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Resumen

Título: Evolución de gases de origen volcánico en atmósferas de exoplanetas rocosos *

Autor: Andrés Felipe Ortiz Ferreira **

Palabras Clave: Exoplanetas rocosos, atmósferas planetarias, gases volcánicos,
Telescopio Espacial James Webb (JWST).

Descripción: En este trabajo se analiza la evolución de gases de origen volcánico en
atmósferas secundarias de exoplanetas rocosos mediante simulaciones numéricas. Se
utiliza el código EVolve para explorar el efecto de la fugacidad de oxígeno (∆IW) y de
la masa planetaria sobre la composición atmosférica resultante, considerando especies
como SO2, CO2 y H2O, entre otras. La metodología asume desgasificación controlada
por la solubilidad en el manto y química de equilibrio en la atmósfera. Los resultados
identifican un umbral redox crítico (∆IW ≈+3) que separa atmósferas tipo C (dominadas
por H2O, CO2, CH4) de atmósferas tipo B (dominadas por O2) bajo condiciones
estrictamente geológicas. Los planetas de 10 M⊕ exhiben menor abundancia atmosférica
de especies sulfuradas que planetas de masa terrestre a pesar de generar ∼ 5 veces más
material fundido, revelando una anticorrelación entre masa planetaria y eficiencia de
desgasificación. El análisis de detectabilidad con el Telescopio Espacial James Webb
demuestra que SO2 y CO2 son accesibles en 2–3 tránsitos para sistemas análogos a
TRAPPIST-1 bajo condiciones oxidantes, habilitando la caracterización indirecta del
estado redox mantélico mediante espectroscopía atmosférica. Este trabajo establece un
marco predictivo que vincula observaciones atmosféricas con procesos en el interior
planetario y proporciona criterios cuantitativos para distinguir firmas volcánicas de señales
potencialmente biogénicas en exoplanetas rocosos.

* Trabajo de grado

** Facultad de Ingenierías Fisicoquímicas, Escuela de Geología, Pablo Andrés Cuartas Restrepo
(Director), Dayana Andrea Schonwalder Angel (Codirectora).
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Abstract

Title: Evolution of volcanic-origin gases in the atmospheres of rocky exoplanets *

Author: Andrés Felipe Ortiz Ferreira **

Keywords: Rocky exoplanets, planetary atmospheres, volcanic gases, James Webb Space
Telescope (JWST).

Description: In this work, we analyze the evolution of volcanic-origin gases in secondary
atmospheres of rocky exoplanets through numerical simulations. The EVolve code
is used to explore the effect of oxygen fugacity (∆IW) and planetary mass on the
resulting atmospheric composition, considering species such as SO2, CO2, and H2O,
among others. The methodology assumes degassing controlled by mantle solubility and
chemical equilibrium in the atmosphere. The results identify a critical redox threshold
(∆IW ≈ +3) that separates type C atmospheres (dominated by H2O, CO2, CH4) from
type B atmospheres (dominated by O2) under strictly geological conditions. Planets
of 10 M⊕ exhibit lower atmospheric abundances of sulfur species than Earth-mass
planets despite generating ∼ 5 times more melt, revealing an anticorrelation between
planetary mass and degassing efficiency. Detectability analysis with the James Webb
Space Telescope demonstrates that SO2 and CO2 are accessible in 2–3 transits for systems
analogous to TRAPPIST-1 under oxidizing conditions, enabling indirect characterization
of the mantle redox state through atmospheric spectroscopy. This work establishes a
predictive framework linking atmospheric observations with interior planetary processes
and provides quantitative criteria to distinguish volcanic signatures from potentially
biogenic signals in rocky exoplanets.

* Bachelor Thesis

** Facultad de Ingenierías Fisicoquímicas, Escuela de Geología, Pablo Andrés Cuartas Restrepo
(Director), Dayana Andrea Schonwalder Angel (Codirectora).
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Introducción

La detección y caracterización de exoplanetas rocosos ha avanzado
significativamente en las últimas décadas gracias a misiones espaciales y avances
en la tecnología de telescopios (Madhusudhan, 2019). Estos exoplanetas, también
conocidos como planetas terrestres, son de particular interés debido a su potencial para
albergar condiciones favorables para la vida tal como la conocemos (Seager and Lissauer,
2010). Un aspecto crucial para comprender la habitabilidad de estos planetas es el estudio
de sus atmósferas y la posible actividad volcánica, la cual puede influir de manera
significativa en su evolución atmosférica y climática (Wordsworth and Kreidberg, 2022).

El vulcanismo es un proceso geológico fundamental que no solo da forma a la
superficie de los planetas, sino que también afecta significativamente la composición
de sus atmósferas (Sigurdsson et al., 2015). En la Tierra, las erupciones volcánicas
emiten una variedad de gases y partículas, como dióxido de carbono (CO2), dióxido de
azufre (SO2) y vapor de agua (H2O), que pueden modificar el clima y la composición
atmosférica (Cole-Dai, 2010). Este fenómeno no es exclusivo de nuestro planeta; se ha
observado actividad volcánica en otros cuerpos del Sistema Solar, como Io, Venus y
Marte, así como en lunas heladas donde ocurre criovulcanismo (de Pater et al., 2021;
Xiao et al., 2023). Las erupciones volcánicas han tenido efectos profundos en el clima
y la habitabilidad de la Tierra, lo que sugiere que procesos análogos podrían estar
ocurriendo en exoplanetas rocosos, afectando de manera similar sus atmósferas y potencial
habitabilidad (Kaltenegger et al., 2010). El análisis de la evolución de estos gases no
solo proporciona información sobre la actividad volcánica actual, sino que también ofrece
indicios sobre la tectónica y la evolución geológica de los exoplanetas (Ostberg et al.,
2023).

El estado redox del manto, expresado como fugacidad de oxígeno fO2 y
referenciado en la escala ∆IW, controla la especiación de C, O, H y S. En ambientes más
oxidantes (mayor ∆IW) se favorecen, en términos generales, CO2 frente a CO o CH4, y
SO2 frente a H2S; condiciones más reductoras invierten estos equilibrios (Wordsworth
and Kreidberg, 2022). En consecuencia, fO2 constituye un parámetro de primer orden
que organiza los regímenes composicionales y sus trayectorias evolutivas. Los parámetros
físicos del planeta condicionan la evolución composicional. En particular, la masa
planetaria condiciona la solubilidad de los volátiles, la eficiencia de la desgasificación
y los procesos de pérdida atmosférica, incidiendo tanto en la tasa como en la trayectoria
de dicha evolución.
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La evolución de atmósferas secundarias generadas por desgasificación en
exoplanetas rocosos se plantea como un problema controlado por el estado redox del
manto (∆IW) y la masa planetaria (Mp). Se asume una fuente de volátiles determinada
por la solubilidad en el manto y una atmósfera descrita por química de equilibrio; en
este marco, ∆IW define umbrales composicionales y Mp modula su posición al influir
en la liberación y la retención de volátiles. La exploración sistemática del espacio
(∆IW, Mp) permite establecer criterios de clasificación reproducibles basados en las
mezclas dominantes de especies (SO2, CO2, H2O) y evaluar la capacidad del JWST para
detectar estas moléculas.

1. Marco teórico

1.1. Vulcanismo y efectos atmosféricos en la Tierra

1.1.1. Tectónica de placas y generación de magma

La dinámica tectónica determina la distribución, comportamiento y composición
química de los volcanes en la Tierra (Acocella, 2021). Las erupciones volcánicas pueden
impulsar gases y partículas a la atmósfera, siendo las erupciones explosivas, que son
comunes en zonas de subducción, más propensas a emitir grandes cantidades, llegando
a superar los 1000 km3 de volumen eyectado (Cole-Dai, 2010). Sin embargo, también
hay erupciones efusivas que liberan significativos volúmenes de gases (Thordarson and
Larsen, 2007). No todas las erupciones explosivas ocurren en zonas de subducción; por
ejemplo, volcanes en puntos calientes como Hawái a veces experimentan erupciones
explosivas (Cashman and Sparks, 2013). La influencia de estas erupciones en el clima
terrestre depende de la magnitud de la erupción y de los niveles de la atmósfera que
alcancen, lo cual puede resultar en efectos significativos y prolongados (Siebert et al.,
2015).

La formación de magma se produce principalmente por la descompresión de
material del manto terrestre y la reducción de su punto de fusión, un proceso ligado a la
tectónica de placas (Sigurdsson et al., 2015). La composición de los magmas, incluyendo
su contenido de gas y viscosidad, varía ampliamente. En las zonas de corteza continental,
los magmas suelen tener composiciones que oscilan entre andesitas y riolitas (SiO2 55-70
wt.%), lo que los hace más viscosos en comparación con los magmas más máficos de
zonas de rift o puntos calientes (SiO2 aproximadamente 45 wt.%) (Siebert et al., 2015). El
tipo de erupción está determinado por la liberación de gases disueltos durante el ascenso
del magma y la disminución de presión; las liberaciones graduales tienden a resultar en
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erupciones efusivas (Thordarson and Larsen, 2007). Por otro lado, los magmas viscosos
tienen una mayor capacidad para atrapar gases, aumentando así la presión interna, lo
que eventualmente provoca erupciones explosivas que fragmentan el magma en tefra
volcánica (Swingedouw et al., 2017).

1.1.2. Tipos de erupciones volcánicas

El índice de explosividad volcánica (VEI, por sus siglas en inglés) es una
escala logarítmica que cuantifica la magnitud de las erupciones volcánicas en términos
de volumen de material expulsado, altura de la columna eruptiva y duración de la
erupción (Newhall and Self, 1982). Clasifica los eventos volcánicos desde 0 para
erupciones no explosivas hasta 8 para las erupciones más grandes registradas (Tabla 1.1).
La escala logarítmica establece que cada incremento en el VEI corresponde a una erupción
aproximadamente diez veces más potente que la del nivel anterior (Siebert et al., 2015).
Por ejemplo, una erupción con un VEI de 4 es diez veces más explosiva que una con un
VEI de 3 (Swingedouw et al., 2017).

Tabla 1.1
Clasificación de eventos volcánicos según el VEI. Modificado de Miller and Wark (2008).

VEI Altura de
la pluma
(Km)

Volumen
eyectado
(Km3)

Frecuencia en
la Tierra

Ejemplo

0 <0.1 ⩾ 10−6 diariamente Kilauea, Hawai‘i
1 0.1-1 ⩾ 10−5 diariamente Stromboli, Italy
2 1-5 ⩾ 10−3 semanalmente Galeras, Colombia, 1993
3 3-15 ⩾ 10−2 anualmente Nevado del Ruiz, Colombia, 1985
4 10-25 ⩾ 10−1 ∼ 10 años Soufrière Hills, West Indies, 1995
5 >25 ⩾ 1 ∼ 50 años Mount St. Helens, USA, 1980
6 >25 ⩾ 10 ∼ 100 años Pinatubo, Philippines, 1991
7 >25 ⩾ 100 ∼ 1000 años Tambora, Indonesia, 1815
8 >25 ⩾ 1000 > 10,000 años Toba, hace 74 000 años

Nota. Clasificación del Volcanic Explosivity Index (VEI) según altura de la pluma,
volumen eyectado, frecuencia estimada en la Tierra y un ejemplo representativo.
Modificado de Miller and Wark (2008).

Las erupciones con un VEI de 0 son no explosivas, con menos de 0.0001 km3 de
material y columnas menores a 100 metros. Las de VEI 1 son levemente explosivas, con
0.0001-0.001 km3 de material y columnas de hasta 1000 metros (Newhall and Self, 1982).
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Las erupciones con VEI 2 son moderadamente explosivas, expulsando 0.001-0.01 km3

de material y columnas de 1-5 km. Las erupciones con VEI 3 expulsan 0.01-0.1 km3 de
material y columnas de hasta 15 km (Miller and Wark, 2008; Sigurdsson et al., 2015). El
VEI 4 se asigna a erupciones con 0.1-1 km3 de material expulsado y columnas de 10-25
km. Las erupciones con VEI 5 expulsan de 1 a 10 km3 de material y columnas de más de 25
km. Las erupciones con VEI 6 liberan de 10 a 100 km3 de material y columnas superiores
a 30 km (Newhall and Self, 1982; Sigurdsson et al., 2015). Las de VEI 7 expulsan de
100 a 1000 km3 de material y columnas de más de 40 km. Finalmente, el VEI 8 es para
las erupciones más grandes registradas, con más de 1000 km3 de material y columnas
superiores a 50 km (Miller and Wark, 2008; Michalski and Bleacher, 2013).

1.1.3. Erupciones históricas

Las erupciones de los volcanes Santa Helena, Pinatubo, Tambora y Toba destacan
por su magnitud y el impacto significativo que tuvieron en la atmósfera terrestre (Cole-Dai,
2010). Estas erupciones, con un Índice de Explosividad Volcánica (VEI) de 5 para Santa
Helena, 6 para Pinatubo, 7 para Tambora y 8 para Toba, se caracterizaron por la enorme
cantidad de material que inyectaron en la estratosfera (Miller and Wark, 2008). Este
material, compuesto principalmente por ceniza volcánica y gases como el dióxido de
azufre (SO2), provocó efectos duraderos en el clima global, por lo que estas erupciones
se consideran algunas de las más importantes de la historia (Cole-Dai, 2010).

El monte Santa Helena, en Estados Unidos, tuvo una erupción en 1980 (Cashman
and Sparks, 2013). Duró varios minutos la explosión principal, produjo una columna de
ceniza de 19 km de altura, liberó alrededor de 0.5 megatoneladas de dióxido de azufre
(SO2) y expulsó aproximadamente 1 km3 de tefra (Brand et al., 2023).

El monte Pinatubo, en Filipinas, tuvo una erupción en 1991 (Cashman and Sparks,
2013). Duró varios días y generó una columna de ceniza que superó los 30 km de
altura (Cole-Dai, 2010). La erupción liberó una gran cantidad de ceniza volcánica y
20 megatoneladas de dióxido de azufre (SO2), expulsando aproximadamente 10 km3 de
tefra (Casadevall et al., 1996).

El volcán Tambora, ubicado en Indonesia, entró en erupción en 1815 (Cashman
and Sparks, 2013). Duró varias semanas y produjo columnas de ceniza que alcanzaron
hasta 43 km de altura. La mayor parte del material expulsado fue en forma de flujos
piroclásticos y ceniza, con aproximadamente 140 gigatoneladas de magma expulsado,
equivalente a 50 km3 de roca densa (Oppenheimer, 2003). Liberó alrededor de 60
megatoneladas de dióxido de azufre (SO2), lo que causó significativas perturbaciones
climáticas globales (Cole-Dai, 2010).

El volcán Toba, ubicado en Indonesia, experimentó una de las erupciones más
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grandes registradas en la historia geológica (Cashman and Sparks, 2013). Aunque se
desconoce la duración exacta, se estima que las columnas de ceniza alcanzaron entre 30 y
50 km de altura (Miller and Wark, 2008). La erupción de Toba expulsó aproximadamente
2800 km3 de material volcánico, mayormente ceniza y pumita, y liberó alrededor de 6
gigatoneladas de dióxido de azufre (SO2), contribuyendo a un enfriamiento climático
global significativo y prolongado (Ge and Gao, 2020).

1.1.4. Efectos atmosféricos

Las erupciones volcánicas de gran magnitud inyectan gases ricos en azufre en la
estratosfera, los cuales se transforman en aerosoles de sulfato con un tiempo de residencia
de aproximadamente un año (Cole-Dai, 2010). Estos aerosoles desempeñan un papel
crucial en la modificación del clima terrestre al reflejar la radiación solar, lo que disminuye
la cantidad de energía solar que llega a la superficie terrestre y provoca un enfriamiento
global temporal que puede durar entre uno y tres años (Siebert et al., 2015).

Además del enfriamiento, los aerosoles de sulfato absorben la radiación
infrarroja emitida por la Tierra, lo que conduce a un calentamiento de la estratosfera
inferior (Sigurdsson et al., 2015). Este calentamiento estratosférico puede alterar la
dinámica atmosférica global, afectando los patrones climáticos (Swingedouw et al.,
2017). Un efecto notable es la destrucción del ozono estratosférico, ya que los aerosoles
proporcionan superficies para reacciones químicas heterogéneas que descomponen el
ozono (Cole-Dai, 2010).

Las erupciones volcánicas también generan impactos climáticos regionales
específicos (Siebert et al., 2015). Este cambio en la dinámica atmosférica altera los
patrones de circulación, resultando en inviernos más cálidos en ciertas regiones del
hemisferio norte (Swingedouw et al., 2017). Además, las erupciones volcánicas pueden
debilitar los monzones de verano en Asia y África, reduciendo la precipitación debido a
una disminución del contraste de temperatura entre la tierra y el mar (Sigurdsson et al.,
2015).

1.2. Vulcanismo en el Sistema Solar

El vulcanismo es un proceso extendido en el Sistema Solar y ofrece un marco
comparativo para entender las fuentes de calor interno, la composición y la evolución
litosférica de los cuerpos planetarios. A continuación, se sintetizan casos representativos.
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1.2.1. La Luna

La Luna se formó hace ∼4.5 Ga por el impacto de Theia (Yin et al., 2002; Barboni
et al., 2017; Halliday, 2000). El vulcanismo comenzó tras la solidificación del océano de
magma, hacia ∼4.35 Ga (Terada et al., 2007), y persistió al menos hasta ∼2.0 Ga (Che
et al., 2021), con evidencias de actividad hasta ∼1.2 Ga (Qian et al., 2023). Los productos
principales son basaltos que rellenan grandes cuencas de impacto y cubren ≳18 % de la
superficie (Whitten and Head, 2015; Xiao et al., 2023). Se documentan estilos efusivos
y explosivos; estos últimos generan mantos piroclásticos y cráteres de halo oscuro, entre
otras morfologías (Head and Wilson, 2017). La inmiscibilidad de líquidos silicatados pudo
originar magmas enriquecidos en sílice (Xiao et al., 2023).

1.2.2. Mercurio

La corteza primaria, diferenciada a partir de un océano de magma, quedó
ampliamente recubierta por materiales volcánicos y fue retrabajada por impactos (McCoy
et al., 2018). Las rocas ígneas muestran bajos niveles de Fe y Ti, y altos niveles de
Mg y S (Weider et al., 2016). La baja viscosidad favoreció llanuras de lava extensas,
análogas a provincias ígneas terrestres (Stockstill-Cahill et al., 2012; Byrne et al., 2018).
Destacan llanuras intercráter (tempranas y mayormente efusivas) y llanuras suaves de alta
reflectancia que ocupan depresiones y cubren ∼27 % de la superficie (Fassett et al., 2011;
Whitten et al., 2014; Murchie et al., 2018; Wang et al., 2021; Xiao et al., 2023). Se han
identificado >170 depósitos piroclásticos, indicativos de magmas con volátiles (Kerber
et al., 2009; Thomas et al., 2015; Xiao et al., 2023). El vulcanismo efusivo cesó hacia
∼3.5 Ga por enfriamiento interno y compresión litosférica (Xiao et al., 2023; Deng
et al., 2020), mientras que la actividad explosiva pudo persistir en tiempos geológicos
recientes (Thomas et al., 2014; Xiao et al., 2021).

1.2.3. Venus

Venus alberga volcanes de gran tamaño (p. ej., Sif y Gula), numerosos edificios
intermedios y pequeños conos agrupados (Head et al., 1992; Xiao et al., 2023). Presenta
rasgos singulares como coronae (60–2000 km) y novae, asociadas a deformación y
ascenso térmico (Stofan et al., 1992; Xiao et al., 2023). Los flujos de lava, emitidos
desde cráteres, fisuras o depresiones, pueden alcanzar cientos de kilómetros y muestran
canales bien desarrollados (Gülcher et al., 2020; Xiao et al., 2023). La superficie tiene
una edad global de ∼0.3–1 Ga y existen indicios de vulcanismo reciente o actual
(anomalías térmicas, variaciones de SO2, meteorización rápida de olivino, evolución de
coronae) (Smrekar et al., 2010; Filiberto et al., 2020; Bondarenko et al., 2010; Esposito,
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1984; Marcq et al., 2013; Gülcher et al., 2020).

1.2.4. Marte

Unidades volcánicas cubren ∼22 % de la superficie, con extensas llanuras y
numerosos edificios (Tanaka et al., 2014). Predominan volcanes en escudo (p. ej.,
Olympus Mons, Alba Mons) de origen efusivo; la evidencia de explosividad es más
limitada (Xiao et al., 2012, 2023; Brož et al., 2021). En Tharsis abundan conos pequeños
y fisuras (Bleacher et al., 2007; Brož et al., 2015). La cronología por recuento de cráteres
indica una intensa actividad en el Noeico (3.8–3.5 Ga) (Werner, 2009; Robbins et al.,
2011), con registros de actividad mucho más reciente (53–210 ka) a partir de datos
de InSight (Horvath et al., 2021). Las lavas son mayoritariamente basálticas (olivino,
piroxenos, plagioclasa) (Bandfield et al., 2000; Rogers and Christensen, 2007; Ody et al.,
2012), y se debate la contribución relativa de los depósitos piroclásticos en el vulcanismo
temprano (Michalski and Bleacher, 2013; Huang and Xiao, 2014).

1.2.5. Io

La disipación por marea mantiene una actividad extrema; el flujo de calor es ∼30
veces el terrestre y más de la mitad se emite en puntos calientes (de Pater et al., 2021). Se
han catalogado >250 centros volcánicos con amplia variabilidad eruptiva (Veeder et al.,
2015). Observaciones de Galileo registraron fuentes de lava desde fisuras de decenas de
kilómetros y columnas de hasta ∼1 km (Keszthelyi et al., 2001; Milazzo et al., 2005;
Davies, 2010). Las temperaturas de flujo activas son comparables a las de los magmas
basálticos terrestres (Johnson et al., 1988; Veeder et al., 1994). La distribución espacial
del calor y la recurrencia de erupciones apuntan al acoplamiento entre fuentes profundas
y la litosfera (Keane et al., 2018; de Pater et al., 2021).

1.2.6. Criovulcanismo

El criovulcanismo es una actividad eruptiva en cuerpos helados donde los
materiales emitidos son los volátiles líquidos o en vapor (principalmente H2O y salmueras,
con posibles aportes de NH3, CH4, N2 y CO2), análoga al vulcanismo silicatado, pero
con “criomagma” en lugar de magma (Xiao et al., 2023; Schenk et al., 2001; Quick
et al., 2017). Se ha documentado en Ceres, Europa, Ganímedes, Encélado, Titán, Miranda,
Tritón y Caronte, mediante plumas, flujos, domos y superficies rejuvenecidas por depósitos
criolávicos (Geissler, 2015). Ejemplos clave incluyen plumas en Tritón observadas por
Voyager 2, chorros de agua salada en Encélado y lagos de metano en Titán; en Europa
se han reportado posibles plumas de vapor de agua (Kargel, 1994; Geissler, 2015). Las
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morfologías pueden asemejarse a estructuras volcánicas de silicato (calderas, domos y
campos de flujo), aunque a menudo no se preservan edificios volcánicos claros (Xiao et al.,
2023; Kargel, 1994). Su ocurrencia requiere (i) la generación de líquidos internos y (ii) vías
de ascenso hacia la superficie (fracturas, diapiros, descompresión o desestabilización de
clatratos); la presencia de sales y amoníaco reduce el punto de fusión del hielo y facilita
la existencia de líquidos a bajas temperaturas (Castillo-Rogez et al., 2018). Las fuentes de
calor que lo posibilitan incluyen la disipación por mareas, el decaimiento radiogénico y el
calor residual (Xiao et al., 2023).

1.3. Exoplanetas rocosos

Los exoplanetas rocosos, también conocidos como planetas terrestres, son aquellos
ubicados fuera de nuestro sistema solar que presentan características composicionales
similares a las de la Tierra y otros planetas terrestres, como Venus, Marte y
Mercurio (Wordsworth and Kreidberg, 2022). Estos planetas están constituidos
principalmente por roca y metal, a diferencia de los gigantes gaseosos que están
compuestos mayoritariamente por hidrógeno y helio (Madhusudhan, 2019).

La estructura interna de los exoplanetas rocosos se asemeja a la de los
planetas terrestres del sistema solar. Estos exoplanetas poseen un núcleo metálico,
compuesto generalmente de hierro, y un manto rocoso constituido principalmente por
silicatos (Wordsworth and Kreidberg, 2022). Esta configuración les confiere una densidad
relativamente alta en comparación con los planetas gaseosos (Charnay and Drossart,
2023).

La masa y el radio de un exoplaneta rocoso son parámetros importantes para
determinar su composición (Charnay and Drossart, 2023). Por lo general, estos planetas
tienen un radio de hasta aproximadamente 1.6 veces el radio de la Tierra y una masa de
hasta 10 veces la masa terrestre (Wordsworth and Kreidberg, 2022). Cuando estos límites
son superados, es probable que los planetas posean atmósferas más espesas dominadas por
hidrógeno, lo que los clasifica como sub-Neptunos o gigantes gaseosos (Madhusudhan,
2019).

1.3.1. Atmósferas de exoplanetas rocosos

Los exoplanetas rocosos pueden adquirir atmósferas a través de dos mecanismos
principales: la captura de gases del disco protoplanetario y la liberación de volátiles
desde su interior (Wordsworth and Kreidberg, 2022). Durante su formación, estos planetas
pueden capturar una atmósfera primordial compuesta predominantemente por hidrógeno
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y helio, provenientes del disco protoplanetario circundante (Charnay and Drossart, 2023).
No obstante, estas atmósferas primordiales tienden a perderse rápidamente debido a la
intensa irradiación ultravioleta (UV) y de rayos X (XUV) de la estrella anfitriona, así
como al calentamiento interno del propio planeta (Madhusudhan, 2019).

Una vez que han perdido sus atmósferas primordiales, los exoplanetas rocosos
pueden desarrollar atmósferas secundarias a través de procesos como la liberación
de volátiles desde el interior del planeta (desgasificación) y la acreción de cometas
y asteroides ricos en volátiles (Wordsworth and Kreidberg, 2022). Estas atmósferas
secundarias pueden mostrar una notable diversidad composicional, influenciada por
factores como la proximidad del planeta a su estrella, la actividad estelar y las interacciones
geológicas internas (Madhusudhan, 2019). Por ejemplo, algunas atmósferas pueden estar
dominadas por dióxido de carbono, similar a la de Venus, mientras que otras pueden tener
altas concentraciones de nitrógeno y oxígeno, semejantes a las de la Tierra (Wordsworth
and Kreidberg, 2022).

Las atmósferas de los exoplanetas rocosos están ligadas a sus interiores
planetarios (Charnay and Drossart, 2023). Los procesos de desgasificación, mediante los
cuales se liberan gases desde el interior del planeta, pueden enriquecer la atmósfera con
volátiles como el dióxido de carbono y el vapor de agua (Madhusudhan, 2019). Además,
la interacción con la superficie del planeta, incluyendo la formación de océanos y la
actividad volcánica, puede alterar significativamente la composición atmosférica a lo largo
del tiempo (Kaltenegger et al., 2010; Wordsworth and Kreidberg, 2022; Ostberg et al.,
2023).

1.3.2. Tipos de atmósferas en exoplanetas

En la literatura existen varios esquemas de clasificación de atmósferas de
exoplanetas; en este trabajo se adopta la clasificación de (Woitke et al., 2021). En esta
propuesta, las atmósferas de tipo A son reductoras (altas abundancias de H2 y bajas de
CO2); las de tipo B son oxidantes (altas abundancias de O2, con la atmósfera terrestre
actual como referencia); y las de tipo C agrupan mezclas en las que H2O, CO2, CH4 y N2
son componentes principales sin un oxidante o reductor claramente dominante.

El diagrama triangular H–C–O se construye a partir de las abundancias atómicas
totales H, C y O. Las fronteras entre dominios provienen de balances estequiométricos que
indican la presencia o ausencia de especies mayoritarias:
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Figura 1.1.
Clasificación atmosférica en el espacio elemental H-C-O.

Nota. Clasificación atmosférica en el espacio elemental H-C-O. Las curvas descritas en
las relaciones (1.1), (1.2) y (1.3) separan dominios donde ciertas especies mayoritarias no
pueden coexistir bajo el esquema estequiométrico simplificado de Woitke et al. (2021).

O2 presente; CH4 ausente: O ≥ 2C+ 1
2H, (1.1)

H2 presente; CO2 ausente: H ≥ 2O+4C, (1.2)

H2O ausente: C ≥ 1
4H + 1

2O. (1.3)

Las curvas de igual abundancia (por ejemplo, pCO2=pCH4) no se deducen del
balance elemental, sino de condiciones de equilibrio químico que dependen de la
temperatura y de la presión:

H = 2O ⇔ pCO2 = pCH4, (1.4)

12C = 2O+3H ⇔ pCO2 = pH2O, (1.5)

12C = 6O+H ⇔ pH2O = pCH4. (1.6)
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Esta clasificación se apoya en balances atómicos y en una partición estequiométrica
simplificada, por lo que las fronteras (1.1)–(1.3) y las igualdades (1.4)–(1.6) aparecen
como rectas en el diagrama H–C–O. En consecuencia, el triángulo H–C–O actúa como
un marco elemental mínimo de composición que permite situar y comparar resultados de
modelos más completos sin introducir supuestos adicionales.

1.4. Fugacidad de oxígeno ( fO2)

La fugacidad de oxígeno, fO2 , cuantifica el estado redox de un sistema, entendido
como su grado de oxidación o reducción; esto describe la tendencia de las especies a
aceptar o donar electrones y, en petrología geoquímica, se expresa como la disponibilidad
efectiva de O2 para participar en reacciones de oxidación–reducción (Liggins et al., 2022).
Termodinámicamente, se define a partir del potencial químico:

µO2(T,P) = µ
◦
O2
(T )+RT ln fO2 (1.7)

y, en mezclas gaseosas diluidas, fO2 ≈ pO2 .

Un buffer redox es un ensamblaje de fases en equilibrio que fija un valor específico
de fO2 a una T y P dadas; cualquier sistema que coexista con dicho ensamblaje tenderá a
ese valor de fugacidad. El buffer IW (iron–wüstite, por sus siglas en inglés; hierro–wüstita
en español) se define por el equilibrio entre hierro metálico y wüstita (FeO):

Fe(metal)+ 1
2 O2(g) = FeO(s) (1.8)

Cuando Fe y FeO coexisten a una temperatura y presión dadas, ese ensamblaje fija
un valor específico de fO2 , que se toma como referencia para expresar la condición redox
de un sistema mediante

∆IW ≡ log10 fO2 − log10 fO2(IW;T,P) (1.9)

Así, ∆IW > 0 indica un medio más oxidante que IW y ∆IW < 0 uno más reductor;
la comparación debe realizarse siempre a la misma T y P. IW es una referencia extendida
debido a la abundancia de hierro en materiales planetarios y a la robustez de su calibración.

Desde el punto de vista de la especiación, un aumento de fO2 favorece especies
más oxidadas (p.ej., CO2, SO2, Fe3+), mientras que una disminución favorece especies
reducidas (p.ej., CH4, CO, H2, H2S, Fe2+). Por ello, fO2 se utiliza como descriptor
compacto del entorno redox que condiciona la química C–H–O–S en magmas y gases.
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1.5. Métodos de observación de atmósferas en
exoplanetas rocosos

El estudio de las atmósferas de exoplanetas rocosos constituye un desafío
considerable debido a la débil señal atmosférica en comparación con la intensa luz de sus
estrellas anfitrionas (Wordsworth and Kreidberg, 2022). Sin embargo, se han desarrollado
varias técnicas para observar y caracterizar estas atmósferas.

Espectroscopía de Tránsito: Se observa el sistema estelar antes, durante y después
de que el planeta pase frente a su estrella, y se comparan los espectros obtenidos en
cada momento (Madhusudhan, 2019). Durante el tránsito, una pequeña fracción de
la luz estelar atraviesa el borde de la atmósfera del planeta y queda parcialmente
absorbida o dispersada por sus gases y aerosoles. Al analizar cómo cambia la
profundidad del tránsito con la longitud de onda, se infieren rasgos característicos
de la atmósfera, como la presencia de moléculas (por ejemplo, H2O, CO2, CO o
CH4), líneas atómicas de sodio y potasio, y pendientes asociadas a nubes o nieblas
que pueden atenuar las señales (Wordsworth and Kreidberg, 2022; Charnay and
Drossart, 2023). En planetas rocosos, la señal es muy tenue, por lo que resulta
más favorable observar alrededor de estrellas pequeñas; aun así, la actividad estelar
puede introducir efectos que deben corregirse en el análisis.

Eclipse Secundario: El eclipse secundario ocurre cuando el planeta transita detrás
de su estrella desde nuestra perspectiva, lo que bloquea temporalmente la luz
reflejada y emitida por el planeta (Wordsworth and Kreidberg, 2022). Comparando
la luz estelar antes y durante el eclipse, es posible determinar la cantidad de
luz que proviene del planeta y, en consecuencia, inferir información sobre su
temperatura y albedo (Charnay and Drossart, 2023). Esta técnica es particularmente
útil para estudiar las propiedades térmicas y la composición de la atmósfera del
planeta (Wordsworth and Kreidberg, 2022).

Curvas de fase: Las curvas de fase son observaciones continuas de la luz
emitida por un sistema estrella-planeta a lo largo de todo el ciclo orbital del
planeta (Madhusudhan, 2019). Estas observaciones permiten analizar las variaciones
en el brillo del planeta a medida que cambia su posición relativa con respecto a
la estrella y a la Tierra (Wordsworth and Kreidberg, 2022). Las curvas de fase
proporcionan información sobre la distribución del calor en la superficie y la
atmósfera del planeta (Madhusudhan, 2019).

Imagen directa: La imagen directa es una técnica que busca observar directamente
la luz emitida o reflejada por el planeta, separándola de la luz de la estrella
anfitriona (Wordsworth and Kreidberg, 2022). Este método presenta un desafío



EVOLUCIÓN DE GASES VOLCÁNICOS EN EXOPLANETAS 25

considerable debido al alto contraste y la pequeña separación angular entre el planeta
y la estrella (Ostberg et al., 2023). Sin embargo, es posible obtener imágenes directas
de exoplanetas y estudiar sus atmósferas (Madhusudhan, 2019). La imagen directa
es más efectiva para exoplanetas que están más distantes de sus estrellas y para
aquellos que son brillantes en el infrarrojo (Wordsworth and Kreidberg, 2022).

Espectroscopía de alta resolución: La espectroscopía de alta resolución permite
detectar y analizar las líneas de absorción y emisión individuales de diferentes
moléculas en la atmósfera de un exoplaneta (Madhusudhan, 2019). Al observar
el espectro con una alta resolución, se puede distinguir entre la luz del planeta
y la de la estrella anfitriona, mejorando la relación señal-ruido (Wordsworth and
Kreidberg, 2022). Esta técnica es útil para estudiar la composición química detallada
y la dinámica de la atmósfera planetaria (Madhusudhan, 2019).

1.6. Observación de atmósferas planetarias

1.6.1. Telescopio Espacial James Webb (JWST)

El James Webb Space Telescope (JWST) es actualmente el instrumento más
sensible para la caracterización espectroscópica de atmósferas exoplanetarias en el
infrarrojo. Está equipado con instrumentos como el Espectrógrafo de Infrarrojo
Cercano (Near-Infrared Spectrograph, NIRSpec) y el Instrumento de Infrarrojo Medio
(Mid-Infrared Instrument, MIRI), que cubren aproximadamente los rangos de 0.6–5 µm
y 5–28 µm, respectivamente (Wordsworth and Kreidberg, 2022; Alderson et al., 2023b).
Estos intervalos espectrales incluyen las principales bandas de absorción de moléculas
relevantes para atmósferas secundarias ricas en volátiles, como H2O, CO2, CH4 y SO2, que
presentan firmas destacadas en el infrarrojo cercano y medio (Pontoppidan et al., 2022).

En espectroscopía de transmisión, el JWST registra la variación de la profundidad
de tránsito en función de la longitud de onda mientras el exoplaneta pasa por delante
de su estrella. Durante el tránsito, parte de la luz estelar atraviesa la atmósfera del
planeta y es absorbida o dispersada por las especies gaseosas presentes. Al repetir estas
observaciones en múltiples tránsitos, la señal se integra y la relación señal-ruido mejora
aproximadamente como

√
Ntr, permitiendo alcanzar precisiones del orden de decenas a

cientos de ppm en la profundidad de tránsito diferencial para sistemas favorables (Batalha
et al., 2018). La descomposición de la luz capturada en un espectro revela estructuras de
absorción características, desde las bandas de CO2 en ∼4.3 µm hasta las bandas de SO2
en el infrarrojo medio (7–9 µm), cuya amplitud y forma dependen de la composición, la
temperatura y la altura de escala de la atmósfera (Beichman et al., 2014; Wordsworth
and Kreidberg, 2022). Este marco observacional establece el contexto para evaluar la
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detectabilidad de gases volcánicos con los modos de NIRSpec y MIRI considerados en
este trabajo.

2. Planteamiento del problema

La detección de actividad volcánica en exoplanetas rocosos representa
actualmente un desafío observacional significativo (Wordsworth and Kreidberg, 2022).
El modelamiento de sus interiores planetarios debe apoyarse en métodos indirectos,
tales como la determinación de masas y radios, así como la eventual detección de sus
atmósferas (Seager and Lissauer, 2010; Ostberg et al., 2023). No obstante, el vulcanismo
constituye un proceso fundamental en la formación y el mantenimiento de atmósferas, ya
que controla la abundancia de gases como H2O, CO2, CH4 y SO2.

La intensa actividad convectiva en el interior de exoplanetas rocosos puede generar
condiciones favorables para el establecimiento de regímenes tectónicos análogos a la
tectónica de placas (Valencia et al., 2007). Si bien esta actividad tectónica crearía
condiciones propicias para un posible vulcanismo, su presencia no constituye, por sí
sola, evidencia concluyente de actividad volcánica en exoplanetas rocosos. Para evaluar
esta hipótesis, resulta necesario integrar modelos estructurales del interior de exoplanetas
rocosos con modelos de evolución atmosférica y predicciones espectroscópicas, que
describan cuantitativamente cómo la desgasificación volcánica modifica la composición
atmosférica y las firmas de gases potencialmente accesibles al Telescopio Espacial James
Webb (JWST) (Kaltenegger et al., 2010).

En este contexto, aún se desconoce con detalle cómo evoluciona la composición de
atmósferas dominadas por desgasificación volcánica en exoplanetas rocosos bajo distintas
condiciones de masa y estado redox del manto planetario, y qué configuraciones generan
firmas espectrales de gases volcánicos detectables con el JWST. En consecuencia, el
análisis de la evolución de estos gases en atmósferas de exoplanetas rocosos se plantea
como una estrategia viable para inferir indirectamente la posible actividad volcánica
y avanzar en la caracterización de los procesos geológicos que podrían ocurrir en
exoplanetas rocosos (Wordsworth and Kreidberg, 2022; Ostberg et al., 2023).
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3. Objetivos

3.1. Objetivo general

Analizar la evolución de los gases de origen volcánico en las atmósferas de
exoplanetas rocosos.

3.2. Objetivos específicos

1. Estudiar y aplicar el código EVolve (Liggins et al., 2022) explorando
sistemáticamente el espacio de parámetros planetarios para caracterizar posibles
exoplanetas rocosos mediante simulaciones.

2. Determinar las composiciones atmosféricas originadas por la desgasificación
volcánica en exoplanetas rocosos y compararlas con los tipos de atmósferas
definidos en Woitke et al. (2021).

3. Cuantificar el efecto de la masa planetaria (1–10 M⊕) sobre la desgasificación y la
composición atmosférica resultante en exoplanetas rocosos.

4. Analizar la capacidad del Telescopio Espacial James Webb para detectar gases
volcánicos en las atmósferas de exoplanetas rocosos.

4. Metodología

En esta sección se describen los procedimientos metodológicos implementados
para dar respuesta a los objetivos específicos del estudio, los cuales son: (1) determinar las
composiciones atmosféricas originadas por la desgasificación volcánica en exoplanetas
rocosos y contrastarlas con los tipos de atmósferas definidos por (Woitke et al., 2021);
(2) cuantificar el efecto de la masa planetaria (1–10M⊕) sobre la desgasificación y la
composición atmosférica resultante; y (3) analizar la capacidad del Telescopio Espacial
James Webb (JWST) para detectar gases de origen volcánico en las atmósferas de
exoplanetas rocosos.
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4.1. Introducción a EVolve

En este trabajo se empleó el código abierto EVolve, desarrollado en el trabajo
doctoral de (Liggins et al., 2022) y disponible públicamente.

EVolve es un código para modelar atmósferas secundarias, es decir, atmósferas
que se generan y se modifican por la desgasificación del interior planetario, los aportes
por impactos y la interacción con la superficie (Liggins et al., 2022). El modelo integra:
(i) fusión parcial del manto y exsolución de volátiles, (ii) desgasificación mediante el
submodelo EVo (Liggins et al., 2020), y (iii) especiación en equilibrio termoquímico con
FastChem (Stock et al., 2022a). Dados parámetros planetarios iniciales (masa, radio y
gravedad), condiciones redox del manto (expresadas como fugacidad de oxígeno relativa
a buffers tipo IW), abundancias de H–C–S–N en la composición del manto y una
temperatura atmosférica de referencia, el sistema calcula las abundancias de los gases
emitidos y su composición.

4.2. Pasos generales de configuración de EVolve

(1) Fusión del manto y exsolución de volátiles. Se fija el estado redox del manto
(∆IW) y se asume que es constante. En cada paso temporal, una fracción F del manto se
funde a una tasa Mmelt. Las abundancias del volátil i en el fundido se calculan por fusión
en lote:

Xi,melt =
Xi,mantle

Di +F(1−Di)
(4.1)

donde Di son coeficientes de partición (dependientes de f O2 cuando corresponda).
Usamos DH = 0.01 (Aubaud et al., 2004) y DS = 0.01 (Callegaro et al., 2020); para
C (carbono) se aplica (Rosenthal et al., 2015) si el sistema está subsaturado en grafito
y (Li et al., 2017) cuando está saturado (se conmuta en el cruce de ambas leyes); para N
(nitrógeno) se interpola entre los valores a IW y NNO de (Li et al., 2013). Una fracción fija
del magma, rei = 0.1, alcanza la superficie y desgasifica (Mext = rei ∆t Mmelt) (Crisp, 1984;
Ortenzi et al., 2020); luego, el fundido extrusivo residual y el intrusivo se reincorporan al
manto, y las abundancias del manto se actualizan por un balance de masas simple. Así,
∆IW controla qué fracción de C y N pasa al fundido y condiciona, en el módulo siguiente,
las especies gaseosas liberadas.

(2) Desgasificación con EVo. EVo estima la composición y la abundancia de los
gases que libera un magma ascendente a una temperatura fija del magma (1473 K) y
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para un estado redox dado (∆IW). El sistema C–O–H–S–N se considera con diez especies
(H2O, H2, O2, CO2, CO, CH4, S2, SO2, H2S y N2).

Primero, con las concentraciones disueltas de C, H, S y N en el fundido, se
determina la presión de saturación Psat aplicando leyes de solubilidad para un fundido
basáltico e imponiendo el cierre ∑i Pi−P = 0, donde P es la presión total y Pi las presiones
parciales consistentes con cada ley (Holloway, 1987; Liggins et al., 2020).

A partir de Psat y a medida que la presión disminuye hasta la presión superficial
(manteniendo Tmagma constante), el modelo resuelve simultáneamente: (i) los equilibrios
homogéneos en fase gaseosa que distribuyen C, H, O, S y N entre las diez especies;
(ii) los equilibrios gas–fundido mediante leyes de solubilidad para H2O y H2 (Burgisser
et al., 2015), CO2 (Eguchi and Dasgupta, 2018), CO (Armstrong et al., 2015), CH4 (Ardia
et al., 2013), N2 Libourel et al. (2003) y S2 a partir de la capacidad de sulfuro (O’Neill,
2021) (CO y CH4 se consideran insolubles si ∆IW > +1); y (iii) el intercambio redox
gas–fundido,

Fe2O3(melt)⇌ 2FeO(melt)+ 1
2 O2(g) (4.2)

que mantiene el equilibrio de f O2 entre el gas y el magma (Kress and Carmichael,
1991). En todo momento se conservan las abundancias elementales totales del sistema (gas
+ fundido). La salida del módulo es la abundancia total de gas emitido y su especiación
instantánea, que se emplean como entrada para el modelo atmosférico.

(3) Procesamiento atmosférico con FastChem. El gas volcánico calculado en el
módulo de desgasificación se mezcla con la atmósfera preexistente mediante un balance
de materia a nivel elemental (C, H, O, S, N). A partir de esta atmósfera mixta, se actualiza
la presión superficial como

Pj = Pj−1 +
MextWg g

4πR2
p

(4.3)

donde Pj−1 es la presión superficial previa, Mext la masa de fundido extruido en
el paso, Wg la fracción en peso del gas exhalado en el sistema volcánico, g la gravedad
superficial y Rp el radio planetario.

Con las nuevas abundancias elementales y Pj, FastChem 2.0 (Stock et al., 2018,
2022a) calcula la especiación en equilibrio termoquímico a la temperatura atmosférica
fijada. El cálculo incluye el conjunto completo de 85 especies que maneja FastChem, por
lo que puede formar especies adicionales a las consideradas en el módulo volcánico.
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4.3. Exploración del espacio de parámetros

Con el funcionamiento de EVolve establecido, se realizó un barrido sistemático
de parámetros para identificar la sensibilidad del modelo y cuantificar el efecto de
cada control sobre las variables de salida. Inicialmente, se exploró la sensibilidad a la
temperatura atmosférica de referencia, con Tatm ={600, 800, 1000} K, para comparar las
trayectorias de evolución. Luego, se variaron las abundancias iniciales de volátiles en
el manto, definiendo escenarios con razones H2O/CO2 diferentes. Además, se evaluó el
efecto del estado redox del manto mediante un barrido en ∆IW.

4.4. Estudiando los tipos atmósfericos que existen

Concluidas las simulaciones, se clasifica el estado atmosférico final según (Woitke
et al., 2021) para contextualizar los resultados obtenidos. Esta clasificación, derivada
de modelos de equilibrio químico para el sistema H–C–O–N, identifica tres regímenes
composicionales frente a variaciones moderadas de T , P y del contenido de N. Las
atmósferas de tipo A están dominadas por H2O, CH4 y NH3 con H2 (o N2) y
sólo trazas de CO2 y O2; las de tipo B , por O2, H2O, CO2 y N2, con trazas de
CH4, NH3 y H2; y las de tipo C , por H2O, CO2, CH4 y N2, con trazas de NH3,
H2 y O2. Con esta base, la clasificación ofrece un marco comparativo directo para
interpretar las composiciones finales simuladas y discutir posibles sesgos observacionales
y ambigüedades en biomarcadores basados en la coexistencia CH4+CO2.

4.5. Comparación con 10 masas terrestres

Se replicó el barrido paramétrico anterior para un planeta con M = 10M⊕. Para
este conjunto se actualizaron Rp y g según la relación masa–radio adoptada, y se escaló
la cantidad de material fundido Mmelt, de modo que la sistematización en las simulaciones
anteriores se repitió bajo la condición de 10M⊕.

La clasificación composicional del estado final (tipos A/B/C) se aplicó con el
mismo procedimiento descrito en la subsección anterior y se registró para su comparación
directa. De este modo, cualquier diferencia entre los resultados de 1 y 10M⊕ refleja el
efecto de la masa planetaria bajo condiciones estrictamente equivalentes.
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4.6. Evaluación de la observabilidad

Con el fin de evaluar la observabilidad de las especies volcánicas predichas por
las simulaciones, se implementó un esquema de cálculo que conecta directamente la
composición atmosférica final con la señal esperada en transmisión para un sistema
análogo a TRAPPIST-1.

En primer lugar, a partir de la composición atmosférica final de cada simulación,
se determinó el peso molecular medio µ y, a partir de él, la altura de escala atmosférica H,
asumiendo una atmósfera isotérmica y en equilibrio hidrostático:

H =
kBTatm

µ g
(4.4)

donde Tatm es la temperatura atmosférica característica, g la gravedad superficial del
planeta y kB la constante de Boltzmann (1.380649×10−23 JK−1), que relaciona la energía
térmica por partícula con la temperatura. Esta magnitud fija el grosor vertical efectivo de
la atmósfera que contribuye a la señal en transmisión.

En segundo lugar, se tradujo esta estructura vertical en una señal observable en la
transmisión. La amplitud de la señal en transmisión debida a la atmósfera, ∆D, se estimó
como:

∆D ≈ NH
2RpH

R2
⋆

(4.5)

donde Rp es el radio planetario, R⋆ el radio estelar y NH el número efectivo de
alturas de escala que contribuyen a la señal, la cual cuantifica la extensión vertical de la
porción de atmósfera muestreada por las bandas moleculares en transmisión.

En tercer lugar, para cada gas de interés (SO2, CO2, CH4, H2S) se seleccionaron las
ventanas espectrales y modos instrumentales de JWST más apropiados: MIRI LRS para las
bandas de SO2 en 7–9 µm y NIRSpec para CO2 y CH4 en 3–5 µm. Para cada configuración
instrumental se adoptó un nivel de ruido por canal espectral, σbin, y se evaluó el número
de canales independientes Nbins que cubren la banda diagnóstica de cada especie.

En cuarto lugar, la razón señal-ruido en un tránsito individual se calculó como:

SNR1 =
∆D
σbin

√
Nbins (4.6)

donde ∆D es la amplitud de absorción estimada en la ecuación 4.5. Finalmente, el
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número de tránsitos necesarios para alcanzar una detección a 5σ se obtuvo mediante:

Ntr =

(
5

SNR1

)2

(4.7)

Este procedimiento proporciona, para cada simulación y para cada especie
volcánica, una estimación directa de la viabilidad observacional con JWST, conectando
de forma consistente la composición atmosférica, la estructura vertical y las restricciones
instrumentales.

5. Resultados

En esta serie de simulaciones, se fijaron parámetros terrestres para la masa (Mp =
1M⊕) y el radio (Rp = 1R⊕), junto con condiciones internas de referencia: temperatura de
formación de fundidos Tmelt = 1473.15K, masa del manto Mmanto = 4.01×1027 g, y tasa de
material fundido = 3.3×109 m3 yr−1. Las variables diferentes a los parámetros terrestres
fueron la temperatura superficial T = 1000K, la presión superficial inicial P = 0.01bar
y la composición inicial de hidrógeno puro (mmw = 2.016gmol−1, con H2 = 1mol). La
fugacidad de oxígeno se expresa como ∆IW y no se consideró constante entre casos; en su
lugar, se exploró un barrido de valores de ∆IW que abarca desde condiciones reductoras
(∆IW < 0) hasta oxidantes (∆IW > 0). La Tabla 5.1 detalla la composición de volátiles del
manto utilizada en cada evolución; es decir, las abundancias iniciales de H2O, CO2, S y
N (en ppm) que se mantienen constantes dentro de cada evolución mientras se varía ∆IW.
Cada fila define un escenario inicial distinto para la exsolución y la relación H2O/CO2.

5.1. Evolución atmosférica de un planeta con 1 masa
terrestre y composición mantélica estándar

Como se mencionó anteriormente, el código requiere una composición mantélica
inicial, donde se establece la abundancia de volátiles en ppm. El conocimiento actual es
escaso respecto a la composición química que tienen los exoplanetas rocosos en su manto;
por lo tanto, se parte de conocimientos teóricos. En esta primera parte, se asume un valor
igual al propuesto en (Liggins et al., 2022), el cual se observa en la Tabla 5.1.

La Figura 5.1 representa el resultado de la evolución final de la atmósfera después
de 1 Gyr. De la gráfica se pueden analizar varios puntos; primero, el límite del eje Y se
estableció en 10−9 porque este es uno de los límites que tienen telescopios como el JWST.
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Tabla 5.1
Composición de volátiles en el manto adoptada como condición inicial para cada
evolución numérica.

H2O CO2 S N fO2(min) fO2(max) H2O/CO2

410 58 62 0.41 -2 2 Estándar
300 300 62 0.41 -2 2 1.00
100 200 62 0.41 -2 1 0.50
400 200 214 1.43 -1 6 2.00

Nota. Composición inicial de volátiles (ppm) y rango redox explorado (en ∆IW). La
primera columna muestra el símbolo usado para identificar cada caso. Se muestran
las concentraciones de H2O, CO2, S y N (en ppm), el intervalo de fugacidad de
oxígeno explorado (fO2(min) – fO2(max), en ∆IW) y la razón H2O/CO2. Las cuatro filas
corresponden, respectivamente, a: (i) un caso estándar con (H2O/CO2 ≈ 7); (ii) un caso
con H2O/CO2 = 1; (iii) un caso con H2O/CO2 = 0.5; y (iv) un caso con H2O/CO2 = 2 y
mayores contenidos de S y N, para el cual se extendió el barrido redox hasta ∆IW = +6.

Figura 5.1.
Evolución atmosférica a 600 K para un planeta con 1 masa terrestre y composición
mantélica estándar.

Las moléculas que no se observan tienen una abundancia menor a este límite. El eje Y
representa la abundancia molecular y el eje X la fugacidad del oxígeno. En esta gráfica, la
temperatura se mantiene constante y es un valor de 600 K. El color de fondo representa el
tipo de atmósfera que se obtiene, que en este caso corresponde a los tipos A y C; el valor
IW=0 marca este límite entre estas dos atmósferas. En un valor cercano a 1 en la fugacidad
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del oxígeno, se observa un cambio en la abundancia entre CH4 y CO2.

En la Figura 5.2 se puede observar que el intercambio entre CH4 y CO2 ocurre
mucho antes; esto se debe a que la abundancia de CH4 disminuye cuando aumenta
la temperatura (Woitke et al., 2021). El intercambio ocurre aproximadamente en -1 de
fugacidad del oxígeno.

Figura 5.2.
Evolución atmosférica a 800 K para un planeta con 1 masa terrestre y composición
mantélica estándar.

La Figura 5.3 corresponde a la última temperatura, que tiene un valor de 1000 K.
A esta temperatura, se observa un mayor decrecimiento de CH4, y el intercambio con el
CO2 ya no se logra observar dentro de los intervalos de IW.

En el triángulo de la Figura 5.4 se observa la evolución temporal en función de las
abundancias elementales. De izquierda a derecha, se encuentra la evolución temporal; es
decir, el punto más a la izquierda representa los primeros años de evolución y el último
punto a la derecha corresponde al valor de 1 Gyr. Cada color corresponde a un valor
de fugacidad diferente. Algo muy importante que se observa dentro de los resultados es
que, a pesar de que a diferentes temperaturas se produzca una diferencia en la evolución
molecular, hay una constante en la abundancia elemental, ya que con las tres temperaturas
se observa el mismo resultado. En la gráfica, podemos ver que la fugacidad igual a cero es
el límite entre una atmósfera tipo A y una tipo C.
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Figura 5.3.
Evolución atmosférica a 1000 K para un planeta con 1 masa terrestre y composición
mantélica estándar.

Figura 5.4.
Evolución de las diferentes fugacidades en el diagrama triangular para un planeta con 1
masa terrestre y composición mantélica estándar.

5.2. Evolución atmosférica de un planeta con 1 masa
terrestre y relación H2O/CO2 igual a 1 en el manto

Lo que procedemos a hacer en esta parte del trabajo es realizar un barrido de las
posibles relaciones H2O/CO2 que pueden existir. En este caso, asumimos una relación
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H2O/CO2 igual a 1 y se explora con las mismas tres temperaturas del ejercicio anterior.

Figura 5.5.
Evolución atmosférica a 600 K, para un planeta con 1 masa terrestre y relación H2O/CO2
igual a 1 en el manto.

En este caso, se realizó el mismo procedimiento anterior, pero con la nueva
composición. En la Figura 5.5 se puede observar que, para todos los valores de fugacidad,
el tipo de atmósfera que se obtiene es del tipo C. Para una temperatura de 600 K, el
intercambio entre CH4 y CO2 ocurre con un valor de IW igual a cero. Además, se
observa una mayor abundancia de CO2. Con 800 K, como se observa en la Figura 5.6,
el intercambio entre CH4 y CO2 ocurre en ∆ -1. Con 1000 K, el intercambio entre CH4 y
CO2 ocurre en -2, y se puede observar en la Figura 5.7 una mayor cantidad de moléculas
de azufre. Nuevamente se observa una menor concentración de CH4 a esta temperatura.

En el diagrama triangular de la Figura 5.8, observamos la evolución atmosférica
con cada una de las distintas fugacidades; se puede ver que al inicio la atmósfera es tipo B,
pero rápidamente evoluciona a atmósfera tipo C. Nuevamente se comprueba que, para las
tres temperaturas, a pesar de tener una abundancia molecular diferente, las abundancias
elementales se mantienen constantes.

5.3. Evolución atmosférica de un planeta con 1 masa
terrestre y relación H2O/CO2 igual a 0.5 en el manto

A partir de este momento, como evidenciamos que la temperatura no afecta la
abundancia elemental, se realizaron las simulaciones solamente con una temperatura; se
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Figura 5.6.
Evolución atmosférica a 800 K para un planeta con 1 masa terrestre y relación H2O/CO2
igual a 1 en el manto.

Figura 5.7.
Evolución atmosférica a 1000 K para un planeta con 1 masa terrestre y relación H2O/CO2
igual a 1 en el manto.

escogió la temperatura de 1000 K (Figura 5.9) por ser una temperatura estándar entre
planetas rocosos calientes (Paragas et al., 2025).

Con esta composición se observa una mayor abundancia de CO. El intercambio
entre CH4 y CO2 ocurre alrededor de -1 de valor de fugacidad. También se evidencia una
mayor abundancia de H2S. Algo importante a resaltar es que no fue posible realizar las
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Figura 5.8.
Evolución de las diferentes fugacidades en el diagrama triangular para un planeta con 1
masa terrestre y relación H2O/CO2 igual a 1 en el manto.

Figura 5.9.
Evolución atmosférica a 1000 K para un planeta con 1 masa terrestre y relación H2O/CO2
igual a 0.5 en el manto.

simulaciones para un valor de fugacidad igual a 2, porque se presentaron fallos. Con este
valor de fugacidad y esta composición en el manto, se presentan inestabilidades en las
reacciones químicas (Stock et al., 2018).
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Figura 5.10.
Evolución de las diferentes fugacidades en el diagrama triangular para un planeta con 1
masa terrestre y relación H2O/CO2 igual a 0.5 en el manto.

En el triángulo de la Figura 5.10 se puede observar que no se encuentra el valor
de la fugacidad de 2. También se observa que nuevamente las atmósferas que se obtienen
comienzan con un tipo B y terminan formando un tipo C. Además, se puede notar una
mayor abundancia de C, reflejada en el desplazamiento de los puntos hacia la derecha del
diagrama.

5.4. Evolución atmosférica de un planeta con 1 masa
terrestre y relación H2O/CO2 igual a 2 en el manto

En esta sección se estableció una relación de 2 entre H2O/CO2, y además, se
mantuvo una proporción equivalente para el S y el N. Esto permitió tener un mayor rango
dentro de la fugacidad del oxígeno.

En la Figura 5.11 se observa una mayor variabilidad de moléculas, con mayor
contenido en S. Aproximadamente a 3 de fugacidad de oxígeno, la atmósfera evoluciona
de tipo C a tipo B. Se observa una disminución considerable del H2, en comparación con
las simulaciones anteriores.

En el triángulo de la Figura 5.12 se puede observar la evolución atmosférica; algo
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Figura 5.11.
Evolución atmosférica a 1000 K para un planeta con 1 masa terrestre y relación H2O/CO2
igual a 2 en el manto.

Figura 5.12.
Evolución de las diferentes fugacidades en el diagrama triangular para un planeta con 1
masa terrestre y relación H2O/CO2 igual a 2 en el manto.

importante a resaltar es que, por primera vez, se lograron alcanzar valores altos de oxígeno
para una atmósfera tipo B. También se observa la mayor cantidad de fugacidades que se
han simulado hasta el momento.
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5.5. Evolución atmosférica final

Esta sección presenta el estado final alcanzado por cada simulación. El punto
final de cada trayectoria de evolución atmosférica define la clase de atmósfera conforme
a (Woitke et al., 2021); por ello, se destacan explícitamente estos estados finales, que
servirán de referencia para comparaciones y futuras clasificaciones.

Figura 5.13.
Evolución final de las diferentes fugacidades en el diagrama triangular para un planeta con
1 masa terrestre y distintas relaciones H2O/CO2 en el manto.

5.5.1. Composición doble

Se repitió el ejercicio multiplicando por dos las abundancias de las especies
volátiles del manto respecto al caso base (Tabla 5.2), con el propósito de evaluar la
sensibilidad del modelo y caracterizar las diferencias frente a las simulaciones previas. La
Figura 5.14 resume todas las simulaciones finales que se hicieron en base a los parámetros
establecidos en la Tabla 5.2.
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Tabla 5.2
Composición del manto para cada evolución con abundancias de volátiles duplicadas
respecto al caso estándar.

H2O CO2 S N fO2min fO2max H2O/CO2

820 116 124 0.82 -1 5 Estándar
600 600 124 0.82 -2 1 1.00
200 400 124 0.82 -1 0 0.50
800 400 428 2.86 -2 1 2.00

Nota. Composición mantélica con abundancias de volátiles duplicadas respecto al caso
estándar. La primera columna muestra el símbolo usado para identificar cada caso.

Figura 5.14.
Evolución final de las diferentes fugacidades en el diagrama triangular para un planeta con
1 masa terrestre y el doble de las relaciones H2O/CO2 en el manto.

5.6. Material fundido en función de la masa planetaria

Para estimar de manera simplificada la cantidad de material fundido (melt flux) que
puede producir un planeta rocoso en función de su masa, es común emplear relaciones
de escalamiento derivadas de la física de la convección del manto. Estas aproximaciones
parten de dos elementos principales: la relación masa–radio para supertierras y las leyes
de transferencia de calor en convección.
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Diversos estudios han mostrado que el radio de planetas rocosos con masas
comprendidas entre 1 y 10 masas terrestres sigue una relación tipo potencia con la
masa (Valencia et al., 2006; Seager et al., 2007; Cuartas-Restrepo, 2018), de la forma:

R ∝ Mβ , β ≈ 0.27 (5.1)

5.6.1. Derivación del escalamiento del flujo de calor y su relación con
el melt flux

El transporte de calor en el manto de un planeta rocoso está gobernado por
la convección. La eficiencia de esta convección se describe mediante dos números
adimensionales: el número de Rayleigh (Ra) y el número de Nusselt (Nu). El primero
mide la relación entre fuerzas de flotabilidad y disipación viscosa, mientras que
el segundo cuantifica el aumento en el transporte de calor convectivo respecto al
puramente conductivo. El número de Rayleigh para un manto planetario puede expresarse
como (Turcotte and Schubert, 2002):

Ra =
ρgαT ∆T D3

κη
(5.2)

donde ρ es la densidad, g la gravedad superficial, αT el coeficiente de expansión
térmica, ∆T la diferencia de temperatura entre núcleo y superficie, D el espesor del manto,
κ la difusividad térmica y η la viscosidad.

Para propósitos de escalamiento, se asume que los parámetros reológicos
(ρ,αT ,∆T,κ,η) no dependen fuertemente de la masa planetaria en el rango de interés
(1–10 M⊕). De este modo, el número de Rayleigh se simplifica a:

Ra ∝ gD3 (5.3)

La gravedad superficial escala como:

g =
F
m

= G
M
R2 ∝

M
R2 ∝ M1−2β (5.4)

y el espesor del manto es proporcional al radio del planeta:

D ∝ R ∝ Mβ (5.5)
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donde la relación masa–radio es R ∝ Mβ con β ≈ 0.27 para supertierras (Valencia
et al., 2006; Seager et al., 2007). Sustituyendo, se obtiene:

Ra ∝ M(1−2β ) ·M3β = M1+β (5.6)

El número de Nusselt sigue la ley de escala convectiva:

Nu ∝ Raγ (5.7)

con γ ≈ 1/3 en convección vigorosa (Turcotte and Schubert, 2002; Kite et al.,
2009). Por tanto:

Nu ∝ Mγ(1+β ) (5.8)

El flujo de calor medio por unidad de área se relaciona con el número de Nusselt
como:

q =
Nuk ∆T

D
, (5.9)

donde k es la conductividad térmica. Si se considera k∆T aproximadamente
constante al variar la masa, entonces:

q ∝
Nu
D

∝ Mγ(1+β ) ·M−β = Mγ+β (γ−1) (5.10)

Sustituyendo β = 0.27 y γ = 1/3, se obtiene:

q ∝ M0.153 (5.11)

El calor total transportado hacia la superficie se obtiene multiplicando el flujo
medio por unidad de área (q) por la superficie esférica del planeta. Así:

Qloss = q ·A (5.12)

donde el área de un planeta esférico es

A = 4πR2 (5.13)
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En términos de escalamiento, se tiene que q ∝ M0.153 y R ∝ Mβ . Sustituyendo estas
dependencias en la expresión anterior:

Qloss ∝ q ·R2
∝ M0.153 ·M2β (5.14)

Tomando β = 0.27, se obtiene:

Qloss ∝ M0.153+0.54 ≈ M0.693 (5.15)

Finalmente, al suponer que la producción de material fundido en el manto (melt
flux) es proporcional a la cantidad de calor convectivamente transportado hacia la
superficie, se llega a la expresión:

Mmelt(M) = Mmelt⊕

(
M

M⊕

)0.7

(5.16)

donde Mmelt,⊕ corresponde al valor de referencia terrestre, estimado en 3.3 ×
109 m3 / año (Kite et al., 2009; Dorn et al., 2018; Brachmann et al., 2025).

Con esta ecuación se puede calcular el valor del material fundido en el manto para
diferentes masas planetarias, cuyos resultados se resumen en la Tabla 5.3. Los valores
presentados en esta tabla se representan gráficamente en la Figura 5.15, lo que permite
visualizar con mayor claridad la tendencia creciente del material fundido con la masa
planetaria.

5.6.2. Cálculo del melt flux para diferentes valores de masa planetaria

Se llevaron a cabo simulaciones con una composición inicial específica (H2O=180
ppm, CO2=300 ppm, S=62 ppm, N=0.41 ppm) para mostrar el efecto de la masa planetaria
sobre la evolución de la atmósfera.

Las Figuras 5.16 y 5.17 muestran que, en el régimen de planetas rocosos
con atmósferas secundarias, el incremento de masa conduce a envolturas atmosféricas
geométricamente más delgadas y composicionalmente más pesadas. La tendencia de la
Figura 5.17 es consistente con la física de gases ideales (Ortenzi et al., 2020):

H =
RT
µ g

(5.17)

donde H es la altura de escala atmosférica. R es la constante de los gases, T la
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Tabla 5.3
Escalamiento del radio y melt flux con la masa planetaria

Masa (M⊕) Radio (m) Mmelt (m3/año)
1.0 6.37×106 3.30×109

1.5 7.09×106 4.38×109

2.0 7.60×106 5.36×109

2.5 8.01×106 6.27×109

3.0 8.35×106 7.12×109

3.5 8.65×106 7.93×109

4.0 8.91×106 8.71×109

4.5 9.15×106 9.46×109

5.0 9.37×106 1.02×1010

5.5 9.57×106 1.09×1010

6.0 9.76×106 1.16×1010

6.5 9.94×106 1.22×1010

7.0 1.01×107 1.29×1010

7.5 1.02×107 1.35×1010

8.0 1.04×107 1.41×1010

8.5 1.05×107 1.48×1010

9.0 1.06×107 1.54×1010

9.5 1.07×107 1.60×1010

10.0 1.08×107 1.65×1010

Nota. Valores de radio planetario y melt flux (Mmelt) en función de la masa planetaria
expresada en M⊕.

temperatura, µ el peso molecular medio y g la gravedad superficial.

La altura de escala disminuye con la gravedad superficial g. Adoptando una relación
masa–radio típica de rocosos Rp ∝ Mβ con β ≃ 0.27, se obtiene g ∝ M1−2β ≈ M0.46, de
modo que, a temperatura T y peso molecular medio µ constantes, H ∝ M−0.46 (Valencia
et al., 2006). La Figura 5.16 muestra, además, un corrimiento hacia especies más pesadas
(p. ej., CO2, CO, CH4, N2) a expensas de H2, lo que incrementa µ y refuerza la
disminución de H (por la dependencia H ∝ 1/µ).

Los procesos internos y superficiales sostienen esta coevolución. A mayores masas
planetarias, las presiones litostáticas elevadas reducen la productividad de fusión por
descompresión y la flotabilidad de los magmas, lo que limita el vulcanismo y el suministro
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Figura 5.15.
Cantidad de material fundido en función de la masa planetaria.

Figura 5.16.
Cambio composicional según la masa terrestre (las moleculas que no se observan están
con valores muy cercanos a cero).

de volátiles a la superficie (Stamenković et al., 2012; Noack et al., 2017; Dorn et al., 2018).

En conjunto, el aumento de g (que comprime la atmósfera y reduce H) y la menor
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Figura 5.17.
Cambio de la altura atmosférica según la masa terrestre

eficiencia de aporte de volátiles (que limita la columna de gas y desplaza la composición
hacia especies de mayor masa) explican la disminución sistemática de la extensión
atmosférica efectiva con la masa en supertierras, en concordancia con las tendencias
observadas en las Figuras 5.16 y 5.17. Este marco se aplica a atmósferas secundarias;
los cuerpos con envolturas primordiales ricas en H/He pueden exhibir un comportamiento
distinto debido a la gran masa de gas retenida.

5.7. Atmósferas para planetas con mayor masa

Se replicaron las simulaciones descritas anteriormente para un planeta de 10M⊕,
con el fin de contrastar su evolución atmosférica con el caso de 1M⊕ bajo las mismas
composiciones mantélicas y niveles de fugacidad de oxígeno. De este modo, las
diferencias entre ambos casos reflejan principalmente el efecto de la mayor masa (y
gravedad superficial) sobre la distribución de H, C y O.

En primer lugar, se consideró la composición mantélica estándar (Figura 5.18).
En este caso, la primera diferencia respecto de 1M⊕ es que el modelo con f O2 = 0
(∆IW= 0) no alcanzó convergencia numérica y, por tanto, no se reporta. En la evolución
atmosférica se observan variaciones sistemáticas para cada valor de fugacidad: la curva
correspondiente a ∆IW= +1 se sitúa por encima de la línea punteada CO2 = CH4
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Figura 5.18.
Evolución de las diferentes fugacidades en el diagrama triangular para un planeta con 10
masas terrestres y composición mantélica estándar.

en 10M⊕, mientras que para ∆IW= −2 y −1 se aprecia una tendencia descendente,
consistente con una menor acumulación de oxígeno. Además, los casos más oxidantes
(∆IW=+1 y +2) alcanzan una estabilidad que no se obtuvo para 1M⊕.

En el caso con relación H2O/CO2 igual a 1 en el manto (Figura 5.19) se obtienen los
mismos niveles de f O2 que en 1M⊕. La principal diferencia es un desplazamiento hacia
composiciones más ricas en carbono: en 10M⊕, las trayectorias asociadas a ∆IW= +1
y +2 se ubican por encima de la línea punteada CO2 = H2O. Además, el caso ∆IW= 0
excede con mayor margen la línea punteada CO2 = CH4, en concordancia con una mayor
abundancia efectiva de oxígeno; por su parte, los casos ∆IW=−2 y −1 sobrepasan la línea
punteada H2O = CH4, consistente con un aumento relativo del carbono.

Cuando el manto es relativamente más pobre en agua (relación H2O/CO2 igual a
0.5), la principal diferencia respecto de 1M⊕ es que los casos intermedios (∆IW=+1, 0 y
−1) salen del dominio de atmósferas tipo C (Figura 5.20), lo que indica un enriquecimiento
carbónico significativo. Además, el caso ∆IW=−2 alcanza la línea punteada CO2 = CH4,
umbral que no se había logrado en el planeta de 1M⊕.

Por último, para una relación H2O/CO2 igual a 2 se obtienen nuevamente los
mismos niveles de f O2 que en 1M⊕, pero se evidencia un mayor enriquecimiento en
carbono: las trayectorias se extienden más a lo largo del eje x (Figura 5.21). Persiste
la tendencia observada en 1M⊕, sólo que las fugacidades más oxidantes (∆IW> +3)
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Figura 5.19.
Evolución de las diferentes fugacidades en el diagrama triangular para un planeta con 10
masas terrestres y relación H2O/CO2 igual a 1 en el manto.

Figura 5.20.
Evolución de las diferentes fugacidades en el diagrama triangular para un planeta con 10
masas terrestres y relación H2O/CO2 igual a 0.5 en el manto.

alcanzan el dominio de atmósferas tipo B. En conjunto, la evolución es análoga a la
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Figura 5.21.
Evolución de las diferentes fugacidades en el diagrama triangular para un planeta con 10
masas terrestres y relación H2O/CO2 igual a 2 en el manto.

del planeta de 1M⊕, pero sistemáticamente desplazada hacia composiciones más ricas
en carbono.

En todas las simulaciones se observa que al aumentar la masa planetaria de 1 a
10M⊕ se favorece un enriquecimiento en carbono. Esto indica que la masa planetaria
actúa en conjunto con las abundancias de volátiles del manto para controlar la distribución
de H, C y O en las atmósferas secundarias.

5.8. Comparación de la composición química atmosférica
entre 1 y 10 masas terrestres

En esta subsección se comparan las composiciones atmosféricas obtenidas para los
planetas de 1M⊕ y 10M⊕. En todas las Figuras 5.22–5.25 se representa en el eje vertical
el cociente

xi(1M⊕)

xi(10M⊕)
,

donde xi es la fracción molar de la especie i; de modo que la línea discontinua y = 1 marca
la paridad entre ambas masas: valores > 1 indican enriquecimiento relativo en la atmósfera
de 1M⊕, mientras que valores < 1 señalan enriquecimiento en 10M⊕.
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Para la composición mantélica estándar (Figura 5.22), en los cuatro niveles de f O2
considerados (-2,-1,+1,+2), H2 y H2O permanecen próximas a la paridad, con un sesgo
leve de H2S hacia 1M⊕. Las especies reducidas ricas en C y N (CH4, C2H2, NH3, HCN)
se sitúan sistemáticamente por debajo de 1, lo que indica una mayor abundancia en 10M⊕;
N2 también muestra un enriquecimiento moderado en 10M⊕. El carbono oxidado responde
al estado redox: CO y CO2 están enriquecidos en 1M⊕ bajo condiciones reductoras (−2),
se aproximan a la paridad en −1 y pasan a dominar en 10M⊕ a medida que el sistema
se vuelve más oxidante (+1,+2). El mayor contraste se observa en O2, S2 y SO2, con
cocientes de ∼ 3–6, lo que señala un enriquecimiento claro en 1M⊕.

Figura 5.22.
Comparación de la evolución atmosférica entre 1 y 10 masas terrestres y composición
mantélica estándar.

Para una relación H2O/CO2 = 1 en el manto (Figura 5.23), H2 aparece por encima
de la paridad, mientras que N2 se mantiene cercana a 1 en los cinco niveles de f O2
(−2,−1,0,+1,+2). Las especies reducidas ricas en C y N (CH4, C2H2, NH3 y HCN)
permanecen por debajo de 1 en todo el barrido redox, lo que indica mayor abundancia en
10M⊕. El carbono oxidado muestra un comportamiento diferenciado: CO pasa de > 1 en
condiciones reductoras (−2) a < 1 en escenarios más oxidantes (+1,+2), mientras que
CO2 se mantiene ligeramente más abundante en 10M⊕ para casi todos los casos. El agua
varía con el estado redox: H2O está por debajo de 1 en −2 y supera la paridad en (+1,+2).
Entre las especies con mayor contraste figuran O2 (hasta ∼ 5 en +2) y el azufre elemental
S2 (hasta ∼ 7 en +2), claramente enriquecidas en 1M⊕ bajo condiciones oxidantes; H2S
oscila en torno a la paridad con un leve sesgo hacia 1M⊕ cuando f O2 es alto, y SO2
muestra variaciones moderadas.
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Figura 5.23.
Comparación de la evolución atmosférica entre 1 y 10 masas terrestres para una relación
H2O/CO2 igual a 1 en el manto.

Para una relación H2O/CO2 = 0.5 en el manto (Figura 5.24), H2 se mantiene por
encima de la paridad en los cuatro niveles de f O2 mostrados (−2,−1,0,+1), mientras que
N2 sólo presenta un exceso marcado en condiciones muy reductoras (−2). Las especies
fuertemente reducidas ricas en C y N permanecen por debajo de 1 a lo largo del barrido
redox (más abundantes en 10M⊕). Entre los óxidos de carbono, CO es ligeramente más
abundante en 1M⊕ en (−2,−1) y se acerca o cae por debajo de la paridad al hacerse
el sistema más oxidante, mientras que CO2 es más abundante en 10M⊕ en casi todos
los casos, indicando una mayor concentración en 10M⊕. El agua depende sensiblemente
del estado redox: es más abundante en 10M⊕ en (−2,−1) y supera la paridad en 0 y,
especialmente, en +1. En el azufre, H2S oscila alrededor de la paridad con un sesgo leve
hacia 1M⊕; S2 está consistentemente enriquecida en 1M⊕ (picos ≳(2,3), y SO2 pasa de
ser más abundante en 10M⊕ en −2 a ser más abundante en 1M⊕ en +1.

Para un escenario con alto contenido de azufre y relación H2O/CO2 = 2 en el manto
(Figura 5.25), el cociente de abundancias se evalúa a lo largo de un amplio barrido de f O2
entre −1 y +6. H2 y N2 se sitúan por debajo de la paridad, mientras que HCN, C2H2 y
NH3 permanecen más abundantes en 10M⊕ en todo el barrido redox, lo que confirma un
sesgo general hacia especies reducidas de C–N en 10M⊕. El carbono oxidado muestra un
comportamiento mixto: CO es más abundante en 10M⊕, en tanto que CO2 se encuentra
cerca de la paridad en f O2 ≤ 0 y desciende por debajo de 1 a medida que el sistema se
vuelve más oxidante. El metano presenta una respuesta fuertemente redox-dependiente:
está enriquecido en 1M⊕ para f O2 ≲ 1 (cocientes > 1), pero colapsa a valores ≪ 1 para
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Figura 5.24.
Comparación de la evolución atmosférica entre 1 y 10 masas terrestres para una relación
H2O/CO2 igual a 0.5 en el manto.

f O2 ≥ 2, indicando que pasa a concentrarse en 10M⊕ en condiciones más oxidantes. El
agua se mantiene ligeramente sobre-saturada (enriquecida en 1M⊕) con una tendencia
suave a decrecer con la oxidación, y el oxígeno molecular es despreciable en ambos casos
(cociente ≈ 0). En el azufre se observan los contrastes más marcados: H2S aumenta con
la oxidación y alcanza máximos en f O2 = 6 (claro enriquecimiento en 1M⊕), S2 es más
abundante en 10M⊕ en la mayor parte del rango, pero presenta un pico más abundante
en 1M⊕, también en f O2 = 6, y SO2 exhibe una respuesta no monótona, con un máximo
alrededor de f O2 = 3.

5.9. Comparación final de todas las simulaciones

La Figura 5.26 sintetiza el estado final alcanzado por todas las simulaciones
realizadas en este trabajo, proyectadas en el diagrama triangular H–C–O de clasificación
atmosférica propuesto por (Woitke et al., 2021). Cada punto representa la composición
elemental final de una atmósfera después de 1 Gyr de evolución, y su color indica el estado
redox mantélico inicial (∆IW) del cual se originó. Las trayectorias evolutivas se muestran
como líneas que conectan las composiciones iniciales, dominadas por hidrógeno puro,
con las composiciones finales determinadas por las abundancias elementales acumuladas
mediante desgasificación a lo largo del tiempo.
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Figura 5.25.
Comparación de la evolución atmosférica entre 1 y 10 masas terrestres para una relación
H2O/CO2 igual a 2 en el manto.

Figura 5.26.
Gráfica final de la evolución y clasificación atmosférica de todas las simulaciones.

En el diagrama se distinguen las regiones correspondientes a los tipos atmosféricos
definidos por (Woitke et al., 2021). La línea que marca la separación entre atmósferas tipo
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C y tipo B viene dada por la condición

O = 0.5H +2C,

de modo que las composiciones finales que quedan a cada lado de esta frontera se asignan
al tipo C o al tipo B, respectivamente. Considerando únicamente atmósferas generadas por
procesos geológicos, la Figura 5.26 muestra que las simulaciones que producen atmósferas
clasificadas como tipo B corresponden a estados redox mantélicos iniciales superiores
a ∆IW ≈ +3, mientras que para valores menores de ∆IW las composiciones finales se
concentran mayoritariamente en el dominio tipo C.

5.10. Detectabilidad de gases volcánicos con JWST

La caracterización observacional de atmósferas secundarias volcánicas mediante
espectroscopía de transmisión con el Telescopio Espacial James Webb requiere identificar
ventanas espectrales donde las especies predichas por las simulaciones presenten señales
suficientemente intensas y distinguibles del ruido instrumental. Esta sección evalúa la
capacidad del JWST para detectar las composiciones atmosféricas derivadas de las
simulaciones con EVolve, conectando las predicciones teóricas con las capacidades
técnicas del instrumento.

5.10.1. Ventanas espectrales y configuraciones instrumentales óptimas

Las especies moleculares identificadas en las simulaciones (SO2, H2S, CO2,
H2O, CO y CH4) poseen firmas espectrales características en el rango infrarrojo
accesible al JWST (Tabla 5.4). El dióxido de azufre (SO2), cuya abundancia atmosférica
exhibe una fuerte dependencia del estado redox mantélico (sección 5.8), presenta dos
ventanas prioritarias: una banda de absorción en 4.05 µm accesible con NIRSpec en
modo PRISM o G395H, y una región de absorción intensa en 7–9 µm observable
con MIRI LRS o MRS (Greene et al., 2016). La ventana 7–9 µm ha sido validada
observacionalmente mediante la detección de SO2 en el gigante caliente WASP-39b
con JWST/MIRI (Rustamkulov et al., 2023; Alderson et al., 2023a), confirmando tanto
la capacidad técnica del instrumento como la robustez de las bandas de absorción del
SO2 frente a contaminación por aerosoles. Para planetas rocosos, donde las alturas de
escala atmosféricas son significativamente menores (∼20 km vs. ∼1000 km en gigantes
gaseosos), esta ventana permanece favorable debido a la intensidad intrínseca de las
características espectrales.

El dióxido de carbono (CO2), presente como componente mayoritario en la mayor
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Tabla 5.4
Ventanas espectrales de gases volcánicos y configuraciones instrumentales óptimas del
JWST. Selección basada en intensidad de bandas, superposición espectral mínima y
validación observacional (Greene et al., 2016; Batalha et al., 2017; Rustamkulov et al.,
2023; Alderson et al., 2023a).

Gas Longitud de onda (µm) Instrumento/Módulo JWST
SO2 4.05; 7–9 NIRSpec (PRISM/G395H); MIRI LRS/MRS
H2S 3.9; 7.9 NIRSpec (G395H); MIRI LRS/MRS
CO2 4.3; 15 NIRSpec (G395H); MIRI MRS
H2O 1.4–2.8; 3; >5 NIRISS SOSS; NIRSpec; MIRI
CO 4.6 NIRSpec (G395H)
CH4 3.3 NIRSpec (G395H)

Nota. Ventanas en negrita corresponden a configuraciones prioritarias para caracterización
de atmósferas volcánicas rocosas. La banda 7–9 µm de SO2 ha sido validada con
detecciones en WASP-39b (Rustamkulov et al., 2023). Configuraciones basadas en
herramientas de planificación PandExo (Batalha et al., 2017) y especificaciones técnicas
de JWST (Greene et al., 2016).

parte del espacio de parámetros explorado, exhibe su banda de absorción más intensa
centrada en 4.3 µm, accesible con NIRSpec G395H, y contribuciones adicionales en
15 µm observables con MIRI MRS (Greene et al., 2016). La banda en 4.3 µm ofrece
una ventaja particular para los planetas rocosos calientes (600–1000 K) debido a su alta
intensidad y superposición mínima con otras especies en este rango térmico (Rothman
et al., 2013). El metano (CH4), cuya presencia constituye un trazador diagnóstico
de condiciones redox reductoras (∆IW ≲ 0; sección 6.1), presenta una banda de
absorción intensa en 3.3 µm observable con NIRSpec (Greene et al., 2016). La detección
o no-detección de CH4 en combinación con CO2 permite discriminar entre mantos
reductores e intermedios-oxidantes, proporcionando una restricción directa sobre el estado
redox del interior planetario.

El vapor de agua (H2O), componente ubicuo en todas las simulaciones
independientemente del estado redox, muestra rasgos característicos en múltiples
ventanas: 1.4–2.8 µm (NIRISS SOSS), ∼3 µm (NIRSpec) y >5 µm (MIRI), motivando
estrategias observacionales multi-modo que cubran un amplio rango espectral (Greene
et al., 2016). El sulfuro de hidrógeno (H2S), dominante bajo condiciones reductoras (∆IW
< 0), exhibe características espectrales en 3.9 µm y 7.9 µm, observables con NIRSpec
y MIRI respectivamente, permitiendo distinguir entre la especiación sulfurada reducida
(H2S), versus la oxidada (SO2) mediante la razón de intensidades en estas bandas.
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5.10.2. Caso de estudio: atmósfera con alto estado redox mantélico

Para evaluar cuantitativamente la detectabilidad de firmas volcánicas, se seleccionó
como caso de estudio representativo una simulación con condiciones favorables para la
observación: un planeta de masa y radio terrestres, composición mantélica con 400 ppm
H2O, 200 ppm CO2 y 214 ppm S, temperatura superficial de 1000 K y estado redox
fuertemente oxidante (∆IW = +6). Esta configuración corresponde al límite superior del
espacio de parámetros explorado en estado redox y genera una atmósfera secundaria con
presión superficial moderada (∼1–5 bar) tras 1 Gyr de evolución volcánica.

La composición atmosférica final predicha por EVolve para este escenario exhibe
fracciones molares dominadas por H2O (57.5%), SO2 (21.6%) y CO2 (20.1%), con
especies subordinadas H2S (∼0.6%) y S2 (∼0.045%). La masa molecular media resultante
es µ = 33.3 g mol−1, y la altura de escala atmosférica, calculada mediante H = RT/µg,
alcanza 20.4 km a 1000 K. Este perfil composicional, particularmente el alto contenido
de SO2, representa un escenario favorable para la detección, análogo a atmósferas
volcánicamente activas como la venusiana, pero con una geometría de transmisión
accesible debido a la configuración orbital cercana requerida para mantener temperaturas
superficiales elevadas alrededor de enanas M.

Para maximizar el realismo observacional, se adoptaron parámetros del sistema
TRAPPIST-1 como referencia: estrella enana M8V con Teff = 2510 K, R⋆ = 0.119R⊙ y
magnitud J = 11.35 (Gillon et al., 2017; Grimm et al., 2018). El planeta se situó en una
configuración análoga a TRAPPIST-1e, con un período orbital P = 6.10 d, una duración
de tránsito T14 = 0.93 h y una temperatura de equilibrio consistente con los ∼800 K en el
terminador adoptados para el cálculo de la escala de altura. La geometría de transmisión
favorable, razón Rp/R⋆ ≈ 0.08, y la frecuencia de tránsitos (∼60 eventos por año terrestre)
hacen de este sistema un análogo representativo para evaluar la detectabilidad.

5.10.3. Estimación de señales de transmisión

La amplitud de una banda de absorción molecular en espectros de transmisión se
estima mediante:

∆D ≈
2N H Rp

R2
⋆

(5.18)

donde N representa el número efectivo de alturas de escala que contribuyen a la señal,
típicamente en el rango de 3 a 7 para bandas intensas en atmósferas libres de nubes
opacas (Kreidberg et al., 2014). Sustituyendo H = 20.4 km, Rp = 6.371 × 106 m y
R⋆ = 8.28× 107 m (correspondiente a 0.119R⊙), la ecuación (5.18) produce amplitudes
en el rango:

∆D = 113–265ppm para N = 3–7 (5.19)
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con un valor central de 189 ppm para N = 5, adoptado como estimación representativa.
Estas amplitudes son comparables a las observadas en planetas sub-Neptunianos con
el JWST y significativamente superiores al límite de ruido fotométrico del instrumento
(∼20–50 ppm por canal en series temporales largas), sugiriendo detectabilidad técnica en
principio.

5.10.4. Análisis cuantitativo de detectabilidad: SO2 y CO2

La relación señal-ruido integrada en una banda de absorción molecular se estima
como:

S/Nband =
∆D
σbin

√
Nbins (5.20)

donde σbin es el ruido por canal espectral y Nbins el número de canales independientes
dentro de la banda molecular. Para observaciones de series temporales con JWST, se
adoptan niveles conservadores de ruido instrumental: σbin = 100 ppm para NIRSpec en
modo PRISM/G395H binned a resolución R ∼ 100, y σbin = 100 ppm para MIRI-LRS a
resolución R ∼ 50 (Greene et al., 2016; Batalha et al., 2017; Beichman et al., 2014). Estos
valores son conservadores comparados con el desempeño demostrado en observaciones
de comisionamiento (∼50–80 ppm alcanzados en algunos programas), proporcionando
estimaciones robustas.

Dióxido de azufre (SO2) en 7–9 µm (MIRI-LRS). La banda de absorción del
SO2 en esta ventana se extiende sobre un rango espectral que, a resolución R ∼ 50,
se resuelve en aproximadamente 4–6 canales independientes. Sustituyendo en la
ecuación (5.20):

S/Nband(SO2) =
189ppm
100ppm

√
4–6 = 3.8–4.6 (por tránsito) (5.21)

Para alcanzar detección robusta a nivel 5σ , se requieren:

Ntransits =

(
5

S/Nband

)2

≈ 1.2–1.7 ⇒ Ntransits ≈ 2 (5.22)

Este resultado indica que SO2 en atmósferas con alto estado redox mantélico (∆IW
∼ +6) es detectable con MIRI-LRS mediante observación de 2 tránsitos, equivalente
a aproximadamente 12 días de tiempo de telescopio considerando duración de
tránsito, overheads instrumentales y tiempo de establecimiento.

Dióxido de carbono (CO2) en 4.3 µm (NIRSpec G395H). La banda de absorción
fundamental del CO2 se resuelve en aproximadamente 3–5 canales independientes
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a resolución R ∼ 100 en la configuración G395H. La relación señal-ruido integrada
resulta:

S/Nband(CO2) =
189ppm
100ppm

√
3–5 = 3.3–4.2 (por tránsito) (5.23)

lo que corresponde a:

Ntransits =

(
5

S/Nband

)2

≈ 1.4–2.3 ⇒ Ntransits ≈ 2–3 (5.24)

CO2 requiere entre 2 y 3 tránsitos para detección a 5σ con NIRSpec, siendo
ligeramente menos favorable que SO2 debido al menor número de canales
independientes en la banda y a la superposición parcial con rasgos de H2O en esta
región espectral.

5.10.5. Dependencia de la detectabilidad con el estado redox mantélico

Los resultados de detectabilidad presentados corresponden al escenario de máxima
oxidación (∆IW=+6) explorado en las simulaciones, que genera las mayores abundancias
de SO2 (21.6% molar). La dependencia de la detectabilidad con el estado redox se evalúa
extrapolando las abundancias predichas por EVolve para diferentes valores de ∆IW bajo
composición mantélica fija (Fig. 5.11). Para ∆IW = +3, umbral identificado para la
transición hacia atmósferas tipo B, la fracción molar de SO2 disminuye a ∼5%, reduciendo
la amplitud de señal a ∆D ∼ 50–120 ppm y aumentando el número de tránsitos requerido
a 4–6 para detección robusta. En condiciones de oxidación intermedia (∆IW ∼+1 a +2),
SO2 cae a niveles de ∼1%, situándose en el límite de detectabilidad incluso con campañas
observacionales extensas (>10 tránsitos).

Para CO2, la detectabilidad es menos sensible al estado redox debido a su presencia
mayoritaria en la mayor parte del espacio de parámetros (∆IW ≳ -1), manteniéndose
detectable con 2–4 tránsitos para ∆IW > 0. CH4, por el contrario, solo es detectable
bajo condiciones reductoras (∆IW ≲ 0), donde alcanza fracciones molares de ∼1–10%,
generando señales de ∆D ∼ 20–100 ppm en su banda de 3.3 µm. La detección o
no-detección de CH4 en combinación con CO2 proporciona así una restricción binaria
sobre el estado redox: presencia de CH4 implica ∆IW < 0 (manto reductor), mientras que
ausencia con CO2 detectable implica ∆IW ≳ +1 (manto oxidante).
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5.10.6. Análisis de detectabilidad y conexión con simulaciones

El análisis de detectabilidad demuestra que gases volcánicos clave (SO2 y CO2)
predichos por las simulaciones con EVolve son técnicamente accesibles con JWST en
configuraciones favorables (Tabla 5.5). Para atmósferas con alto estado redox mantélico
(∆IW ∼ +6), representativas del extremo oxidante del espacio de parámetros explorado,
se requieren 2 tránsitos para SO2 (MIRI, 7–9 µm) y 2–3 tránsitos para CO2 (NIRSpec,
4.3 µm) para alcanzar detecciones a 5σ . Estas estimaciones son realistas para planetas
rocosos alrededor de enanas M compactas tipo TRAPPIST-1 y representan inversiones de
tiempo de telescopio modestas (10–20 h por especie).

Tabla 5.5
Detectabilidad estimada de gases volcánicos con JWST para atmósfera secundaria con
∆IW = +6 alrededor de estrella tipo TRAPPIST-1.

Molécula Ventana Modo JWST Amplitud Nbins Tránsitos 5σ

SO2 7–9 µm MIRI LRS ∼189 ppm 4–6 2
CO2 4.3 µm NIRSpec G395H (R ∼ 100) ∼189 ppm 3–5 2–3
CH4* 3.3 µm NIRSpec G395H ∼50–100 ppm 2–3 5–10

Nota. *CH4 solo detectable bajo condiciones reductoras (∆IW ≲ 0); amplitud estimada
asumiendo fracción molar ∼1–5%. Nbins es el número efectivo de canales espectrales
independientes; S/N integrada: S/Nband = (∆D/σbin)

√
Nbins con σbin = 100 ppm.

Estimaciones asumen atmósfera libre de nubes opacas y estrella inactiva. Los cálculos
asumen un planeta de radio terrestre orbitando una enana M8V con parámetros tipo
TRAPPIST-1, altura de escala atmosférica H ≈ 20 km, y composiciones atmosféricas
finales después de 1 Gyr de evolución volcánica según simulaciones con EVolve.

La dependencia de la detectabilidad con el estado redox, cuantificada mediante
extrapolación de abundancias simuladas, indica que SO2 constituye un trazador selectivo
de condiciones oxidantes (∆IW ≳ +3), mientras que CH4 señala mantos reductores (∆IW
≲ 0). CO2 y H2O, presentes en la mayoría de escenarios, proporcionan detecciones
robustas independientes del estado redox pero con menor poder diagnóstico. La
caracterización multiespecie mediante observación simultánea de las ventanas 3.3 µm
(CH4), 4.3 µm (CO2) y 7–9 µm (SO2) permite, en principio, discriminar entre los tres
regímenes redox identificados en las simulaciones (reductor, intermedio, oxidante).

Limitaciones observacionales pueden degradar detectabilidad, requiriendo
campañas observacionales extendidas o estrategias multi-modo (transmisión + emisión).
No obstante, para el subconjunto de sistemas con geometría favorable, estrellas
inactivas y atmósferas relativamente claras, la caracterización de firmas volcánicas
mediante espectroscopía con JWST es factible, habilitando por primera vez la conexión
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observacional entre procesos de desgasificación mantélica simulados y atmósferas
exoplanetarias reales.

6. Discusión

6.1. EVolve como herramienta integradora de procesos
planetarios

El código EVolve (Liggins et al., 2022) constituye una plataforma de modelación
que integra procesos geoquímicos del interior planetario con la evolución atmosférica
resultante. A diferencia de enfoques que tratan la desgasificación como un flujo prescrito
de composición fija, EVolve acopla explícitamente: (i) la fusión parcial del manto
controlada por la temperatura y el estado redox, (ii) la exsolución de volátiles del magma
ascendente mediante leyes de solubilidad, y (iii) la especiación atmosférica en equilibrio
termoquímico. Este acoplamiento permite explorar, de forma autoconsistente, cómo
las variaciones en parámetros planetarios fundamentales (masa, composición mantélica
inicial y fugacidad de oxígeno) se transmiten desde el interior del planeta, pasan por la
desgasificación y culminan en la configuración de la atmósfera.

En este trabajo, EVolve permitió identificar controles de primer orden sobre la
evolución atmosférica. El barrido sistemático del espacio de parámetros (temperatura
atmosférica 600–1000 K, relaciones H2O/CO2 de 0.5 a 7, ∆IW de −2 a +6, y masas
planetarias de 1 a 10 M⊕) reveló que, bajo el supuesto de equilibrio químico, las
abundancias elementales H, C y O se conservan independientemente de la temperatura,
mientras que las fracciones moleculares no. Esta propiedad, implica que la posición de
un sistema en el diagrama triangular H-C-O depende exclusivamente de las abundancias
elementales totales y no de la temperatura (Stock et al., 2018; Woitke et al., 2021). Por
el contrario, la especiación molecular es fuertemente dependiente de T y f O2, lo que
subraya la necesidad de caracterizar ambos parámetros para interpretar observaciones
espectrales (Gaillard and Scaillet, 2014; Wordsworth and Kreidberg, 2022).

Sin embargo, es fundamental reconocer las limitaciones estructurales del modelo.
EVolve asume que la atmósfera se encuentra en equilibrio químico instantáneo, una
aproximación razonable cuando las escalas de tiempo de las reacciones son mucho
más cortas que las asociadas al suministro de gases volcánicos y a la mezcla
atmosférica (Zahnle et al., 2010). No obstante, en atmósferas donde la fotoquímica
es intensa, por ejemplo, bajo fuerte irradiación UV de estrellas jóvenes o enanas M
activas, especies como O2, O3, y radicales pueden acumularse fuera del equilibrio



EVOLUCIÓN DE GASES VOLCÁNICOS EN EXOPLANETAS 63

termodinámico (Wordsworth et al., 2018; Meadows et al., 2018). Además, el modelo no
incluye procesos de escape atmosférico (hidrodinámico, térmico o no térmico), que a lo
largo de millones de años pueden fraccionar isótopos y favorecer la pérdida selectiva
de especies ligeras, en particular H2 y H2O, modificando de manera sustancial las
abundancias elementales (Catling and Kasting, 2017; Lammer et al., 2018). La ausencia de
acoplamiento con un modelo geodinámico del interior implica que la tasa de producción
de fundido (Mmelt) se escala empíricamente con la masa planetaria (sección 5.6), pero
no responde a cambios en la estructura térmica interna, composición del manto o modo
tectónico a lo largo de la evolución. Trabajos futuros deberían integrar EVolve con códigos
de convección mantélica (p. ej., ASPECT, StagYY) para permitir retroalimentación entre
desgasificación, enfriamiento del manto y evolución tectónica (Noack et al., 2017; Dorn
et al., 2018).

6.2. El estado redox del manto como organizador
composicional

Los resultados demuestran que la fugacidad de oxígeno del manto, expresada
como ∆IW, actúa como un parámetro de control de primer orden sobre la composición
atmosférica final. Este control se manifiesta en la especiación de los elementos
redox-sensibles C, H y S. A medida que aumenta ∆IW, la química atmosférica se
desplaza sistemáticamente desde un régimen dominado por especies reducidas (CH4,
CO, H2, H2S) hacia composiciones donde predominan formas más oxidadas (CO2,
H2O, SO2), de modo que las especies reducidas se vuelven progresivamente menos
abundantes (Hirschmann, 2012; Gaillard and Scaillet, 2014). En el sistema H-C-O, el
cruce de dominios composicionales ocurre en umbrales específicos de ∆IW que dependen
débilmente de T en el rango considerado (600–1000 K), lo que explica por qué las
trayectorias evolutivas en el diagrama triangular son iguales, independientemente de la
temperatura atmosférica (Figuras 5.4, 5.8, 5.10 y 5.12).

El efecto del estado redox es particularmente evidente en la transición entre
atmósferas tipo C (dominadas por H2O, CO2, CH4, N2) y tipo B (dominadas por
O2, H2O, CO2, N2) según la clasificación de (Woitke et al., 2021). En nuestras
simulaciones, únicamente escenarios con ∆IW ≳ +3 lograron alcanzar composiciones tipo
B (Figura 5.26). Este umbral refleja un límite termodinámico: bajo equilibrio gas-roca, la
capacidad oxidativa del sistema está limitada por la disponibilidad de Fe3+ en silicatos y
por el balance estequiométrico entre H, C y O (Schaefer and Fegley, 2010; Sossi et al.,
2020). Valores de ∆IW > +3 son comparables a los inferidos para el manto terrestre
moderno en zonas de arco (∆IW ∼ +1 a +2; (Kelley and Cottrell, 2009)) y exceden
significativamente las condiciones del manto primitivo terrestre (∆IW ∼ −2; (Trail
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et al., 2011)). La existencia de mantos tan oxidados en exoplanetas rocosos es plausible
bajo ciertos escenarios de formación, incluyendo: (i) diferenciación núcleo-manto bajo
condiciones de océano de magma profundo, donde la partición de O entre metal y silicato
puede enriquecer el manto en FeO (Rubie et al., 2015); (ii) acreción tardía de material
oxidado rico en agua (Wordsworth et al., 2018); y (iii) oxidación progresiva por escape de
H2 a lo largo de millones de años, proceso que ha sido propuesto para explicar el aumento
de f O2 en la Tierra arcaica (Kasting et al., 1993; Catling et al., 2001).

Sin embargo, es importante enfatizar que, incluso con ∆IW elevado, la acumulación
de O2 atmosférico mayoritario bajo procesos puramente geológicos enfrenta límites
estequiométricos y cinéticos. La desgasificación volcánica libera predominantemente
H2O, CO2 y SO2 en ambientes oxidados, pero no O2 molecular directamente (Gaillard
and Scaillet, 2014). La producción de O2 requiere fotólisis de H2O acompañada de escape
irreversible de H, un proceso que opera en escalas de tiempo de ∼108–109 años y cuya
eficiencia depende críticamente del flujo UV estelar y de la estructura atmosférica (Luger
and Barnes, 2015). En ausencia de estos procesos no geológicos, el O2 permanece en
niveles traza (≲ 10−4 bar) aun con mantos altamente oxidados, ya que es consumido por
reacciones con H2, CO, CH4 y por oxidación de rocas superficiales (Zahnle et al., 2010;
Meadows et al., 2018). Por lo tanto, el umbral ∆IW ≳ +3 identificado en este trabajo debe
interpretarse como una condición necesaria pero no suficiente para atmósferas ricas en
O2: precondiciona el sistema reduciendo el flujo reductor volcánico, pero no genera por sí
solo niveles de O2 comparables a los terrestres actuales. Esta distinción es crítica para la
interpretación de potenciales biosignaturas: la codetección de O2 + CH4 en atmósferas de
exoplanetas rocosos ha sido propuesta como indicador de actividad biológica (Meadows
et al., 2018), pero nuestros resultados advierten que combinaciones específicas de alto
∆IW + fotólisis activa + inventarios de H/C/O particulares podrían producir O2 abiótico,
requiriendo contexto multiparamétrico para su interpretación (Schwieterman et al., 2018;
Krissansen-Totton et al., 2018).

Estos resultados sugieren que la caracterización del estado redox del manto
(aunque indirecta) es factible mediante la identificación de patrones diagnósticos de
especiación atmosférica. Las simulaciones demuestran que el estado redox controla la
partición de especies mayoritarias mediante equilibrios termodinámicos fundamentales:
bajo condiciones reductoras (∆IW < 0), el sistema favorece especies reducidas como
CH4 y H2 junto con H2O, mientras que condiciones oxidantes (∆IW > +1) desplazan
la especiación hacia CO2, H2O y SO2, con CH4 relegado a niveles traza (Gaillard and
Scaillet, 2014). La transición composicional se manifiesta en cambios observables: la
presencia simultánea de CH4 y CO2 en abundancias comparables señala condiciones redox
intermedias (∆IW ∼ 0 a +1), mientras que atmósferas dominadas exclusivamente por
CO2 + H2O con ausencia de CH4 detectable indican ∆IW ≳ +2 (Schaefer and Fegley,
2010). Para el azufre, el desplazamiento desde H2S (dominante bajo ∆IW < 0) hacia
SO2 (dominante bajo ∆IW > +1) proporciona un trazador adicional, observable en las
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ventanas 3.9 µm (H2S) y 7–9 µm (SO2) con JWST/NIRSpec y MIRI respectivamente
(Tabla 5.4), ofreciendo la posibilidad de poner a prueba estas predicciones en sistemas
reales (Greene et al., 2016; Lustig-Yaeger et al., 2023). La relación H2O/CO2 del
manto, variada sistemáticamente entre 0.5 y 7 en este trabajo, modula las abundancias
absolutas pero no altera los umbrales redox que definen las transiciones entre tipos
atmosféricos, confirmando que ∆IW actúa como control de primer orden en la evolución
química de las atmósferas (Ortenzi et al., 2020). La caracterización espectroscópica de
especies clave (CH4, CO2, H2O, SO2, H2S) en el rango 3–10 µm con JWST puede, en
principio, restringir la ∆IW mantélica cuando se combina con restricciones térmicas (Teq) y
gravitacionales (masa, radio) del planeta mediante modelos de equilibrio químico (Gandhi
and Madhusudhan, 2019; Mollière et al., 2019).

6.3. Efecto de la masa planetaria sobre la desgasificación
y composición atmosférica

El escalamiento de la producción de fundido con la masa planetaria, derivado en
la sección 5.6 a partir de leyes de convección térmica del manto, predice Mmelt ∝ M0.7

(ecuación 5.16). Este resultado es consistente con estimaciones geodinámicas previas que
indican que, en el régimen de supertierras (1–10 M⊕), el flujo de calor total aumenta
sublinealmente con la masa debido al incremento de la gravedad superficial y a la
compresión del manto (Valencia et al., 2007; Kite et al., 2009). Bajo este escalamiento, un
planeta de 10 M⊕ produce aproximadamente 5 veces más material fundido que la Tierra
(Tabla 5.3), lo que en principio debería traducirse en un mayor suministro volcánico de
volátiles y, consecuentemente, en atmósferas más masivas y enriquecidas en especies de
origen mantélico.

Sin embargo, las simulaciones revelan una tendencia opuesta en la
composición final: planetas de 10 M⊕ exhiben sistemáticamente menor abundancia
de especies portadoras de azufre (SO2, H2S, S2) en comparación con planetas de
1 M⊕ bajo condiciones iniciales equivalentes (Figuras 5.22–5.25). Esta aparente
paradoja—mayor producción de fundido pero menor contenido atmosférico de volátiles
volcánicos—requiere una interpretación cuidadosa que considere múltiples procesos
compensatorios.

Mecanismo 1: Atenuación de la actividad tectónica en supertierras. Diversos
modelos geodinámicos sugieren que el incremento de masa planetaria favorece
regímenes de tectónica estancada o episódica sobre tectónica de placas móvil
continua (O’Neill and Lenardic, 2007; Noack et al., 2017). Este cambio de
régimen se atribuye a: (i) el aumento del estrés de fluencia de la litosfera con la
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gravedad superficial, lo que dificulta la iniciación y el mantenimiento de zonas
de subducción (Kaltenegger et al., 2010); (ii) la mayor viscosidad efectiva del
manto debido al incremento de presión, que reduce las velocidades convectivas y
el número de Rayleigh efectivo (Stamenković et al., 2012); y (iii) el engrosamiento
de la litosfera por enfriamiento conductivo más eficiente en planetas masivos,
lo que aumenta su resistencia mecánica (Dorn et al., 2018). En regímenes de
tectónica estancada, la ausencia de reciclaje litosférico limita la extrusión de magma
hacia la superficie, concentrando el vulcanismo en eventos episódicos de gran
magnitud (Morschhauser et al., 2011; Gillmann and Tackley, 2014). Aunque la
cantidad total de fundido producido en el manto sea elevado (Mmelt ∝ M0.7), su
transferencia efectiva a la atmósfera puede estar severamente reducida, resultando
en tasas eruptivas globales atenuadas y, consecuentemente, en un aporte volcánico
neto de volátiles menor del esperado por el escalamiento térmico.

Mecanismo 2: Mayor secuestro de volátiles en el interior por efectos de presión.
A las presiones litostáticas elevadas que caracterizan los mantos de supertierras (≳
25 GPa a 10 M⊕, comparado con ∼13 GPa en la Tierra; (Valencia et al., 2006)),
la solubilidad y especiación de volátiles en fases minerales profundas cambian
significativamente. Para el azufre, estudios experimentales indican que a presiones
>10 GPa la capacidad de sulfuro del manto (fracción de S que puede disolverse
en silicatos como S2−) disminuye, favoreciendo la partición de S hacia sulfuros
metálicos (FeS, FeNi-sulfuros) que permanecen en el manto o migran hacia el
núcleo (Boujibar et al., 2014; Namur et al., 2016). Además, en condiciones de
alta presión y alta f O2, el azufre puede estabilizarse como sulfatos (S6+) en fases
minerales accesorias (anhidrita, barita), secuestrándolo del reservorio disponible
para desgasificación (Métrich et al., 2004; Jégo and Pichavant, 2012). Este efecto
se amplifica si el manto de supertierras experimenta transiciones de fase minerales
adicionales que pueden incorporar volátiles en su estructura cristalina (Irifune
and Tsuchiya, 2007). En conjunto, estos mecanismos reducen la fracción de S
disponible para exsolución en magmas ascendentes, lo que se manifiesta como
menor abundancia de especies sulfuradas en la atmósfera a pesar del mayor volumen
total de fundido producido.

Mecanismo 3: Diferencias en la especiación redox del azufre con presión. La
especiación del azufre en magmas es fuertemente dependiente de f O2 y P. A
bajas presiones (≲ 5 GPa), el equilibrio dominante es 2FeO + S2(gas) ⇌ 2FeS
+ O2(gas), donde incrementos en f O2 desplazan el azufre hacia formas oxidadas
gaseosas (SO2, SO3) que desgasifican eficientemente (Métrich and Mandeville,
2010). Sin embargo, a presiones elevadas (≳ 10 GPa), la estabilidad de sulfatos
en el fundido aumenta, compitiendo con la liberación gaseosa de SO2 (Beermann
and Zakharova, 2017). Además, la solubilidad del SO2 en fundidos silicatados
aumenta con la presión, lo que reduce la fracción que exsolve durante el ascenso
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magmático (Moussallam et al., 2016). En supertierras, donde los magmas se
generan a profundidades mayores y ascienden a través de gradientes de presión
más pronunciados, estos efectos pueden disminuir la eficiencia de desgasificación
del azufre, resultando en un menor S atmosférico, aún con abundancias mantélicas
comparables.

Proponemos que la tendencia observada, menor S atmosférico en planetas masivos,
refleja la combinación sinérgica de los tres mecanismos anteriores. El escalamiento
térmico Mmelt ∝ M0.7 describe la producción interna de fundido, pero no captura la
eficiencia de transferencia de ese fundido (y sus volátiles) hacia la atmósfera. En
supertierras, el cambio de régimen tectónico (mecanismo 1) actúa como un restricción
principal que limita la conectividad manto-atmósfera, mientras que los efectos de alta
presión (mecanismos 2 y 3) reducen el inventario de S disponible para exsolución y
su fracción que desgasifica. Esta interpretación encuentra apoyo indirecto en estudios
comparativos del sistema solar: Venus (∼0.82 M⊕) y la Tierra tienen actividad volcánica
significativa y atmósferas enriquecidas en volátiles volcánicos (SO2 en Venus; CO2, H2O
en ambos), mientras que Marte (∼0.11 M⊕) muestra evidencia de vulcanismo antiguo pero
limitado aporte atmosférico contemporáneo debido a su menor tamaño y enfriamiento
temprano (Greeley and Spudis, 1981; Grott et al., 2011). Aunque esta comparación se
limita al rango sub-terrestre, sugiere que existe una ventana óptima de masa planetaria
(∼0.5–1.5 M⊕) donde la combinación de producción de fundido suficiente y tectónica
activa maximiza la desgasificación, mientras que masas mayores podrían experimentar
atenuación por los mecanismos discutidos.

Esta interpretación predice que las atmósferas de supertierras deberían mostrar:
(i) razones SO2/CO2 menores que las terrestres bajo condiciones redox equivalentes;
(ii) menor variabilidad temporal en señales volcánicas (SO2 transitorio) debido a la
episodicidad del vulcanismo; y (iii) una mayor fracción de volátiles primordiales (H2O,
CO2) en relación con volátiles secundarios (desgasificación mantélica) en comparación
con planetas de masa terrestre. Observaciones futuras con JWST de supertierras en
sistemas tipo TRAPPIST-1 o TOI-700 podrían poner a prueba estas predicciones mediante
caracterización espectroscópica temporal de especies como SO2 (Lincowski et al., 2018;
Lustig-Yaeger et al., 2023).

6.4. Conservación elemental y equilibrio químico:
implicaciones para la interpretación observacional

Un resultado fundamental de las simulaciones es la conservación de las
abundancias elementales H, C y O en el diagrama triangular independientemente de
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la temperatura atmosférica (Figuras 5.4, 5.8, 5.10 y 5.12), mientras que las fracciones
moleculares (H2O, CO2, CH4, etc.) varían significativamente con T y f O2. Esta propiedad,
inherente al equilibrio químico, tiene implicaciones directas para la interpretación de
espectros de transmisión y emisión de exoplanetas.

Bajo equilibrio termodinámico, las abundancias moleculares están determinadas
por la minimización de la energía libre de Gibbs del sistema, sujeta a la conservación de
elementos y a las restricciones de T y P (Stock et al., 2018; Woitke et al., 2021). Para
un conjunto fijo de abundanicas Htot, Ctot, Otot, la partición entre especies (p. ej., CH4 vs.
CO2) responde a las constantes de equilibrio K(T ) de reacciones clave como:

CH4 +2O2 ⇌ CO2 +2H2O (K ∝ e−∆G◦/RT ) (6.1)

donde K es la constante de equilibrio de la reacción, ∆G◦ es la energía libre de Gibbs
estándar de reacción, R es la constante de los gases ideales y T la temperatura absoluta.
Por lo tanto, variaciones de temperatura redistribuyen las especies moleculares sin alterar
Htot, Ctot, Otot. Este resultado implica que:

Dos atmósferas con idénticas abundancias elementales pero diferentes temperaturas
producirán espectros moleculares distintos (diferente profundidad de bandas de
CH4, CO2, H2O), aunque ambas correspondan al mismo punto en el diagrama
H-C-O. Esta no unicidad espectral complica la inversión de observaciones: ajustar
únicamente abundancias moleculares sin imponer restricciones de equilibrio puede
conducir a soluciones no físicas que violan la conservación elemental (Line et al.,
2014; Madhusudhan et al., 2014). Estrategias de modelado que impongan equilibrio
químico (p. ej., usando FastChem) reducen el espacio de parámetros y mitigan este
problema (Mollière et al., 2019; Gandhi and Madhusudhan, 2019).

La clasificación atmosférica de (Woitke et al., 2021), basada en posiciones en
el diagrama H-C-O, es robusta frente a incertidumbres en temperatura si se
asume equilibrio químico. Esto contrasta con clasificaciones basadas únicamente
en razones moleculares (p. ej., CH4/CO2), que son sensibles a T . Por ejemplo, una
atmósfera con composición elemental en el dominio tipo C permanecerá clasificada
como tal en el rango 600–1000 K, aunque las abundancias de CH4 y CO2 varíen
órdenes de magnitud. Esta robustez es ventajosa para estudios comparativos de
poblaciones de exoplanetas donde Teq varía ampliamente.

Si observaciones futuras revelan composiciones moleculares que no son compatibles
con ningún punto en el diagrama H-C-O bajo equilibrio (p. ej., coexistencia de CH4
+ CO2 + O2 en proporciones específicas), ello constituiría evidencia de procesos de
desequilibrio como fotoquímica, mezcla vertical rápida o fuentes biológicas (Seager
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et al., 2016; Krissansen-Totton et al., 2018). Nuestros resultados de equilibrio
proporcionan la línea base contra la cual contrastar dichas detecciones.

6.5. Detectabilidad de firmas volcánicas con JWST:
oportunidades y limitaciones

El análisis de detectabilidad (Sección 5.10, Tabla 5.4) demuestra que gases
volcánicos clave (SO2 y CO2) son accesibles con JWST en sistemas favorables (enanas
M compactas tipo TRAPPIST-1) requiriendo 2 tránsitos para SO2 (banda 7–9 µm, MIRI
LRS) y 2–3 tránsitos para CO2 (banda 4.3 µm, NIRSpec G395H) para detecciones a
5σ . Estas estimaciones asumen amplitudes de señal de ∼190 ppm derivadas de alturas
de escala atmosféricas de ∼20 km y niveles de ruido instrumental de ∼100 ppm por
canal (Greene et al., 2016; Batalha et al., 2017). La detección reciente de SO2 en
WASP-39b con JWST/MIRI (Rustamkulov et al., 2023; Alderson et al., 2023a) valida
la capacidad técnica del instrumento para caracterizar especies volcánicas en atmósferas
secundarias. La dependencia de detectabilidad con el estado redox, cuantificada mediante
las abundancias predichas por las simulaciones, indica que SO2 constituye un trazador
selectivo de condiciones oxidantes (∆IW ≳ +3), mientras que CH4 señala mantos
reductores (∆IW ≲ 0).

Tres limitaciones principales pueden degradar la detectabilidad: (i) la actividad
estelar en enanas M modula el espectro de transmisión aparente del planeta con amplitudes
de 100–500 ppm, generando variaciones espectrales de origen estelar que pueden imitar
o enmascarar firmas moleculares genuinamente planetarias (Rackham et al., 2018; Apai
et al., 2021); (ii) formación de hazes fotoquímicos que reducen la amplitud efectiva a
≲1–2 alturas de escala, incrementando el número de tránsitos requerido por factores de
5–10 (Loftus et al., 2019; Gao et al., 2020); y (iii) presión superficial elevada (Psurf >
10 bar) que comprime verticalmente la atmósfera reduciendo H ∝ 1/Psurf y potencialmente
situando señales por debajo del umbral de detectabilidad (Koll et al., 2019; Kane et al.,
2019). Estrategias de mitigación incluyen selección de estrellas con actividad cromosférica
baja y períodos orbitales cortos para acumulación eficiente de tránsitos (Gillon et al.,
2017), programas de series temporales multi-época (≥5 observaciones) para detectar
variabilidad de SO2 (Ostberg et al., 2023), y combinación de espectroscopía de
transmisión y emisión térmica para romper degeneraciones verticales en estructura
atmosférica (Kreidberg et al., 2014; Morley et al., 2017). Para sistemas con geometría
favorable, estrellas inactivas y atmósferas relativamente claras, la caracterización de firmas
volcánicas con JWST es factible, habilitando la conexión observacional entre procesos de
desgasificación mantélica y atmósferas exoplanetarias reales.
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6.6. Comparación con estudios previos y contexto en la
literatura

Nuestros resultados se integran y extienden el marco establecido por (Liggins et al.,
2022), quienes desarrollaron EVolve y exploraron el efecto de f O2 sobre atmósferas de
planetas de masa terrestre. Este trabajo amplía ese análisis en dos direcciones clave:

1. Barrido multiparamétrico sistemático: Mientras (Liggins et al., 2022) se
enfocaron en composiciones mantélicas cercanas a la terrestre y un rango limitado
de f O2 (∆IW ∼ −2 a +2), nuestro estudio explora composiciones con contenidos
variables de H2O/CO2 (ratios de 0.5 a 7) y extiende el rango redox hasta ∆IW =
+6, identificando por primera vez el umbral ∆IW ≳ +3 para atmósferas tipo B bajo
condiciones estrictamente geológicas. Esta extensión es relevante porque valores de
∆IW en el rango +3 a +6, aunque extremos comparados con el manto terrestre actual
(∆IW ∼ +4; (Brachmann et al., 2025)), son teóricamente accesibles en escenarios
de diferenciación núcleo-manto en océanos de magma profundos o tras oxidación
prolongada por escape de hidrógeno (Rubie et al., 2015; Wordsworth et al., 2018).

2. Escalamiento con masa planetaria: La exploración sistemática del efecto de masa
(1–10 M⊕) y la derivación del escalamiento Mmelt ∝ M0.7 constituyen contribuciones
originales de este trabajo. En (Liggins et al., 2022) no abordaron explícitamente
el efecto de masa, mientras que estudios geodinámicos previos (Valencia et al.,
2007; Kite et al., 2009; Dorn et al., 2018) derivaron escalamientos similares
pero no los conectaron con composiciones atmosféricas específicas mediante
modelos geoquímicos acoplados. Nuestro hallazgo de menor abundancia de especies
sulfuradas en planetas masivos, interpretado como consecuencia de cambios
en el régimen tectónico, encuentra paralelos cualitativos en simulaciones 3D
de convección mantélica que predicen transición hacia tectónica estancada en
supertierras (O’Neill and Lenardic, 2007; Stein et al., 2013; Noack et al., 2017),
pero constituye la primera predicción cuantitativa de su efecto sobre especiación
atmosférica.

La relación entre estado redox del manto y composición atmosférica ha sido
explorada en otros contextos. En (Gaillard and Scaillet, 2014) modelaron la especiación de
gases volcánicos terrestres bajo diferentes buffers redox (IW, QFM, NNO) y demostraron
el control dominante de f O2 sobre razones CO2/CO y SO2/H2S, consistente con nuestros
resultados. Sin embargo, su enfoque se limitó a condiciones terrestres y no extrapoló a
atmósferas planetarias completas ni consideró acumulación temporal.En (Schaefer and
Fegley, 2010) calcularon composiciones de equilibrio gas-roca para Venus, demostrando
que su atmósfera rica en CO2 es consistente con equilibrio con una superficie basáltica bajo
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condiciones de alta temperatura (∼700 K) y f O2 intermedia (∆IW ∼ +0.5 a +2). Nuestro
modelo reproduce cualitativamente este resultado: simulaciones con composiciones
tipo-Venus (alto CO2 inicial, T ∼ 800–1000 K, ∆IW ∼ +1) convergen a atmósferas
dominadas por CO2 con trazas de CO y SO2 (Figuras 5.2 y 5.3).

En el contexto de exoplanetas, varios estudios han modelado atmósferas
secundarias mediante diferentes enfoques:

Modelos de equilibrio termodinámico: En (Wordsworth and Kreidberg, 2022)
revisaron escenarios de formación de atmósferas secundarias en exoplanetas
rocosos, enfatizando la importancia del estado redox, pero sin modelar
explícitamente la desgasificación acoplada. En (Miguel et al., 2011) y (Moses
et al., 2013) aplicaron equilibrio químico a atmósferas de exoplanetas gaseosos,
demostrando transiciones composicionales con temperatura similares en estructura a
nuestras transiciones redox-dependientes. La principal diferencia es que en gigantes
gaseosos el equilibrio se alcanza en envolturas primordiales dominadas por H2,
mientras que en planetas rocosos el equilibrio se establece en atmósferas secundarias
donde H2O, CO2 y N2 son los componentes principales.

Modelos de desgasificación parametrizados: En (Ortenzi et al., 2020) modelaron
atmósferas secundarias de supertierras incorporando desgasificación mantélica, pero
con flujos de volátiles prescritos (no acoplados a fusión parcial) y composiciones
fijas. Su predicción de atmósferas masivas (∼10–100 bar de CO2+H2O) en
supertierras es cualitativamente consistente con nuestros resultados, aunque difiere
en la especiación detallada por no considerar variaciones de f O2. En (Elkins-Tanton
and Seager, 2008) exploraron mundos oceánicos (water worlds) formados por
desgasificación extrema de H2O, prediciendo atmósferas de vapor supercrítico
con Psurf > 1000 bar. Nuestras simulaciones, con inventarios de H2O moderados
(200–800 ppm mantélicas), no alcanzan estos extremos, resultando en Psurf ∼ 1–50
bar.

Modelos fotoquímicos: En (Hu et al., 2012) y (Wordsworth et al., 2018)
demostraron que la fotoquímica UV en atmósferas ricas en CO2+H2O puede
producir O2 abiótico a través de la fotólisis de CO2 seguida del escape de CO,
acumulando O2 en niveles de ∼10−3– 10−2 bar. Este mecanismo opera en escalas
de tiempo de 108–109 años y es más eficiente en planetas con baja gravedad y
alto flujo de UV. Nuestro modelo, al asumir equilibrio químico sin fotoquímica,
no captura este proceso, lo que explica por qué nuestras atmósferas tipo B (con O2)
requieren ∆IW muy altos: el O2 debe provenir del balance estequiométrico interno,
no de fotólisis. La inclusión futura de fotoquímica en EVolve permitiría explorar la
interacción entre desgasificación redox-controlada y producción fotoquímica de O2,
potencialmente reduciendo el umbral de ∆IW requerido para atmósferas oxidantes.
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Discrepancias y áreas de debate: Nuestra predicción de menor contenido de S
en supertierras contrasta con el modelo de (Kite et al., 2009), quienes sugirieron
que una mayor producción de fundido en planetas masivos debería resultar en una
mayor desgasificación total. Esta discrepancia subraya la importancia de distinguir
entre la producción de fundido (volumen generado en el manto) y la eficiencia
de desgasificación (fracción de volátiles que alcanza la atmósfera), conceptos
fundamentalmente distintos y cuya falta de distinción sistemática en la literatura ha
llevado a interpretaciones contradictorias. Nuestro marco conceptual (sección 6.3)
propone que la eficiencia de desgasificación disminuye con la masa por cambios en
régimen tectónico y efectos de presión, reconciliando ambas perspectivas.

Asimismo, el umbral ∆IW ≳ +3 para atmósferas tipo B podría parecer inconsistente
con modelos que predicen O2 abiótico en planetas con mantos de f O2 intermedio
(∆IW ∼ +1 a +2) si se incluye fotólisis (Wordsworth et al., 2018; Schwieterman
et al., 2018). Sin embargo, esta diferencia refleja supuestos distintos: nuestro
umbral se aplica al equilibrio gas-roca sin fotoquímica, mientras que esos modelos
incorporan procesos atmosféricos radiativos y de escape. Ambos enfoques son
complementarios: el nuestro establece el estado base geoquímico, y los modelos
fotoquímicos evalúan cómo ese estado evoluciona bajo irradiación estelar.

6.7. Implicaciones para la interpretación de futuras
observaciones

Los resultados de este trabajo proporcionan un marco predictivo para interpretar
composiciones atmosféricas de exoplanetas rocosos en términos de procesos internos:

Inferencia de estado redox desde observaciones: Si JWST detecta una atmósfera
dominada por CO2+H2O con SO2 detectable y CH4 en trazas (< 10−4), ello sería
consistente con un manto de f O2 intermedia-alta (∆IW ∼ +1 a +3). Por el contrario,
abundancias significativas de CH4+CO sugieren condiciones reductoras (∆IW <
0). La razón SO2/H2S es particularmente diagnóstica: valores altos (> 102) indican
∆IW > +2, mientras que razones cercanas a la unidad o menores sugieren ∆IW
≲ 0 (Gaillard and Scaillet, 2014). Esta información indirecta sobre el estado redox
del manto complementaría restricciones de masa y radio, permitiendo modelos de
estructura interna más completos (Dorn et al., 2015; Unterborn et al., 2018).

Distinción entre fuentes de volátiles: Atmósferas ricas en H2 (> 10−2 bar)
en planetas rocosos señalarían captura de envoltura primordial o entrega tardía
por impactos de planetesimales ricos en hielo, en lugar de desgasificación
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mantélica (Schlichting et al., 2015; Kite and Schaefer, 2021). Nuestras simulaciones
producen H2 subordinado (≲ 10−3 bar) incluso bajo condiciones reductoras,
consistentes con la desgasificación de mantos oxidados. La detección de H2
mayoritario requeriría revisión de las composiciones iniciales o la inclusión de
fuentes externas.

Variabilidad temporal como firma de vulcanismo activo: Las erupciones
episódicas inyectan pulsos de SO2 que se oxidan fotoquímicamente en escalas de
tiempo de semanas a meses, de manera análoga al decaimiento observado tras la
erupción del Pinatubo (Bluth et al., 1992). Por ello, la detección de variaciones
superiores al 50% en SO2 entre distintas épocas de observación se consideraría
evidencia robusta de actividad volcánica contemporánea (Ostberg et al., 2023). Por
el contrario, razones SO2/CO2 constantes en múltiples tránsitos indicarían procesos
de desgasificación en equilibrio o una atmósfera sin actividad volcánica reciente.

Limitaciones en la interpretación de biosignaturas: La posible coexistencia de
O2+CH4 en atmósferas con ∆IW ∼ +3 bajo fotoquímica activa (no modelada en
este trabajo) advierte contra interpretaciones automáticas de esta combinación como
biosignatura (Meadows et al., 2018). Es crítico considerar que un contexto adicional
fortalecería la hipótesis biológica, como la presencia de razones extremadamente
altas de O2/CH4 superiores a 106 o la detección de desviaciones del equilibrio
fotoquímico predicho (p. ej., exceso de CH4 que requiere una fuente constante)
fortalecerían la hipótesis biológica (Krissansen-Totton et al., 2018). Nuestro trabajo
establece el escenario abiótico base contra el cual contrastar estas detecciones.

6.8. Contexto en el Sistema Solar: Venus, Tierra y Marte

Aunque el enfoque de este trabajo es exoplanetario, los planetas terrestres del
Sistema Solar proporcionan casos de prueba valiosos para validar el marco conceptual:

Venus (0.82 M⊕, Tsurf ∼ 735 K, Psurf = 92 bar): Atmósfera dominada por CO2
(96.5%) con N2 (3.5%) y trazas de SO2 (∼150 ppm; (Bullock and Grinspoon,
2013)). El estado redox de la superficie venusina está cerca de (∆IW ∼ +0.5),
inferido de equilibrio con basaltos (Fegley, 2004). Nuestras simulaciones con
composiciones ricas en CO2, T ∼ 800–1000 K y ∆IW ∼ +1 producen atmósferas
cualitativamente similares (dominancia de CO2, SO2 subordinado, H2O en trazas;
Figuras 5.2 y 5.3), sugiriendo que el modelo captura adecuadamente la química de
atmósferas calientes y oxidadas. Sin embargo, Venus presenta una discrepancia D/H
extremadamente alta (∼150× terrestre; (Donahue and Hodges, 1997)), indicativa
de escape masivo de H2O temprano (Kasting, 1988), proceso no incluido en
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nuestro modelo. Simulaciones futuras con escape acoplado deberían reproducir este
fraccionamiento isotópico como prueba de consistencia.

Tierra (1.0 M⊕, Tsurf ∼ 288 K, Psurf = 1 bar): Atmósfera de N2 (78%) + O2
(21%) + Ar (0.9%) con CO2 < 0.04%. El O2 atmosférico terrestre es de origen
biológico, acumulado tras la Gran Oxidación hace ∼2.4 Ga (Lyons et al., 2014).
El manto terrestre actual tiene ∆IW ∼ +4, capaz de generar atmósferas tipo B bajo
nuestro modelo (que requiere ∆IW ≳ +3). Sin embargo, el manto arcaico (> 3.8
Ga) pudo ser más reducido (∆IW ∼ −4 a −1; (Trail et al., 2011)), lo que habría
favorecido desgasificación de CH4+H2, consistente con evidencia geoquímica de
metanogénesis arcaica (Catling et al., 2001). Nuestras simulaciones con ∆IW = −2
a −1 predicen atmósferas tipo C con CH4 significativo (Figuras 5.4 y 5.8), análogas
a hipótesis de atmósferas arcaicas tempranas (Zahnle et al., 2010; Kasting, 2013).

Marte (0.11 M⊕, Tsurf ∼ 210 K, Psurf ∼ 0.006 bar): Atmósfera tenue de CO2 (95%)
+ N2 (2.7%) + Ar (1.6%). Evidencia geomorfológica (valles fluviales, minerales
hidratados) indica que Marte primitivo (> 3.5 Ga) poseía una atmósfera más densa
(P ≳ 0.5 bar) y posiblemente agua líquida superficial (Wordsworth et al., 2017;
Ramirez and Craddock, 2018). La pérdida de esta atmósfera temprana se atribuye
a escape inducido por viento solar post-desaparición del campo magnético global
(∼4.0 Ga; (Jakosky et al., 2018)). El estado redox del manto marciano es estimado
como ∆IW ∼ −1 a +1 (Wadhwa, 2008; Tuff et al., 2013). Nuestras simulaciones
para planetas sub-terrestres no fueron realizadas, pero el escalamiento Mmelt ∝ M0.7

predice que Marte (∼0.1 M⊕) produciría ∼20 veces menos fundido que la Tierra,
consistente con la menor actividad volcánica inferida después del Noeico (∼3.5
Ga; (Carr and Head, 2010)). La combinación de menor desgasificación más escape
eficiente explicaría la atmósfera tenue actual de marte.

6.9. Limitaciones y recomendaciones

El marco desarrollado en este trabajo opera dentro de un dominio de validez
definido por varios supuestos y restricciones metodológicas, cuyo reconocimiento es
esencial para interpretar los resultados. A continuación, se sintetizan las principales
limitaciones del enfoque adoptado y se señalan extensiones concretas para trabajos futuros.

Ausencia de fotoquímica y química de no-equilibrio: EVolve asume equilibrio
termodinámico instantáneo en toda la atmósfera. Esta aproximación es válida
en atmósferas calientes donde las escalas de tiempo químicas son cortas en
comparación con el tiempo de mezcla vertical (Zahnle et al., 2009). Sin embargo,
en atmósferas frías (T < 500 K) y bajo irradiación UV intensa, la fotoquímica en la
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alta atmósfera produce especies fuera de equilibrio (O, OH, O3, etc.) que pueden
alterar significativamente las abundancias observables (Hu et al., 2012; Harman
et al., 2015). En particular, la fotólisis de H2O y CO2 puede generar O2 abiótico
y modificar las razones isotópicas (δD, δ 13C) que servirían como trazadores
de procesos evolutivos (Catling and Zahnle, 2020). Extensiones futuras deberían
acoplar EVolve con códigos fotoquímicos 1D (p. ej., VULCAN, Photochem; (Tsai
et al., 2017; Stock et al., 2022b)) para modelar la transición entre capas profundas
en equilibrio y alta atmósfera fotoquímicamente controlada.

Escape atmosférico no considerado: El modelo no incluye pérdida atmosférica
por escape térmico o hidrodinámico. En planetas alrededor de enanas M, donde el
flujo XUV puede ser 102–103 veces el terrestre durante millones de años debido a
la actividad estelar prolongada (Lammer et al., 2018; Luger and Barnes, 2015), el
escape puede erosionar atmósferas primordiales y fraccionar isótopos de H, C, N y
O (Zahnle and Catling, 2017). Este proceso es crítico para atmósferas ricas en H2
o H2O, donde el escape de H enriquece relativamente las especies pesadas y puede
oxidar progresivamente la atmósfera residual (Ramirez and Kaltenegger, 2014). La
integración de módulos de escape (p. ej., formulaciones de (Lehmer and Catling,
2017; Johnstone et al., 2021)) permitiría evaluar la estabilidad a largo plazo de las
atmósferas simuladas y calcular edades límite de detección.

Acoplamiento geodinámico simplificado: La tasa de producción de fundido
Mmelt se escala empíricamente con la masa planetaria (M0.7), pero no responde
dinámicamente a cambios en la estructura térmica interna, al agotamiento de calor
radiogénico o a transiciones de fase minerales que ocurren a lo largo de millones de
años. Modelos de convección mantélica 2D/3D, como StagYY o ASPECT, calculan
explícitamente la evolución de la temperatura, la viscosidad, la fusión parcial y el
régimen tectónico de forma autoconsistente (Tackley, 2000; Noack et al., 2017).
El acoplamiento bidireccional entre EVolve y modelos geodinámicos, donde la
desgasificación modifica la reología y el clima superficial (que a su vez afecta
el enfriamiento mantélico), representa una frontera de modelación que permitiría
abordar la coevolución interior-atmósfera de forma completa (Foley and Driscoll,
2016).

Composiciones mantélicas iniciales inciertas: Las abundancias de volátiles
adoptadas (Tabla 5.1) se basan en estimaciones terrestres y en el modelo de (Liggins
et al., 2022), pero la composición real de los mantos exoplanetarios es desconocida
y probablemente diversa. Variaciones en la razón C/O del disco protoplanetario, la
ubicación de formación relativa y la historia de impactos determinan inventarios
iniciales que pueden diferir significativamente de los terrestres (Öberg et al., 2011;
Mordasini et al., 2016). Estudios futuros deberían parametrizar sistemáticamente
este espacio y conectar composiciones con modelos de formación planetaria para
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identificar cuáles escenarios son más probables en diferentes regiones de discos
protoplanetarios.

Limitaciones experimentales y observacionales: Los coeficientes de partición y
las leyes de solubilidad empleados se basan mayoritariamente en experimentos
a P < 10 GPa, representativos del manto superior terrestre, pero no del manto
profundo de supertierras, donde P puede exceder 100 GPa (Valencia et al., 2006).
Su extrapolación a altas presiones introduce incertidumbres sistemáticas asociadas
a cambios de coordinación en los fundidos (Sanloup, 2016), estabilización de
fases minerales de alta presión que secuestran volátiles (Irifune and Tsuchiya,
2007; Pamato et al., 2015) y variaciones en la especiación redox de elementos
multivalentes (S, C) que afectan la partición (Beermann and Zakharova, 2017); en
consecuencia, las predicciones para M ≳ 3 M⊕ deben interpretarse con especial
cautela. De forma complementaria, la validación empírica de las atmósferas
modeladas está restringida por las capacidades observacionales actuales: incluso
con JWST, la detección de firmas moleculares se limita a sistemas particularmente
favorables, requiere tiempos de integración elevados y se ve afectada por ruido
instrumental, actividad estelar de amplitud ∼100–500 ppm y atenuación por
nubes y hazes que pueden situar las señales por debajo de los umbrales de
detectabilidad (Greene et al., 2016; Rackham et al., 2018; Loftus et al., 2019;
Gao et al., 2020; Apai et al., 2021; Lustig-Yaeger et al., 2023). Una estrategia
útil consiste en desarrollar bibliotecas públicas de espectros sintéticos que cubran
el espacio de parámetros explorado e incluyan parametrizaciones sencillas de
nubes/hazes, de modo que sirvan como banco de pruebas para algoritmos de
inversión y guíen el diseño de estrategias observacionales eficientes con JWST y
futuros observatorios (Batalha et al., 2019).

6.10. Síntesis de la discusión

El análisis de conservación elemental bajo equilibrio químico demuestra que
las abundancias totales de H, C y O en el sistema atmósfera-manto se mantienen
constantes independientemente de la temperatura atmosférica, mientras que las fracciones
moleculares experimentan redistribuciones significativas en respuesta a variaciones de
temperatura y fugacidad de oxígeno (Stock et al., 2018; Woitke et al., 2021). Esta
propiedad fundamental, derivada de la minimización de la energía libre de Gibbs sujeta a la
conservación de masa, implica que la posición de una atmósfera en el diagrama triangular
H-C-O depende exclusivamente de las abundancias elementales totales y del estado redox
del manto, no de la temperatura a la cual se alcanza el equilibrio termodinámico. Como
consecuencia directa, atmósferas con composición elemental idéntica pero temperaturas
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diferentes producirán espectros moleculares distintos, manifestándose en profundidades
de banda variables para H2O, CO2 y CH4, entre otras especies. Esta degeneración
temperatura-composición debe considerarse explícitamente en estrategias de inversión de
datos espectrales, sugiriendo que las aproximaciones basadas en equilibrio químico—que
reducen el espacio de parámetros al imponer restricciones estequiométricas—son
preferibles a ajustes de abundancias moleculares sin restricciones (Madhusudhan, 2019).
La clasificación atmosférica propuesta por (Woitke et al., 2021), fundamentada en
coordenadas H-C-O, resulta robusta frente a incertidumbres térmicas, proporcionando un
marco conceptual estable para estudios comparativos de poblaciones exoplanetarias en los
que la temperatura de equilibrio varía ampliamente.

El estado redox del manto, expresado como desviación del buffer hierro-wüstita
(∆IW), emerge como el parámetro de control dominante sobre la especiación atmosférica
final. Las simulaciones revelan que únicamente escenarios con ∆IW > +3 logran generar
atmósferas de tipo B—caracterizadas por dominancia de O2, H2O, CO2 y N2—bajo
condiciones estrictamente geológicas, es decir, sin considerar procesos fotoquímicos,
escape de hidrógeno o actividad biológica. Este umbral refleja un límite termodinámico
impuesto por la capacidad oxidativa del sistema gas-roca en equilibrio: valores de ∆IW
inferiores resultan invariablemente en atmósferas tipo C (donde H2O, CO2, CH4 y N2
coexisten como componentes mayoritarios) o tipo A (dominadas por H2 y CH4 con
CO2 en menor abundancia), dependiendo del balance estequiométrico particular entre
hidrógeno, carbono y oxígeno (Schaefer and Fegley, 2010; Gaillard and Scaillet, 2014).
La identificación de este umbral constituye una contribución original del presente estudio
y establece una línea base geoquímica para evaluar escenarios de producción abiótica de
oxígeno molecular en exoplanetas rocosos. Debe enfatizarse que ∆IW > +3 representa
una condición necesaria pero no suficiente para la acumulación de O2 atmosférico en
niveles comparables a los terrestres actuales: aunque esta condición redox precondiciona
el sistema reduciendo el flujo de especies reductoras emitidas volcánicamente, la
generación de reservorios sustanciales de O2 requiere mecanismos adicionales como
la fotodisociación de H2O en capas superiores de la atmósfera acompañada de escape
preferencial de hidrógeno hacia el espacio (Luger and Barnes, 2015; Meadows et al.,
2018).

Esta distinción posee implicaciones directas para la interpretación de potenciales
biosignaturas en exoplanetas rocosos. La posibilidad de generar O2 mediante la
combinación específica de mantos altamente oxidados, fotoquímica activa bajo irradiación
ultravioleta intensa y abundancias particulares de H/C/O advierte contra interpretaciones
automáticas de la detección de oxígeno molecular o de la coexistencia O2+CH4 como
indicadores inequívocos de metabolismo biológico (Schwieterman et al., 2018). Los
resultados del presente trabajo proporcionan el escenario abiótico de referencia contra
el cual contrastar futuras observaciones, subrayando la necesidad de caracterización
multiparamétrica—incluyendo razones de abundancia, perfiles verticales de concentración
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y análisis de variabilidad temporal—para el diagnóstico robusto de actividad biológica.
Desde una perspectiva observacional, las razones moleculares CO2/CO, SO2/H2S y la
presencia o ausencia de CH4 en combinación con H2O y CO2 constituyen trazadores
diagnósticos del estado redox mantélico que son accesibles mediante espectroscopía de
transmisión y emisión con el Telescopio Espacial James Webb (Greene et al., 2016). Esta
caracterización indirecta de la fugacidad de oxígeno interior complementaría restricciones
de masa y radio derivadas de fotometría de tránsito y velocidad radial, permitiendo la
construcción de modelos de estructura interna más completos y estableciendo, por primera
vez, un vínculo cuantitativo entre observables atmosféricos superficiales y procesos
geodinámicos que operan en el manto (Dorn et al., 2015; Unterborn et al., 2018).

El efecto de la masa planetaria sobre la desgasificación y la composición
atmosférica resultante exhibe una complejidad que trasciende el escalamiento térmico
simple. La derivación del escalamiento Mmelt ∝ M0.7 a partir de leyes de convección del
manto (ecuación 5.16) establece que planetas más masivos generan mayores volúmenes de
material fundido en su interior, con un planeta de 10 M⊕ produciendo aproximadamente
cinco veces más fundido que la Tierra bajo condiciones térmicas comparables. Este
resultado es consistente con modelos geodinámicos previos (Valencia et al., 2007; Kite
et al., 2009) y proporciona una parametrización cuantitativa del presupuesto de volátiles
potencialmente disponibles para desgasificación. Sin embargo, las simulaciones revelan
una tendencia composicional aparentemente contradictoria: planetas de 10 M⊕ exhiben
sistemáticamente menor abundancia de especies portadoras de azufre—SO2, H2S y
S2—en comparación con planetas de 1 M⊕ bajo condiciones iniciales equivalentes de
composición mantélica y estado redox. Esta anti-correlación entre la masa planetaria y el
contenido atmosférico de volátiles sulfurados se interpreta como el resultado sinérgico de
tres mecanismos físicos complementarios.

En primer lugar, los modelos geodinámicos sugieren que el incremento de masa
favorece la transición desde regímenes de tectónica de placas móviles hacia tectónica
estancada o episódica, debido al aumento del estrés de fluencia litosférico con la gravedad
superficial, al incremento de la viscosidad efectiva del manto por efectos de presión
y al engrosamiento de la litosfera por enfriamiento conductivo más eficiente (O’Neill
and Lenardic, 2007; Noack et al., 2017; Dorn et al., 2018). En regímenes de tectónica
estancada, la ausencia de reciclaje litosférico continuo limita la conectividad entre el
manto y la superficie, concentrando el vulcanismo en eventos episódicos de gran magnitud
separados por prolongados períodos de inactividad volcánica (Madhusudhan, 2019).
Aunque la cantidad total de fundido producido en el manto sea elevada, su transferencia
efectiva hacia la atmósfera resulta severamente reducida, manifestándose en tasas eruptivas
globales atenuadas y, consecuentemente, en un aporte volcánico neto de volátiles inferior
al predicho por el escalamiento térmico simple.

En segundo lugar, las presiones litostáticas elevadas características de mantos de
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supertierras, superiores a 25 GPa en planetas de 10 M⊕, comparadas con aproximadamente
13 GPa en la discontinuidad núcleo-manto terrestre (Valencia et al., 2006) modifican
sustancialmente la solubilidad y especiación de volátiles en fases minerales profundas.
Para el azufre específicamente, estudios experimentales indican que la capacidad de
sulfuro del manto disminuye a presiones superiores a 10 GPa, favoreciendo la partición
de S hacia sulfuros metálicos que permanecen secuestrados en el manto o migran
hacia el núcleo metálico (Madhusudhan, 2019). Adicionalmente, en condiciones de alta
presión y alta fugacidad de oxígeno, el azufre puede estabilizarse como sulfatos en fases
minerales accesorias, removiéndolo del reservorio disponible para exsolución durante
la fusión parcial (Jégo and Pichavant, 2012). Estos efectos se amplifican si los mantos
de supertierras experimentan transiciones de fase minerales adicionales que pueden
incorporar volátiles en su estructura cristalina (Irifune and Tsuchiya, 2007).

En tercer lugar, la especiación redox del azufre en magmas depende fuertemente
tanto de la fugacidad de oxígeno como de la presión. A presiones bajas típicas del manto
terrestre superior, incrementos en fO2 desplazan el azufre hacia formas oxidadas gaseosas
que desgasifican eficientemente durante la erupción (Métrich and Mandeville, 2010). Sin
embargo, a las presiones elevadas de supertierras, la estabilidad de sulfatos disueltos en
el fundido aumenta, compitiendo con la liberación gaseosa de SO2, y la solubilidad de
especies sulfuradas en magmas silicatados se incrementa, reduciendo la fracción que
exsolve durante el ascenso (Beermann and Zakharova, 2017; Moussallam et al., 2016).
La integración de estos tres mecanismos sugiere que el escalamiento térmico Mmelt ∝

M0.7 describe la producción interna de materil fundido pero no captura la eficiencia
de transferencia de ese fundido y los volátiles que contiene hacia la atmósfera. En
supertierras, el cambio de régimen tectónico actúa como un filtro que limita la conectividad
manto-atmósfera, mientras que los efectos de alta presión reducen la abundancia de azufre
disponible para exsolución y la fracción que se libera durante la erupción.

Esta interpretación encuentra respaldo indirecto en estudios comparativos del
Sistema Solar, donde Venus (0.82 M⊕) y la Tierra mantienen una actividad volcánica
significativa y atmósferas enriquecidas en volátiles de origen mantélico, mientras
que Marte (0.11 M⊕) exhibe evidencia de vulcanismo antiguo, pero tiene aportes
atmosféricos contemporáneos limitados debido a su menor tamaño y enfriamiento
temprano (Greeley and Spudis, 1981; Grott et al., 2011). Aunque esta comparación se
restringe al rango de masa sub-terrestre, sugiere la existencia de una ventana óptima
de masa planetaria, estimada entre 0.5 y 1.5 M⊕, donde la combinación de producción
suficiente de fundido y tectónica activa sostenida maximiza la transferencia de volátiles
desde el manto hacia la atmósfera, mientras que los planetas significativamente más
masivos experimentarían atenuación de desgasificación por los mecanismos discutidos
anteriormente. Esta predicción es potencialmente contrastable mediante observaciones
futuras que caractericen las razones SO2/CO2 en función de la masa planetaria en muestras
estadísticas de exoplanetas rocosos, proporcionando una prueba observacional de la
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hipótesis de acoplamiento entre el régimen tectónico y la eficiencia de desgasificación.

El análisis de detectabilidad de gases volcánicos con el Telescopio Espacial James
Webb demuestra que especies clave—SO2 y CO2—predichas por las simulaciones con
EVolve son técnicamente accesibles en configuraciones favorables de sistemas planetarios
(Tabla 5.5). Para los planetas rocosos que orbitan enanas M compactas del tipo espectral
de TRAPPIST-1, las estimaciones cuantitativas indican que se requieren 2 tránsitos para
SO2 (banda 7 a 9 µm, MIRI LRS) y de 2 a 3 tránsitos para CO2 (banda 4.3 µm,
NIRSpec G395H) para alcanzar detecciones a nivel de 5σ , asumiendo amplitudes de
señal de aproximadamente 189 ppm derivadas de alturas de escala atmosféricas de 20 km
y niveles conservadores de ruido instrumental de 100 ppm por canal espectral (Greene
et al., 2016; Batalha et al., 2017). Estas estimaciones corresponden a atmósferas con alto
estado redox mantélico (∆IW ∼ +6), representativas del extremo oxidante del espacio
de parámetros explorado. La validación observacional reciente, mediante la detección de
SO2 en WASP-39b con JWST/MIRI (Rustamkulov et al., 2023; Alderson et al., 2023a),
confirma la capacidad técnica del instrumento para caracterizar especies volcánicas en
atmósferas secundarias. Sin embargo, la extrapolación desde gigantes gaseosos hacia
planetas rocosos requiere una consideración cuidadosa de las diferencias en altura de
escala (∼20 km vs. ∼1000 km).

La dependencia de la detectabilidad con el estado redox, cuantificada mediante las
abundancias predichas por las simulaciones para diferentes valores de ∆IW, indica que
SO2 constituye un trazador selectivo de condiciones oxidantes (∆IW ≳ +3), requiriendo
de 4 a 6 tránsitos para una detección robusta en el umbral identificado para atmósferas
tipo B (∆IW = +3, fracción molar SO2 ∼ 5%) y requiriendo >10 tránsitos para alcanzar
el umbral de detección bajo oxidación intermedia (∆IW ∼ +1 a +2, SO2 ∼ 1%). Por
el contrario, CH4 solo alcanza abundancias detectables bajo condiciones reductoras (∆IW
≲ 0, fracciones molares 1–10%), generando señales de 20–100 ppm en su banda de 3.3 µm
observable con NIRSpec. La detección o no-detección de CH4 en combinación con CO2
proporciona una restricción binaria sobre el estado redox: la presencia de CH4 implica un
manto reductor (∆IW < 0), mientras que la ausencia de CO2 detectable implica un manto
intermedio-oxidante (∆IW ≳ +1). La caracterización multiespecie mediante la observación
simultánea de las ventanas 3.3 µm (CH4), 4.3 µm (CO2) y 7–9 µm (SO2) permite, en
principio, discriminar entre los tres regímenes redox identificados en las simulaciones
(reductor, intermedio, oxidante), estableciendo por primera vez un vínculo diagnóstico
entre los observables atmosféricos superficiales y los procesos geodinámicos del interior
planetario profundo.

Este trabajo establece que la evolución de atmósferas secundarias originadas por
desgasificación mantélica está controlada por tres parámetros planetarios fundamentales.
El estado redox del manto, expresado como ∆IW, organiza la especiación molecular
mediante control termodinámico de equilibrios redox y determina la clase atmosférica final
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(A, B o C) bajo el esquema de clasificación de (Woitke et al., 2021). La masa planetaria
modula tanto la producción volumétrica de fundido en el interior como la eficiencia de
transferencia de ese fundido y sus volátiles hacia la superficie, con planetas masivos
experimentando atenuación de desgasificación efectiva a pesar de presupuestos térmicos
elevados. Las abundancias elementales iniciales de H, C y O en el manto, reflejados en
razones como H2O/CO2 y C/O total, fijan la posición del sistema en el diagrama triangular
H-C-O y establecen límites estequiométricos sobre las composiciones atmosféricas
alcanzables bajo equilibrio. La jerarquía de estos controles sugiere que caracterización
observacional relativamente básica, espectroscopía de especies moleculares diagnósticas
(H2O, CO2, CH4, SO2, H2S) combinada con restricciones fotométricas de masa y radio,
puede, en principio, restringir significativamente el espacio de parámetros internos del
planeta, informando modelos de estructura y evolución de forma cuantitativa.

La relación establecida entre fugacidad de oxígeno mantélica y tipo atmosférico
permite, por primera vez, la inferencia indirecta de propiedades redox del interior
planetario profundo desde observaciones de la composición atmosférica superficial.
Aunque esta capacidad está sujeta a las limitaciones inherentes del modelo,
específicamente la asunción de equilibrio químico sin fotoquímica, la ausencia de escape
atmosférico y el acoplamiento simplificado con la geodinámica interna, habilita un
nuevo eje observacional para la caracterización de exoplanetas rocosos que trasciende
los métodos tradicionales basados exclusivamente en masa y radio. Estos últimos
proporcionan restricciones sobre la composición del planeta (fracciones relativas de núcleo
metálico, manto silicatado y corteza) pero no acceden directamente al estado químico de
esos reservorios. Observaciones futuras con JWST de muestras estadísticas de planetas
rocosos en zona habitable podrán poner a prueba las predicciones derivadas de este estudio
mediante análisis de correlaciones entre razones moleculares diagnósticas y parámetros
físicos fundamentales.

7. Conclusiones

Este trabajo ha explorado la evolución de atmósferas secundarias generadas por
desgasificación volcánica en exoplanetas rocosos mediante simulaciones numéricas con
el código EVolve. A través de un barrido sistemático del espacio de parámetros que
comprende masa planetaria (1–10 M⊕), composición mantélica (razones H2O/CO2 de 0.5
a 7), estado redox del manto (∆IW de −2 a +6) y temperatura atmosférica (600–1000 K),
se han identificado controles de primer orden sobre la especiación química y se han
establecido umbrales operativos para la clasificación de atmósferas desgasificadas. Los
resultados permiten formular las siguientes conclusiones principales.

En relación con la determinación de composiciones atmosféricas y su clasificación,
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las simulaciones mostraron que las atmósferas secundarias generadas por desgasificación
volcánica convergen mayoritariamente hacia atmósferas tipo C (dominadas por H2O, CO2,
CH4 y N2) para estados redox moderados, caracterizados por ∆IW < +3. Únicamente
los escenarios con ∆IW ≥ +3 alcanzaron atmósferas tipo B (con O2, H2O, CO2 y N2
como componentes principales), mientras que las atmósferas tipo A (dominadas por H2
y CH4) se obtuvieron exclusivamente bajo condiciones fuertemente reductoras (∆IW ≤
−1). Este umbral redox en torno a ∆IW ≈ +3 se establece como un límite teórico que
separa dos regímenes composicionales distintos bajo procesos estrictamente geológicos.
La conservación de las abundancias elementales de H, C y O en el diagrama triangular
resultó independiente de la temperatura atmosférica (600–1000 K), lo que confirma que la
posición final en el espacio H–C–O depende principalmente del estado redox del manto y
de las abundancias elementales iniciales. En contraste, las fracciones moleculares (CH4,
CO2, H2O) sí presentaron variaciones significativas con la temperatura, que se manifiestan
como cambios en la especiación molecular sin alterar la clase atmosférica final.

En cuanto al efecto de la masa planetaria sobre la desgasificación, el escalamiento
derivado para la producción de material fundido, Mmelt ∝ M0.7, predice que un planeta
de 10 M⊕ genera aproximadamente cinco veces más fundido que la Tierra. No obstante,
las simulaciones revelaron una anti-correlación entre la masa planetaria y la abundancia
atmosférica de especies sulfuradas: los planetas de 10 M⊕ mostraron menores contenidos
de SO2, H2S y S2 en comparación con planetas de 1 M⊕ bajo condiciones iniciales
equivalentes. Este resultado indica que la eficiencia de transferencia de volátiles desde
el manto hacia la atmósfera disminuye con la masa planetaria. Las comparaciones directas
entre 1 y 10 M⊕ evidenciaron que las especies reducidas ricas en C y N (CH4, C2H2, NH3,
HCN) tienden a enriquecerse en planetas más masivos, mientras que las especies oxidadas
de azufre (SO2, S2) y el oxígeno molecular se concentran preferentemente en planetas
de masa terrestre. De forma consistente, la altura de escala atmosférica disminuyó con
la masa (H ∝ M−0.46), dando lugar a atmósferas geométricamente más comprimidas en
exoplanetas con mayor masa.

Respecto a la detectabilidad con el Telescopio Espacial James Webb (JWST), el
análisis cuantitativo para un sistema análogo a TRAPPIST-1 mostró que SO2 y CO2 son
especies accesibles observacionalmente en atmósferas con altos estados redox mantélicos.
Para el escenario de máxima oxidación explorado (∆IW =+6, composición final: 57.5%
H2O, 21.6% SO2, 20.1% CO2), se requieren dos tránsitos para detectar SO2 a 5σ con
MIRI LRS (ventana 7–9 µm) y del orden de 2–3 tránsitos para CO2 con NIRSpec G395H
(banda de 4.3 µm), asumiendo amplitudes de señal de ∼189 ppm y un ruido instrumental
de 100 ppm por canal. La detectabilidad mostró una fuerte dependencia del estado redox:
SO2 se comporta como un trazador selectivo de condiciones oxidantes (∆IW ≥ +3),
requiriendo entre 4 y 6 tránsitos en el umbral de atmósferas tipo B y más de 10 tránsitos
bajo oxidación intermedia (∆IW ∼+1 a +2). Por su parte, CH4 sólo alcanza abundancias
detectables bajo condiciones reductoras (∆IW ≤ 0), generando señales de 20–100 ppm en
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3.3 µm. La caracterización multiespecie de las ventanas en 3.3 µm (CH4), 4.3 µm (CO2) y
7–9 µm (SO2) permite discriminar de forma observacional entre los tres regímenes redox
identificados (reductor, intermedio y oxidante).

En el contexto más amplio de la caracterización de exoplanetas rocosos, este
estudio proporciona cuatro contribuciones principales. En primer lugar, establece un
marco cuantitativo reproducible para predecir composiciones atmosféricas secundarias
desgasificadas como función de parámetros planetarios fundamentales, permitiendo
la generación de bibliotecas espectrales sintéticas para planificación observacional y
análisis de poblaciones. En segundo lugar, identifica umbrales operativos específicos,
particularmente ∆IW ≳ +3 para atmósferas de tipo B bajo procesos geológicos, que
pueden emplearse como hipótesis en la interpretación de detecciones de oxígeno molecular
o de combinaciones potencialmente biogénicas como O2+CH4. En tercer lugar, formula
predicciones contrastables sobre el efecto de la masa planetaria en la especiación de
volátiles volcánicos, específicamente la anti-correlación predicha entre masa y abundancia
de especies sulfuradas, que puede verificarse mediante caracterización espectroscópica
de muestras de supertierras confirmadas. En cuarto lugar, proporciona estimaciones
realistas de detectabilidad con JWST fundamentadas en composiciones atmosféricas
autoconsistentes derivadas de primeros principios geoquímicos, que pueden guiar la
asignación de tiempo de observación en ciclos futuros y la priorización de blancos en
función de criterios científicos cuantitativos. En conjunto, estos resultados establecen una
base física para la interpretación geoquímica de atmósferas exoplanetarias y demuestran
el potencial de la espectroscopía atmosférica como herramienta diagnóstica para sondear
procesos que operan en el interior planetario, estableciendo un vínculo entre observaciones
astronómicas superficiales y procesos geodinámicos fundamentales.
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