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PREFACIO

Los apuntes como recurso didactico para el aprendizaje significativo
de la geoquimica en el “aula invertida®

La geoquimica aplica los principios de las ciencias quimicas al estudio de
la Tierra con el objetivo de conocer las caracteristicas composicionales
de sus principales subsistemas (por ejemplo, la gedsfera y la hidrésfera)

y explicar como estos interactian entre si. Por el tipo y la extraordinaria
variedad de temdticas que aborda, la geoquimica es una de las disciplinas
mas complejas de las ciencias de la Tierra, pero también es una de las
mas trascendentales para la formacién de las ingenieras y los ingenieros
geblogos, porque proporciona las herramientas necesarias para abordar
y resolver una variedad de problemas, desde la exploracién y explotacién
de los recursos minerales hasta la contaminacién de aguas y suelos.

En el plan de estudios 2016 de la carrera de Ingenieria Geologica,
Geoquimica es una asignatura obligatoria de quinto semestre, de tipo
tedrico, que se imparte cuatro horas por semana a dos o tres grupos de
20 estudiantes. El programa muy extenso de la asignatura, aunado al
poco tiempo a disposicién para abarcar todos los contenidos, induce a
menudo a recurrir al método expositivo para la imparticion de clases, lo
cual tiende a generar una actitud pasiva y una dependencia doctrinal del
alumnado respecto al o la docente, reduciendo la motivacién y el compro-
miso con el aprendizaje. Otro problema relacionado con el aprendizaje
de la geoquimica es la escasez de recursos didacticos, pues actualmente
el inico material de referencia para el estudio de la asignatura son los
libros de texto disponibles en la Biblioteca de la Facultad de Ingenieria
que, a pesar de ser una fuente de informacién extremadamente valiosa,
estan escritos en el idioma inglés, con un lenguaje muy especializado y
poco didactico que puede dificultar la comprensién de temas de por si
complejos. Las problematicas descritas llevan a un aprendizaje mnemo-
nico y poco significativo de la materia, que en ocasiones se plasma en
un alto porcentaje de reprobacién y, mas a menudo, se manifiesta en

las deficiencias que muestran las y los estudiantes al enfrentarse con
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las asignaturas subsecuentes del plan de estudio o con la actividad
profesional.

Estas consideraciones remarcan la necesidad de implementar estrategias
didacticas que fomenten el aprendizaje significativo de la geoquimica en
la Facultad de Ingenieria y contar con materiales didacticos de calidad
que faciliten el alcance de dicho objetivo.

Los presentes apuntes forman parte de una coleccién mas amplia de
recursos didacticos que también incluye videos, cuestionarios de autoe-
valuacion y diversos tipos de actividades acompafiadas de rubricas de
evaluacion, los cuales se han elaborado en el marco de los proyectos
DGAPA-PAPIME PE102917 y PE103618 como materiales de referencia para
poder implementar el modelo didactico del “aula invertida” en el curso de
Geoquimica.

“Invertir el aula” significa transferir el proceso tradicional de imparticiéon
de clase desde el saléon a la casa para poder dedicar las horas presenciales
al desarrollo de actividades enfocadas a reforzar lo aprendido individual-
mente. De esta forma, se optimiza el tiempo que las y los estudiantes
deberfan dedicar al estudio de la asignatura, se fomenta su participacién
y compromiso dentro y fuera del aula, y se promueve un aprendizaje mas
significativo, consciente y responsable.

Disponiendo de los apuntes de Geoquimica y apoyandose en los videos
didacticos y los cuestionarios de autoevaluacién, las y los estudiantes
podran activar las competencias cognitivas basicas (conocer y memorizar)
de manera auténoma y directamente en su casa. Este proceso les permi-
tird gestionar el estudio de acuerdo con sus ritmos y necesidades y las/
los responsabilizara de su propio aprendizaje. Por otra parte, en el salon se
realizardn actividades cooperativas enfocadas a reforzar y profundizar los
conceptos aprendidos individualmente mediante el ejercicio de habili-
dades de orden mayor (analizar, integrar, sintetizar, relacionar, predecir y
evaluar). Esta etapa de trabajo promovera la participacién y el aprendizaje
entre pares, el alcance de un aprendizaje significativo y el logro de los
objetivos del curso.
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Organizacion de los apuntes

El contenido tematico de los apuntes estd organizado en tres grandes
bloques: el primero estd enfocado a analizar las caracteristicas y el
comportamiento geoquimico de la porcién rocosa de la Tierra; el
segundo, la geoquimica de las soluciones acuosas naturales, mientras
que el tercer bloque, las interacciones quimicas que ocurren entre estos
dos subsistemas.

Elbloque tematico 1. Geoquimica de la Tierra silicatada consta de seis
temas. En el tema 1.1 Del Big Bang a la Tierra se analizan los procesos

de formacién de los elementos quimicos, el origen del sistema solary

los procesos involucrados en la formacién y diferenciacion de la Tierra
con el objetivo de comprender en qué manera nuestro planeta ha adqui-
rido la composicién quimica y estructura fisica que lo caracterizan. En

el tema 1.2 Elementos mayores y traza en sistemas magmaticos se
analizan las caracteristicas y el comportamiento quimico de los elementos
que conforman las rocas igneas como herramientas para examinar los
procesos de generacién y evolucién magmatica. En el tema 1.3 Isdtopos
radiogénicos en sistemas magmaticos se describen los principios basicos
del decaimiento radiactivo y se examinan los principales sistemas de
isotopos radiogénicos como herramientas para el estudio geoquimico-
petrogenético de la Tierra silicatada. En el tema 1.4 Geoquimica del
manto se describen las principales caracteristicas fisicas, mineralégicas

y composicionales del manto, y se usan los datos de elementos traza e
isotopos radiogénicos para analizar el efecto que la generaciéon y reciclaje
de la corteza terrestre ha tenido en la evolucién quimica de este reservorio.
Eneltema 1.5 Geoquimica de la corteza oceanica se describen las prin-
cipales caracteristicas petrolégicas y estructurales de la corteza oceanica,
y se analizan las variaciones composicionales de los basaltos de dorsal
mesooceanica con el objetivo de identificar los pardmetros y procesos que
gobiernan las caracteristicas quimicas y fisicas de este reservorio. Final-
mente, en el tema 1.6 Geoquimica de la corteza continental se examina la
composicién de elementos mayoresy traza de la corteza continental, y se
analiza la informacién que proporcionan los datos geoquimicos sobre los
procesos involucrados en la génesis y evolucion de este reservorio.
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El bloque tematico 2. Geoquimica de las aguas naturales incluye dos
temas. En el tema 2.1 Las aguas naturales se analizan los parametrosy
procesos que afectan la capacidad reactiva de las especies disueltas en
las aguas naturales, se describe un método para calcular el coeficiente
de actividad de los electrolitos disueltos en las aguas naturales mas
comunesy se usan las constantes de equilibrio de las reacciones de diso-
ciaciéon de dcidos para predecir la concentracion de las especies carbo-
natadas disueltas en las aguas naturales. Por otra parte, en el tema 2.2
Los isotopos estables en el ciclo hidrologico se describen los principios
basicos del fraccionamiento de los is6topos estables ligeros, se examina
el comportamiento de los isétopos estables de hidrogeno y oxigeno en
el ciclo hidrolégico y se explica en qué manera los procesos de evapora-
cién y condensacion afectan la composicién isotdpica del agua presente
en la atmosfera, la hidrésfera y la criésfera bajo diferentes condiciones
climaticas.

El bloque tematico 3. Interaccion agua-roca incluye dos temas. En el
tema 3.1 Procesos de meteorizacion quimica se describen los procesos de
meteorizaciéon quimica que afectan los minerales formadores de rocas en
la corteza terrestre, los productos que generan y los cambios que inducen
en la composiciéon quimica y en el pH de las aguas naturales. En cambio,
en el tema 3.2 Los minerales arcillosos y sus interacciones con las aguas
naturales se describen las caracteristicas mineralogicas de los principales
grupos de minerales arcillosos y se examinan los procesos de adsorcién

e intercambio iénico a través de los cuales las arcillas interactian con las
aguas naturales.

Sobre la elaboracion y las caracteristicas de los apuntes

Para la elaboracién de los apuntes se han consultado revistas especiali-
zadasy los libros de texto mas actualizados en el campo de la geoquimica.
Se ha analizado el contenido e integrado la informacién esencial, procu-
rando sintetizarla de una manera eficaz, resaltando los aspectos funda-
mentales de cada tema. Los apuntes se han redactado utilizando
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un lenguaje formal, claro y sencillo con el propésito de facilitar la
comprensiéony retenciéon de conceptos complejos.

El texto se apoya de 102 figuras que ilustran, explican y organizan los
conceptos tedricos mas importantes, clarificAndolos y facilitando su
comprension. El cuadriculado y la fuente caligrafica informal dan un
toque personal a las figuras, recordando un cuaderno de apuntes con el
cual la/el estudiante esta familiarizada/o. También se incluyen 12 tablas
que permiten visualizar informacién cuantitativa inherente a los temas
tratados; en las tablas, columnas de distintos colores facilitan la lectura
de diferentes tipos de datos. Adicionalmente, se introduce un nuevo
elemento didactico ilustrativo denominado bloc de notas, mediante el
cual se presenta informacién de una manera mas informal y eficaz o se
realizan demostraciones matematicas. Con los 10 blocs de notas se recrea
un contexto de aprendizaje que la/el estudiante conoce y en el cual se
siente cobmoda/o: su cuaderno de apuntes. Elementos dindmicos como
flechas, circulos y anotaciones guian a la/el estudiante en el proceso de
aprendizaje de una manera que simula —y estimula— el cladsico método
de estudio.

Laura Mori
Eduardo Becerra Torres
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11 DEL BIG BANG A LA TIERRA

En este capitulo se analizaran los procesos de formacién de los elementos
quimicos, el origen del sistema solar y los procesos involucrados en la
formacion y diferenciacion de la Tierra con el objetivo de comprender

de qué manera nuestro planeta ha adquirido la composicién quimicay
estructura fisica que lo caracterizan. Asimismo, se examinaran las carac-
teristicas composicionales de los principales tipos de meteoritos, cuyo
estudio ha sido clave para nuestro entendimiento de la historia temprana
del sistema solar.

111 El origen de los elementos quimicos
El Big Bang y la nucleosintesis cosmoldgica

El universo suele visualizarse como una burbuja en expansiéon en la cual
las galaxias se alejan unas de otras a velocidades extraordinarias. Se
considera que la expansién del universo ocurri6 en respuesta a una explo-
sién cataclismica denominada Big Bang. De acuerdo con la teorfa del Big
Bang, toda la materia y la energia estaban inicialmente concentradas en
un punto extremadamente pequefio e infinitamente denso que hace 13.7
Ga explotd y origind un universo en expansién. Los modelos evolutivos
indican que, en los primeros instantes de su existencia, el universo era
tan pequefio, denso y caliente que estaba constituido esencialmente de
energia pura; sin embargo, después de unos cuantos segundos, protones,
neutronesy electrones empezaron a condensarse a partir de la energia

y a organizarse para formar los &tomos de los elementos mas ligeros
(principalmente hidrégeno, con un menor porcentaje de helio y trazas de
litio). El proceso de generacién de los elementos ligeros en los primeros
instantes de vida del universo se conoce como nucleosintesis cosmolo-
gica (figura 1.1.1). Conforme el universo seguia expandiéndose y enfrian-
dose, la fuerza de atraccién gravitacional provoco la organizacién de los
atomos de hidrégeno en aglomerados irregulares denominados “nebu-
losas”, a partir de las cuales se formarian las primeras estrellas.
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Figura 1.1.1.
NUCLEOSINTESIS COSMOLOGICA
neutrén \ ‘H \ H \ “He NUCLEOSINTESIS ESTELAR

- —>
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las supernovas dejan residuos muy

calientes, energéticos y extremadamente

brillantes (https://www-nasa-gov)
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El origen de las primeras estrellas del universo

1

Cuando el universo tenia una edad de 200 millones de afios, contenia
inmensas nebulosas remolineantes dispersas en el espacio. Posibles
heterogeneidades en la distribucién de los gases llevaron a la contraccién

7

gravitacional de dichas nebulosas, las cuales se volvieron mds masivasy
densas, y empezaron a rotar con una velocidad progresivamente mayor.
Por efecto de la fuerza de gravedad y de la rotacién, las nebulosas adqui-

eJ0I1-enge ugriderd

rieron la forma de discos, en cuyos ntcleos la creciente acumulacion de
los gases iba originando una esfera muy densa (protoestrella). La continua
contraccion de los gases en las protoestrellas determiné un incremento de
temperatura tan extraordinario que, alcanzados los 10 millones de grados,
se dispararon las primeras reacciones de fusién de nucleos de hidrégeno



para formar nucleos de helio. La inconmensurable cantidad de energfa
liberada durante los procesos de fusién termonuclear ilumino las protoes-
trellas, lo cual las transformo en las primeras estrellas del universo.

Las estrellas como fabricas de elementos: nucleosintesis
estelar y explosiva

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

Las primeras estrellas que iluminaron el universo estaban compuestas
esencialmente de hidrégeno, pues este representaba el principal producto
de la nucleosintesis cosmolégica. Fue gracias a los procesos activos en el
nucleo de las estrellas y a los que ocurrieron al momento de su muerte
que se generaron los otros elementos quimicos de la tabla periddica.

El ntcleo de las estrellas puede considerarse como una fabrica de
elementos en la cual se crean atomos progresivamente mas pesados por
fusiéon de los mas ligeros en un proceso secuencial denominado nucleo-
sintesis estelar (figura 1.1.1). El primer elemento que se origina por fusiéon
de los dtomos de hidrégeno es el helio. Posteriormente, el incremento

de la densidad nuclear relacionado con la formacién de He induce la

sareanjeu senge se[ op edrwnboan

contracciéon gravitacional de la estrella y lleva a un aumento de tempera-
tura suficiente como para impulsar la generacién de carbono y oxigeno
a partir de la fusion de los nticleos de helio. A su vez, el consumo de He
en el nucleo lleva a una ulterior contraccién gravitacional de la estrella,
por lo que se alcanzan las temperaturas necesarias para sintetizar silicio
a partir de los nticleos de Cy O. La nucleosintesis termina con la produc-
cién del hierro (niimero atdbmico 26), pues se necesitarian temperaturas
demasiado altas para rebasar la fuerza de repulsion electrostatica entre

g

7

los ntcleos de dicho elemento y fusionarlos.

Los elementos producidos por nucleosintesis estelar son posterior-
mente dispersados en el universo en la etapa de muerte de las estrellas:
las menos masivas liberan materia en forma de un gran caparazén de
gases que las transforma primero en gigantes rojasy, finalmente, en

eJ0I1-enge ugriderd

enanas blancas, mientras que las de mayor tamafio expulsan materia de
manera muy violenta mediante explosiones cataclismicas denominadas



supernovas. Es durante las supernovas que se libera la cantidad de
energia necesaria para la sintesis de los elementos mas pesados que
Fe (hasta Uy Th) en un proceso denominado nucleosintesis explosiva
(figura1l.1.1).

Una vez dispersados en el espacio, los elementos originados por las
primeras estrellas se juntaron para formar nuevas nebulosas a partir de
las cuales se crearian estrellas composicionalmente mas heterogéneas.
Este proceso de creacion de elementos y posterior reciclaje en nuevas
generaciones de estrellas se ha repetido ciclicamente en el tiempo y ha
contribuido en generar la diversidad quimica que caracteriza
actualmente la materia del universo.

11.2 El origen del sistema solar
La nebulosa primitiva y el nacimiento del Sol

Se considera que el sistema solar se desarroll6 hace masde 4.5 Gaa
partir de una gran nube de gasy polvo (particulas sélidas de tamafio fino),
denominada nebulosa primitiva, que sufrié un colapso gravitacional
posiblemente inducido por una onda de choque relacionada con alguna
supernova cercana. Los materiales de la nebulosa debieron haberse origi-
nado por procesos de nucleosintesis en estrellas preexistentes para ser
posteriormente dispersados en el medio interestelar por las supernovas
que pusieron fin a la vida de dichas estrellas.

Durante la contracciéon gravitacional, la rotacién de los materiales deter-
mind un aplanamiento de la nebulosa primitiva, la cual adquirié el aspecto
de un disco. Al mismo tiempo, la energia potencial de los materiales acele-
rados hacia el centro del disco se transformo en calor, lo que produjo un
extraordinario aumento de temperatura en esa regiéon y disparo las reac-
ciones de fusiéon nuclear que encendieron el Sol.
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Lag abundancias/T0° dtomos de Si

Composicion quimica del Sol, de la nebulosa primitiva
y del sistema solar

El anélisis espectral de la luz solar recibida por los telescopios permite
tener un cuadro bastante preciso de las abundancias de los elementos
quimicos presentes en el Sol. Considerando que el Sol constituye méas del
999% de la masa total del sistema solar, su composiciéon puede conside-
rarse representativa de la de dicho sistema y de la nebulosa primitiva

a partir de la cual se originé.

Enlafigura1.1.2 se muestra la curva de abundancias elementales en
el sistema solar. Hidr6geno y helio, los principales productos de la
nucleosintesis cosmolégica, son los elementos mas abundantes,

ya que conforman en conjunto mas del 98% de su masa.

Figura 1.1.2
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Por otra parte, litio, berilo y boro muestran un marcado empobrecimiento
a comparacién con los otros elementos ligeros. Este patrén se debe a que,
por la alta inestabilidad de los nticleos de Be, las reacciones de nucleosin-
tesis estelar proceden directamente de He a C, mientras que Li, Be y B son
producidos en pequefias cantidades por la desintegracién de ntcleos mas
pesados bombardeados por rayos cosmicos.

Una caracteristica peculiar de la composicién del sistema solar es la
gradual disminucién de las concentraciones elementales conforme
aumenta el numero atémico. Se considera que esta tendencia refleja la
dificultad de sintetizar los &tomos progresivamente mas pesados (en
particular, los que tienen un nimero atémico mayor a 26, que se
generan por nucleosintesis explosiva).

Otro rasgo distintivo de la composicion del sistema solar es el mayor enri-
quecimiento en elementos con nimero atémico par, que en promedio
son diez veces mas abundantes que sus vecinos con numero atémico
impar. Esta caracteristica, que produce un patrén en sierra en la curva

de abundancias, se relaciona con la mayor estabilidad de los &tomos

que contienen un nimero par de protones en el ntcleo.

Condensacion, acrecion y colisiones:
la formacion de los planetas

Al momento de laignicién del Sol, las altas temperaturas que dominaban
en la porcién interna del disco debieron haber inducido la vaporiza-

cién de la mayoria de las particulas s6lidas originalmente presentes en

la nebulosa. Cuando la regién empez6 a enfriarse, los gases volvieron a
condensarse en forma de polvo (el proceso podria describirse como una
sublimacion inversa) y se fueron solidificando de manera secuencial

de acuerdo con su temperatura de condensacién (T,) (figura 1.1.3). Los
primeros en condensarse fueron los elementos y compuestos refractarios
(Tc > 1400 K), representados por los elementos del grupo del platino y los
6xidos de calcio, titanio y aluminio. Posteriormente, condensaron los
elementos y compuestos transicionales y moderadamente volatiles
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(T.=1350-800 K) como las aleaciones de Fe y Ni, los silicatos maficos, la
plagioclasa y los sulfuros de Fe. Cerca del Sol, las temperaturas perma-
necieron bastante calientes como para impedir la condensacién de los
compuestos mas volatiles (T, « 800 K).

2000
grupo del Pt REFRACTARIOS
corindén (ALO,) Figura|11.3
perovskita (CaTiO,) B
espinela (MaAl,0.)
1500 |

dicpside (CaMg5i,0,)
forsterita (Mq,5i0,) Fe metdlico

anortita (Cafl.5,0,) enstatita (Mg5i0,)

i}

MATERATAMERITE 1/ AT
MODERADAMENTE VOLATILE

)

1000 [~ plagioclasa [(Na,Ca)(Al, 5i),0.]

temperatura (K)

(Mg, Fe).5i0,

troilita (Fe3)
(Mg, Fe)Si0,

500 I VOLATILES
magnetita (Fe,0,)
filosilicatos [(M3, Al Fe) (Al 5i).0,(OH).]

sulfatos y carbonatos

hielos de H.,0, NH, y CH,

Por otra parte, las menores temperaturas que caracterizaban las regiones
mas externas del disco evitaron la vaporizacién de las particulas meta-
licasy silicatadas, y permitieron la formacién de hielos de agua, metano
y amoniaco por condensacién de los elementos mas volatiles.

Alafase de condensacion de los elementos y compuestos quimicos
siguid la etapa de acrecion, durante la cual las particulas sélidas de
tamafio microscépico empezaron a agregarse en cuerpos de tamafio
progresivamente mas grande (figura 1.1.4). Se considera que las fuerzas

de atraccién electrostatica fueron responsables de la formacién de agre-
gados sélidos del tamafio de centimetros y que dichos cuerpos alcanzaron
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el tamafio de planetesimales, protoplanetas y, finalmente, planetas
mediante interacciones gravitacionales acumulativas que les permitieron
incorporar todo el material que encontraban en su érbita (proceso de
“crecimiento oligdrquico” que llevé a la formacién de pocos objetos de
gran tamaiio).

Figura 1.1.4
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lleva a la formacion de un nicleo | inducen la fusion del manto primitive y la
metdlico rodeado por rocas silicatadas generacién de los reservorios silicatados actuales
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La hipotesis de la condensacién y posterior acrecién planetaria explica
por qué los planetas que se encuentran mas cerca el Sol (Mercurio, Venus,
Tierray Marte) presentan una composicién rocoso-metdlica y un menor
contenido de volatiles, mientras que los planetas que se desarrollaron en
las regiones mas alejadas (Jupiter, Saturno, Urano y Neptuno) contienen
una mayor proporcién de elementos volatiles en forma de hielos y gases.

11.3 La diferenciacion quimica de la Tierra

La hipotesis de la acrecién planetaria resalta la importancia que tuvieron
las colisiones violentas en la historia del sistema solar. Todos los planetas,
incluyendo la Tierra, debieron experimentar impactos gigantes durante
las etapas finales de su crecimiento, cuando la mayoria de los detritos
habian sido barridos de sus érbitas y solo permanecian los objetos mas
grandes. Por ejemplo, se considera que el impacto que tuvo la Tierra con
un cuerpo planetario del tamafio de Marte provocé que este se desinte-
graray que, a partir de la agregacion de los detritos disparados en érbita,
se formarala Luna.

La extraordinaria cantidad de energia liberada durante los impactos
gigantes, aunada a las radiaciones emitidas por el decaimiento de los
isétopos radiactivos, proporcionaron el calor necesario para que se llevara
a cabo una fusién significativa de los materiales terrestres, lo que permitié
una redistribucién de los elementos quimicos de acuerdo con su densidad
(figura 1.1.4). Mediante este proceso, denominado diferenciacién quimica,
el planeta Tierra desarroll6 un niicleo metalico denso conformado por
aleaciones de Fe y Ni, rodeado por una capa rocosa compuesta de silicatos
de Fe, Mg, Al, Ca, Nay K conocida como manto primitivo.

Cuando, al terminar la etapa de acrecién planetaria, la Tierra empez6 a
enfriarse, el manto estuvo sujeto a procesos de fusién parcial, inducidos
tanto por la conveccion activa en dicho reservorio como por la existencia
de anomalias térmicas (figura 1.1.4). La gradual extraccién de fundidos ha
empobrecido el manto en elementos con bajo punto de fusién (Al K, Na,
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Si) y lo ha enriquecido en los mas refractarios, como Mg. Este proceso ha
contribuido al desarrollo de dos reservorios quimicamente distintos, la
corteza terrestre y el manto “empobrecido”, que conforman actualmente
la porcion silicatada de la Tierra.

11.4 Los meteoritos, clave del pasado

Nuestro conocimiento de los procesos involucrados en la formaciéon y
evolucién de los planetas del sistema solar, asf como las estimaciones de
la composiciéon global del planeta Tierra y de sus diferentes reservorios, se
basan en gran parte en el estudio de los meteoritos.

Los meteoritos son objetos sélidos extraterrestres que impactan sobre la
superficie de la Tierra al ser capturados por su campo gravitacional. La
mayoria son fragmentos de antiguos cuerpos planetarios que se destru-
yeron por alguna colisién violenta durante las etapas tempranas o inter-
medias de su desarrollo.

Dependiendo de sus caracteristicas composicionales, los meteoritos

se clasifican en rocosos, metalicos y rocosos-metalicos: los meteoritos
rocosos estan conformados esencialmente por silicatos, los meteoritos
metalicos contienen aleaciones de hierro-niquel y sulfuros de Fe, mien-
tras que los rocosos-metdlicos estan compuestos de metales y silicatos en
proporciones similares. Los meteoritos rocosos se dividen ulteriormente
en condritasy acondritas, dependiendo de la presencia (en el primer
caso) o ausencia (en el caso de las acondritas) de unas pequefias particulas
denominadas “condros” (figura 1.1.5).

Las condritas se clasifican también como meteoritos primitivos, ya

que derivan de cuerpos planetarios que se desintegraron antes de sufrir
cualquier proceso de diferenciacién quimica. Sus caracteristicas minera-
l6gicas, composicionales y texturales proporcionan informacién valiosa
sobre los procesos de condensacién y acrecion que llevaron a la forma-
cion de los planetas del sistema solar.
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CONDRITA (meteorito rocoso primitive)

[

ACONDRITA (metecrite rocese diferenciado)

Figura 11.5

METEORITO ROCOS0-METALICO METEORITO METALICO
(diferenciada) / (diferenciado)
I \

Por otra parte, acondritas, meteoritos metalicos y rocosos-metalicos se
clasifican como meteoritos diferenciados, porque derivan de cuerpos
planetarios que habian experimentado cierto grado de diferenciacién
antes de fragmentarse. El estudio de estos objetos arroja luz sobre los
procesos que llevaron al desarrollo de una estructura interna
estratificada en los planetas terrestres recién constituidos.

Los meteoritos primitivos

Las condritas contienen cuatro componentes principales: inclusiones de
calcio y aluminio (CAI), agregados ameboidales de olivino (AOA), condros
y matriz. Se considera que dichos componentes se formaron de manera
aislada en la nebulosa solar y que posteriormente se agregaron para crear
los planetas primitivos que representan los cuerpos parentales de las
condritas (figura 1.1.6).

Las CAIson particulas blancas de aspecto irregular y tamafio centimétrico
hechas de aquellos elementos y compuestos refractarios que fueron los
primeros en condensarse en la nebulosa cuando esta tenfa temperaturas
de hasta 1700 K (6xidos y silicatos de Ca, Al y Ti con pepitas de Pt, W y Mo).

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

sareinjeu senge sey ap edrwmboan

Jup

7

eJ0I1-enge ugriderd



Los AOA se derivaron de la agregacion de particulas de olivino que conden-
saron en la nebulosa a temperaturas ligeramente mas bajas (1400K).

Los condros son pequefias particulas esféricas compuestas de silicatos
y vidrio que también debieron haberse formado en condiciones de

alta temperatura; sin embargo, sus texturas igneas sugieren un origen
magmatico (solidificacién de gotitas de magma producido por la fusion
por impacto de particulas de polvo en el disco protoplanetario), mas que
por condensacién directa de los gases.

Finalmente, la matriz de las condritas es una mezcla de minerales y mate-
rial amorfo de grano fino que condensaron en un rango de temperaturas
relativamente mas bajas durante el progresivo enfriamiento de

la nebulosa.

Figura 1.1.6
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Siendo los primeros cuerpos sélidos que se formaron en la nebulosa
primitiva, las CAlrepresentan también los objetos mas antiguos del
sistema solar que se hayan podido fechar. En este sentido, la edad de 4567
Ma que se obtuvo en las CAl de la condrita que en 1969 impacté en el
pueblo chihuahuense de Allende (el famoso meteorito Allende) se consi-
dera representativa de la edad de formacion del sistema solar.

Otra caracteristica peculiar de las condritas es que, excluyendo a Liy a los
elementos mas volatiles como H, C, N, O y los gases nobles, dichos meteo-
ritos presentan concentraciones elementales practicamente analogas a
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las del Sol (figura 1.1.7). En este sentido, las condritas son las inicas rocas
conocidas que pueden considerarse muestras directas de la nube de gas
y polvo a partir de la cual se derivaron todos los cuerpos del sistema solar
y cuya composicion es representativa de la composicién global de dicho
sistema.

Figura 1.1.7
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Los meteoritos diferenciados

Antes de fragmentarse, los cuerpos planetarios parentales de acondritas,
meteoritos metalicos y rocosos metalicos debieron haber estado some-
tidos a un notable calentamiento que promovio la fusién de sus mate-
riales constituyentes y la segregacién de un nucleo metalico rodeado
por una porcién de rocas silicatadas. Las edades mas antiguas obtenidas
en las acondritas indican que los procesos de diferenciacién quimica
ocurrieron tan solo unos cuantos millones de afios después de la
constitucién de los cuerpos planetarios condriticos.
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Las acondritas son rocas provenientes de la porcion silicatada de algun
antiguo cuerpo planetario (figura 1.1.8). Algunas se interpretan como

el residuo sélido de la fusién de material condritico, empobrecido en
metalesy en otros elementos con bajo punto de fusién; otras son rocas
igneas altamente diferenciadas o derivadas de la acumulacién de cristales
en una camara magmatica; por otra parte, algunas acondritas con aspecto
brechado podrian representar fragmentos de algin regolito planetario.

Figura 11.8
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Los meteoritos metdlicos se interpretan como porciones del nticleo de
algin asteroide o planetesimal (figura 1.1.8). Sus texturas, indicativas de
un enfriamiento lento, sugieren que los meteoritos metalicos se gene-
raron en el interior de cuerpos del didmetro de decenas o cientos de
kilémetros.

Los meteoritos rocosos-metalicos, compuestos de cristales de olivino
englobados en una matriz metalica de Fe-Ni, se consideran mues-
tras provenientes del limite manto-ntcleo de algin antiguo planeta
(figural.1.8), pues en dicha region los silicatos del manto podrian
haberse hundido en el fundido metalico subyacente.
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1.2 ELEMENTOS MAYORES Y TRAZA
EN SISTEMAS MAGMATICOS

En este capitulo se analizaran las caracteristicas y el comportamiento
de los elementos que conforman las rocas igneas como herramientas
geoquimicas estratégicas para examinar los procesos de generaciéon
y evolucién magmatica. La aplicaciéon de la geoquimica de elementos
mayoresy traza a sistemas magmaticos ha permitido entender coémo
se ha formado la Tierra silicatada y por qué el manto y la corteza
presentan determinadas caracteristicas composicionales.

1.2.1 Elementos mayores y traza en sistemas
magmaticos: definicion e importancia

Los elementos quimicos que se encuentran en las rocas igneas se definen
como mayores y traza dependiendo de su concentracién. Los elementos
mayores estan presentes en porcentajes superiores al 0.1% en peso
(Wt.%), se expresan como éxidos y estan representados por SiOy, TiO,,
Al,03, Fe,03, FeO, MnO, MgO, Ca0, Na,0, K50, P,0s, y volatiles como H,0
y CO4 (tabla 1.2.1). Los elementos traza estan en porcentajes inferiores al
0.1wt.%, se expresan en su forma elemental y su concentracion se mide
en partes por millén (ppm; como referencia, una concentracién del 0.1
wt.% corresponde a 1000 ppm) (tabla 1.2.1). Entre los elementos traza
mas importantes, se mencionan Sc, V, Cr, Co, Ni, Rb, Sr, Y, Zr, Nb, Cs, Ba,
La, Ce, Pr,Nd, Sm, Eu, Gd, Tb, Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu, Hf, Ta, Pb, Th y U.

Al ser los principales constituyentes de las rocas igneas, los elementos
mayores se utilizan para llevar a cabo su clasificacién quimica (figura
1.2.1). Ademas, dichos elementos definen la secuencia de minerales

que se forman durante un proceso de cristalizaciéon y las caracteristicas
quimicas de los magmas generados por un proceso de fusion, por lo que
pueden proporcionar informacién valiosa sobre los procesos de genera-
ciény evolucién magmatica. Los elementos mayores gobiernan también
algunas importantes propiedades fisicas de los magmas, como la visco-
sidad y la densidad.
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Tabla 1.2

reportando a los elementos mayores como dxidos,
se introduce la cantidad correcta de oxigeno en el

andlisis sin la necesidad de medirlo directamente

la pérdida por calcinacion (P x C) es la pérdida
de peso que se registra al calentar la muestra
pulverizada a 800 °C; dicho valor se considera una

medida_del contenido de volétiles

ELEMENTOS MAYORES J

oxido wt-% elemento ppm
5i0,  49-20 Ba 5
o, 203 Co 32
ALO, 16710 N Cr 220
Fe,0, 2:72 & N 87
FeO 777 Q Pb 729
MO 078 S Rb 714
M0 644 2 S 790
Ca0 1050 3 T 075
Na,0 3-01 U 0-16
KO 014 vV 280
P,0, 0:23 Zr 160
PxC 165

total 99-97

dado que no constituyen una proporcién significativa de la

muestra, los elementos traza no se incluyen en el total

Figura 1.2.1
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Fe© 7-13 FeO T-77
MnO 0:20 MnO 0-06
Mg0 6-73 Mg0 0-39
Call 9-4-7 CaO 174
Na,0 2-91 Na,0 3-55
K0 170 KO 430
H,0 0-95 HoO 7170
total 99-02 total 99-57
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Los elementos traza no son componentes estequiométricos de los princi-
pales minerales que se forman en sistemas igneos (es decir, no aparecen
en su formula quimica), sino que se introducen en la estructura de dichas
fases en pequefias proporciones, sustituyendo a los elementos mayores
con los que comparten radio iénico y carga (figura 1.2.2).

Figura 1.2.2

A pesar de estar presentes en concentraciones muy diluidas, los
elementos traza proporcionan informacién geoquimica y geolégica
extraordinaria por varias razones: en cualquier sistema igneo, son mas
numerosos que los elementos mayores y su concentracién muestra un
rango de variacién mas amplio respecto al rango de variacién de los
elementos mayores; ademads, cada elemento traza tiene propiedades
quimicas Ginicas, por lo que sus variaciones de concentraciéon brindan
informacién que los elementos mayores no aportan; finalmente, dife-
rentes grupos de elementos traza presentan comportamientos quimicos
muy distintos, por lo que son sensibles a factores y procesos que los
elementos mayores no registran, como la profundidad a la cual ocurre la
fusién del manto, la existencia de reservorios quimicamente heterogé-
neos en el manto o el contexto tecténico en el cual se generan

los magmas.
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1.2.2 Los elementos mayores como herramientas
petrogeneticas: los diagramas de variacion

Los diagramas de variacion permiten ilustrar de manera clara y concisa
las variaciones en la composicion de elementos mayores de una
secuencia de rocas volcanicas cogenéticas y hacer inferencias sobre los
procesos responsables de su formacién y evolucion.

Al graficar los datos de rocas volcanicas en los diagramas de variacién,
se asume que cada roca es representativa de un liqguido magmatico; por
lo tanto, silos datos definen un claro patrén de variacién, dicho patrén
refleja cémo ha evolucionado la composicién del liquido residual a lo
largo del proceso de diferenciacién.

Existen diferentes tipos de diagramas de variacion: en los diagramas bina-
rios se grafican dos variables en un sistema de coordenadas cartesianas
x-y, mientras que en los diagramas ternarios se grafican tres variables en
los vértices de una grafica triangular.

Diagramas de variacion binarios: los diagramas de Harker

Los diagramas de Harker son diagramas cartesianos en los cuales se
grafica la concentracién de un 6xido constituyente contra el contenido de
silice (figura 1.2.3). SiO, es el 6xido que presenta el mayor rango de varia-
ci6én en una suite de rocas de composicioén variable desde basalto a riolita
(~25 wt.%), por lo que se considera un buen indicador del grado de dife-
renciacién magmatica.

Los datos de elementos mayores de rocas volcanicas cogenéticas mues-
tran a menudo correlaciones evidentes en los diagramas de Harker
(figura1.2.3), las cuales proporcionan informacién ttil sobre la secuencia
de minerales que fraccionaron a partir del liquido residual durante

la evolucién magmatica. Por lo general, elementos como MgO y CaO
tienden a disminuir conforme aumenta el contenido de SiO,, en rela-
cién con la remocién temprana de olivino y clinopiroxeno a partir de
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los magmas mas primitivos (es decir, las composiciones basalticas). La
concentracion de Al,0O5 presenta usualmente un incremento en las etapas
iniciales de la diferenciacién para luego disminuir de manera gradual

en las rocas mas evolucionadas; dicha inflexion se atribuye al inicio

del fraccionamiento de una fase rica en aluminio como la plagioclasa
calcica. Algunos elementos mayores muestran correlaciones positivas
con el contenido de silice; el aumento aparente en su concentracién se
debe a que dichos 6xidos no se incorporan en los minerales que se estan
fraccionando y, por lo tanto, su proporcién relativa en el liquido residual
(expresada en wt.%) crece progresivamente. Por ejemplo, correlaciones
positivas de K,0 con el indice de diferenciacién podrian sugerir un escaso
o nulo fraccionamiento de feldespato potasico.

Figura 1.2.3
OLIVINO YrO PLAGIOCLASA ay
b o~
; Vy "
ol < I I PIROXENO /
4 e -
P 53 A L
» / e :
\Rh
1 ] ] ] i e ] ] ] ] ]
= CLINOPIROXENO Yr0 _
| PLAGIOCLASA magmas
; b 4 evolucionados . —
— . X 1 //
= B v magma /,J"/
i HH“HH‘ ) pclzrenta." __/f"f .
i [ J/’/ magmas primitivos
1 I ] 1 1 = I 1 L 1
45 S50 55| &0 K5 70 75 45 50 |55 |60 65 70 75
Si0, (wt-%) S5i0, (wt-%)

Diagramas de variacion ternarios: el diagrama AFM

El diagrama ternario AFM (A =Nay0 + K,0, F =FeO + Fe,05 y M = MgO)
permite observar como varian las concentraciones de alcalis, hierroy
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magnesio en una suite de rocas volcanicas cogenéticas y hacer inferencias
sobre los minerales que cristalizaron durante el proceso de diferenciaciéon
(figura 1.2.4).

Figura 1.2.4

F (FeO + Fe,0,)

A
(Na.0 + K,0) (Mg0)

Por lo general, la evolucién magmatica desde basalto a riolita involucra
una disminucién progresiva del contenido de Mg0O, acompafiada por un
incremento de alcalis en el liquido residual. El empobrecimiento de MgO
se atribuye a la cristalizacién de olivino y piroxeno a partir de los magmas
mas primitivos, mientras que el enriquecimiento en alcalis se debe a

que estos elementos entran preferentemente en feldespatos y micas,

los cuales se forman en las etapas tardias de la diferenciacién.

Sin embargo, los magmas de una suite cogenética pueden seguir dos
patrones evolutivos distintos en el diagrama AFM, dependiendo de
cémo varia el contenido de Fe durante la diferenciacién (figura 1.2.4):
en especifico, si el liquido residual se enriquece marcadamente en Fe
en las primeras etapas de la cristalizacién, el patrén evolutivo se deno-
mina tholeiitico, pero si el contenido de Fe disminuye progresivamente
durante todo el proceso de diferenciacién, el patrén evolutivo se deno-
mina calcialcalino.
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Los contrastes en los dos patrones evolutivos reflejan el fraccionamiento
de fases minerales distintas durante el proceso de diferenciacién: en
particular, la tendencia tholeiitica indica que no cristalizaron minerales
ricos en Fe a partir del magma parental, mientras que el patron calcial-
calino refleja la cristalizacién temprana de fases ricas en Fe (por ejemplo,
6xidos de Fe-Ti) que empobrecen prontamente el liquido residual en
dicho elemento.

1.2.3 Los elementos traza: clasificacion
y comportamiento quimico

La clasificacion de los elementos de Goldschmidt

Victor Goldschmidt (1888-1947), considerado “el padre de la geoquimica”,
agrupo los elementos de la tabla periddica en cuatro grandes categorias,
dependiendo de su afinidad quimica y de como se distribuyen en los dife-
rentes reservorios terrestres (figura 1.2.5).

Figura 1.2.5
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Los elementos atmofilos son extremadamente volatiles y se concentran
en la atmosfera e hidrésfera. Los elementos litdfilos tienen afinidad por
los silicatos y se concentran en manto y corteza. Los elementos sidero-
filos tienen afinidad por una fase liquida metalica, estan empobrecidos en
manto y corteza, y se concentran en el niicleo. Los elementos calcofilos
tienen afinidad por los liquidos sulfurosos y estan empobrecidos en la
Tierra silicatada, por lo que deberian concentrarse en el ntcleo.

La clasificacion de los elementos de la tabla periddica
de la geoquimica

Enla tabla peri¢dica de la geoquimica (figura 1.2.6), los elementos se
clasifican en diferentes grupos a partir de cémo se comportan y distri-
buyen en la porcién silicatada de la Tierra.

| i Figura 1.2.6
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Ae 1 ith | Fa v
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semnivolatiles elementos alcalinos y alcalino-térreos
i La R ;
elementos mayores tierras raras y elementos relacionados
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Nb Tc

elementos de alto potencial iénico elementos inestables
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Elementos voldtiles

Los elementos volatiles estan representados por los gases nobles,
el nitrogeno y el hidrégeno.

Los gases nobles tienen su ultima capa de electrones completa, por lo que
son quimicamente inertes, ademas de volatiles; por otra parte, presentan
radios atémicos grandes (excepto He), por lo que no se acomodan facil-
mente en la red cristalina de los minerales. Por estas razones, los gases
nobles estan presentes en sistemas magmaticos en cantidades extrema-
damente pequefiasy se concentran en la fase liquida y gaseosa. Su solubi-
lidad depende principalmente de las condiciones de presién, de su radio
atoémico y de la composiciéon del magma (figura 1.2.7).

Figura 1.2.7

solubilidad (TP ¢cm’/3)

70° | 1 | 1 |
&0 JOO J20 7140 160 180 200

radio atémico (pm)

En sistemas magmaticos, el nitrégeno se presenta generalmente como
ion amonio (NH4*). Por ser volatil, el ion amonio tiende a concentrarse en
la fase liquida o gaseosa; sin embargo, puede entrar como sustituto de K
en la red cristalina de algunos minerales.
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Elementos semivoldtiles

Elementos como Cly Br tienen afinidad por la fase liquida o gaseosa,
mientras que otros forman compuestos volatiles como SO, y CO,. Estos
elementos se denominan semivolatiles porque, a diferencia de los volatiles,
pueden ser altamente refractarios, como el carbono en su estado elemental.

En presencia de oxigeno, el azufre forma SO, y tiende a concentrarse en
la fase gaseosa, mientras que en ambiente reductor esta presente como
sulfuro (Sy) y se mantiene en la fase liquida. El liquido sulfuroso presenta
baja solubilidad, por lo que, si se encuentra en altas concentraciones,
tiende a exsolverse del magma. Los liquidos sulfurosos pueden contener
altas concentraciones de Fe, Niy otros elementos calcéfilos, que al preci-
pitarse podrian formar importantes yacimientos minerales.

La solubilidad del CO, en los magmas se reduce al disminuir la presion.
Sisu concentracion es baja, CO, se exsuelve para formar una fase gaseosa,
mientras que si estd presente en altas concentraciones, puede formar
magmas carbonatiticos.

Elementos alcalinos vy alcalino-térreos

Los elementos alcalinos y alcalino-térreos tienen valencia +1y +2,
respectivamente. Son elementos solubles y moéviles durante el metamor-
fismo y la meteorizacién. Su comportamiento en sistemas magmaticos
esta controlado por el tamafio del radio i6énico y la carga.

Elementos como Rb, Cs, Sty Ba se caracterizan por tener un tamafio
relativamente grande, por lo que se denominan elementos litéfilos de

ion grande (Large [on Lithophile Elements, LILE). Los LILE no logran entrar
cémodamente en la red cristalina de los minerales y, por esta razén,
tienden a concentrarse en la fase fundida durante la fusién, asi como en el
liquido residual durante un proceso de cristalizacién. Los elementos que
presentan este comportamiento se denominan incompatibles, mientras
que los elementos compatibles son los que tienden a permanecer en el
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residuo sélido durante la fusién. A lo largo de la historia de la Tierra, la
fusiéon parcial del manto ha determinado un empobrecimiento progre-
sivo en el contenido de elementos incompatibles de este reservorio y ha
llevado a la formaciéon de una corteza enriquecida en dichos elementos.

Elementos de alto potencial ionico

Los elementos de alto potencial iénico (High Field Strength Elements,
HFSE) se caracterizan por tener una alta carga iénica: en especifico, Zry
Hf tienen una valencia de +4, mientras que Nb y Ta tienen un estado de
valencia de +5. Estos elementos presentan un radio i6nico relativamente
pequefioy, en principio, tendrian el tamafio adecuado para sustituir a
otros elementos en la red cristalina de los minerales magmaticos; sin
embargo, su carga idnica es tan alta que romperia el balance de cargas,
por lo que su sustitucion no es favorable. De tal modo, Hf y Zr se consi-
deran elementos moderadamente incompatibles, mientras que Nb y Ta
son altamente incompatibles. Los HFSE son elementos insolubles, por
lo que no se movilizan durante el intemperismo y el metamorfismo.

Metales de transicion de la primera serie

Los metales de transicién existen en la naturaleza con diferentes estados
de oxidacién, por lo que presentan propiedades y caracteristicas quimicas
muy variables, como la solubilidad. Su comportamiento en sistemas
magmaticos también varia, dependiendo de la composicién del fundido
y de la fase s6lida; por lo general, Cuy Zn son moderadamente incompa-
tibles, mientras que Cr, Niy Co son altamente compatibles con los mine-
rales maficos (figura 1.2.2).

Metales nobles

Los elementos del grupo del platino y el oro se definen como metales
nobles, ya que son los elementos mas raros y preciosos que existen en
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la corteza y el manto, ademas de que son poco reactivos y relativamente
estables en su forma metdlica. Su concentracién en la Tierra silicatada
corresponde al 19 de su abundancia en las condritas, por lo que se deduce
que dichos elementos se concentran preferentemente en el nucleo. Au, Pt
y Pd son elementos moderadamente incompatibles, mientras que Rh, Ru,
Os e Ir son altamente compatibles con los minerales del manto.

Tierras raras e itrio (Y)

Los elementos de las tierras raras (Rare Earth Elements, REE) incluyen al
grupo de los lantanidos y de los actinidos; sin embargo, con este término

se suelen indicar inicamente los lantanidos, debido a que, de los actinidos,
solo Uy Th poseen nucleos bastante estables como para sobrevivir a lo largo
de la historia del planeta. El elemento Y presenta carga y radio iénico simi-
lares a los de las REE de mayor numero atébmico, por lo que se incluye en el
tratamiento de este grupo de elementos.

Por lo general, las tierras raras son trivalentes, aunque en condiciones
oxidantes Ce puede adquirir valencia +4, mientras que en condiciones
reductoras Eu adquiere valencia +2. Th tiene valencia +4, mientras que U
puede tener valencia +4 o +6, dependiendo del estado redox del sistema.
Las tierras raras son relativamente insolubles; la inica excepcién es el U,
que en su forma oxidada (+6) crea el compuesto soluble UO,2*.

Las REE son metales de transicién en los cuales el orbital s de la capa mas
externa es llenado antes de que se completen las capas electronicas mas
internas, por lo que todas presentan la misma configuracién de los elec-
trones de valencia. Por otra parte, estos elementos poseen radios iénicos
distintos, los cuales producen diferentes comportamientos quimicos

y grados de incompatibilidad: en especifico, el radio iénico disminuye
desde las REE de menor niimero atémico (Light REE, LREE) hasta las

REE de mayor nimero atémico (Heavy REE, HREE) (figura 1.2.8).
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Por tener alta carga y gran tamafio, U, Th y las LREE son muy incompati-
bles. En cambio, Y y las HREE son solo moderadamente incompatibles, ya
que su radio i6nico les permite acomodarse en la estructura cristalina de
algunos minerales, como el granate. Asimismo, Eu*? puede acomodarse
en la estructura de la plagioclasa (figura 1.2.9).

Figura1.2.9

Visualizacion del comportamiento de los elementos traza
en diagramas multielementales

Diagramas de REE
Para ilustrar la variaciéon sistematica en el comportamiento de las REE en

lasrocas igneas, se suelen graficar las abundancias relativas de dichos
elementos en funcién del nimero atémico. En general, la concentracion
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absoluta de los elementos tiende a disminuir al aumentar el niimero
atémico por la manera en la que estos fueron creados; asimismo, la
abundancia de elementos con niimero atémico par en el sistema solar

es mayor que la de elementos impares. Por estas razones, al graficar las
concentraciones absolutas de las REE en el diagrama multielemental,

se produciria un patrén en zigzag dificil de interpretar. Normalizando

las abundancias de REE respecto a los valores de REE de un material de
referencia, se eliminan los efectos relacionados con la nucleosintesisy

la estabilidad nuclear, y se genera un patrén de variacion elemental mas
claro, que facilita la interpretacién y la comparacion entre diferentes tipos
derocas (figura 1.2.10). En general, las abundancias relativas de REE de las
rocas igneas se obtienen normalizando respecto a los valores de REE de las
condritas, pues su composicioén se considera la mdas representativa de la
composicion del sistema solar y del manto primitivo.

Figura 1.2.10
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Diagramas de los elementos incompatibles

Para ilustrar la variacion sistematica en el comportamiento de los
distintos grupos de elementos traza en las rocas igneas, se suelen graficar
las abundancias relativas de dichos elementos en funcién de su grado

de incompatibilidad (en este caso, las abundancias se normalizan con
respecto a los valores estimados para el manto primitivo; figura 1.2.11).
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En especifico, los elementos se disponen en orden de incompatibilidad
decreciente, por lo que los elementos a la izquierda son los mas incompa-
tibles (tienden a enriquecerse en el liquido magmatico durante procesos
de fusion o cristalizacion), mientras que los elementos a la derecha

son los menos incompatibles (podrian incorporarse en la estructura de
algunos minerales, como el granate).

Figura 1.2.11
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1.2.4 Distribucion de los elementos traza
en sistemas igneos

El coeficiente de particion

El coeficiente de particiéon de un elemento traza (D) describe cémo se
distribuye dicho elemento entre las fases de un sistema magmatico en
equilibrio. D=C,/C,, donde C; es la concentracién del elemento en la
fase sélida y C; su concentracion en la fase liquida (figura 1.2.12).
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COEFICIENTE DE PARTICION D = C/C,

elemento compatible

(¢.>¢)

Figura 1.2.12

elemento incompatible

(¢.<0)

El coeficiente de particién permite definir de manera cuantitativa si un
elemento es compatible o incompatible. En especifico, los elementos
compatibles son los que presentan D > 1 (tienden a concentrarse en la fase
solida, por lo que Cg > (), mientras que los incompatibles se caracterizan
por D<1 (se concentran en el liquido, por lo que Cy< (). Dado que el coefi-
ciente de particién de un elemento puede variar notablemente depen-
diendo de la fase solida considerada (por ejemplo, Ni es compatible con
el olivino e incompatible con el feldespato potasico), para evitar confu-
sién se suele considerar un elemento como compatible si tiene afinidad
por los minerales de las rocas maficas y ultramaficas (por ejemplo, Ni se
considera un elemento compatible).

Los principales pardmetros que controlan la compatibilidad de un
elemento con un mineral son el radio i6nico y la carga (figura 1.2.13). De
manera particular, un elemento se considera compatible con un mineral
si presenta una carga y un radio iénico muy similares a los de los consti-
tuyentes mayores de dicho mineral. Los elementos traza que presentan la
misma carga iénica de los elementos mayores presentes en un mineral,
pero diferente tamafio, se consideran incompatibles con dicho mineral
porque su ingreso en la red cristalina determinaria una deformaciéon
estructural. Asimismo, si un elemento traza presenta el mismo tamafio
de algtin constituyente mayor de un mineral, pero diferente carga iénica,
se considera incompatible debido a que la sustitucién produciria un
desbalance de carga energéticamente desfavorable.
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Figura 1.2.13
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Otro importante parametro que gobierna la particién de los elementos

traza entre la fase sélida y liquida es la composicién del magma (figura

1.2.14). Por lo general, los elementos que son tipicamente incompatibles
en sistemas maficos suelen presentar D > 1 en sistemas silicicos.

Figura 1.2.14
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tiendan a concentrarse en fases sdlidas, volviéndose compatibles
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El coeficiente de particion global

El coeficiente de particién global (Bulk D) es un niimero que permite
identificar el grado de compatibilidad o incompatibilidad de un elemento
en una roca, en funcién de los minerales que esta contiene y de sus
proporciones: Bulk D =2D;-W;, donde D; es el coeficiente de particién del
elemento considerado en cada mineral i de la roca y W; es la fraccién en
peso del mineral i en la roca.

1.2.5 Distribucion de los elementos traza durante
la fusidn y la cristalizacion

Para poder utilizar los elementos traza como herramientas petrogenéticas,
es necesario evaluar de qué manera los procesos de fusién y cristalizacién
afectan sus abundancias en los liquidos magmaticos y en los minerales
coexistentes.

Enseguida, se presentan algunas ecuaciones sencillas para modelar el
comportamiento de los elementos traza en diferentes escenarios de fusion
y cristalizacién magmatica.

Fusion en equilibrio

En el modelo de fusién en equilibrio, el fundido permanece en equilibrio
con el residuo sélido hasta que alcance una cantidad critica que le permita
separarse y ascender como un sistema independiente (figura 1.2.15).

Si definimos como F el grado de fusién (es decir, la fraccién de fundido gene-
rado), entonces C;/Cy=1/ [F +D-(1- F)], donde C; es la concentracién del
elemento considerado en el fundido parcial, Cy su concentracién en la roca
fuente y D su coeficiente de particion (figura 1.2.15). Esta ecuacion describe
el empobrecimiento/enriquecimiento de un elemento en el fundido con
base en su grado de compatibilidad y en el porcentaje de fusion.
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Figura 1.2.15

FUSION EN EQUILIBRIO

residuo sélide  fundido

e

& L ’

roca fuente

por el balance de masa, C, = C-F + C+(1 - F)
€y = CF+ DCo(T - F)
Co = Co[F+ D(1-F)]
C/7C, = T/[F+ D(T=F)]

= D¢,

grado de fusién

Alinicio de la fusién (es decir, cuando F es proximo a 0), C;/Cg tiende a
1/D, es decir, el enriquecimiento de un elemento en fundido es inver-
samente proporcional a su coeficiente de particién (figura 1.2.16). Esto

implica que, a bajos grados de fusién, los elementos compatibles (D > 1)

estdn muy empobrecidos en el fundido, mientras que los elementos mas

incompatibles (D « 1) se enriquecen notablemente. Conforme avanza la

fusion (es decir, conforme F tiende a 1), C;/Cy tiende a 1, lo cual significa
que la composicién del fundido se aproxima a la composicién de la roca
fuente (figura 1.2.16).

Figura 1.2.16
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Por lo general, porcentajes de fusion en equilibrio mayores al 40%
(F>0.4) se consideran poco realistas, debido a que la abundante cantidad
de fundido que se produciria tenderia a separarse del residuo sélido y
ascender.

Cristalizacion en equilibrio

La cristalizacién en equilibrio ocurre cuando un magma y los minerales
que se forman a partir de él permanecen en equilibrio a lo largo de todo
el proceso de solidificacién (figura 1.2.17). Dado que el equilibrio entre
magma y cristales se mantiene a través de un proceso lento como la difu-
sién en estado solido, la cristalizacién en equilibrio solo se lleva a cabo en
un numero limitado de situaciones, como la solidificacién lenta de una
intrusién magmatica.

CRISTALIZACION EN EQUILIBRIO

magma parental liquido residual

Figura 1.2.17

G

cristal

por el balance de masa, C, = C-X + C-(7 - X)
C, = DC-X+C(T-X) \
C, = C[DX + (7T -X)]

C/Cy = /DX + (T - X)]

= D]

grado de

cristalizacion

Si X es el grado de cristalizaciéon del magma (la fraccién de cristales gene-
rados), entonces C;/Cy=1/[D- X +(1-X)], donde C; es la concentracién del
elemento considerado en el liquido residual, Cy su concentraciéon en el
magma parental y D su coeficiente de particién (figura 1.2.17). Esta ecua-
cién describe el empobrecimiento/enriquecimiento de un elemento en

el liquido residual, en funcién del grado de compatibilidad y del grado de
cristalizacion.
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Conforme avanza la cristalizacién (es decir, conforme X tiende a 1), C;/Cq
tiende a1/D, lo cual significa que el enriquecimiento de un elemento en
elliquido residual es inversamente proporcional a su coeficiente de parti-
cion. Esto implica que, durante la cristalizacién en equilibrio, los elementos
compatibles (D >1) se empobrecen progresivamente en el liquido residual,

mientras que los incompatibles (D « 1) tienden a enriquecerse (figura 1.2.18).

Figura 1.2.18
1000
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0
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1t T T 1 D70
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grado de cristalizacién (X)

Cristalizacion fraccionada

En la cristalizacion fraccionada, cada cristal que se genera se separa de
inmediato del liquido residual, por lo que solo hay un equilibrio instan-
taneo entre la fase sélida y la liquida (figura 1.2.19). Este proceso ocurre
comunmente en las cdmaras magmaticas, en donde los cristales que se
forman se separan y se acumulan progresivamente en el piso del reser-
vorio, por lo que no pueden reaccionar con el liquido residual para resta-
blecer el equilibrio.

En este caso, la abundancia de los elementos traza en el liquido residual
estd gobernada por la ecuacién C;/Cy = (1-X)P-1),
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Conforme avanza la cristalizacién (X tiende a 1), la concentracién de los
elementos compatibles (D > 1) tiende a cero, mientras que la concen-
tracion de los elementos incompatibles (D « 1) tiende a infinito (figura
1.2.20). Por un lado, es cierto que los elementos traza compatibles tienen

concentraciones que se aproximan al cero en magmas muy diferenciados.

Sin embargo, el enriquecimiento extremo en elementos incompatibles
previsto por el modelo de cristalizacién fraccionada ocurre raramente,
pues sabemos que al incrementar el grado de cristalizacién fraccionada
y el contenido de silice en el liquido residual, aumenta también el coefi-
ciente de particién de los elementos, lo que limita su enriquecimiento
en el magma.

Figura 1.2.20
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1.3 1ISOTOPOS RADIOGENICQS EN SISTEMAS
MAGMATICOS

En este capitulo se analizaran los mecanismos y principios basicos del
decaimiento radiactivo, un fenémeno natural mediante el cual un is6topo
inestable o radiactivo se transforma en un isétopo mas estable o radiogé-
nico. Asimismo, se examinaran las caracteristicas y el comportamiento
de los principales sistemas de is6topos radiogénicos como herramientas
clave para el estudio geoquimico-petrogenético de la Tierra silicatada.

De hecho, los productos del decaimiento no solo permiten determinar

la edad de las rocas y eventos magmaticos, sino también entender como
han evolucionado en el tiempo geoldgico las caracteristicas quimicas de
las rocas mantélicas y corticales.

1.3.1Is6topos estables y radiactivos

Cada elemento de la tabla periédica se caracteriza por tener un nimero
constante de protones en el ntcleo, indicado con Z; por ejemplo, todos los
atomos de carbono tienen Z=6. Dado que los neutrones no tienen carga,
la cantidad de neutrones en el nticleo de un elemento (indicada con N)
puede variar sin que sus propiedades quimicas resulten afectadas; por
ejemplo, en el &tomo de carbono, N puede variar de 6 a 8. Los atomos de
un elemento que presentan el mismo valor de Z, pero diferente conte-
nido de N (y por ende diferente nimero de masa A =N+ Z) se denominan
isotopos de dicho elemento.

El nimero de protones y neutrones de un atomo o nucleido suele indi-
carse con lanotacién 4,X, donde X es el simbolo del elemento, el subindice
Z es el nimero de protones y A es el numero de masa del is6topo conside-
rado; por ejemplo, los tres isétopos naturales del carbono se indican como
12.C,13,C y 4,C. Dado que los is6topos de un mismo elemento presentan
un valor constante de Z, el subindice se puede omitir (*C,3C y ().

Aunque los is6topos de un elemento presentan las mismas propiedades
quimicas, el nimero de neutrones en el nicleo puede afectar
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su estabilidad. Por esta razén, en la naturaleza existen isotopos estables
e isotopos inestables o radiactivos. Al ser inestables, los isétopos radiac-
tivos tienden a transformarse en otros nucleidos mas estables mediante
un proceso espontaneo llamado decaimiento radiactivo. Los isétopos
radiactivos se denominan comtinmente isétopos padres, mientras que
los nucleidos producidos por el decaimiento radiactivo se conocen como
isétopos radiogénicos o is6topos hijos.

Enla figura1.3.1, se grafican los is6topos conocidos con base en su
numero de neutrones y de protones. De los ~1700 nucleidos conocidos,
solo ~430 ocurren de manera natural (la mayoria son tan inestables que
decaen en un tiempo extremadamente rapido y ya se han extinguido), y
de estos solo ~200 son estables. Los is6topos estables se grafican a lo largo
de una zona denominada valle de estabilidad. Por valores de Z < 20, el
valle de estabilidad se desarrolla de manera paralela a la diagonal N=7, es
decir, los nucleidos mas estables son los que presentan un mismo nimero
de protones y neutrones. En cambio, por valores de Z > 20, el valle de esta-
bilidad se separa progresivamente de la diagonal N=7, desarrollandose
hacia el &rea donde N/Z > 1. Esta tendencia indica que, al incrementar Z,
se necesita un mayor nimero de neutrones para contrarrestar la fuerza
repulsiva entre los protones, prevenir la fragmentacién de los ntcleos y
asi garantizar la estabilidad de los nucleidos.

H

760 L Fb (Z = 82) es el elemento mas

pesado con isétopos estables

~ 140 | \
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mw | 720 I
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1.3.2 Mecanismos de decaimiento radiactivo

El decaimiento radiactivo, es decir, la transformacién espontanea de un
isotopo radiactivo en un isétopo radiogénico, ocurre principalmente a
través de cuatro mecanismos (figura 1.3.2): decaimiento a, decaimiento 3,
captura electrénica y fisién nuclear. De manera frecuente, estos procesos
son acompafiados por la emisién de energia en forma de rayos-y.

Figura 1.3.2
CAPTURA ELECTRONICA
2 el oo Th ‘He 7 Be (L electrén
P pv
—> —

rayo- 9am ma

rayo-gamina

FISION NUCLEAR

BETA NEGATIVO

] negatran 23592() .
:4b T 7N /
% rayo-gamma -
energia
BETA FOSITIVO positrén \ NG
:os ¢ ""5 B / protén
- rayo-gamma 135
neutrén cBa

El decaimiento a consiste en la emisién de una particula a desde el
nucleo del isétopo radiactivo. Una particula a esta conformada por dos
protonesy dos neutrones, es decir, es un ntcleo de helio. En el isétopo
radiogénico producido por decaimiento @, tanto N como Z disminuyen
2 unidades respecto a los valores del isétopo radiactivo, por lo que el
numero de masa disminuye 4. Un ejemplo es el decaimiento a de
238,,U que produce 2344 Th.

El decaimiento [3 puede llevarse a cabo de dos maneras diferentes (-
y B+), dependiendo de la proporcién relativa entre protones y neutrones
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en el nucleo del is6topo padre. Los isétopos radiactivos que presentan un
exceso de neutrones (N/Z >1) sufren un decaimiento 3-, mediante el cual
un neutrén se transforma en protén a través de la emisién de un negatron
(particula -, idéntica en carga y masa a un electrén extranuclear). El
decaimiento 3- produce un isétopo radiogénico en el cual N disminuye
1,Zaumenta 1, mientras que el nimero de masa se mantiene idéntico al
del is6topo padre. Un ejemplo es el decaimiento - de *5C que produce
14.N. Por otra parte, los isétopos radiactivos pobres en neutrones (N/Z<1)
sufren un decaimiento 3+ mediante el cual un protén se transforma en
neutrén a través de la emisiéon de un positréon (particula B+, idéntica en
masa a un electrén extranuclear, pero con carga positiva). El decaimiento
B+ produce un isétopo radiogénico en el cual N aumenta 1, Z disminuye

1, mientras que el nimero de masa se mantiene analogo al del is6topo
padre. Un ejemplo es el decaimiento B+ de 19 C para formar %5 B.

El decaimiento por captura electronica involucra la captura de un elec-
trén que orbita alrededor del nticleo y la transformacién de un protén en
neutrén. En el isétopo radiogénico, N aumenta 1, Z disminuye de 1, mien-
tras que el nimero de masa se mantiene analogo al del isétopo padre.
Un ejemplo es la captura electrénica de 7,Be para formar ’sLi.

La fision nuclear es un proceso mediante el cual el nticleo de un isétopo
padre se divide en dos 0 mas ntcleos de isétopos hijos. Este proceso es
muy raro en la naturalezay solo involucra a is6topos muy pesados como
238(, 235U y 232Th. Para contrarrestar las fuerzas de repulsion electrostatica
entre sus numerosos protones, los ntcleos de los isétopos pesados tienden
aoscilar y a cambiar continuamente de forma; en ocasiones, sin embargo,
la repulsion es tan fuerte que rebasa la fuerza de cohesion del nucleo, indu-
ciendo su fragmentacién, y la liberacién de una cantidad extraordinaria de
energia. Dado que la relaciéon N/Z tiende a incrementarse con el nimero
atomico, los isétopos pesados son en general muy ricos en neutrones; por
estarazon, cuando estos se fragmentan, tienden a producir isétopos hijos
que también presentan un exceso de neutronesy que, por ende, son ines-
tables. Esto hace que los is6topos hijos experimenten una serie de decai-
mientos 3- que llevan a la formacién de nicleos estables mediante

la conversién de los neutrones en exceso en protones.
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1.3.3 El decaimiento radiactivo y la ecuacion
fundamental de los sistemas isotopicos

El decaimiento radiactivo no es un proceso instantaneo, sino que se lleva
a cabo a una tasa que depende de la naturaleza y del grado de inestabi-
lidad del is6topo radiactivo. La ecuacion basica del decaimiento radiac-
tivo indica que dN/dt=-A-N, donde dN/dT es la tasa de decaimiento (es
decir, el nimero dN de is6topos radiactivos que decaen en el tiempo dt),

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

N es el nimero de is6topos radiactivos y A es una constante de decai-
miento, que expresa la probabilidad de que un nucleo radiactivo decaiga
en el tiempo dt. El signo negativo en el término a la derecha de la ecua-
cion indica que, conforme N disminuye por efecto del decaimiento,
también la tasa de decaimiento se reduce.

Reorganizando e integrando la ecuacién basica del decaimiento isoto-
pico (véase el bloc de notas 1.3.1), se obtiene N=Nj-e™t, donde N; es el
numero de isétopos radiactivos inicialmente presentes en el sistema. Esta
ecuacién indica que, por efecto del decaimiento, el niimero de isétopos
radiactivos presentes en un sistema disminuye en el tiempo de manera
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Sien cada momento la tasa de decaimiento es proporcional al numero de
isétopos padres presentes en un sistema, esto significa que una propor-
cion constante de los isétopos padres que se van quedando en el sistema
decae en un periodo de tiempo fijo. Por ejemplo, la mitad de los isétopos
radiactivos en una muestra decaen en cierto intervalo de tiempo; suce-
sivamente, la mitad de los dtomos radiactivos que quedan en el sistema
decaen en un intervalo de tiempo andlogo, y asi sucesivamente (figura
1.3.3). Con base en esta consideracion, se define el tiempo de vida
media (T1/2) como el tiempo necesario para que decaiga la mitad de los
isétopos radiactivos presentes en un sistema. Si un sistema de manera
inicial contiene Ny atomos radiactivos, T1/2 corresponde al tiempo en
el cual N=N,/2. Sustituyendo este valor de N a la ecuacién previamente
obtenida, resulta Ng/2=Ng-e™ T2 porlo que T1/2=(In2)/A=0.693/\
(presenta un valor constante en cada sistema isotépico).

El decaimiento de un isétopo radiactivo produce un isétopo radiogé-
nico. El nimero de isétopos radiogénicos (R) derivados del decaimiento
se obtiene restando al numero de isétopos radiactivos inicialmente

presentes en un sistema el niimero de isétopos radiactivos que quedan en

eltiempot: R=Ny-N.SiN=Nj-e™t entonces No=N-e*'t porloqueR
puede expresarse como R=N-ert~N=N- (e’ t-1). Esta ecuacion indica

que el nimero de isétopos radiogénicos presentes en un sistema aumenta

en el tiempo de manera exponencial en relaciéon con el progresivo decai-
miento de los isétopos padres (figura 1.3.3).

Al momento de su formacioén, es posible que un sistema contenga cierto
numero de is6topos Ry que no se hayan derivado del decaimiento radiac-
tivo de N. Con base en esta consideracion, se obtiene la ecuacion funda-
mental de los sistemas isotopicos, que permite describir de manera mas
correcta la composicién isotdpica de un sistema: R=Ry+N- (e’ t~1). En

especifico, la ecuacién indica que la cantidad de R presente en un sistema

esigual a la cantidad de R no radiogénico originalmente presente en
dicho sistema (Ry) mas la cantidad de R radiogénico producido por el
decaimiento de N; este Gltimo se incrementa en el tiempo a una tasa que
depende de la abundancia de N en el sistema.
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Por convencion, la composicion de isétopos radiogénicos de una roca se
indica con larelaciéon R/R*, donde R* es un isétopo estable no radiogé-
nico del elemento. Por lo tanto, normalizando los términos de la ecuacién
fundamental de los sistemas isotopicos con respecto a R*, se obtiene
R/R*=(R/R¥*)g+(N/R*)- (eMt-1).

1.3.4 Los principales sistemas de isotopos
radiogeénicos

Enseguida se describiran las caracteristicas de los principales sistemas de
isétopos radiogénicos utilizados para el estudio de los sistemas magma-
ticos (tabla 1.3.1), se considerara su uso para fines geocronolégicos y se
analizara la informacién que proporcionan sobre la petrogénesis y evolu-
cién quimica de los reservorios silicatados de la Tierra (figura 1.3.4).

Tabla 1.3.1

FADRE| HIJO DECAIMIENTO  LAMEDA VIDA MEDIA RELACION
“Rb “Sr beta negativo 1:42:710" a' 48707 a T Sr/ % 5r

“5m ““Nd  alfa 6-54-70% &' 1-06-10" a  ""Nd/™**Nd
28y *%®Pb  alfa 7-55-10° a' 4-4710° a  “°Pbr**Pb
iy *’Pp  alfa 9-86-710" a' 7:07:10° a  *’Pb/**Pb
LTh **Pb o alfa 4-95.70" &' 1-4-710° a 2% Pps %% Ph
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Figura 1.3.4
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El sistema Rb-Sr involucra el decaimiento - del is6topo radiactivo 8’Rb
para formar el isétopo radiogénico 8’Sr. Dado que &7Sr es un isétopo
estable presente en todas las rocas que contengan estroncio, su cantidad
en una roca reflejara la cantidad de 87Sr originalmente existente en el
sistema (87Srg), mas la cantidad de 8Sr radiogénico producido por el
decaimiento de 87Rb; este tltimo se incrementa en el tiempo a una tasa
que depende de la abundancia de 87Rb en el sistema.

Por convencion, la composicion isotépica de Sr de una roca se indica
con la relacién 87Sr/86Sr, donde 86Sr es un is6topo estable no radiogénico
del elemento. Aplicando la ecuacién fundamental de los sistemas
isotépicos al sistema Rb-Sr, y normalizando respecto a 8Sr, se obtiene
87Sr/86Sr = (87Sr/86Sr), +87Rb/86Sr - (e t-1), donde 87Sr/86Sr es la relacion
isotépica actual de una roca, (87Sr/86Sr), su composicion isotépica inicial
(la que tenfa al momento de su formacién), 8’Rb/86Sr la relacién padre/
hijo actual de laroca, Ala constante de decaimiento del sistema Rb-Sr
(1.42-10 M1 a1 yteslaedad delaroca. SiA-t < 0.1, (ert-1) ~A-t, por lo
tanto, para sistemas igneos de edad inferior a 70 Ga (como es el caso de
los sistemas terrestres), la ecuacién puede simplificarse a 87Sr/#6Sr

= (87Sr/86Sr), + (87Rb/86Sr) - A - t.

En un diagrama de 87Sr/86Sr contra 8’Rb/86Sr, la ecuacién funda-

mental del sistema isotépico Rb-Sr representa una recta, denominada
isocrona Rb-Sr, cuya pendiente es proporcional al tiempo (recta del tipo
y=yo+m-Xx, donde y, es la interseccién con el eje yy m=A-t). Esto signi-
fica que, si se grafican en dicho diagrama los datos obtenidos de mine-
rales comagmaticos separados de una misma muestra (es decir, minerales
que se formaron a partir del mismo magma, en el mismo tiempo, con la
misma composicién isotépica inicial de Sr, pero con diferentes relaciones
Rb/Sr), estos definen una isocrona cuya intersecciéon con el eje de las
ordenadas proporciona el valor de (87Sr/86Sr), y cuya pendiente permite
calcular la edad de la muestra (figura 1.3.5).
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Por otra parte, en un diagrama de 87Sr/86Sr contra tiempo, la ecua-

ci6n 87Sr/86Sr = (87Sr/86Sr), + (87Rb/86Sr) - A - t representa una recta que
describe cémo varia en el tiempo la composicién isotépica de Sr de un
sistema, en funcién de su relacién 87Rb/86Sr [recta del tipo y =yo+m - X,
donde m = (87Rb/86Sr) - A]. Como ejemplo, en la figira 1.3.6 se muestra

el diagrama de evolucién isotépica de Sr de la Tierra silicatada (o manto
primitivo) y de los principales reservorios que se han desarrollado a partir
de ella (el manto empobrecido y la corteza continental).

Figura 1.3.6
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Considerando que, al momento de su formacién, todos los materiales

del sistema solar debieron presentar una composicioén isotépica de Sr
uniforme, la relacion (87Sr/86Sr), de la Tierra silicatada se asume anéaloga
ala calculada a partir del anélisis de los meteoritos (~0.69898). Una vez
que se formé el manto primitivo, su composicién isotdpica de St empez6
aincrementarsey evolucionar a lo largo de una recta con pendiente
proporcional a su relacion 8’Rb/8Sr (~0.075). Si la Tierra silicatada se
hubiese comportado como un sistema cerrado a lo largo de sus ~4.55

Ga de historia, la composicién isotépica de Sr que tendria actualmente

se podria calcular sustituyendo en la ecuacién fundamental del sistema
isotépico Rb-Sr los valores numéricos correspondientes a cada término
(87Sr/86Sr=0.69898 +0.075-1.42-107-4.55-109=0.70383). Sin embargo,
sabemos que, a lo largo de su historia, el manto primitivo ha experi-
mentado episodios de fusién parcial que han producido una corteza
continental enriquecida en elementos incompatibles (es decir, con altas
relaciones Rb/Sr) y un manto residual empobrecido en elementos incom-
patibles (con bajas relaciones Rb/Sr).

Enlafigura 1.3.6 se indica un hipotético evento de fusién que afect6 el
manto primitivo hace 3.8 Ga. El proceso de fusién generd un magma
enriquecido en Rb, cuya composicién isotopica empezd a evolucionar a lo
largo de una recta con pendiente mayor respecto a la del manto primitivo;
por otra parte, el empobrecimiento en Rb del manto residual determiné
una evolucién isotépica de dicho reservorio a lo largo de una recta con
pendiente menor respecto a la de la Tierra silicatada. En consecuencia,
actualmente las rocas de la corteza continental presentan composiciones
isotdpicas de Sr muy enriquecidas, mientras que el manto se caracteriza
por tener relaciones 87Sr/86Sr mas bajas respecto a las que tendria hoy el
manto primitivo.

Aunque en la figura 1.3.6 solo se ilustra un tinico episodio de formacién
cortical, sabemos que la generaciéon de la corteza continental ha sido un
proceso continuo; por lo tanto, es mas probable que la composicién isoté-
pica del manto haya evolucionado a lo largo de una linea con pendiente
progresivamente menor para asi formar un patrén céncavo hacia abajo
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(al aumentar el grado de fusion, el empobrecimiento de Rb en el manto
residual y la disminucién de su relacién Rb/Sr serian progresivamente
menos marcados).

El sistemma Sm-Nd

Smy Nd son elementos de las tierras raras ligeras. Ambos son incompa-
tibles; sin embargo, Nd presenta un radio iénico ligeramente mas grande
que Smy, por lo tanto, es mas incompatible. Esto implica que, durante

los procesos de fusién o cristalizacién magmatica, la fase liquida tiende a
enriquecerse de manera preferente en Nd y con ello desarrollar bajas rela-
ciones Sm/Nd. Ademas, Sm y Nd son inmoviles en fluidos acuosos, por lo
que sus concentraciones en las rocas no estan afectadas por procesos de
meteorizaciéon quimica y metamorfismo.

El sistema Sm-Nd involucra el decaimiento a del isétopo radiactivo #7Sm
para formar el isétopo radiogénico 3Nd. Dado que *3Nd es un isétopo
estable presente en todas las rocas que contengan neodimio, su cantidad
en una roca reflejara la cantidad de *3Nd originalmente existente en el
sistema (*3Nd,), més la cantidad de 3Nd radiogénico producido por el
decaimiento de 7Sm; este tltimo incrementa en el tiempo a una tasa
que depende de la abundancia de ¥”Sm en el sistema.

Por convencién, la composicién isotépica de Nd de una roca se indica con
la relacién 3Nd/*4Nd, donde *4Nd es un isétopo estable no radiogénico
del elemento. Aplicando la ecuacion fundamental de los sistemas isot6-
picos al sistema Sm-Nd, y normalizando respecto a 4Nd, se obtiene:

143N\ /144N = (43Nd /4Nd), +147Sm/14Nd - (eMt-1), donde 43Nd/#4Nd
eslarelacion isotépica actual de una roca, (*3Nd/*4Nd), su composicién
isotopica inicial (la que tenia al momento de su formacién), *#7Sm/4Nd
larelacién padre/hijo actual de la roca, A la constante de decaimiento del
sistema Sm-Nd (6.54-107'?a™!) y t es la edad de la roca. Para sistemas con
edad inferiora1.5-10% a, la ecuacién puede simplificarse a ***Nd /**4Nd =
(43Nd/™4Nd), + (47Sm/14Nd) - \ - .
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En un diagrama de *3Nd/*4Nd contra *7Sm/¥3Nd, la ecuacién funda-
mental del sistema isotépico Sm-Nd representa una recta, denominada
isocrona Sm-Nd, cuya pendiente es proporcional al tiempo (recta del
tipoy=yg+m-x, donde yy es laintersecciéon con el ejey ym=A-t). Esto
significa que, si en dicho diagrama se grafican los datos obtenidos de
una secuencia de rocas volcanicas comagmaticas (es decir, rocas que se
formaron a partir de la misma fuente, en el mismo tiempo, con la misma
composicién isotdpica inicial de Nd, pero con diferentes relaciones
Sm/Nd), estos definen una isocrona cuya intersecciéon con el eje de

las ordenadas proporciona el valor de (¥3Nd/*4Nd), y cuya pendiente
permite calcular la edad de las muestras (figura 1.3.7).
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Por otra parte, en un diagrama de **3Nd/*4Nd contra tiempo, la ecuacién
43Nd/M4Nd = (M3Nd /44Nd) + (47Sm /*4Nd) - A - t representa una recta que
describe cémo varia en el tiempo la composicién isotépica de Nd de un
sistema, en funcién de su relacion *¥7Sm/*4Nd [recta del tipo y=yo + m - X,
donde m = (*’Sm/*4Nd) - A]. Como ejemplo, en la figura 1.3.8 se muestra el
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diagrama de evolucién isotépica de Nd del manto primitivo y de los prin-
cipales reservorios que se han desarrollado a partir de él (manto empobre-
cidoy corteza continental).

Figura 1.3.8
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Considerando que, al momento de su formacién, todos los materiales

del sistema solar debieron presentar una composicion isotépica de Nd
uniforme, la relacion (¥3Nd/*4Nd), de la Tierra silicatada se asume
analoga a la de las condritas (Chondrite Uniform Reservoir, CHUR). Una

vez que se formo6 el manto primitivo, su composicién isotépica de Nd
empez6 a incrementarse, evolucionando a lo largo de una recta con
pendiente proporcional a la relacién 7Sm /44Nd del CHUR. Si la Tierra
silicatada se hubiese comportado como un sistema cerrado a lo largo de
toda su historia, su composicién isotdpica de Nd actual seria andloga a

la del CHUR hoy (~0.512638). Sin embargo, sabemos que, a lo largo de su
historia, el manto primitivo ha experimentado episodios de fusién parcial
que han producido una corteza continental enriquecida en elementos
incompatibles (es decir, enriquecida en Nd y con bajas relaciones Sm/Nd)
y un manto residual empobrecido en elementos

incompatibles (con altas relaciones Sm/Nd).
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Enlafigura1.3.8 se indica un hipotético evento de fusién que afect6 el
manto primitivo hace 3.5 Ga. El proceso de fusién generé un magma mas
enriquecido en Nd respecto al Sm, cuya composicién isotépica empezo

a evolucionar a lo largo de una recta con pendiente menor respecto a la
del manto primitivo; por otra parte, el mayor enriquecimiento en Sm
respecto al Nd en el manto residual determiné una evolucién isotépica
de dicho reservorio a lo largo de una recta con pendiente mayor respecto
aladelaTierra silicatada. En consecuencia, actualmente lasrocas de la
corteza continental presentan relaciones isotépicas de Nd muy bajas,
mientras que el manto se caracteriza por tener composiciones isotdpicas

de Nd mas radiogénicas respecto a las que tendria hoy el manto primitivo.

La composicién isotépica de Nd de las rocas se reporta a menudo con la
notacién eNd, la cual mide qué tanto se desvian los valores isotépicos
de Nd de dichas rocas con respecto a los valores del manto primitivo

(y del CHUR): eNd = [(*3Nd/***Nd)/ (*3Nd /***Nd)cpyr —1] - 10% eNd es
un numero de uno o dos digitos, mas facil de interpretar respecto a los
numeros de cinco o seis digitos con los que se expresan las relaciones
143Nd/™“4Nd. En especifico, los valores de eNd identifican de manera
inmediata si una muestra es mas enriquecida (valores positivos) o mas
empobrecida (valores negativos) en isétopos de Nd respecto al manto
primitivo, y esto es particularmente Gitil porque permite reconocer sila
roca tiene un origen mantélico o cortical.

El sistema U-Th-Pb

Uy Th son elementos muy incompatibles, mientras que Pb es relativa-
mente menos incompatible. Esto implica que, durante los procesos de
fusién o cristalizacién magmatica, la fase liquida tiende a enriquecerse
en Uy Th, desarrollando altas relaciones U/Pb y Th/Pb. El torio es un
elemento insoluble, mientras que uranio y plomo son moéviles en fluidos,
por lo que los procesos de intemperismo y metamorficos pueden alterar
sus concentraciones en las rocas.
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El sistema U-Th-Pb involucra el decaimiento de tres isétopos radiactivos
(238U, 23°U y 232Th) para formar tres diferentes isétopos radiogénicos del
plomo (2%6Pb, 207Ph y 208Ph). Dado que 206Pb, 207Pb y 298Pb son isdtopos
estables presentes en todas las rocas que contengan plomo, su cantidad
en una roca reflejard la cantidad de 2°°Pb, 207Pb y 208Pb originalmente
existentes en el sistema (2%°Pby, 207Pb,, y 298Pb,,), més la cantidad de 2%°Pb,
207Ph y 208Ph producidos por el decaimiento de 238U, 235U y 232Th; estas
ultimas cantidades se incrementan en el tiempo a una tasa que depende
de la abundancia de 238U, 23°U y 232Th en el sistema.

Por convencién, la composicioén isotépica de Pb de una roca se indica
con las relaciones 206Pb /204Pb, 207Ph /204Ph y 208P], 204Ph, donde 2°4Pb

es el tinico is6topo estable no radiogénico del elemento. Cada sistema
de decaimiento esta descrito por una ecuacién independiente:
206pp / 204Ph = (206Ph /204Phy) , + 238J/ 204P . (eN238-t_ 1) 207D /204P,

= (207Pb / 204Pb),, + 235U/ 204Pb - (e}235-t_1) y 208Pp /204Ph = (208Pp /204Pp),
+232Th /204Ph . (0232t 1), donde 296Pb /204Pb, 207Ph /204P} y 208ph /204p,
son las relaciones isotopicas actuales de una roca, (2°6Pb/204Pb),,

(207Pb /204Pb), y (298Pb/294Pb), sus composiciones isotdpicas iniciales,
238(] /204PD, 235 /204Ph y 232Th /204PD las relaciones padre/hijo actuales,
A las constantes de decaimiento del sistema U-Th-Pb (Ay35=1.55-10"10 a7,
A235=9.86-10710a1y N\y3,=4.95-10 1 a1) y t es la edad de la roca.

En principio, cada una de las tres ecuaciones podria usarse para construir

unaisocronay determinar la edad de una roca. Sin embargo, el método de

lasisocronas U-Pb o Th-Pb es poco utilizado, ya que el caracter mévil de U
y Pb no garantiza que la roca a datar no haya sufrido pérdidas o ganancias
en dichos elementosy esto podria arrojar resultados equivocados.

Una manera de minimizar el problema consiste en combinar las dos
ecuaciones del sistema U-Pb en una Ginica ecuacién (véase el bloc
denotas1.3.2):

(A207Pb /204Pb) / (A206Pb /204Pb) = (1/137.88) - (eM?35°t 1)/ (e}?38-t -1). En
un diagrama de 297Pb /204Pb contra 206Pb /204Pb, esta es la ecuacion de una
recta con pendiente proporcional al tiempo [recta del tipo Ay/Ax=m,
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donde m=(1/137.88) - (e*?35°t-1) /(e}*38-t-1)], es decir, es la ecuaciéon de

una isocrona.

Laisocrona Pb-Pb difiere de las isocronas convencionales en el hecho
de que en su ecuacion no aparecen la relacién isotépica inicial ni la rela-
cién padre/hijo. Esto implica que, si se grafican en dicho diagrama los
datos obtenidos de una serie de muestras cogenéticas (muestras que se
formaron a partir de la misma fuente, en el mismo tiempo, con la misma

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

composicién isotdpica inicial de Pb, pero con diferentes relaciones U/Pb),
estos definen una isocrona, cuya pendiente permite calcular la edad de las
muestras sin conocer el valor actual de la relacién U/Pb ni las relaciones
isotopicas iniciales (figura 1.3.9). Es decir, la edad Pb-Pb no depende del
contenido actual de U de la muestra y, por ende, su valor no esta afectado
por posibles pérdidas de U.
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Una desventaja de la isocrona Pb-Pb es que la ecuacién solo puede resol- =
verse por iteraciones (se debe indicar un valor de la edad, sustituirlo en 5
la ecuacion, calcular la pendiente de la recta, comparar el valor calculado 8

con el observado, proponer otro valor de t, etc.); sin embargo, afortunada-
mente existen algoritmos que permiten alcanzar un alto nivel de preci-
sion después de unas cuantas iteraciones. Otra desventaja de la isocrona



Pb-Pb es que a partir de ella no se pueden determinar las relaciones isoto-
picas iniciales de Pb de un sistema.

Dado que la vida media de 23°U es mucho mas corta que la de 238U, 23°U
decae mas rapidamente; por lo tanto, en un diagrama de 297Pb /294Pb
contra 206Pb /294Pb, la evolucion isotopica de Pb de un sistema sigue
un patrén curvo, cuya trayectoria depende del valor de la relacién

238(J /204Pb (). Consideremos como ejemplo los diferentes cuerpos del

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

sistema solar (figura 1.3.10). Cuando el sistema solar se formé hace 4.55
Ga, tenia una composicién isotépica de Pb uniforme (Pb primordial,
correspondiente a la composicién isotdpica de Pb de la troilita del meteo-
rito del Cafién del Diablo). Podemos asumir que, al momento de su forma-
cién, cada planeta presentaba cierto valor de |, y que dicho valor se ha
mantenido constante en el tiempo (es decir, los planetas en su globalidad
no han experimentado pérdidas o ganancias de Uy Pb alo largo

de su historia).
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Justo después de su formacién, la composicién isotépica de Pb de cada
cuerpo planetario ha empezado a evolucionar a lo largo de un patrén
curvo, definido por cada valor de p. Aunque la composicién isotépica
de Pb de cada cuerpo haya evolucionado de manera independiente, en
cualquier tiempo t las relaciones 207Pb /204Pb y 206Pb /294Ph de cada uno
definen una isocrona Pb-Pb, cuya pendiente corresponde a la edad del
sistema solar en ese tiempo y la cual pasa a través de la composicién del
Pb primordial.

Laisocrona correspondiente a la edad actual del sistema solar se deno-
mina Geocrona (figura 1.3.10).Si un sistema ha experimentado una
disminucién de la relacién U/Pb a lo largo de su historia, por ejemplo,
con relacién a un episodio de fusién parcial, su composicién isotépica de
Pb deberia graficarse a la izquierda de la Geocrona (es decir, hacia valores
mas bajos de 296Pb /204Pb y 207Ph /204Ph), mientras que un incremento

en larelacién U/Pb desplazaria su composicién hacia la derecha (hacia
valores mas altos de 206Pb /204Pb y 207Ph /204Ph)

Dado que U es mas incompatible que Pb, los reservorios terrestres empo-
brecidos en elementos incompatibles ( « U/Pb), como el manto, deberian
graficarse a la izquierda de la Geocrona, mientras que los reservorios
enriquecidos (> U/Pb), como la corteza continental, deberian graficarse
ala derecha. Como ilustra el diagrama en la figura 1.3.11, las rocas de la
corteza continental superior se grafican efectivamente a la derecha de

la Geocrona; sin embargo, la corteza continental inferior se grafica a la
izquierda, mientras que las rocas de origen mantélico, contrariamente
alo esperado, se grafican también a la derecha de la Geocrona, lo cual
indica que la relacién U/Pb del manto se ha incrementado en vez de
disminuir. Este fen6meno es conocido como la paradoja del Pb e implica
que un modelo simple de evolucién manto-corteza, que solo involucra la
transferencia de elementos incompatibles desde el manto a la corteza a
través del magmatismo, es inadecuado para explicar la isotopia de Pb de
las rocas terrestres.
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1.4 GEOQUIMICA DEL MANTO

Al representar el 88% del volumen total del planeta y el 67% de su masa,
el manto es la porcién mas grande de la Tierra. Aunque se encuentra en
una region remota del planeta, este reservorio es extremadamente impor-
tante por diversas razones, por ejemplo, es el principal responsable de la
formacién de la corteza terrestre y los movimientos convectivos que en él
ocurren son los que gobiernan la actividad tecténica, sismica y volcanica
que nos afecta en superficie.

En este capitulo se describiran las principales caracteristicas fisicas,
mineralégicas y composicionales del manto. Asimismo, se empleard la
geoquimica de elementos traza y de isétopos radiogénicos como herra-
mienta para identificar los procesos que ocurren en el manto. Por ultimo,
se analizara de qué manera la generacion y posterior reciclaje de la
corteza terrestre han afectado la evolucién y estructura quimica de este
reservorio.

1.4.1 Métodos directos e indirectos
para el estudio del manto

Las caracteristicas fisicas y quimicas del manto se pueden estudiar de
manera directa, muestreando aquellas regiones en donde se encuentra
expuesto por procesos tectonicos o analizando los xenolitos transpor-
tados en superficie por las erupciones volcanicas. Sin embargo, la mayor
parte de lo que sabemos sobre este reservorio se ha deducido de manera
indirecta.

Los métodos indirectos para el estudio del manto incluyen, por una parte,
el andlisis de la velocidad de las ondas sismicas que permite determinar la
densidad o la elasticidad de los materiales, y por otra, el analisis quimico
de lasrocas volcanicas derivadas de su fusién parcial que permite identi-
ficar los reservorios geoquimicos y las heterogeneidades composicionales
en el manto.
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profundidad (km)

1.4.2 Estructura del manto

Lo que sabemos sobre la estructura y las caracteristicas fisicas del manto
deriva del analisis de la velocidad de propagacién de las ondas sismicas,

la cual depende de la composicién quimica, mineralégica y de las condi-
ciones de presién y temperatura en las que se encuentran los materiales
atravesados.

Las ondas sismicas viajan mas rapidamente a través de materiales mas
densosy, por lo tanto, su velocidad tiende a incrementarse con la profun-
didad; sin embargo, la presencia de materiales parcialmente fundidos, o
de anomalias térmicas que debiliten el comportamiento mecanico de los
materiales, pueden provocar una disminucién de las velocidades sismicas.

En el manto, la identificaciéon de variaciones mayores en la velocidad de las
ondas sismicas (es decir, la identificacién de discontinuidades sismicas)

ha permitido reconocer tres regiones con propiedades fisicas distintas
(figura 1.4.1): manto superior, zona de transicién y manto inferior.

velocidad de las ondas F (km/'s)

5 | 6 Z | & 9 | 10 77| 12 I3 CORTEZA

1 1 1 1 1 1 | I,
F = libostér  forsterita + piroxeno + plagioclasa/espinela
7100 |- mante. ytosferico forsterita + piroxeno + granate
astenosfera
200
MANTO
300 - forsterita + mayorita
SUPERIOR  \
400 |= = forsterita —> wadsleyita - -
\ mayorita —> Ca-perovskita + Mg-ilmenita
500 |- ZONA DE LS wadsleyita —> ringwoodita
600 = TRANSICION
200 I Y= ringwoodita —> bridgmanita + ferropericlasa
r ANTO INFERIOR
§00 = \ bridgmanita + ferropericlasa + Ca-perovskita
900 + \.
2600 =
2700 bridgmanita —> post-perovskita
25800 - capa D’
2900 e
sl . O O O

Figura 1.4.1
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El manto superior se extiende desde la discontinuidad de Mohorovici¢, en
correspondencia de la cual un brusco aumento de las velocidades sismicas
define el limite corteza-manto hasta una discontinuidad mayor identificada
a410 km de profundidad. Esta porcién del manto incluye al manto litos-
féricoy al manto astenosférico. El manto litosférico, acoplado a la corteza
ocednicay continental, forma parte de la litosfera, la capa rigida de la Tierra
en la cual las rocas presentan un comportamiento fragil. En cambio, el
manto astenosférico presenta un comportamiento ductil y esta sujeto a
movimientos convectivos; en esta region, a una profundidad comprendida
entre 100 y 250 km, se registra una atenuacién de la velocidad de las ondas
sismicas, la cual refleja la presencia de una pequefia proporcién de liquidos
magmaticos derivados de procesos de fusion parcial.

La zona de transicion es la porciéon del manto comprendida entre la
discontinuidad de los 410 km y otra discontinuidad mayor reconocida a
660 km de profundidad. En esta region, la velocidad de las ondas sismicas
sufre incrementos abruptos en respuesta a bruscos aumentos de densidad
de los materiales mantélicos.

El manto inferior es la regién del manto delimitada entre la disconti-
nuidad de los 660 km y la discontinuidad de Gutenberg, que define el
limite manto-nucleo a una profundidad de 2900 km. En esta regién,
lavelocidad de las ondas sismicas se incrementa de manera uniforme
hasta una profundidad de 2700 km, para luego disminuir en los tltimos
200 km. Este cambio en las velocidades sismicas permite definir la

capa D", una zona extremadamente heterogénea ubicada en la base del
manto inferior, en la que ocurren profundos cambios en el estado fisico,
densidad, composiciéon y temperatura de los materiales.

1.4.3 Composicion de elementos mayores del manto

La composicién quimica del manto se puede estimar con cierta precision,
integrando la informacién proporcionada por los datos geofisicos con los
resultados obtenidos a partir del estudio petrolégico y geoquimico de las
muestras de rocas mantélicas.
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Los datos de velocidades sismicas indican que la porcién mas superfi-
cial del manto deberia tener una densidad de 3.4 g/cm3. Rocas con esta
densidad se encuentran expuestas ocasionalmente en zonas de colisiéon
(macizos alpinos), zonas de fractura a lo largo de las dorsales mesoocea-
nicas o en la base de los complejos ofioliticos (porciones de litésfera oceé-
nica obducida) y a menudo son acarreadas a la superficie terrestre por

las lavas méficas en forma de xenolitos (figura 1.4.2). Su alta densidad se
relaciona con una composicién ultrabasica, es decir, con altos contenidos
de MgO y FeO a bajos valores de silice. Dichas rocas estan compuestas por
mas del 90% de minerales maficos como olivino, ortopiroxeno y clinopi-
roxeno, y se clasifican como peridotitas (figura 1.4.3).

xenolito del

manto

Figura 1.4.2

roca mafica
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Figura 1.4.3
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A pesar de que las velocidades de las ondas sismicas se incrementan con
la profundidad, las mediciones geofisicas parecen indicar que el manto
mantiene una composicién quimica constante, al menos en términos de
los elementos mayores. Esto implica que las peridotitas pueden conside-
rarse representativas de la composicién global del manto.

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

Enlatabla 1.4.1 se muestra una estimacién de la composicion de
elementos mayores del manto peridotitico; asimismo, en el bloc de
notas 1.4.1 seilustra el procedimiento utilizado para obtener dicha

composicion.
MANTO-PERIDOTITICO o)
D
oxido wt-% 8
Si0, 45-4 =N
ALO, 4-49 E
FeO &1 g_
Tabla 1.4 MgO 36-77 2-
Q
el potasio estd presente CaO 3-65 ;
en trazas en el manto - | Na,0 0-33 Oé
(< 07 wt%) K,0 0-037 g
Cr,0, 0-368 5
MnO 0-136 =
Tio, 0-21 S
NiO  0-24 @
el niquel es un elemento CoO 0-013
mayor (> O wt-%)
PO, 0:2
total 99-8
—
5
o
1.4.4 Composicion mineralogica del manto Y,
g
O~
Las variaciones en la velocidad de las ondas sismicas detectadas en el S
. . . , . 0Q
manto se relacionan con cambios mineralégicos que ocurren en =
respuesta al progresivo incremento de la presion litostatica con la 5
profundidad (figura 1.4.1). S

Las primeras transformaciones mineralogicas que suceden en el manto
involucran la fase de aluminio, usualmente presente en las peridotitas
en porcentajes inferiores al 10%: hasta una profundidad de 30 km,



el manto contiene plagioclasa; entre 30 y 75 km, la fase de aluminio
estable en el manto esla espinela (MgAl,O,), mientras que, a profundi-
dades mayores de 75 km, las peridotitas contienen granate.

La peridotita de granate permanece estable en el manto superior hasta
una profundidad de 300 km; a esta profundidad, el piroxeno y el granate
empiezan a formar una solucién sélida de composicién genérica

M, (M,Si,Al,) Siz0;,, donde M puede estar representado por Mg, Fe o Ca.
En esta fase, denominada mayorita, uno de cada cuatro atomos de Si se
encuentra en coordinacién octaédrica en lugar de la tipica coordinacién
tetraédrica, pues la alta presién comprime los aniones de oxigeno, por
lo que un mayor numero de ellos pueden rodear al catién de silicio. El
proceso de formacién de la mayorita se termina a una profundidad de
460 km y produce un incremento de densidad del 10%.

Enla zona de transicién, la velocidad de las ondas sismicas se incrementa
muy rapidamente en respuesta a cambios estructurales que afectan tanto
el olivino como la mayorita. A 410 km de profundidad, el olivino sufre un
cambio estructural desde la forma tipica de baja presién (olivino a)ala
wadsleyita (olivino 3), que determina un incremento de densidad del 8%;
asimismo, a una profundidad de 500 km, la wadsleyita se transforma en
ringwoodita (olivino y) y adquiere una estructura similar a la de la espi-
nela: este cambio produce un incremento de densidad del 2%.

Deigual manera, en la zona de transicién, parte del Mgy Ca contenidos en
la mayorita empiezan a exsolver para formar CaSiO3 con la estructura de la
perovskita (Ca-perovskita) y MgSiOs con la estructura de la ilmenita (Mg-il-
menita). La proporcién de Ca-perovskita se incrementa con la profundidad
hasta que la mayorita desaparece completamente a 720 km; mientras que la
Mg-ilmenita persiste solo hasta el limite inferior de la zona de transicién.

Alaprofundidad de 660 km, correspondiente al inicio del manto infe-
rior, se registra un rapido aumento de la velocidad de las ondas sismicas,
relacionado con la descomposicion de la ringwoodita para formar ferrope-
riclasa [(Fe,Mg) O] y bridgmanita [(Mg,Fe) SiO3]. La bridgmanita presenta
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una estructura muy compacta, en la cual todos los cationes de silicio se
encuentran en coordinacion octaédrica; esta transformacién produce un
aumento de densidad del 11%.

Se estima que el manto inferior podria estar conformado por el 65-80%
de bridgmanita, el 15-30% de ferropericlasa y el 5% de Ca-perovskita. Aun
no se ha aclarado cémo se acomoda Al,03 en los minerales del manto
inferior. Experimentos recientes sugieren que, entre 660 y 800 km,
podria formarse una fase de aluminio separada, mientras que, a profundi-
dades mayores a 900 km, la bridgmanita podria albergar en su estructura
todo el aluminio disponible. Por otra parte, es probable que todo el Na,O
entre en la estructura de la Ca-perovskita.

Estudios experimentales indican que, a una profundidad de 2700 km,
correspondiente al inicio de la zona D", la bridgmanita adquiere la estruc-
tura de la post-perovskita, en la cual los octaedros de Si se organizan

en capas laminares; dicho cambio estructural lleva a un incremento de
densidad del 1%.

1.4.5 Los reservorios geoquimicos del manto

A pesar de que el manto terrestre tiene una composicién de elementos
mayores relativamente uniforme, existen evidencias de que este
reservorio presenta cierta heterogeneidad quimica, la cual se ha
desarrollado en el tiempo geolégico.

La evidencia mas contundente de la existencia de dominios mantélicos
quimicamente diversos es la variabilidad isotépica de los basaltos ocea-
nicos. Los basaltos ocednicos pueden considerarse como fundidos manté-
licos puros, pues es muy poco probable que interactien con la corteza
ocednica durante el ascenso (es muy delgada y tiene una alta tempera-
tura de fusiéon) y, aunque este fuera el caso, la asimilacién de litologias
maficas no produciria cambios relevantes en su composicién. Por esta
raz6én y puesto que los isétopos de un elemento no se fraccionan durante
procesos de fusién parcial, las variaciones isotdpicas que se registran
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entre los basaltos ocednicos pueden explicarse inicamente invocando la
diversidad isotopica de sus fuentes mantélicas.

Por otra parte, dado que la composicién isotépica de una roca varia en el
tiempo a una tasa que depende de la relacién entre isétopo padre e isétopo
hijo, la variabilidad isotdpica del manto indica que, a lo largo de su historia,
este reservorio ha estado sujeto a una variedad de procesos que han deter-
minado la formacién de dominios con diferentes caracteristicas geoqui-
micas (especificamente, diferentes relaciones isétopo padre/isétopo hijo).

La diversidad geoquimica de los basaltos oceanicos

Los principales contrastes isotépicos se observan entre los basaltos
generados en dorsales mesooceanicas (Mid-Ocean Ridge Basalts, MORB)

y los basaltos de isla oceanica (Ocean Island Basalts, OIB) (figura 1.4.4): en
particular, aunque los datos se sobreponen bastante, los MORB presentan
relaciones isotdpicas de Sry Pb generalmente mas bajas y relaciones
isotépicas de Nd mads altas respecto a los OIB, y ademas sus composiciones
isotépicas son mas uniformes (figura 1.4.4).

Figura 1.4.4
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En algunas dorsales, los basaltos muestran una variabilidad isotépica
considerable (figura 1.4.5): en especifico, los MORB de la dorsal Mesoatlan-
tica que se generan en correspondencia de islas oceanicas como Azores

o Islandia presentan composiciones isotopicas mas enriquecidas. Silos
datos de MORB que se originan en correspondencia de islas ocednicas se
excluyeran de la comparacién entre MORB y OIB, las diferencias entre las
composiciones isotépicas de los dos tipos de basaltos se acentuarian y los

MORB resultarfan ain mas homogéneos; esto sugiere que, cuando lasislas

oceanicas se encuentran en proximidad de las dorsales, el manto que las
construye participa también en la génesis de los MORB.

Figura 1.4.5
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Por lo general, los MORB presentan composiciones isotépicas de Nd mas
altas y de Sr méas bajas respecto a la composicién isotépica estimada
para la Tierra silicatada (figura 1.4.4), lo cual implica que la fuente de los
MORB ha desarrollado en el tiempo relaciones Sm/Nd mas altas y rela-
ciones Rb/Sr mds bajas respecto a las del manto primitivo. Dado que

Rb es mas incompatible que Sry Sm es menos incompatible que Nd,

se puede deducir que, a lo largo de su historia, el manto que genera los
MORB ha experimentado una notable extracciéon de fundidos que lo ha
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empobrecido en elementos incompatibles. Por otra parte, las composi-
ciones isotépicas de los OIB sugieren que la fuente mantélica de estos
magmas ha experimentado un menor empobrecimiento, o incluso

un enriquecimiento, en elementos incompatibles.

El analisis comparativo de los patrones de REE de MORB y OIB permite
confirmar que los dos tipos de basaltos ocednicos derivan de reservorios
mantélicos quimicamente distintos (figura 1.4.6). Los MORB presentan
un empobrecimiento en LREE respecto a las condritas, el cual corrobora
que la fuente de estos magmas esta empobrecida en elementos incom-
patibles; débiles anomalias de Eu, acompafiadas por patrones planos de
las HREE, sugieren una derivacion a partir de un manto relativamente
superficial, como una peridotita de plagioclasa. Por otra parte, el enri-
quecimiento de LREE que caracteriza los OIB confirma que estos magmas
derivan de un reservorio mantélico enriquecido en elementos incompa-
tibles; en estas rocas, patrones fraccionados de HREE reflejan la fusion de
una fuente mantélica profunda, como una peridotita de granate.

Figura 1.4.6
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Los reservorios mantélicos
El manto empobrecido

Los MORB son las rocas igneas mas abundantes en la Tierra; de hecho,

son los principales constituyentes de la corteza ocednica, que se genera
en margenes tecténicos divergentes por el ascenso pasivo y fusiéon por
descompresion del manto. Estos datos sugieren que la fuente de los MORB
podria representar el reservorio mas voluminoso en el manto terrestre.

Las caracteristicas geoquimicas e isotépicas de los MORB indican una
derivacién a partir de una fuente mantélica relativamente homogénea
y extremadamente empobrecida en elementos incompatibles, que se
conoce como manto empobrecido (Depleted MORB Mantle, DMIM).

El empobrecimiento geoquimico del DMM refleja que, en el tiempo geolo-
gico, esta fuente ha estado sujeta a una continua extracciéon de fundidos
en relacién con los procesos de generacién de la corteza terrestre. De los
dos reservorios corticales del planeta, la corteza continental es sin duda
la mas enriquecida en elementos incompatibles. Calculos recientes de
balance de masas, realizados asumiendo que el DMM es el inico reser-
vorio silicatado empobrecido en elementos incompatibles y que la
corteza continental es el solo reservorio que presenta un enriquecimiento
complementario en dichos elementos, indican que el manto empobre-
cido por la segregacién de corteza podria conformar el 70% en volumen
del manto global. Esto permite visualizar al manto como un gran sistema
que en su globalidad esta sujeto a conveccidn, esta relacionado con el
ciclo de las placas tectonicasy esta involucrado en los procesos de genera-
cion de los continentes.

Los dominios mantélicos enriquecidos
El hecho de que la ubicacién del volcanismo activo en las cadenas de islas

ocednicas se mantiene fija por periodos de hasta 100 millones de afios,
la existencia bajo las islas ocednicas de zonas de baja velocidad sismica
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que pueden extenderse hasta la base del manto, asi como el levanta-
miento topografico que a menudo se registra en correspondencia de
lasislas oceanicas, soportan la idea de que los OIB derivan de la fusion
por descompresién de un manto profundo y extraordinariamente
caliente, cuyo ascenso no estd relacionado con los movimientos convec-
tivos asociados a la tectéonica de placas. Estas porciones de manto, que
ascienden por efecto de su alta temperaturay flotabilidad, se denominan
"plumas”; algunas de ellas se originan en la zona heterogénea que corres-
ponde al limite manto-nucleo, mientras que otras podrian ascender desde
profundidades menores por efecto de alguna dinamica activa en el manto
aun poco conocida.

La distribucién de los datos de OIB en los diagramas isotépicos permite
identificar cinco diferentes reservorios mantélicos involucrados en la
génesis de estos magmas (figura 1.4.7). De hecho, en dichos diagramas,
los OIB producidos por diferentes plumas forman arreglos que se irradian
desde un reservorio mantélico comin denominado FOZO (FOcal ZOne)

y tienden hacia otro dominio mantélico, que podria estar representado
por el DMM, el HIMU (HIgh p, donde p=U/Pb), el EM1 0 el EM2 (Enriched
Mantle 1y 2, respectivamente).

Los reservorios mantélicos responsables de la generacion de los OIB
presentan caracteristicas isotépicas contrastantes: el DMM muestra las
relaciones 3Nd/*4Nd maés altas y las composiciones isotopicas de Sry Pb
menos radiogénicas; el reservorio FOZO tiene una composicion isotépica
similar ala del DMM, aunque ligeramente mas enriquecidaen Sty Pby
menos radiogénica en Nd; la fuente mantélica HIMU presenta composi-
ciones isotdpicas de Pb extraordinariamente radiogénicas y relaciones
87Sr/86Sr analogas a las del DMM; el dominio EM1 presenta un mayor enri-
quecimiento en isétopos de Str, composiciones isotépicas de Nd mucho
menos radiogénicasy composiciones isotépicas de Pb similares a las del
DMM, mientras que el reservorio EM2 se caracteriza por sus altas rela-
ciones 87Sr/86Sr y 207pp /204Pp,
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La fuente mantélica DMM, que es la misma que produce los MORB, parti-

cipa preferentemente en la génesis del volcanismo OIB que se desarrolla

en proximidad de dorsales mesooceanicas.

Las caracteristicas

isotopicas del FOZO indican que esta fuente manté-

lica presenta un menor empobrecimiento en elementos incompatibles
respecto al DMM, posiblemente en relacién con una menor historia de

fusion. Con base en estas consideraciones, se ha propuesto que el reser-

vorio FOZO, comun en todas las plumas, podria representar al manto
profundo que conserva un caracter relativamente mas primitivo

respecto al DMM.
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Descifrar el origen y evolucién de los reservorios mantélicos isotépica-
mente mas enriquecidos (HIMU, EM1y EM2) es una tarea muy compleja.
Sin embargo, tomando en cuenta que al enriquecimiento isotépico debe
corresponder un enriquecimiento en elementos incompatibles y que el
reservorio silicatado mas enriquecido en dichos elementos es la corteza
terrestre, se pueden hacer inferencias sobre los mecanismos que podrian
haber producido las heterogeneidades mantélicas. En particular, se consi-
dera que las plumas, aunque se generan en regiones profundas del manto,
heredan su enriquecimiento geoquimico a partir del reciclaje de mate-
riales corticales que se introducen en el manto a través de una variedad de
procesos tecténicos y que en el tiempo geoldgico se asimilan a dicho reser-
vorio para formar dominios quimicamente enriquecidos. De acuerdo con
estaidea, los materiales corticales se hundirfan hasta la base del manto

y, al encontrarse en proximidad del nticleo metdlico, se calentarian por
conduccioén; el aumento notable de temperatura incrementaria la flotabi-
lidad de estos materiales y promoveria su ascenso en forma de plumas; al
alcanzar profundidades de ~200 km en el manto astenosférico, las plumas
empezarian a fundirse por descompresién y debido a ello generarian los
magmas enriquecidos que alimentan al volcanismo OIB.

Las caracteristicas isotopicas del reservorio HIMU indican que esta fuente
mantélica esta muy enriquecida en Th y U, pero empobrecida en Rb. Esto
sugiere que el reservorio mantélico HIMU podria derivar del reciclaje y
asimilacién de cortezas oceanicas subducidas; de hecho, la corteza ocednica
estd mas enriquecida en elementos incompatibles (y por ende en Uy Th)
respecto al manto que la generay, sin embargo, en el proceso de deshidrata-
cién que acompaiia la subduccién, pierde Rb y otros elementos solubles.

En cambio, las sefiales isotépicas que caracterizan los reservorios EM
parecen estar relacionadas con el reciclaje de litologias continentales. Por
un lado, el dominio mantélico EM2 podria derivar del reciclaje de sedi-
mentos terrigenos subducidos, tipicamente enriquecidos en Rb, Th, Uy
otros elementos incompatibles. Por otro, el reciclaje de corteza continental
profunda, empobrecida en U por los procesos metamorficos a los cuales
esta sometida, se considera responsable de la sefial isotdpica caracteristica
del reservorio EML.
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Elreciclaje de litologfas ubicadas en la base de la corteza continental
puede llevarse a cabo por medio de procesos como la erosiéon por subduc-
cién o el desprendimiento litosférico: la erosiéon por subduccién es la
abrasion de la porcién inferior de una placa continental, operada por
aquellas placas ocednicas que se subducen con una geometria subho-
rizontal, mientras que el desprendimiento litosférico es la remocién de
las porciones mas profundas de una litésfera continental en respuesta a
un engrosamiento cortical y a la consecuente densificacién de la corteza
profunda por eclogitizacion.

El "panque” mantelico

La heterogeneidad isotépica del manto refleja una historia geolégica
compleja, en la cual los episodios de extraccion de fundidos para formar
la corteza terrestre se han alternado con el reciclaje de litologias ocea-
nicasy continentales a través de la subduccioén, la erosién por subduccion
o0 el desprendimiento litosférico. Los episodios de generacién cortical
han empobrecido el reservorio mantélico en elementos incompatibles,
mientras que la incorporacién de materiales corticales en el manto ha
originado una variedad de dominios que en el tiempo han desarrollado
seflales geoquimicas caracteristicas (figura 1.4.8).

empobrecimiento progresivo en elementos

incompatibles por efecto de la fusién parcral

Figura 1.4.8

FOZO pmm

EM2 HImu

fertilizacion y enriquecimiento en elementos

incompatibles por la asimilacién de cortezas
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Modelos recientes comparan la estructura quimica del manto a la de un
“panqué de pasas”, en el cual el manto empobrecido (es decir, el reservo-

rio més voluminoso) representaria el panqué, mientras que los dominios
mantélicos quimicamente enriquecidos, distribuidos de manera aleatoria,
representarian las pasas (figura 1.4.9). Se considera que la diferencia de
viscosidad entre el manto empobrecido y los dominios enriquecidos podria
contribuir a preservar la heterogeneidad composicional del manto, a pesar

ePeIRDI[IS BIISI]T B 9p edTurnboasn

de que este reservorio esté sujeto a conveccioén. De hecho, al controlar la
distribucion del material cortical reciclado en el manto, es muy probable
que los mismos movimientos convectivos sean los que definen la locali-
zacion de las heterogeneidades mantélicas, su distribucién en patrones
complejos y también su forma, pues los reservorios enriquecidos podrian
presentarse como cuerpos elipsoidales (de aqui la analogia con las pasas) o
como vetas alargadas e irregulares (en este caso, jun “panqué marmoleado”
seria un modelo culinario més representativo de la estructura del manto!).

Figura 1.4.9
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1.5 GEOQUIMICA DE LA CORTEZA OCEANICA

La corteza ocednica, que se produce por la fusion parcial del manto a lo
largo de las dorsales mesoocednicas, es un reservorio delgado, efimeroy
quimicamente uniforme que cubre aproximadamente el 60% de la super-
ficie terrestre. Conocer la composicién quimica de la corteza ocednica es
extremadamente importante porque, por un lado, nos permite inferir las
caracteristicas quimicas de su fuente mantélica y, por otro, este reservorio
podria representar el material a partir del cual se ha formado y ha evolu-
cionado la corteza continental.

En este capitulo se describiran las principales caracteristicas petrologicas
y estructurales de la corteza ocednica y se examinara su composicion
quimica con un enfoque hacia la porcién mas superficial de naturaleza
volcanica. En especifico, se analizaran las sutiles pero significativas varia-
ciones en la composicién de elementos mayores de los basaltos de dorsal
mesooceanica, con el objetivo de identificar los principales parametrosy
procesos que gobiernan las caracteristicas quimicasy fisicas de la corteza
oceanica.

1.5.1 Estructura de la corteza oceanica

El examen de las velocidades sismicas, las perforaciones realizadas en el
piso ocednico y el estudio de las secciones expuestas en zonas de fractura
y terrenos ofioliticos indican que la corteza ocednica presenta una estruc-
tura estratificada (figura 1.5.1).

La capa mas superficial del piso oceanico es una cubierta de sedimentos
pelagicos, cuyo grosor es nulo en correspondencia de las dorsales y
aumenta progresivamente hacia los lados conforme el sedimento se
acumula sobre corteza mas vieja.

La porcién superior de la corteza oceanica esta conformada por un
paquete de lavas basélticas con morfologia almohadillada, que sobre-
yacen a un complejo de diques planares subverticales de composicion
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mafica. Los flujos lavicos presentan un grosor variable entre 300 y 800 m,

mientras que el complejo de diques varia en grosor entre 1y 1.5 km.

o g Pl g B gt
Figura 1.5 S e S S S =

m sedimentos pelagicos
CORTEZA “rvvvrrirrirr> lavas almohadilladas
SUPERIOR ‘ ’ ’

, ! . PR
1" ' gabros isotrépicos

complejo de diques

CORTEZA SIRuBiNs s
INFERIOR

gabros estratificados

peridotitas (residuo sdlido
MANTO de la fusién parcial del manto)

Por otra parte, la corteza inferior estd compuesta de rocas pluténicas
de composicién gabroica que a menor profundidad muestran texturas
isotrépicas (sin orientacién preferente), mientras que en zonas mas
profundas exhiben estratificacién magmatica. Con un grosor variable
entre 2y 5 km, la capa gabroica representa la porcién mas voluminosa
de la corteza oceanica.

Se considera que la estructura recién descrita refleja los procesos respon-
sables de la formacién de la corteza oceanica. De hecho, a lo largo de

las dorsales mesooceanicas, el régimen tecténico divergente induce el
ascenso pasivo del manto, el cual se funde por descompresion y genera
un magma basaltico primario. El magma basaltico, menos denso que

las peridotitas, asciende por flotabilidad hasta que alcanza la base de la

corteza, en donde se estaciona en una camara magmatica. En esta region,
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la pérdida de calor por conduccién y la circulacién del agua marina
promueven el enfriamiento y cristalizaciéon del magma. El fracciona-

miento de olivino, piroxeno y plagioclasa, y su acumulacién progresiva en

el piso del reservorio, contribuyen a la formaciéon de las rocas gabroicas
estratificadas que conforman la porcién profunda de la corteza oceanica,
mientras que la cristalizacién de dichos minerales durante el paso del
magma en regiones menos profundas contribuye a la formacién de los
gabros isotrépicos. Conforme procede la cristalizacién, el liquido resi-
dual se vuelve progresivamente menos denso, por lo que sigue ascen-
diendo hacia la superficie. Parte de este magma hace erupcién para
formar los flujos de lavas almohadilladas, mientras que un volumen de
liquido magmatico se solidifica en los conductos alimentadores y crea el
complejo de diques.

1.5.2 Geoquimica de elementos mayores
de los MORB

Procesos de diferenciacion y variabilidad geoquimica de los MORB

Enlatabla 1.5.1 se muestra la composiciéon de elementos mayores de un
MORB promedio. Al examinar dicha composicioén, un rasgo geoquimico
que sobresale es el nimero de Mg (Mg#; véase el bloc de notas 1.5.1) que,
con un valor de 59, es mucho mas bajo respecto al valor estimado para

un liquido basaltico en equilibrio con su fuente mantélica (70-72) (tabla

1.5.1). Esta caracteristica quimica indica que, a pesar de que preservan una

composicién basaltica, la mayoria de los MORB no son fundidos manté-
licos primarios, sino que son magmas que han experimentado cierto
grado de diferenciacion antes de ser emitidos a la superficie.

Los patrones que describen los MORB en diagramas de variacién de los

elementos mayores confirman esta interpretaciéon (figura 1.5.2); de hecho,

la disminucion progresiva en el contenido de CaO y Al,O3 conforme
disminuye la concentracién de MgO es consistente con la cristalizaciéon
fraccionada de olivino, clinopiroxeno, plagioclasa calcicay espinela a
partir de un magma mantélico parental.
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Tabla 1.5.1

los MORB producidos en los diferentes océanos son

extraordinariamente uniformes en comparacion con los basaltos

genemdos en otros contextos tecténicos

MORE en equilibrio con la fuente mantélica
MORE '\ MORB

(composicion estimada)

MORE

PROMEDIO | PRIMITIVO ATLANTICO

MORB = MORB
INDICO PACIFICO

Figura 1.5.2

evolucién tholeiitica (FeO
aumenta por la formacion

temprana de minerales
ricos en Mg0)

xido wt-% wt% wt % wt % wt%
5i0, 50-06 49-10 50:04 49-93  50-70
TiQ, 71:52 0-6 7:33 1-41 1-71

AlLO, 75-:00 16-4 75-20 16-:03  14-63
FeO™ 70-36 &8 70-78 970 10-74
MnO 0719 o018 a7 o-79
Mg0  7:71 70-3 7:98 7-83 745
CaO® T1-46 12-4 77-59 1724 T3
Na,0 2-52 79 e 286 267
K,0 019 o-7 0-79 0-35 076
F.0; 1016 O-74 o7& o7&
HO 0-45 0-46 0-57 0-40
total 9915 99-20 99-09 9972
Mg#t 59 70 67 63 5&

S L7

el grado de diferenciacion varia en funcion de la tasa de expansion oceanica

en las etapas tempranas de la diferenciacién,

Na, K, Ti y P no participan en la formacién de minerales

4
a3 ]
5i0, Na,O
sr i
49 + - : -
1 1 1
K0 7
76 | . 4
?5 15 H.‘fzo‘} 1 L 1
1 1 1 -
TiO,
10°F FeO Lt
9 =
3 F 1 1 1
72 = Cal P;,Os =l
1 1 1 1 1 1
9 & 4 9 & 7
MO (wt-%)

ﬁ MgO (wt-%)

en las etapas tempranas de la evolucién, MgO muestra una

variacién mads significativa respecto a 5i0,, por lo que se usa

como indice de diferenciacién

2:5

2-0

0-2
o-1

15
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Los basaltos que se generan en las cuencas oceanicas del planeta
presentan una composicién de elementos mayores sorprendentemente
uniforme (tabla 1.5.1). Sin embargo, se han identificado variaciones
sistematicas regionales en el grado de diferenciacién de los MORB, las
cuales parecen ser gobernadas por la tasa de expansién de los distintos
sistemas de dorsales. En especifico, los basaltos generados en dorsales
en rapida expansioén (> 8 cm/ano), como la del Pacifico Oriental,
tienden a presentar una mayor variabilidad composicional y un mayor
grado de diferenciacién respecto a los MORB producidos en dorsales en
lenta expansién (< 5 cm/afio), como la Mesoatlantica o la Indica (Mg#
promedio =52.8 contra 57.1, respectivamente; figura 1.5.3).

A5 74T 5
2O expansion lenta

w400t " (< 5 saho)
Figura 1.5.3 5 LB

Y

g 300t

o i

e 200

g | expansion rdpida

2 (> & cm/rsafio)

100

0 50 30 JO
Mq#

Larelacién entre la tasa de expansion de las dorsales y la composicion
quimica de los MORB se puede entender considerando que la velocidad
con la que se expande el piso ocednico determina la tasa de ascenso de las
rocas del manto y, por ende, controla la tasa de abastecimiento magma-
tico. En dorsales en rdpida expansion, el ascenso de un gran volumen

de rocas del manto y la elevada productividad magmatica relacionada
con la fusién por descompresién de las peridotitas garantizan la exis-
tencia de camaras magmaticas permanentes (figura 1.5.4), en las cuales
los magmas pueden experimentar grados relativamente avanzados de
cristalizacién fraccionada y procesos de mezcla con nuevos pulsos de
magma mas primitivo, en consecuencia de lo cual adquieren la diversidad

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

sareanjeu senge se[ op edrwnboan

g

7

eJ0I1-enge ugriderd



1.1

1.2

1.3

1.4

1.5

1.6

2.1

2.2

3.1

3.2

INDICE - REFERENCIAS BIBLIOGRAFICAS - LEGAL

composicional y el caracter quimicamente diferenciado que los distin-
guen. Por otra parte, en dorsales caracterizadas por una tasa de expan-
sién baja, el magmatismo mas episoddico y discontinuo solo permite la

formacién de reservorios magmaticos efimeros y pequefios distribuidos
de manera espaciada por debajo de las dorsales (figura 1.5.4), en los
cuales los fundidos mantélicos sufren un modesto grado de cristalizacién
fraccionada antes de ser emitidos, por lo que preservan un caracter mas
primitivo y una mayor uniformidad quimica.

| profundidad (km) |

profundidad (km)

Figura 1.5.4

| DORSAL CON TASA DE EXPANSION RAPIDA |
la continua rs;nyecaén de magmar mantélico
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3 1 intersticial entre los cristales)
“1 a exére!ﬁadaméﬂte cristalino
5|1 (comportamiento rigido)

r'nan:to ?per'éfdotftféo

"DORSAL CON TASA DE EXPANSION LENTA

lavas

la baja tasa de abastecimiento

magmatico impide la existencia

de una fase liquida permanente
ic
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Na,0 (wt-%)

Efecto del régimen de fusion sobre las caracteristicas
quimicas y fisicas de la corteza oceanica

En los diagramas de variacion de los elementos mayores, cualquier
conjunto de basaltos generados en un especifico segmento de dorsal
describe un patréon que refleja una evolucion por cristalizaciéon fraccio-
nada; sin embargo, a pesar de que las tendencias son similares, los MORB
producidos en diferentes regiones siguen lineas de evoluciéon distintas
(figura 1.5.5). Esto implica que los procesos de diferenciaciéon que ocurren
en las cdmaras magmaticas no pueden ser los inicos factores que
gobiernan la diversidad composicional de los MORB. Los estudios geoqui-
micos realizados en las tlltimas décadas confirman esta idea e indican que
la sistematica del proceso de fusion del manto bajo las dorsales juega
un papel clave en controlar la composicién de elementos mayores de los
basaltos oceanicos.

Figura 1.5.5
los segmentos de dorsal que presentan los valores mds altos
de Na,, son los que exhiben los valores mds bajos de Fe,, y viceversa
5 I3
6
4
‘:};‘é\ 74
)
3 S| 72
Q
& 70
2
&
7 L 1 1 | 6
2 4 6 & 0 12 2
MO (wt-%) MO (wk-%)

Para poder evaluar de qué manera la fusién parcial del manto afecta la
quimica de elementos mayores de los MORB, es necesario minimizar los
efectos “obliterantes” de la cristalizaciéon fraccionada. Para hacer esto,
se elige un valor de MgO =8 wt.% como representativo de un magma
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grosor cortical (km)

practicamente indiferenciado y, por cada segmento de dorsal, se deter-
mina qué concentracion tendria el elemento mayor X en dicho magma
indiferenciado (Xg o) proyectando la linea de descenso del liquido hacia la
vertical MgO =8 en un diagrama de X contra MgO. Como ejemplo, en

la figura 1.5.5 se muestra cémo se obtienen las concentraciones de Nag g
y Feg o de basaltos generados en diferentes centros de expansion.

Una vez minimizados los efectos de la cristalizacién fraccionada, los
datos geoquimicos de los MORB producidos en diferentes regiones
definen correlaciones que proporcionan informaciéon fundamental sobre
la sistematica de la fusién del manto. Una de las mds significativas es

la correlacién inversa entre Nag o y Feg o, por la cual los segmentos de
dorsal que presentan los menores valores de Nag  son los que tienen el
mayor enriquecimiento de Feg o, y viceversa (figura 1.5.5). La geoquimica
de elementos mayores se correlaciona también con algunas caracteris-
ticas fisicas de los segmentos de dorsales, como su elevacion topogra-
fica o el grosor cortical (figura 1.5.6): en especifico, se ha observado que
los magmas que presentan los valores mds bajos de Nag o se forman en
dorsales topograficamente elevadas y en regiones donde la corteza ocea-
nica alcanza los mayores espesores, mientras que los MORB mads enrique-
cidos en dicho elemento se generan en dorsales profundas, caracterizadas
por espesores corticales modestos.

Nas, (wt%)

profundidad del eje de dorsal (km)

Figura 1.5.6
50 ]
Islandia 3:5 | promedios reg:ona!es. o o
B - de MORB
F : * e,
dorsal del Facifico Oriental R| 30 F o R e
70 E ) S - e?
- @ ... ./ dorsal Indica ~ 4
C| @ [ P - 25 F
S - e @ '. o o b
= - @ L ]
B L ® =2 ...‘
i 20 F [y P
dorsal Mesoatlintica L4 K o
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Nay Fe son elementos estratégicos. El primero es un buen indicador del
grado de fusion parcial del manto, ya que, al ser incompatible con las
peridotitas (Bulk D=0.02-0.03), se enriquece en los liquidos magma-
ticos a bajos grados de fusion y se empobrece progresivamente conforme
aumenta el grado de fusién. Por otra parte, Fe es un buen indicador de la
profundidad a la cual ocurre la fusion, pues se ha observado que los MORB
generados a mayor profundidad presentan un mayor enriquecimiento en
dicho elemento respecto a los fundidos producidos a menor presién.

La correlacion inversa entre los promedios regionales de Nag oy Feg g
indica que existe una proporcionalidad directa entre el grado de fusién
que experimenta el manto y la profundidad a la cual este cruza la curva
de solidus (las condiciones de presiéon y temperatura en las que se forma
la primera gota de magma), es decir, una porcién de manto que cruza

el solidus a mayor profundidad se funde mas respecto a una parcela de
manto que cruza el solidus a menor profundidad. De hecho, esta es una
implicacion logica del proceso de fusion polibarica que experimenta el
manto durante su ascenso a lo largo de la “columna de fusién”
(figura1.5.7).

Figura 1.5.7
la_menor productividad la _mayor flotabilidad del manto
magmdtica construye produce una mayor elevacion
una corteza mds delgada topogréfica de la dorsal

o conforme asciende,
19% d 7k kE: : el manto se sigue
G = s .\‘ -
_______ < I 30% g F=—so—fundiends
7-8& GPa < == © 2r _ /
B = Fl= 307
S 0% <
£ bS]
S @ 3 F 5 F= 20%
-"'" . o i
el manto mds caliente S | 70% 8 £l g0
cruza el solidus a mayor '";“6 - dalll & et
profundidad y se funde mds .
mante mds 1300 1950 ™ manto mds

frip temperatura (°C) caliente
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Como indicala figura 1.5.7, el principal pardmetro que determina a qué
profundidad comienza el proceso de fusién del manto es la temperatura:
un manto mas caliente cruza el solidus a mayor profundidad y se funde
mas respecto a un manto mas frio, lo cual genera magmas con altas
concentraciones de Fe y bajos valores de Na. Esto implica que las carac-
teristicas quimicas de los MORB son gobernadas esencialmente por las
condiciones térmicas en las que se encuentran las rocas del manto mas
que por diferencias composicionales entre las fuentes mantélicas.

Al controlar el grado de fusion, el régimen térmico del manto determina
también el volumen de magma que se produce bajo una dorsal y esto
permite entender por qué un parametro quimico indicador del grado

de fusién del manto, como Nag g, se correlaciona negativamente con el
grosor de la corteza oceanica: al experimentar un mayor grado de fusién,
un manto mas caliente produce una mayor cantidad de magma, el cual al
cristalizar construye una corteza mas gruesa (figura 1.5.7).

Asimismo, un manto mas caliente posee una mayor flotabilidad respecto
a un manto mas frio y denso, por lo que las dorsales que sobreyacen a

un manto caliente tienden a presentar una mayor elevacién topografica
(figura 1.5.7).
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1.6 GEOQUIMICA DE LA CORTEZA CONTINENTAL

A diferencia de la corteza ocednica, la corteza continental es un reser-
vorio relativamente grueso (~40 km en promedio) y extremadamente
diverso desde un punto de vista litolégico y composicional, que contiene
las rocas mds antiguas observadas en la Tierra. Los continentes preservan
un valioso registro de los procesos geolégicos que han ocurrido a lo largo
de la historia evolutiva de nuestro planeta y, en este sentido, entender su
origen es esencial para poder explicar coémo se ha diferenciado la Tierra.

En este capitulo se examinara la composiciéon de elementos mayores y
traza de las diferentes porciones de la corteza continental, asi como su
composicién global, y se describiran los métodos empleados para realizar
dichas estimaciones. Asimismo, se analizard la informacién que propor-
cionan las caracteristicas geoquimicas de la corteza continental sobre los
procesos involucrados en su génesis y evolucién (diferenciacion intra-
cortical, magmatismo de arco volcanico y “refinacién” de los continentes
andesiticos).

1.6.1 Composicion quimica de la corteza
continental

La corteza continental es extremadamente heterogénea, por lo que
estimar su composicién global es una tarea muy compleja. La composi-
cion de las porciones mas superficiales y accesibles, que conforman la
corteza superior (~0-12 km, en promedio), se determina con métodos
directos, como el muestreo de las rocas aflorantes o el analisis de nticleos
de perforacién (la perforacion cientifica mas profunda, realizada en la
peninsula de Kola en Rusia, alcanzé una profundidad de 12 km). Por otra
parte, las estimaciones composicionales de las porciones mas profundas,
que conforman la corteza media (~12-23 km, en promedio) y la corteza
inferior (~23-40 km), se obtienen principalmente a partir de métodos
indirectos (andlisis de las velocidades sismicasy del flujo de calor),
aunque en ocasiones estas rocas son expuestas en la superficie por los
procesos tecténicos o acarreadas por los magmas como xenolitos.
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roca’condrita

Composicion de la corteza continental superior

La composicién quimica de la corteza superior se determina utilizando
dos métodos diferentes. El primero, empleado para estimar la concen-
tracion de los elementos mayores y los elementos traza solubles (LILE,
U...), consiste en realizar un promedio ponderado de los analisis quimicos
de una gran variedad de rocas muestreadas en dreas muy extensas de la
superficie terrestre, o bien preparar una mezcla ponderada de las mues-
tras pulverizadasy analizar la muestra compuesta asi obtenida.

El segundo método, utilizado para determinar la concentracién de
elementos traza insolubles, consiste en analizar muestras compuestas
naturales producidas por la meteorizacién de las rocas aflorantes en la
superficie terrestre, como las lutitas. Las lutitas conservan muy bien la
composicién de REE de las rocas madres, debido a que, durante la meteo-
rizaciéon quimica, dichos elementos altamente insolubles tienden a
concentrarse en la fraccién arcillosa del sedimento. Ademas, al comparar
los patrones de REE de lutitas muestreadas en diferentes regiones corti-
cales, se observa una semejanza sorprendente (figura 1.6.1), la cual indica
que estas rocas son efectivamente representativas de la composicién
promedio de REE de la corteza superior. Una vez determinada la concen-
tracién de REE de la corteza superior, se establecen las abundancias de los
otros elementos insolubles (Th, HFSE...) a partir de sus relaciones con las
REE en las lutitas.

Figura 1.6.1

compuesto lutitico de Europa
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compuesto lutitico de Norteamerica
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Estimaciones recientes de la composicién promedio de la corteza conti-
nental superior, obtenidas combinando los dos métodos, indican que
dicho reservorio presenta una composicion granodioritica y un enrique-
cimiento en elementos altamente incompatibles (tabla 1.6.1).

Tabla 16.1
CORTEZA CONTINENTAL CORTEZA CONTINENTAL
granodiorita diorita basalto ppm  superior media inferior global
\ (anfibolitas) (granulitas) Rb &8¢ 65 77 49
3," , v i Sr 320 282 348 320
wt% superior media inferior global y 27 20 6 79
Si0, 666 635 534 60-6
Zr 193 49 68 132
7io, 0-64 069 082 072
Nb 12 10 5 &

ALO, 154 150 169 159
FeO 504 602 857 671
Mn0 070 070 070 010

Cs i) 22 0-3 2
Ba 628 532 259 456

L 37 24 &
0 el ddlll - ca 63 53 20 fg
N il Pe 77 58 24 %9
Na,0 3:27  3:39 2:65 3.07 N; g i3 i .
K,0 2-80 2-30 0-67 7-87

S5m 47 46 28 39
PO, 015 015 070 043

Eu | 70 A =1 77

total 700-05 100-00 7100-00 10012
Mg#  46-7 57-5 60-7 55-3

LY
r

zoneamiento quimico vertical

6d 40 4:0 3.7 3-7
Tb o-7 o7 048 06
Dy—+ 3:9 3:8 3.7 3:6
Ho 0:83 0-82 068 077
Er 28 23 sk o]

(caracter progresivamente mds mafico)

andesita Tm 0-30 0:32 0-24 0-28
de alto Mg# Y6 20 22 1-5 7-9
Lu  0-37 04 0:25 0-30
Hf 5:-3 4.4 7-9 37
Ta 0-9 06 06 o-7
Eb {77 15:2 i 17
elementos productores de ca:‘ar? Th 70-5 65 7.2 56
U 27 1-3 0-2 73

>
zoneamiento quimico vertical

(empobrecimiento progresivo en elementos incompatibles)
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Composicion de la corteza continental media e inferior

La composicién de la corteza media e inferior se determina utilizando
tres diferentes métodos.

El primero consiste en analizar las rocas de la corteza media e inferior que
afloran en los terrenos metamorficos de alto grado o que han sido englo-
badas como xenolitos en los magmas. Dichos estudios describen que la
corteza media esta compuesta por litologias félsicas, metamorfizadas en
facies de anfibolita (anfibol y plagioclasa son los minerales indice), mien-
tras que en la corteza inferior dominan litologias maficas, metamorfi-
zadas en facies de granulita (el piroxeno sustituye a los minerales maficos
hidratados).

El segundo método consiste en medir la velocidad de las ondas sismicas
en diferentes regiones corticales (figura 1.6.2) y asociarlas a litologias
especificas, una vez que en laboratorio se hayan medido las velocidades
sismicas en muestras de composicién conocida (figura 1.6.3). Los datos
sismologicos registran un incremento general de las velocidades sismicas
con la profundidad, lo cual refleja un progresivo aumento en la densidad
de lasrocas, relacionado con el caracter mas mafico de la corteza inferior.

Figura 1.6.2
ambientes meso-cenozoicos  rifts
escudos  extensionales compresivos activos arcos
v < 62 km/seq
0 =
22 r v = 6:2-6-9 km/seg
30
40 + v > 69 km/seg
S50 -
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El tercer método consiste en realizar mediciones del flujo de calor super-
ficial que, al ser en parte producido por el decaimiento de los isétopos
radiactivos de K, Th y U, es indicativo de la cantidad de elementos alta-
mente incompatibles presentes en las rocas corticales y de su naturaleza
litologica (tabla 1.6.2). Sila corteza presentara concentraciones uniformes
de K, ThyU, anédlogas a las que caracterizan las rocas de los niveles
superiores, el flujo de calor liberado en correspondencia a la superficie
terrestre deberia ser notablemente mayor respecto a los valores medidos.
Esto implica que la producciéon de calor en la corteza debe disminuir con
la profundidad en relacién con un progresivo decremento en las abun-
dancias de K, Uy Th. El empobrecimiento de Ky U, altamente solubles,
podria explicarse considerando que las regiones corticales mas profundas
han sufrido un metamorfismo de alto grado y, por ende, una intensa
pérdida de fluidos, pero también debe ser indicativo de la presencia de
una mayor proporcién de rocas maficas empobrecidas en los elementos
mas incompatibles.

Tabla 1.6.2

TIPO DE ROCA U (ppm) Th (ppm) K,0 (wt-%) CALOR (ul/n’)

granito/riolita 3:9 16:0 386 2
granodiorita/dacita 23 -0 2:6 75
diorita/andesita 77 70 77 77

gabro/basalto 0-5 76 -4 03

corteza continental 7-3 56 7-87 0-89
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Estimaciones recientes de la composicién de la corteza continental media
e inferior, obtenidas integrando la informacién proporcionada por los
diferentes tipos de estudios, muestran que la corteza media presenta una
composicion dioritica, mientras que la corteza inferior presenta una
composicién basdlticay estd empobrecida en elementos altamente
incompatibles (tabla 1.6.1).

Composicion global de la corteza continental

Conocer la composicién de la corteza continental global es muy impor-
tante, porque permite explorar cual es la contribucién de este reservorio
al balance quimico de la Tierra y cémo se forman los continentes.

Este dato se obtiene realizando un promedio ponderado de la composiciéon
de los diferentes niveles de la corteza (superior, media e inferior) que tome
en cuenta el grosor de cada porcién, a su vez determinado con métodos
sismicos. Las estimaciones asi obtenidas indican que la corteza continental
global presenta la composicién de una andesita de alto Mg# (tabla 1.6.1).

1.6.2 Procesos involucrados en la formacion y evolucion
quimica de la corteza continental

Zoneamiento quimico de la corteza y procesos
de diferenciacion intracortical

Enlafigural.6.4 se comparan los patrones de REE y las abundancias de
elementos incompatibles de la corteza superior, media e inferior.

Los tres segmentos corticales exhiben patrones relativamente planos

de HREE y un enriquecimiento general en LREE, que es mas marcado

en lasrocas de la corteza superior. Ademas, la corteza inferior presenta
una anomalia positiva de Eu, la cual parece ser complementaria a la
anomalia negativa que existe en el reservorio mas superficial. Los rasgos
geoquimicos descritos sugieren que las distintas porciones de la corteza
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continental podrian haberse formado por procesos de diferenciaciéon
magmatica intracortical. En especifico, las rocas granodioriticas de la
corteza superior, enriquecidas en LREE y empobrecidas en Eu, podrian
derivar de la anatexis de litologias corticales ricas en plagioclasa, mien-
tras que la corteza inferior, mas empobrecida en LREE y enriquecida en
Eu, podria representar el residuo mafico de la fusion (la plagioclasa seria
una fase residual). El hecho de que la corteza media presenta patrones

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

de REE muy similares a los de la corteza superior demuestra que también
este reservorio podria ser el producto de una fusién intracortical.
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Los diagramas multielementales resaltan el contraste geoquimico entre
la corteza profunda empobrecida en los elementos mas incompatibles
y los reservorios corticales intermedios y superficiales, tipicamente



roca’manto primitivo

enriquecidos en dichos elementos. Esta observacién, aunada a la comple-
mentariedad entre la anomalia positiva de Sr de la corteza inferior y la
anomalia negativa de la corteza superior, soporta la idea de que el zonea-
miento composicional de la corteza continental es el resultado de una
diferenciacién intracortical que ocurrié en presencia de plagioclasa.

Magmatismo de arco volcanico y formacion
de la corteza continental

La corteza terrestre se ha generado y ha crecido en el tiempo geolédgico a
través de los procesos magmaticos que se llevan a cabo en tres distintos
contextos tecténicos: margenes de placa divergentes (dorsales mesoocea-
nicas y rifts continentales), puntos calientes (zonas de ascenso de plumas
del manto) y zonas de subduccién. La analogia entre la composicién
promedio de la corteza continental y la composicién de las rocas que se
generan en margenes convergentes (figura 1.6.5) indica que este reser-
vorio ha crecido esencialmente a través de las contribuciones magma-
ticas en zonas de subduccion y, en consecuencia, ha heredado los rasgos
geoquimicos propios de los productos de arco volcanico: un notable enri-
quecimiento de LILE y Pb con respecto a los HFSE que produce marcadas
anomalias negativas de Nb y Ta en los diagramas multielementales, asi
como patrones fraccionados de REE con una mayor abundancia de LREE

respecto a los HREE.
Figura 1.6.5
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Componentes y procesos involucrados en la generacion
de magmas en zonas de subduccion

Sin duda, las margenes convergentes representan el sistema petrogené-
tico mas complejo del planeta, debido a que la generacién de magmas
en estas regiones involucra una diversidad de componentes (la litésfera
oceanica subducida, la cufia del manto y la placa superior) que podrian
participar en proporciones variables en una multiplicidad de procesos
(figura 1.6.6).

Figura 1.6.6

arco volcédnico

cubierta sedimentaria

idos ricos en LILE

fusién (granate residu

manto

Sabemos que, en zonas de subduccién, la transferencia de un “compo-
nente de la subduccién” rico en agua desde la litosfera ocednica hacia el
manto reduce la temperatura de solidus de las peridotitas, induciendo su
fusién parcial y promoviendo la generaciéon de magmas.

El componente de la subduccién imparte a los magmas de arco una sefial
geoquimica peculiar, que varia dependiendo del material geolégico que se

esté reciclando (la corteza oceanica baséaltica o su cubierta sedimentaria,
de origen marino y/o continental) y de la modalidad de transferencia del
agente metasomatico (a través de fluidos acuosos o fundidos silicatados).

agmas con sefial de la subduccion)

% fundidos con alto Sr y bajo ¥ y HREE
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Durante la subduccién, la placa ocednica esta sujeta a un metamorfismo
progresivo que provoca su deshidratacién y la liberaciéon de fluidos
acuosos haciala cufia del manto. Al tener un grado de incompatibilidad
muy similar, los elementos LILE (por ejemplo, Ba) y los HESE (por ejemplo,
Nb) no sufren un fraccionamiento significativo durante la fusién parcial
del manto; por lo tanto, se considera que el notable enriquecimiento en
LILE respecto a los HFSE que caracteriza los magmas de arco (figura 1.6.5)
refleja la contribucion de los fluidos acuosos derivados de la deshidrata-
cion del material subducido, los cuales transportan hacia el manto una
gran cantidad de elementos incompatibles y solubles (figural.6.6).

En ocasiones, las temperaturas del sistema en subducciéon son suficien-
temente altas como para permitir la fusién parcial de los sedimentos
subducidos y de los basaltos de la corteza ocednica. Los fundidos deri-
vados de la placa en subduccion imparten a los magmas de arco una
sefial geoquimica muy diferente con respecto a los fluidos acuosos, pues
enriquecen el manto en todos aquellos elementos que son incompatibles
con los minerales presentes en la litésfera ocednica y no solo en los mds
solubles (figura 1.6.7).

Figura 1.6.7
200 1 los fluidos acuosos solo transportan
a los elementos solubles (Ba)
A
PP E /FUNDIDOS
- ;
2 : 5
3 700 |- E Y,
0 ] ¥
f“; : D los fundidos parciales de la placa subducida
50 _\ : i enriquecen el manto en elementos incompatibles
< y solubles (Ba) e inméviles en fluidos (La)
o | | | |
0 2 4 [} &
LasNb

Por ejemplo, se ha documentado que la participacién de fundidos
parciales del basalto subducido, metamorfizado en facies de eclogita,
produce un empobrecimiento de Y y HREE en los productos volcanicos
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(dichos elementos tienden a concentrarse en el residuo sélido de la
fusién, rico en granate) acompafiado por un enriquecimiento de Sr (la
ausencia de plagioclasa en el basalto eclogitizado hace que Sr se comporte
como un elemento incompatible y se enriquezca en el fundido) (figura
1.6.6). Por otra parte, la contribucién de fundidos parciales de los sedi-
mentos subducidos tiende a producir un enriquecimiento en Th y LREE
en los magmas de arco, en relacién con la fusion preferente de minerales
accesorios como allanita y monacita que albergan en su estructura altas
concentraciones de dichos elementos.

Mientras que elementos incompatibles como los LILE, LREE y Th propor-
cionan informacién sobre las contribuciones de la placa subducida al
magmatismo de arco, los HFSE permiten analizar algunas caracteristicas de
la fuente mantélica, como su empobrecimiento o enriquecimiento geoqui-
mico, que a su vez se relaciona con la historia de fusién de las peridotitas.

Lasrelaciones Zr/Nb se consideran buenos trazadores del grado de fusiéon
del manto, porque comparan el enriquecimiento relativo de dos HFSE, Zr y
Nb, que presentan diferentes grados de incompatibilidad con los minerales
de las peridotitas: dado que Nb es mas incompatible que Zr, bajos grados de
fusién parcial del manto tienden a producir magmas con altas concentra-
ciones de Nb y relaciones Zr/Nb bajas, mientras que un incremento en el
grado de fusién determina un aumento progresivo de la relacién Zr/Nb

y una disminucién de la concentraciéon de Nb en los magmas (figura 1.6.8).

50 r
magmas generados a altos Figura 1.6.8
qo |- grados de fusién
K
B EMPOBRECIMIENTO PROGRESIVO
S DE LA FUENTE MANTELICA
N N
=3 « A magmas generados a
0 r ‘ bajos grados de fusién
0 I L I |
@] 7 4 27 28

Nb (ppm)
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Considerando que la fusién del manto en margenes convergentes es
promovida por la inyeccién de fluidos o fundidos derivados de la placa
subducida, a menudo la sefial de la subduccién en las rocas de arco se corre-
laciona positivamente con los indicadores geoquimicos del grado de fusién.

Ademas del involucramiento de los materiales subducidos y mantélicos
en la génesis del magmatismo de arco, hay que tomar en cuenta que,
durante su ascenso hacia la superficie, los magmas podrian interactuar
con el basamento y contaminarse con las litologias que atraviesan.

Para poder fundir y asimilar las rocas del basamento, los magmas manté-
licos necesitan proporcionar parte de su calor al encajonante, por lo

que la contaminacién tiende a ocurrir de manera simultanea al proceso
exotérmico de cristalizacién fraccionada. Por lo anterior, la evidencia
geoquimica mas contundente del proceso de contaminacioén cortical es

la correlacion positiva entre el enriquecimiento isotopico de los magmas
(inducido por la asimilacién del basamento) y su contenido de silice (indi-
cador del grado de diferenciacién), como se muestra en la figura 1.6.9.
Légicamente, la entidad de los cambios quimicos producidos por la conta-
minacion cortical aumenta al incrementarse el contraste isotépico entre
los magmas mantélicos y la litologia asimilada.

Figura 1.6.9

cada fraccion de fundido cortical isotépicatnente enriquecido que se incorpora en el liguide residual

conforme procede la diferenciacién produce un incremento en las relaciones “ 5r/*°5r
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“Refinacion” de los continentes andesiticos

Las caracteristicas geoquimicas de la corteza continental global, en espe-
cifico su composicion de andesita de alto Mg# y su enriquecimiento en
LILE y LREE respecto a los HFSE, no son consistentes con una derivacion de
este reservorio a partir de un tinico proceso de fusién parcial del manto
analogo al que forma la corteza ocednica. Si es cierto que la corteza se
origina principalmente a partir de la actividad magmatica (es decir, de la
transferencia de masa desde el manto a la corteza), entonces la disparidad
entre la composicion andesitica de la corteza continental y la compo-
sicion de los fundidos primarios del manto, esencialmente baséltica,
requiere la operacion de procesos adicionales.

Una hipétesis invoca la interacciéon de fundidos parciales de la corteza
oceanica subducida con las peridotitas del manto para generar conti-
nentes andesiticos. De acuerdo con esta idea, el enriquecimiento en silice
y en elementos incompatibles de la corteza continental global reflejaria
la contribucién del componente de la subduccién al magmatismo (un
magma félsico derivado de la fusién parcial del basalto subducido, meta-
morfizado en facies de eclogita), mientras que el alto Mg# reflejaria la
contribucién del componente mantélico.

Otro proceso que se considera indispensable para explicar el origen de
los continentes andesiticos y que también representa una parte esencial
del ciclo tecténico es el reciclaje de litologias maficas y ultramaficas de la
corteza inferior a través de la delaminacion.

Cuando la corteza continental sufre un engrosamiento relacionado con
un evento orogénico o con la acrecién de magma mantélico a su base, sus
porciones profundas se metamorfizan en facies de eclogita y adquieren
una densidad mayor que la del manto astenosférico. La densificaciéon de
la litésfera continental induce la remocién de sus raices maficas-ultrama-
ficas y su hundimiento en el manto subyacente, lo cual determina que la
composicién global de la corteza “residual” se desplace hacia valores mas
ricos en silice (es decir, andesiticos).
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2.1 LAS AGUAS NATURALES

El aguajuega un papel clave en la mayoria de los procesos geolégicos que
ocurren en la superficie terrestre. De hecho, representa el principal agente
de meteorizacién, es responsable de la formaciéon del sedimento clastico
y quimico, y es un medio de transporte muy eficaz. Ademas, las cuencas
oceanicas son los ambientes de deposicién y diagénesis mas importantes
y el repositorio quimico global de muchas sustancias. Por estas razones,
entender el comportamiento de las aguas naturales es un aspecto esencial
de la geoquimica.

Considerando que el comportamiento de las aguas naturales estd amplia-
mente gobernado por las especies iénicas que contienen en solucién,

en este capitulo se introduciran los conceptos basicos de la quimica de
las soluciones acuosas con un enfoque a las soluciones electroliticas. En
especifico, se analizara el efecto que tienen la solvatacion de los electro-
litos y las interacciones entre los iones en solucién en la capacidad reac-
tiva de las especies, y se describird un método para calcular el coeficiente
de actividad de los electrolitos en las aguas naturales mas comunes.
Ademas, se usaran las constantes de equilibrio de las reacciones de diso-
ciacién de acidos para predecir la concentracién de las especies carbona-
tadas en las aguas naturales.

211 Introduccion a las soluciones acuosas

Las soluciones acuosas son fases homogéneas formadas por la disolucién
de una o mas sustancias (soluto) en agua liquida (solvente). Cuando el
soluto estd conformado por particulas cargadas que facilitan la conduc-
cion de electricidad (es decir, iones o electrolitos), las soluciones acuosas
se denominan soluciones electroliticas (figura 2.1.1).
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Figura 211

SOLUCION SOLUCION
Acuosa —— @ ELECTROLITICA
=
e
solvente + 2 'h
h
: N | P electrolitos
so!uta//____ | . ____t\
Gl D

Las soluciones acuosas pueden presentar un comportamiento ideal o no
ideal, dependiendo de la entidad de las interacciones que ocurren entre
sus componentes: en las soluciones ideales dichas interacciones pueden
considerarse nulas o despreciables, mientras que en las soluciones no
ideales suceden interacciones electrostaticas entre solvente y solutoy
entre soluto y soluto.

La composicién de las soluciones acuosas suele reportarse seflalando la
concentracion de cada especie disuelta. La manera mas inmediata para
expresar dicha concentracién es indicando la masa de soluto presente
en una unidad de volumen (mg/1) o en 1 kg de solucién (mg/kg o partes
por millén, ppm). Alternativamente, la concentracién del soluto puede
expresarse en forma de molaridad (nimero de moles de soluto disueltas
en 1litro de solucién, M) o como molalidad (niimero de moles de soluto
disueltas en 1 kg de solvente, m).

Las aguas naturales son soluciones electroliticas. Algunas, como las
salmueras, las soluciones hidrotermales o el agua del mar, presentan
concentraciones de iones disueltos muy altas, mientras que otras,
como el agua de los rios, los lagos o el agua subterranea, son mucho
mas diluidas (tabla 2.1.1).
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COMPOSICION DE LAS

Tabla 211 AGUAS NATURALES (FFM)

ION  agua fluvial aqua subterrénca agua marina

HCO, 58-3 327 21
' 150 44 406
Na 41 60 10570
cr 7-8 4.4 19017
Mg 41 77 271
Fe" -3

SO0° | 112 22 2664
K 213 a7 380
(o = 8

Br 66

2.1.2 Interacciones solvente-solvente, solvente-soluto
y soluto-soluto en las aguas naturales

En las moléculas de agua, la diferencia de electronegatividad entre el
oxigenoy los dtomos de hidrégeno induce una distribucién asimétrica de
los electrones, los cuales se concentran preferentemente hacia el oxigeno
(mds electronegativo), produciendo una carga parcial negativa hacia este
elemento y una carga parcial positiva hacia los atomos de hidrégeno. Esta
polaridad genera fuerzas de atraccion electrostatica entre los atomos de
Hy O de moléculas adyacentes (puentes de hidrogeno), que confieren al
agua liquida la peculiar estructura dindmica que la caracteriza

(figura 2.1.2).

Figura 2.1.2

MOLECULA POLAR DEL AGUA puente de hidrogeno
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La naturaleza polar de las moléculas de agua explica la extraordinaria
capacidad que tiene esta sustancia para disolver compuestos iébnicos y
formar soluciones electroliticas. De hecho, las moléculas del agua, atraidas
por el campo electrostatico de los iones disueltos, se agrupan alrededor de
ellos, disponiéndose de una manera que les permite oponerse a su carga
(el oxigeno de la molécula de agua tiende a acercarse a los cationes y el
hidrégeno a los aniones). Alrededor de cada ion se produce, por lo tanto,
una capa de solvatacion (figura 2.1.3) que aisla el electrolito del campo
eléctrico de los iones adyacentes y lo mantiene en solucién, reduciendo la
probabilidad de que este se recombine con otros iones.

Figura 2.1.3

la capa de solvatacion actda como un
& “escudo protector” que reduce la
energia libre del ion y lo estabiliza

* en la solucién

Ademas de las interacciones solvente-solvente y solvente-soluto, la
presencia de iones con cargas opuestas en las soluciones electroliticas
puede fomentar interacciones soluto-soluto, por efecto de las cuales los
electrolitos con carga positiva tienden a rodearse de una nube de aniones,
y viceversa.

2.1.3 Actividad de las especies disueltas
en las aguas naturales

Soluciones no ideales y actividad de las especies disueltas

En las soluciones ideales, la cantidad de cada especie disponible para
reaccionar corresponde exactamente a su concentracién. En cambio,
en las soluciones no ideales, las interacciones solvente-soluto y
soluto-soluto tienden a involucrar cierta cantidad de cada especie,

por lo que la concentracién de cada especie disponible para reaccionar
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suele ser menor respecto a su abundancia en la solucién. Por esta razén,
cuando se quieran analizar las propiedades quimicas de las soluciones no
ideales y las reacciones que las involucran, es mas correcto expresar

la concentracién de sus componentes en forma de actividad.

La actividad esla concentracién efectiva de una especie disponible para
reaccionar, es decir, la que no estd involucrada en las interacciones elec-
trostaticas que caracterizan las soluciones no ideales (figura 2.1.4). La
actividad de una especie genérica i se expresa como a; =y; - m;, donde my
es la molalidad del componente i en solucién (mol/kg) y y; es el coefi-
ciente de actividad practico de la especie i. Este tltimo parametro toma
en cuenta los efectos de las interacciones entre i y los otros componentes
de la solucién para medir la desviacion de la idealidad (valores de y;
proximosalindican un comportamiento mas cercano a la idealidad,
mientras que valores cercanos a O reflejan un comportamiento extrema-
damente alejado de la idealidad).

Figura 2.1.4

AULA IDEAL AULA NGO IDEAL
estudiante que experimenta algir

tipo de interaccién que reduce

su disponibilidad para trabajar
“- estudiante con
I comportamiento ideal

ry ry
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Desviacion de la idealidad y coeficiente de actividad
practico de los electrolitos disueltos en las aguas
naturales: la ecuacion de Debye-Huckel

Las fuerzas de atraccién electrostética que se generan entre las moléculas
de agua ylos iones disueltos o entre electrolitos de carga opuesta tienden
a deprimir la concentracion efectiva de las especies disponible para
reaccionar. Esto indica que el comportamiento de las aguas naturales
puede presentar notables desviaciones de la idealidad y que, para predecir
de manera precisa los equilibrios que involucran las soluciones acuosas
naturales, es importante tomar en cuenta dichas interacciones.

Como se ha comentado previamente, para poder conocer la actividad

de las especies disueltas en una solucién acuosa no ideal es necesario
calcular el coeficiente de actividad practico de los diferentes electrolitos
(a;=Y;- m;). Este pardmetro, que permite estimar qué tanto el compor-
tamiento de un soluto se desvia de la idealidad, se determina a partir de
propiedades facilmente medibles de una solucién.

Para calcular del coeficiente de actividad practico de las especies disueltas
en una solucioén electrolitica, se toman en cuenta los siguientes supuestos
y consideraciones: en los electrolitos, la carga se distribuye de manera
homogénea con una simetria esférica; la capa de solvataciéon que rodea

a los electrolitos reduce las reacciones soluto-soluto, por lo que los iones
disueltos se consideran completamente disociados; cada electrolito esta
rodeado por una atmosfera de iones de carga opuesta, cuya densidad
aumenta al incrementarse la carga de la especie considerada y la concen-
tracién de iones en la solucidn; la atraccién electrosttica entre electrolitos
de carga opuesta disminuye al aumentar el cuadrado de la distancia entre
las especies, por lo que es mas débil en soluciones altamente diluidas (las
particulas de soluto estan mas alejadas una de otra).

A partir de estas consideraciones, se obtiene la ecuacion de Debye-Hiickel
para el calculo del coeficiente de actividad practico de los electrolitos:
logy;=(-A-22-VI)/(1+B-4;-VI), donde Ay B son pardmetros caracte-
risticos del solvente calculados en condiciones de presién atmosférica
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y temperatura variable (tabla 2.1.2), z; es la carga de la especie i, §; es el
radio i6nico hidratado de la especiei (tabla 2.1.3) el esla fuerza idnica de
la solucién electrolitica (I=0.5->m; - z;% donde mj y z; son la molalidad y
la carga de cada especie j presente en soluciéon). Por ser una funcién de la
concentracién y carga idénica total de la solucién, la fuerza iénica ejerce
un control importante en las interacciones que pueden experimentar los

electrolitos y en la desviacién de la idealidad de una solucioén (figura 2.1.5).

Tabla 211.2 Tabla 2.3
T (%) | A B10° (em) IONES A (em)
0 0-49171 0-3244 K, cf, Br 3-70°
25 0-5092 0-3283 Na', HCO, 470"
75 0-5639 0-3377 cozZ, 50. 4.5.10°
100 0-5998 0-3422 ca, zZn, F& 6-10°
125 06416 0-3476 Mg 810°
70
¥ o€ N .
Figura 2.5 3 i "4 Na
B lok | \\\\ K
UV
3 N
2 04 \\‘Ms‘
S
% o2} L=
T A
0-0 ! '
0-001 0-01 0-7 7

fuerza idnica de la solucidn (mgrky)

La ecuacién de Debye-Hiickel permite calcular con precision el coefi-
ciente de actividad de especies iénicas disueltas en soluciones naturales

muy diluidas, como las aguas subterraneas, fluviales o meteoéricas, y

proporciona con buena aproximacion el coeficiente de actividad de los

electrolitos disueltos en soluciones con fuerzas iénicas de hasta

1mol/kg, como las aguas marinas. Sin embargo, no puede aplicarse
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a soluciones como las salmueras o las soluciones hidrotermales, debido
a que la alta fuerza iénica que las caracteriza (> 1 mol/kg; figura 2.1.6)
produce un comportamiento extremadamente alejado de la idealidad,
que invalida algunos de los supuestos a partir de los cuales se ha desarro-
llado la misma ecuacién. En especifico, cuando una solucién presenta
una fuerza ibnica muy alta, la mayor cercania de los electrolitos puede
favorecer la asociacién de iones en pares o complejos, lo cual determina

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

una ulterior depresion de la actividad de las especies. Por otra parte, una
alta concentracién de iones disueltos podria llevar a una disminucién de
la actividad del solvente (las moléculas de agua involucradas en la forma-
cién de las capas de solvatacion no estan disponibles para reaccionar),

y esto podria inducir un aumento de la actividad de los iones.

ECUACION DE DEBYE-HUCKEL
Figura 2.1.6

e
h 4

ries aguas hidrotermales
_— A
acéanos | salmueras
| [ | | | | ] |
10° | 10° | 107 | 70° | 10% | 197 | 10° | 1O
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2.1.4 El equilibrio quimico %
=
a
Equilibrio quimico y constante de equilibrio 2.
5
Consideremos dos sustancias A y B que reaccionan quimicamente para =
formar Cy D. En el tiempo, A y B se consumen progresivamente, mientras g
que la cantidad de productos tiende a aumentar. Por lo general, la reac- S

ciéon aA+bB - cC+dD (donde a, b, c y d son los coeficientes estequiomé-
tricos) no lleva a la completa conversion de los reactivos en productos,
debido a que, conforme se producen Cy D, se lleva a cabo la reaccién
inversa cC+dD — aA +bB.



Las reacciones directa e inversa se realizan con una tasa que es propor-
cional a las actividades de las sustancias reactivas, por lo que vg;,
(velocidad de la reaccién directa) = ky;, - ap? - ag v viny (velocidad de la
reaccion inversa) = kiny - ac - apd (Kqir ¥ Kiny S0n constantes de velocidad).
Esto implica que la tasa de la reaccién directa disminuye progresiva-
mente en el tiempo, mientras que la tasa de la reaccién inversa tiende
a aumentar. Cuando las dos reacciones se producen a la misma tasa, se
considera que se ha alcanzado el equilibrio quimico, es decir, un estado
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de estabilidad en el cual reactivos y productos coexisten sin que ocurran
cambios en sus actividades (figura 2.1.7).
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La condiciéon de equilibrio puede expresarse como Q
b_ d : . . Q
kagip-a-ag = ki, -ad-af. Reorganizando la expresion, se obtiene =
laley de accidén de masa: Ky, / Kiny = acS- apd/ap?®- ag?=K, donde K -
I . 0Q
esla constante de equilibrio de la reaccién. =
g
A
El valor de la constante de equilibrio proporciona informacién sobre la S

tendencia preferente de una reaccién en el momento en que se alcanza el

equilibrio: de hecho, valores grandes de K indican que la reaccién directa

d

esla favorita (ac¢- apd > a,?- agP), mientras que valores mas pequenos

muestran que la reaccién inversa es la preferente (ac®- apd « ap?- ag?).



El principio de Le Chatelier

Cada vez que un sistema en equilibrio sufre una perturbacién, este
responde con el fin de minimizar sus efectos y restablecer el equilibrio.

Por ejemplo, la adicién de pequefias cantidades de A y B al sistema previa-
mente considerado promoveria la reaccién directa y la produccién de Cy D,
mientras que una disminucién de A y B impulsaria la reaccién inversa. Esta
generalizacién del comportamiento de un sistema en equilibrio, derivada
delaley de accién de masa, se conoce como principio de Le Chatelier.

2.1.5 La disociacion del agua pura
y la escala del pH

La disociacién del agua pura en condiciones de equilibrio puede escri-
birse como H,0 = H*+ OH", mientras que la constante de equilibrio de
dicha reacciéna T=25°CyP=1bar se expresa como K=a(H*)-a(OH")/
a(H,0)=10"" donde a(i) es la actividad de cada componente i en solucién
(el valor tan pequefio de K indica que el agua no presenta una notable
tendencia a disociarse).

Considerando que, por convencién, a(H,0) =1y que la disociacién de
1mol de agua pura produce 1 mol de H* y 1 mol de OH-, se obtiene que
a(H*)-a(H*)=a(OH")-a(OH") =107, por lo que a(H*)=a(OH") =107, es
decir, la actividad de los iones H* y OH™ disueltos en agua pura en condi-
ciones de equilibrio corresponde a 1077 mol/kg.

Con base en el equilibrio de la disociaciéon de H50, se define una escala
de pH, donde el pH es el logaritmo negativo de la actividad de los iones
hidrégeno en soluciéon: pH=-log(aH*). Considerando que a(H*) =107, el
pH del agua puraa T=25°CyP=1bar corresponde a pH=-1log(107)=7
y se considera como pH neutro.

La notacion del pH se usa para describir el grado de acidez o alcali-
nidad de una solucién acuosa. Cuando la actividad del ion hidrégeno en
solucién es superior a 1077 mol/kg, el pH es inferior a 7 y la solucién se
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considera acida. En cambio, si la actividad del ion hidrégeno en solucién
es inferior a 107 mol/kg, el pH es superior a 7 y la solucién se considera

alcalina.

La escala del pH varifa de O (actividad del ion hidrégeno =10° mol/kg) a 14
(actividad del ion hidrégeno =107 mol/kg); sin embargo, la mayoria de

las aguas naturales presentan valores de pH entre 5y 9 (figura 2.1.8).

aqua subterrdnea

almacenada en calizas

‘I’ lluvia dcida

70
g =
Figura 21.8 & | I agua del\mar
7
31 6
Q lluvia no contaminada
aguas subterrdneas
5 |=
Iagua del suelo
4 |- agua de turba
3 aquas dcidas de las minas
or L
2.1.6 Acidos y bases

Un acido es una sustancia que, al
disolverse en agua, se disocia y libera
iones H*, por lo que reduce el pH de
la solucién. En cambio, una base es
una sustancia que, al disolverse en
agua, se disocia y libera iones OH~, lo
cual incrementa el pH de la solucién
(figura 2.1.9).

ACIDO

s

Y

cr

S

HCl = H + ¢l

Figura 2.1.9
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La disociacién de un acido genérico HA en condiciones de equilibrio
puede escribirse como HA =H*+ A", mientras que la constante de equi-
librio de dicha reaccién se expresa como K=a(H*)-a(A~)/a(HA), donde
a(i) esla actividad de cada componente i en solucién. De manera similar,
la disociacién de una base genérica BOH en condiciones de equilibrio se
escribe como BOH = B*+ OH~, mientras que la constante de equilibrio de
dicha reaccién se expresa como K=a(B*)-a(OH")/a(BOH), donde a(i) es
la actividad de cada componente i en solucion.

Los 4cidos polipréticos, es decir, los que contienen mas de un H en su
féormula, se disocian en pasos, cada uno con una constante de equilibrio
especifica; por ejemplo, la disociacion de HsPO, ocurre en tres pasos, que
se pueden escribir como HsPO,=H*+H,P0," (K;=10-21), H,PO, = H*
+HPO,% (K;=10772) y HPO,2 = H*+ PO,3~ (K3=1071235).

Andlogamente, bases como Fe(OH), se disocian en pasos, cada uno
con su constante de equilibrio: Fe(OH),=Fe(OH)* + OH (K;=10710-6)
y Fe(OH)*=Fe?*+ OH~ (K;=107%>).

El valor de la constante de equilibrio proporciona informacién sobre el

grado de disociacién del acido o base considerada: cuanto mayor sea el

valor de la constante, mayor sera la disociacién del acido o de la base en
solucion.

Algunos acidos (por ejemplo, HCly H,SO,4) y algunas bases (por ejemplo,
NaOH) se clasifican como fuertes, ya que en agua se disocian casi por
completo y liberan en solucién la mayoria de sus iones H*y OH". Por otra
parte, acidos como H,CO5 0 H3PO, y bases como Fe(OH), se consideran
débiles, porque se disocian solo parcialmente en agua, liberando una
pequeiia cantidad de susiones H*y OH™ (figura 2.1.10).
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Figura 2.110
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2.1.7 El sistema CO,-H,0 y el pH
de las aguas naturales

El agua en la superficie terrestre contiene inevitablemente cierta cantidad

de CO, disuelto, debido a su equilibrio con la atmésfera. El CO, atmosfé-

rico reacciona con el agua formando 4cido carbénico: CO,+ H,0 = H,CO4

[K; =a(H,C03)/a(CO,) - a(H,0) = a(H,CO3)/a(CO,) =10-147]. Parte del 4cido
carbonico se disocia para formar iones hidrégeno y iones bicarbonato:
H,CO;3=H*+HCO5™ [K,=a(H*)-a(HCO5")/a(H,CO3) =10-6:35]. A su vez, el
bicarbonato se disocia parcialmente, liberando un ion hidrégeno adicional y el
ion carbonato: HCO3™ = H*+CO5%" [K3 = a(H*) - a(CO5%")/ (a(HCO3) =10-10-33]

La importancia del sistema carbonatado reside en el hecho de que, al diso-
ciarse y proporcionar iones hidrégeno en solucién, o al asociarse y reducir la
cantidad de H* libres, dicho sistema controla el pH de muchas aguas natu-
rales. Asimismo, la produccién de iones hidrégeno libres por efecto de la
disociaciéon del dcido carbénico juega un papel fundamental en los procesos
de meteorizacién quimica.
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A partir de las reacciones de formacién y disociacién en pasos del acido
carbonico, es posible determinar la proporcién relativa de las diferentes
especies carbonatadas (H,CO3, HCO5™y CO327) en las aguas naturales
(véase el bloc de notas 2.1.1).

Al calcular dichas proporciones, se puede observar que la abundancia
relativa de una u otra especie varfa en funcién del pH de las aguas natu-
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rales. En particular, la especie H,CO3 es la mas abundante en soluciones
acidas, el ion carbonato (CO32") domina en aguas altamente alcalinas,
mientras que el ion bicarbonato (HCO57) es el méas abundante en el rango
mas comun de pH de las aguas naturales (figura 2.1.11).
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2.2 LOS ISOTOPOS ESTABLES EN EL CICLO
HIDROLOGICO

En este capitulo se analizaran las causasy los tipos de fraccionamiento
que pueden experimentar los is6topos estables de elementos con
numero atdbmico bajo y se describira la relaciéon que existe entre el frac-
cionamiento isotépico y la temperatura. Asimismo, se examinara el
comportamiento de los isotopos estables de hidrégeno y oxigeno en el
ciclo hidrolégico y se describird de qué manera los procesos de evapora-
cién y condensacion afectan la composicion isotépica del agua presente
en la atmdésfera, la hidrésfera y la criésfera bajo diferentes condiciones
climaticas. Finalmente, se explicard cémo la estratigrafia de isétopos de
oxigeno ha permitido realizar reconstrucciones paleoclimaticas a partir
del analisis de las variaciones isotopicas medidas en diferentes registros.

2.21 Efecto de las diferencias de masa
en el comportamiento quimico
de los isotopos de un elemento

En general se considera que, por presentar la misma configuracién elec-
tronica, los isétopos de un elemento tienen un comportamiento quimico
idénticoy, por lo tanto, los procesos quimicos y fisicos no pueden afectar
sus proporciones relativas. Sin embargo, en algunos casos, la diferencia
de masa entre los isétopos de un elemento es bastante grande como

para generar comportamientos quimicos distintos, por lo que algunos
procesos que ocurren en equilibrio y procesos cinéticos logran modificar
las abundancias relativas de los is6topos ligeros y pesados de un elemento
en las fases involucradas.

Losisotopos de elementos con nimero atémico relativamente pequefio
son los que presentan la mayor diferencia de masa entre si (por ejemplo,
?H es 99.8% mas pesado que 'H y 20 es 12.5% mas pesado que ¢0)

y, por lo tanto, son los que sufren variaciones mas evidentes en sus
proporciones relativas en sustancias coexistentes. En cambio, la dife-
rencia de masa entre los is6topos de elementos con niimero atémico
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alto (por ejemplo, 87Sr y 86Sr 0 207Pb y 206Pb) es tan pequeiia que su efecto
en el comportamiento quimico de dichos is6topos puede considerarse
despreciable.

2.2.2 Terminologia

La composicién de isétopos estables de una sustancia se expresa indi-
cando la relacion entre el isétopo pesado y el isétopo ligero del elemento
considerado (por ejemplo, 1¥0/€0 o ?H/'H; tabla 2.2.1). Dichas relaciones
suelen reportarse como desviaciones por mil respecto a un estandar,
usando la notacién &. Por ejemplo, la composicion isotépica de oxigeno
de una sustancia se reporta como: 580%oqstancia = |0/ 6O ustancia
~180/%°0 sgtandar)/ (**0/ 1O csrandar) | - 10°. Para expresar la composicién
isotopica de hidrogeno y oxigeno de las aguas naturales, se emplea como
estandar un agua con composicién préxima al promedio del agua

marina (Standard Mean Ocean Water, SMOW; tabla 2.2.1).

Tabla 2.21
ELEMENTO RELACION ISOTOPICA ESTANDAR
hidrégeno  *H/'H smow estdndares de laboratorio
liti, ‘LirfLi NIST
dals ! g Fésil de belemnita (CaCO,)
boro "8/°B NIST (9i7’/
carbono fartc FPDB compaosicién isotdpica de oxigeno
nitrégeno “NAN N, atmosférico en aqua y carbonatos, respectivatnente
- s 3
axgenp or'o =Ll meteorito del Cafién del Diablo
azufre S5 troilita (FeS)

Analizando la expresién de la notacion 6 se deduce que, cuando 6 =0, la
muestra presenta la misma composicion isotépica del estandar; valores
de § <0 indican que la muestra estd empobrecida en el isétopo pesado
respecto al estandar (la muestra se describe como “mas negativa” o “mas
ligera” respecto al estandar), mientras que valores de 6 > 0 sefialan que la
muestra estd enriquecida en el isétopo pesado respecto al estandar (“mas
positiva” o “mas pesada”).
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2.2.3 El fraccionamiento isotopico

El fraccionamiento isotopico es la reparticion de los is6topos de un
elemento entre dos sustancias coexistentes, que produce diferentes rela-

ciones isotépicas en dichas sustancias. El fraccionamiento isotépico suele

expresarse como factor de fraccionamiento: a=R;/R,, donde R; y R, son
las relaciones isotdpicas de las dos sustancias consideradas.

Causas y mecanismos del fraccionamiento isotépico

En una molécula, los &tomos experimentan un movimiento vibracional
(estiramiento y compresién de los enlaces quimicos), cuya entidad es
inversamente proporcional a la masa de la molécula. Esto implica que
una molécula que contiene is6topos pesados de sus elementos consti-
tuyentes (por ejemplo, 2H,'80) vibra menos, y posee una menor energia
interna, respecto a la molécula isotépicamente ligera de la misma
sustancia (por ejemplo, 'H,0).

Cuando dos sustancias coexisten en equilibrio, entre ellas puede ocurrir
un fraccionamiento isotépico (fraccionamiento en equilibrio), es decir,
una redistribucion de los isétopos de cierto elemento entre las dos
sustancias con la finalidad de minimizar la energia interna del sistema.
Por ejemplo, consideremos, el equilibrio entre H,O liquida y CO5 atmos-

férico (figura 2.2.1): en dicho sistema, el isétopo pesado de oxigeno tiende

aenriquecerse en el agua liquida, en donde puede formar enlaces mas

fuertes asociados con una menor energia de vibraciéon, mientras que el
isotopo ligero se concentra preferentemente en la fase gaseosa, donde

puede participar en enlaces méas débiles.

Lareaccion 0.5-C%0, + Hy0=0.5-C80, + H,0 es una reacciéon de
intercambio isotopico que involucra la redistribucién de los is6topos de
oxigeno entre las diferentes moléculas que lo contienen (CO, y H,0O) sin
que ocurran cambios en la concentracién de reactivos y productos (el
sistema esta en equilibrio quimico).
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Figura 2.2.1
FRACCIONAMIENTO EN EQUILIBRIO

0:5-C°0, + H,%0 = 0:5.€°0, + H,°0

V] 4 liquide  intercambio gas
o H Y isotdpico LA 2
s
o9 © %0 !
o, H — ‘0 c "p
160 QTHO
HH Hunb B
?30 160

“O tiende a concentrarse en el liquido,

donde puede formar enlaces mds fuertes

FRACCIONAMIENTO CINETICO

,_?; 0 G ;?2 p vaper
0, % gy W 4
L (molécula /\ v.| P (molécula
ligera) HH H'y H L HH pesada)
o

0 Hfr-f s QM O
) liquido

energia cinética de H,0:
E = 0:5mpvi = 0:5:m-v}

si mp > m, v, < v

Ademas del fraccionamiento en equilibrio, que ocurre en respuesta a las
diferentes energias de vibracién de las moléculas isotépicamente ligeras
y pesadas, existe otro tipo de fraccionamiento isotépico, denominado
fraccionamiento cinético, que se relaciona con las diferentes velocidades
de las moléculas isotopicas. De hecho, para que las moléculas de una
sustancia presenten una misma energia cinética, las moléculas isotépica-
mente mas ligeras deben tener una mayor velocidad de traslaciéon (movi-
miento lineal) respecto a las pesadas.

El fraccionamiento cinético se asocia generalmente a reacciones
quimicas que no han alcanzado el equilibrio o a procesos fisicos unidi-
reccionales, como la evaporacion. Por ejemplo, consideremos el proceso
de evaporacién del agua (figura 2.2.1): al tener una mayor velocidad de
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traslacion, las moléculas isotépicamente ligeras, como H,'0, se salen del
liquido mas rapidamente respecto a las pesadas, concentrandose prefe-
rentemente en el vapor de agua, mientras que la fase liquida se queda
enriquecida en moléculas isotépicamente mas pesadas, como H,80.

Variacion del fraccionamiento isotdpico con la temperatura

El fraccionamiento isotopico es inversamente proporcional a la tempera-
tura, es decir, al aumentar la temperatura disminuye la diferencia entre las

relaciones isotépicas de dos sustancias coexistentes, por lo que a tiende a 1.

Esto sucede porque un aumento de temperatura produce un movimiento
muy energético de todas las moléculas isotépicas de un sistema —tanto las
pesadas como las ligeras— por lo que el efecto de la masa molecular en la
frecuencia de vibracién y en la velocidad se vuelve despreciable.

2.2.4 Isotopos estables de hidrogeno y oxigeno
en el ciclo hidrolagico

Efecto de la evaporacion y de la condensacion en la
composicion isotopica de las diferentes fases
del agua involucradas en el ciclo hidrolagico

En el ciclo hidrolégico, los procesos de evaporacién y condensacion
juegan un papel clave en el fraccionamiento de los is6topos de hidrégeno
y oxigeno, y gobiernan la composicién isotépica del agua presente en la
atmosfera, la hidrésfera y la criésfera.

Debido a su mayor velocidad de traslacién, las moléculas isotépicamente
ligeras de H,O se evaporan mas facilmente que las mas pesadas. Por esta
razén, el vapor de agua presenta una composicion isotépica de hidro-
genoy oxigeno tipicamente mas ligera respecto al agua del océano que lo
produce por evaporacién (figura 2.2.2). Cuanto menor sea la temperatura
ala cual ocurre la evaporacién, mayor serd el fraccionamiento isotépico
entre los dos reservorios.
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Figura 2.2.2 lluvia rica en 2H2:50
0% = -13 respecto a las nubes
/ d°0%e =.-3

nubes ricas en 'H,°0

respecto al mar

Por otra parte, cuando una masa de vapor de agua se condensa, el agua
de precipitacion se enriquece preferentemente en moléculas pesadas
(?Hy 80 pueden formar enlaces mas fuertes en la lluvia o en la nieve),
por lo que el agua de precipitacion es siempre mas pesada que la nube de

vapor que la produce (figura 2.2.2). También en este caso, la entidad del

fraccionamiento es inversamente proporcional a la temperatura a la cual

ocurre el proceso de condensacion.

Esimportante remarcar que el
vapor de agua que permanece en

la atmosfera después de la primera
precipitacion queda empobre-

cido en is6topos pesados y que,
conforme se siga condensando, se
volverd progresivamente mas ligero,
aligual que la precipitacién que
genere (figura 2.2.3). Esto implica
que los valores de §?H%o y 6180%o0
del agua de precipitaciéon se vuelven
progresivamente mas negativos
conforme aumenta la distancia
desde el area fuente del vapor.

d*Oe

vapor de agua

lluvia

0 08 06 04 02 00

fraccion de vapor residual

Figura 2.2.3
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Estas consideraciones proporcionan una explicacién légica al empobre-
cimiento isotépico progresivo —y gradualmente mas marcado— que

se registra en el agua de precipitacién tanto a la escala global, desde los
tropicos hacia latitudes polares (figura 2.2.4), como a la escala local, desde
la costa hacia el interior de un continente.

Figura 2.2.4

dHpe << O
d°O%e << O
nieve en los polos
LY
..
-
“
-

* luvia en climas templados

d£H%e < O

d°0%s < O evaporacion abundante en los trdpicos

La composicién isotépica del agua de precipitacion ejerce a su vez un
control directo en la composiciéon isotépica de las aguas dulces que
alimenta, las cuales incluyen los glaciares, los rios, los lagos y las aguas
subterraneas (figura 2.2.5). El drenaje de las aguas superficiales y subte-
rraneas hacia las cuencas oceénicas cierra el ciclo iniciado con la evapora-
cion en la superficie del mar.

Figura 2.2.5 aqua del mari/
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Efecto del clima en la composicidn isotopica
del oceano y de las masas de aire

El clima tiene un efecto significativo en la composicién isotdpica
del océanoy de las masas de aire que derivan de su evaporacion.

En un periodo de clima global calido, la radiacién solar mas intensa
induce la evaporacién de una mayor proporcién de moléculas pesadas de
agua en conjunto con las ligeras, por lo que el océano, empobrecido en
isétopos pesados, adquiere valores negativos de §¥80¢%eo (figura 2.2.6).

Figura 2.2.6 L
CLIMA GLOBAL CALIDO

dom = 170

d°0%s = -15

AL -

0% = 130 casquete

de hielo
d°0%: = -3

v cueva kdrstica

. rbonatos marinos \ espeleotemas

isotépicamente mds ligeros isotdpicamente mds pesados

CLIMA GLOBAL FRIO

d°0%o = -33
d°Ofo = -2

casquete de hielo

V  cueva kdrstica

—a carbonatos marinos \ espeleotemas

isotépicamente mds pesados isotdpicamente mds ligeros
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En cambio, el vapor de agua producido por la evaporacién del océano
adquiere una composicion isotopica inicial de oxigeno mas pesada
(menos negativa) respecto a la que tendria en un periodo climatico mas
frio (figura 2.2.6).

Por otra parte, durante un periodo de clima frio, el bajo grado de evapora-
ciéon produce un empobrecimiento selectivo y muy marcado en is6topos
ligeros acompafiado por un sobreenriquecimiento de isétopos pesados en
el océano, por el cual dicho reservorio adquiere valores positivos de §80%o
(figura 2.2.6). Al contrario, las masas de aire —y también la lluvia y la
nieve que derivan de su condensacién— presentan valores de 6'80%. muy
negativos (figura 2.2.6). También hay que tomar en cuenta que, durante un
periodo climatico frio, se incrementa notablemente el volumen de agua
almacenada como hielo en los casquetes polares, los cuales “secuestran”
las moléculas ligeras de H,0, evitando que estas se movilicen hacia las
cuencas oceanicas en el marco del ciclo hidrolégico (figura 2.2.6).

2.2.5 Estratigrafia de los isotopos estables
de oxigeno y paleoclimatologia

La estratigrafia de isétopos estables es una disciplina que realiza recons-
trucciones paleoclimaticas a partir del andlisis de las variaciones isoté-
picas que ciertos materiales experimentan en el tiempo geolégico.

Eluso de los isétopos estables en las reconstrucciones paleoclimaticas se
basa en las siguientes premisas: la composicién isotopica de una sustancia
depende de las condiciones fisicoquimicas bajo las cuales se form¢, pues
dichas condiciones gobiernan la entidad del fraccionamiento isotépico;
variaciones en la composicién isotépica de una sustancia reflejan un
cambio en las condiciones fisicoquimicas de formacién.

Con base en estas premisas, al conocer la composicion isotépica de cierta
sustancia se pueden inferir las condiciones de formacioén e interpretarlas
en términos de parametros paleoclimaticos. Asimismo, al examinar las
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variaciones isotépicas de dicha sustancia en un registro estratigrafico, se
pueden identificar y caracterizar los cambios climaticos que han ocurrido
en el tiempo correspondiente.

De los sistemas isotépicos utilizados en las reconstrucciones paleoclima-
ticas, los is6topos estables de oxigeno son los que estan contribuyendo de
manera mas significativa y eficaz, principalmente porque el oxigeno es
muy abundante en todas las esferas del sistema Tierra (atmosfera, hidros-
fera, criésfera, bidsfera y litdsfera) y es un constituyente mayoritario del
agua, los carbonatos y otros compuestos que pueden ser usados como
indicadores paleoclimaticos.

Enseguida se analizard la informacién que proporcionan las variaciones
en la composicién isotdpica de oxigeno de diferentes registros (series
estratigraficas de carbonatos marinos, estratigrafia del hielo polary
registro de carbonatos continentales) sobre los cambios climaticos

que han ocurrido en el pasado geologico.

Variaciones isotdpicas en los carbonatos oceanicos
y cambios climaticos

La composicién isotopica del carbonato de calcio que conforma el capa-
razén o la concha de muchos organismos marinos depende estrictamente
de la composicién isotépica del agua ocednica a partir de la cual precipita
(figura 2.2.6). Logicamente, cuanto mayor sea la relacién 80 /160 del agua
del mar, mayor serd el valor de §®0¢%. del carbonato (*¥0 tiende a concen-
trarse en la fase s6lida) y cuanto mas ligera sea la composicién isotdpica
del agua del mar, mas ligera serd la composicién isotépica del carbonato
(pero siempre mas pesada que la solucion de la cual precipita).

Considerando que la composicién isotdpica del agua del mar experimenta
variaciones en relacion con la ocurrencia de cambios climaticos, dichas
variaciones deberian verse reflejadas en la composiciéon isotdpica de los
carbonatos oceéanicos (figura 2.2.6).
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Con base en estas premisas, se han realizado reconstrucciones paleocli-
maticas a partir del analisis isotopico de registros estratigraficos obte-
nidos de sondeos del piso oceanico y de columnas estratigraficas de
sedimentos marinos carbonatados. En dichos registros, valores altos de
880%: en el sedimento carbonatado se han asociado a periodos de clima

frio, mientras que los valores mas bajos indican un origen del carbonato a

partir de un agua oceanica isotépicamente mas ligera, tipica de un clima
global calido (figura 2.2.7).
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Estratigrafia isotopica del hielo polar y cambios climaticos

La progresiva “destilacién isotdpica” que experimentan las masas de aire
conforme se mueven hacia latitudes mayores y las bajas temperaturas que
caracterizan las regiones polares hacen que la nieve que se acumula en los
polos tenga valores de 80 tipicamente muy negativos. Sin embargo,
dichos valores pueden variar en el tiempo debido a cambios climaticos
(figura 2.2.6). En especifico, un clima global calido produciria valores de
6809%o0 mas altos (menos negativos) en el hielo polar (es decir, en la nieve
que precipitaria de masas de aire isotépicamente mds pesadas), mientras
que un clima global frio produciria valores de §'¥02%o, mas negativos

(la nieve precipitaria de masas de aire isotépicamente mas ligeras).

La estratigrafia isotopica del hielo polar ha proporcionado una infor-
macién paleoclimatica extraordinaria: de hecho, el hielo acumulado en
la Antartida y en Groenlandia ha permitido realizar sondeos de mas de
3000 metros de espesor representativos de un lapso temporal que abarca
los tltimos 125 000 afios en Groenlandia y los tlltimos 800 000 afios en la
Antartida, y también identificar los cambios climéaticos que han ocurrido
en dichos periodos de tiempo mediante el analisis de las variaciones
isotépicas (figura 2.2.7).

Variaciones isotopicas en los carbonatos continentales
como indicadores paleoclimaticos

Cuando ocurre un cambio climatico, la variacién en la composiciéon
isotopica que experimenta el agua de precipitacion se refleja de manera
directa en la composicién isotépica de las aguas superficiales y subterra-
neas que esta alimenta y, consecuentemente, en la composicién isotépica
de los carbonatos que precipitan a partir de dichas aguas. Por esta razén,
los carbonatos que se generan en sistemas lacustres, fluviales o karsticos
representan una importante fuente de informacién paleoclimatica.
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Debido al tamafio relativamente pequefio de estos sistemas, la compo-
sicién isotopica de los carbonatos continentales puede ser sensible a
factores climaticos locales, como eventos meteoroldgicos o rigores esta-
cionales. En este sentido, la estratigrafia isotopica de los carbonatos conti-
nentales puede ser mas dificil de interpretar, o tener un rango de validez
mas limitado, respecto al registro de los carbonatos marinos.

Un caso particular son los espeleotemas, es decir, los carbonatos que
precipitan en sistemas karsticos en forma de estalactitas y estalagmitas
(figura 2.2.6). Los espeleotemas se forman a menudo en cuevas aisladas
que no son afectadas por los cambios térmicos que se producen en el
exterior a escalas temporales cortas, pero registran los cambios que

se producen a escalas temporales mayores. La composicién isotépica

del espeleotema puede considerarse representativa de la composicién
isotopica del agua metedrica de la que deriva y, por ende, sus variaciones
reflejan los cambios que ocurren en el agua de precipitacién en respuesta
avariaciones climaticas significativas (figura 2.2.6).

Con base en estas premisas, valores mas altos de §80%. en los espeleo-
temas reflejarfan valores menos negativos de 6802, del agua de precipi-
tacidn, indicadores de un clima global calido, mientras que valores mas
bajos de 6'80%. en los espeleotemas reflejarian un agua de precipitacién
isotopicamente mas ligera, tipica de un clima global frio (figura 2.2.7).
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3.1 PROCESOS DE METEORIZACION QUIMICA

Los procesos de meteorizacién quimica son un excelente ejemplo de
co6mo las soluciones acuosas naturales y los materiales rocosos con los
que entran en contacto interactiian y reaccionan quimicamente con la
finalidad de alcanzar un equilibrio.

La meteorizacién quimica es importante por diversas razones, por
ejemplo, es responsable de la formacién del suelo y controla la biodispo-
nibilidad de nutrientes inorganicos en dicha interfase. Ademas, modifica
constantemente la composicién de las aguas naturales, lo que provoca
en ocasiones problemas de contaminacién ambiental por la liberacién
de especies solubles altamente téxicas. Asimismo, en escalas de tiempo
de millones de afios, la meteorizaciéon quimica contribuye a amortiguar
elincremento de CO, en la atmosfera, regulando el clima de nuestro
planeta.

En este capitulo, se describirdn los principales procesos de meteoriza-
cién quimica que afectan los minerales formadores de rocas en la corteza
terrestre, los productos que generan y los cambios que inducen en la
composicién quimica y en el pH de las aguas naturales.

3.1.1 Meteorizacion quimica: definicion, mecanismos
y productos

La meteorizacion quimica es el conjunto de procesos mediante los cuales
los minerales de las rocas expuestas a la superficie terrestre interac-

tan con las soluciones acuosas naturales (en particular con soluciones
acidas) y con los gases de la atmosfera (principalmente O, y CO,) para
formar productos termodindmicamente mas estables en las condiciones
ambientales. Entre los factores que confieren cierto grado de acidez a las
aguas naturales, destacan la reaccién quimica entre la lluvia y el CO, de la
atmosfera, asi como el enriquecimiento en CO, del suelo relacionado con
la descomposiciéon microbiana de la materia orgdnicay con la respiracién
de las raices de las plantas.
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Los minerales formadores de rocas sufren tres principales mecanismos de
meteorizacion quimica: disolucién congruente, disolucién incongruente
y oxidacién-reduccion. Dichos procesos producen una variedad de espe-
cies disueltas, asi como minerales secundarios que incluyen arcillas (por
ejemplo, caolinita y moscovita), hidroxidos de aluminio (gibbsita), 6xidos
e hidroxidos de hierro (por ejemplo, hematita y limonita).

3.1.2 Disolucion congruente y solubilidad
de los principales minerales
formadores de rocas

La disolucion congruente es la disociacién de un mineral en sus iones
constituyentes, que se liberan en agua formando una solucién electrolitica.

Entre los minerales formadores de rocas, los cloruros y los sulfatos, que
presentan enlaces ibnicos, son los mas propensos a meteorizarse por
disolucién congruente, mientras que los minerales que tienen enlaces
covalentes, como el cuarzo, son los mas resistentes a este tipo de meteori-
zacion. Por otra parte, la disolucién de los carbonatos, cuyos atomos estan
unidos por medio de enlaces iénicos y covalentes, esta condicionada por
factores climaticos y por la composiciéony el grado de acidez del agua.

El concepto de solubilidad

Dependiendo de su solubilidad, un mineral en contacto con agua puede
disolverse o precipitarse como soélido cristalino. La solubilidad de un
mineral es la concentracién que este presenta en el agua en condiciones
de equilibrio (al ser una concentracién, puede expresarse como molalidad
m o en mg/kg).

Consideremos un experimento en el cual un mineral B,A,, es sumergido

enagua puray se monitorea constantemente la concentraciéon del soluto
en la solucién acuosa asi formada. Una cantidad del mineral se disociara
liberando iones A~y B* segin la reaccion B A, - pB* +nA~.
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Como se muestraenla figura 3.1.1,1a concentracién de B* (y A~) en la solu-
cién aumenta de manera continua en relacién con la progresiva disolucion
del mineral hasta alcanzar un valor constante. Cuando la concentracién de
B* presenta un valor constante, la reaccion de disociacion de B,A,, logra el
equilibrio y la solucién se considera saturada en el mineral. Dado que cada
mol de B,A,, que se disocia produce p moles de B*y n moles de A, la solu-
bilidad del mineral ByA, corresponde a m(B,A,,)=m(B*)/p=m(A~)/n.

Figura 3.1.1
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A través de la ley de acciéon de masa, se puede expresar la solubilidad de un
mineral en funcién de la constante de equilibrio de la reaccién de diso-
lucién. Dado que la actividad del mineral se considera 1 (la presencia de
cristales del mineral no afecta el equilibrio cuando este esta presente en
concentraciones mayores respecto a su solubilidad), la constante de equili-
brio para la disolucién de un mineral se reduce a un producto de las activi-
dades delosiones: K=a(B*)P-a(A")*=[m(B*)-y(B*)[P- [m(A7)-y(A7)]

[y(i) = coeficiente de actividad préactico de cada especie disuelta].

A partir de esta expresién, se puede entender que, si el producto de las
actividades de los iones disueltos es inferior a K, la solucién estad subsatu-
rada en el mineral ByA,,, el cual seguird disolviéndose; mientras que, si el
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producto de las actividades de los iones disueltos es mayor que K, la solu-
cion es sobresaturada en el mineral B, Ay, el cual precipitara como solido
cristalino (figura 3.1.1).

Siel mineral B A, fuera poco soluble, su disolucién generaria una
solucion muy diluida con comportamiento casi ideal, por lo que
K=a(B*)P-a(A7)*=m(B*)P- m(A7)* [y(i) =1)]. En este caso, la solubilidad del
mineral ByA, podria obtenerse directamente a partir del valor de la cons-
tante de equilibrio: m(B, A, ) =m(B*)/p=m(A~)/n={[K- (p/n)]/p+n]},

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

Por otra parte, si el mineral ByA,, fuera muy soluble, su disolucién produ-
ciria una solucién con mayor fuerza iénica y con un comportamiento mas
alejado de laidealidad [y(i) < 1]. Los iones A"y B* experimentarian interac-
ciones electrostaticas que deprimirian su actividad, reduciendo su capa-
cidad de asociarse para precipitar cristales de B,A, y manteniéndolos en
solucién [sia(i) < m(i), el producto de las actividades de los iones disueltos
es inferior a K, por lo que la solucion esta subsaturada en B,A,].

Enelblocdenotas 3.1.1, se describe un ejemplo de cémo se determina si
una solucién acuosa natural estd subsaturada o sobresaturada en cierto
mineral.

sareanjeu senge se[ op edrwnboan

Disolucion de la calcita

1

El carbonato de calcio es un componente fundamental de las rocas
sedimentarias, un constituyente comun de muchos suelos y, ademas,
esta presente como mineral secundario en las rocas igneas y metamor-

7

ficas meteorizadas. Las aguas que circulan a través de las rocas y suelos
carbonatados tienden a reaccionar con la calcita, disolviéndola o preci-
pitdndola hasta alcanzar un equilibrio. La meteorizacién del carbonato

eJ0I1-enge ugriderd

de calcio ejerce un control importante en la concentracién de las espe-
cies carbonatadas disueltas en las aguas naturales y en el pH de dichas
soluciones.



Solubilidad de la calcita en agua pura

En agua pura, la calcita sufre una disociacion minima segtn la reaccion
CaCO5 = Ca?*+C0O5%". Considerando que CaCOs5 es una sustancia pura, su
actividad vale 1, por lo que la constante de equilibrio de la reaccién puede
expresarse como K=a(Ca?*)-a(C0O5%7)=10-848 (temperatura de 25 °C

y presién de 1 bar).

Dado que 1 mol de CaCO3 produce 1 mol de cada especie disuelta,

y considerando que la solucién resultante tendria un comportamiento
ideal (el bajo valor de K indica que la calcita liberarfa una cantidad muy
baja de especies disueltas), la solubilidad de la calcita esta dada por

m(CaCOs)=m(Ca?")=m(CO5%7)=a(Ca?*)=a(CO5%7) =V 107848 =10"*2* mol/kg.

Sabiendo que la calcita tiene un peso molecular de 100.086 uma, su
solubilidad puede expresarse en mg/kg: m(CaCO3)=100.086-10"%24.103
=5.76 mg/kg.

Solubilidad de la calcita en soluciones acidas

Por lo general, los sistemas acuosos involucran el equilibrio entre la calcita,
el agua y una fase gaseosa que contiene CO,. La descripciéon del equilibrio
en el sistema CaCO3-CO,-H,0 es muy similar a la que se ha llevado a cabo
para el sistema CO,-H,O (véase el subcapitulo 2.1.7), con la excepcién de
que la disociacién de la calcita introduce una variable adicional (la especie

disuelta Ca?*) y una ecuacion adicional por considerar: CaCOz=Ca?*+CO52".

Combinando las reacciones de formacién y disociacion del acido carbénico
con la reaccién de disolucién de la calcita, se obtiene la reaccién de disolu-
cién de la calcita en una solucién 4cida CaCO5+ H,CO5—> Ca?* + 2HCO;",

la cual es responsable de gran parte de los iones Ca?* y HCO5~ disueltos en
las aguas superficiales, subterraneas y marinas.
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Combinando las ecuaciones caracteristicas del sistema CO,-H,0 con la
ecuacion que describe la disolucién congruente de la calcita, se obtiene
una expresion de la solubilidad de la calcita en funcién del contenido de
COy en el sistema: m(CaCO3)=m(Ca?*)=[p(CO,)-K-K;- K,/ (4 Ks)]/3,
donde p(CO,) es la concentracién del CO, atmosférico expresada en

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

términos de presion parcial y K, K;, K5 y K3 son las constantes de disocia-
cién de la calcita y del &cido carbonico (véase el bloc de notas 3.1.2). @
Considerando que la atmosfera contiene 320 ppm de CO, (equivalentes
a320-107®bar), y conociendo los valores de K, K;, K, y K5 (véase el bloc

denotas 3.1.2), se puede calcular la solubilidad de la calcita en un agua

en contacto con la atmésfera a una temperatura de 25 °C:

m(CaCO3)=4.4-10"* mol/kg=44 mg/kg.

A partir de las reacciones del sistema CaCO3-CO,-H,0, se puede obtener
también la expresion de la actividad del ion hidrégeno en solucién en

funcién del contenido de COy: a(H*)=[p(CO,)?- K% Ky? - Ky /(2 -K)|V/3

(véase el bloc de notas 3.1.3). Considerando que p(CO,) en la atmosfera ﬁ
=320-10"®bar, a(H*)=5.49-107° mol/kg. A partir de este dato se puede

calcular el pH de la soluciéon en equilibrio con la calcita:
pH=-log(5.49-1079)=8.26.

sareanjeu senge se[ op edrwnboan

Los cdlculos realizados confirman que la calcita es mucho mas soluble
en soluciones dcidas que en agua pura y también evidencian que la diso-
luciéon de la calcita tiende a neutralizar la acidez de la solucién, determi-
nando un notable incremento del pH. Estos datos son consistentes con la
observacién de que la calcita es facilmente atacada por soluciones dcidas
(por ejemplo, por el agua de lluvia) y con el hecho de que las aguas super-
ficiales y subterraneas que fluyen en terrenos carbonatados son tipica-
mente alcalinas.
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Factores que afectan la solubilidad de la calcita
en las aguas naturales

Al examinar la reaccién de disolucién de la calcita en soluciones acidas
(CaCO3+H,CO5 — Ca?*+2HCO57), es evidente que la cantidad de 4cido



m(Ca”") (molrkg)

carbdnico presente en las aguas naturales juega un papel determinante en
la disolucién o precipitaciéon del carbonato de calcio. A su vez, la cantidad
de H,COs en solucién depende de la cantidad de CO, involucrado en su
formacion. Por el principio de Le Chatelier, un incremento del contenido
de CO4 en la atmosfera produciria un aumento del H,CO5 disuelto
(H,0+CO4 — HyCOs3), una reduccion del pH de la solucion (Hy,CO5 —>
H*+HCO;5™) e impulsaria la reaccién directa, fomentando la disolucion
dela calcita (figura 3.1.2). Esto implica que el continuo incremento de
CO, antropogénico que se esta registrando en la atmosfera esta provo-
cando una progresiva acidificacion de las aguas oceanicas somerasy esta
favoreciendo la disolucién del carbonato de calcio, con consecuencias
muy negativas para los arrecifes coralinos y los organismos marinos que
poseen partes duras de CaCOs.

Figura 3.1.2
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Otros parametros que controlan la solubilidad de la calcita en las aguas
naturales son la temperatura y la presiéon. Dado que la disolucién de la
calcita es una reaccién exotérmica, un incremento de temperatura provo-
caria una disminucién de la solubilidad, favoreciendo la precipitacién
del carbonato de calcio (figura 3.1.2). Por otra parte, la solubilidad de la
calcita se incrementa con la presion: de hecho, mientras las aguas ocea-
nicas someras suelen estar sobresaturadas en carbonato de calcio, a una
profundidad entre 4 y 4.5 km el agua ocednica se vuelve subsaturada en
calcita, promoviendo su disolucion (figura 3.1.3).
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Figura 3.1.3
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La precipitacion del carbonato de calcio que conforma los caparazonesy
conchas de los organismos que viven en las aguas templadas de los mares
tropicales es una consecuencia de la relacién entre la solubilidad de la
calcita y la temperatura. Por otra parte, se estima que mas del 80% de los
carbonatos biogénicos que se forman en aguas someras se disuelven al
asentarse en el piso ocednico profundo después de la muerte de los orga-
nismos (figura 3.1.3).

Un ultimo factor que afecta la solubilidad de la calcita en aguas naturales
esla presencia de iones Ca?*, HCO5;~ 0 CO42 derivados de la disolucién de
otros minerales que contienen dichas especies (efecto del ion comtn): de
hecho, el incremento en la concentracion de Ca?t, HCO5~ 0 CO32" relacio-

nado con la disolucién de minerales como CaSO,4 o SrCO5 podria sobresa-
turar la solucién en calcita, lo cual llevaria a su precipitacion.

Disolucion y solubilidad de la silice
La silice es el silicato que presenta la composicién quimica mas sencilla

y también es el mineral mas comun en una amplia gama de rocas igneas,
sedimentarias y metamorficas. Al examinar la solubilidad de la silice,
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nos enfocaremos al cuarzo-a, que representa el polimorfo mas estable y
abundante en la corteza superior, y a la silice amorfa, que es la forma en
la que la silice precipita de las soluciones acuosas naturales.

Lareaccién de disolucién congruente de la silice se expresa como
Si0,+2H,0 - H,Si0,. Considerando H,0 y SiO, como sustancias puras,
su actividad vale 1, por lo que la constante de equilibrio de la reaccién
puede expresarse como K =a(H,SiO,4). En condiciones de temperaturay
presion estandar (25 °Cy 1 bar), la constante de equilibrio de la disolucion
del cuarzo-a tiene un valor de 1074, mientras que la constante de equili-
brio para la disolucion de la silice amorfa tiene un valor de 10727,

A partir de estos datos, y considerando que por cada mol de SiO, que

se disuelve se genera 1 mol de H,SiO,, se podria calcular de manera
inmediata la solubilidad del cuarzo-a y de la silice amorfa:
m(cuarzo-a)=m(H,SiO,) = a(H,Si0,) =10-* mol/kg (el coeficiente

de actividad practico de la molécula neutra H,SiO4 en solucién puede
considerarse igual a 1, asi que la molalidad coincide con la actividad)

y m(SiO, amorfa) = m(H,Si04) = a(H,Si04) = 10727 mol/kg. Sabiendo
que la silice tiene un peso molecular de 60.08 uma, las solubilidades

del cuarzo-a y de la silice amorfa se pueden expresar en mg/kg:
m(cuarzo-a)=60.08-104-103=6.01 mg/kg y m(SiO, amorfa)
=60.08-10271.103=117.15 mg/kg.

En realidad, el método empleado para calcular la solubilidad del cuarzo-a
y de la silice amorfa no toma en cuenta las contribuciones derivadas de la
disociacion en pasos de HySiOy4, que es un acido poliprético débil. Incorpo-
rando dichas contribuciones, y asumiendo que la actividad de cada especie
silicatada disuelta es igual a su molalidad (comportamiento ideal en

una soluciéon muy diluida), la solubilidad total de la silice es dada por:
m(SiO,)=m(H,Si0,) + m(H3SiO,") + m(H,Si042") + m(HSiO43") + m(SiO4*).

Expresando la concentracion de cada especie silicatada en funcién de la
constante de equilibrio de la disociacién correspondiente, se obtiene:
m(Si0z) =K {1+ [Ky/a(H*)] +[K; - Kp/a(H*)?] + [K; - K3 - Kg/a(H*)?)

+[K; - Ky - K3 - K,y /a(H*)%]} (véase el bloc de notas 3.1.4).
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Esta ecuacion permite calcular la solubilidad del cuarzo-a y de la silice
amorfa en soluciones con cualquier valor de pH (figura 3.1.4). Lo que se
observa es que, en soluciones con pH<9, el inico término que contribuye
a la solubilidad de la silice es K, pues la alta concentracién de H* en solu-
cién hace que las contribuciones derivadas de la disociacién en pasos

de H,SiOy,, es decir, K- K; /a(H*), K- K; - Ky /a(H*)?, K- K; - Ky - Ky /a(HY)3 y
K-K;-K;-K3-K,/a(H*)4, se vuelvan despreciables; por otra parte, en solu-
ciones que presentan valores de pH > 9, la solubilidad de la silice aumenta
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exponencialmente en relacién con las contribuciones derivadas de la
disociacién en pasos de HySiO,4, ahora mas significativas debido al bajo
valor de a(H*) en el denominador.

La solubilidad de la silice depende también de la temperatura: consi-
derando que la disolucién de la silice es una reacciéon endotérmica, la
solubilidad de la silice aumenta al incrementarse la temperatura de la
solucién acuosa (figura 3.1.4).

Figura 3.1.4
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3.1.3 Disolucién incongruente

La disolucion incongruente es un proceso de disoluciéon que produce
una o mas fases s6lidas secundarias, ademas de especies disueltas.

Este proceso afecta la mayoria de los minerales silicatados que interac-
tlan con las soluciones acuosas naturales. Puesto que la corteza superior
presenta una composicién promedio analoga a la de una granodiorita
(roca ignea compuesta de plagioclasa, feldespato potasico y cuarzo), la
disolucién incongruente de los feldespatos representa probablemente el
mecanismo de meteorizacién dominante en la superficie terrestre.

La tipica disolucién incongruente del feldespato (ya sea anortita, albita

o microclino) en aguas dcidas produce un mineral hidratado del grupo

de las arcillas, denominado caolinita, y al mismo tiempo libera cationes
(Ca?*, Na* 0 K*), iones bicarbonato y acido silicico en soluciéon, de acuerdo
con las reacciones: CaAl,Si,Og+2H,CO5 + H,0 - Al,Si,0(OH), + Ca?*
+2HCO;", 2NaAlSi3Og + 2H,CO5 + 9H,0 - Al,Si,05(OH),, + 2Na*
+4H,Si0,4 + 2HCO;5™ y 2KAlSi;0g + 2H,CO3 + 9H,0 - Al,Si,O5(OH),

+ 2K*+4H,Si0, + 2HCO5".

En la disolucién incongruente, la transformacién del feldespato en arcilla
ocurre por hidrélisis 4cida, un proceso mediante el cual los cationes
contenidos en la estructura del feldespato (Ca?*, Na* o K*) son rempla-
zados por los iones hidrégeno derivados de la disociacién del acido
carbdnico presente en las aguas naturales.

Al secuestrar iones H* en la estructura de la caolinita y en las especies
disueltas H4Si0, y HCO5™, la hidrélisis del feldespato contribuye a amorti-
guar la acidez de las soluciones acuosas naturales de manera similar a lo
que ocurre durante la disolucién congruente de la calcita en soluciones
acidas. Entonces, la disolucién del CO, en el agua de la lluvia y del suelo,
la consecuente disociaciéon de H,COs3, el consumo de iones H* durante

la disolucién congruente e incongruente de carbonatos y silicatos y la
produccion de HCO3™ durante las mismas reacciones de meteorizaciéon
hacen que la mayoria de las aguas superficiales tengan un pH
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practicamente neutroy que HCO;5™ sea la especie disuelta dominante
(véase el subcapitulo 2.1.7).

Disolucion incongruente de los feldespatos y diagramas
de estabilidad mineral

Las reacciones que se llevan a cabo durante la meteorizaciéon quimica
de una roca expuesta a la superficie terrestre son controladas princi-
palmente por las caracteristicas geoquimicas del ambiente y pueden
evaluarse mediante la aplicacién de principios termodindmicos.

Por ejemplo, consideremos la disolucién incongruente del feldespato
potasico (microclino) que produce caolinita y iones disueltos:
2KAIlSiz0g +9H,0 + 2H* - Al,Si,05(0OH), + 2K* +4H,Si0,4. Dado que
H,0 y las fases s6lidas involucradas se consideran sustancias puras, su
actividad esigual a1, por lo que la constante de equilibrio de la reaccién
puede expresarse como K =a(K*)?-a(H,Si0,)*/a(H*)?=10"5798 Esto
implica que el equilibrio microclino-caolinita esta gobernado esencial-
mente por la composiciéon quimica de la solucién acuosa.

Usando los logaritmos para linealizar la ecuacion de la constante de
equilibrio, se obtiene logK =10g10-6-798=2.1oga(K*) + 4 - loga(H,SiO,)
-2-loga(H*)=2-log[a(K*)/a(H*)] +4 - loga(H,SiO,). Reorganizando la
ecuacion, se obtiene log[a(K*)/a(H*)] =-2-loga(H,Si0,) + 0.5 -1og10-6798,
que es la ecuacién de unarecta del tipo y=mx+b en un diagrama de
log[a(K*)/a(H*)] (eje y) contra loga(H4SiO,) (eje x), como se ilustra en la
figura 3.1.5. Cualquier solucion cuya composicion se grafique a lo largo
de dicha recta (limite de reaccién microclino-caolinita) estara en equili-
brio con ambos minerales; en cambio, sila composicién de la solucién se
grafica afuera de la linea de reaccioén, la solucién estara en equilibrio con
solouno de los dos minerales.
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composicionales de la solucién acuosa

La caolinita no es el inico producto de la disolucién incongruente del
feldespato potasico: de hecho, dependiendo de las condiciones del
ambiente acuoso, el microclino podria alterarse a moscovita, y tanto la
moscovita como la caolinita podrian convertirse en gibbsita (figura 3.1.5).
Usando un procedimiento analogo al que se ha empleado para el sistema
microclino-caolinita, se pueden obtener los limites de reaccién para las
otras parejas de minerales involucrados en la meteorizacién del feldes-

sareanjeu senge se[ op edrwnboan

patoy asi delinear los campos de estabilidad de cada fase sélida en el
diagrama de log[a(K*)/a(H*)] contra loga(H,SiO,).

Los diagramas de estabilidad de los minerales asi construidos son

1

extremadamente utiles, pues proporcionan informacién tanto de las
caracteristicas composicionales que debe presentar cierta solucién para
que un mineral o una asociacién de minerales coexista en equilibrio con

7

ella, como de las condiciones necesarias para que cierto mineral se altere
a otroy también sobre los cambios quimicos que ocurren en la soluciéon
por efecto de la meteorizacion.

eJ0I1-enge ugriderd

Para ilustrar de manera cualitativa la utilidad de los diagramas de estabi-
lidad de los minerales, se propone el ejemplo de una solucién acuosa de
composicién X; que entra en contacto con una roca que contiene micro-
clino (figura 3.1.5).



Dado que la composicién de la solucién se encuentra en el campo de
estabilidad de la gibbsita, el microclino reaccionara con la solucién para
formar gibbsita de acuerdo con la reaccion KAISi;Og+7H,0 + H* —
Al(OH);+K*+3H,Si0,. Debido a que la reacciéon determina un aumento
de K*y H,Si0,4 en la solucién acompafiado por un consumo de H*, la solu-
cion se desplazara desde la composicién inicial X; hacia la composicién X,
(la pendiente del camino X;-X, esta determinada por la estequiometria de
la reaccion). Una vez que la solucién adquiere la composicién X,, ubicada
en el limite de reaccion gibbsita-caolinita, microclino y gibbsita empe-
zaran a convertirse en caolinita de acuerdo con la reacciéon 2KAISi;Og
+4Al(OH);+2H* - 3A1,Si,05(0H), + 2K*+ H,0. Hasta que la gibbsita
esté presente en el sistema, la reaccién provocard un incremento de
a(K*)/a(H*) en la solucién sin que ocurran variaciones en la abundancia
de H,SiO, (la reaccién no involucra dicho acido), es decir, la solucién se
desplazara desde la composicién X, hacia la composicién X3, donde X5
esla composicién que tendra la solucién en el momento en que la Gilltima
particula de gibbsita se convertira en caolinita. Una vez consumida toda
la gibbsita, el microclino seguira transformandose en caolinita segin la
reaccién 2KAl1SizOg+9H,0 + 2H*—> Al,Si,O5(OH),+ 2K+ +4H,Si0y,
durante la cual la solucion seguira el patréon diagonal X5-X,, enriquecién-
dose progresivamente en K*y H,SiO, y empobreciéndose en H*.

El punto X4 marca la composicion de la solucién con la cual caolinita

y microclino coexisten en equilibrio.

3.1.4 Procesos de oxidacion-reduccion
Estado de valencia y comportamiento geoquimico de los elementos

Muchos elementos quimicos, como Fe, Cr, Mn, Cu, U, As, C 0 S, existen en
la naturaleza en més de un estado de valencia (tabla 3.1.1). El estado de
valencia (denominado también ntimero de valencia o niimero de oxida-
cion) se define como la carga eléctrica que un dtomo adquiriria si formara
iones en solucién y se determina con base en unos criterios sencillos que
seindican enel bloc de notas 3.1.5.
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ELEMENTO ESTADO DE VALENCIA

Tabla 311 hierro Fe™, Fe''
cromo 8l R A i
manganeso M, Ma*, Mn”
cobre Cuti—Cis,—CuE
uranio Wi 17
arsénico As”, A
carbono G=Ra s o=
azufre 50 g% o

El niimero de valencia de un elemento puede afectar significativamente
su comportamiento geoquimico. Por ejemplo, Fe?* es mucho mas soluble
que Fe3*, por lo que el hierro es comtinmente transportado como especie
disuelta Fe?* en las soluciones acuosas, mientras que precipita formando
compuestos de Fe3* como la hematita (Fe,O3) 0 la goethita (FeOOH). En
cambio, U* es menos soluble respecto a U+, por lo que el uranio es trans-
portado principalmente como especie disuelta U%* y precipita formando
minerales de U* como la uraninita (UO,). Por otra parte, Cr3* es relativa-

mente insoluble, mientras que Cr®* forma complejos aniénicos como CrO4%

0 Cr,04% que, ademas de ser solubles, presentan un alto grado de toxicidad.

Las reacciones redox

Las reacciones de oxidacion-reduccion (redox) son reacciones de meteo-
rizaciéon quimica que involucran la transferencia de electrones de un
atomo a otro, produciendo un cambio en el estado de valencia de los
elementos involucrados. En particular, el elemento que pierde electrones
se oxida, incrementando su niimero de valencia (proceso de oxidacion),
mientras que el elemento que recibe los electrones se reduce (proceso de
reduccion), disminuyendo su nimero de oxidacién.

La tendencia de un elemento quimico a donar o recibir electrones
depende esencialmente de su electronegatividad. Por lo general, los
elementos mas electronegativos tienden a recibir electrones, mientras
que los elementos menos electronegativos tienden a donarlos. El receptor
de electrones mas comun y abundante en la naturaleza es el oxigeno.
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Un ejemplo muy sencillo de reaccién redox esta representado por la
meteorizacién quimica del hierro metdlico que, en contacto con el
oxigeno de la atmoésfera, se transforma en hematita: 2Fe +1.50,— Fe, 04
(figura 3.1.6). El hierro metélico se oxida, perdiendo 3 electrones y adqui-
riendo valencia +3 en la hematita, mientras que el oxigeno se reduce, reci-
biendo los electrones liberados por el hierro y adquiriendo valencia -2

en la hematita.

Figura 3.1.6

agente reductor,

donador de electrones (e’)

oxidacién: 2Fe’ = 2Fe’ + 6e
reduccion: 1:50, + 6¢ = 307

“agente oxidante,

receptor de electrones (‘&)

Ambientes oxidantes, reductores, y potencial redox (Eh)

Un ambiente que presenta una alta disponibilidad de electrones en rela-
cion con un exceso de elementos donadores respecto a los receptores

se describe como reductor. Por otra parte, un sistema que presenta una
baja disponibilidad de electrones en relaciéon con un exceso de elementos
receptores respecto a los donadores se denomina oxidante.

Para caracterizar la disponibilidad de electrones y asi definir el estado
redox de un ambiente, se utiliza un parametro llamado potencial redox
(Eh). El potencial redox es una medicién eléctrica (se mide en volts) que
muestra la tendencia de una solucién acuosa a recibir electrones prove-
nientes de un electrodo de referencia, es decir, su tendencia a reducirse,
oxidando las otras especies presentes en el sistema.
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Para medir el Eh de un ambiente acuoso (agua del mar, sedimento
lacustre, agua de pantanos...), se sumerge un electrodo de platino en

la solucién y se lee el voltaje que desarrolla respecto a un electrodo de
referencia. Valores altos del voltaje (y por ende de Eh) muestran que el
ambiente es oxidante, es decir, tiende a recibir electrones, mientras que
valores bajos o negativos del voltaje (y de Eh) indican que el ambiente es
reductor, es decir, tiende a ceder electrones.

Los diagramas Eh-pH

El poder oxidante y el grado de acidez de un ambiente acuoso son los
principales pardmetros que gobiernan el equilibrio de las fases mine-
rales y de las especies disueltas que en él coexisten. Por esta razén, los
campos de estabilidad de los minerales y los campos de predominancia
de las especies acuosas presentes en solucién suelen representarse en
diagramas de Eh contra pH, conocidos como diagramas Eh-pH.

Los diagramas Eh-pH son extremadamente ttiles para interpretar los
cambios mineral6gicos que ocurren en rocas y suelos sujetos a meteoriza-
cién quimica o eventuales reacciones de corrosién que pueden sufrir los

metales. Ademads, permiten evaluar las condiciones que fomentan la movi-
lidad de elementos potencialmente téxicos para el hombre y el ecosistema

y su transporte como especies disueltas en las aguas naturales.

Elrango de condiciones de Eh y pH que posibilitan la estabilidad de

un metal en un ambiente acuoso natural, ya sea como fase mineral o
como especie disuelta, estd definido por la ventana de existencia del
agua liquida, es decir, por los valores de Eh y pH que permiten la exis-
tencia de agua liquida en la superficie terrestre o en proximidad de ella
(figura3.1.7). El limite superior de la ventana define las condiciones de Eh

y pH rebasadas en las cuales el agua liquida se oxidaria, liberando oxigeno:

H,0— 0.50,+2H*+ 2e", mientras que el limite inferior define las condi-
ciones por debajo de las cuales el agua se reduciria, liberando hidrégeno:
H,0+H*+2e”— H,+OH". Ambos limites estan definidos por lineas
diagonales, debido a que las reacciones de oxidacién y reduccion del
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agua liquida involucran tanto un intercambio de iones hidrégeno como de
electrones (es decir, dependen tanto de los valores de Eh como de pH).

12
ventana de estabilidad
agua de del agua liguida
. 0-& F
Figura 3.1.7 oLl
lluvia
o = antanos ™05
o & P océanos
i aqua subterrinea
Ty
0
aquas connatas
rog¢ ambientes
reducteores
-0-8& 1

@ 2| 4 &6 | & 10 12 T4
pH

La ventana de estabilidad del agua liquida incluye todos los ambientes
acuosos naturales, cada uno de los cuales presenta un rango caracte-
ristico de valores de Eh y pH (figura 3.1.7). Puesto que el oxigeno es el
agente oxidante por antonomasia, los ambientes acuosos que se encuen-
tran en contacto directo con el oxigeno de la atmésfera son tipicamente
oxidantes y presentan valores altos de Eh, por lo que se distribuyen en la
parte superior de la ventana del agua liquida (figura 3.1.7). En estas condi-
ciones, los elementos presentan los estados de valencia més altos (por
ejemplo, Cu?*, Fe3*, As>*, S6%) y se estabilizan minerales ricos en oxigeno,
como sulfatos (S6*), 6xidos e hidréxidos. Por otra parte, los ambientes
pantanosos, los que estan sumergidos en agua y los que se encuentran
por debajo del nivel fredtico, sobre todo si son ricos en materia organica,
tienden a ser reductores y presentan valores de Eh mas bajos, por lo que
se distribuyen en la parte inferior de la ventana del agua liquida (figura
3.1.7). En estas condiciones, los metales presentan los estados de valencia
mas bajos (por ejemplo, Cu®, Fe?*, As3*, S?7) y se estabilizan sulfuros (S%7)
y otros minerales mas pobres de oxigeno.
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Eh (V)

Enla figura 3.1.8 se muestra un diagrama Eh-pH que describe las espe-
cies solubles del hierro y los minerales que dicho metal puede formar en
distintas condiciones de Eh y pH. Lo que se observa es que en soluciones
acidas el hierro forma especies solubles, mientras que en soluciones a pH
neutro o alcalino es insoluble y tiende a formar minerales. Por otra parte,
los cambios de Eh inducen un cambio en la valencia del metal, de 2+ en
condiciones reductoras (parte baja del diagrama) a 3+ en condiciones
oxidantes (parte alta del diagrama).

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan
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Losrangos de Eh y pH en los cuales estan presentes fases sélidas (magne-
tita o hematita) definen los campos de estabilidad de dichos minerales.
Por otra parte, los rangos de Eh y pH en los que se indican las especies

-
disueltas (Fe?* o Fe3*) corresponden a las areas de predominancia de =4

(0]
dichas especies, es decir, las condiciones bajo las cuales tales especies §
presentan la mayor actividad en la solucion. S

B

09
El limite entre las 4reas de predominancia de Fe?*y Fe3* define las condi- =
ciones bajo las cuales las dos especies disueltas presentan la misma 5
actividad. El hecho de que este limite esté representado por una linea S

horizontal indica que la predominancia de una u otra especie esta defi-
nida por una reaccion redox que involucra un intercambio de electrones,
pero no de iones hidrégeno (es decir, esta gobernada por el Eh, pero no
por el pH: Fe3* + e~ Fe?*).



Eh (V)

Por otra parte, el limite entre los campos de estabilidad de hematitay
magnetita define las condiciones de equilibrio entre los dos minerales.
El equilibrio estd definido por la reaccion 2Fe;0,+ H,0 — 3Fe, 05+ 2H*
+2e7, la cual corresponde a una linea oblicua en el diagrama (la reaccién
involucra un intercambio de iones hidrégeno y electrones, por lo que
depende tanto del pH como del Eh).

El equilibrio entre la especie disuelta Fe3* y la hematita puede expresarse
como Fe, 05+ 6H*— 2Fe?* + 3H,0 y esta representado por una linea
vertical. En este caso, la reaccién involucra una transferencia de iones
hidrégenoy, por ende, es sensible al pH de la solucién, mientras que es
independiente del Eh (Fe3* no cambia su estado de valencia).

Enla figura 3.1.9 se muestran dos diagramas Eh-pH en los cuales un metal
(cobre) y un metaloide (arsénico) son estables en sistemas que incluyen
azufre y didxido de carbono, ademas de oxigeno y agua. La composi-

cién del ambiente acuoso juega un papel fundamental en determinar

el tipo de especies disueltas y las fases minerales que se pueden formar

en distintas condiciones de Eh y pH; de hecho, la presencia de azufre y
di6xido de carbono en los sistemas considerados fomenta la precipitaciéon
de sulfuros y carbonatos, ademas de éxidos.

Figura 3.1.9
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El diagrama Eh-pH del cobre indica que este metal, que presenta cierto
grado de toxicidad, es soluble solo en soluciones acidas y oxidantes en las
que aparece como catién simple (Cu?*), mientras que en aguas neutras o
alcalinas tiende a precipitar en minerales que varian desde sulfuros en
condiciones reductoras, cobre nativo en condiciones transicionales hasta
6xidosy carbonatos en condiciones oxidantes.

A diferencia del cobre, el arsénico tiende a formar complejos aniénicos
solubles en un rango extremadamente amplio de valores de Eh y pH

en los cuales esta presente tanto en su estado reducido (3+) como en su
estado oxidado (5+). Dicho metaloide es insoluble solo en condiciones
muy reductoras, donde precipita formando minerales del grupo de los
sulfuros. El hecho de que el arsénico pueda ser movilizado como especie
disuelta en las aguas naturales bajo condiciones tan diversas de Eh y
pH, lo hace un elemento potencialmente mas peligroso respecto a otros
metales pesados igual de dafiinos para la salud, pero menos solubles.

La oxidacion de los sulfuros y el problema
del drenaje acido de minas

La pirita (FeS,) representa el sulfuro mas abundante en las rocas y en

los depositos de sulfuros metalicos. Cuando la pirita es expuesta a

un agente oxidante, se meteoriza de acuerdo con la reacciéon
4FeS,+150,+14H,0 — 4Fe(OH)5;+ 8H,S0,. Como indica la reaccioén,

la oxidacién de la pirita produce un hidréxido de Fe3* denominado limo-
nita y una especie disuelta representada por acido sulfurico (azufre con
estado de oxidacion +6) (figura 3.1.10). Considerando que H,SO,4 es un
acido fuerte que en agua se disocia casi por completo de acuerdo con la
reacciéon H,SO,=2H*+S0,?", es evidente que la oxidacion de la pirita, a
diferencia de los procesos de disolucién de carbonatos y silicatos exami-
nados anteriormente, determina una dramatica acidificacion de las solu-
clones acuosas.
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Figura 3.1.10

la disociacién del dcide sulfiirico

produce drenaje dcido
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4FeS, + 150, + 14H,0 = 4Fe(OH), + T6HT+ 850,
2CufFeS, + 17-50, + SH,0 = 2Cu’) + 2Fe(OH), + 4H) + 4507

liberacién de metales en solucién

la oxidacion de los sulfuros en ambiente acuoso se reconoce

facilmente por el color amarillento-rojizo del agua, proporcionado por los precipitados de Fé**

Ademas de la meteorizacion de la pirita, la oxidacién de otros sulfuros,
como la calcopirita (CuFeS,), la calcosina (Cu,S), la covelita (CuS), 1a esfale-
rita (ZnS) o la galena (PbS), contribuye a incrementar el grado de acidez de
las aguas con las que entran en contacto, asi como la cantidad de metales
disueltos (por ejemplo: 2CuFeS, +17.50,+ 5H,0 — 2Cu?* + 2Fe(OH)5
+4S0,42% +4H*, figura 3.1.10).

sareinjeu senge sey ap edrwmboan

La oxidacién de los sulfuros puede reducir el pH de las aguas hasta
valores entre 2y 4, y provoca la disoluciéon de metales potencialmente
téxicos como cobre, plomo, mercurio, plata, cadmio o arsénico. Por estas
razones, cuando estas aguas entran en contacto con los sistemas de aguas
superficiales y subterraneas, pueden generar serios problemas de conta-

Jup

minacién ambiental.

El drenaje acido que se genera en respuesta a la oxidacion de los sulfuros

7

esta tipicamente asociado con la explotacién de depoésitos de sulfuros
metalicos (por esto a menudo se indica como drenaje acido de minas),
pues las actividades mineras y el procesamiento de los materiales
generan grandes volumenes de rocas de desecho ricas en sulfuros

eJ0I1-enge ugriderd

que quedan expuestas a la lluvia y al drenaje superficial.

Para enfrentar el problema del drenaje acido de minas, es necesario mini-
mizar la generacion de acido en la fuente procurando evitar el contacto



entre el material rico en sulfuros y los agentes oxidantes, e impedir que

los efluentes acidos ingresen a los sistemas de aguas superficiales
mediante la instalacion de barreras adecuadas. Para que las soluciones
acuosas no alcancen valores de pH muy bajos, la roca de desecho rica en
sulfuros suele mezclarse con materiales capaces de neutralizar el 4cido,
como caliza molida (CaCO3+H,SO,=CaSO,4+CO,+H,0), cal o hidroxidos
de aluminio. Asimismo, para reducir el proceso de oxidacién, las rocas de
desecho ricas en sulfuros se suelen cubrir con suelo o con cubiertas sinté-
ticas que impidan la infiltracién de aire y agua en el sistema. Por otra parte,
para evitar que los efluentes acidos se descarguen en el sistema de drenaje
local, dichas aguas pueden ser recolectadas y tratadas quimicamente en
plantas ubicadas en la misma drea de la mina con el objetivo de neutralizar
su acidez e inducir la precipitacién de los metales en un lodo. Esta medida
preventiva, sin embargo, genera otro problema, representado por la elimi-
nacion de los lodos potencialmente téxicos.
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3.2 LOS MINERALES ARCILLOSOS Y SUS INTERACCIONES
CON LAS AGUAS NATURALES

Los minerales arcillosos son un grupo muy diverso y abundante de filo-
silicatos de grano fino que se forman por la meteorizacién quimica de

las rocas expuestas en la superficie terrestre o en proximidad de ella.
Considerando que dichos minerales son los que dominan la fraccién mas
fina del sedimento (sedimento de tamafio “arcilla”, < 2 um), los términos
“arcilla” y “minerales arcillosos” se usan a menudo como sinénimos,
aunque en realidad la fraccion fina del sedimento puede incluir otros
minerales, como 6xidos e hidréxidos, en menores proporciones.

Por su tamafio fino y por el habito foliado que les proporciona una alta
relacién superficie //olumen, los minerales arcillosos son altamente
reactivosy, de hecho, representan las fases reactivas mas abundantes en
sistemas de baja temperatura, como suelos y sedimentos. Por esta carac-
teristica, los minerales arcillosos tienen un notable impacto ambiental,
pues desempefian un papel clave en la adsorcién, transporte o liberacion
de metales y otros potenciales contaminantes en las soluciones acuosas
naturalesy controlan la disponibilidad de nutrientes para las plantas en
los suelos.

En este capitulo se describiran las caracteristicas mineralégicas de los
principales grupos de minerales arcillosos y se examinaran los procesos
de adsorcién e intercambio iénico a través de los cuales las arcillas inte-
ractiian con las aguas naturales.

3.2.1 Estructura de los minerales arcillosos

Los minerales arcillosos estan conformados por hojas de tetraedros sili-
cio-oxigeno (cada catién Si** esta rodeado por 4 iones O%7) alternadas a
hojas de octaedros (cationes Al3* o Mg?* rodeados por 6 aniones 0%

u OH"7), las cuales se unen entre si al compartir oxigenos (figura 3.2.1).
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Figura 3.2.1

CARACTERISTICAS ESTRUCTURALES DE LOS MINERALES ARCILLOSOS

hoja de tetraedros de 5i hoja triectaédrica de My hoja dioctaédrica de Al

representacion esquemdtica

de una hoja tetraédrica

cada tetraedro comparte representacién esquemdtica

su oxigeno apical con de una hoja octaédrica

intercapa
un octaedro

ejemplo de celda unitaria

En las hojas tetraédricas, cada tetraedro comparte sus tres oxigenos
basales con los tetraedros adyacentes formando un patrén hexagonal,
mientras que el cuarto oxigeno es compartido con la hoja octaédrica
presente en la misma celda unitaria.

Por otra parte, las hojas octaédricas pueden presentar estructuras tipo
gibbsita [Al,(OH)g] o tipo brucita [Mgs(OH)e], dependiendo del catién que
ocupa los sitios de coordinacién 6. Para garantizar la neutralidad eléc-
trica, AI3* ocupa solo dos de cada tres sitios disponibles en la hoja octaé-
drica, por lo que esta adquiere una estructura “dioctaédrica” similar a la
del hidréxido de aluminio (gibbsita), mientras que Mg?* ocupa todos los
sitios octaédricos disponibles, por lo que la hoja adquiere una estructura
“trioctaédrica” similar a la del hidréxido de magnesio (brucita).

Con base en la proporcién entre hojas de tetraedros y hojas de octaedros
en la celda unitaria, los minerales arcillosos se dividen en arcillas 1:1
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(celda unitaria conformada por una capa de tetraedros de Si y una capa
de octaedros de Al o Mg) y arcillas 2:1 (celda unitaria conformada por
una hoja de octaedros de Al o Mg colocada entre dos capas de tetraedros
de Si). En ambos casos, el espacio entre una celda unitaria y otra se deno-
mina intercapa (figura 3.2.1).

Aunque, por lo general, los sitios tetraédricos estan ocupados por el silicio

y las hojas octaédricas por magnesio o aluminio, a menudo en los mine-
rales arcillosos ocurren procesos de sustitucién del cation Si%* por parte
de AI3* o sustituciones entre Al3*, Mg?*y Fe?* en las hojas octaédricas.
Dichas sustituciones pueden generar un desbalance de cargas por el cual
las celdas unitarias de los minerales arcillosos adquieren una carga nega-
tiva. El desarrollo de carga negativa en las arcillas suele ser neutralizado
mediante la adsorcion de cationes, es decir, la adhesién de cationes de la
solucién a la superficie del mineral, generalmente en correspondencia de
la intercapa.

Los procesos de sustituciéon y adsorcién modifican la estructura de los
minerales arcillosos, lo cual genera una diversidad de arcillas composi-
cional y mineral6égicamente mas complejas.

3.2.2 Caracteristicas mineraldgicas de los principales
grupos de minerales arcillosos

Arcillas 1:1

En las arcillas 1:1, la celda unitaria esta conformada por una hoja de
octaedros de Al o Mg enlazada a una hoja de tetraedros de Si. Los ejem-
plos mas sencillos de arcillas 1:1 estan representados por la caolinita
[Al,Si; O5(OH),4] en la cual los sitios octaédricos estan ocupados por Al3*
y por el serpentino [MgsSi, O5(OH),], que presenta hojas trioctaédricas
de Mg?* (figura 3.2.2).
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Figura 3.2.2

ARCILLAS T:7
como no ocurren procesos de sustitucion,

las celdas se mantienen eléctricamente neutras

9o N
K \\._
celda unitaria <E N
caolinita: Al,S5i,0,(OH).,
intercapa delgada = ):K serpentino: Mg,5i,0,(OH),

Tanto en la caolinita como en el serpentino, las cargas positivas y nega-
tivas de la celda unitaria se balancean, por lo que las celdas se mantienen
eléctricamente neutras. Por esta razoén, las arcillas 1:1 tienen una capa-
cidad de adsorcion muy limitada.

En las arcillas 1:1, las celdas unitarias se enlazan una con otra por medio
de puentes de hidrégeno que son bastante fuertes como para generar una
estructura muy compacta. La intercapa entre las celdas es entonces muy
delgada, por lo que los cationes de la solucién no logran incorporarse a
ella (figura 3.2.2).

Arcillas 2:1

En las arcillas 2:1, 1a celda unitaria esta conformada por una hoja de
octaedros de Al o Mg colocada entre dos capas de tetraedros de Si. Los
ejemplos mas sencillos de arcillas 2:1 estan representados por la pirofilita
[Al,Si40;0(0H),] en la cual los sitios octaédricos estan ocupados por Al3*,
y por el talco [MgsSi4O19(0OH),], que presenta hojas trioctaédricas de Mg?*
(figura 3.2.3). Tanto en la pirofilita como en el talco, las cargas positivas

y negativas de la celda unitaria se balancean, por lo que las celdas se
mantienen eléctricamente neutras. En estos minerales, las celdas unita-
rias son unidas por medio de fuerzas de Van der Waals que generan una
intercapa de grosor modesto (figura 3.2.3).
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ARCILLAS 2:T
como no ocurren procesos de sustitucion,

las celdas se mantienen eléctricamente neutras

Figura 3.2.3 / N\
celda unitaria pirofilita: ALSI,0u(OH),
talco: Mq,5i,0,(0OH),

intercapa delgada = /

\

Cuando en la estructura basica de la pirofilita y del talco ocurren procesos
de sustitucion cationica, se generan arcillas 2:1 composicional y mineralo-
gicamente mas complejas, como las esmectitas, las illitas o las cloritas.

Grupo de las esmectitas

Las esmectitas son arcillas 2:1 en las cuales procesos de sustitucion entre
Mg?*, Fe?* y Al3* en los sitios octaédricos y la sustitucién de Si** por parte de
AlR* en las hojas tetraédricas generan una carga negativa en la celda unitaria.
Para neutralizar dicha carga, las esmectitas adsorben cationes de la solu-
cién, los cuales se incorporan a la intercapa (figura 3.2.4). Dependiendo de

la composicién del sistema acuoso, los cationes adsorbidos pueden estar
representados por bases como Na*, Ca?* y Mg?*, metales de transicién como
Ni?*, Zn?*y Cu?* o0 incluso compuestos organicos o pesticidas.

Figura 3.2.4
ARCILLAS 2:7, grupo de las esmectitas
arcillas expandibles la sustitucion de S5i" por parte de A’

y las sustituciones entre Mge', Fe y AF*

H.,0 genleran una carga negativa en la celda
Na, Cd*', Cu', pesticidas, etc

o

" los enlaces débiles que mantienen unidas
las celdas permiten el ingreso de moléculas

z’-.

la carga negativa de las celdas de H,0 en la intercapa, lo que provoca un

es compensada por la notable hinchamiento del mineral

incorporacién de cationes

intercambiables en la intercapa
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Dado que la carga negativa que se desarrolla en la celda de las esmectitas
solo varfa entre -0.3y -0.5, los cationes adsorbidos para neutralizarla no
logran enlazarse de manera efectiva a las celdas, por lo que pueden ser
intercambiados facilmente con otros cationes de la solucién. Por esta
razén, las esmectitas presentan una buena capacidad de intercambio
cationico con la solucion.

Considerando que los cationes adsorbidos en la intercapa no forman
enlaces muy fuertes, las fuerzas que mantienen unidas las celdas unita-
rias son relativamente débiles. Esto permite la penetraciéon de agua en las
intercapas, lo cual provoca una hidratacién y un notable hinchamiento
del mineral (figura 3.2.4). La capacidad de hinchamiento es una carac-
teristica distintiva de las esmectitas, que de hecho se conocen también
como arcillas expansivas.

Por su capacidad de adsorcién e intercambio catidnico, asi como por

su capacidad de hinchamiento, las esmectitas son particularmente
importantes para el medioambiente. De hecho, considerando que las
esmectitas hidratadas son muy impermeables y tienen un gran potencial
para adsorber metales traza y otras sustancias téxicas, estas arcillas son
empleadas comiinmente en vertederos y depésitos de desechos peli-
grosos en donde fungen como barreras fisicas y quimicas que obstacu-
lizan la dispersién de los contaminantes.

Grupo de las illitas (micas de tamano arcilla)

En las illitas, la sustitucién de un Si** por parte de Al3* produce una carga
negativa en la celda unitaria, la cual es balanceada mediante la adsor-
cién de un catién K* de la solucién que se incorpora a la intercapa (figura
3.2.5). Dado que el desbalance de carga se produce en la hoja tetraédrica,
el catién de potasio forma enlaces bastante fuertes con dicha lamina, por
lo que se mantiene estable en la intercapa y no suele ser intercambiado
con otros cationes de la solucion. Entre los minerales del grupo de las
illitas, los principales son la moscovita [KAl,(Si3Al)O9(OH),] y la biotita
[K(Mg,Fe)5(Si3Al)O;9(0OH),]: en ambas férmulas, K representa el elemento
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adsorbido en la intercapa; los términos Al, y (Mg,Fe); los cationes presentes
en las hojas octaédricas, y el término (Si3 Al) los cationes que ocupan los
sitios tetraédricos.

Figura 3.2.5
ARCILLAS 2:1, grupo de las illitas

moscovita: KAL(Si,A1)0,,(OH),
biotita: K(Mg,Fe) (Si.ADO(OH),
la sustitucién de S por parte de Al

genera una carga neqativa en la celda

) &) &
la carga negativa de las celdas K' forma enlaces fuertes con los
es compensada por la adsorcién tetraedros, por lo que no es intercambiado
de cationes K en la intercapa con otros cationes de la solucién

Grupo de las cloritas

En las cloritas, la carga negativa generada por las sustituciones que ocurren
en los sitios tetraédricos de la celda 2:1 es compensada por la introduccién
de una hoja octaédrica cargada positivamente en la intercapa. Por ejemplo,
como se ilustra en la figura 3.2.6, la introduccién de una hoja [Mg, Al(OH)g|**
en la intercapa de una arcilla con férmula [Mgs(Si3Al)O;0(OH),]* produce
una clorita de formula (Mg, Al)Mgs(SizAl)O;9(OH)g en la cual el término

(Mg, Al) indica los cationes de la hoja octaédrica incorporada a la intercapa,
mientras que los términos Mgs y (SizAl), los cationes presentes en las hojas
octaédricas y tetraédricas de la celda 2:1, respectivamente.

Figura 3.2.6
ARCILLAS 2:1, grupo de las cloritas
la sustitucién de 51" por parte de AF'

clorita: (Mg,A1)Mg,(5i,A1)0,,(OH), genera una carga negativa en la celda
/|

[Mg5(Si5Al) O;c(OH)ﬁg

[M3,Al(OH)]"

la carga neqativa de las celdas es compensada

por la incorporacion de una hoja octaédrica

cargada positivamente en la intercapa /
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3.2.3 Procesos de adsorcion e intercambio
ionico en los minerales arcillosos

La adsorcidn, es decir, la adhesion de una sustancia en solucién a la
superficie de un mineral es un proceso quimico que ejerce un fuerte
control sobre la composicién de las aguas subterraneas y superficiales,
afecta el movimiento de los contaminantes en medios acuosos y gobierna
la disponibilidad de nutrientes en los sistemas naturales y agricolas.

Dado que la adsorcion es un efecto superficial, dicho proceso es rever-
sible, es decir, los iones adsorbidos por un mineral pueden regresar a
formar parte de la soluciéon sin que el mineral tenga que disolverse. De
hecho, las reacciones de adsorcién-desorcién pueden llevarse a cabo con
relativa facilidad en cuanto ocurran cambios aun pequefios en la concen-
tracion de los iones en solucion.

Losiones presentes en una solucién acuosa son atraidos hacia la super-
ficie de un mineral por medio de cuatro factores principales.

El primer factor es la presencia de carga en la superficie de la particula,
pues las superficies cargadas tienden a atraer iones de carga opuesta.
Un caso tipico son las esmectitas que, por su carga superficial ligera-
mente negativa, tienen una buena capacidad de intercambiar cationes
(figura3.2.4).

Otro pardmetro importante es el tamafio y forma de la particula sélida:
considerando que los dtomos expuestos en la superficie de un mineral
son potenciales sitios de adsorcién, cuanto mas grande sea la superficie
de un mineral respecto a su volumen, mayor serd su capacidad de adsor-
cién. Los minerales de grano fino —sobre todo los que exhiben un habito
foliado, como los minerales arcillosos— presentan relaciones superficie/
volumen extremadamente altas, por lo que contienen una proporcién
mucho mayor de potenciales sitios de intercambio iénico respecto a un
mismo volumen de minerales de tamafio mayor.
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Otro factor que fomenta la adsorcion es la presencia de intercapas gruesas
que proporcionen sitios adicionales para el intercambio iénico. Como se
ha explicado anteriormente, la esmectita presenta intercapas extensas
que permiten la adhesién de cationes a las celdas unitarias (figura 3.2.4),
mientras que la intercapa delgada que caracteriza la estructura de las arci-
llas 1:1 obstaculiza la adsorcién (figura 3.2.2).

Aquellos minerales que no desarrollan una carga superficial en relacién
con procesos de sustitucién, como las arcillas 1:1 o los éxidos e hidréxidos
presentes en la fracciéon mas fina del sedimento, pueden adquirir cierta
capacidad de adsorcion en respuesta a efectos de superficie, es decir, en
relacién con el desarrollo de cargas parciales en aquellos &tomos que, por
encontrarse en los bordes de un cristal, presentan coordinaciones incom-
pletas (figura 3.2.7). En soluciones acidas, los iones hidrégeno libres
tienden a neutralizar las cargas negativas derivadas de las coordinaciones
incompletas, por lo que la superficie adquiere una carga parcial positiva y
desarrolla una capacidad de adsorber aniones (figura 3.2.7).

Figura 3.2.7

desarrollo de cargas parciales en la superficie
de un éxido en relacidn con la coordinacién

incompleta de sus dtomos externos

[5]
[*]
Q
o

3 4 LN -
ol oo oo oxigeno
metal

H,0
H / en soluciones dcidas, la superficie del mineral
04 + se carga positivamente, por lo que este
o( D)oo L : 2 L :
NS D( adquiere la capacidad de intercambiar aniones
W o W
€ O O O
2o o)o))¢
en soluciones alcalinas, la superficie del mineral
OH ;
se cargd fegativamente, por lo que este
oMo MSs adquiere la capacidad de intercambiar cationes
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ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

sareanjeu senge se[ op edrwnboan

Jup

7

eJ0I1-enge ugriderd



En cambio, en soluciones alcalinas, los iones OH™ libres tienden a neutra-
lizar las cargas parciales positivas derivadas de las coordinaciones incom-
pletas, por lo que la superficie adquiere una carga parcial negativa y
desarrolla una capacidad de intercambio catiénico (figura 3.2.7).

El pH en correspondencia del cual una particula presenta una carga
superficial nula en una solucién en la que solo iones H* y OH™ se adsorben
ala superficie del mineral se conoce como punto isoeléctrico (PI). En

las soluciones acuosas naturales, que contienen una variedad de iones
disueltos, dicho valor de pH se denomina punto de carga cero (PCC).
Cuando el pH de una solucién es inferior al PI y al PCC de un mineral, este
desarrolla una carga positiva y puede adsorber aniones; en cambio, si

el pH de la solucién es superior al PIy al PCC, la particula desarrolla una
carga negativa y una capacidad de intercambio catiénico.

Enlatabla 3.2.1 se presentan los valores de PI y PCC de algunos mine-
rales arcillosos, asi como de algunos ¢xidos e hidréxidos. En el rango de
pH tipico de las aguas superficiales y subterraneas (pH ~7-8), las arcillas
tienden a intercambiar cationes (Pl y PCC < 7-8). Por otra parte, los 6xidos e
hidréxidos de Fe y Al tienden a intercambiar cationes en soluciones acidas,
aniones en soluciones alcalinas, mientras que no desarrollan una fuerte
capacidad de intercambio iénico en aguas con pH neutro (PIy PCC ~7-8).

Tabla 3.21

controlado también por la quitica de la solucién
(adsorcién-desorcién de metales y otros iones),

funcién de la adsorcién-desorcién de H y OH "

|\
intercambio MINERAL COMPOSICION pI | BFEC
catidnico ~ esmectita  Cap(AlFE')y(Sivesloss) On(OH), 1-3 | 2-3
adsorcién  caolinita  ALSLO(OH), 4 2-¢
limitada S hematita  Fe,0, 6-8 Lay
intercambio goethita FeOOH G=7| Be=F

anidnico 3 gibbsita Al(OH), 9 70
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Considerando que los minerales arcillosos representan las particulas
solidas mas abundantes en los suelos, y que dichos minerales presentan
valores bajos de PIy PCC, se puede deducir que, practicamente a cualquier
valor de pH, los suelos presentan un potencial de intercambio catiénico
mucho mayor respecto al potencial de intercambiar aniones. Esto puede
tener implicaciones importantes para el ciclo de nutrientes como los
nitratos o fosfatos (NO5-, PO,3"), dificilmente retenidos por los suelos, o
para la movilizacién de contaminantes que ocurren en formas aniénicas,
como ciertos pesticidas o el arsénico.

3.2.4 Carga superficial, potencial eléctrico y desarrollo
de la doble capa electrica

La carga que se desarrolla en la superficie de una particula ejerce una fuerza
sobre los iones presentes en la solucién y genera un potencial eléctrico que
es maximo en correspondencia de la superficie, mientras que disminuye
exponencialmente con la distancia (figura 3.2.8). En la zona inmediata-
mente adyacente a la superficie de la particula, se registra un exceso de iones
de carga opuesta respecto a la carga de la superficie y un déficit de iones

con la misma carga. La concentracion de iones de carga opuesta dismi-

nuye progresivamente con la distancia desde la superficie, mientras que la
concentraciéon de iones con carga andloga tiende a aumentar con la distancia
hasta que las cargas de aniones y cationes se balancean (figura 3.2.8).

Figura 3.2.8

a partir de esta distancia, la

\ fones con carga

de signo opuesto

carga de la particula deja de

afectar los iones de la solucién

/ ................... kot

distancia distancia

potencial eléctrico
concentracion
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Como resultado, se desarrolla una doble capa eléctrica alrededor de la
superficie del mineral (figura 3.2.9). La capa interna, o capa de Stern,
estda conformada por iones que se adhieren a la superficie por medio de
enlaces parcialmente covalentes (complejos de esfera interna) y iones
que se adhieren por medio de fuerzas electrostaticas, reteniendo su capa
de solvatacion (complejos de esfera externa). En cambio, la capa mas
externa, denominada capa difusa o capa de Gouy, estd conformada por
iones disueltos que experimentan cierta atraccién electrostatica hacia la
superficie, aunque conservan cierta libertad de movimiento.

ePEIRDI[IS BIISI] B[ 9p ed1wInboan

Figura 3.2.9 %)
I
| H .8
: : esfera K : c
] 1 =
! | externa ! =
| . H cr =0
g 2 |, : Q
% ,g : .-2' 3 QL
33|00 cri =
b < 1 =2 % 2+ M
L2 ] mg ! & %
3 : i
e S ! /Cu2 H H 0%
P 1 MH :
§ S | <iesfera interna ! c
a 8 s I Q
| ! 2]
1 : PN H [))
' i Ca 5 HZO E
H ! =
e She o
< el
= [e)
capa de capa solucion 2
Stern difusa

g

El grosor de la capa difusa varia dependiendo de la fuerza iénica de la
solucion: de hecho, esta tiende a expandirse en soluciones con baja fuerza
i6nica, mientras que se comprime en soluciones con alta fuerza iénica.

7

Larelacién entre el grosor de la capa difusa y la fuerza iénica de la
solucion determina el comportamiento de los minerales arcillosos en

eJ0I1-enge ugriderd

ambiente acuosos y su tendencia a ser movilizados en suspensién o a
sedimentarse. De hecho, en soluciones con baja fuerza iénica, una capa
difusa gruesa alrededor de las particulas evita que estas se atraigan
electrostaticamente y se coagulen, promoviendo la formacién de una



suspensioén coloidal relativamente estable (figura 3.2.10). Por otra
parte, en soluciones con alta fuerza i6énica, una capa difusa delgada

permite un mayor acercamiento de las particulas, las cuales tienden a

aglomerarse (proceso denominado “floculacién”) formando agregados

que se depositan con facilidad por el peso adquirido. Este fenémeno
explica por qué las particulas de arcilla suspendidas en el agua de un rio
floculan y se asientan cuando esta se mezcla con el agua de mar en un

estuario (figura 3.2.10).

SOLUCION ACUOSA CON FUERZA IONICA BAJA

capa difusa gruesa suspension coloidal estable
.Y o
| @ )  arcilla w—_

"""'ca.p-a. difusa {

SOLUCION ACUOSA CON FUERZA IONICA ALTA

capa difusa delgada  floculacicn deposicion
e P
< X 2® 8806
e o" LL L X 1

Figura 3.2.10

cuando un rio alcanza el océano, las particulas

arcillosas que transporta en suspension se
asientan por el efecto que la mayor fuerza iénica

del agua marina tiene en sus capas difusas
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