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TRANSPORTE DE FLUJO EN SISTEMAS HIDROGEOLÓGICOS COMPLEJOS: 

ANÁLISIS EN EL SISTEMA HETEROGÉNEO DE SAN FELIPE-LOS ANDES 

El complicado futuro delineado para los recursos hídricos, acentúa la necesidad de estudios que 

permitan entender en detalle todos los factores asociados a su comportamiento. Esto es especialmente 

relevante para los recursos hídricos subterráneos, que cada vez más desempeñan un papel clave en 

asegurar la demanda hídrica. Esta Tesis analiza específicamente la zona de San Felipe – Los Andes, 

donde se han desarrollado trabajos que han permitido comprender la relevancia de la circulación de 

agua en el medio fracturado y su aporte en la recarga lateral del acuífero de San Felipe – Los Andes. 

Si bien a la fecha los estudios realizados han mejorado el conocimiento de la circulación de los 

recursos hídricos subterráneos en San Felipe, aún quedan preguntas acerca de los procesos de recarga 

y circulación, y tiempos de tránsito en el sistema. Las herramientas computacionales pueden ayudar 

a resolver algunas de las anteriores preguntas, por tal motivo, el objetivo general de esta tesis es 

implementar, utilizando el software CrucnhFlow, simulaciones numéricas que reproduzcan la 

circulación del agua subterránea en un medio hidrogeológico simplificado. Así, a partir de la 

composición fisicoquímica real y una mineralogía simplificada se obtienen los cambios en el tiempo 

tanto del sistema como del flujo, y los tiempos de circulación de estas aguas. Para lograr los objetivos 

se han elaborado dos escenarios: (1) un medio poroso equivalente que representa el flujo en dirección 

horizontal y donde cada celda de la malla representa un valor promedio de conductividad equivalente 

al transporte en roca fracturada, (2) un medio de fractura discreta incrustada en un medio poroso 

equivalente donde se evalúa el efecto de la fractura en el aporte a partir de la interacción agua roca a 

la química de las aguas subterráneas. Los resultados indican que, en general, las facies de las aguas 

subterráneas en el Frente Occidental Andino corresponden a bicarbonatada-cálcicas (HCO3-Ca) 

como resultado de la interacción con minerales silicatados, como: la anortita y la albita, los cuales 

presentan una disolución a lo largo del sistema. Además, el enriquecimiento de SO4 de las aguas 

subterráneas se puede explicar por la disolución de sulfatos como la alunita. Este mineral, se ha 

utilizado en las simulaciones como una aproximación de la pirita debido a que con esta no se logró 

reproducir la hidroquímica de la zona de estudio, la alunita es un mineral que se forma entre 15 a 400 

°C por la acción del sulfato, que puede ser formado a partir de la pirita. El control de las especies 

químicas en el agua es efectuado por la precipitación de calcita, caolinita y ca-montmorillonita. Los 

resultados obtenidos con el escenario 1 en comparación con los obtenidos del escenario 2 no presentan 

mayor diferencia. Sin embargo, se considera que la representación del medio poroso fracturado es 

más acertada de acuerdo a la complejidad que trae la construcción de modelos numéricos en estos 

medios. Con los modelos ha sido posible reproducir la química de algunos de los manantiales y pozos 

de la zona de estudio, en un tiempo de simulación entre 50 y 150 años. Las muestras (n°. 5, 25) han 

sido representadas para todas las escalas temporales en todas las especies químicas analizadas (Na, 

Ca, SO4, HCO3, SiO2 y pH) en cada uno de los escenarios estudiados. Las muestras restantes se han 

representado en la misma escala temporal, sin embargo, no todas las especies químicas han sido 

reproducidas adecuadamente en los modelos implementados. Por último, los ajustes realizados para 

reproducir las características fisicoquímicas entregan una conductividad hidráulica de 4.4 x10-4 m/s, 

la cual permitió representar adecuadamente el flujo de aguas subterráneas para el área de estudio. 
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“Lo que distingue las mentes verdaderamente originales no es que sean las primeras en ver 

algo nuevo, sino que son capaces de ver como nuevo lo que es viejo, conocido, visto y 

menos preciado por todos” 
 

Friedrich Nietzsche 
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1. INTRODUCCIÓN 

 

La cantidad de agua dulce en el planeta corresponde aproximadamente al 3% del agua total; 

donde solo el 0.5% está disponible para consumo humano, lo que sitúa en un escenario crítico 

la disponibilidad del recurso hídrico de cara al futuro (Oki y Kanae, 2006). De hecho, la 

creciente demanda del recurso hídrico ha puesto de manifiesto la necesidad de planteamientos 

globales y soluciones integradas, ante el complicado panorama de la escasez hídrica (Megdal, 

2018; Chen et al., 2019) que se ve impulsada por fenómenos como: el crecimiento 

poblacional, la globalización y el calentamiento global, generando así, que el uso del agua se 

haya multiplicado por seis en los últimos cien años (Wada et al., 2016). 

En zonas áridas o semiáridas la disponibilidad del recurso hídrico es crítica, y es en este 

contexto, donde el agua subterránea se presenta como una alternativa para satisfacer la 

demanda hídrica, cuya sustentabilidad depende de políticas de gestión adecuada que impidan 

el agotamiento por excesos en su extracción. El uso intensivo del agua subterránea conlleva 

modificaciones importantes al ciclo hidrológico local y regional; y afecta sus relaciones con 

las aguas superficiales, tanto en calidad como en cantidad (Custodio et al., 2013; Oyarzún et 

al., 2014). 

Los escenarios del cambio climático de Chile para el 2040-2070 prevén que las 

precipitaciones tengan una disminución entre un 25% y 35%, con un aumento de la 

temperatura promedio entre 2 y 4°C (Garreaud et al., 2017; Garreaud et al., 2020; IPCC, 

2021). De hecho, en la última década, Chile Central se ha visto afectado por una disminución 

de las precipitaciones, lo que ha llevado a un alarmante desbalance entre la demanda y la 

oferta de los recursos hídricos (Boisier et al., 2016; Garreaud et al., 2019). 

Además, En Chile central se concentra la mayor parte de la población del país con 

aproximadamente 12 millones de habitantes, es decir, casi el 70% de la población chilena 

(Figueroa et al., 2021) y es donde se desarrolla una considerable actividad agrícola, relevante 

desde una perspectiva socioeconómica. 

Como consecuencia de todo esto en Chile central, la extracción de agua subterránea se ha 

convertido prácticamente en el sustento para el desarrollo socioeconómico de las 

comunidades, ya sea  para uso agrícola,  doméstico y/o industrial. Así lo demuestra el 
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significativo aumento de los otorgamientos de derechos para la extracción de agua 

subterránea en Chile Central, cuyo uso (88%) está principalmente destinado a la agricultura 

(Taucare et al., 2020). 

Por lo que comprender el funcionamiento de los sistemas acuíferos es fundamental en la 

implementación de políticas sostenibles para la gestión de los acuíferos (Simmers, 1997). En 

este sentido en Chile, el rol de la cordillera de los Andes en el ciclo subterráneo del agua los 

recursos hidrogeológicos, no ha sido analizado en detalle, a pesar de ser un escenario clave 

para la evaluación de los procesos de recarga y de circulación de las aguas subterráneas del 

país. Estos acuíferos tradicionalmente han sido explotados sin considerar el medio rocoso 

fracturado con el cual están en contacto. Estudios recientes han demostrado que la Cordillera 

Principal tiene características geológicas y estructurales que permiten la conexión hidráulica 

con los acuíferos aluviales de los valles en la Depresión Central (Figueroa et al., 2021; 

Taucare et al., 2020). Este hecho ha constituido una modificación de los modelos 

conceptuales de los acuíferos de Chile Central, mostrando la necesidad de incluir las rocas 

fracturadas como unidades hidrogeológicas de transporte y eventual almacenamiento de 

aguas subterráneas (e.i. procesos de recarga, zonas preferentes de recarga y tiempos de 

residencia). 

Finalmente, en este complejo escenario, el entendimiento de los sistemas hidrogeológicos y 

la definición del comportamiento de los flujos, ya sean locales, intermedios o regionales, 

contribuyen al entendimiento en cierta medida de la sustentabilidad del recurso hídrico (Janos 

et al., 2018), ayudando a determinar su uso potencial. Una de las herramientas que ayuda a 

comprobar y cuantificar aspectos hidrogeológicos relevantes y aún no conocidos de los 

diferentes sistemas hidrogeológicos, son los modelos de transporte reactivo (Turner et al., 

2015). Los modelos de trasporte reactivo son herramientas que a través de un código 

numérico (software) desarrollan el acoplamiento entre reacciones químicas y transferencia 

de masa, es decir, reacciones homogéneas o heterogéneas (Bryan y Thompson, 2001), 

proporcionando un mejor entendimiento de los procesos de flujo de agua subterránea en los 

sistemas hidrogeológicos, además, entregando estimaciones de los tiempos de residencia, y 

de la interacción entre los fluidos con las diferentes litologías, desempeñando un rol crítico 

en el establecimiento de los patrones de circulación de las aguas subterráneas (Taillefer et 
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al., 2018). El campo de la modelización de transporte reactivo se ha ampliado de forma 

considerable en los últimos tiempos ayudando a resolver hipótesis relacionadas con las 

ciencias de la tierra, estos modelos permiten una evaluación detallada del transporte y las 

reacciones acopladas, con una investigación general de los procesos de control en escalas de 

tiempo geológicas. En otras palabras, los modelos de transporte reactivo ayudan a orientar 

los datos levantados en campo, y en particular permiten vincular la modelización con estudios 

hidrogeoquímicos (MacQuarrie y Mayer, 2005). 

En la cuenca del río Aconcagua, se ha determinado la presencia de patrones de circulación 

subterránea en rocas fracturadas, sin embargo, aún existe incertidumbre sobre los 

mecanismos de circulación y los procesos de transporte que determinan estos patrones, y que 

pueden ser estimados mediante la modelación numérica a partir de las características 

hidrogeoquímicas, geológicas y estructurales conocidas. 

El tiempo de tránsito y residencia del agua subterránea es un factor importante no solo para 

entender el funcionamiento hidrogeológico (i.e. entender el origen, la recarga y procesos de 

interacción agua-roca) sino para poder adoptar medidas adecuadas y sustentables de gestión. 

Por tal motivo, en esta Tesis de Magister, se aborda la evaluación de los posibles tiempos de 

residencia de las aguas subterráneas que fluyen desde la Cordillera Principal hacía la 

Depresión Central mediante la implementación de modelos de transporte reactivo. Estos 

permitirán estimar los tiempos de tránsito que existen en el sistema representado, y de 

cuantificar los procesos de interacción agua-roca desde las zonas de recarga hasta el contacto 

con el acuífero aluvial del río Aconcagua en la Depresión Central. Se han implementado 

escenarios de simulación que representan los distintos patrones de flujo definidos en trabajos 

recientes y que dan cuenta de una circulación subterránea compleja en el Frente Occidental 

Andino (Figueroa et al., 2021; Taucare et al., 2020). 



4  

2. OBJETIVOS 

2.1.Objetivo general 

 
 

En base a las consideraciones realizadas, esta memoria se centra el análisis de las aguas del 

Frente Occidental Andino con el objetivo de determinar los tiempos de tránsito de las aguas 

subterráneas de la cuenca del Río Aconcagua, utilizando modelos numéricos de transporte 

reactivo implementando escenarios de medio poroso equivalente y de fractura discreta para 

las simulaciones. 

2.2.Objetivos específicos 

 

• Implementar modelos numéricos considerando un transporte reactivo mediante el 

software CrunchFlow en distintos escenarios. 

• Determinar la interacción agua roca que contribuye a la composición química de los 

manantiales presentes en el Frente occidental andino. 

• Estimar el tiempo de simulación necesario para reproducir la química encontrada en 

el Frente occidental andino. 

 
3. MODELIZACIÓN NUMÉRICA EN MEDIOS GEOLÓGICOS 

FRACTURADOS. 

 

La circulación del agua subterránea se da en diferentes contextos asociados a medios porosos 

y/o fracturados, estos últimos, pueden constituir importantes conductos o barreras para los 

flujos de aguas subterráneas (Singhal y Gupta, 2010). Los estudios de medios fracturados 

presentan un alto grado de complejidad, determinado por sus propiedades intrínsecas, algunas 

de las cuales son la densidad y geometría, la orientación y la conectividad de las fracturas 

(Neuman, 2005; Mäkel, 2007; Singhal y Gupta, 2010; Gudmundsson, 2011). En la actualidad, 

la modelización hidrogeológica se ha convertido en un instrumento importante para el estudio 

y la gestión de los recursos hídricos subterráneos (Kauffeldt et al., 2013), siempre más 

indispensables en el desarrollo socioeconómico de muchas zonas del planeta, y especialmente 

en las áridas y semiáridas. 

En el estudio de las aguas subterráneas, un modelo numérico es eficiente si se basa en un 

modelo conceptual anclado a la realidad, es decir, si la representación numérica que se 
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desarrolla por medio de la solución de ecuaciones diferenciales es alimentada con 

información levantada en la construcción de los modelos conceptuales, los cuales se 

construyen a partir de datos locales; para entregar respuestas significativas para el 

entendimiento de los sistemas hidrogeológicos (Kresic y Mikszewski, 2012). En otras 

palabras, los modelos numéricos son representaciones simplificadas de la realidad que 

utilizan para simular y predecir propiedades y condiciones de los sistemas hidrogeológicos 

(Prickett, 1975), ya que permiten una evaluación detallada del transporte y reacciones 

acopladas, o estudios generales de los procesos en escalas de tiempo geológicas (MacQuarrie 

et al., 2005). El campo de la modelación numérica enfocada en los modelos de transporte 

reactivos ha crecido en las últimas décadas con el desarrollo de softwares tales como 

PHREEQC, HPx, PHT3D, OpenGeoSys (OGS), HYTEC, ORCHESTRA, TOUGHREACT, 

eSTOMP, HYDROGEOCHEM, CrunchFlow, MIN3P y PFLOTRAN (MacQuarrie et al., 

2005; Steefel et al., 2014), los cuales tienen un amplio uso en la resolución de problemas del 

ámbito de las Ciencias de la Tierra, entre la modelización, los modelos de transporte reactivo 

son una herramienta útil para cuantificar los procesos de interacción agua-roca, permitiendo 

estudiar la transferencia de especies entre el medio sólido y el recurso hídrico, y así relacionar 

datos hidrogeoquímicos con los tiempos de circulación en el medio considerado, en el caso 

de esta Tesis de Magister, el medio fracturado con la implementación del software 

CrunchFlow. 

3.1. Modelos conceptuales utilizados en el estudio de medios geológicos fracturados 

 

La representación de las fracturas en la modelización numérica es abordada desde diferentes 

configuraciones de modelos que varían en su complejidad, dificultad de implementación y 

capacidad computacional (Figura 1). En este sentido, el modelo conceptual más sencillo que 

se adopta para estudiar los medios fracturados es utilizando un medio poroso equivalente o 

enfoque continuo equivalente (Blessent, 2009). Este tipo de modelos consideran una 

representación implícita de las fracturas; es decir, son una simplificación respecto a la 

discretización ya que, en lugar de representar fallas individuales, establece en cualquier punto 

del espacio un valor único para cada parámetro, como la permeabilidad y la porosidad, 

permitiendo una simulación continua para el flujo (Berre, 2019). Históricamente, este 

enfoque ha sido el primero utilizado para modelar el  flujo y el transporte en medios 



6  

fracturados (Bodin et al., 2003). El método es aplicado usualmente cuando las 

discontinuidades del medio rocoso se encuentran uniformemente distribuidas definiendo un 

escenario caracterizado por un alto grado de conectividad. Un modelo de mayor complejidad 

respecto a los modelos de porosidad equivalente, es el que considera un enfoque de doble 

permeabilidad o doble porosidad, también conocidos como modelos duales, donde el medio 

geológico fracturado es representado implícitamente por dos porosidades y dos 

permeabilidades que describen las fracturas y la matriz con diferentes valores. Para la matriz 

se establece la porosidad y permeabilidad primaria, mientras que la porosidad y 

permeabilidad secundaria es establecida para las fracturas (Huyakorn et al., 1984; Blessent 

et al., 2013). En la representación de los modelos de doble porosidad no se considera flujo 

en la matriz, mientras que en el modelo de doble permeabilidad se considera un flujo entre 

la matriz y la fractura, ya que es representada como un medio poroso con características 

diferentes. Los modelos de fractura discreta individual representan mayor complejidad en 

comparación con los modelos de porosidad equivalente y dual (Ø), ya que, se estable una 

representación explicita de la fractura. En este tipo de modelos se considera la fractura 

individual como un espacio vacío (Ø=100) entre la matriz, lo que conlleva a que la advección 

domine en la fractura mientras que en la matriz domina la difusión. Los modelos con red de 

fracturas son más complejos, estos se pueden abordar utilizando dos planteamientos de 

acuerdo con su complejidad: (1) Red de fracturas, donde no consideran el flujo en la matriz 

circundante de las fracturas; (2) Medio poroso con red de fracturas, en el cual se considera 

un aporte del flujo tanto en la matriz como en las fracturas (Blessent, 2009). 
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Figura 1. Modelos conceptuales de medios porosos fracturados. Modificado de (Berre et al., 2019) 

 

4. ÁREA DE ESTUDIO 

4.1.Localización 

 
El estudio se realizó en del Frente Occidental Andino, más específicamente en San Felipe- 

Los Andes, perteneciente en la cuenca semiárida del Río Aconcagua de Chile Central 32°50′S 

(Figura 2). La cuenca del río Aconcagua que es una de las principales cuencas del centro de 

Chile; se encuentra ubicada a unos 80 Km al norte de Santiago, la capital de Chile, 

extendiéndose desde su naciente hasta la desembocadura en el mar a la altura de Concón 

(DGA, 2004). En San Felipe- Los Andes se presenta un control estructural en su 

comportamiento hidrogeológico dado por la Zona de falla Pocuro (ZFP; Carter y Aguirre 

1965), evidenciado por los numerosos manantiales con composiciones químicas diferentes, 

los cuales sugieren patrones de circulación en rocas fracturadas (Hauser, 1997; Benavente et 

al., 2016; Taucare et al., 2020; Figueroa et al., 2021). La ZFP es una zona de deformación 

frágil de 150 km de largo y 4 km de ancho. 
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Figura 2. Localización de la zona de estudio 

 

4.2. Marco estructural, tectónico y geológico 

 

Los Andes son un orógeno activo de tipo subducción que se extiende a lo largo del margen 

occidental de Sudamérica, entre las latitudes 32,0°S y 36,0°S, el régimen tectónico de los 

Andes Centrales del Sur se rige por la naturaleza de la interacción entre la placa oceánica de 

Nazca y la placa continental sudamericana, con un acimut de convergencia actual de N78°E 

y un movimiento absoluto de la placa oceánica de 57 mm/año (Pardo-Casas y Molnar, 1987; 

Somoza, 1998; Angermann et al., 1999; Wang et al., 2018). A lo largo de este segmento de 

los Andes se producen notables variaciones en la geometría de las losas y en el vulcanismo 

de la placa superior (Jordan et al., 1983; Cahill e Isacks, 1992; Tassara et al., 2006). Al norte 

de 33,0°S, y hasta 27,0°S, en el segmento de losa plana pampeana (Ramos et al., 2002), el 

ángulo de subducción es inferior a 10°, y los Andes tienen una dirección de tendencia NS sin 
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volcanismo activo. Al sur de 33,0°S, el ángulo de subducción es en promedio de 30°, y los 

Andes tienen una dirección de tendencia ~N15°E con volcanismo activo expresado en la 

Zona Volcánica del Sur (Stern et al., 2007). Estas variaciones se atribuyen a la coexistencia 

de la Dorsal de Juan Fernández subducida y el Oroclinal del Maipo (Gutscher et al., 2000; 

Yáñez et al., 2001, 2002; Farías et al., 2010; Martinod et al., 2010; Arriagada et al., 2013; 

Horton et al., 2022). Una flotabilidad positiva de la placa de Nazca en subducción, inducida 

por la Dorsal de Juan Fernández descendente, ha contribuido al aplanamiento de la losa, 

aumentando el acoplamiento entre placas al norte de 33,0°S. A su vez, el Oroclinal del Maipo 

es un límite volcano-tectónico, donde un régimen tectónico compresional controla los 

volcanes entre 33,5°S y 34,5°S, mientras que los situados al sur de 34,5°S están controlados 

por uno dextral-transpresional (Cembrano y Lara, 2009). La configuración tectónica 

previamente descrita se refleja en la forma actual de los Andes Centrales del Sur a lo largo 

de siete dominios morfotectónicos continentales paralelos a la trinchera, de oeste a este 

(Cembrano et al., 2007; Giambiagi et al., 2016a): Cordillera de la Costa, Depresión Central, 

Cordillera Principal, Cordillera Frontal, Precordillera, Antepaís y Sierras Pampeanas. 

4.2.1. Zona de la falla de Pocuro 

 

La Zona de Falla de Pocuro (ZFP) consiste en un cinturón fracturado de 2,0 km de ancho que 

se extiende a lo largo de 150 km entre las latitudes 31,8°S y 33,1°S. Esta zona de falla de 

escala regional limita el Frente Andino Occidental (es decir, el flanco occidental de la 

Cordillera Principal) con la Cordillera de la Costa y la Depresión Central al norte y al sur de 

la latitud ~32,8°S, respectivamente, a lo largo de la región de transición entre el segmento de 

planicie pampeana y la Zona Volcánica Austral. Debido a su compleja arquitectura, tanto la 

cinemática y el momento de la deformación como su papel en la orogenia andina han sido 

objeto de debate en la comunidad geológica andina. La ZFP fue reportada por primera vez 

como una falla normal de buzamiento oeste que bordea el margen oriental del anteriormente 

considerado graben de la Depresión Central (Carter y Aguirre, 1965). Posteriormente, Rivano 

et al. (1993) describieron la ZFP como una falla extensional con componentes de 

deslizamiento de rumbo sin especificar su temporalidad. Basándose en datos estratigráficos 

y geocronológicos, Jara y Charrier (2014) han interpretado al menos dos etapas 

contraccionales para la ZFP en base a la presencia de discordancias angulares, actuando como 
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una falla inversa de buzamiento este entre el Cretácico tardío y el Paleógeno, así como entre 

el Oligoceno tardío y el Mioceno temprano. La ZFP se ha agrupado en las fallas de 

cabalgamiento andinas occidentales, en las que la falla de San Ramón, de buzamiento este y 

rumbo NS, se ha considerado como su prolongación hacia el sur (Barrientos et al., 2004; 

Charrier et al., 2005; Farías et al., 2008, 2010). La falla de San Ramón es una falla inversa 

activa situada en las estribaciones del frente andino occidental adyacente a la zona urbana de 

Santiago a 33,5°S (Armijo et al., 2010; Díaz et al., 2014; Vargas et al., 2014; Estay et al., 

2016; Ammirati et al., 2019; Yáñez et al., 2020). 

4.2.2. Formaciones litológicas presentes en la zona de estudio 

 

El área de estudio se localiza donde la ZFP fue reportada por primera vez (Carter y Aguirre, 

1965). Una serie de rocas intrusivas del Cretácico tardío-Paleoceno (68,0 ± 10,0 Ma - 56,0 ± 

2,1 Ma) y del Mioceno temprano (21,0 ± 0,2 Ma - 15,0 ± 0,8 Ma) están presentes en el área 

de estudio (Drake et al., 1982; Parada et al., 1988; Rivano et al., 1993; Fuentes et al., 2002). 

Las rocas estratigráficas consisten en una secuencia continental depositada a finales del 

Cretácico-principios del Mioceno (Figura 3): 

- Formación Las Chilcas (Cretácico tardío), que se encuentra a lo largo del flanco 

oriental de la Cordillera de la Costa, aproximadamente entre 32,0°S y 35,2°S. Esta 

formación comprende ~6000 m de basaltos, andesitas y rocas piroclásticas 

intercaladas por capas sedimentarias, y calizas como capas subordinadas datadas 

entre 105,7 ± 3,3 Ma y 82,7 ± 5,7 Ma (Rivano et al., 1993; Wall et al., 1999; Sellés y 

Gana, 2001; Tunik y Álvarez, 2008; Boyce et al., 2020). 

- La Formación Lo Valle (Cretácico tardío) aflora como inselbergs en la Depresión 

Central, principalmente entre 32,8°S y 33,5°S. Esta formación consiste en 700-1800 

m de toba dacítica con intercalaciones de andesitas porfíricas datadas entre 73,3 ± 0,5 

Ma y 65,0 ± 2,0 Ma, dispuestas inconformemente sobre la Formación Las Chilcas 

(Gana y Wall, 1997; Boyce et al., 2020). 

- La Formación Abanico (Eoceno tardío-Mioceno temprano) se localiza en la 

Cordillera Principal, aproximadamente entre 32,0°S y 36,0°S. Esta formación 

comprende ~3000 m de andesitas, basaltos y rocas piroclásticas intercaladas con 

conglomerados, areniscas y fangos, datados entre 37,2 ± 0,2 Ma y 20,9 ± 0,3 Ma, 
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depositados inconformemente sobre formaciones cretácicas (Fuentes et al., 2002; 

Nystrom et al., 2003; Muñoz et al., 2006; Jara y Charrier, 2014; Piquer et al., 2015, 

2017; Muñoz-Gómez et al., 2020; Mardones et al., 2021). 

- La Formación Farellones (Mioceno temprano) aflora en la parte más alta de la 

Cordillera Principal, aproximadamente entre 32,0°S y 34,0°S. Esta formación es una 

secuencia de 1000-2500 m de espesor de toba dacítica-riolítica, andesitas y riolitas, 

datada entre 22,7 ± 0,4 Ma y 16,7 ± 0,2 Ma, que yace inconforme sobre la Formación 

Abanico (Vergara et al., 1988; Rivano et al., 1990; Fuentes et al., 2002; Nystrom et 

al., 2003; Deckart et al., 2005; Armijo et al., 2010; Jara y Charrier, 2014; Piquer et 

al., 2015, 2017; Riesner et al., 2017, 2018). 

En cuanto a los sedimentos no consolidados, la cuenca de la Depresión Central está 

rellena principalmente por depósitos aluviales y fluviales con un promedio de 200 m de 

espesor, según lo informado en un estudio técnico hidrogeológico (DGA, 2015). Las 

rocas de la Cordillera de la Costa y la Cordillera Principal están parcialmente cubiertas 

por depósitos aluviales, coluviales y de deslizamiento de algunas decenas de metros de 

espesor (Antinao y Gosse, 2009; Estay, 2019). 
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Figura 3. Geología de la zona de estudio (a) Localización de la Cuenca del Aconcagua y los principales 

dominios morfoestructurales. (b) Ubicación del área de estudio. (C) Mapa geológico del área de estudio. 

Tomado de Taucare et al (2020) 

 

4.3. Hidrología y clima 

 

La cuenca del Río Aconcagua se extiende entre las latitudes 32°20’ y 33°07’ sur y entre los 

meridianos 71º 31’ y 70º 0’ de longitud oeste, cuenta con una extensión aproximada de 7.337 

km2. El río principal es el Aconcagua, este presenta una longitud de 142 km hasta su 

desembocadura. El río Aconcagua recibe aportes en la zona alta de los ríos Blanco y 
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Colorado; en la zona media del río Putaendo y lo esteros Jahuel y Pocuro; en la zona baja los 

aportes los recibe desde el estero Catemu, los Loros y Limache (DGA, 2004). 

Esta cuenca es caracterizada por un clima semiárido con una temperatura promedio de 15 °C 

y con una variación entre -5°C en el periodo invernal y 38° en el verano (DGA, 2016). La 

precipitación media anual registrada en la cordillera de la costa es aproximadamente de 395 

mm/año, en la depresión central alcanza una precipitación promedio de 280 mm/año. Por 

último, en la cordillera principal con una precipitación promedio de 620 mm/año según la 

base de datos de la Dirección General de Aguas (DGA) disponible en el sitio web de la DGA 

(www.dga.cl). Gran parte de las precipitaciones se originan en el Océano Pacífico y se 

producen durante el invierno (Barrett et al., 2009; Garreaud, 2009). Además, La Cordillera 

Principal actúa como una barrera orográfica que aísla el flanco occidental de los Andes 

chilenos de la influencia del Océano Atlántico (Barrett et al., 2009). Los períodos húmedos 

(con aproximadamente el 65% de la precipitación) y secos ocurren durante las fases de La 

Niña y El Niño, respectivamente. La cuenca presenta un régimen hidrológico mixto, donde 

en su zona alta y media el régimen es caracterizado como nival, mientras que en la zona baja 

se caracteriza como un régimen pluvial. Los arroyos son alimentados por la precipitación en 

las temporadas invernales, mientras que las aguas subterráneas y el deshielo en las partes 

altas sostienen el flujo base del río durante los períodos secos (Ohlanders et al., 2013). Esta 

cuenca ha sufrido una importante disminución en los caudales de sus ríos como consecuencia 

de la “Megasequía” que se extiende a lo largo de la última década, con un significativo déficit 

de lluvias del 25 al 45% en comparación con el periodo 1980-2010 (Boisier et al., 2016; 

Garreaud et al., 2017) ocasionando la sequía de algunos de sus principales ríos. 

4.4. Recursos subterráneos 

 

Los estudios hidrogeológicos se han centrado generalmente en acuíferos aluviales ubicados 

en valles y fondos de cuenca, no considerando las relaciones de las rocas fracturadas 

circundantes en la recarga de los acuíferos aluviales, tal como se puede observar en los 

siguientes trabajos (Muñoz et al., 2003; Rojas y Dassargues, 2007; Oyarzún et al., 2014; 

Jordan et al., 2015; Ribeiro et al., 2015; Muñoz et al., 2016; Oyarzún et al., 2016; Salas et 

al., 2016; Fernández et al., 2017; Urrutia et al., 2018; Viguier et al., 2018, 2019; Valois et al., 

2020). Por tal motivo, investigadores han realizado estudios hidrogeoquímicos, geoquímicos, 



14  

geofísicos y estructurales que han dado cuenta de la importancia de la recarga lateral desde 

roca fractura a los acuíferos aluviales de Chile central. 

Los modelos numéricos de los procesos de recarga de los acuíferos Aluviales en la depresión 

central no han considerado el aporte de los flujos de agua subterránea provenientes de la 

cordillera principal (DGA, 2015, 2019). En contraste, A lo largo del Frente Occidental 

Andino se ha evidenciado circulación de aguas subterráneas (Taucare et al., 2020) a partir de 

la presencia de manantiales a lo largo de toda su extensión que fluyen a través de un medio 

fracturado. Estos manantiales son recargados por infiltración indirecta como resultado de las 

precipitaciones, además, el deshielo que se produce por encima de los 2.000 msnm (Taucare 

et al., 2020). Por otro lado, Figueroa et al (2021) ha descifrado rutas de flujo de la recarga 

que se origina en la cordillera principal y abastece los acuíferos adyacentes en la Depresión 

Central. 

 

5. METODOLOGÍA 

 

En los estudios de modelación de aguas subterráneas, el desarrollo de un modelo conceptual 

es seguido por la traducción del sistema físico en ecuaciones matemáticas conocidas que 

integren las condiciones iniciales y de contorno. Estás ecuaciones se resuelven 

numéricamente a través de un algoritmo computacional que es establecido en códigos de 

computadora para representar adecuadamente los procesos hidrogeológicos. La gran 

variedad de códigos y enfoques numéricos que se utilizan para la simulación de transporte 

reactivo en entornos subsuperficiales hace casi imposible que cualquier código incluya todas 

las capacidades potenciales o que se ejecute en todas las arquitecturas computacionales 

(Steefel et al., 2015). Con el fin de determinar especies primarias y secundarias, además de 

obtener información sobre índices de saturación (IS), es decir, de la capacidad que tienen las 

aguas de disolver o precipitar algunas fases minerales, se utiliza Phreeqc (Parkhurst y Appelo, 

1999), este software fue diseñado para realizar una gran variedad de cálculos geoquímicos 

en medios acuosos. Las capacidades actuales de Phreeqc incluyen modelado directo e inverso 

y cálculos de transporte unidimensional con una amplia gama de procesos físicos y químicos 

(Steefel et al., 2015). Los procesos de transporte reactivo que se pretenden reproducir, son 

ejecutados a través del software Crunchflow, que según Steefel et al (2015), se basa en una 

discretización de volumen finito de las ecuaciones diferenciales parciales acopladas que rigen 
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el flujo, el transporte de solutos, el equilibrio multicomponente y las reacciones cinéticas en 

medios porosos y/o fluidos. Implementa dos enfoques para acoplar reacciones y transporte 

en tiempo de ejecución (1) un enfoque implícito global que resuelve el transporte y las 

reacciones simultáneamente (hasta dos dimensiones); (2) un enfoque de división de tiempo 

u operador (hasta tres dimensiones). 

5.1. Ecuaciones de transporte reactivo 

 

La modelización de transporte reactivo se realizó con el código CrunchFlow (Steefel et al., 

2015), que resuelve numéricamente el balance de masas de los solutos expresado como: 

𝜕(Ø 𝐶𝑗) 
= ∇(𝐷∇𝐶 ) − ∇(𝑞𝐶 ) + 𝑅 

 
(𝑗 = 1,2,3, … , 𝑛) (Ecuación 1) 

𝜕𝑡 𝑗 𝑗 𝑗 

 

donde Øp es la porosidad, Cj es la concentración del componente j (mol m-3), q es la velocidad 

Darcy (m3 m-2 s -1), Rj es la tasa de reacción total que afecta al componente j (mol m-3 s-1) y 

D es el coeficiente combinado de dispersión-difusión (m2 s-1). 

El coeficiente de dispersión-difusión (D) es definido como la suma del coeficiente de 

dispersión mecánica o cinemática y el coeficiente de difusión molecular en el agua dividido 

por el factor de resistividad de formación (F), el coeficiente es descrito por la siguiente 

ecuación: 

𝐷 = 𝐷∗ + 
𝐷0

 

𝐹 
(Ecuación 2) 

 

La velocidad de reacción total Rj se encuentra dada por: 

 

𝑅𝑗 = − ∑ 𝑣𝑗𝑚𝑅𝑚 (Ecuación 3) 

 
donde Rm es la tasa de precipitación o disolución del mineral “m” en (mol m-3 s-1), y jm es el 

número de moles de j en el mineral m. 

Las leyes de velocidad de reacción utilizadas en los cálculos se expresan como: 
 

 𝑅 = 𝐴  ∑ 𝑘  𝑎𝑛𝐻+ (∏ 
 

𝑛𝑖 𝐼𝐴𝑃  
𝑚2

 ) 
 

 

𝑚1 
)  (Ecuación 4) 

𝑚 𝑚 𝑡𝑒𝑟𝑚𝑠 𝑚,𝑇 𝐻+ 𝑖 𝑎𝑖 ) (1 − ( 
𝐾𝑒𝑞 
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i 

( 
3 

( ) (Ecuación 7) 

donde Am es la superficie reactiva del mineral en m2
mineral m -3

medio , km,T es la constante de 

velocidad de reacción (mol m-2 s-1), anH+ H+ es el término que describe el efecto del pH en la 

velocidad, ani es el término que describe un efecto catalítico/inhibitorio por parte de otra 

especie en la velocidad, IAP es el producto de actividad iónica de la solución con respecto al 

mineral, Keq es la constante de equilibrio para la reacción de disolución, m1 y m2 son los 

parámetros que afectan a la dependencia de la tasa del estado de saturación de la solución. 

La constante de velocidad a la temperatura T (K) se calcula a partir de: 

 

𝑘 = 𝑘 𝐸𝑎 ( 
1 1 

 
  

(Ecuación 5) 

𝑚,𝑇 𝑚,25exp ( 
𝑅
 𝑇25 

−  )) 
𝑇 

 

donde km,25 es la constante de velocidad a 25 °C, Ea es la energía de activación aparente de 

la reacción global (J mol-1) y R es la constante de gas (J mol-1 K -1). 

El cambio en la superficie del mineral Am (m2
mineral m

-3
medio) debido a la disolución es: 

 

2 
 

𝐴 = 𝐴𝑖𝑛𝑖𝑡𝑖𝑎𝑙   Ø 𝑚      3 
2 

 Ø (Ecuación 6) 
 

 

𝑚 Ø ) 
(𝑖)𝑚 

( ) 
Ø (𝑖) 

 

Cambios dados por la precipitación se describen: 
 

 
𝐴𝑚 

2 
 

= 𝐴𝑖𝑛𝑖𝑡𝑖𝑎𝑙       Ø      3 

Ø (𝑖) 

 

Donde Ø(i)m es la fracción volumétrica inicial del mineral m y Ø(i) es la porosidad inicial del 

medio. Esta formulación garantiza que a medida que la fracción de volumen de un mineral 

llega a cero, también lo hace su superficie. Además, tanto en el caso de los minerales que se 

disuelven como en el de los que precipitan, el término (Ø / Ø(i)) 
2/3 requiere que la superficie 

de un mineral en contacto con el fluido llegue a cero cuando la porosidad del medio llega a 

cero. Esta formulación se utiliza principalmente para los minerales primarios (es decir, los 

minerales con fracciones de volumen iniciales > 0). En el caso de los minerales secundarios 

que precipitan, se utiliza el valor de la superficie aparente inicial especificado siempre que 

se produzca la precipitación. Si esta fase se disuelve posteriormente, se utiliza la formulación 

anterior con una fracción volumétrica inicial arbitraria de 0,01. 
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5.2. Configuración del modelo 

 

Existen diferentes enfoques para abordar la modelización de medios rocosos fracturados 

(Sección 3.1), los cuales permiten tener una representación de la fractura dentro de los 

modelos. En este trabajo se han planteado dos escenarios de estudio con un enfoque en medio 

poroso equivalente y fractura discreta. Lo anterior tiene por objetivo cuantificar los procesos 

de interacción agua-roca determinando la transferencia de moles entre la fase liquida y sólida, 

y así relacionar datos hidrogeoquímicos con tiempos de tránsito, considerando la química de 

las aguas medidas en campo. 

El modelo ha sido construido en un archivo de texto, denominado archivo input, sobre el cual 

se definen mediante palabras clave todos los aspectos relacionados con la simulación: 

Tamaño de paso, métodos de resolución de las ecuaciones diferenciales, estado de saturación, 

datos de salida, discretización, parámetros fisicoquímicos, condiciones iniciales, condiciones 

de contorno y parámetros de flujo. 

Para los dos escenarios planteados en este trabajo se definen algunos parámetros comunes y 

diferenciales. Entre los parámetros comunes se encuentra el tamaño de paso, el método de 

resolución de las ecuaciones diferenciales (GIMRT), estado de saturación, datos de salida, 

parámetros fisicoquímicos y condiciones iniciales. Mientras que los parámetros diferenciales 

son la discretización (distribución de la malla) y las condiciones de flujo. 

5.2.1. Escenario 1: Medio poroso equivalente o enfoque de continuidad única 

 

Este tipo de modelos son una representación implícita de las fracturas, es decir, tanto la 

permeabilidad como la porosidad presentan un valor promedio a lo largo del modelo. 

Considerando la alta densidad de fracturas y una orientación preferencial de circulación de 

aguas subterráneas noroeste. (Taucare et al., 2020) se ha planteado un escenario como medio 

poroso equivalente. 

La estructura del modelo utilizado es un bloque rectangular 2D de 200 metros de largo y 100 

metros de profundidad, con condición inicial de temperatura del agua subterránea de T= 25°C 

y con condiciones de borde que permiten un flujo del agua subterránea de izquierda a derecha 

para una permeabilidad constante (Figura 4). 
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Figura 4. Modelo conceptual medio poroso equivalente. 

 

 

5.2.2. Escenario 2: Enfoque fractura discreta 

 

Este tipo de modelos son una representación explicita de las fracturas, en estos casos una 

fractura en un medio poroso se puede establecer como un espacio vacío o con material de 

relleno, ya sea permeable o impermeable. Este escenario evalúa el transporte reactivo en un 

bloque rectangular 2D con dimensiones de 200 m de largo y 100 m de profundidad, con una 

fractura (Espacio vacío) incrustada en el medio poroso. La permeabilidad de la fractura es 

mayor en comparación con la permeabilidad de la matriz. La condición inicial de temperatura 

es de 25°C y con condiciones de borde que permiten un flujo del agua subterránea de 

izquierda (Figura 5). 

 

 
Figura 5. Modelo conceptual fractura discreta. 
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5.3. Composición química de las muestras de agua 

 

La composición química de agua inicial (agua de lluvia) es la misma para las simulaciones 

de los dos escenarios planteados en este trabajo. El modelo utiliza las muestras (Tabla 1) 

reportadas por Taucare et al (2020), estas fueron utilizadas para estudiar los procesos de 

circulación y recarga del Frente Occidental Andino, el cual intenta ser representado en este 

modelo. La química de agua elegida es una muestra de agua lluvia tomada a una altura de 

1962 msnm (Id=35), la cual se considera en el presente trabajo como representativa de la 

recarga. Además, se han utilizado dos muestras de manantiales (Id=2 y 3) para realizar la 

especiación en Phreeqc y evaluar los índices de saturación de las fases minerales que pueden 

aportar a la composición química de las aguas presentes en el frente de montaña. Las muestras 

restantes son utilizadas para evaluar las características definidas del medio y la composición 

química del agua inicial permiten reproducir su química. 
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Tabla 1. Composición química de las aguas en el Frente Occidental Andino (Taucare et al., 2020). 
 

Id Fuente 
Altitud 

(msnm) 
T°C pH 

EC 

(µS/cm) 

  Elementos mayoritarios (ppm)    Elementos traza (ppb)  

SiO2 Cl SO4 HCO3 NO3 Na K Ca Mg Li B As Sr Ba 

1 Manantial 2465 27,7 8,17 31 11,0 0,08 0,9 15,1 0,21 0,42 - 3,08 0,40 - 3,30 0,40 17,50 2,19 

2 Manantial 1933 13,5 7,38 84 20,9 0,44 2,9 44,1 2,45 4,66 0,13 10,45 0,83 - 8,38 0,86 18,02 0,62 

3 Manantial 1562 20,4 8,40 190 15,8 1,07 18,7 89,8 0,34 31,88 0,51 7,09 0,23 1,36 20,11 1,40 5,54 0,62 

4 Manantial 1515 14,9 7,82 278 22,2 0,92 4,2 174,6 0,43 11,88 - 42,68 4,30 0,83 49,98 2,72 77,13 4,19 

5 Manantial 1246 17,2 8,47 277 23,1 1,63 24,3 131,4 5,64 17,28 0,37 36,78 4,11 2,89 78,69 8,35 176,64 5,49 

6 Pozo 938 22,4 7,16 519 32,6 7,91 78,5 225,8 12,87 28,08 1,47 67,22 14,11 2,56 147,19 3,71 309,07 23,76 
7 Pozo 895 23,2 7,48 703 33,9 23,34 41,5 338,6 34,97 20,92 1,67 105,36 17,63 5,08 56,64 0,97 439,92 48,00 

8 Manantial 2380 21,0 7,09 168 18,0 0,50 2,4 73,2 0,34 5,00 - 16,38 1,57 - 6,28 0,62 54,08 1,39 

9 Manantial 2301 12,5 7,95 96 26,0 0,96 2,5 37,6 2,29 6,88 0,49 9,16 1,05 - 6,54 1,17 24,87 1,73 

10 Manantial 2085 13,3 7,90 144 18,0 0,24 11,5 85,4 2,70 9,10 - 20,16 1,39 0,25 13,12 1,51 49,79 1,86 

11 Manantial 1784 21,9 7,13 186 20,1 2,75 39,6 70,2 0,11 17,10 0,40 18,32 1,86 2,33 186,69 3,29 118,91 0,84 

12 Manantial 1128 21,5 7,43 647 29,5 5,92 185,6 164,7 9,90 26,68 2,35 74,88 22,70 6,18 110,45 12,27 287,32 15,80 

13 Manantial 2179 23,4 6,97 204 20,1 1,68 44,8 82,4 1,01 6,13 1,38 29,80 2,91 1,43 176,80 12,51 58,28 0,69 

14 Manantial 1783 18,9 7,41 330 21,7 1,21 52,7 161,7 2,43 9,11 0,54 54,76 6,98 0,98 185,46 1,59 104,05 1,92 

15 Manantial 1490 21,0 8,52 272 25,0 2,10 34,9 140,3 2,89 17,55 1,04 38,30 4,12 1,27 130,16 7,80 81,64 1,24 

16 Pozo 1283 22,2 7,36 412 24,9 2,89 73,4 180,0 5,67 17,19 0,63 60,86 9,50 1,26 118,95 9,28 142,56 6,33 

17 Manantial 1239 22,8 7,14 461 26,2 3,41 74,7 225,8 5,42 19,55 0,38 71,22 10,95 1,91 117,23 1,69 67,90 4,31 

18 Manantial 1157 25,7 8,19 484 27,0 4,03 56,0 241,0 5,17 29,10 0,04 65,59 8,60 3,27 88,69 2,99 253,80 5,33 

19 Manantial 1088 21,0 7,10 575 28,1 4,89 97,7 265,4 9,47 24,80 0,27 86,22 15,29 3,25 122,95 2,84 125,17 0,58 

20 Manantial 1077 22,3 7,22 557 29,9 4,55 73,6 286,8 11,78 24,96 0,69 78,14 16,55 4,65 111,04 12,74 332,71 1,92 

21 Pozo 980 21,0 7,54 686 32,0 5,86 93,6 305,1 9,48 28,80 0,65 88,80 16,77 3,22 123,07 5,06 381,86 61,06 

22 Pozo 973 23,2 7,55 644 37,0 6,01 77,5 244,1 16,43 29,10 0,63 85,88 17,01 3,85 121,06 5,73 399,18 67,20 

23 Pozo 939 21,4 7,77 581 34,0 7,18 56,4 244,1 37,50 32,70 0,53 62,96 15,69 5,48 102,67 6,78 379,10 8,63 
24 Pozo 1146 20,8 7,43 570 31,0 12,21 22,3 192,3 11,90 24,15 0,51 48,43 8,01 1,46 25,15 2,69 290,66 2,51 

25 Manantial 1088 23,7 7,45 275 31,6 2,48 10,1 170,8 9,02 17,54 0,64 34,50 6,62 3,34 21,71 3,24 136,20 2,21 

26 Manantial 993 19,8 7,37 402 26,8 8,67 33,4 201,4 7,27 21,12 3,91 47,92 9,98 8,23 62,69 9,13 341,36 3,11 

27 Manantial 981 20,6 7,66 390 26,0 6,19 36,3 195,3 6,92 23,20 0,73 47,00 9,97 8,73 68,05 8,87 345,97 3,27 

28 Manantial 975 24,1 7,95 579 24,8 14,26 55,4 302,0 4,39 33,82 6,47 71,88 15,69 2,30 85,81 5,06 421,58 14,84 
29 Pozo 919 18,9 6,99 1188 25,8 60,17 166,4 197,1 10,29 48,20 0,90 105,35 12,10 58,66 209,41 22,05 927,64 11,48 

30 Pozo 918 18,6 7,59 710 27,0 30,01 140,9 256,3 9,66 30,90 0,93 93,95 17,66 14,30 53,77 3,98 715,44 14,52 

31 Pozo 889 - 7,68 1026 25,8 28,04 141,6 256,3 9,35 32,00 1,42 102,65 17,30 14,12 73,70 3,00 753,15 24,57 
32 Manantial 1701 11,5 7,96 83 17,6 0,50 10,2 42,7 0,83 1,03 0,24 12,13 1,32 - 16,07 1,40 19,97 1,04 

33 Manantial 1456 18,0 7,72 341 22,9 1,697 62,6 134,2 - 15,46 - 46,20 4,34 0,97 84,95 2,84 125,17 0,58 

34 Lluvia 2715 15,7 5,87 14 - 1,01 0,7 1,0 1,59 0,30 0,73 1,79 0,00 - - 0,21 3,66 4,05 

35 Lluvia 1965 15,6 6,17 45 0,3 0,53 2,1 16,9 - 0,45 1,16 6,89 0,22 0,54 24,30 1,73 11,36 2,32 
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5.4. Mineralogía 

 

En el desarrollo de este trabajo se utiliza una mineralogía simplificada para representar el 

dominio solido del Frente Occidental Andino en los dos escenarios planteados (Medio poroso 

equivalente y fractura discreta). La mineralogía utilizada ha sido descrita por Fuentes et al 

(2004) y Taucare et al (2020). Además, de acuerdo a la composición química encontrada en 

la zona de estudio, e implementado una especiación en Phreeqc se ha complementado la 

mineralogía a partir de la información obtenida de 3 muestras de agua (Id= 2, 3 y 35) 

representativas de la recarga en la zona de estudio (Figura 6). La mineralogía utilizada 

consiste en: (1) Minerales silicatados formadores de roca (albita, anortita y sílice amorfa), 

los cuales normalmente son el resultado de la cristalización del magma en la superficie, con 

excepción de la sílice amorfa. Estas fases minerales son muy comunes en rocas volcánicas y 

rocas intrusivas; (2) Piroxeno (Diópsido), estos son formados a partir de la cristalización de 

magmas; (3) Sulfuros (Alunita), esta fase mineral ha sido utilizada para representar el aporte 

del SO4 a la composición química de las aguas presentes en la zona de estudio. 

Los minerales secundarios utilizados son: (1) Calcita, es una fase mineral muy dinámica que 

puede formarse tanto ambientes hidrotermales como en ambientes de baja temperatura (20- 

30°C) siendo resultado de la sobresaturación de Ca y HCO3 de aguas subterráneas; (2) 

Arcillas (Caolinita y Ca-montmorillonita) las cuales ha sido establecidas como producto de 

la meteorización de las plagioclasas (principalmente anortita). Además, de acuerdo al 

diagrama de estabilidad de los silicatos cálcicos (Figura 6) las muestras tomadas por Taucare 

et al (2020) para la zona de estudio se encuentran en la zona de estabilidad entre caolinita y 

ca-montmorillonita. 
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Figura 6. Diagrama de estabilidad para los silicatos cálcicos. Pv: Muestras de lluvia; Mt: Muestras de 

manantial; Pz: Muestras de pozos. 

 
 

La Figura 7 muestra los IS calculados en Phreeqc con la base de datos (Wateq4f) para las 

muestras Id=2,3 y 35 presentes en el Frente Occidental Andino. Los IS para la muestra Id=35 

indican que todas las fases minerales implementadas en los modelos se encuentran 

subsaturadas, esto es debido a que al ser una muestra de lluvia la concentración de iones 

disueltos es similar al límite de detección de los equipos utilizados, por tanto, el error de 

balance iónico es alto (>10%). Mientras que para las muestras Id=2 y 3 indican que las fases 

minerales que probablemente se disolvieron fueron los silicatos, el piroxeno y el sulfato; 

además, las fases que probablemente precipitan son las arcillas. Si bien la calcita se ha 

utilizado como mineral secundario, de acuerdo a los IS para las muestras esta fase mineral se 

encuentra levemente subsaturada. De igual forma es utilizada como mineral secundario ya 

que de acuerdo a Taucare et al (2020) esta fase mineral se encuentra como material de relleno 

en algunas de las fracturas de la zona de estudio. 
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Figura 7. Índices de saturación (IS) para las muestras Pv, Mt1 y Mt2 resultados de la especiación e Phreeqc. 
 

5.4.1. Cinética de disolución y precipitación de minerales 

 

La cinética de disolución y precipitación de fases minerales toma la forma de la siguiente 

ecuación (Lasaga, 1984; Aagaard y Helgeson, 1982; Hellmann y Tisserand, 2006) que es 

basada en la ley de tasas “TST”: 

 𝑅   = 𝐴 −Δ𝐺𝑟 

𝐿 𝑏𝑢𝑙𝑘𝑘 [1 − 𝑒𝑥𝑝 (  

𝑅𝑇 
)] (Ecuación 8) 

 

Donde R es la velocidad de reacción para un mineral (mol m-3 s-1), Abulk es la superficie 

reactiva (m2 mineral / m3 medio poroso), k es la cinética de disolución o precipitación para 

la reacción (mol m-2 s-1) y ΔGr es la energía de activación de Gibbs. 

Las constantes de velocidad de disolución y precipitación para las fases minerales se eligieron 

a partir de valores publicados (Tabla 1). Los valores establecidos para el área de superficie 

reactiva (SSA) se han ajustado a la obtención de resultados que se encontraran en el rango 

de las concentraciones para muestras de la zona de estudio. Es importante tener en cuenta 
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que la ley de velocidad depende linealmente de la cinética de disolución o precipitación y del 

SSA (Perez et al., 2019) 

5.5. Configuración del transporte y del flujo 

 

En rocas fracturadas los procesos de transporte son gobernados por la difusión molecular y 

la dispersión hidrodinámica. La difusión molecular consiste en que las fases disueltas se 

mueven de los puntos de mayor concentración a los de menor concentración, mientras que la 

dispersión hidrodinámica considera tanto la difusión como la dispersión mecánica, siendo la 

dispersión mecánica la provocada por el movimiento del fluido en el medio. Cada uno de 

estos procesos aporta de forma diferente el transporte de solutos, dependiendo de la presencia 

de fracturas o de la matriz porosa (Tang et al., 1981; Therrien y Sudicky, 1996). 

La difusión molecular es un proceso físico sobre el cual los solutos se transportan de acuerdo 

a un gradiente de concentración, es decir, desde regiones de mayor concentración a regiones 

de menor concentración por movimiento molecular aleatorio. Este proceso físico es regido 

por la primera ley de Fick: 

𝐹 = −𝐷∗ 
𝑑𝐶

 
𝑑𝑥 

(Ecuación 9) 

 

Donde F representa el flujo de masa por unidad de tiempo, D* es el coeficiente de difusión 

efectiva, C es la concentración y 𝑑𝐶 representa el gradiente de concentración entre dos puntos 
𝑑𝑥 

situados a una distancia x. Considerando los dos escenarios planteados en este trabajo el 

coeficiente de difusión molecular utilizado es de 1x10-8 m2/año siendo resultado de la 

calibración del modelo. 

La dispersión hidrodinámica es un proceso que vincula la dispersión mecánica y la difusión 

molecular que se define como: 

𝐷𝐿 = 𝛼𝐿𝑣 + 𝐷∗ (Ecuación 10) 

 
𝐷𝑡 = 𝛼𝑡𝑣 + 𝐷∗ (Ecuación 11) 

 
Donde 𝛼𝐿 y 𝛼𝑡 representan al coeficiente de dispersividad dinámica longitudinal y transversal 

respectivamente, 𝑣 es igual a la velocidad del flujo (Darcy/ Øefectiva) y 𝐷∗ es igual a la difusión 

molecular efectiva. 
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Tabla 2. Descripción de las reacciones de disolución y precipitación de los minerales primarios y secundarios. 

 
 

Mineral 
 

Reacción estequiométrica de los minerales primarios 
Vol 
(%) 

SSA 
(m2 g-1) 

Log km (mol 
m-2 s-1) 

 
Fuente 

 
Anortita 

 
Ca(Al2Si2)O8 + 2H+ +H2O ⇔ Al2Si2O5(OH)4 + Ca++

 
 

40 
 

1E-05 
 

-9.12 
Palandri y 

Kharaka, 2004 

 
Albita 

 
2Na(AlSi3)O8 + 2H+ + 9H2O ⇔ Al2Si2O5(OH)4 + 2Na+ + 4H4SiO4 

 
35 

 
3E-03 

 
-11.88 

Marty et al., 
2014 

Diópsido CaMgSi2O6 + 4H+ + 2H2O ⇔ Ca++ + Mg++ + 2H4SiO4 10 1E-05 -10.15 Quiroga, 2020 

Silice amorfa SiO2⇔ SiO2(aq) 10 1E-05 -13.39 Quiroga, 2020 

 
Alunita 

 

-- 
KAl3(SO4)2(OH)6→ K+ + 3Al+ + 2SO4 + 6OH 

 
0.15 

 
1E-03 

 
-10.25 

Marty et al., 
2014 

Calcita CaCo3 + H+ ⇔ HCO - + Ca++
 

3 - 1 -6.72 
Marty et al., 

2014 

Caolinita 
 

Al2(Si2O5)(OH)4 + 6H+ ⇔ 2Al+++ + 2SiO2(aq) + 5H2O 
- 1 -13.65 

Marty et al., 
2014 

Ca-montmorillonita 
Ca0.16(Al,Mg)2Si4O10(OH)22H2O+6H+ ⇔ 

0.165Ca+++0.33Mg+++1.67Al++++4SiO2(aq)+4H2O 
- 1 -12 Quiroga, 2020 



26  

La velocidad de flujo es descrita por la ley de Darcy: 

 

𝑞 = −𝑘 
𝑑ℎ

 
𝑑𝐿 

 

 
(Ecuación 12) 

 

Donde q es la velocidad de Darcy, k es la conductividad hidráulica y 𝑑ℎ 
𝑑𝐿 

representa el 

gradiente hidráulico. 

 
En el escenario 1, de acuerdo al perfil conceptual propuesto por Taucare et al (2020), donde 

la diferencia altitudinal y la distancia horizontal entre la zona de recarga y el acuífero aluvial 

es de 1440 msnm y 8 km, respectivamente, el gradiente hidráulico es de 0.18. Por su parte, 

la conductividad hidráulica a utilizar es tomada del modelo conceptual propuesto por Welch 

y Allen (2014) para un flujo medio en rocas fracturadas, con un valor de 4.4x10-6 m/s (Figura 

8). 

El escenario 2 considera una fractura como un espacio vacío incrustada en el medio poroso, 

de esta forma el flujo en la fractura se ha definido como constante he igual a 0.005 l/s. El 

flujo es inyectado y extraído en los bordes de la fractura (derecho e izquierdo 

respectivamente). En el medio poroso del escenario 2 se han mantenido las condiciones del 

escenario 1 (Figura 8). 
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Figura 8. Modelo conceptual para el medio poroso equivalente (Escenario 1) y fractura individual (Escenario 

2) 

 

6. RESULTADOS 

 

Las simulaciones son construidas a partir de dos escenarios que incluyen el ingreso de agua 

lluvia en condiciones de flujo saturado. Cada uno de los escenarios estudiados son abordados 

he interpretados individualmente ya que presentan configuraciones diferentes en la 

representación del medio fracturado (Condiciones de flujo y discretización). En esta sección 

se presentan los resultados obtenidos de la interacción agua-roca en las condiciones 

establecidas (sección 5) para cada escenario. Se expone el efecto de la interacción agua-roca 

en el pH del agua, la transferencia de masa de diferentes especies químicas (Na, Ca, SiO2, 

HCO3 y SO4), la evolución del medio en función a la disolución de minerales primarios y 

precipitación de minerales secundario. Finalmente, se plantean los rangos de tiempo sobre 

los cuales se logran reproducir la química de las aguas en la zona de estudio. 
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6.1. Medio poroso equivalente (Escenario 1) 

 

El modelo de transporte reactivo en medio poroso consiste en un bloque 2D de 200 m de 

largo y 100 m de ancho el cual es recargado por agua lluvia, este transporte es producido bajo 

un sistema completamente saturado (100%). Se considera un flujo constante de 25 m/año 

para reproducir la circulación del agua pluviométrica utilizada como recarga y caracterizada 

por baja conductividad (45 µS/cm), temperatura de 15.6 °C y pH de 6.17. 

En la Figura 9 se observa la variación del pH a lo largo del tiempo en 4 puntos de control. 

Teniendo en cuenta que el pH inicial de la muestra de agua lluvia que ingresa al sistema 

reacción rápidamente con las fases minerales, el pH disminuye a de 5.6, donde 

posteriormente, este presenta un aumento. Además, se observa que de acuerdo a la escala del 

modelo a medida que se avanza en cada punto de control el pH es mayor y que este se 

estabiliza aproximadamente a los 20 años de simulación, como resultado de la interacción 

del agua con las fases minerales presentes en el medio. 

 

 

Figura 9. Variación del pH en función del espacio (Puntos de control) y del tiempo. 
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Este escenario evalúa la interacción agua-roca de acuerdo a las condiciones establecidas en 

el modelo. En este sentido, se observa que los minerales silicatados (Figura 10) interactúan 

a lo largo de todo el sistema en una escala temporal de 150 años. La anortita tiene un volumen 

inicial del 40% del total de la roca y a los 150 años de simulación su volumen es de 39.6% 

lo que determina una disolución del 0.4% de su volumen total. La albita, representa un 

volumen inicial de 35% del total de la roca, esta presenta un frente de disolución al inicio del 

sistema el cual aumenta con el paso del tiempo alcanzando a los 150 años de simulación una 

disminución del 0.17% de su volumen inicial en el frente de disolución. La sílice amorfa se 

disuelve en menor porcentaje respecto a la anortita y la albita, en 50 y 100 años esta presenta 

una disolución homogénea en todo el sistema, mientras que para 150 años se establece un 

frente de disolución similar al evidenciado para la albita con una disolución del 0.004%. 
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Figura 10. Distribución espacial de la fracción volumétrica (m3 mineral/m3 medio poroso) de los minerales 

silicatados a lo largo de 150 años de simulación. 

 

La alunita representa el aporte de los sulfuros a la composición química de las aguas en la 

zona de estudio, de acuerdo a los resultados obtenidos de la simulación (Figura 11) esta 
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presenta una disolución homogénea a lo largo del sistema para 50 y 100 años, mientras que 

para 150 años presenta un frente de disolución a la salida del sistema. La alunita tiene un 

volumen inicial del 15% del total de la roca, y alcanza una disolución máxima de 1.57% en 

el frente de disolución a los 150 años. 

 

 

Figura 11. Distribución espacial de la fracción volumétrica (m3 mineral/m3 medio poroso) de 

la alunita a lo largo de 150 años de simulación. 

La disolución de las fases minerales silicatadas y de la alunita aportan diferentes especies a 

la composición química de agua, además, de acuerdo a su estado de saturación se desarrollan 

procesos de precipitación de fases minerales secundarias como la calcita, caolinita y la Ca- 

montmorillonita para este caso de estudio. El aumento o disminución de la porosidad indica 

el efecto de la disolución y/o precipitación de fases minerales respectivamente. En la Figura 

12, se presenta un gráfico 2D para la porosidad en un periodo de 0-150 años. El sistema inicia 

con una porosidad del 3.5% que a lo largo del tiempo evoluciona de acuerdo al efecto de la 

disolución y la precipitación. Se muestra que para el periodo comprendido 0 y 50 años la 

porosidad disminuye, mientras que para el periodo comprendido entre 100 y 150 años la 

porosidad aumenta en algunas zonas del sistema y disminuye en otras. Es importante tener 

en cuenta que el aumento máximo de la porosidad en el gráfico de 100 y 150 años iguala al 

valor de la porosidad inicial. 
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Figura 12. Variación de la porosidad (%) en el sistema a lo largo de 150 años de simulación. 
 

Las fases minerales secundarias utilizadas en este estudio corresponden a la calcita, caolinita 

y la Ca-montmorillonita, las cuales han sido seleccionadas de acuerdo a los índices de 

saturación obtenidos de la especiación en Phreeqc y del diagrama de estabilidad de los 

silicatos cálcicos. En la Figura 13, se presentan los gráficos 2D para estas fases minerales. 

La calcita, tiene un frente de precipitación al final del sistema que aumenta a lo largo del 

tiempo, mientras que la caolinita presenta para 100 y 150 años una precipitación homogénea 

en el sistema. Por último, la Ca-montmorillonita presenta un frente de precipitación mayor al 

inicio del sistema, además, al igual que para las fases minerales anteriormente descritas, la Ca-

montmorillinita aumenta su precipitación a medida que avanza el tiempo. 
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Figura 13. Distribución espacial de la fracción volumétrica (m3 mineral/m3 medio poroso) de los minerales 

secundarios a lo largo de 150 años de simulación. 
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Como resultado de la disolución y precipitación de fases minerales primarias y secundarias 

respectivamente, se evalúa la concentración de algunas especies químicas simuladas respecto 

a los valores medidos en campo (lluvia, manantial y pozo). En la Figura 14 y Figura 15, se 

presentan gráficos Na, Ca y SiO2 en función de la altura, los cuales incluyen rangos de 

concentración para cada especie química obtenidos a partir de la simulación, estos son 

comparados con las concentraciones medidas en campo. Los rangos de concentración son 

establecidos de acuerdo a la concentración mínima y máxima obtenida a lo largo del sistema 

mediante las simulaciones para cada una de las especies, indicando el rango en promedio de 

tiempo en el que se obtendrían estas muestras. El Ca presenta un aumento de su concentración 

en un rango comprendido entre 29 y 37 ppm para para 50 años, manteniéndose constante 

para 100 años, mientras que para 150 años la concentración del valor máximo disminuye a 

36 ppm. La concentración inicial del Na aumenta de 0.2 ppm a un rango de concentraciones 

comprendido entre 10.4 y 19.8 ppm para los primeros 50 años, donde para 100 años el valor 

máximo de concentración aumenta a 20 ppm y se mantiene constante a los 150 años. El SiO2 

es la única especie química que en este caso mantiene un crecimiento a lo largo del tiempo 

pasando de 0.2 ppm a un rango de 14.5 a 28.9 ppm en 50 años, 15.8 a 31.5 para 100 años y 

16.8 a 33.5 ppm en 150 años. En los gráficos se puede observar que algunas de las 

concentraciones de Na, Ca y SiO2 medidas en campo son representadas por los valores 

simulados para estas especies en las diferentes escalas temporales. 
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Figura 14. Gráficos Na y Ca en función a la altura, con rangos de concentración para cada especie química 

obtenidos a partir de la simulación a 0, 50, 100 y 150 años. 
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Figura 15. Gráficos SiO2 en función a la altura, con rangos de concentración para cada especie química 

obtenidos a partir de la simulación a 0, 50, 100 y 150 años. 

 
 

En la Figura 16, se presentan gráficos para el SO4 y HCO3 en función a la altura, los cuales 

incluyen rangos de concentración para cada especie química obtenidos por medio de la 

simulación. El SO4 presenta un aumento de su concentración en un rango comprendido entre 

29.1 y 56.2 ppm en 50 años, mientras que para 100 y 150 años disminuye la concentración 

del valor máximo en 54.2 y 52.3 respectivamente. El HCO3 presenta un aumento para los 

primeros 50 años, el cual disminuye en 100 años, manteniéndose constante en 150 años. En 

los gráficos se puede observar que algunas de las concentraciones de SO4 medidas en campo 

son representadas por los valores simulados, mientras que para los rangos del HCO3 no se 

representa los valores medidos en campo. 
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Figura 16. Gráficos SO4 y HCO3 en función a la altura, con rangos de concentración para cada especie 

química obtenidos a partir de la simulación a 0, 50, 100 y 150 años. 
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El pH presenta un rápido aumento en los primeros años de simulación (Figura 9) que luego 

alcanza una estabilidad aproximadamente a los 20 años. Este tiene una variación de los 

máximos para 50, 100 y 150 años (Figura 17). Con los resultados simulados se logra 

representar el pH de algunos de los manantiales y pozos de la zona de estudio. 

 

Figura 17. Gráficos pH en función a la altura, con rangos de pH obtenidos a partir de la simulación a 0, 50, 

100 y 150 años. 

 

 

6.2. Fractura continua (Escenario 2) 

 

El modelo de transporte reactivo para el escenario de fractura continua (Espacio vacío 

incrustada en el medio poroso) consiste en un bloque 2D de 200 m de largo y 100 m de ancho 

que es infiltrado por agua lluvia, este transporte es producido bajo un sistema completamente 

saturado (100%). Se considera un flujo constante de 25 m/año para reproducir la circulación 
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del agua en el medio poroso y se considera una inyección continua en la fractura para 

representar el flujo de agua por este medio. 

En la Figura 18 se observa la variación del pH a lo largo del tiempo en el medio poroso y la 

fractura a partir de 5 puntos de control. El pH en el medio poroso presenta valores más altos 

en cada punto de control respecto a los observados en la fractura. Al igual que para el 

escenario 1, se observa que de acuerdo a la escala del modelo a medida que se avanza en 

cada punto de control el pH es mayor, es decir, la distancia tiene una relación directa con el 

tiempo, este se estabiliza aproximadamente a los 20 años en el medio poroso y 35 años en la 

fractura, como resultado de la interacción del agua con las fases minerales presentes en el 

medio. 

 

 

Figura 18. Variación del pH en función del espacio (Puntos de control) y del tiempo en el medio poroso y la 

fractura. 

 
 

Se observa que los minerales silicatados (Figura 19) se disuelven en el medio poroso y en los 

bordes de la fractura hasta los primeros 50 años, ya que para 100 y 150 años no se presenta 

una variación en el su volumen. La anortita tiene un volumen inicial del 40% del total de la 

roca y a los 50 años de simulación disminuye a 39.9% en el medio poroso y de 39.6% en los 
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bordes de la fractura. La albita representa un volumen inicial de 35% del total de la roca y a 

los 50 años de simulación disminuye a 27.5% en el medio poroso y 20% en los bordes de la 

fractura, manteniéndose constante para 100 y 150 años, por lo que la disolución es mayor a 

lo largo de la fractura que en los poros. La sílice amorfa representa un volumen inicial del 

10% del total de la roca y a los 50 años de simulación disminuye a 7.3% en el medio poroso 

y a 2% en los bordes de la fractura, manteniéndose constante para 100 y 150 años. 

 

Figura 19. Distribución espacial de la fracción volumétrica (m3 mineral/m3 medio poroso) de los minerales 

silicatados a lo largo de 150 años de simulación en el medio fracturado. 

 
 

La alunita (Figura 20) presenta un comportamiento similar a los minerales silicatados en la 

variación de su volumen, ya que este cambia en los primeros 50 años y se mantiene constante 

en 100 y 150 años. La alunita representa un volumen inicial de 1.5% del total de la roca y a 

los 50 años de simulación disminuye a 1.15% en el medio poroso y a 0.4% en los bordes de 

la fractura. 
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Figura 20. Distribución espacial de la fracción volumétrica (m3 mineral/m3 medio poroso) de 

la alunita a lo largo de 150 años de simulación en el medio fracturado. 

 

Las fases minerales secundarias calcita, caolinita y la Ca-montmorillonita se presentan en la 

Figura 21. A los 50 años la calcita tiene un frente de precipitación al final del sistema el cual 

es mayor en el medio poroso con respecto a los bordes de la fractura, este aumenta en 100 

años y 150 años. Se alcanza un valor máximo de precipitación de calcita en 150 años en el 

medio poroso de 0.22% y de 0.15% en los bordes de la fractura. La caolinita tiene un frente 

de precipitación al inicio del sistema entre 0 y 40 metros, entre 41 y 200 m la caolinita se 

comporta de forma homogénea. Esta precipitación aumenta a lo largo del tiempo. El valor 

máximo de precipitación de caolinita es de 0.55% en los bordes de la fractura y de 0.42% en 

el medio poroso. La Ca-montmorillinita presenta un frente de precipitación entre 10 y 40 

metros, entre 41 y 200 m se presenta una precipitación homogénea a lo largo del medio 

poroso. El valor máximo de precipitación de Ca-montmorillinita es de 0.45% en los bordes 

de la fractura y de 0.2% en el medio poroso. 
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Figura 21. Distribución espacial de la fracción volumétrica (m3 mineral/m3 medio poroso) de los minerales 

secundarios a lo largo de 150 años de simulación en el medio fracturado. 
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6.2.1. Concentración de especies en las fracturas. 

 

Como resultado de la disolución y precipitación de fases minerales primarias y secundarias 

respectivamente, se evalúa la concentración de algunas especies químicas simuladas de 

acuerdo a la configuración establecida para el escenario 2, respecto a los valores medidos en 

campo. En la Figura 22 y Figura 23, se presentan gráficos Na, Ca y SiO2 en función a la 

altura, los cuales incluyen rangos de concentración para cada especie química obtenidos a 

partir de la simulación en la zona de fractura, los cuales son comparados con las 

concentraciones medidas en campo. Los rangos de concentración son establecidos de acuerdo 

a la concentración mínima y máxima obtenida a lo largo del sistema mediante las 

simulaciones para cada una de las especies. El Ca presenta un aumento de su concentración 

en un rango comprendido entre 20 y 40 ppm para el periodo de 0-50 años, disminuyendo en 

100 años y 150 años a 39 y 38 ppm respectivamente. La concentración inicial del Na aumenta 

de 0.2 ppm a un rango de concentraciones comprendido entre 4.5 y 18.7 ppm para los 

primeros 50 años, donde para 100 años el valor máximo de concentración disminuye a 18.5 

ppm y aumenta nuevamente a los 150 años a un valor de 18.8. El SiO2 es la única especie 

química que en este caso mantiene un crecimiento a lo largo del tiempo pasando de 0.2 ppm 

a un rango de 14.5 a 28.9 ppm en 50 años, 15.8 a 31.5 para 100 años y 16.8 a 33.5 ppm en 

150 años. En los gráficos se puede observar que algunas de las concentraciones de Na, Ca y 

SiO2 medidas en campo son representadas por los valores simulados para estas especies en 

las diferentes escalas temporales. 
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Figura 22. Gráficos Na y Ca en función a la altura, con rangos de concentración para cada especie química 

obtenidos a partir de la simulación a 0, 50, 100 y 150 años en la composición química que circula en la 

fractura. 
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Figura 23. Gráficos SiO2 en función a la altura, con rangos de concentración obtenidos a partir de la 

simulación a 0, 50, 100 y 150 años en la composición química que circula en la fractura. 

El SO4 presenta un aumento de su concentración en un rango comprendido entre 29.1 y 56.2 

ppm en 50 años, mientras que para 100 y 150 años disminuye la concentración del valor 

máximo en 54.2 y 52.3 respectivamente. El HCO3 aumenta en los primeros 50 años a un 

rango de 73 y 129 ppm, mientras que para 100 años su máximo disminuye a 128 ppm y en 

150 años su máximo disminuye a 127 ppm. En los gráficos se puede observar que algunas de 

las concentraciones de SO4 medidas en campo son representadas por los valores simulados, 

al igual que para las concentraciones de HCO3 medidas (Figura 24). 
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Figura 24. Gráficos SO4 y HCO3 en función a la altura, con rangos de concentración para cada especie 

química obtenidos a partir de la simulación a 0, 50, 100 y 150 años en la composición química que circula en 

la fractura. 
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El pH presenta un rápido aumento en los primeros años de simulación (Figura 18), el cual se 

estabiliza aproximadamente a los 35 años en la fractura, permaneciendo constante para 50, 

100 y 150 años ( 
 

Figura 25). Con los resultados simulados se logra representar el pH de algunos de los 

manantiales y pozos de la zona de estudio. 
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Figura 25. Gráficos pH en función a la altura, con rangos de pH obtenidos a partir de la 

simulación a 0, 50, 100 y 150 años. 

 

6.2.2. Concentración de especies en la zona porosa del escenario 2 

 

En la Figura 26 y Figura 27, se presentan gráficos Na, Ca y SiO2 en función a la altura, los 

cuales incluyen rangos de concentración para cada especie química obtenidos a partir de la 

simulación del escenario 2 en la zona porosa, los cuales son comparados con las 

concentraciones medidas en campo. Los rangos de concentración son establecidos de acuerdo 

a la concentración mínima y máxima obtenida a lo largo del sistema mediante las 

simulaciones para cada una de las especies. El Ca aumenta su concentración en un rango 

comprendido entre 31 y 40 ppm para el periodo de 0-50 años, disminuyendo en 100 años y 

150 años su máximo a 39 y 38 ppm respectivamente. La concentración inicial del Na aumenta 

a un rango de concentraciones comprendido entre 9.9 y 19.1 ppm para los primeros 50 años 
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y para 100 años el valor máximo de concentración aumenta a 19.2 ppm y se mantiene 

constante a 150. El SiO2 es la única especie química que mantiene un crecimiento a lo largo 

del tiempo pasando de 0.2 ppm a un rango de 14.1 a 28.7 ppm en 50 años, 15.3 a 31 para 100 

años y 16.2 a 32.9 ppm en 150 años. En los gráficos se puede observar que algunas de las 

concentraciones de Na, Ca y SiO2 medidas en campo son representadas por los valores 

simulados para estas especies en las diferentes escalas temporales. 
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Figura 26. Gráficos Na y Ca en función a la altura, con rangos de concentración para cada especie química 

obtenidos a partir de la simulación a 0, 50, 100 y 150 años en la composición química que circula en el medio 

poroso. 
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Figura 27. Gráficos SiO2 en función a la altura, con rangos de concentración obtenidos a partir de la 

simulación a 0, 50, 100 y 150 años en la composición química que circula en el medio poroso. 

 
 

En la Figura 28, se presentan gráficos para el SO4 y HCO3 en función a la altura, los cuales 

incluyen rangos de concentración para cada especie química obtenidos por medio de la 

simulación. El SO4 presenta un aumento de su concentración en un rango comprendido entre 

27.2 y 53.5 ppm en 50 años, mientras que para 100 años disminuye a 26.7 y 51.6 para el valor 

minimo y máximo respectivamente, y en 150 años disminuye a 25.8 y 49.8 ppm para el 

minimo y máximo respectivamente. El HCO3 presenta un aumento en los primeros 50 años 

en un rango de 101 y 128 ppm, permaneciendo constante para 100 años, mientras que para 

150 años el máximo disminuye a 127 ppm. En los gráficos se puede observar que algunas de 

las concentraciones de SO4 medidas en campo son representadas por los valores simulados, 

mientras que para los rangos del HCO3 no se representan los valores medidos. 
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Figura 28. Gráficos SO4 y HCO3 en función a la altura, con rangos de concentración para cada especie 

química obtenidos a partir de la simulación a 0, 50, 100 y 150 años en la composición química que en el 

medio poroso del escenario 2. 

 
 

El pH aumenta en los primeros años de simulación (Figura 18) alcanzando una estabilidad 

aproximadamente a los 20 años manteniéndose constante para 50, 100 y 150 años (Figura 
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29). Con los resultados simulados se logra representar el pH de algunos de los manantiales 

y pozos de la zona de estudio. 

 

Figura 29. Gráficos pH en función a la altura, con rangos de pH obtenidos a partir de la simulación a 0, 50, 

100 y 150 años en la composición química que circula en el medio poroso del escenario 2. 
 

6.3. Análisis de sensibilidad en el modelo de fractura continua 

 

Con el objetivo de evaluar la sensibilidad del modelo y su capacidad de respuesta a cambios 

mínimos relacionados con parámetros del modelo, se realizan 1 escenario de sensibilidad 

considerando el cambio en la apertura de la fractura, 

Para el escenario evaluado en esta sección no se ha logrado la convergencia del modelo 

numérico para el mismo intervalo de tiempo de la simulación realizada. Por tal motivo los 

resultados que se presentan en esta sección son los periodos de tiempo en los cuales se logró 

la convergencia en los escenarios de simulación. 
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6.3.1. Sensibilidad del modelo en relación a la apertura de la fractura 

 

Para evaluar el impacto de la apertura de la fractura en los resultados del modelo numérico, 

se ha realizado un análisis de sensibilidad del modelo. En este caso la apertura de la fractura 

en el escenario 2 de fractura discreta se ha disminuido de 4 m a 1 m. Si bien estas aperturas 

son valores altos para representar una fractura discreta, en este estudio se relacionan a la zona 

de falla, es decir, a la zona donde se presenta el fracturamiento del sistema rocoso. 

Tal como se mencionó anteriormente, el modelo tiene una sensibilidad alta a los cambios en 

la configuración de este que se le realicen, por tal motivo, en este escenario de sensibilidad 

el modelo encontró una solución numérica (convergencia) hasta los 100 años de simulación. 

En la Figura 30 y Figura 31 se presentan los resultados obtenidos del análisis de sensibilidad 

de la fractura, se puede observar que los resultados en comparación con los obtenidos de 

modelo base (Sección 6.2) son menores, es decir, los rangos obtenidos cubren una menor 

cantidad de muestras para los 50 y 100 años. Este resultado representa que en un medio 

fracturado, la modelación de la apertura de las fracturas puede representar la variedad de los 

parámetros fisicoquímicos presentes en el sistema modelado. 

Se puede resaltar que, con la disminución en la apertura de la fractura en el escenario de 

análisis de sensibilidad, se logró representar tanto para los cationes y aniones algunas 

muestras en el rango del Ca y HCO3, mientras que para el Na (1,4 y 1,7 ppm) y SO4 (0,8 y 

0,9 ppm) no fue posible representar ninguna muestra. 

Si bien, no se obtienen todas las especies químicas medidas, este resultado presenta una 

consideración importante en relación a la fractura, es decir, las zonas de fracturamiento en el 

sistema natural no son homogéneas, por lo cual lograr reproducir la química de las aguas 

medidas en la zona de estudio con aperturas de fractura diferentes ayuda a entender que la 

evolución química de estas aguas depende también de los procesos hidráulicos relacionados 

a las zonas de fractura. 
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Figura 30. Gráficos de variación de Ca y Na en función a la altura, con rangos obtenidos a partir de la simulación a 0, 50 y 100 años en la composición química 

que circula en la fractura del escenario 2 y en el análisis de sensibilidad del modelo respecto a la fractura. 
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Figura 31. Gráficos de variación de SO4 y HCO3 en función a la altura, con rangos obtenidos a partir de la simulación a 0, 50 y 100 años en la composición 

química que circula en la fractura del escenario 2 y en el análisis de sensibilidad del modelo respecto a la fractura 



57  

1. DISCUSIÓN 

 

El software CrunchFlow se utilizó para calcular la transferencia de masa entre el medio 

rocoso fracturado y el agua subterránea, con el objetivo de estimar rangos de tiempos 

aproximados sobre los cuales se reproducen la química de las aguas en la zona de estudio. 

Además, de establecer indirectamente parámetros como la conductividad hidráulica. Las 

reacciones geoquímicas se limitan a los coherentes con la mineralogía y la química 

observada. El agua inicial para reproducir el transporte de flujo consintió en el agua 

pluviométrica colectada a 2715 msnm en la zona de estudio (Tabla 1, Id=34) representativa 

de la recarga. El modelo bidimensional de transporte reactivo se llevó a cabo con un flujo de 

agua subterránea en estado estacionario, en este caso el estado estacionario no representa 

procesos estáticos, es decir, el estado estacionario se produce cuando los procesos dinámicos 

están equilibrados (Steefel., 2009) 

De acuerdo con los resultados analíticos presentados por Taucare et al (2020) de los 

manantiales y pozos medidos en el Frente Occidental Andino (Tabla 1), las facies 

hidrogeoquímicas del agua subterránea son principalmente bicarbonatadas cálcicas (Figura 

32) como resultado de la disolución de plagioclasas, con mayor participación de Ca-silicato 

presente en las rocas volcano-sedimentarias de la zona de estudio. 
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Figura 32. Diagrama de Piper para las muestras de agua de la zona de estudio. 

Según el diagrama de SCHÖELLER-BERKALOF las muestras presentan una tendencia al 

enriquecimiento de Ca y HCO3 en mayor proporción que el Na y SO4; mientras que el Cl 

presenta mayor empobrecimiento respecto al Mg (Figura 33). 
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Figura 33. Diagrama de Schöeller-Berkalof para las muestras de agua de la zona de estudio. 

 
 

El enriquecimiento de especies químicas como el Ca, Na y SiO2 en la zona de estudio se debe 

a las reacciones y procesos geoquímicos que ocurren a lo largo del frente occidental Andino, 

ya que teniendo en cuenta la presencia de rocas volcano-sedimentarias cuyos minerales 

principales son las plagioclasas, anortita y albita, siendo los principales contribuyentes de Ca 

y Na respectivamente (Ecuaciones 13 y 14) a la composición química de las aguas en la zona 

de estudio. La disolución de plagioclasas ocurre en medios ácidos, en este caso el aporte 

ácido es determinado por la HCO3 como resultado del CO2 disuelto del suelo (Taucare et al, 

2020) y el CO2 atmosférico. 

CaAl2Si2O8 + 2CO2 + 4H2O↔Ca++ + 2SiO2 + Al(OH)3 + 2HCO3
- (Ecuación 13) 

NaAlSi3O8 + CO2 + 2H2O↔Na+ + 3SiO2 + Al(OH)3 + HCO3
- (Ecuación 14) 
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En el escenario 1, el Ca simulado ha representado los valores de campo para las muestras (n°. 

5, 13, 25) en 50 y 100 años, mientras que las muestras (n°. 13, 25) en 150 años. Lo anterior, 

se debe a una leve disminución de la concentración de Ca en 150 años de simulación. El Na 

simulado ha representado los valores medidos de las muestras (n°. 4, 5, 11, 15, 16, 17, 

25, 33) para 50, 100 y 150 años. Las muestras (n°. 5, 25) coinciden en la escala temporal de 

50 a 150 años para el Ca y Na. El SiO2 simulado ha representado los valores medidos de las 

muestras (n°. 2, 3, 4, 5, 8, 9, 10, 11, 12, 13, 14, 15, 16, 17, 18, 19, 20, 26, 27, 28, 29, 30) en 

50 años, mientras que para 100 años representa las muestras anteriores incluidas las muestras 

(n°. 24, 25). Finalmente, para 150 años se suman las muestras (n°. 6, 21). Es posible que la 

representación de un amplio rango de muestras por el SIO2 simulado se deba a que los 

minerales secundarios no logran precipitar cantidades importantes de SiO2 como 

consecuencia de la cinética implementada (Tabla 1). 

En el escenario 2, los valores de Ca simulados en la fractura corresponden a las muestras (n°. 

5, 10, 13, 15, 25) para 50, 100 y 150 años, mientras que en el medio poroso se han obtenido 

valores correspondientes a las muestras (n°. 5, 25) para 50, 100 y 150 años. Los valores de 

Na simulados en la fractura corresponden a las muestras (n°. 2, 4, 5, 8, 9, 10, 11, 13, 14, 15, 

16, 25, 33), mientras que en el medio poroso se han obtenido valores (n°. 4, 5, 11, 15, 16, 17, 

25, 33) para 50, 100 y 150 años. El SiO2 simulado ha representado los valores medidos de las 

muestras (n°. 2, 3, 4, 5, 8, 9, 10, 11, 12, 13, 14, 15, 16, 17, 18, 19, 20, 26, 27, 28, 29, 30) 

en 50 años, mientras que para 100 años representa las muestras anteriores incluidas las 

muestras (n°. 24, 25). Finalmente, para 150 años se suman las muestras (n°. 6, 21). 

Para representar el enriquecimiento de SO4 se ha utilizado la fase mineral alunita, la cual es 

definida por la alteración argílica avanzada en asociación a minerales primarios como las 

plagioclasas que afecta a unidades volcánicas de la Formación Abanico (Eggers., 2009). De 

esta forma, en el escenario 1 los valores de SO4 simulados en la fractura corresponden a las 

muestras (n°. 7, 11, 13, 14, 15, 18, 23, 26, 27, 28) para el periodo comprendido entre 50 y 

150 años. En el escenario 2, la composición de SO4 obtenida en la fractura es la misma que 

la obtenida en el escenario 1; representando así, las mismas muestras del escenario 1 en la 

misma escala temporal. En el medio poroso del escenario 2 se presentan las mismas muestreas 

representadas por la fractura sumada la muestra (n°. 5), esto indicaría que los flujos 



61  

de agua subterránea pasan por ambos medios y de esta forma obtienen sus características 

fisicoquímicas. 

De acuerdo a la especiación de las muestras de la zona de estudio con el software Phreeqc se 

ha obtenido que el valor más alto de CO2 corresponde a 4.0x10-2 moles. En los modelos se 

ha utilizado una concentración de CO2 de 6.0x10-2 M, este valor ha sido seleccionado ya que 

permite mantener el pH simulado dentro del rango de pH de las aguas presentes en la zona 

de estudio. En el escenario 1 los valores de pH simulados corresponden a las muestras (n°. 6, 

8, 11, 13, 17, 19, 20, 29) en la escala temporal de 50 a 150 años. En el escenario 2, los valores 

de pH obtenidos en la fractura representan a las muestras (n°. 8, 13, 25, 29) y los valores 

obtenidos en el medio poroso son los mismo que se obtuvieron para el escenario 1. 

Un aspecto importante para considerar en la interacción agua roca es la disponibilidad de 

iones en el agua subterránea, además de las condiciones fisicoquímicas que influyen en la 

precipitación de minerales. En este trabajo se han establecido como minerales secundarios la 

calcita, caolinita y ca-montmorillonita (capítulo 5.2.4). El pH es determinante en la 

precipitación de algunas fases minerales como las arcillas. 

En el Frente Occidental Andino, las fracturas tensionales de las principales fallas comprenden 

vetas rellenas de minerales hidrotermales como calcita (Taucare et al., 2020). En los 

escenarios 1 y 2 es posible observar que la calcita tiene un frente de precipitación al final del 

sistema que aumenta con el paso del tiempo, siendo menor la precipitación a 50 años respecto 

a la precipitación en 150 años. Es decir, la mayor concentración de calcita se presenta a 150 

años en ambos escenarios. En el escenario 2 se presenta mayor concentración respecto al 

escenario 1 con una diferencia del 9%. 

Los minerales secundarios (arcillas) han precipitado a lo largo del sistema tanto para el 

escenario 1 y 2. En el caso de la caolinita, ha presentado mayor precipitación en el escenario 

1 con un porcentaje de diferencia de 1.8% respecto al escenario 2, además en el escenario 1 

la precipitación de calcita es continua en todo el sistema, mientras que en el escenario 2 se 

presenta un frente de precipitación en los primeros metros del sistema y en el contacto entre 

fractura-medio poroso. La Ca-montmorillonita presenta mayor precipitación en el escenario 

1 respecto al escenario 2, con una diferencia del 22%. Al igual que para la caolinita, este tiene 

un frente de precipitación al inicio del sistema. 
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En la construcción de modelos numéricos se hace indispensable reconocer gran parte de las 

propiedades del sistema para disminuir la cantidad de variables que limiten los resultados 

obtenidos. Con el objetivo de determinar los tiempos de circulación de las aguas subterráneas 

en el Frente Occidental Andino se han establecido dos escenarios bidimensionales para 

representar las condiciones geológicas de la zona de estudio. Sin embargo, es preciso 

mencionar que la construcción de un modelo bidimensional es solo la base en la 

representación de los escenarios reales. Además, otras limitaciones se centran principalmente 

en la obtención de parámetros de flujo como la permeabilidad, la conductividad hidráulica y 

el volumen de infiltración. 

Por otro lado, la información termodinámica y cinética disponible en las bases de datos es 

limitada. Por ejemplo, existe una aproximación en los valores establecidos para las cinéticas 

de precipitación de fases minerales, por lo que se utilizan las cinéticas de disolución; 

induciendo incertidumbre en los resultados obtenidos, ya que las reacciones químicas de 

interacción agua-roca se ven acotadas por esta información. 

El modelo presenta una alta sensibilidad a la modificación de parámetros lo que hace que el 

análisis de los diferentes procesos que ocurren en el sistema sea limitado. 
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2. CONCLUSIONES 

 

Estudios recientes han demostrado que el Frente Occidental Andino representa un área muy 

importante para la sustentabilidad de los recursos hídricos subterráneos. Allí ocurren 

procesos de recarga que alimentan los acuíferos de la depresión Central, como se ha 

demostrado para el acuífero de San Felipe. Por tal motivo, reconocer y acotar los tiempos de 

circulación de las aguas subterráneas y los procesos que se contribuyen a la composición 

química de estas, es de vital importancia como insumo para generar una gestión que busque 

la sustentabilidad de los recursos hídricos. En este sentido, con el presente trabajo se ha 

utilizado la modelización numérica y la química de las aguas subterráneas procedentes de la 

zona de San Felipe-Los Andes, para obtener posibles rangos del tiempo de tránsito de los 

flujos en el bloque de montaña, así como algunas propiedades del sistema (permeabilidad y 

valores de flujos). Para reproducir el sistema se han implementado 2 escenarios de modelos 

de transporte reactivo con el software CrunchFlow. Los resultados obtenidos de las 

simulaciones han confirmado los resultados obtenidos por anteriores autores, ya que la 

interacción agua-roca juega un rol clave en la composición química de las aguas subterráneas 

en el Frente occidental Andino. Los iones principales de las muestras analizadas como Ca, 

Na y SiO2 proceden de la disolución de plagioclasas como la anortita y albita. El diópsido 

no interactúa con las aguas subterráneas, por lo cual, es probable que el aporte de Mg en su 

composición química se deba a otras fases minerales que no se han considerado en el presente 

trabajo. La disolución de alunita permite representar la concentración de SO4 de algunas de 

los manantiales y pozos medidos. El control de especies químicas como el Ca y Na en las 

aguas de la zona de estudio está dada principalmente por la precipitación de arcillas como 

caolinita y ca-montmoritollina y la precipitación de calcita. 

Los resultados obtenidos con el escenario 1 en comparación con los obtenidos del escenario 

2 no presentan mayor diferencia, sin embargo, se considera que la representación del medio 

poroso fracturado es más acertada de acuerdo con la complejidad que trae la construcción de 

modelos numéricos en medios rocosos fracturados. 

Con los modelos ha sido posible reproducir la química de algunas de los manantiales y pozos 

de la zona de estudio, en un tiempo de simulación entre 50 y 150 años. Las muestras (n°. 5, 

25) han sido representadas para todas las escalas temporales en todas las especies químicas 
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analizadas y en cada uno de los escenarios estudiados. Mientras que las muestras restantes se 

han representado en la misma escala temporal, pero no todas las especies químicas han sido 

reproducidas en sus exactas concentraciones. 

Como resultado implícito de la reproducción simulada de la química de las aguas 

subterráneas en la zona de estudio, se ha tenido que usar un valor de conductividad hidráulica 

4.4x10-4 m/s. Con este valor se pudo representar el flujo del agua subterránea para el área de 

estudio, siendo este valor coherente con los valores de conductividad descritos por Welch y 

Allen (2014) para una circulación media en rocas fracturadas. 

La alta sensibilidad que presenta el modelo numérico en la variación de parámetros como la 

apertura de la fractura hace que el análisis de sensibilidad haya sido realizado por un intervalo 

de tiempo inferior a las simulaciones. Sin embargo, se observó que con la disminución de la 

apertura de la fractura se logra reproducir un rango diferente de muestras en la zona de 

estudio. Este resultado sugiere que el sistema es muy complejo y que la química de las aguas 

es definida por una gran variedad de factores que confieren a la zona de estudio las diferentes 

concentraciones determinadas. Este trabajo contribuye a atribuir intervalos temporales y 

propiedades hidráulicas del sistema fracturado por el cual ocurre la circulación de agua 

subterránea en el Frente Andino Occidental. El trabajo futuro será realizar dataciones en 

terreno. 
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