controlada por 

los aportes detríticos. En estas situaciones, es particularmente importante normalizar por la 

fracción detrítica para filtrar de manera directa los aportes autigénicos (ver Sección C, Eq. 1). Al 

evaluar los mismos elementos indicadores (U y Ba) como se hizo para la cuenca de Panamá, pero 

con su normalización detrítica (de aquí en adelante xsUSed y xsBaSed) es notable observar que los 

Continuación Figura 21: (C) promedios de la temperatura superficial del mar (TSM) obtenidos del 
MODIS-Aqua con resolución de 4 km para los inviernos boreales entre 2003 y 2020 
(https://www.earthdata.nasa.gov/). (D) promedios del COrg superficial obtenidos del MODIS-Aqua con 
resolución de 4 km para los inviernos boreales entre 2003 y 2020 (https://www.earthdata.nasa.gov/). 
Los perfiles de TMS y C.org fueron construidos con ~200 puntos distribuidos a 20 km de cada uno a lo 
largo del transecto que sigue la trinchera. Las líneas verticales grises representan la confluencia de estos 
factores en la formación de las zonas de surgencia del golfo de (1) Tehuantepec, (2) Papagayo y (3) 
Panamá. 
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sedimentos muestreados frente al Jet de Tehuantepec tienen mucho más U y Ba que los sedimentos 

en donde no existe la influencia de las zonas de surgencia marina. (Fig. 23).  

Tomando en consideración los resultados presentados para la cuenca de Panamá, en donde los 

sedimentos más ricos en COrg también tienen altas concentraciones de U y Ba, esta evidencia 

refuerza el hecho de que existe una relación entre las zonas de surgencia, la productividad primaria, 

Figura 23. Composición en términos de xsUSed y xsBaSed de sedimentos cercanos a la trinchera 
mexicana. (A) Mapa de localización detallada de los sedimentos obtenidos por núcleos de pistón y de 
la posición del jet de Tehuantepec, controlada por la baja topografía del paso de Chivela. (B, C) 
variación de xsUSed y xsBaSed a medida que los sedimentos se acercan a la influencia del jet de 
Tehuantepec. 
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la preservación de la materia orgánica en el piso marino, y el enriquecimiento de U y Ba. Y no solo 

eso, si estas variaciones se observan en el sedimento próximo a subducir en la trinchera mexicana, 

es posible que también exista un enriquecimiento de U y Ba en los sedimentos depositados frente 

a otras zonas de surgencia, como las del Golfo de Papagayo y Panamá. Evidentemente, esta 

evidencia sedimentaria es relevante solo para los procesos oceanográficos del Holoceno, y dado 

que existirá siempre un gap temporal entre los sedimentos en la trinchera y aquellos posicionados 

debajo del arco (sección 1.2 de este capítulo), es necesario también observar las sistemáticas 

composicionales de los sedimentos más antiguos para entender por qué y cuando se establecieron 

las condiciones actuales. 

 

1.3.2 Fluctuaciones en el tiempo 
 

Las variaciones seculares de COrg, CaCO3, y los elementos de interés en los sedimentos perforados 

a lo largo del PEE se observan en la Figura 24. Independiente de su posición, todos los sedimentos 

muestran un aumento significativo de COrg a aproximadamente a los 11 Ma. Teniendo en cuenta 

que las relaciones de C/N de las mismas perforaciones nunca exceden los valores típicos de la 

materia orgánica marina de ~14 (Kimura et al., 1997; Li and Bebout, 2005; Pedersen et al., 1991), 

lo más probable es que el aumento secular de COrg esté relacionado con la actividad biológica, y 

no con un aporte terrígeno del continente. Las concentraciones de CaCO3 decrecen rápidamente 

en todos las perforaciones de la cuenca de Guatemala a los ~11 Ma, reflejando lo que se conoce 

como el “crash del carbonato”, una disminución global en la acumulación del CaCO3 durante el 

Mioceno medio-tardío (Jiang et al., 2006; Lyle et al., 1995). Sin embargo, los sedimentos de la 

cuenca de Panamá no siguen esta misma tendencia, no solo porque fueron depositados en un 

contexto de mayor productividad impuesta por su posición en la divergencia ecuatorial, sino 

también porque los sedimentos más antiguos se formaron en un alto batimétrico formado por la 

dorsal de Costa Rica (ver sección 1.3, capítulo 1). 
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De manera similar a las sistemáticas observadas en la cuenca de Panamá, el U también incrementa 

conforme lo hace el COrg (Fig. 24). Aun así, y como se discutió en un principio, las concentraciones 

Figura 24. Composición de los sedimentos del PEE.  (A y B) La estratigrafía sedimentaria y las 
concentraciones de COrg y CaCO3 fueron obtenidas de los reportes de las expediciones del Leg 66 (DSDP 
487, margen mexicana: Watkins y Moore, 1982), Leg 67 (DSDP 495, Cuenca de Guatemala: Aubouin 
y von Huene, 1982), Leg 138 (ODP 844-845, Cuenca de Guatemala: (Ayer et al., 1992), Leg 170 (ODP 
1039, Cuenca de Guatemala: Kimura et al., 1997), Leg 69 (DSDP 504, Cuenca de Panamá: Cann et al., 
1983) and Leg 9 (DSDP 84, Cuenca de Panamá: von Huene y Aubouin, 1985). (B, C, D y E) variaciones 
seculares de las concentraciones de U y Ba y de los factores de normalización xsUSed y xsBaSed de los 
sedimentos del PEE. 
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de U pueden ser también un reflejo del aporte terrígeno proveniente de la margen continental, y 

considerando que las perforaciones se encuentran a diferentes distancias de la trinchera, lo más 

adecuado para evaluar los procesos biogénicos y autigénicos de la cuenca es discutir las 

sistemáticas seculares con respecto a sus excesos (xsUSed y xsBaSed: ver Sección C, Eq. 1). 

Al observar esta normalización, es evidente que el aumento en concentración de U no puede ser 

explicado solamente por un aporte terrígeno. En cambio, su incremento debe ser consecuencia del 

aumento a los ~11 Ma de la conservación de COrg y de su efecto en la precipitación de U autigénico 

en el piso marino. En contraste, las concentraciones Ba y los valores de su normalización por 

aportes continentales (xsBaSed) son altos para todos los sedimentos, incluso para aquellos que 

carecen de xsUSed positivo (Fig. 24). Esto indica que la precipitación de barita biogénica, y por lo 

tanto del aumento en la productividad primaria en el PEE, ha sido importante desde el menos el 

Mioceno temprano. Sin embargo, y en contraste con las sistemáticas de xsUSed y COrg que 

incrementan gradualmente con el tiempo, el xsBaSed parece tener un máximo en el Mioceno tardío, 

para luego disminuir hacia el Plioceno. Esto sugiere que han existido aparentes cambios en la 

productividad primaria de todo el PEE durante los últimos ~15 Ma, pero también que la relación 

entre xsUSed, COrg y xsBaSed parece estar desacoplada durante ciertos periodos.  

En resumen, el registro sedimentario muestra que existió un cambio drástico en las condiciones 

sedimentológicas y oceanográficas a los ~11 Ma. Por un lado, la preservación del CaCO3 

disminuyó en el crash del carbonato, mientras que la productividad y conservación de la materia 

orgánica aumentaron, como lo demuestran las variaciones de xsUSed y xsBaSed. Se podría inferir 

que el aumento en los bioindicadores de los sedimentos perforados refleja la aparición de zonas de 

surgencia, pero de nuevo, esto es difícil de evaluar con la distribución actual de perforaciones del 

piso oceánico porque a los ~11 Ma muchas de ellas estaban retiradas de la margen y por lo tanto 

alejadas de la zona de influencia de los jets de Tehuantepec, Papagayo y Panamá. Es decir, este 

registro no es suficiente para definir si las variaciones medioambientales que se observan 
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actualmente a lo largo de la margen (i.e. las zonas de surgencia asociadas a los jets de viento) 

comenzaron a los ~11 Ma o mucho después. 

 

1.4 Cierre de la vía marítima de Centroamérica 
 

Muchos autores han considerado que la disminución en las tasas de acumulación de CaCO3 a los 

~11 Ma (Fig. 24), generadas en el contexto del “crash del carbonato”, estuvo influenciada por el 

cierre de la vía marítima de Centroamérica (de aquí en adelante: CAS, por sus siglas en inglés) 

(Farrell et al., 1995; Lyle, 2003; Lyle et al., 1995; Plank et al., 2002). Estos autores sugieren que 

la interrupción del paso de aguas poco corrosivas del Caribe al Pacífico derivó en una somerización 

de la lisoclina y de la curva de compensación del carbonato (CCD, por sus siglas en inglés), 

resultando en una pobre conservación del CaCO3 en el piso marino. Sin embargo, no es del todo 

claro si el cierre del CAS pudo haber influenciado también la productividad primaria (i.e. xsBaSed) 

de todo el PEE, o incluso el cambio gradualmente incremental de la producción y conservación 

del COrg.  

Aparte de la influencia que pudo haber tenido en términos locales, el cierre del CAS también ha 

estado relacionado con el inicio de la circulación termohalina responsable del transporte de 

nutrientes a lo largo del océano global (Schneider and Schmittner, 2006), el comienzo de la 

glaciación generalizada en el hemisferio norte (Molnar, 2008), la formación del mar Caribe 

(Jaramillo, 2018), el gran intercambio biótico de las Américas (Bacon et al., 2015; O’Dea et al., 

2016) o  la formación de la circulación de vuelco meridional del Atlántico (conocida como la 

AMOC, por sus siglas en inglés) (Kirillova et al., 2019). Por supuesto, muchos de estos eventos 

ocurrieron en temporalidades distintas, y por lo tanto reconocer el momento preciso en que el CAS 

se cerró completamente ha llevado a más de dos décadas de un intenso debate (ver Montes et al., 

2015; O’Dea et al., 2016). No es el principal objetivo de este trabajo definir la temporalidad o los 
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efectos del CAS. Sin embargo, las interpretaciones presentadas más adelante nacen de un registro 

inexplorado de la región que sin duda contribuye a un mejor entendimiento de este importante 

suceso geológico.  

Para los fines del contexto tectónico y oceanográfico presentado anteriormente, conocer la 

temporalidad del cierre del CAS es importante esencialmente porque la formación del istmo de 

Panamá es un prerrequisito para la creación zona de surgencia asociada al jet de Panamá, en sí 

misma responsable de la sedimentación y composición de los sedimentos subducidos a lo largo de 

la margen colombiana. Por supuesto, si el cierre del CAS y el establecimiento del istmo de Panamá 

ocurre a los ~2.8 Ma, como sugieren algunos estudios (O’Dea et al., 2016; Woodburne, 2010 y 

referencias contenidas en estas publicaciones), la zona de surgencia del jet de Panamá tendría 

efectos en la sedimentación solo desde Plioceno. Esta es una edad significativamente más joven 

que la de los sedimentos que potencialmente influenciaron el arco colombiano (ver Sección 1.2 de 

este capítulo). En cambio, si el cierre se da a los ~15 Ma, como se ha propuesto alternativamente 

(Bacon et al., 2015; Montes et al., 2015), entonces es posible que la evolución del CAS haya 

contribuido a las variaciones registradas en los sedimentos del PEE a lo largo del Mioceno medio 

y tardío, y que su efecto en los sedimentos subducidos se vea posiblemente reflejada en el 

magmatismo de arco.  

 

1.5 Los volcanes de las márgenes del PEE 
 

Como en la Provincia Volcánica de Colombia (PVN) (ver sección 1.4, capítulo 1), los 

estratovolcanes activos de los arcos de Centroamérica y México también producen rocas con la 

firma geoquímica arquetípica de subducción. Sin embargo, existe también evidencia de que rocas 

volcánicas de tipo interplaca, potásicas y trondjhemíticas han hecho erupción dentro del mismo 

contexto tectónico. En México, estas se reconocen en conos parásitos cercanos a los 
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estratovolcanes o como conos cineríticos que dan origen a extensos campos volcánicos 

monogenéticos (Gómez-Tuena et al., 2018b), mientras que en Centroamérica se encuentran 

dispersas en el tras-arco (Hoernle et al., 2008) o en el frente volcánico mismo, pero solo en los 

lugares en donde existe una influencia directa por la subducción de la cresta oceánica de Cocos 

(Gazel et al., 2009). De manera que para filtrar la gran diversidad de productos volcánicos de la 

margen del PEE es necesario aplicar los criterios de selección previamente descritos en los 

acercamientos metodológicos (Sección B-a). Sumado a esto, y con base en lo discutido en las 

secciones anteriores, la compilación final también incluye dos filtrados adicionales. En el primero, 

se excluyen los segmentos de Ecuador y Costa Rica central por su posición con respecto a la 

proyección en profundidad de las crestas oceánicas de Cocos y Carnegie, que resultan en 

composiciones anómalas del magmatismo (Gazel et al., 2009). Además, por estar muy por encima 

de la lisoclina, estos segmentos de la subducción están influenciados por una cantidad anómala de 

carbonato. Un segundo filtro excluye también las rocas riolíticas, esencialmente porque la 

cristalización de la biotita o feldespato potásico durante la diferenciación tardía podrían alterar 

drásticamente las relaciones de U-Ba-K2O. 

El resultado final de la compilación incluye datos de elementos mayores y traza de 869 rocas de 

la FVTM, el arco Chiapaneco, el AVAC y los Andes del Norte Colombiano; y 235 datos de las 

rocas del arco Mioceno de todo el PEE. Una observación primaria de esta compilación es que 

existe un sesgo en la distribución hacia andesitas y dacitas en la FVTM y Colombia, y hacia 

basaltos y andesitas basálticas en el AVAC (Fig. 25). Sin embargo, aunque las rocas de la FVTM 

y Colombia son más félsicas, estas también tienen un #Mg más alto. Como es evidente, adoptar 

un filtrado secundario para incluir rocas con solo alto #Mg o incluyendo solo basaltos, como se ha 

propuesto en algunos acercamientos de la sistemáticas globales de los arcos (Schmidt and Jagoutz, 

2017; Turner et al., 2016; Turner and Langmuir, 2022a, 2015a), eliminaría un porcentaje 

significativo (~90%) del registro del magmatismo del PEE. Estos filtrajes surgen de la idea de que 
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las rocas más diferenciadas (i.e. más SiO2, bajo Mg#) son productos derivados secundarios de un 

mismo magma basáltico.  

 

Figura 25. Histograma de frecuencia de SiO2 y #Mg para las rocas de todo el PEE, subdivididas entre 
la sección mexicana, centroamericana y colombiana. La tendencia hacia un alto SiO2 en los arcos 
mexicanos y colombianos implica que un filtro basáltico eliminaría casi la totalidad de estos dos 
segmentos. En cambio, un filtraje por #Mg a 60 eliminaría casi por completo el arco centro americano.  
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Sin embargo, se ha reconocido que las sistemáticas composicionales de los volcanes activos del 

PEE son en cambio el producto de mezclas entre fundidos de los diferentes materiales de la 

subducción y el manto (Gómez-Tuena et al., 2018a, 2007; Goss and Kay, 2006; Parolari et al., 

2021, 2018; Patino et al., 2000; Plank, 2005; Plank et al., 2002). Si esta hipótesis es correcta, 

entonces los productos basálticos y los productos félsicos, cuya mezcla es responsable de generar 

sistemáticas geoquímicas lineales en los elementos mayores, deberían ser igual de importantes y 

ambos deberían contener información relevante para reconocer los diferentes componentes 

involucrados en su formación. Para definir las variaciones seculares en las concentraciones de U 

y Ba se compararán las sistemáticas composicionales entre el arco activo y los arcos miocénicos. 

Y aunque es cierto que todos los arcos miocénicos estuvieron influenciados esencialmente por la 

misma placa de Farallones, existen heterogeneidades composicionales entre ellos. Por ejemplo, 

todos siguen una misma tendencia en U vs K2O, pero las rocas miocénicas de Centroamérica y los 

Andes del Norte están significativamente más enriquecidas en Ba a contenidos equivalentes de 

K2O (Fig. 25). Por esta razón, es adecuado comparar las rocas del ACVA y el arco activo 

Figura 25. Relaciones de U-Ba-K2O de los arcos miocénicos del PEE, comparados con la composición 
de la corteza continental promedio (Rudnick et al., 2013). Aunque todos comparten una misma relación 
de U/K2O, solo los arcos miocénicos de Centroamérica y Colombia tienen una relación de Ba/K2O 
elevada. Las relaciones enumeradas en la gráfica son forzadas al origen, que bien puede estar 
caracterizado por los basaltos tipo MORB. 
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colombiano con las rocas miocénicas de Centroamérica y los Andes del Norte como un solo grupo, 

mientras que las rocas de la FVTM y Chiapas pueden estar adecuadamente comparadas con las del 

arco volcánico miocénico de México.  

Figura 26. Variaciones de U-Ba-K2O para las rocas del arco activo del PEE, comparadas con su 
respectivo arco Mioceno. Las tendencias son forzadas al origen, que puede estar bien representado por 
los basaltos tipo MORB. 



 

Pág. 78 
 

La figura 26 muestra las variaciones del arco activo del PEE con su respectivo arco Mioceno, 

subdividido en seis regiones que convenientemente representan los lugares donde se espera que 

los sedimentos en subducción varíen significativamente. En México, la FVTM se diferencia del 

arco Chiapaneco porque este último se ha visto posiblemente influenciado por los sedimentos 

depositados bajo la influencia del jet de Tehuantepec, mientras que, en Centroamérica, la 

subdivisión incluye tres segmentos que aíslan la zona de Nicaragua y Costa Rica Norte 

influenciados por el jet de Papagayo. Finalmente, el arco panameño se divide de la zona del arco 

colombiano para explorar las diferencias de la influencia del jet de Panamá. 

A pesar de la dispersión de los datos en cada una de las secciones consideradas, las composiciones 

de rocas volcánicas presentan tendencias divergentes o que se sobreponen, pero que siempre 

convergen hacia un mismo punto en el origen de las gráficas (Fig. 26). Este nodo inferior está bien 

representado por los basaltos de la placa de Nazca o Cocos. No obstante, lo interesante de esta 

comparación es que el grado de divergencia es más evidente en algunos lugares que en otros. Por 

ejemplo, los volcanes de Chiapas, Nicaragua-Costa Rica Norte y Colombia presentan 

composiciones de U y Ba más elevados que sus respectivos productos volcánicos del Mioceno; 

mientras que las rocas de la FVTM, Guatemala-Salvador o Panamá son virtualmente invariables 

con respecto al Ba o solo presentan un leve enriquecimiento en U cuando se comparan con sus 

rocas miocénicas (Fig. 26). 

Siguiendo el mismo ejercicio que para los sedimentos oceánicos, también es posible ver la relación 

de cambio o el exceso de U o Ba que puede existir entre las diferentes series volcánicas. En este 

caso, la forma más adecuada de definir el cambio entre las series magmáticas en el tiempo es 

normalizar con el arco Mioceno respectivo a cada una de las secciones. Este acercamiento permite 

establecer líneas base del magmatismo que precede directamente al arco activo y considera las 

variaciones naturales que pueden existir entre las composiciones de U y Ba de las fuentes 
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magmáticas a lo largo de la PEE. El exceso de U y Ba del arco activo con respecto al arco Mioceno 

se calcula de manera semejante que para los sedimentos (ver Sección C, Eq. 1): 

𝑥𝑥𝑥𝑥𝑥𝑥𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴 =  𝑋𝑋𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴 − ( 𝑌𝑌𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴𝐴 ∗ 𝑋𝑋/𝑌𝑌𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀𝑀)                                                                                 Ecuación 3 

En donde el subíndice xs denota un “exceso”, X el elemento U o Ba, Y la concentración de un 

elemento exclusivamente terrígeno, en este caso el K2O, y X/YMio la relación elemental de la 

tendencia lineal del arco Mioceno obtenida de la figura 25. 

 

2. Discusión: La respuesta magmática del cambio climático 
 

2.1 El rol del procesamiento cortical y de las variaciones elementales dependientes 
de la P-T 

 

Como se discutió en un principio en el capítulo 1, existe la posibilidad que la naturaleza o espesor 

de la corteza, o la geometría de la subducción, sean responsables de las variaciones 

composicionales de las rocas de arco. Y aunque se demostró que para el caso de la PVN en 

particular no existe correlación con estos parámetros, en este segundo capítulo se explora una 

mayor cantidad de volcanes que se encuentran construidos sobre cortezas heterogéneas y que son 

el resultado de zonas de subducción con características distintas. Es vital, entonces, evaluar si el 

espesor cortical puede tener un efecto en el grado de asimilación de materiales continentales 

(Hildreth and Moorbath, 1988) o contribuir a variaciones en los grados de fusión del manto (Turner 

and Langmuir, 2015a), especialmente en el desacoplamiento o enriquecimiento relativo en las 

sistemáticas de U-Ba-K2O. Por otro lado, es también importante considerar si la profundidad de la 

placa (Gómez-Tuena et al., 2011; Turner and Langmuir, 2015b) o el estado térmico de la zona de 

subducción (Cooper et al., 2012) puede contribuir a una mayor movilización de elementos 

incompatibles y por lo tanto también controlar las sistemáticas de U-Ba-K2O. A continuación, se 
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pone a prueba la influencia de estos parámetros al comparar la arquitectura de las zonas de 

subducción del PEE con las relaciones elementales de U/K2O y Ba/K2O.  

Figura 27. #Mg vs relaciones de U/K2O y Ba/K2O. Estas gráficas demuestran que no existe ninguna 
correlación entre #Mg y estos indicadores geoquímicos, y que, en su mayoría, los volcanes activos y 
miocénicos están siendo comparados a valores de #Mg similares. La única excepción es Chiapas, que 
no parece producir rocas con alto #Mg en la serie del arco activo.  
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Primero, es importante observar que no parece existir ninguna correlación entre el #Mg y los 

indicadores geoquímicos de interés (Fig. 27), sugiriendo que la cristalización fraccionada de fases 

ricas en Fe-Mg como el olivino, piroxeno o anfíbol no tiene un efecto evidente en las sistemáticas 

geoquímicas de U-Ba-K2O de cada arco. Aun así, hay que considerar también que algunas fases 

que entran de manera más tardía en la secuencia de cristalización, como el feldespato potásico, el 

apatito o la biotita, puedan jugar un papel importante (Prowatke and Klemme, 2006; Were and 

Keppler, 2021). Sin embargo, estos minerales se observan muy pocas veces en cantidades 

significativas en secciones delgadas o en experimentos de cristalización (Nandedkar et al., 2014) 

y cuando lo hacen, normalmente se presentan en composiciones riolíticas que no están siendo 

consideradas en la base de datos. Es decir, si es que existe una significativa diferenciación durante 

el ascenso de estos magmas a la superficie, esta no parece tener inferencia en las diferencias entre 

un mismo arco o incluso entre ellos.  

La figura 28 compara los mismos indicadores geoquímicos con respecto al espesor de la corteza 

continental. Como sucede con el arco colombiano, a lo largo del PEE tampoco parece existir una 

correlación respecto a la profundidad del Moho. De hecho, si se considera también la naturaleza 

del basamento, tampoco parece existir una correlación con la madurez o el tipo de litologías por 

las que atraviesan los magmas de arco. Por ejemplo, los volcanes de Costa Rica y Nicaragua 

atraviesan un basamento oceánico empobrecido en elementos traza (Gazel et al., 2021), pero 

exhiben las relaciones de U/K2O y Ba/K2O más altas de todo AVAC. Y por supuesto, dado que los 

volcanes del Mioceno y los del presente han atravesado un basamento similar, explicar las 

diferencias seculares de U y Ba por la asimilación de diferentes materiales corticales es 

injustificado. 

Finalmente, se comparan las variaciones de los indicadores geoquímicos con respecto a la 

profundidad de la placa oceánica y al parámetro térmico (ϕ) (ver Fig. 28 para más detalles), 

factores que pueden influir en la movilidad de estos elementos por el incremento de la P-T en el 
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metamorfismo progrado de la placa en subducción (Cooper et al., 2012; Gómez-Tuena et al., 2011; 

Ruscitto et al., 2012). Al igual que para el caso colombiano, no parece existir ninguna correlación 

entre estos factores. Por ejemplo, el volcán de La Malinche, en México, que está proyectado hacia 

la placa oceánica más profunda de todo el PEE (~200 km) exhibe relaciones de U/K2O y Ba/K2O 

similares a los volcanes de Guatemala, emplazados sobre la placa oceánica más somera (~95 km).  

 

Figura 28. Relación entre el espesor cortical, la profundidad de la placa oceánica en subducción (PP 
oceánica) y el parámetro térmico con los indicadores geoquímicos de U/K2O y Ba/K2O. La profundidad 
del Moho es obtenida de Lücke (2014) y Poveda et al. (2018), mientras que la profundidad de la placa 
oceánica y el parámetro térmico derivan de Hayes et al. (2018) y de Syracuse et al (2010). El parámetro 
térmico resulta de la multiplicación entre el ángulo [Sin(α)], la edad y la velocidad de la placa. Crece 
hasta 100 en las zonas de subducción más frías y se acerca a 1 en las zonas de subducción más calientes.  
La falta de correlación entre estos parámetros sugiere que el grado de fusión parcial (Turner y Langmuir, 
2015), el espesor cortical (Hildreth y Moorbath, 1998) o la movilidad por mayor P-T en el canal de 
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En conclusión, lo que indican estas comparaciones es que las variaciones de U-Ba-K2O no pueden 

resultar de las diferencias en la profundidad de la fusión, de asimilación cortical o de diferenciación 

por cristalización fraccionada. Es decir, las variaciones observadas en las tendencias de U-Ba-K2O 

(Fig. 26) no representan líneas de fraccionamiento, sino líneas de mezcla que deben requerir 

fuentes diferentes que han cambiado en el espacio y a través del tiempo.  

 

2.2 Enlace geoquímico entre sedimentos y volcanes a lo largo del PEE 
 

Aunque ya se ha dicho en múltiples estudios que los arcos de México, AVAC y Colombia se ven 

influenciados por los materiales en subducción (Errázuriz-Henao et al., 2019; Gómez-Tuena et al., 

2018a; Parolari et al., 2021, 2018; Patino et al., 2000; Plank, 2005; Plank et al., 2002), su potencial 

como registro climático o medio-ambiental requiere del reconocimiento de variaciones temporales 

y espaciales a una mayor escala. Una buena manera de expresar la influencia generalizada de los 

sedimentos del PEE en el magmatismo de arco se ejemplifica de buena manera en la figura 29. 

Como se discutió anteriormente, las relaciones U/K2O y Ba/K2O son esencialmente canónicas, y 

no parecen fraccionarse significativamente durante los procesos diferenciación temprana o 

intemperismo (Gale et al., 2013; Jochum et al., 1983; Rudnick and Gao, 2013), por lo cual es 

posible definir un campo estrecho con  las posibles mezclas de los materiales de la Tierra netamente 

silicatada (i.e. manto y corteza, campo gris de la Fig. 29). Como es evidente, las rocas del AVAC, 

Colombia y Chiapas, se separan de este campo, reflejando la contribución de materiales 

sedimentarios biogénicos propios de cada cuenca. La FVTM, en particular, está solo levemente 

desplazado hacia valores más altos de U/K2O, posiblemente porque de todos los arcos 

considerados, la erosión por subducción de litologías continentales representa la mayoría del 

volumen de material introducidos al manto (Parolari et al., 2018; Straub et al., 2015). 
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Sin embargo, todavía es incierto si las mismas sistemáticas de mezcla pueden invocarse para 

explicar los arcos del Mioceno, que estuvieron influenciados por sedimentos más antiguos. A pesar 

de esta complicación, un estudio local en Nicaragua (Plank et al., 2002) demostró que el 

enriquecimiento relativo en U en las rocas del arco activo con respecto al arco Coyol del Mioceno 

(~25-7) están relacionada con el cambio de la sedimentación del crash del carbonato a los ~11 Ma 

y que es posible establecer una relación entre sedimentos subducidos, volcanes miocénicos y 

volcanes activos en términos de U . Considerando que el crash del carbonato tuvo un efecto 

aparentemente generalizado a lo largo de todo el PEE (Farrell et al., 1995; Lyle et al., 1995), es 

posible entonces que esta misma variación en U se observe en otras secciones de la margen del 

PEE. La figura 30 introduce y compara los valores calculados de xsUSed y xsBaSed de todos los 

sedimentos del PEE, separados conforme su edad; y los cálculos de xsUArc y xsBaArc normalizados 

Figura 29. Relaciones de mezcla de Ba/K2O y U/K2O entre el MORB global (Gale et al., 2013) y el 
promedio de los sedimentos de la cuenca de Panamá (cuadros morados claros DSDP 69 y cuadros 
morados oscuros del DSDP 84) y de Guatemala (triángulos verdes claro ODP 844 y triángulos verdes 
oscuros ODP 845). El campo gris, de la Tierra silicatada, resulta de cualquier mezcla entre el MORB y 
los promedios de litologías corticales representados por la corteza superior, la corteza promedio 
(Rudnick et al., 2013) y el promedio de los sedimentos subducidos globales (Plank, 2014). Cualquier 
mezcla con sedimentos de la cuenca de Guatemala y Panamá, los cuales presentan enriquecimientos 
biogénicos, tiene el potencial de salirse del recuadro gris y de explicar las composiciones de los arcos 
de Chiapas, Centroamérica y Colombia.  
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con el arco Mioceno. El cambio drástico de los sedimentos sigue la misma tendencia que 

reconocieron Plank et al. (2002) y la observada en la estratigrafía sedimentaria (Fig. 24): los 

sedimentos depositados después del crash del carbonato del Mioceno (< ~11 Ma) tienen un elevado 

xsUSed y valores de xsBaSed variables, pero generalmente más elevados que los sedimentos 

depositados antes del crash del carbonato (> ~ 11Ma). En efecto, esta sistemática es consistente 

con lo observado en el arco de Nicaragua, que posee un elevado xsUArc y xsBaArc (Fig. 30).  

Figura 30. Exceso de U y Ba en los sedimentos y volcanes del PEE. (A) Los sedimentos se presentan 
separados por edad, marcado por el cambio en la sedimentación a los ~11 Ma. Esta edad es también 
consistente con el cambio de fuentes sedimentarias entre los volcanes del Mioceno y los volcanes del 
arco activo. (B) Los volcanes se encuentran agrupados por campos para una mejor visualización. La 
figura demuestra que solo los arcos de Chiapas, Nicaragua-Costa Rica N. y Colombia variaron 
significativamente en comparación su respectivo arco del Mioceno.  



 

Pág. 86 
 

Sin embargo, es interesante observar que tanto el arco en Colombia como el de Chiapas también 

tienen elevados xsUArc y xsBaArc, mientras que la FVTM, Guatemala/Salvador y Panamá tienen 

valores casi invariables con respecto a la línea base del arco Mioceno (Fig. 30b). Tomando en 

cuenta estas diferencias es imperativo preguntarse: ¿si todos los arcos modernos estuvieron 

influenciados por los mismos sedimentos depositados después del crash del carbonado con alto U 

y Ba, por qué solo algunas secciones volcánicas experimentaron un enriquecimiento de U y Ba, 

mientras que otras no? Es posible sugerir que el crash del carbonato tuvo una influencia 

heterogénea en toda la cuenca del PEE, pero, ¿por qué un cambio en la conservación del CaCO3 

generalizado pudo haber alterado la productividad, y en particular, la precipitación anómala de U 

y Ba solo en algunos sectores? A continuación, se trae a la discusión las condiciones 

oceanográficas del presente para establecer una posible correlación entre la sedimentación 

heterogénea de la margen del PEE y las variaciones en la composición de rocas volcánicas. 

  

2.3 Relación con las condiciones oceanográficas del presente 
 

En efecto, y como se documentó en la sección 1.3 de este capítulo, las condiciones oceanográficas 

y medioambientales del presente predicen que debe existir una variación en la sedimentación a lo 

largo de la margen, principalmente controlada por la formación de las zonas de surgencia asociadas 

a los jets de viento. En todo caso, si los volcanes de arco a lo largo del PEE están de alguna manera 

afectados por el impacto de estos jets, entonces debería existir una correlación geográfica entre 

ellos. Esta hipótesis es evaluada en la figura 31, que compara los valores normalizados de xsUArc 

y xsBaArc de los volcanes activos proyectados a la trinchera, con la concentración de COrg en el 

agua de mar medida por encima de ella (ver Fig. 21).  

Lo que se observa en esta figura confirma la hipótesis presentada. Los volcanes frente a estas áreas 

de surgencia presentan un aumento significativo en los enriquecimientos de U y Ba (xsUArc y 
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xsBaArc). Esta correlación es visualmente más evidente para el caso de los jets de Tehuantepec y 

Papagayo, y sus volcanes asociados en las secciones de Chiapas y Nicaragua-Costa Rica Norte. El 

jet de Panamá no tiene un efecto directo en los volcanes de Panamá, principalmente porque los 

sedimentos enriquecidos en U y Ba asociados a este jet no están siendo subducidos a lo largo de 

la trinchera panameña. En esta región, la placa Nazca subduce de manera oblicua con la placa 

Caribe, por lo cual todo el registro sedimentario subduce eventualmente en la margen de 

Suramérica, impactando en esa medida al arco colombiano, que sí muestra un enriquecimiento 

significativo en xsUArc y xsBaArc.  

Figura 31. Composición de los volcanes en relación con las condiciones medioambientales del PEE. 
La composición de los volcanes está proyectada con respecto a los vectores de convergencia que 
interceptan la transecta que sigue toda la trinchera. Las concentraciones de COrg (línea amarilla) derivan 
de la figura 21 y reflejan las condiciones de productividad primaria impuestas por los jets de 
Tehuantepec, Papagayo y Panamá (líneas grises). La localización de estos jets corresponde con el 
enriquecimiento en las secciones de Chiapas, Nicaragua – Costa Rica N. y Colombia. Por la dirección 
de la convergencia de la subducción de la placa Nazca, el impacto del pico del COrg en la sedimentación 
de la cuenca de Panamá es transferido al arco colombiano.  
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Debido a la baja concentración de material orgánico particulado en las zonas de poca surgencia, 

este escenario también explica por qué los otros lugares no tienen un alto xsUArc y xsBaArc. Es 

posible que en estas áreas la fracción subducida de U y Ba esté principalmente controlada por 

materiales litogénicos, y que los volcanes se mantengan invariables en comparación con su 

respectivo magmatismo Mioceno. En conclusión, las sistemáticas de U-Ba-K2O y sus respectivas 

relaciones y normalizaciones parecen estar controladas por los sedimentos en subducción. Estos 

resultados no solo confirman que los volcanes de arco pueden ser utilizados como un registro 

medioambiental, sino que también traen a la discusión implicaciones importantes sobre la 

temporalidad del cierre del CAS, el origen del crash del carbonato, y otros efectos más 

generalizados sobre el clima y el ciclo del carbono en el PEE. 

 

2.4 Implicaciones en el cierre del CAS y la topografía de la margen del PEE 
 

Como se discutió más arriba, el hecho de que el arco colombiano activo está influenciado por 

sedimentos con edades entre 12-6 Ma y que estos deben tener una señal de alto U, lleva a pensar 

que el jet de Panamá tuvo que haber estado en operación desde el menos los ~12-11 Ma. Esta edad 

correlaciona con el cambio en xsUSed que se observa en los DSDP de la cuenca de Guatemala (Fig. 

24), es consistente con las edades reconstruidas del sedimento que pudo haber alimentado el arco 

Chiapaneco activo y es también similar a la temporalidad de la divergencia en los isótopos de Nd 

del agua de mar profunda entre el Pacífico y el Caribe (Osborne et al., 2014). Esta evidencia indica 

entonces que las zonas de surgencia asociadas a los jets tuvieron que haber entrado en 

funcionamiento casi al mismo tiempo, alrededor de los 11-12 Ma. Y por supuesto, como la 

surgencia asociada a los jets de viento requieren de tierra emergida, esta información también 

contribuye a la hipótesis de que el CAS tuvo que haberse cerrado al menos a finales del Mioceno 

medio (Bacon et al., 2015; Montes et al., 2015). Sin embargo, un istmo de Panamá establecido y 

una margen Centro Americana completamente emergida no son los únicos requisitos para la 
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formación de las zonas de surgencia, esencialmente porque esta línea de base tectónica y 

topográfica local no logra explicar por qué se dio un cambio en las condiciones de productividad 

primaria y conservación de COrg generalizado para toda la cuenca del PEE (Fig. 24).  

Por ejemplo, limitar el paso de las aguas menos corrosivas del Caribe pudo haber influenciado la 

posición de la curva de compensación del carbonato y la lisoclina (Lyle et al., 1995; Plank et al., 

2002), pero no tendría por qué alterar los procesos biológicos que ocurren en la parte superior de 

la columna de agua o en aumentar la preservación del COrg, ambos importantes para la formación 

de los indicadores biogeoquímicos de U y Ba. Por otro lado, es también importante considerar que 

la formación de las zonas de surgencia localizadas no son solo el resultado de la tierra emergida 

en un contexto de menor preservación de CaCO3, sino también una respuesta a cómo los vientos 

interactúan de maneras específicas con la topografía. En particular, los vientos alisios provenientes 

del hemisferio norte que deben ser canalizados a través de los bajos topográficos del paso de 

Chivela, el Lago Nicaragua y el istmo de Panamá. 

Por lo tanto, esto también lleva a preguntarse si el origen de las zonas de surgencia asociadas a los 

jets de viento es el resultado de un cambio topográfico casi sincrónico a lo largo de la margen, o 

en cambio, a una intensificación repentina de los vientos que impactaron una topografía 

preestablecida. Determinar con exactitud cuando se elevaron las montañas, o se formaron los bajos 

topográficos, es complejo. Sin embargo, y aunque la evidencia es poco precisa y resulta de 

diferentes acercamientos metodológicos, todo parece indicar una topografía similar a la actual era 

representativa de la margen continental del PEE desde al menos los ~11 Ma. Por ejemplo, estudios 

geológicos y termocronológicos indican que el istmo de Tehuantepec ya se encontraba establecido 

desde los 35-40 Ma (Hernández-Vergara et al., 2021; Pérez-Gutiérrez et al., 2009), y que el istmo 

de Panamá se encontraba construido al menos desde los ~13-15 Ma (Montes et al., 2015). Las 

evidencias que se tienen de la paleobiología en Panamá, donde se encuentra fauna Norte 

Americana en secuencias miocénicas tempranas, también indican que la península de 
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Centroamérica ya se encontraba conectada a Suramérica desde al menos los ~16 Ma (Jaramillo, 

2018; Kirby and MacFadden, 2005; Montes et al., 2012). Desafortunadamente, no parece existir 

información exacta sobre la temporalidad de la formación del lago de Nicaragua, pero se ha 

reconocido que la cordillera de Talamanca, en Costa Rica Central, comenzó a levantarse a los ~15 

Ma (MacMillan et al., 2004; Mescua et al., 2017), y que la meseta de Centroamérica, en Honduras, 

sufrió de levantamientos epirogénicos a aproximadamente los 10.5 Ma (Rogers et al., 2002). Es 

decir, es muy probable que las condiciones topográficas se hayan establecido antes de la posible 

formación de los sistemas de surgencia. En conclusión, esto indica que los jets de Tehuantepec, 

Papagayo y Panamá probablemente resultaron de los cambios en la intensidad de los vientos hacia 

el Mioceno tardío. 

Si esto es cierto, y considerando que la variabilidad atmosférica que controla la velocidad de los 

vientos está estrechamente relacionada con la distribución del calor en la tierra, es posible que los 

cambios geoquímicos en los sedimentos y volcanes sean el resultado de una revolución climática 

global durante el Mioceno medio-tardío. 

 

2.5 La respuesta del magmatismo al enfriamiento del planeta 
 

Para el momento en que se establecieron las zonas de surgencia asociadas a los jets (i.e. ~11-12 

Ma), el planeta Tierra estaba experimentando grandes cambios medioambientales. Por ejemplo, se 

reconoce que hubo un incremento en el volumen de las capas de hielo en el hemisferio norte 

(Flower and Kennett, 1994), un incremento del hielo continental antártico y el comienzo de una 

Tierra con glaciaciones en ambos polos (Foster et al., 2012; Knies and Gaina, 2008; Krylov et al., 

2008; Moran et al., 2006), una disminución drástica de las concentraciones de CO2 atmosféricas 

(Zachos et al., 2001, 2008), un descenso de las temperaturas globales tanto en los continentes como 

en los océanos, y finalmente la formación de gradientes térmicos elevados entre el ecuador y los 
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polos (Scotese et al., 2021). Esta revolución climática y medio ambiental comienza a partir de lo 

que lo que a hoy se le conoce como la transición climática del Mioceno medio (MMCT, por sus 

siglas en inglés), que marca un cambio drástico en las temperaturas planetarias posterior a una 

época de un relativo calentamiento conocida como el óptimo climático del Mioceno 

(Steinthorsdottir et al., 2021) 

Estos cambios son difíciles de observar en los sedimentos del DSDP y ODP anteriormente 

presentados, no solo porque estos se han acercado paulatinamente a la margen continental, sino 

también porque la resolución de muestreo es baja. Sin embargo, estos eventos se encuentran muy 

bien registrados en sedimentos del océano abierto del PEE, en particular en la reciente perforación 

del U1337, ubicada a los 3.8°N y 123° W, y a unos ~4200 km del continente. Estos sedimentos 

reflejan los cambios anteriormente descritos, como un incremento gradual en el δ18O en 

foraminíferos bénticos reflejo de las bajas temperaturas y la expansión de los hielos polares, así 

como una disminución en el δ 13C, en los mismos foraminíferos, por el aumento de flujo de materia 

orgánica al océano profundo (Tian et al., 2018) (Fig. 32). Lo interesante de este registro 

sedimentario, es que también parece seguir tendencias hacia alto xsBaSed y K2O a los ~11 Ma, casi 

al mismo tiempo en que se dan los cambios sedimentológicos en las secuencias sedimentarias más 

cercanas a la margen (Fig. 32).  

El leve cambio observado hacia valores más altos de xsBaSed puede ser, en efecto, un indicativo de 

un aumento de la productividad primaria oceánica. Sin embargo, el aumento en K2O es difícil de 

reconciliar con un aporte terrígeno derivado de un flujo fluvial detrítico, esencialmente porque el 

punto de perforación del U1337 se ha alejado gradualmente de la margen continental a lo largo del 

tiempo. Considerando que el K2O es puramente terrígeno, la única posibilidad es que los 

enriquecimientos en la secuencia sedimentaria del U1337 hayan derivado del transporte de 

material continental por la acción del viento. La tendencia hacia alto K2O, por ejemplo, ha sido 

interpretada como un aumento en la fracción de ilita en forma de polvo atmosférico, el producto 
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de intemperismo típico de climas áridos (Tian et al., 2018). Una atmosfera con una alta fracción 

de polvo y con una intensidad de vientos aumentada es también consistente con el acrecentamiento 

de los gradientes de temperatura y presión más inclinados entre los polos y el ecuador (Scotese et 

al., 2021), al igual que con la formación de los desiertos modernos (Eronen et al., 2012; 

Steinthorsdottir et al., 2021).  

Figura 32. Registros climáticos regionales y globales desde el MMCT (últimos 16 Ma). El incremento 
secular en COrg y xsUSed en los sedimentos del PEE a los ~11 Ma se da en un contexto de enfriamiento 
del planeta, la construcción de los glaciares del hemisferio norte, un gradiente de temperatura mayor 
entre los polos y el ecuador, el aumento de la productividad primaria (xsBaSed) y las contribuciones 
eólicas al PEE (K2O). Los volúmenes relativos de hielo son obtenidos de Steinthorsdottir et al. (2021), 
las temperaturas y gradientes de temperatura de Scotese et al. (2022), los registros bénticos de Tian et 
al. (2017) y las concentraciones de Ba y K2O de Shackford et al. (2014). Datos de δ18O y δ13C reportados 
relativos al Peedee Belemnite.  
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Y por supuesto, vientos más vigorosos explicarían la formación de los jets de Tehuantepec, 

Papagayo y Panamá, y su relación con los cambios temporales y espaciales en la composición de 

los sedimentos y volcanes de la PEE.  

Figura 33. Modelo esquemático de como las condiciones medioambientales del PEE controlan la 
composición de los sedimentos y volcanes. Los cambios en la temperatura después de los ~11 Ma y su 
efecto en las condiciones climáticas son responsables de las variaciones seculares de xsUSed y xsBaSed. 
Estas condiciones son transferidas hacia los volcanes a través de la subducción, principalmente en 
aquellos asociados a las zonas de surgencia, donde la producción primaria, respiración bacteriana y 
preservación de COrg es más vigorosa.  
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Estos cambios en las condiciones atmosféricas eventualmente influyeron en los procesos 

oceanográficos del PEE. En particular, las zonas de surgencia asociadas a estos jets dieron origen 

a una productividad primaria anómala que se ve reflejada en el aumento del COrg y en la 

precipitación de U asociado a su preservación. Sin embargo, si este aumento en la productividad 

es continuo, como así lo demuestra el aumento en estos dos indicadores, ¿por qué el xsBaSed 

disminuye a los 5 Ma y no continua en un incremento gradual? Evidentemente, debe existir otro 

mecanismo aislado, independiente de la formación de los jets, y de la alta productividad, que pueda 

explicar este desacoplamiento.  

Estudios recientes han mostrado que los cambios en la temperatura del océano han contribuido en 

la evolución biológica de los ecosistemas marinos, principalmente como resultado de un aumento 

en la preservación y transporte de COrg hacia porciones profundas del océano (Boscolo-Galazzo et 

al., 2021, 2018). Estas relaciones surgen porque las tasas de respiración metabólica, es decir, la 

eficiencia a la que los organismos consumen, convierten y utilizan la energía, tienen una 

dependencia estrecha con la temperatura (Brown et al., 2004). En otras palabras: dado un mismo 

organismo, su metabolismo será más eficiente y rápido conforme aumenta la temperatura de su 

medioambiente. Este simple, pero elegante concepto ha sido utilizado para explicar dos 

importantes observaciones en el contexto de un clima cambiante y sus respuestas en la 

sedimentación oceánica. En el Eoceno, por ejemplo, en una de las épocas más calientes de todo el 

Cenozoico, la conservación del COrg en el piso marino se vio fuertemente afectada por unas tasas 

de respiración bacteriana elevadas (Olivarez Lyle and Lyle, 2006), que derivaron en sedimentos 

oceánicos caracterizados por tener un alto xsBaSed, propios de una alta productividad primaria en 

una columna de agua biológicamente activa, pero que carecen casi por completo de COrg. Es 

interesante ver que lo opuesto también ha sido propuesto para una época caracterizada por 

temperaturas relativamente más bajas. Por ejemplo, se ha visto que el gradual enfriamiento en el 

contexto del MMCT ha contribuido a la disminución de las tasas de respiración del COrg en la 
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columna de agua, derivando en una mayor exportación de COrg y nutrientes al piso marino 

(Boscolo-Galazzo et al., 2021).  

Ahora, si las tasas de precipitación de Ba y U son mediadas por la respiración bacteriana en la 

columna de agua y en los sedimentos, respectivamente, es posible que sus sistemáticas deriven de 

la reducción de las tasas metabólicas relacionada con los cambios drásticos en la temperatura del 

planeta en los últimos ~15 Ma. Los efectos de la temperatura y su impacto en los indicadores 

geoquímicos de U y Ba están ilustrados en la figura 33, donde se proponen tres diferentes 

condiciones oceanográficas que logran explicar el registro sedimentario y volcánico del PEE. Para 

los sedimentos del Mioceno, que todos comparten un alto xsBaSed, bajas concentraciones de COrg 

y carencia de xsUSed, se hipotetiza que la sedimentación se dio en un contexto de alta productividad 

y a elevadas tasas metabólicas, sustancialmente controladas por las altas temperaturas del océano 

antes del inicio del MMCT. Esto explicaría la eficiencia en la precipitación de barita biogénica en 

la columna de agua superior, la falta de COrg (y por lo tanto xsUSed) en el piso marino por la eficaz 

respiración bacteriana, y por supuesto, las concentraciones relativamente bajas de U en los 

volcanes miocénicos (Fig. 33a). Conforme la temperatura comienza a disminuir hacia el Mioceno 

tardío, todos los sedimentos parecen responder a un contexto de mayor preservación de COrg y 

mayor precipitación de U autigénico, probablemente como respuesta a una disminución gradual 

de las tasas de respiración bacteriana. De hecho, es interesante observar que todos los volcanes, 

incluso aquellos alejados de las zonas de surgencia, muestran al menos un leve enriquecimiento 

en U relativo a su respectivo arco miocénico (Fig. 33b).  

Sin embargo, no es del todo claro porque el xsBaSed no incrementa gradualmente conforme lo hace 

el COrg y el xsUSed o porqué disminuye drásticamente a los ~5 Ma. Este desacople es difícil de 

explicar, pero es posible que también esté relacionado con los cambios en las tasas metabólicas 

dependientes de la temperatura. Primero, es posible inferir que, si la productividad se mantiene 

constante en un planeta gradualmente más frío, entonces los indicadores de xsBaSed deberían 
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disminuir como respuesta a una disminución en la precipitación bacteriana de la barita. Por el 

contrario, si los indicadores de xsBaSed se mantienen constantes o aumentan en un contexto de 

enfriamiento, como sugiere los indicadores (Fig. 24 y 32), entonces la productividad tuvo que 

haber incrementado también para contrarrestar los efectos de la disminución de la respiración 

bacteriana. Es decir, el incremento observado en xsBaSed a los ~11 Ma debe resultar de un aumento 

en la productividad primaria. En cambio, la disminución de xsBaSed a los ~5 Ma puede ser una 

respuesta a una disminución drástica en las temperaturas del océano con la aparición de los 

glaciares perennes del hemisferio norte, pero sin ningún aparente cambio de la productividad 

primaria (Lyle and Baldauf, 2015; Steinthorsdottir et al., 2021; Zachos et al., 2008).  

La relación más clara de estos cambios climáticos y medioambientales se observa en el registro de 

los volcanes que se proyectan a las zonas de surgencia de los jets (Fig. 31 y 33). Independiente de 

los cambios en la temperatura y tasas de respiración bacteriana, todos estos lugares experimentaron 

un aumento en productividad primaria controlados por la actividad de los jets de viento en un 

contexto de enfriamiento planetario. La disminución del metabolismo en un océano gradualmente 

más frio tuvo un gran efecto en la conservación de COrg y en la precipitación de U en el piso marino, 

especialmente en estas zonas con mayor disponibilidad de material orgánico (Fig. 33c).  Así lo 

demuestra el relativo acople entre xsUSed y xsBaSed en los sedimentos de la margen mexicana (Fig. 

23) y en el incremento secular de xsUArc y xsBaArc en los volcanes de las regiones de Chiapas, 

Nicaragua-Costa Rica y Colombia (Fig. 31). 

 

2.6 Conclusiones de un estudio regional 
 

La construcción de una base de datos extensa y robusta de sedimentos y rocas volcánicas de la 

margen del PEE permitió explorar el efecto de los sedimentos de subducción en el magmatismo 

de arco a una escala regional. En gran medida, las hipótesis presentadas para el arco colombiano 
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se mantienen vigentes incluso si se consideran rocas volcánicas relativamente más basálticas, 

como la que hacen erupción en Centroamérica, o rocas volcánicas andesíticas emplazadas en una 

corteza continental con características composicionales o de arquitecturas distintas, como las de 

los volcanes de México. 

El indicador más robusto está representado por las relaciones, normalizaciones y concentraciones 

de U (U/K2O, xsU), que muestran una correlación sistemática entre la composición de las rocas 

volcánicas y los diferentes sistemas de surgencia y alta productividad primaria que se encuentran 

distribuidos a lo largo de la margen del PEE. Y aunque el Ba, y sus respectivas relaciones y excesos 

(Ba/K2O, xsBa) también siguen una misma tendencia, su acople con el U no es del todo linear y 

parece ser más sensible a las variaciones de temperatura y procesamiento biogénico en la columna 

de agua. Estudios cuantitativos que relacionen la temperatura con la tasa de precipitación de la 

barita en condiciones oceánicas serán de gran utilidad para entender con mayor profundidad el 

desacople observado en sedimentos y volcanes a lo largo del PEE.  

La conectividad entre los procesos superficiales climáticos, biológicos y oceanográficos con el 

vulcanismo de las zonas de subducción a lo largo del PEE indica que la respuesta magmática al 

cambio climático es rápida. Por ejemplo, la variación en la composición de sedimentos en términos 

de menos de ~11 Ma es registrada de manera efectiva por el magmatismo de arco de la trinchera, 

incluso si la secuencia sedimentaria total subducida contiene un registro más antiguo. Esto quiere 

decir que cambios paleo-ambientales registrados en la sedimentación oceánica previamente 

subducida pueden también influir en la composición de rocas volcánica antiguas. Este 

acercamiento conceptual, por ejemplo, o ha sido utilizado para explorar el efecto del Gran Evento 

de Oxidación (GOE, por sus siglas en inglés) en el magmatismo Proterozoico (Eguchi et al., 2020; 

Moreira et al., 2023), pero sigue siendo inexplorado para entender otros cambios 

medioambientales a través del estudio del magmatismo Fanerozoico.  



 

Pág. 98 
 

Finalmente, este capítulo también demuestra que las variaciones de la composición de las rocas 

volcánicas parecen responder a los procesos inherentes de las zonas de subducción y especialmente 

a los materiales enriquecidos de origen continental u oceánico que son consumidos en las 

trincheras. Estos resultados difieren con recientes investigaciones que proponen que la naturaleza 

composicional de las rocas volcánicas deriva únicamente de los cambios en la fusión parcial del 

manto (Turner and Langmuir, 2022a, 2015b). Una mirada holística del origen del magmatismo de 

arco en la PEE será indispensable para redefinir qué sistemáticas pueden ser directamente trazadas 

a la naturaleza de los componentes en subducción o cuáles son controladas exclusivamente por 

procesos profundos de la Tierra sólida.
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CAPÍTULO TRES 

La fusión cortical en el orógeno de los Andes del Norte
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1. Marco general del Complejo Volcánico de Paipa 
 

En muchos sentidos, la evidencia que se presenta a continuación parece inconexa con el 

volcanismo arquetípico de la margen del PEE. No solo su localización y contexto tectónico y 

geológico son completamente diferentes, sino que la naturaleza de las rocas del Complejo 

Volcánico de Paipa (de ahora en adelante CVP) impide una comparación directa con las ideas 

presentadas anteriormente. Por un lado, las rocas del CVP son riolitas, con contenidos de SiO2 que 

exceden el filtraje aplicado en la base de datos del PEE y que presentan contenidos significativos 

de biotita que podrían alterar los indicadores biogeoquímicos en el campo del U-Ba-K2O. Por otro 

lado, presentan composiciones que difieren del arco activo colombiano, que impiden establecer 

una relación cogenética directa. Por ejemplo, las rocas del CVP tienen también valores de #Mg 

extremadamente bajos (~20) y bajas concentraciones de MgO (< 1 wt%) que posiblemente 

implican una participación insignificante del manto o procesos de fusión de litologías corticales. 

En este capítulo la discusión se torna a explicar el origen de algunas de estas particularidades, y 

más específicamente, a proponer un modelo de formación de fusión parcial de la corteza que es 

más consistente con la naturaleza del CVP.  

Al igual que sucede con la petrogénesis de los arcos magmáticos, existe en la actualidad un intenso 

debate alrededor de los procesos que producen fundidos corticales. Es bien sabido, por ejemplo, 

que en contextos extensionales la corteza puede fundirse como resultado del ascenso del manto 

astenosférico (Bryan et al., 2002; Orozco-Esquivel et al., 2002), pero no es del todo claro cómo se 

puede fundir la corteza en regiones bajo un régimen compresivo y relativamente más frías (Brown, 

2013; Miller et al., 2003). En particular, la discusión gira alrededor de si la fusión se produce por 

la deshidratación de minerales hidratados a altas temperaturas (Clemens et al., 2020; Mayne, 2021) 

o si en cambio resulta de la adición de fluidos externos (p. ej. H2O) que logran disminuir el solidus 

de la corteza (Schwindinger et al., 2019; Weinberg and Hasalová, 2015).  
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La fusión por adición de fluidos ha sido ampliamente utilizada para explicar la generación de rocas 

del Arqueano relacionadas con la serie Trondjhemita-Tonalita-Granito (TTG). Sin embargo, la 

suposición de que la corteza continental está esencialmente privada de agua libre (Yardley, 2009; 

Yardley and Valley, 1997) ha llevado a hipotetizar que los fundidos corticales del Fanerozoico 

derivan principalmente de las reacciones de deshidratación (Patiño Douce and McCarthy, 1998; 

Searle et al., 2009a). No obstante, recientemente se ha descubierto que algunas secciones corticales 

asociadas a subducción plana están fuertemente influenciadas por agua libre que asciende 

directamente de la placa oceánica en subducción (Hiett et al., 2021; Newell et al., 2015). Con base 

en el contexto tectónico y geológico colombiano, y de una extensa compilación de fundidos 

experimentales y naturales, a continuación, se exploran los diferentes modelos de formación de 

fundidos corticales a través de la discusión de nuevos datos geoquímicos del CVP. 

  

1.1 Contexto tectónico 
 

Se ha reconocido en la literatura que el magmatismo del frente volcánico Colombiano es el 

resultado de la subducción de la Placa Nazca (Errázuriz-Henao et al., 2019; Marín-Cerón et al., 

2019). Sin embargo, la evolución geotectónica de la porción más septentrional de los Andes del 

Norte también se ha visto afectada por la subducción más lenta (20 mm/y), y de bajo ángulo, de la 

placa Caribe (Fig. 34) (Kellogg et al., 2019). Su naturaleza amagmática, en el sentido de que no se 

ha documentado un arco activo continuo desde por lo menos los ~70 Ma, resulta de la subducción 

de una porción boyante, gruesa y antigua de basaltos de tipo meseta de la Provincia Ígnea del 

Caribe debajo de Suramérica. Aun así, la inexistencia de un frente volcánico en esta región no solo 

parece ser el resultado de la evolución de la placa Caribe, sino que también deriva de la reciente 

subducción de la cresta de Sandra, y la subsecuente formación de la subducción plana de Nazca a 

los 5°N (Vargas and Mann, 2013; Wagner et al., 2017).  A pesar de este contexto tectónico, las 
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rocas de la CVP representan la única evidencia de magmatismo cuaternario de la Cordillera 

Oriental de Colombia.  

Mucho de lo que se conoce sobre la tectónica de esta área deriva del estudio del segmento de 

Bucaramanga, una zona de Waddati-Beniof ubicada ~250 km hacia el Este de la margen pacífica 

y que alberga el muy estudiado nido sísmico de Bucaramanga (Fig. 34) (Cornthwaite et al., 2021; 

Sun et al., 2022; Syracuse et al., 2016; Zarifi et al., 2007). Utilizando edades de U-Pb en zircones 

del magmatismo Cenozoico y reconstrucciones de los segmentos de subducción plana del Mioceno 

(Monsalve et al., 2019; Wagner et al., 2017), algunas investigaciones sugieren que este segmento 

es subducido por la placa Nazca, y que por lo tanto el CVP debería estar influenciado básicamente 

por los mismos componentes en subducción que la PVN. En cambio, reconstrucciones 

palinspáticas y estudios geofísicos más recientes (Kellogg et al., 2019; Sun et al., 2022) han 

Figura 34. Mapa tectónico de los Andes del Norte. Las rocas del CVP se encuentran emplazadas en la 
Cordillera Oriental, un macizo montañoso que se encuentra paralelo con el arco volcánico y que se 
extiende hacia el Noroeste, en Venezuela. La Cordillera Oriental se encuentra en  el segmento de 
subducción Bucaramanga, y representa la porción más engrosada de la corteza continental de la placa 
de Suramérica. La terminación del vulcanismo activo está determinada por la subducción de la cresta 
de Sandra, que forma la región de subducción plana. Sismicidad obtenida de Chiarabba et al. (2016), 
espesor cortical de Poveda et al. (2018), velocidades de las placas Nazca y Caribe de Müller et al. (2008) 
y localización de los basamentos cristalinos de Horton et al. (2010). 
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demostrado que la placa Caribe posiblemente reposa sobre la placa Nazca a lo largo de esta región, 

sugiriendo que el CVP podría estar gobernado por la subducción de la placa Caribe. A pesar de 

esto, no es del todo claro si el CVP resulta de procesos arquetípicos de subducción, ni tampoco por 

qué no existe alguna otra evidencia de volcanismo cuaternario en la Cordillera Oriental.  

El CVP está emplazado en la región con el espesor cortical más grueso de todos los Andes del 

Norte (~ 60 km: Fig. 34) (Monsalve et al., 2019; Poveda et al., 2018), cuyo engrosamiento estuvo 

acompañado en gran medida de tasas anómalamente rápidas de exhumación durante los últimos 7 

Ma (Mora-Páez et al., 2016; Mora et al., 2008). Según los últimos estudios termocronológicos y 

numéricos, el rápido levantamiento de la Cordillera Oriental parece ser el resultado de una 

topografía dinámica positiva en el manto, producida por la naturaleza boyante e hidratada de un 

manto astenosférico anómalamente metasomatizado (Siravo et al., 2019). Estos últimos eventos 

de levantamiento culminan el largo proceso de contracción tectónica de la orogenia Andina desde 

el Cenozoico temprano (Boschman, 2021), en donde sistemas estructurales de fallas normales de 

edades Paleozoicas y mesozoicas fueron invertidos por deformación compresiva (Mora et al., 

2006; Sarmiento-Rojas et al., 2006). Localmente, este contexto estructural ha formado grandes 

fallas de basamento que penetran la corteza continental y que afloran en superficie en las cercanías 

del CVP (Monsalve et al., 2019). 

 

1.2 Contexto geológico 
 

El basamento de la Cordillera Oriental de Colombia está constituido por rocas metamórficas de 

medio y bajo grado de edades precámbricas y paleozoicas, que se encuentran agrupadas en 

unidades litotectónicas de los macizos de Santander, Floresta, Quetame y Garzón (Fig. 34; Horton 

et al., 2010). Estas unidades se encuentran intrusionadas por granitos del Paleozoico temprano, y 

se encuentran parcialmente cubiertas por gruesas secuencias sedimentarias marinas del Paleozoico 
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medio-temprano que han sufrido metamorfismo de bajo grado (Cardona et al., 2016; Moreno–

Sánchez et al., 2019; van der Lelij et al., 2016a). Las rocas cristalinas se encuentran también 

cubiertas por secuencias sedimentarias mesozoicas marinas, y por secuencias continentales menos 

abundantes de edades cenozoicas (Cooper et al., 1995). Con base en esto, es posible inferir que 

CVP intrusiona un basamento completamente distinto al de la PVN, derivado a un ensamblaje 

geológico particular y de un espesor cortical más grueso.  

El CVP está constituido por alrededor de 6 km3 de rocas volcánicas que cubren un área de casi ~32 

km2 (Pardo et al., 2005). Los depósitos piroclásticos y domos volcánicos se encuentran en la 

proximidad de los afloramientos del macizo de la Floresta, y reposan o intrusionan, areniscas y 

limolitas de edades cretácicas y neógenas (Pardo et al., 2005; Rueda-Gutiérrez, 2020). La edad de 

la actividad volcánica ha sido constreñida utilizando diferentes métodos isotópicos (p. ej. Ar-Ar 

en feldespato potásico, U/Pb en circón, y trazas de fisión en circón), permitiendo establecer un 

rango entre los ~5.9 y ~0.9 Ma (Bernet et al., 2016; Monsalve et al., 2019; Rueda-Gutiérrez, 2020). 

Figura 35. Mapa geológico simplificado del área de estudio, representando las dos principales fases 
eruptivas. Mapa modificado de Pardo et al. (2005). Las muestras obtenidas para el análisis de elementos 
mayores, traza e isótopos representan los productos magmáticos de los domos o fragmentos de los 
depósitos de bloques y ceniza, y depósitos volcaniclásticos.  
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Los picos de edades a los ~1.8, ~2.2, ~3.6, y ~5.9 representan los eventos eruptivos 

volumétricamente importantes, que pueden estar categorizados en dos fases eruptivas (Fig. 35) 

(Pardo-Villaveces et al., 2005; Pardo et al., 2005). Durante la primera fase, un evento explosivo 

dio origen a la formación de un cráter de hasta ~3 km de diámetro, y a las secuencias de ignimbritas 

y depósitos de caída asociados a este. La segunda fase está asociada a la extrusión y colapso de los 

domos volcánicos, resultando en depósitos menos volumétricos de bloques y cenizas.  

Ningún otro tipo de vulcanismo se ha registrado en el área, pero es importante reconocer que las 

rocas del CVP están asociadas con un sistema hidrotermal que lleva el mismo nombre (Alfaro-

Valero et al., 2020). Allí, aguas termales de hasta 70°C ricas en bicarbonato de sodio y sulfato de 

sodio emanan en superficie. Algo notable de esta evidencia geotermal es que la química del He 

disuelto indica que debe existir una contribución de hasta un 50% de He mantélico en el sistema 

(Alfaro-Valero et al., 2020).  

 

2. Resultados 
 

2.1 Petrografía 
 

Todas las muestras analizadas son rocas obtenidas directamente de los domos, ypueden describirse 

como traquitas y riolitas. Presentan matriz ortofírica y pilotaxítica, que está esencialmente 

dominada por microlitos de plagioclasa. Los fenocristales están representados por plagioclasa, 

cuarzo y en menor medida  anfíbol y biotita (Fig. 36). Los minerales accesorios están constituidos 

por óxidos de hierro, circón, titanita, ilmenita y epidota. La composición de los minerales de las 

rocas de la CVP, obtenidos a través de microsonda electrónica por un reciente estudio (Rueda-

Gutérrez 2020), demuestra que la plagioclasa se clasifica como albita-oligoclasa, con rangos de 

componente de albita entre Ab90-Ab85. Por otro lado, los anfíboles parecen de tipo richterita y 
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katoforita, dos grupos caracterizados por sus altas concentraciones de Na2O relativo al grupo de 

alto CaO de las hornblendas. 

 

2.2 Geoquímica de roca total 
 

Los análisis geoquímicos obtenidos durante este estudio serán comprados a lo largo de este 

capítulo con otros análisis previamente publicados del CVP (Monsalve et al., 2019; Rueda-

Gutiérrez, 2020), al igual que con rocas de composiciones intermedias y félsicas del frente 

volcánico (Errázuriz-Henao et al., 2022, 2021). A diferencia del acercamiento para el PEE, en esta 

sección se he decidido utilizar, adicionalmente a datos compilados para el arco colombiano (Anexo 

A.3.2), las rocas del arco ecuatoriano (Bryant et al., 2006), esencialmente porque existe una base 

de datos robusta con composiciones riolíticas que no existe para Colombia (Bryant et al., 2006).   

Figura 36. Microfotografías con luz polarizada representativas de las rocas muestreadas para este 
estudio. 
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Aun así, se sigue el mismo filtraje con respecto al LOI (<3 %) y excluyendo rocas plutónicas y 

sub-volcánicas. 

Figura 37. Clasificación de las rocas del CVP y otros productos volcánicos coetáneos de los Andes del 
Norte. Composición del CVP de otros estudios obtenida de Monsalve et al. (2019) y Rueda-Gutiérrez 
(2020). (A) Clasificación TAS. (B) Índice de saturación de alúmina vs índice de peralcalinidad, en donde 
las rocas del CVP muestran una tendencia distintiva en el campo peraluminoso. (C) Clasificación de 
feldespatos normativos (Ab-An-Or) mostrando la naturaleza trondjhemítica del CVP. (D) SiO2 vs #Mg 
mostrando la naturaleza fraccionada del CVP y las riolitas de Ecuador, que se diferencian de las rocas 
andesíticas primitivas con alto #Mg del frente volcánico. 
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Las rocas del CVP presentan composiciones félsicas, con porcentajes de SiO2 que oscilan entre los 

66-71 wt% y con una sumatoria de álcalis (Na2O + K2O) de ~10 wt% que las ubica como riolitas 

y traquitas en el diagrama TAS (Fig. 37a). A diferencia de las rocas de composiciones intermedias 

Figura 38. Diagramas tipo Harker para las rocas del CVP y otros productos volcánicos coetáneos de 
los Andes del Norte. Los modelos de cristalización fraccionada fueron calculados utilizando Rhyolite 
Melts (Gualda et al., 2012) a 1 GPa, fugacidad de oxígeno de QFM =1 y contenidos de H2O de 4 wt%. 
La temperatura inicial se calculó utilizando el liquidus de una andesita basáltica del Popocatépetl, 
México; y una andesita de alto MgO del Nevado del Santa Isabel, Colombia. La secuencia de 
cristalización fraccionada experimental de un basalto hidratado de arco fue obtenida de Nandedkar et 
al. (2014). En general, las rocas del CVP no siguen una secuencia de cristalización idealizada de 
magmas intermedios de arcos magmáticos 
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del frente volcánico, las rocas del CVP y las otras riolitas Andinas grafican hacia el campo de 

composiciones peraluminosas, aunque es evidente que ambas presentan tendencias distintas (Fig. 

37b). Por su alto Na2O y bajo CaO, un rutinario cálculo de su mineralogía normativa sugiere que 

también pueden clasificarse como trondjhemitas, contrastando con el frente volcánico intermedio 

y riolítico (Fig. 37c). A una misma concentración de SiO2, las rocas del CVP también se diferencian 

del frente volcánico activo al tener un menor #Mg, ploteando cerca de los fundidos experimentales 

de basaltos, pero alejada de las composiciones primitivas de las andesitas (Fig. 37d). En los 

diagramas tipo Harker (Fig. 38), es evidente que las rocas del CVP muestran también elevados 

contenidos de Al2O3 y Na2O, pero drásticamente más bajas concentraciones de CaO y P2O5 con 

respecto fundidos andesíticos y riolíticos típicos del frente volcánico. En términos de Fe2O3, TiO2 

y MgO las rocas del CVP presentan similitudes con las riolitas, sin embargo, al estas tener más 

SiO2, ambas series forman tendencias distintas. 

En términos de los elementos traza, el CVP muestra algunas características similares a las rocas 

arquetípicas de arcos volcánicos; es decir, enriquecimiento en LILE con respecto a REE, anomalía 

negativa de TiO2 o anomalías positivas de Pb (Fig. 39). Sin embargo, hay ciertas diferencias en las 

concentraciones relativas y relaciones elementales entre algunos elementos que diferencian 

claramente al CVP del frente volcánico de los Andes del Norte. Por ejemplo, el CVP presenta una 

menor anomalía de Nb-Ta y una relación de Nb/Ta alto (~27 vs ~15 en el arco), al igual que un 

enriquecimiento anómalo en Sr y una relación muy alta de Sr/Nd (~100 vs ~40 en el arco) (Fig. 

39a). Además, las rocas del CVP también muestran unos patrones de REE más fraccionados y con 

anomalías positivas de Eu (Eu* = EuN/ [SmN + GdN]0.5). Por sus bajas concentraciones relativas 

de las REE medianas (MREE), las rocas del CVP exhiben un patrón distintivo tipo cuchara en las 

REE que no se observa en las otras series volcánicas (Fig. 39b). 
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Isotópicamente, las rocas del CVP son comparativamente más radiogénicas en Sr y Pb y menos 

radiogénicas en Nd y Hf que el frente volcánico, y en general, forman una agrupación aislada (Fig. 

40). Por ejemplo, en las gráficas de Sr-Nd y Nd-Hf, las rocas del CVP muestran valores 

marcadamente diferentes que los basaltos de la placa Nazca y los estratovolcanes activos, pero 

Figura 39. Diagrama multielemental de elementos trazas y de tierras raras (REE) para las rocas del 
CVP y otros productos volcánicos coetáneos de los Andes del Norte. El CVP presenta concentraciones 
relativas diferentes a las rocas del frente volcánico activo, como por ejemplo valores más elevados de 
Nb, Ta, Sr, Eu, Zr y Hf, pero valores significativamente más bajos de las REE, especialmente de las 
REE intermedias (MREE). 
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grafican cerca o incluso sobreponiéndose con litologías que caracterizan el basamento local (Bissig 

et al., 2014; van der Lelij et al., 2016a) y los sedimentos atlánticos (Carpentier et al., 2009, 2008).  

Figura 40. Isotopía de Sr, Nd, Pb y Hf de las rocas del CVP, productos volcánicos coetáneos de los 
Andes del Norte, y posibles fuentes magmáticas que incluyen los basaltos tipo MORB de Nazca (Gale 
et al., 2013), las rocas del basamento de la Cordillera Oriental (CO) (Bissig et al., 2014), sedimentos 
del Pacífico colombiano (cuenca de Panamá; Anexo 3.1) y sedimentos del Atlántico (Antillas) 
(Carpentier et al., 2008, 2009). En general, las rocas del CVP forman una agrupación isotópica distintiva 
que se sobrelapan con las rocas de composiciones enriquecidas del basamento o de los sedimentos 
derivados de este.  
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Así mismo, las relaciones isotópicas de Pb del CVP también parecen ser similares a las del 

basamento de la Cordillera Oriental, e incluso a sedimentos del Caribe y del Atlántico que son 

derivados continentales de la margen Suramericana (Carpentier et al., 2008). En general, las rocas 

volcánicas de Colombia y Ecuador, sin importar su composición, grafican en un grupo con 

composiciones delimitadas entre los basaltos de Nazca y los sedimentos subducidos, exhibiendo 

en general un comportamiento isotópicamente más empobrecido que el CVP (Fig. 40). 

 

3. Discusión: El origen del Complejo Volcánico de Paipa 
 

3.1 ¿Existe alguna relación entre el CVP y el arco activo? 
 

Por su temporalidad y contexto tectónico, es claro que el CVP está enmarcado en una zona de 

subducción activa que ha producido un voluminoso arco magmático (Errázuriz-Henao et al., 2019; 

Marín-Cerón et al., 2010). Y, sin embargo, sus composiciones difieren claramente de las rocas 

volcánicas coetáneas de arco. Una primera posibilidad, es que el CVP represente fundidos 

secundarios, derivados de un magma de arco primitivo que por alguna razón no emana en 

superficie. Su composición isotópica enriquecida y distinta del arco activo ya indica que las fuentes 

magmáticas no pueden ser las mismas; sin embargo, es también probable que las rocas de CVP 

hayan evolucionado a través de la cristalización fraccionada a partir de un magma primitivo, con 

o sin asimilación, propio del contexto de la subducción debajo de la Cordillera Oriental. Para 

verificar esta hipótesis se plantean dos ejercicios.  

En el primero se compara la composición del CVP con dos modelos termodinámicos de 

cristalización fraccionada a partir de un basalto y una andesita de arco natural (Gualda et al., 2012), 

al igual que con los resultados experimentales de la cristalización de un basalto de arco hidratado 

(Nandedkar et al., 2014) (Fig. 38). En efecto, las rocas del CVP muestran #Mg relativamente bajos 

que se asemejan con los productos derivados de la cristalización de fases ricas en Mg-Fe típicas 
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de las primeras etapas evolutivas (Fig. 37d). Sin embargo, la figura 38 también muestra que a un 

mismo contenido de SiO2, todos los modelos de cristalización poseen mayorcontenido de CaO y 

más bajo Na2O que el CVP. En todo caso, estas sistemáticas parecen replicar las riolitas 

ecuatorianas como productos de la cristalización fraccionada de los magmas primitivos 

intermedios (Bryant et al., 2006; Chiaradia et al., 2009), un resultado consistente con su isotopía 

virtualmente idéntica.  

Figura 41. (A) Diagrama de fases de un basalto saturado en H2O modificado de Loucks (2021). Las 
tres líneas grises interceptan la secuencia de cristalización durante una evolución isobárica. (B, C, D) 
Líneas de fraccionamiento (LLD) considerando presiones relevantes para la corteza superior, media y 
baja en el contexto del CVP. Cada línea recalcula la secuencia de cristalización observada en (A). Por 
ejemplo, a los 1.8 GPa no se modela la cristalización de plagioclasa . En general, ninguna secuencia de 
cristalización, sin importar la presión, puede reproducir las composiciones del CVP. La línea vertical 
aguamarina representa la temperatura a la cual se predice una completa disolución de circones 
heredados (Miller et al., 2003). El polígono naranja representa las condiciones de P-T más adecuadas 
para el CVP (ver más abajo) 



 

Pág. 114 
 

Sin embargo, los modelos utilizados resultan de la cristalización a bajas presiones (< 1 GPa), y en 

esa medida, no proveen información sobre la evolución de los fundidos primitivos a profundidades 

relevantes para la corteza baja. Considerando que la presión puede tener un impacto significativo 

en la estabilidad mineral, también se modelan las líneas de liquidus considerando la cristalización 

de un mismo basalto a 1.8, 1.0 y 0.1 GPa utilizando los cálculos de Loucks(2021). Los resultados 

se observan en la figura 41.  

A los 1.8 GPa, equivalente a condiciones relevantes para el Moho debajo del CVP, la inestabilidad 

de la plagioclasa en la secuencia de cristalización deriva en fundidos con alto Al2O3 (Fig. 41), un 

resultado consistente con la naturaleza peraluminosa del CVP, y con la cristalización de magmas 

de arco a altas presiones (Blatter et al., 2013). Sin embargo, al no predecir la cristalización de 

anortita, los fundidos a altas presiones también derivan en un mayor CaO (Fig. 41), esencialmente 

porque el granate que se predice a estas composiciones y presiones es de tipo piropo (Mg)-

almandino (Fe). Además, la cristalización de abundante anfíbol a presiones de 1.0 y 1.8 GPa 

derivan en un contenido de Na2O constantemente bajo, que evidentemente contrasta con el 

enriquecimiento de Na2O en las rocas del CVP. Una vez más, es posible inferir que las riolitas de 

Ecuador resultan de la cristalización fraccionada de magmas intermedios o basálticos a presiones 

bajas o intermedias. Sin embargo, si las rocas del CVP no derivan de la cristalización fraccionada 

de un magma más primitivo, la otra posibilidad es que reflejen procesos de asimilación del 

basamento a medida que ascienden a lo largo de la gruesa corteza de la Cordillera Oriental.  

Un segundo ejercicio es el de evaluar los procesos de asimilación y cristalización fraccionada 

(AFC, por sus siglas en inglés) (DePaolo, 1981). Para estimar el amplio espectro de composiciones 

que pueden resultar de procesos como el AFC a diferentes P-T, se modela un rango de condiciones 

utilizando diferentes coeficientes de partición (D). Específicamente, se modulan el DSr y el DNd, 

asumiendo que el Sr es sensible a la cristalización de plagioclasa a bajas presiones y que el Nd es 

sensible al anfibol a altas presiones (Alonso-Perez et al., 2009; Blatter et al., 2013; Bottazzi et al., 
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1999; Dohmen and Blundy, 2014). La Figura 42 muestra las sistemáticas geoquímicas de un 

modelo de AFC resultante de la interacción de un basalto isotópicamente empobrecido (Kelemen 

et al., 2007) y la composición promedio del basamento de la Cordillera Oriental (Bissig et al., 

2014; van der Lelij et al., 2016a). Los modelos propuestos tienen un rango de valores de r y F que 

ejemplifican la cristalización fraccionada sin asimilación (r=0) y hasta altos grados de asimilación 

(r > 0.5), y consideran diferentes proporciones de masa cristalizada (F = 10-99%).  Las figuras 

42a, c y e consideran un ensamblaje mineralógico de bajas presiones, donde la plagioclasa se 

comporta como un mineral estable y por lo tanto Sr se comporta como compatible (Dohmen and 

Blundy, 2014). En cambio, las figuras 42b, d y f ejemplifican un ensamblaje a altas presiones, 

donde el Nd se comporta como compatible debido a la mayor estabilidad del anfibol (Bottazzi et 

al., 1999). Los modelos presentados muestran claramente que ninguna litología dominada por 

plagioclasa puede explicar las sistemáticas de las rocas del CVP, esencialmente porque los 

productos del CVP tienen enriquecimientos significativos de Sr y por lo tanto relaciones muy altas 

de Sr/Nd y Rb/Sr. Por otro lado, las sistemáticas de AFC dominadas por una fuente anfibolítica se 

acercan un poco más a las composiciones del CVP, pero lo hacen solo si se consideran altos grados 

de asimilación (r = 0.75-0.95) y elevadas fracciones de cristalización (F = 90-99%). En efecto, lo 

que sugiere este ejercicio es que las rocas del CVP se asemejan más a la fusión casi completa de 

las rocas del basamento, que a la interacción de diferentes proporciones entre un basalto primitivo 

y fundidos derivados de la asimilación cortical de las rocas encajonantes 

Altos grados de asimilación como los indicados por las tendencias de AFC requieren de elevadas 

temperaturas, que sin duda podrían generarse a través del calor latente resultante de la 

cristalización de un basalto. Sin embargo, si este proceso contribuye a la formación de CVP, se 

deberían observar anomalías de temperaturas elevadas debajo de la corteza congruentes con el 

requerimiento térmico. Y, aun así, justo lo opuesto se observa debajo del CVP, donde parecen 
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existir anomalías térmicas relativamente frías entre los 20 y 50 km de profundidad (Vargas et al., 

2019).  

Figura 42. Modelos de AFC siguiendo las ecuaciones de DePaolo, (1981). Los modelos consideran dos 
escenarios, en los cuales la compatibilidad del Sr, Nd, Pb y Rb varía con respecto a la presencia o 
ausencia de plagioclasa y anfíbol residual. Los coeficientes de partición en Bulk fueron calculados 
utilizando coeficientes relevantes para composiciones riolíticas y dacíticas del repositorio GERM 
(Earthref.org). La mineralogía de baja presión está constituida por 30% plagioclasa, 20% piroxeno, 20% 
anfíbol, 15% biotita, y 15% de feldespato potásico; mientras que la mineralogía de alta presión asume 
60% anfíbol, 20% piroxeno, 10% granate y 10% biotita. Los valores de r (relación de la tasa de masa 
asimilada a la tasa de cristalización) y de F (proporción de material cristalizado) fueron constreñidos 
entre 0 y 0.95, y entre 10 y 99%, respectivamente. Estos valores cubren el espectro completo entre 
cristalización fraccionada hasta una casi completa asimilación. 
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Adicionalmente, se ha demostrado que incluso considerando un 25% de asimilación, existe un 

limitante térmico que deriva en una alta cristalinidad del magma parental, imposibilitando su 

ascenso y eventual erupción (Glazner, 2007). Más aun, y dado que este modelo requiere de un 

flujo importante de basaltos hacia la corteza, es inevitable preguntarse ¿porque no hay evidencia 

de vulcanismo basáltico en la zona? Lo anterior es particularmente enigmático porque incluso en 

las zonas con el espesor más grueso de todos los Andes (S. Perú, ~70 km), donde el AFC ha sido 

considerado un proceso dominante, existe algunas evidencias de magmatismo basáltico en 

asociación con las secuencias más diferenciadas (Blum-Oeste and Wörner, 2016; Freymuth et al., 

2015).  

En conclusión, parece proco probable que las rocas del CVP deriven de la diferenciación por 

cristalización fraccionada de un magma más primitivo, incluso si se invocan procesos de 

asimilación cortical. En cambio, la evidencia geológica y geoquímica presentada más bien sugiere 

que la fusión cortical, sin el requerimiento de un basalto derivado del manto, puede ser un 

mecanismo más plausible. Los capítulos siguientes exploran esta hipótesis.  

 

3.2 Relación con fundidos corticales naturales y experimentales 
 

Las composiciones del CVP presentan algunas similitudes con fundidos de materiales corticales 

experimentales, derivados de una amplia gama de condiciones de P-T-H2O-X (Gao et al., 2016). 

La Figura 43 muestra los diferentes resultados de experimentos de fusión cortical realizados con 

y sin fluidos presentes, y derivados de fuentes máficas y félsicas. Sin embargo, es evidente que 

ninguno de estos experimentos puede replicar consistentemente la composición del CVP. En 

efecto, solo parece haber cierta semejanza con los fundidos en equilibrio con fuentes félsicas en 

términos de TiO2, MgO, Fe2O3 y K2O, pero luego estas mismas series también exhiben valores 

más bajos de Na2O. Considerando solamente el SiO2 y Na2O, las rocas del CVP parecen ser 
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similares a los fundidos en equilibrio con fuentes máficas. Aun así, éstas presentan un mayor 

contenido de CaO, MgO, TiO2 y un menor contenido de K2O. También es cierto que todas las 

series consideradas grafican dentro del campo peraluminoso, pero en este caso las rocas del CVP 

presentan una sistemática similar con aquellos fundidos en equilibrio con fuentes félsicas.  

En la figura 44 se amplía esta comparación, pero ahora en términos de la composición de fundidos 

corticales naturales, derivados de ambientes tectónicos diferentes y de protolitos distintos. Estos 

Figura 43. Diagramas tipo Harker de las rocas del CVP y fundidos experimentales producidos con y 
sin fluidos presentes, y en equilibrio con fuentes máficas y félsicas. Todos los datos experimentales 
derivan de la compilación de Gao et al. (2016). 
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incluyen: (1) Secuencias TTG (Trondhjemita-Tonalita-Granito) del Arqueano, que posiblemente 

derivan de la fusión de fuentes máficas en presencia de agua (Laurent et al., 2014; Moyen, 2011), 

(2) Leucogranitos del Himalaya, que probablemente son el resultado de la fusión por 

deshidratación de rocas félsicas formadas por la colisión continente-continente entre India y Asia 

(Cao et al., 2022; Searle et al., 2009b) y (3) la formación Ollo de Sapo, representando fundidos 

corticales formados mediante fusión por deshidratación de metapelitas (García-Arias et al., 2018) 

posiblemente asociado a un contexto extensional impuesto por la apertura del océano Rhéico (von 

Raumer and Stampfli, 2018).  

De igual manera que con la comparación anterior, las rocas del CVP no presentan ninguna similitud 

a lo largo de todos los elementos mayores con estos fundidos corticales naturales. Por ejemplo, el 

CVP comparte los mismos valores de TiO2, MgO, CaO, Fe2O3 y K2O con los Leucogranitos del 

Himalaya, pero estos presentan mayor SiO2, y menor Na2O y Al2O3. Por otro lado, el CVP muestra 

la emblemática firma de alto Na2O de las TTG, pero también exhibe concentraciones altas de K2O. 

En cambio, las rocas de Ollo de Sapo tienen concentraciones de CaO y K2O similares a las del 

CVP, pero también exhiben valores más bajos de Na2O. En general, el CVP parece seguir la misma 

tendencia peraluminosa que los fundidos de fuentes félsicas, pero se diferencia de las TTG que 

tienen un índice de peralcalinidad más bajo.  

Aunque ninguna de las series consideradas replica las concentraciones del CVP, es posible hacer 

algunas inferencias con base en esta información. Primero, es evidente que invocar un protolito 

félsico es inconsistente con los valores relativamente bajos de SiO2 del CVP, especialmente si se 
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compara con los fundidos en equilibrio con fuentes félsicas, como los leucogranitos. Considerando 

que las rocas del CVP pueden tener hasta un 66% de SiO2, su fuente debe ser al menos de 

composición intermedia. Segundo, es también claro que las rocas del CVP no pueden derivar de 

Figura 44. Diagramas tipo Harker de las rocas del CVP y fundidos corticales derivados de contextos 
tectónicos distintos y a condiciones P-T-H2O contrastantes. Los datos de leucogranitos del Himalaya 
son de Cao et al. (2022), los de las series TTG de Laurent et al. (2014) y Moyen, (2011); y los de 
Ollo de Sapo de García-Arias et al. (2018). 
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una fuente máfica por sus bajos valores de MgO, CaO, TiO2 y Fe2O3 (Fig. 41 y 42). Además, su 

isotopía enriquecida también descarta la participación de la fusión de basaltos de la placa oceánica 

en subducción o basaltos acrecionados a la base de la corteza (underplating) (Atherton and Petford, 

1993; Defant and Drummond, 1990).  

Sin embargo, y a pesar de estas diferencias, el alto Na2O y la naturaleza trondjhemítica de las rocas 

del CVP indica que puede existir un proceso genético similar al de las TTG en donde la presencia 

de agua sea capaz de desestabilizar la plagioclasa para generar el alto Na2O y la firma 

trondjhemítica (Castro et al., 2013; Patiño Douce and Harris, 1998; Pourteau et al., 2020). Por lo 

tanto, de estas comparaciones se sugiere que las rocas del CVP posiblemente derivan de la fusión 

de un protolito de composición intermedia en presencia de agua libre.  

 

3.3 Evidencia geoquímica de fundidos saturados en H2O 
 

Utilizando los análisis de plagioclasa de las rocas del CVP publicados en otros estudios, y los 

acercamientos termobarométricos derivados de la composición de los anfíboles de las mismas 

muestras (Rueda-Gutiérrez, 2020), es posible aplicar el higrómetro de plagioclasa para estimar las 

concentraciones de agua en profundidad (Waters and Lange, 2015). Los resultados de estos 

cálculos (Tabla 2 y Fig. 45) sugieren que las rocas del CVP presentan hasta un 12 wt% de H2O, 

excediendo en casi el doble los valores típicos de las rocas de arco.  

Tomando en cuenta que las litologías continentales básicamente carecen de agua libre, y solo un 

pequeño porcentaje del H2O disponible se encuentra en la estructura de las fases hidratadas (i.e. 

anfiboles o micas) (Yardley, 2009; Yardley and Valley, 1997), es injustificado invocar una fusión 

por deshidratación para las rocas del CVP. Una manera de cuantificar este proceso es a través de 

un cálculo del H2O resultante de la fusión parcial de una litología hidratada hipotética, 

considerando la partición del H2O en anfíboles y micas (AmphDH2O = 0.2 and MicaDH2O = 0.5; Hauri 
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et al., 2006)). En este ejercicio, solo a muy bajos grados de fusión parcial (< 0.1 F) las 

concentraciones de H2O llegan a los 8.5 wt% (Fig. 45). Claramente, la fusión parcial por 

deshidratación no parece ser un proceso factible para explicar el enriquecimiento en agua del CVP. 

En cambio, y siguiendo la interpretación a la que se llegó con los elementos mayores, es más 

probable que el CVP derive de la fusión en presencia, o exceso, de H2O libre. 

Muestra wt% H2O %An %Ab T (°C) P (bars) SiO2 TiO2 Al2O3 FeO MgO CaO Na2O K2O 

P45-1 12.5 5% 96% 600 8000 

69.9 0.2 17.5 1.8 0.1 0.3 5.4 3.7 
P45-1 12.6 70% 95% 600 8000 
P45-1 12.7 7% 95% 600 8000 
P45-1 12.8 9% 92% 600 8000 
P45-1 13.0 26% 80% 600 8000 

P47-1 12.5 25% 81% 611 8000 

70.5 0.1 16.8 1.2 0.1 0.3 6.5 3.7 

P47-1 12.5 22% 83% 611 8000 
P47-1 12.1 9% 93% 611 8000 
P47-1 12.0 8% 94% 611 8000 
P47-1 12.1 9% 93% 611 8000 
P47-1 12.0 8% 94% 611 8000 
P47-1 11.8 5% 96% 611 8000 
P47-1 12.1 10% 92% 611 8000 
P47-1 12.1 10% 92% 611 8000 
P47-1 9.1 1% 99% 611 8000 
P47-1 9.2 4% 97% 611 8000 
P47-1 9.7 3% 97% 611 8000 

 

Tabla 2. Valores de composiciones de plagioclasa (%An y % Ab), presión (P), temperatura (T) y 
composición de roca total utilizados para los cálculos higrométricos de plagioclasa de Waters and Lange 
(2015). Los valores de P-T fueron obtenidos de los cálculos termobarométricos de anfíbol de Rueda-
Gutiérrez (2020). Las estimaciones del contenido pre-eruptivo de H2O se encuentran graficadas en la figura 
45. 

 

 

Algunos estudios experimentales de fusión en exceso de H2O indican que incluso a bajas presiones, 

la disponibilidad de H2O lleva a la desestabilización completa de la plagioclasa (Gardien et al., 

2000; Patiño Douce, 1996). Como ya se ha mencionado, esto se alinea bien con el hecho de que 

las rocas del CVP tienen alto Na2O, y también con su posible asociación genética con las TTG. La 

presencia de H2O libre durante la fusión también parece estabilizar anfibol peritéctico, es decir, 
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que se forma debido a las reacciones de hidratación de posible piroxeno/granate preexistente 

(Gardien et al., 2000; Schwindinger et al., 2019). Una mineralogía residual rica en anfíbol y pobre 

en plagioclasa que caracteriza la fusión en presencia de H2O se distingue de la mineralogía residual 

resultante de la fusión por deshidratación, que normalmente incluye un arreglo de fases con 

piroxeno, granate y plagioclasa (Clemens et al., 2020; Weinberg and Hasalová, 2015). Con base 

en esto, y considerando que la partición de los elementos traza es sensible a los minerales en 

equilibrio presentes en el sólido, a continuación, se discuten las variaciones de elementos traza del 

CVP y otros fundidos corticales naturales. 

 

 

Figura 45. (A) valores de H2O pre-eruptivos obtenidos de inclusiones fundidas y con el higrómetro de 
plagioclasa de diferentes magmas derivados de zonas de subducción. El higrómetro de plagioclasa 
utilizado para las rocas del CVP es el de Waters y Lange (2015), a partir de los datos de composiciones 
de plagioclasa de Rueda-Gutiérrez (2020). Solo aquellos de color rojo intenso derivan de plagioclasas 
con relativamente más alto contenido de anortita (> An10), y pueden ser considerados representativos.En 
general, las rocas del CVP tienen casi el doble de H2O pre-eruptivo que el resto de las rocas de arcos 
volcánicos. (B) Variaciones en el contenido de H2O durante la fusión parcial de litologías hipotéticas 
hidratadas. AmphDH2O and MicaDH2O fueron compilados de Hauri et al (2006) al promediar los D de las 
condiciones experimentales entre 0.5 y 1 GPa, a < de 1000°C. Las concentraciones de H2O de los 
anfíboles fue obtenida del promedio de estándares naturales de Koga et al. (2003). Concentraciones de 
H2O en micas fueron obtenidas de Luisier et al. (2019). Incluso a porcentajes de fusión muy bajos (1%), 
las concentraciones de H2O no alcanzan las aquellas del CVP. 



 

Pág. 124 
 

3.4 Fraccionamiento de elementos traza durante la fusión en presencia de H2O 
 

La influencia de la plagioclasa en los coeficientes de partición del Sr, sumado al hecho de que el 

Eu+2 puede substituir al Sr en la estructura mineral de la plagioclasa (Weill and Drake, 1973), 

sugiere que su desestabilización durante la fusión parcial debería tener un impacto significativo en 

las anomalías de Eu* y en las relaciones de Sr/Nd de los fundidos corticales. En efecto, las 

anomalías positivas de Eu* y los valores altos de Sr/Nd en los magmas tipo TTG (Fig. 46a) indican 

que debe existir una desestabilización de la plagioclasa inducida por la fusión en presencia de H2O 

(Laurent et al., 2014; Moyen, 2011; Moyen and Martin, 2012; Pourteau et al., 2020).  

En contraste con los TTG, fundidos corticales como los leucogranitos de Himalaya u Ollo de Sapo 

tienen anomalías negativas de Eu* y relaciones de Sr/Nd más bajas (Fig. 46a), probablemente 

porque su fusión se desarrolló a través de reacciones de deshidratación en donde la plagioclasa se 

mantiene como una fase estable (Clemens et al., 2020; Weinberg and Hasalová, 2015). Esa misma 

tendencia se observa en las riolitas del frente volcánico, que tienen valores bajos de Sr/Nd y 

anomalías de Eu* negativas, consistentes con un origen derivado de la cristalización fraccionada 

de plagioclasa de los magmas intermedios (Bryant et al., 2006). Es interesante ver que las rocas 

del CVP grafican como un nodo extremo en la figura 46, sugiriendo no solo que la mineralogía 

residual después de la fusión carece de plagioclasa, sino también que el protolito mismo, previo a 

la fusión, debió tener abundante plagioclasa. De hecho, en la figura 46a, c y e se observa que hay 

una correlación entre los valores de Eu*, Sr/Nd y Na2O, sugiriendo que hay una relación entre la 

desestabilización de la plagioclasa y los enriquecimientos de Sr, Eu y Na2O en el fundido. Esta 

evidencia refuerza la hipótesis propuesta anteriormente de que la fusión ocurrió en presencia de 
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H2O libre. Sin embargo, también se abre la interrogante de si la inestabilidad de la plagioclasa 

pudo resultar de un aumento en la presión de fusión. 

En principio, las relaciones elevadas de Sr/Y del CVP, que son similares a las de la serie de TTG, 

sugieren una profundidad de fusión similar (Fig. 46b). Por su puesto, esto solo es cierto si se 

considera que la relación Sr/Y está controlada únicamente por variaciones en la presión de fusión 

Figura 46. (A, C y E) Relaciones y concentraciones de elementos traza sensibles a la cristalización de 
la plagioclasa durante la fusión de la corteza. (B, D, F) Relaciones y concentraciones de elementos traza 
sensibles a la cristalización de anfíbol y granate durante la fusión de la corteza. Los datos utilizados 
derivan de las mismas fuentes que la figura 43. 



 

Pág. 126 
 

(Chiaradia, 2015; Moyen, 2009). Siguiendo esta hipótesis, es posible inferir que los altos valores 

de Sr/Y en el CVP  derivan de la fusión de porciones de la corteza baja en un orógeno con un 

grueso espesor (p. ej. Hu et al., 2017; Lieu and Stern, 2019). Sin embargo, es interesante observar 

que las rocas del CVP también tienen valores bajos de Dy/Yb y bajas concentraciones de Yb (fig. 

46d), una firma geoquímica que es emblemática del anfibol residual, y que ha sido utilizada para 

invocar la diferenciación magmática a presiones relativamente bajas en la corteza (Bottazzi et al., 

1999; Davidson et al., 2007). En todo caso, estas sistemáticas geoquímicas indican que el granate, 

una fase que solo es estable a altas presiones, parece ser en este caso menos abundante que el 

anfibol (Alonso-Perez et al., 2009).  

El desacoplamiento de estas dos relaciones (i.e. Sr/Y vs Dy/Yb), que en principio deberían 

correlacionar entre sí, se observa en la figura 46f. Los magmas formados por fusión por 

deshidratación (i.e. Ollo de Sapo y leucogranitos del Himalaya) presentan bajo Sr/Y pero alto 

Dy/Yb, indicando una fuente rica en granate y plagioclasa (Fig. 44c) (Cao et al., 2022; García-

Arias et al., 2018). En cambio, las rocas del CVP presentan altos valores de Sr/Y a bajas relaciones 

de Dy/Yb (Fig. 46f), posiblemente porque los fundidos estuvieron en equilibrio con un residuo 

rico en anfibol y carente de plagioclasa. Estas sistemáticas contrastantes pueden explicarse si se 

invoca una fusión en presencia de H2O, donde no solo se desestabiliza la plagioclasa, sino que 

también se forman cantidades significativas de anfibol peritéctico (Gardien et al., 2000; Weinberg 

and Hasalová, 2015). 

 

3.5 Condiciones de P-T de fusión y la naturaleza de la fuente cortical 
 

Uno de los aspectos más representativos de las rocas del CVP, y que representa otra de las varias 

diferencias con los magmas de arco, está relacionado con su gran cantidad de circones heredados. 

Los xenocristales de circón están rodeados de nuevos bordes magmáticos, pero no se han reportado 
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núcleos de circones que coincidan con la edad de cristalización determinada por otros métodos 

isotópicos (5.9-0.9 Ma) (Bernet et al., 2016). El solo hecho de contener tan alta cantidad de 

circones heredados ya indica que la fusión tuvo que ocurrir a bajas temperaturas (T < 840°C) 

(Miller et al., 2003). De hecho, este límite térmico permite hacer futuras inferencias sobre las 

condiciones de P-T durante la fusión. Por ejemplo, considerando el diagrama de fase de magmas 

saturados en agua (Fig. 41), podemos estimar el rango de P-T en donde tanto el anfíbol como el 

circón se mantienen estables, pero también en donde se desestabiliza el granate y la plagioclasa. 

Con este acercamiento, es posible inferir que las condiciones de P-T para la fusión probablemente 

se ubican en el polígono naranja (Fig. 41), representando una temperatura entre 780 y 840°C y una 

presión entre 0.8 y 1.2 GPa (28-38 km). Por otro lado, si las temperaturas necesarias para la fusión 

son así de bajas como lo sugiere el diagrama de fase, quiere decir que la presencia de agua es un 

requerimiento clave en la disminución de la temperatura del solidus. De hecho, se ha propuesto 

recientemente que la gran abundancia de circones heredados en magmas corticales es un indicador 

de fusión en presencia de H2O libre (Bea et al., 2021).  

Otro factor importante que deriva de la gran cantidad de circones heredados es la posibilidad de 

obtener información sobre la edad y composición de las rocas del basamento involucradas en la 

fusión parcial. Por ejemplo, la distribución de los circones del CVP presenta un rango entre el 

Precámbrico al Paleozoico, con picos significativos centrados a los 450-440 Ma (Ordovícico-

Silúrico) y 900-1100 Ma (Neo- Meso-Proterozoico) (Fig. 48) (Bernet et al., 2016).  
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Distribuciones con edades de U-Pb similares se observan también en las rocas metamórficas, 

sedimentarias e ígneas del basamento de los macizos de Santander o Floresta (Cardona et al., 2016; 

Horton et al., 2010; Rodriguez-Corcho et al., 2022; van der Lelij et al., 2016b). Sin embargo, las 

rocas del macizo de Santander muestran dos picos importantes en el Triásico y Silúrico, mientras 

que las de Floresta no parecen tener ninguna edad del Mesozoico (Fig. 47).  

Figura 47. Distribución de densidad tipo Kernel (Varmeesch, 2018) de (A) edades de U-Pb en circones 
heredados del CVP (Bernet et al., 2016) y (B y C) edades U-Pb en circones de los macizos que 
representan el basamento de la Cordillera Oriental en cercanía con el CVP (Floresta y Santander) 
(Rodríguez-Corcho et al., 2022). El espectro de edades del macizo de Floresta se sobrelapan mejor con 
el registro de circones heredados del CVP. 
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Considerando esta evidencia, es posible que el CVP pudo haber derivado de la fusión de rocas 

afines al macizo de Floresta, que cuenta con una mayor distribución de edades Proterozoicas y 

ningún pico en el Triásico. Finalmente, el hecho de que todos los circones heredados cuentan con 

un borde de recristalización magmático también sugiere que los xenocristales debieron haber 

estado incorporados durante la formación del magma mismo, y que no fueron simplemente 

arrastrados mecánicamente durante el ascenso y la erupción.  

Las rocas sedimentarias de la formación Floresta incluyen areniscas líticas con contenidos 

variables de anfibol, feldespato, epidota y mica; características composicionales que han sido 

relacionadas con sedimentos inmaduros depositados durante la orogenia Famatiniana (Cardona et 

al., 2016). Desafortunadamente, la composición química de estas rocas es desconocida, y por lo 

tanto es difícil evaluar con mayor detalle su posible rol en la formación del CVP. A pesar de esto, 

la naturaleza inmadura de estas rocas sedimentarias también implica que su composición no debe 

ser significativamente diferente a la de su fuente, y, por lo tanto, las rocas metamórficas e ígneas 

con edades del Ordovícico y Silúrico deberían representar equivalentes composicionales. Estas 

rocas se sobreponen isotópicamente con las rocas del CVP, y representan entonces los mejores 

análogos de la corteza debajo del CVP y posiblemente del protolito mismo. 

 

3.6 El origen del exceso de H2O debajo de la cordillera Oriental 
 

Durante las últimas tres décadas se ha pensado que el agua en la corteza solo se encuentra asociada 

con las fases minerales hidratadas (Yardley, 2009; Yardley and Valley, 1997). Sin embargo, 

estudios recientes han propuesto que fluidos libres (principalmente H2O y CO2) pueden circular y 

atravesar la corteza (Hiett et al., 2022, 2021; Newell et al., 2015), generando a su paso reacciones 

metamórficas y de fusión parcial (Weinberg and Hasalová, 2015). Estos fluidos pueden generarse 

en tres diferentes contextos: (1) Deshidratación de rocas superficiales que han sido cabalgadas por 



 

Pág. 130 
 

otras durante eventos tectónicos compresivos en la corteza (underthrusting; Berger et al., 2008), 

(2) cristalización de magmas basálticos derivados del manto (Annen and Sparks, 2002; Plank et 

al., 2013) o (3) deshidratación de placas oceánicas en subducción (Hiett et al., 2022, 2021; Newell 

et al., 2015). 

En principio, el contexto tectónico de la Cordillera Oriental, que incluye un sistema de 

cabalgamiento y plegamiento regional podría potencialmente inducir un gradiente metamórfico 

inverso, permitiendo que se hidraten partes profundas de la corteza. Un escenario similar a éste ha 

sido propuesto en otros sistemas orogénicos, como en los Alpes, para explicar la fusión en exceso 

de H2O (Berger et al., 2008). En el caso Alpino, las fallas corticales profundas y las zonas de cizalla 

han permitido crear un sistema de conductos de flujo de fundidos y fluidos que contribuyen al 

ascenso del magma. Y aunque se ha propuesto que fallas profundas y sistemas de fractura similares 

se encuentran precisamente debajo del CVP (Monsalve et al., 2019), la geoquímica de los gases 

disueltos del sistema geotérmico de Paipa también indica que entre un 33-55% del He debe 

provenir del manto (He R/Ra = ~3.5) (Alfaro-Valero et al., 2020). Por supuesto, el hecho de que 

exista un aporte mantélico no imposibilita el hecho de que se esté también deshidratando la corteza 

a profundidad, pero sí sugiere que deben existir fluidos mantélicos permeando la corteza. Es 

posible entonces considerar la segunda posibilidad, que sugiere que la cristalización y 

desgasificación de magmas manto-derivados en profundidad sea la fuente del H2O y del He 

mantélico. Sin embargo, como ya se discutió en la sección 3.1 de este capítulo, no parece existir 

algún componente basáltico en la petrogénesis del CVP. Más aún, tampoco parecen existir cuerpos 

basálticos manto-derivados en la Cordillera Oriental, indicando que no debería haber ninguna 

desgasificación en el sistema magmático del CVP que contribuyera a la generación de una firma 

mantélica de He.  

Y, aun así, atribuir el He mantélico a un flujo de fluidos de la placa en subducción también parece 

poco probable. A diferencia de los gases nobles más pesados como el Ar, Kr o el Xe, el He cuenta 
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con un coeficiente de solubilidad muy alto y se difunde rápidamente en los primeros estadios de 

la subducción (Bekaert et al., 2021; Hilton et al., 2002). Esto sugiere que cualquier He alojado en 

los componentes subducidos probablemente se perderá durante la subducción plana de la placa 

Nazca o Caribe, antes de llegar al punto en el manto debajo del CVP. También es cierto que el H2O 

es más resiliente a trayectorias de P-T más altas (Schmidt and Poli, 2013), y entonces la fuente del 

agua podría atribuirse a la deshidratación de la litosfera oceánica. En todo caso, la fuente 

proveedora H2O, y de He, debería provenir de algún lugar del manto mismo. Por supuesto, esto 

conlleva a una complejidad extra, casi paradójica: si en efecto el manto se encuentra hidratado por 

fluidos de dos placas en subducción, ¿por qué no hay evidencia de magmatismo mato-derivado en 

superficie? La única posibilidad remanente es que el manto debajo del CVP esté demasiado frío 

como para poder fundirse. 

Investigaciones recientes de la estructura térmica de la Cordillera Oriental, basados principalmente 

en atenuación de ondas coda (Vargas et al., 2019), muestran la formación de algunas anomalías 

térmicas negativas en la región debajo del CVP. Por ejemplo, a una profundidad de ~100 km, que 

posiblemente es equivalente al límite de Litósfera-Astenosfera (Blanco et al., 2017), las 

temperaturas modeladas son de hasta ~30°C más bajas que el solidus de una peridotita hidratada 

(Fig. 48) (Grove et al., 2009). La fusión del manto es poco probable bajo estas condiciones. Otros 

acercamientos geofísicos han sugerido que el manto litosférico se puede extender a profundidades 

mucho mayores (Mojica Boada et al., 2022), alcanzando hasta ~130 km debajo del CVP. 

Considerando también que la placa en subducción está proyectada a una profundidad de 140-150 

km, parece ser difícil que exista una cuña de manto astenosférico caliente (>800°C). De hecho, los 

mismos autores han propuesto que las anomalías de funciones receptoras debajo de la Cordillera 

Oriental son evidencia de una litosfera delaminada. Lo que sugieren estas interpretaciones es que 

la cuña del manto debajo del CVP está fuertemente influenciada por materiales fríos y densos, y 

que la estructura de la placa en subducción y la arquitectura cortical de la zona han evolucionado 

hacia la formación de un manto astenosférico relativamente frío. Es posible inferir entonces que, 
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a pesar del estado de hidratación del manto, este nunca alcanzará la fusión parcial necesaria para 

formar magmatismo basáltico en superficie.  

En este contexto, el origen del H2O debe provenir de las dos placas en subducción (i.e. Caribe y 

Nazca) que posiblemente se sobreponen justo por debajo del CVP (Sun et al., 2022). El grado de 

hidratación en ambos casos podría derivar también de la naturaleza misma de la litosfera oceánica: 

fría, densa y gruesa para Caribe (Kellogg et al., 2019), pero también anómalamente gruesa e 

hidratada en Nazca (Siravo et al., 2019). En efecto, modelos termo-mecánicos han encontrado un 

exceso anómalo de H2O en las terminaciones de la subducción plana (Gutiérrez‐Aguilar et al., 

2022), y una asociación directa con la formación de un manto hidratado y serpentinizado (Nikulin 

Figura 48. Diagrama de fases de peridotita hidratada modificada de Grove et al. (2009). Las 
concentraciones de agua en las fases hidratadas derivan de acercamientos experimentales de Hacker et 
al. (2003), considerando una litología lherzolítica. El gradiente de P-T debajo del CVP es obtenido de 
los acercamientos geofísicos de Vargas et al. (2019). Los últimos dos polígonos, a 25 y 150 km fueron 
ubicados de tal manera que siguieran las sistemáticas de disminución de temperatura de la cuña del 
manto conforme se acercan a la interfaz de la placa oceánica en subducción. El gradiente debajo del 
CVP se acerca, pero en realidad nunca cruza el solidus de la peridotita. 
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et al., 2019). Adicionalmente, se ha propuesto también que la subducción plana tiene la capacidad 

de desplazar el manto litosférico hacia la cuña del manto astenosférico mismo, afectando la 

estructura térmica e inhibiendo el magmatismo (Axen et al., 2018). Es decir, la subducción plana 

puede desplazar las geotermas del manto hacia abajo y hacia atrás relativo a la trinchera, generando 

así una cuña astenosférica relativamente más fría que las observadas en zonas de subducción 

normales (Liu et al., 2022). En efecto, esta evidencia correlaciona con las observaciones de las 

anomalías de baja temperatura de la Cordillera Oriental (Vargas et al., 2019), concuerda con la 

evidencia de falta de magmatismo manto-derivado en el área de estudio, y es también consistente 

con un manto anómalamente hidratado, frío y boyante debajo del CVP (Siravo et al., 2019).  

Mucha del agua en el manto se encuentra almacenada en serpentinita, que puede almacenar hasta 

14 wt% de H2O (Hacker et al., 2003). Sin embargo, a las condiciones de temperatura hipotetizadas 

debajo del CVP, que exceden 700°C, la serpentinita se desestabiliza rápidamente para formar 

clorita (Fig. 48), la cual solo almacena hasta ~1.9 wt% H2O. Esto sugiere que a condiciones de P-

T levemente más bajas que el solidus, y similares a las alcanzadas por el aparente gradiente de P-

T debajo del CVP, la desestabilización de la serpentinita produce fluidos libres que no pueden 

acomodarse en la estructura de la clorita. Ahora, si estos fluidos no se consumen durante la fusión 

debido a la existencia de un manto relativamente frío, su único destino es el de ascender e infiltrar 

la corteza continental. En conclusión, la evidencia presentada sugiere que una combinación entre 

la deshidratación de las placas en subducción, la rehidratación del manto y la subsecuente 

desestabilización de la serpentinita a temperaturas relativamente bajas (700-800°C) contribuyen a 

la liberación de H2O enriquecida con He mantélico a la superficie. Durante su transporte por 

conductos corticales se propone que estos fluidos inducen a la fusión parcial de la corteza 

baja/media para dar origen al CVP.  
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D. Conclusiones generales 
 

A lo largo de este trabajo se utilizaron evidencias geoquímicas de múltiples componentes de las 

márgenes convergentes (i.e. sedimentos, corteza oceánica-continental y manto) para entender los 

procesos que dan origen a las rocas magmáticas de las zonas de subducción. 

Por un lado, se demuestra que la composición tanto del arco activo de Colombia, como los arcos 

de Centroamérica y México refleja la naturaleza de los materiales que se subducen en sus 

respectivas trincheras, sean estos de naturaleza oceánica para Centroamérica y Colombia, o 

corticales para México. Se documenta también que el papel de la arquitectura de la corteza o la 

geometría de la subducción no parecen tener inferencias en las sistemáticas de ciertos indicadores 

geoquímicos. Estos resultados contrastan fuertemente con las propuestas petrogenéticas recientes 

del magmatismo de arco (Turner et al., 2016; Turner and Langmuir, 2022a, 2022b, 2015a), que 

sugieren que las variaciones geoquímicas de primer orden deben estar moduladas por el espesor 

cortical o el estado térmico de la placa oceánica subducida. En cambio, la relación entre los 

materiales subducidos y la composición de los volcanes de arco se observa de manera evidente 

utilizando los elementos U y Ba. En particular, se propone que la relación de estos dos elementos 

con el K2O se comporta de manera conservativa a lo largo del canal de subducción y durante la 

diferenciación magmática. Dado que su fraccionamiento parece solo responder a procesos 

biológicos en la columna de agua relacionados con la productividad primaria y la conservación de 

la materia orgánica en el piso marino, cualquier cambio observado en los volcanes debe tener un 

mismo origen biogénico que puede ser trazado a los materiales de la subducción. 

En Colombia, el principal control geoquímico del océano parece darse en respuesta a una 

batimetría irregular que define la fracción de carbonato, COrg y U autigénico durante la 

sedimentación, pero también por el aporte de una fuente rica en Th que parece provenir de aportes 

terrígenos del interior del continente. Las interacciones entre la tectónica y los procesos 

oceanográficos en la cuenca de Panamá hacen del arco colombiano un laboratorio natural muy 

adecuado para explorar las interacciones entre la biología y el magmatismo. Por otro lado, a lo 

largo del PEE las variaciones en los sedimentos subducidos las imponen tres zonas de surgencia 

que se forman en un contexto climático y medioambiental propio de los últimos ~11 Ma. Un 

análisis secular realizado a partir de secuencias sedimentarias del PEE, así como del registro 
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volcánico del Mioceno permitió hacer también inferencias de cómo y porqué han cambiado estas 

condiciones. En particular, se propone que hacia el Mioceno tardío se formaron tres jets de viento 

como resultado de las diferencias de temperatura entre el polo norte y la zona ecuatorial en un 

contexto de enfriamiento planetario. Se concluye entonces que los efectos del cambio climático 

pueden quedar almacenados en el registro volcánico, y que por lo tanto los volcanes de arco 

representan un registro poderoso de las condiciones medioambientales de cuencas oceánicas 

subducidas. 

Aunque es cierto que la discusión de las rocas del CVP rompe con el hilo climático-oceanográfico-

magmático de este trabajo, su naturaleza y composición son vitales para testear otras hipótesis 

importantes del magmatismo en zonas de subducción. Más allá de las implicaciones que derivan 

en los modelos de formación de fundidos corticales, la composición del CVP también demuestra 

que los procesos transcorticales propuestos para el origen del magmatismo de arco arquetípico 

podrían no ser tan generalizados como se ha propuesto antes (Annen et al., 2006; Bezard et al., 

2014; Hildreth and Moorbath, 1988; Klaver et al., 2018; Reubi and Blundy, 2009). En particular, 

es evidente que las rocas del CVP no hacen arreglos lineales con las andesitas volumétricamente 

representativas del frente volcánico, imposibilitando su participación como los miembros pobres 

en SiO2 en las mezclas hipotéticas. Por otro lado, invocar la presencia de rocas similares a las del 

CVP a lo largo de la margen andina también es poco probable. Principalmente, porque su 

formación parece resultar de condiciones tectónicas muy particulares que solo se cumplen en un 

contexto de interacción de dos placas tectónicas, ambas subduciendo de manera plana y en un 

orógeno engrosado y extensamente fallado. 

Sin embargo, y a pesar de representar el resultado de un contexto tectónico muy local, la naturaleza 

del CVP pueden servir para poner a prueba las hipótesis del origen de los fundidos corticales. Esto 

no es solo cierto porque el CVP representa una evidencia reciente y volcánica que se relaciona a 

condiciones tectónica del presente, sino también porque sus sistemáticas geoquímicas constriñen 

de manera clara las reacciones de fusión y los parámetros de P-T-H2O durante su formación. 
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F. Anexos 
 

Anexo 1.  Artículo publicado #1 
Título: A Biogeochemical Imprint of the Panama Basin in the North Andean Arc 

Fecha de publicación: 23 de junio del 2021 

Revista: Geochemistry, Geophysics, Geosystems 

DOI: https://doi.org/10.1029/2021GC009835 

 

Anexo 2.  Artículo publicado #2 
Climate-driven compositional modifications of arc volcanoes along the East Equatorial Pacific 

Margin — The magmatic response to a cooling planet. 

Fecha de publicación: 22 de octubre del 2022 

Revista: Earth-Science Reviews 

DOI: https://doi.org/10.1016/j.earscirev.2022.104228 

 

Anexo 3. Bases de datos de sedimentos y rocas volcánicas 
Debido a la extensión de las bases de datos de sedimentos y rocas volcánicas del PEE, abajo se 
disponen enlaces de descarga permanentes, obtenidos directamente del repositorio asociado al 
artículo en donde se publicaron los datos. 

 

A.3.1 Composición de los sedimentos del Pacífico Este Ecuatorial 
Enlace de descarga: https://ars.els-cdn.com/content/image/1-s2.0-S0012825222003129-
mmc2.xlsx 

 

A.3.2 Composición de las rocas volcánicas del arco activo 
Enlace de descarga: https://ars.els-cdn.com/content/image/1-s2.0-S0012825222003129-
mmc4.xlsx 

https://ars.els-cdn.com/content/image/1-s2.0-S0012825222003129-mmc2.xlsx
https://ars.els-cdn.com/content/image/1-s2.0-S0012825222003129-mmc2.xlsx
https://ars.els-cdn.com/content/image/1-s2.0-S0012825222003129-mmc4.xlsx
https://ars.els-cdn.com/content/image/1-s2.0-S0012825222003129-mmc4.xlsx
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A.3.3 Composición de las rocas del arco Mioceno 
Enlace de descarga: https://ars.els-cdn.com/content/image/1-s2.0-S0012825222003129-
mmc5.xlsx 

 

 

Anexo 4. Resultados geoquímicos de rocas y sedimentos 
 

A.4.1 Composición de U, Ba y K2O de los sedimentos oceánicos de la margen mexicana 

Muestra Tipo a,b Long 
W Lat N Perf. /Exp 

Prof. 
Núcleo 
(min) 
[cm] 

Prof. 
Núcleo 
(max) 
[cm] 

Edad 
(Ma)c 

C.org 
c K2Od Bad Ud 

2R1W DSDPa -99.18 15.85 66-487 100 102 0.1 1.7 2.5 675 3.20 
3R1W DSDP -99.18 15.85 66-487 50 52 0.3 1.6 2.7 814 3.64 
6R1W DSDP -99.18 15.85 66-487 100 102 0.4 1 2.7 966 3.25 
7R1W DSDP -99.18 15.85 66-487 100 102 0.6 0.9 2.4 983 3.23 
9R2W DSDP -99.18 15.85 66-487 106 108 0.7 0.8 2.7 1366 3.97 

11R2W DSDP -99.18 15.85 66-487 100 102 0.8 0.4 2.6 1843 7.90 
12R1W DSDP -99.18 15.85 66-487 100 130 1.0 0.4 2.7 2854 4.03 
13R2W DSDP -99.18 15.85 66-487 100 102 2.1 0.2 2.4 3601 1.89 
14R2W DSDP -99.18 15.85 66-487 52 52 5.4 0.2 2.0 5588 2.88 
15R2W DSDP -99.18 15.85 66-487 100 102 8.2 0.2 2.2 4063 2.01 
17R1W DSDP -99.18 15.85 66-487 53 55 9.8 0.1 1.8 7168 3.56 
18R2W DSDP -99.18 15.85 66-487 53 55 10.2 0.1 1.6 7776 3.01 

VM-28-160 Pistónb -98.98 15.83 Vema/R. 
Conrad 

Flujo 
inferior >870   2.54 504 3.3 

RC-12-35 Pistón -96.20 15.30 Vema/R. 
Conrad 850 870   2.33 609 3.74 

VM-18-339 Pistón -95.62 15.17 Vema/R. 
Conrad 510 540   1.8 709 5.96 

VM-18-338 Pistón -95.72 15.13 Vema/R. 
Conrad 

Flujo 
inferior >758   1.91 666 4.62 

https://ars.els-cdn.com/content/image/1-s2.0-S0012825222003129-mmc5.xlsx
https://ars.els-cdn.com/content/image/1-s2.0-S0012825222003129-mmc5.xlsx
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A.4.2 Composición elemental e isotópica de las rocas del Complejo Volcánico de Paipa 
 

Muestra PAI-1802B PAI-1803B PAI-1804A PAI-1806a PAI-1806b 
Tipo Domo Frag. Domo Domo Domo Frag. Domo 

Lat. N N5° 41.527'  N5° 42.343'  N5° 41.743'  N5° 42.343'  N5° 41.743'  

Long. W W73° 07.148' W73° 06.583' W73° 06.583' W73° 06.482' W73° 
06.583' 

Elementos Mayores (wt%)     

SiO2 69.37 70.81   69.60 
TiO2 0.26 0.15   0.23 
Al2O3 19.05 16.51   16.87 

Fe2O3tot 1.49 1.38   1.64 
MnO 0.03 0.04   0.04 
MgO 0.34 0.24   0.39 
CaO 0.35 0.56   0.92 
Na2O 5.16 6.69   6.57 
K2O 3.88 3.61   3.72 
P2O5 0.06 0.02   0.02 

Elementos Traza (ppm)b     

Sc 3.90 5.02 3.61 5.77 3.29 
V 26.6 16.5 17.3 25.5 26.4 
Cr 6.03 3.86 3.21 5.91 5.71 
Co 1.78 1.59 1.55 2.03 2.46 
Ni 1.61 1.25 0.81 1.96 2.17 
Cu 1.47 1.36 1.41 1.77 3.24 

aLas muestras de las perforaciones del DSDP, expedición 66, fueron proporcionadas por el International Ocean 
Discovery Program, Repositorio de la Costa del Golfo (Texas, USA) 
bLos sedimentos de núcleo de pistón fueron recolectados por el R/V Vema y el Robert Conrad, y fueron proporcionados 
por el repositorio del Lamont-Doherty. 

cEdad y concentraciones de COrg fueron obtenidos de los reportes iniciales de la expedición 66 (Watkins y Moore, 1928) 

dLos elementos mayores y traza fueron obtenidos a través de ICP-MS en el Centro de Geociencias (ver Sección B). 



 

Pág. 164 
 

Zn 40 49 54 50 53 
Ga 24.5 17.4 17.8 22.0 19.8 
Li 29.7 20.7 26.6 22.6 19.0 
Be 3.2 4.2 4.8 3.7 3.8 
Rb 130 83 140 122 119 
Sr 516 735 709 921 845 
Y  12.4 5.44 6.32 6.89 7.59 
Zr 243 191 207 222 177 
Nb 28.5 25.8 27.7 22.6 20.8 
Sn 1.2 1.0 1.1 1.1 1.1 
Sb 0.15 0.20 0.28 1.1 2.0 
Cs  1.19 0.529 1.28 1.52 0.984 
Ba  1092 1192 1095 1158 1158 
La 29.7 13.7 9.32 14.2 18.9 
Ce 41.3 25.8 14.1 20.8 27.0 
Pr 5.41 2.49 1.69 2.77 2.52 
Nd 18.0 8.89 6.25 9.35 8.09 
Sm 3.14 1.56 1.18 1.56 1.18 
Eu 0.846 0.555 0.477 0.663 0.631 
Gd 2.48 1.26 1.01 1.21 1.11 
Tb 0.378 0.177 0.152 0.181 0.168 
Dy 2.06 0.932 0.910 0.983 0.973 
Ho 0.422 0.192 0.204 0.228 0.226 
Er 1.17 0.508 0.627 0.666 0.670 
Yb 1.42 0.528 0.887 1.00 0.876 
Lu 0.234 0.084 0.156 0.173 0.148 
Hf 6.22 5.49 5.88 5.63 4.69 
Ta 0.987 0.881 0.949 0.889 0.852 
W  0.123 0.116 0.161 0.251 0.950 
Tl 1.25 0.402 0.662 0.692 0.383 
Pb 38.1 25.8 29.3 24.9 39.0 
Th 10.1 9.25 10.1 9.31 8.99 
U  4.98 3.33 6.23 4.44 6.70 

Composiciones Isotópicasc    

87Sr/86Sr 0.706285 (8) 0.708179 (9) 0.705907 (9) 0.706667 (9)  
206Pb/204Pb 19.2166 (8) 19.2025 (6) 19.1973 (9) 19.2109 (8)  
207Pb/204Pb 15.6759 (7) 15.6599 (6) 15.6568 (8) 15.6617 (7)  
208Pb/204Pb 39.1652 (19) 39.1169 (16) 39.1126 (23) 39.1098 (19)  
143Nd/144Nd 0.512288 (6) 0.512318 (6) 0.512344 (9) 0.512289 (7)  
176Hf/177Hf 0.282591 (4) 0.282653 (3) 0.282621 (4) 0.282624 (3)  
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bElementos mayores y traza fueron obtenidos a través de ICP-MS en el Centro de Geociencias (ver 
sección B). 

cLas relaciones isotópicas fueron medidas en un MC-ICP-MS Neptune Plus en el Centro de 
Geociencias (ver sección B). Los valores reportados en la tabla no están corregidos por edad y se toman 
como iniciales. El error 2σ de la media (n = 80) está multiplicado por 106 para Sr, Nd and Hf y por 104 
para Pb.  

 

 

Anexo 5. Metodología de laboratorio detallada 
 

A.5.1 Digestión para elementos traza y relaciones isotópicas 
 

Pasos de Digestión 

Día 1 
Se añade 1 (2) ml de HF 28N y 0.5 (1) ml de HNO3  7-8N 
(Se sonican las esquirlas de roca en HCl 6N por 60 min) 
Se dejan los viales cerrados a 100 °C en la parrilla  

Dia 2 
Se seca todo el ácido añadido el día anterior 
Se añaden 0.5 (1) ml de HF 28N y 0.5ml de HNO3  7-8N 
Se tranfiere la muestra a los viales utilizados en los contenedores para las bombas Parr (1.5ml) 
Se colocan 5 vasos en cada revestimiento de la bomba y se agregan 4 ml de HF 28N y 3 ml de HNO3 7-
8N 
Se dejan las bombas en el horno a una temperatura de 190 °C por 100 horas  

Día 7 
Se seca el ácido de los viales colocados en las bomas 
Se añade 1.5 ml de HCl 6N 
Se tranfieren los viales de nuevo a las bombas y se agreguan 5 ml de HCl 6N 
Se dejan las bombas en el horno a una temperatura de 140 °C por 24 horas  

Día 9 
Se tranfiere el contenido a los viales originales (15 ml) y se seca el contenido de ácido 
Se añaden 20 (40) gotas de HNO3 15N 
Se evaporan el ácido inmediatamente 
Se añaden otras 35 (50) gotas de HNO3 15N 
Se dejan los viales cerrados a 100 °C en la parrilla 
En este paso las muestras están listas para aforo y medición de elementos mayores y traza  

Día 10 (solo Isótopos) 
Se seca todo el ácido añadido el día anterior 
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Se añaden 2 ml de HCl 6N 
Se dejan los viales cerrados a 100 °C en la parrilla 
Se seca todo el ácido añadido el día anterior 
Se añaden otros 2 ml de HCl 6N y se evapora por completo inmediatamente 
En este paso las muestras están listas comenzar los procedimientos cromatográficos 

La información en paréntesis representa el volúmen de acido considerando los 0.2 g de muestra o los 
pasos extra utilizados en las separaciones cromatográficas. 

 

A.5.2 Separación cromatográfica de Pb, Sr, REE, Nd y Hf 
 

La metodología de separación cromatográfica busca esencialmente la purificación de un elemento 

de interés a partir de la matriz total de la roca. Para este trabajo, se purificaron los elementos Pb, 

Sr, Nd y Hf para el análisis de las rocas volcánicas del CVP a través de un MC-ICP-MS. La 

purificación tiene como objetivo aislar elementos que potencialmente pueden interferir durante la 

medición isotópica, bien sea porque estos tienen isótopos que tienen la misma masa que los del 

elemento de interés o porque forman complejos con los gases de introducción de muestra que crean 

interferencias instrumentales. Para una medición precisa del Sr, por ejemplo, es indispensable 

separar el Rb, pues este comparte el abundante isotopo de 87Rb con el isotopo estable de 87Sr. 

De manera general, cada método de separación consta de una serie de pasos de lavado de resina, 

elución de la matriz y colecta del elemento de interés que dependen de la afinidad química entre 

la solución (muestra) y el medio estacionario (resina). Para el caso del Pb, por ejemplo, se utiliza 

una resina de intercambio aniónico que al estar equilibrada en ácido bromhídrico (HBr) se carga 

positivamente, y se enlaza a moléculas negativamente cargadas de bromuro de plomo (PbBr4-2) 

que se encuentran en solución en el vial original (ver tabla Pb abajo). La baja compatibilidad del 

resto de elementos con la resina en un medio de HBr permite realizar una elución rápida de la 

matriz con la misma concentración y tipo de ácidos. Para la elución (colecta) del Pb, se utiliza HCl 

altamente concentrado (6N) que desequilibra la resina y permite el flujo del Pb hacia el vial de la 

separación final.  

A continuación, se muestra el procedimiento realizado para cada uno de los isótopos de interés, 

con el paso a paso detallando la cantidad y tipo de ácidos utilizados. 
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Pb 

 

RESINA: AG1 X-8 100-200 
COLUMN: teflón 100 ul 

 

Digestión de la muestra en vial original 
Disolver la muestra en ~1100 ul HBr 0.7N y dejar en la parrilla con el vial cerrado por 

una noche a 100°C 
Transferir el líquido del vial original a una bala y centrifugar 15 min. a 110 rpm 

 

Tipo de 
Vial Procedimiento de separación cromatográfica 

Vial de 
lavado Lavar la resina con dos reservorios de H2O desionizada 

Vial de 
lavado Lavar la resina con tres reservorios de HCl 6N 

Vial de 
lavado Lavar la resina con medio reservorio de H2O desionizada 

Vial de 
lavado Acondicionar resina con 300 ul de 0.7N HBr 

Cambiar Vial 
Vial 

original Cargar fracción líquida de la muestra en la columna 

Vial 
original Colectar REE, Sr, Ba, Rb, Hf… 

Vial 
original 10 gotas (300 ml) HBr 0.7N 3x 

Vial 
original Añadir tres veces 300 ul de 0.7N HBr 

Cambiar Vial 

Vial de Pb Colectar Pb con un reservorio de HCl 6N 

Secar muestra y repetir el procedimiento para una mejor purificación 
 

 

 

Sr 

 
RESINA: Sr-SPEC 

COLUMNA: teflón 30 ul 
 

Digestión de la muestra en vial original 
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Disolver la muestra en 0.6 ml HNO3 3N y dejar en la parrilla con el vial cerrado por una 
noche a 100°C 

Transferir el líquido del vial original a una bala y centrifugar 15 min. a 110 rpm 
 

Tipo de 
Vial Procedimiento de separación cromatográfica 

Vial de 
lavado Lavar resina con tres reservorios de H2O desionizada 

Vial de 
lavado Acondicionar resina con 360 ml HNO3 3N 

Cambiar Vial 
Vial 

original Cargar fracción líquida de la muestra en la columna 

Vial 
original Colectar la matriz añadiendo 240 ul HNO3 3N por tres veces 

Cambiar Vial 
Vial de Sr Colectar el Sr añadiendo tres reservorios de H2O desionizada 

 

 

REE 

 

RESINA: Tru-SPEC 
COLUMNA: teflón 100 ul 

 

Digestión de la muestra en vial original 
Disolver la muestra en 0.5 HNO3 1N y dejar en la parrilla con el vial cerrado por una 

noche a 100°C 
Transferir el líquido del vial original a una bala y centrifugar 15 min. a 110 rpm 

 
Tipo de 

Vial Procedimiento de separación cromatográfica 

Vial de 
lavado Lavar resina al añadir tres veces 240 ul HCl 1N 

Vial de 
lavado Acondicionar resina con 240 ul HNO3 1N 

Cambiar Vial 
Vial 

original Cargar fracción líquida de la muestra en la columna 

Vial 
original Colectar matriz con 120 ul HNO3 1N 

Vial 
original Colectar matriz al añadir dos veces 240 ul HNO3 1N 

Cambiar Vial 
Vial REE Colectar REE al añadir 2 veces 240 ul de HCl 1N 
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Nd 

 

RESINA: LN-SPEC (Nd) 
COLUMNA: teflón 800 ul 

 

Digestión de la muestra en vial de REE 

Disolver en 100 ul HNO3 0.22N y dejar en la parrilla con el vial cerrado por una noche 
a 100°C 

Ultrasonicar por 20 minutos 
 

Tipo de 
Vial Procedimiento de separación cromatográfica 

Vial de 
lavado Lavar resina con un reservorio de H2O desionizada tres veces 

Vial de 
lavado Lavar resina 0.5 ml de H2O desionizada 

Vial de 
lavado Lavar resina con 0.5 HCl 6N tres veces 

Vial de 
lavado Lavar resina 0.5 ml de H2O desionizada 

Vial de 
lavado Lavar resina con un reservorio de HNO3 3N 

Vial de 
lavado Lavar resina 0.5 ml de H2O desionizada 

Vial de 
lavado Acondicionar resina con 0.5 ml HNO3 0.22N 

Cambiar Vial 
Vial original Cargar fracción líquida de la muestra en la columna 
Vial original Lavar el resto de las REE al añadir dos veces 200 ul HNO3 0.22N 

  

Cambiar Vial 
Vial de 
Nd Colectar Nd con 6ml HNO3 0.22N 

 

 

Hf 

 

RESINA: LN-SPEC (Hf) 
COLUMNA: teflón 1000 ul 

 

Digestión de la muestra en vial original 
Disolver en ~2ml de HCl 6N+HF 0.06N y dejar en la parrilla con el vial cerrado por 

una noche a 100°C 
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Evaporar la muestra 
Disolver en 5 ml HCL 3N y dejar en la parrilla con el vial cerrado por una noche a 

100°C 
Transferir el líquido del vial a un tubo de centrifugado y centrifugar 15 min. a 110 rpm 

 

Tipo de vial Procedimiento de separación cromatográfica 
Vial de 
lavado Lavar resina con tres reservorios de HF 2N 

Vial de 
lavado Lavar resina medio reservorio de HF 2N 

Vial de 
lavado Lavar resina al añadir 2 veces 5 ml de H2O desionizada 

Vial de 
lavado Acondicionar resina con 5 ml HCl 3N 

Preparar ácido ascórbico (1.76 g en 10 ml HCl 3N) 
Añadir 0.5 ml de ácido ascórbico al tubo de centrifugado y centrifugar a 4000 rpm por 15-20 min 

Cambiar Vial 
Vial original Cargar fracción líquida de la muestra en la columna 

Cambiar Vial 
Vial de 
lavado Lavar resina con dos reservorios de HCl 3N 

Vial de 
lavado Lavar resina con 3-4 reservorios de HCl 6N 

Vial de 
lavado Lavar resina al añadir 2 veces 5 ml de H2O desionizada 

Preparar ácido cítrico+nítrico+peróxido (423 ml H2O, 45 ml HCit, 14 ml HNO3, 17 ml H2O2) 
Vial de 
lavado Quitar cualquier gota de HCl de la columna 

Vial de 
lavado 

Lavar resina con 3-4 reservorios de cítrico+nítrico+peróxido (hasta que la resina queda 
incolora) 

Vial de 
lavado Lavar resina al añadir 2 veces 5 ml de H2O desionizada 

Vial de 
lavado Quitar cualquier gota de ácido de la columna 

Cambiar Vial 
Vial de Hf Colectar Hf con 12 ml 6N HCl + 0.2 N HF 
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