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PROLOGO

El estudio de los procesos diagenéticos es de particular
importancia en el an3lisis de los sistemas de rocas carbona-
tadas. Puesto que la diagénesis comprende todos aquellos cam
bios fisicos, quimicos y bioquimicos que ocurren en un depd-
sito scdimentario desde el momento de su acumulacidn original
hasta el inicio del metamorfismo o del intemperismo, se produ
cirdan variaciones en las propiedades originales de los sedi-
mentos, afcctando entre otras a la composicidn, la textura y

las estructuras primarias.

Teniendo:en mente los aspectos enunciados, un ensayo so-
bre la diagénesis debera incluir dos aspectos fundamentales:
los mecanismos que gobiernan la composicidén quimico-minerald
gica de los sistemas involucrados y el estudio de las textu-

ras de los productos resultantes.

Dentro de este contexto se han escrito estas notas que van
dirigidas a 1los estpdiantes de Petrologia de Sedimentos Carbo-
natados y de Petrologia Sedimentaria, cursos que se imparten -
en las Divisiones de Estudios de Posgrado y de Ciencias de 1la
Tierra, respectivamente, en la Facultad de Ingenieria de la

Universidad Nacional Autdnoma de México.

La exposicidn de la mayoria de los temas incluye siempre un
aspecto geoqﬁimiéo y otro petrogriafico que vistos en su conjun-
to ofrecen una visidn mis completa del proceso estudiado. Los
aspectos geoquimicos han estado a cargo del Ing. Vicente Torres
odrigucz, Profesor de Geoquimica de la Facultad de Ingenieria,
yulos petrograficos a cargo del Ing. Miguel Vera Ocampo, Profe-
sor de Petrologia Sedimentaria de la misma. Los autores agrade-
cerin todas aquellas criticas que conduzcan al mejoramicnto de

estas notas.







I INTRODUCCION

1. Concepto de Diagénesis.

Se puede entender, de manera general, como DIAGENESIS, todos aquellos cambios
fisicos, quimicos y bioquimicos que suceden en un depdsito sedimentario desde

su acumulacidn original hasta el comienzo del metamorfismo o bien hasta el ini

cio del intemperismo. Para precisar afin mis este concepto es importante mencio
1 nar que esos cambios se llevan a cabo en condiciones de presién y temperaturas

propias ( normales) de la superficie o parte externa de la corteza terrestre.

El término diagénesis fue empleado por primera vez por Von Gumbel en 1868( Co

rrales, et. al., p. 229, 1977 ) y su concépto ha sido manejado y aplicado de

manera muy variada. La complejidad de este proceso se ve reflejada por el he-
cho de que se han descrito hasta 30 procesos diagenéticos diferentes en la 1i
teratura existente ( Krumbein W., 1942, p. 1); sin embargo, la mayoria de los
autores consultados consideran seis procesos como los representativos de este
fendmeno. Estos son: compactacibn, cementacién, recristalizacibn, reemplaza-

miento, solucibén diferencial y autigénesis. Aun dentro de estos seis procesos

no existe consenso general pues algunos investigadores excluyen a la compacta

cién de la diagénesis mientras que otros la incluyen. Por otra parte, existe

también divergencia en cuanto al establecimiento de los limites entre diagéne

sis, metamorfismo de bajo grado ( protometamorfismo) e intemperismo, pero, de
acuerdo con Bayly ( 1972, p. 200) las diferencias de detalle no obstaculizan
- los objetivos fundamentales.

Los cambios diagenéticos son importantes porque pueden modificar considerable
mente a las propiedades originales de los sedimentos, es decir, afectan a la

composicidn, a la textura y en ciertos casos, pueden destruir a las estructu
ras primarias de los sedimentos. De la misma manera, los eventos diagenéticos

perturban a la porosidad y permeabilidad de los sedimentos alterando el poten




cial de los mismos como recepticulos de agua, gas y aceite ( Tucker, p. 4,
1981) . Otro aspecto muy importante de las reaciones diagenéticas es que puedcn
crear petrdleo por transformacién de materia "prima' orgdnica de los sedimen-
tos. La migracidn del petrdleo y su entrampamiento final estdn claramente rela
cionados con'las reacciones diagenéticas. Si los hidrocarburos ocupan los espa-
cios porosos no se precipitari algln cemento mineral. Consecuentemente, si el
cemento mineral ocupa los espacios porosos, no podran entrar en ellos los hi-
drocarburos ( Friedman y Sanders, p. 145, 1978).

Aunque el estudio de los cambios diagenéticos pudiera claborarse bajo el térmi
no de procesos diagen8ticos, aqui se ha preferido dividir este aspecto en dos
incisos, wno que se refiere a los estados fisicos, fisico-quimico y bioquimi-
cos y a los cambios que puede sufrir el sedimento en cada uno de ellos ( eta-
pas) y otro en el que sc analizan las modificaciones de una particula en una
capa de sedimento recientemente depositado, incluyendo los cambios quimicos

que se efectan ( procesos).
2.- Ltapas diagéneticas.

Fairbridge ( 1967) y Strakhov ( 1963,1970) son los autores que han definido
de una mancra mids clara la secuencia dc cambios fisico-quimicos de los scdi-

mentos después de haber sido depositados.

Strakhov ( op. cit. ) distingue dos tipos de cambios primordiales: la sedimen-
toaénesis que sc refiere a la formacidn del sedimento y la metagénesis que
reune a tres procesos que son: diagénesis, catagénesis ( epigénesis)

y protometamorfismo. la diagénesis se ha restringido a la transformacién del
sedimento a roca sedimentaria,;:incluyendo la necformacifn de nﬁnerales; la re
distribucidn y recristalizacidén de minerales y litificacifn, La catagénesis

( epigénesis) estd rclacionada a los canbios secundarios que se originan en la
roca sedimentaria ya formada, es decir; se aproxima y enlaza con los procesos
metamérficos, de ahi la dificultad de fijar sus limites. Se ha preferido el
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témmino epigénesis en lugar de catagénesis porque incluye todos los procesos
de baja temperatura y presion que afectan a las rocas sedimentarias después de

la diagénesis. Por Gltimo, el protometamorfismo, al que se ha excluido de los
procesos sedimentarios.

La diagénesis y la catagénesis se han ordenado en cuatro etapas seglin la varia
ci6én de los factores al aumentar la profundidad de enterramiento (Fig. 1.1.):

Etapa I de la Halmirdlisis. (Intemperismo submarino de Pettijohn, 1957, p. 658,
Sindiagénesis de Fairbridge en Corrales, op. cit. p. 232), empieza con las
reorganizaciones y sustituciones que tienen lugar en €l sedimento cuando atn
esti en contacto con el agua de mar y cuando las particulas pueden aln ser re-
movidas por ella. En los primeros 1 a 2 m se realizan pwocesos de neoformacion
( autigénesis o neogénesis ) de minerales bajo condiciones oxidantes o neutras,
aunque en cuencas normales la profundidad se reduce a s6lo 10 6 50 am, ( no
sobrepasa los 15 am, segin Brousse, 1981, p. 211), puede estar ausente en cuen
cas restringidas, con poca agitacién y condiciones reductoras. En el lodo md-
vil, generalmente oxidante, la actividad bacteriana es intensa. En esta espe-
cie de humus con pll 4cido, las conchas calcireas pequefias son destruidas y el
HZS’ de origen local, reacciona con el Ca para dar lugar a yeso. El término
Halmirdlisis, que se usa en el sentido de diagénesis inicial, involucra las
transformaciones quimicas submarinas de los minerales que han pasado a inesta
bles en el medio diagenético. Se liberan algunas substancias como silice,
mientras que otras, como Ie, Mn, P, se fijan selectivamente al sedimento o en
tran a formar parte de minerales autigénicos, como la glauconita. Ejemplos

de actividad quimica de este tipo se presentan en los ' Iardground '".

Etapa II de Sindiagénesis. Esta fase esta separada de la anterior por el 1imi-
te Eh=0 que puede estar arriba, abajo o coincidiendo con la superficie de de-
posito. Es wna zona reductora y con vida anaerdbica; las bacterias juegan un
papel predominante y la neoformacitn tiende a dar minerales con iones en for-

ma reducida, como la transformacidn de sulfatos en sulfuros ( marcasita con




pll neutro y pirita con pil alcalino), asimismo, la silice puede ser movilizada
( con pH mayor a 9). El tipo de minerales producto de la neoformacién en es-
tas dos primeras etapas va a depender del liquido intersticial, de la composi
cidon del sedimento y de la variacidn de los factores de la diagénesis en pro-
fundidad.

Ltapa III Redoxomdrfica. ( autometambrfica). Aqui termina la actividad orgini
ca, se inicia la compactacién y es cuando se realiza al miximo la redistribu-
cidn de sustancias con recristalizacidn durante la formaci6én del cemento o de
las concresiones; se dan cambios en el aspecto geométrico original del sedi-

mento asi como transformaciones mineraldgicas.

Etapa IV Locomdrfica ( anadiapg@nesis). Comprende la transformacitn del sedimen
to plaStico en roca con intensa compactacidn acompafiada de reestructuraciones
cristalinas, siendo. procesos caracteristicos, la deshidratacidn y estabiliza-
cidon a profundidades de 200 a 300 m. Se tiene precipitacitn de mineral en los

poros, introduccién de cemento, neoformaciones y crecimientos secundarios cris

talinos.
- "\ff
I /> ACTVIDAD MICROBIANA
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o AUTIENESIS
3“’,/DﬂH&£UNM1MMEML Fig. 1.1. Etapas de la diagénesis
I seglin N. M. Strakov (Tomado de
Brousse, op. cit. p.217,
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7 DESHIDRATACION DE LOS
MATERALES
RECRISTALIZACION




i Siguiendo a Fairbridge, ( 1967, Corrales op. cit P.232 ), la diagénesis se
puede dividir en tres etapas: La sindiagénesis o etapa de la sedimentacidtn; la
anadiagénesis o de maduracidn y compactacidn, y la epidiagénesis o etapa pre-
erosiva. ( fig. 1.2).

- T Neoformacion Diagénesls
1 I e addanteda elapa | inicial o
0 . s ACTIVIDAD MICROBIANA Entsrramlento &
0 ) temprano Wy
& : o
o I <
‘5‘ E//Aumavesrs Neoformacidn Q
— e e e reductorn 2a etape =
. — w
-
: ISTRIBUCION DEL. MATERIAL ~ Cementacion
] CEMENTACION Y redistribucion
: I CONCRECIONES concreciones
3a etapa
0
@
D la . =
w13 w
= ) - COMPACTACION e
o I a
s |2 Litificacidn =
o |* DESHIDRATACIKON DE LOS 4a etapa <
L4 MATERIALES
RECRISTALIZACION
’ y

Fig. 1.2. Etapas diagenéticas segiin Strakhov y Fairbridge (tomado de
Corrales, op.cit, p. 231)

La sindiagénesis comienza en el momento de la sedimentacidn y se caracteriza
por la gran cantidad de agua intersticial atrapada y su lenta expulsibn; co-
rresponde al término diagénesis en su aspecto ma$§ restringido. En general,
comprende a las dos primeras ctapas de Strakhov; tiene una duracion y un espe
sor muy variables los cuales son funcidén de la litologia, componentes orgini
cos, intensidad de la sedimentacidn, aereacidn y presidon del fluido. El1 espe-
sor oscila entre 1L.my 100.my la duraci6n entre 1000 y 10 000 afios. En esta
etapa el sedimento tiene gpran contenido de materia orglnica lo que provoca la

abundancia de organismos " comelodo' y oxidantes, Aqui se produce la sepa-




racion de los granos de cuarzo, la disolucidn de los granos de carbonato y la
alteracion de los feldespatos y micas. Sc extiende desde la superficie dec de-
poOsito hasta unos 50 cm, en donde suele estar colocado el limite de Ch=0. Con-
secutivamente, las condiciones se vuelven reductoras y es caracteristica la
reduccidn de sulfatos a sulfuros. La disminucion de CO, permite la precipita-
cion de carbonato de calcio y existe un cnriquccimicnté cn nitrdgeno que hace
variar la relacién C/N. Es también posible una migraci6n de la silice y en co
nexion con una oscilacién en la intensidad de estos procesos se puede originar
una textura en bandas de ritmos diagenéticos.

La anadiagénesis es la etapa en que se compacta el sedimento y puede a veces
relacionarse con un comportamiento tectdnico particular de la cuenca. En cuen
cas de alta sedimentacidn pueden acumularse grandes espesores, provocando ente
rramientos ripidos y llegando al metamorfismo con excesiva rapidez, antes de
estabilizarse la diagénesis. Aqui es caracteristica la compactacidn con ex-
pulsién del agua intersticial . que puede originar mineralizaciones sin fuen-
te magmitica. Si el agua intersticial queda atrapada pucde originar aguas ma-
rinas fosiles que sufren durante la diagénesis prandes cambios en su quimismo.
La cementacidn es otra caracteristica de esta fase, principalmente con cemen-
tos siliceos, carbonatados y ferruginosos. La relacifn entre expulsifn de agua
intersticial y cementacifn marca cambios en la composiciénquimica durante la
expulsion, resultando siempre una salinidad mayor en mayores profundidades.
Estos procesos se realizan a una profundidad que oscila desde el limite infe-
rior de la sindiagénesis 1 a 100 m, hasta los 10 000m,con duraciones entre
103-10* a 107-10%  afios.

La epidiagénesis estd definida como la fase diagenética de emersibn o post-dias
trofica. Una elevacin con eliminacion de carga de rocas permite la penetra-
cidn del agua subterrfinea y en ocasiones se establece un sistema artesiano. La
nueya aportacidn de oxigeno y anhidrido carbénico por el agua metefrica hace
aparecer condiciones oxidantes y variaciones en el pli. La pirita puede oxidar

se, otros minerales disolverse, por lo que aumenta la porosidad y la permea-
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bilidad. La profundidad en que puede desarrollarse llega hasta los 5000 m; la
duracién es equivalente al proceso erosivo de una zona continental con la que
estd relacionada llegando a 108 - 109 afnos.

Existe diversa nomenclatura respecto a estas diferentes etapas pero hacen con-
fuso el entendimiento del proceso. Unicamente cabe mencionar la utilizada por
Pettijohn ( op. cit p. 658 ). Este autor considera a la diagénesis dividida en
dos etapas: la halmirdlisis en la que existen redistribuciones y reeplazamien-
tos quimicos en el fondo del mar, denominando a esta fase como intemperismo sub
marino y la metarmosis ( Kessler, 1922, en Pettijohn, op. cit. ) mejor denomina
da epigénesis, que es donde los cambios se producen después que el sedimento ha
dejado de estar en contacto directo con el agua de mar.

Independientemente de las etapas diagenéticas mencionadas existen otros proce-
sos fisico-quimicos cuya terminologia vale la pena describir.

Shvetsov ( 1960, en Corrales, op. cit. p. 220, ) define la exodiagénesis como
diagénesis en un medio subaéreo donde las caracteristicas mds importantes son
la deshidratacion, coagulacién de coloides, formacifn de concreciones y corte
zas y conservacion de aspectos texturales, como fisuras y perforaciones. A es

ta etapa, Brousse ( op. cit. p. 211, ) la denomina como hipergénesis.

La Sinéresis es wna pérdida de agua por envejecimiento de un coloide, dentro
del medio oxidante, originando grietas y separacién de particulas en la ma-
triz o cemento. Es un buen indicador de endurecimiento ripido del sedimento.
Generalmente se relaciona con procesos de desecacién periddica de corta dura
cidtn por emersidn.

Como ya se habia mencionado anteriormente, los limites entre el medio sedimen
tario y el medio diagenético, asi como entre los procesos de sedimentacifn,
diagénesis, metamorfismo e intemperismo son bastante imprecisos; sin embargo,
Dunoyer de Segonzac ( Corrales 1969, op. cit. p. 234, ) ha representado

-7 -
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los limites entre sedimentacidn-sindiagénesis; anadiagénesis-metamorfismo e in

temperismo-epidiacénesis de acuerdo al siguiente diagrama. { Fig. 1.3.)
cA8h
METEORICA ZONA DE METEORIZACION
l LIMITE METEORIZACION - DIAGENESIS
A NIVEL DEL MAR
\\\
\\
\\\ 1 //’ : ~ = INTERFASE EH:=0
MENT R
BASAMENTO S EXPULSION MEDIO SEDIMENTARIO
DE AGUA NN
\\ INTERFASE DEPOSICIONAE ,
ZONA DE EPIDIAGENESIS ZONA ©OE N IMITE SEDIMENTACION b
ANAGENESIS . N DIAGENESIS
\\\\
/ o~
> LIMITE METAMORFISMO
f?,g DIAGENESIS
- . .}““ ZONA DE SINDIAGENESIS
/ ,‘7"’ ’?}(
ul &' ("“
Sy A 4
““““‘ X ,
BeSeshetes /
METAMORFISMO “‘ 8'ge
g e

.

Fig. 1.3. Limites y zonas de la diagénesis. ( Segfin Fairbridge, 1967 y Dunoyer
de Segonzac, 1969, tomado de Corrales, et. al., 19%7, p. 234.) ]
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3.- Procesos Diagenéticos.

El material mis susceptible de sufrir cambios diapenéticos es el sedimento re
cientemente ubicado en la superficie de depdsito. Algunos de los componentes
provienen de ambientes totalmente diferentes, en temperatura o presibn, al am i
; biente de depdsito. Asimismo pueden existir diferencias marcadas entre la es-
| tabilidad de dichos minerales, por tanto, como los sedimentostienden a un equi
librio estable, estardn sujetos a cambios; dichas modificaciones variaréin en
cuanto empiece a ser sepultadoel sedimento ya que la presidn y temperatura se i

incrementarin con cl sepultamicnto. Por otra parte, el tamafio de las particu-

i las, el contenido de agua, cl contenido orginico, etc, también serin clementos

de canbio quimico en los sedimentos. Aunada a esos factores estarin las condi
ciones del ambiente de diagénesis como el pli, Eh, temperatura, etc,

De acuerdo a lo expresado cn lineas anteriores, se tiene como resultado que
es posible que se efecctlien una amplia variedad de cambios diagenéticos de tal

manera que los procesos pueden ser clasificados ( siguiendo a Krumbein W.C.,

942 p. 114, ) de acuerdo a las reacciones quimicas involucradas; o pueden ser

clasificados en funcidn de las condiciones ambientales especificas bajo las

cuales ocurren; o pensando en una simplificacidn prictica de la terminologia,
considerando las posibles modificaciones de una particula cn una capa de sedi
mento recién depositado, sea clistica o no cliistica. Lsta Gltima parece ser
una clasificacidn adecuada ya que como Krumbein menciona:''la particula puede :
(1) ponerse cn contacto mis estrecho con las particulas prdximas por presion;

(2) "redondearse' por material precipitado; (3) cambiar en tamafio y forma por

recristalizacidon sin canbiar su composicidn; (4) cambiar su composicidn por
reemplazamiento sin cambiar tamafio o forma; (5) ser total o parcialmente di-
i : suelta; (6) o ser cambiada en tamafio, forma o composicidn por alteracidn qui-
: mica'.Todas estas posibilidades pueden ser expresadas en los términos éiguiég
tes Trespectivamente: :




e R S -

1.- Compactacidn

2.- Cementacidn

3.- Recristalizacitn
4.- Reemplazamiento

5.- Solucitn diferencial
6.- Autigénesis

No todos los autores han seguido esta clasificacion, ya que unos consideran
otros procesos ademds de los mencionados y otros eliminan a alguno de esos pro
Ccesos.

- 10 -



II,  CONCEPIOS QUII\HCOS'}UNDN\IIENTALES
1.- Definicién de pil

Cuando se disuclve 1IC1 en agua, cl dcido sc ioniza completamente formando:

neL—11" + c1-

En una reaccién de cste tipo las mol6éculas de 1IC1 no existen como tales (o

Su concentracién es extremadamente baja) y 1a solucién consiste en ioncs inde
. + - '
pendientes de 1" y C17.

De manera semejante, una basc fucrte tal como NaQl se disuclve completamentc
cn agua secgiin la rcaccién:

Na(ll —» Na* O (2)

En situaciones geolégicas pucde considerarse al Nadl como completamente ioniza
do.

Ahora, si se ponen en contacto un dcido y una base fuertes sc produce una

reaccidn de neutralizacién 1a cual puede cjenmplificarse mezclando Na(ll con
HCI en un medio acuoso:

Na" +ai” +0" 40l — 1,0 + Na® + Gl .o (3)
donde la vreaccidn neta cos:

I + .

ar + | —» ”20 ..... T (4

Se ha observado que la ncutralizacidn se produce cuando las concentraciones

de ai” y 11" son de 1077 moles. Dicho en forma matemitica:

W0 =11 4+ Q1 (5)

-11-




K,=cuty cany =10 RO (6)

Donde K, €s 1a constante de ionizacibn del agua.

Puede verse que 1a K canbiard su valor si por algln mecanismo se adicionan

. + - .

iones de 11" o de OI'  esto es, agregando un 4cido o wna base, y quc este produc
to seri constante para todas las soluciones acuosas.

La acidez o la alcalinidad de una soluci6én podrfin expresarse cn téminos de la
concentracién de 1" o de AI”. Para quc se mantenga la constancia de este pro-
ducto, al incrcementarse uno, el otro deberd disminuir aunque sin llegar a desa
parccer complctamente.

Puede scleccionarse s6lo uno de estos iones para expresar su acidez o alcalini
dad ( ¢l otro i6n scrid cl complemento) ; de esta manera, si sc escoge al ll+,

sc tendrd que cn cl agua pura la concentracién del ion hidrogeno es de 1 x
10-7. Una forma de evpresar este mismo nimero es mediante el fl que es el 'Lo
paritmo decimal de la concentracion del ién hidrdgeno, con signo menos'.

ml=-Log [I] oD

o bien:

'] =10 = mtilog € pil) ceeiinn T (8)
14 moles/1 de UI+] y por tanto [Gl] = 1.
Las disolucioncs dcidas tienen un il menor a 7 y las alcalinas mayor. ( ver
fig. 2.1).

Una solucidn de pll = 14 ticne 10°




N

[H1]10 410" 40% 10° 10* 40° 40°¢ 107 10° 10° 101010210 10"

pH 0 1 2 3 ) 5 6 7 8 9 M0 M 12 13
r 1| T 1 L] 1 ¥ | | T L] LS T 1) ai-r___.
. Fuertemente Modemdanmtg Casl bedemdamﬂg Fc.:erfemen_#e_ -
dcldo " dedo T - neutro “dlcaline  ~  alcalino
N\ v A v
ACIDO t ALCALINO
NEUTRAL

Fig. 2.1. Escala de valores de pH. ( Seglin W.D. Keiler, 1957)

Por ejemplo, una
I_ll+] , tendra

pli =

La importancia de conocer la concentracién de los

.4 . . . -5
solucidn que tiene una concentracion de 2 x 10

un pll de:

log [2x107]

(log 2 - 5 log 10 )

( 0.301 - 5)

4.69, 10 cual la hace acida.

+

moles/1

iones hidrdgeno ( o el pil)

es que estos cumplen una funcién importante dentro de procesos de intemperis-

mo y precipitacidn, reemplazando los cationes metdlicos removidos de los mine

rales silicatados. Por ejemplo, durante los primeros estados de compactacién

de arcillas en que la porosidad de sus componenetes es alta, aparecen deficien

cias en la carga eléctrica interna, las cuales pueden balancearse por adsor-

. . . . .. + .
cion de cationes intercambiables con ionesil , 1o que trac como consecuencia

cambios en el pll del liquido atrapado. 1 resultado final de cstos cambios de

ptl se refleja en las solubilidades de los minerales cementantes, cspecialmen-

te en los carbonatos que son muy sensibles a estos cambios. ( Blatt, et al,

1980, p. 233).

-13-
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Ifecto de la Actividad

procesos vistos hasta este momento consideran concentraciones relativamen-

te bajas,cn las que la concentracidn es aproximadamente igual a la actividad.

Pecuérdese que la actividad de una sustancia es la solubilidad “ideal" de és-

ta cuando la fucrza idnica de la solucibn es cero. In una solucidn en que la

fuerza idnica es mayor a ccro, ¢l incremento de la solubilidad se traduce en

un aumento de la concentracidn de la sustancia en cuestidn ( vease fig. 2.2) .

CS 4)0
° Cationes “4
14
15 )
oK 3P
osr oLa Elementos de
1.0 _ JCo v oTh hidrolisatos
Na oMn oy
oCu oS¢ o Ht =9.5/
1L~
— )
/°Mo ZI‘ =AZ.
0.5 /
°s
oN
0 : . . Aniones Complejos solubles

CARGA IONICA

Fig. 2.2, Separacidn geocuimica de algunos elementos importantes sobre la
base de su potencial ifnico ( M. Gordon y J.J. Imley, 1952).

Por ello, en procesos en que las soluciones no estin suficientemente diluidas,

el

valor de la concentracién real es mayor que el de la concentracion ideal

( actividad). Istas dos concentraciones pueden relacionarse mediante la intro
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duccién de una constante denominada '"coeficiente de actividad Y . de esta ma-

neras:

a= P [_m/l] .......... e e (9)

Donde a c¢s la actividad, § es el cocficiente de actividad y Lm/l] es el na

mero de moles de la sustancia que estan disucltos en un litro de solucidn.

Algunos coeficientes de actividad de elementos en el agua de mar son:
C1™ = 0.63; Mé* = 0.25; soi' = 0.068 ; cog' = 0.021.

Pucsto que los iones mencionados y muchos otros mds participan en moléculas de
dcidos y bases, la actividad efectiva ( y por supuesto la concentracidn de
iones 11" y Al asociados) dependerd de sus respectivos coeficientes de acti-
vidad.

3. Reacciones.
Intre la reacciones importantes que influycen en el pll en aguas naturales se in

H
2’
para €O, disuclto en agua, Aq designa una especie disuelta en agua y 1 es pa-

cluyen aquellas que involucran CO 2S y CaCOS. En las sigulentes ecuaciones

ra liquido:

€0, (AD+ 15,0 (1) = 15005 (AD) +einrnrnnnnrnainnainannnns, (10)
11,00, (Aq) = o+ e (11)
HCO; = H' + 0057 Leiiiiinii i (12)

. . + .
Las reacciones en las ecuaciones (11) y (12) producen H . De aqui en estas
reacciones el pll del agua disminuye. Un decrecimiento de pil estd involucrado

cn:

+

S (AQ) = HS™ + Il .eevviiiiiininniinnns Y G &)
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Una reaccidn importante que eleva el pil puede ser escrita en dos formas: La - ‘
. ‘- . ‘1 + %
primera ecuacidn muestra que la rcaccidn utiliza 11 : -

CaC0; (c) et o= catt e HEOZ  +vvevenenetet et et eee e (14)

(c) designa un s6lido cristalino. La segunda reaccidn produce CH :

Ca(05 () + 1,0 (1) = A nco; N ¢ | (15)
\¢anse ahora algunos valores comunes de pil en aguas: el pH © agua en rios va
ria generalmente de débilmente alcalina a débilmente &cida mientras que el pil [

de aguas marinas superficiales les da un caracter débilmente alcalino y tiende

a ser constante con un valor aproximado de 8.3.

El pif de 1la mayoria de los manantiales, aguas subterraneas y aguas dec lluvia,
varia desde casi neutro hasta ligeramente abajo de un pli de 5. El agua de los
pantanos acidos puede tener un pl inferior a 2. El agua del ocedno es alcali-
na con un plI aproximado de 8. El pll del agua de los lagos alcalinos o ticrras
vegctales alcalinas es de 11. Aunque el agua de rios es casi neutra cominmen- ¢,

te es regulada por CaCO3 y COZ' Una disolucidn saturada de CO2 a su pfésién {
parcial de la atmosfera, tiene un pll de 5.2, y una dilucidén de CaCO, cn agua 1

saturada al aire tiene un pH aproximado de 8.

El agua estd ligeramente disociada a todas las temperaturas y, a la temperatu
ra ambiente, esta disociacidn es de 1077 moles/litro de hidrdgeno o ioncs hi-
dronio y una cantidad ipual de iones hidroxilo. Como ya se menciond, los iones
hidr6geno sirven como funcitn importante durante los procesos de intemperismo
reemplazando los cationes minerales removidos de los silicatos por las fuer-
zas dipolares del agua. Ademis, en todas las reacciones de disociacidn, la
cantidad de iones hidrdgeno liberados por disociacién del agua varia con la

temperatura. Para la mayoria de las reacciones de disociacibn, &sta se incre-

I

menta con la temperatura, de aqui que se espere que la concentracidn de iones

-16-
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hidrégeno serd mayor a 100°C que a 20°C. Es importante recalcar que el pll neu-
tral cs definido como Ja condicién donde estan presentes igual niuero de ioncs
i y Ol , no como la condicién donde el il es 7.0. Una medicién del pl igual a

7.0a pocos cientos de metros,indica una solucidn bédsica o pobre en hidrégeno.

L1 plI del medio ambiente es significativo para la hidrélisis de algunos silica
tos comunes formadores de rocas, por ejemplo, el cuarzo pulverizado en el agua
se hidroliza a un pll 6 y 7, los feldespatos se hidrolizan para producir un pil
entre 8 y 10, los piroxenos de 8 a 11 y 1los anfiboles y feldespatoides de 10

a 11. Este intervalo de valorcs de pli es especialmente importante para el trans
porte de A1203. SiO3 en solucidén y su depdsito definitivo.

A un pll de 10 y/o mayor, tanto el A1203 como cl SiO2 son relativamente solubles
y se dejan arrastrar en disolucidn. Cuando el plI es de 8 ( cien veces mis &ci-
do que el pil 10) la solubilidad del SiO, es eliminada eon disolucidn pero el
AJZO3 hidratado se precipitari como gibbsita, didspora o bohemita. Finalmente,
cuando el piH estd entre 4 y 5 las solubilidades del AlZO3 y del SiO2

jas. Quizd tienden a combinarse con los iones Il para formar minerales arcillo-

son ba-

sos dc composicidén caolinitica. En las disoluciones alcalinas ( pll de 8 a 9 )

esti presente rmcho mas 5i0,, promoviendo la formaci6én de montmorillonita.

Para explicar la funcién del pll en los cambios dentro de los sedimentos se dis
cutirdn los efectos del pll sobre la disolucidn y precipitacion de carbonato de
calcio. Aunque la distribucidn del carbonato de calcio resulta principalmente
de procesos bioldgicos, este compuesto cs sensible a los cambios de pll. Para
comprender los efectos del pll sobre la solucidn y precipitacidn del carbonato
de calcio es necesario revisar algunos conceptos sobre cl sistema carbonato-
agua de mar. El agua de mar en condiciones superficiales tropicales y subtro-
picales esta sobresaturada de CaCO3; aun al ptll de 8.3 no sucede la precipita-
cién inorginica. El sistema carbonato de calcio-agua de mar generalmente no
estd en equilibrio. Diversos experimentos sugieren que las particulas de car-

bonato forman una cubierta organica amorfa que las protege de la disolucién

-17-
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en el apua de mar. Tal proteccién actlia mas rdpido que la disolucidn del carbo
nato. In una solucidén experimental de 1IC1 con un pll aproximado de 6.0, esta
misma cubierta orgdnica protege anbalasparticulas finas de carbonato suspendi
do en la solucidn. In aguas mds profundas de 5000m, donde la disolucidn ocurre,
las particulas de carbonato de calcio persisten si estan suficientemente prote
gidas con tal cobertura.

3.1. Disolucidn de Carbonato de Calcio: una funcién del pil

Cuando el pll de las agpuas disminuye, ¢l carbonato de calcio se disuelve.
In mares templados y someros.-con un pil aproximado de 8.3, la disolucidn
de particulas de aragonita y calcita por procesos inorginicos no existe.
Sin cmbargo, la proporcidn de particulas de carbonato de calcio en los
sedimentos del piso marino disminuye en cuanto se incrementa la profun-
didad del agua. ( Ver tabla siguiente). Tal disminucién es particular-
mente rdpida a profundidades entre 4000 y 6000m. Aunque las razones pa-
ra explicar esta disminucién tienen detractores, hﬁas evidencias sugieren
que el carbonato de calcio se disuelve porque la concentracidn de CO

2
incrementa con la profundldad‘&él control de €O, parece ser en parte bio

se

16gico y resulta de la oxidacidn bioldgica de componentes de carbono or
gan1co\ El incremento de concentracidn de CO2 es reflejado por un bajo
pll 1o cual lleva a una disolucién de carbonato de calcio. El incremento

PROFUNDIDAD DE AGUA (m) | | PROPORCION DE CaCO

5 EN SEDIMENTOS
DEL FONDO ( MEDIA DEL PORCENTAJE
EN PESO) .
1-1000 | 86.0
1000-2000 | 66.9
2000-3000 70.9
3000-4000 69.6
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4000-5000
5000-6000
6000-7000

7000

46.7
17.4
0.9
0.0

de presidn con la profundidad también puede estar involucrado; tal in-

cremento afecta la disociacién del dcido carbénico ( ecuaciones 11 y 12).

/ La profundidad a la cual la concentracidn de carbonato de calcio en el
sedimento disminuye mis ripidamente,es llamada profundidad de compensa
cidn de carbonato, yaés definida como la profundidad a la cual la inten

sidad de disolucién de carbonato de calcio s6lido es igual a la intensi

dad de aporté§ El decrecimiento progresivo en carbonato de calcio asi

como el cambio en facies mineral con el incremento de la profundidad

estin ilustradas en la fig. 2.3.

®n 2000
(<]
[
°©
€
=
® 4000
h
Q
2
o
=
3 6000
o
[ =
Q.
8000
Fig. 2.3.

NIVEL DEL MAR

~ 20%
Facies

Silicea
CaCO3~1%

Pérfil esquemidtico muy generalizado que expone la desapa-
ricion progresiva de CaCOj3 en sedimentos depositados so-
bre el piso de mares tropicales al incrementarse la profun

didad ( Tomado de Friedman, op. cit., pag. 134).
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Otra evidencia del efecto de la profundidad en la estabilidad del carbo-
nato puede observarse en las conchas de pterdpodos. Estas conchas que
consisten en aragonita, predominan en sedimentos de grano fino a profun-
didades entre 100 y 250m; la proporcién de carbonato de calcio puede
alcanzar 90%. Aproximadamente a 2700m las conchas aragoniticas de los
pterdpodos empiezan a desaparecer y a 3600m estin pricticamente ausen-
tes en algunos mares. Los pterSpodos desaparecen en los sedimentos del
fondo a profundidades menores de 1000m. Su presencia original estd indi
cada por moldes internos de los mismos en sedimentos ricos en cal;ita;
la concha original aragonitica ha sido disuelta y se pueden observar es
tados transicionales que indican disolucidn progresiva desde conchas
inalteradas hasta corroidas y parcialmente destruidas. En tanto que las
conchas de ptertpodos desaparecen, las de globigerina, consistentes en
calcita ligeramente magnesiana, emniezan a ser dominantes. A un pH pre-
valeciendo abajo de 4000m, la calcita es menos soluble que la aragonita.
A una profundidad abajo de 4000m, especialmente abajo de 6000m, se ha
disuelto tanto carbonato de calcio que solamente se colecta en el fondo
ocednico material insgluble siliceo como arcillas pardas. Evidencias de
que en el pasado geoldgico las conchas han sido disueltas parcialmente
en el contacto sedimento/agua han sido utilizadas para indicar depdsitos
bajo un antiguo nivel de compensacidn. Bajo este indicador de profundi-
dad de agua ( inferido) se han computado intensidades de subsidencia de
antiguos fondos ocefinicos; estas evidencias se han apoyado en evidencias
litoldgicas y faunisticas que no dependen de la disolucidn a profundi-
dad. —

I
La mayoria de las aguas dulces someras continentales no estén saturadas

con carbonato de calcio y &ste ficilmente se disuelve. La aragonita es
mis susceptible de disolucidn que la calcita ligeramente magnesiana.
El dcido carbénico ( ecuaciones 10 y 11) es el solvente geoldgico mis

comtn del carbanato de, calcio. El €O, del dcido carbénico proviene del

decaimiento bacterial producido por la muerte de plantas y otros orga-

nismos. Otros dcidos,organicos como el 8cido lictico y otros dcidos
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como el dcido sulfiirico producido por el intemperismo de sulfuros, prin
cipalmente pirita, aceleran la disolucidn del carbonato de calcio; tal
disolucidén incrementa su concentracidn en el agua para ser precipitado

posteriormente como estalactitas o estalagmitas en cavernas o como cemen
tante en las particulas:

Ia disolucidn del CaCO3 puede ser cscrita.

Cac0; (c) = calt 4 cog' ........................ A (16)

. : . + - .
los iones carbonato reaccionan con Il para producir iones bicarbonato:

co%' + 0= o e e (17)

Ista Gltima reaccidon canbia el equilibrio de la ecuacidn ( 16) y mas
carbonato de calcio va en solucidén. Como una secuencia de esta misma
reaccion, H' es usado y mis COZYdisuelto reacciona con el agua para
producir mis dcido carbdnico el cual lleva otra vez a las reacciones
( 10) y (11). Como se forma mis Acido carbdnico el equilibrio entre
0,, la presidn parcial del aire y el agua'cambiah; el @0, pasa del aire

al agua ocurricndo una posterior disolucidn de CaC03.

Ia reaccidn que gobierna la disolucidn del carbonato de calcio puede

ser simplificada como sigue:
CaCo.(c) +1L,0 (1) + €0, (AQ) === Ca’* ZHCO vevverrveeerennneenn..(18)
3 2 ]}2 : 3

o, (gas)

Esta reaccién reversible es una de las mids importantes de la superficie
de la tierra ya que involucra la formacidén de particulas sedimentarias

dentro de los estratos de roca.
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3.2.

Precipitacitn del Carbonato de Calcio: una funcién del pll.

Aunque el agua de mar superficial estd supersaturada de CaCOS, los com-
ponentes organicos demoran la precipitacidén de carbonato de calcio. Ll
proceso de precipitacidn del CaCOS pucde rcalizarsc como sigue: las par
ticulas de carbonato y el agua de mar estdn en desequilibrio; a conti-
nuacién las moléculas orginicas son absorbidas a través de un sistema

de nucleacién de bloques; una vez que los componentes orginicos han si-
do removidos, 1la reaccidn sc equilibra y se precipita carbonato de cal-’
cio. Los componentes orginicos son removidos solamente con altos valo-
res de pil, probablemente porque asi disminuye la solubilidad de los com

ponentes y de aqui-

uc 1a precipitacién de carbonato de calcio esté ba-

jo el control del™A1- 4" precipitacién de carbonato de calcio en el

agua de mar también cstd inhibida por el magnesio, por la absorcién del

{fosfato y en menor grado por los iones sulfato en solucidn.

Los procesos bioldgicos tales como la fotosintesis,en la cual el (0, es
sustrdido, elevan el pi. En la reduccién bacterial del sulfato, el pll
puede alcanzar valores de 9.5 o mds altos. Aunque el incremento en pll
es inducido bioldgicamente la precipitacidén de carbonato de calcio es
probablemente una reaccién quimica inorganica.

Mientras 1la calcita es insoluble en soluciones alcalinas con pll mayor
que 9, el silice se disuelve. In ciertas soluciones alcalinas suceden
dos reacciones simultaneamente: (1) El cuarzo se disuelve, (2) la cal-
cita precipita. I[n el cuadro siguiente ( fig. 2.4) se ven los efectos
del pll a 25°aproximadamente sobre la solubilidad de carbonato de calcio,
cuarzo y silice amorfo.

o
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Fig. 2.4. Efecto del pH en la
] solubilidad del CaCoO,,
Calcita , aragonita Calcita en del cuarzo y del silice
en agua de mar |\ 09uo dulce amorfo a 25°C aproximada
:400.. \l\/ . mente.(Tomado de Friedman

op. cit., p. 136).

\ \ Todos los foses
- \ \preclphon .

Araqonita, calcita
disueltas, _\/
200t precipita” sflice

\ \
- ‘“““1-—___;g__5.—.*"5qudn4mum

Aragonito, colcita \ N precipitan
disueltos, precipito sllice -~ N sflice disuelto
' [l i A L

4 [ ; + 40
pH .

CaCos o silice amorfo disuelto (ppm)

4. Eh Definicién.

La habilidad de un ambiente para reducir un elemento y oxidarlo, o la capaci-
dad para causar cualquier otro cambio en su estado de oxidacién o reduccién es
medido por el Eh o potencial redox, téminos equivalentes a potencial de oxi-
daci6én o potencial de oxidacién-reduccidn. Aunque algunas reacciones de oxida
cidén y reduccidén son bioldgicas, la mayoria son puramente quimico-inorginicas.

El término oxidacidn sugiere combinacidén de un elemento con el oxigeno y el
término reduccidn la remocidn de oxigeno.

Esto puede verse en las reacciones:
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2 Te + Oz =2Te D (oxidaciOn) ...vieveervnnnerncecennenneannnaa..(19) ‘
W

2 Te0=2Te + O2 (reducCiOn) ..cvveiineieenennerennnnnnnaenneasa.(20)

Por otra parte, la adicidn de hidrégeno aun sin remocién de oxigeno como en la
reaccibn:

S +'H2 = ”25 AP A )|
es considerada como reduccidn.

Debido a que ¢l hidr6égeno es clectropositivo y el oxigeno electronegativo,

la oxidacidn incrementa la proporcidn de productos electronegativos y la reduc

cién aumenta la proporcidén de constituyentes electropositivos. En suma, una es

pecie que pierde electrones se dice que es oxidada y una que los gana, reduci-
C

da; asi en la reaccidn:

—

2+ 3+

Fe©© — Fe - SN (3|
el hierro ha perdido un electrén ( oxidacidn) y en

re”* + ¢ —> Fez+ AP 72%)) -

el hierro ha ganado un electrdon ( reduccidn).

En las ecuaciones (22) y (23) el simbolo e representa la carga del electrdn
0 negativa. In estas reacciones la valencia del hierro ha cambiado. Estas reac
ciones involucrando hierro son ejemplos de oxidacién y reduccidén que puedén
tener lugar sin la presencia de oxigeno o hidr6geno.

Asi,la oxidacidn puede ser definida como una reaccién quimica en la cual los
elementos participantes pierden electrones orbitales incrementando sus nimeros
de valencia.



—

i

La reduccidn es una reaccidn quimica en la cual los elementos participantes ga

nan clectrones orbitales y su nimero de valencia disminuye.

Un proceso importante en ambientes sedimentarios, involucrando oxidacidn y re-
duccién, es el cambio en valencia del fierro durante la transformacidn de mag-
netita a hematlta o viceversa. La magnetita 1"e304 6 Fe,0, .FeO ( dos iones

273
Fe3 y uno Fe ) cambia a hematita ( FeZO3 con ambos iones T‘e-S ) como sigue:

—_— 2 o+ -
2 Fe304 + ”20 .__.SFeZO3 +2H + 28 ittt te e receenans @zn
Lsta cs una reaccidn reversible. Si los electrones son removidos la reaccidn
va hacia. la derecha, el fierro cn la forma Fez+ en F0304 se oxida y cambia

3+ . c s . . . . .
a Fe” . Si los electrones son adicionados la reaccidén va hacia la izquierda y

algunos de. los iones Fe>* son reducidos a Fe2+.

El Eh o potencial redox es una medida de la intensidad relativa de oxidacidn o
reduccidn en una solucidén o de la concentracién de electrones en una solucion.
Debido a que la oxidacidén y reduccidn son propiedades eléctricas el Eh se mide
por medio de una celda electrolitica. Los nimeros usados para expresarlo que
registran la intensidad relativa han sido escogidos arbitrariamente con refe-
rencia a la reaccidn:

alt 26T T 0L ... e e, e, (25)

A 25" C y a una atmbsfera de presion el Ih de la ecuacidn (25) es cero. In una

medida de Eh se empiea un electrodo de hidrégeno como referencia; asi, el Lth

puede ser definido como el potencial en ecuilibrio de una reaccidn ox1daC1on-
reduccidén relativa al potencial de un electrodo estandar de h1dr0geno.

El factor Lh es un factor de importancia critica en reacciones que involucran

elementos tales como fierro, manganeso y azufre. En el ambiente scdimentario :
cl control sobre el Ih es el aporte de gas oxigeno en relacién a la cantidad E
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de materia orgénica a ser descompuesta ( oxidada). Valores positivos del Eh indi

can una tendencia a la oxidacitn y valores negativos indican una tendencia a
la reduccion.

Recapitulando: La oxidacidn de wna sustancia ocurre cuando uno de sus Atomos
constitutivos pierde un clectrdén (e’). La tendencia inherente hacia la adquisi
citn o pérdida de electrones en una reaccién quimica en particular puede medir
se como fuerza eléctrica operante y expresarse como un valor de potencial. A
tales potenciales se les llama potenciales de oxidacién-reduccidn.

L1 patrén elegido arbitrariamente es: Hy — ait o+ 2e”.

Esto significa la eliminacién de los electrones de los dtomos de hidrdgeno o
1a oxidacidn del hidrégeno a iones de hidr6geno. El1 potencia se f£ijdé en este
proceso en 0.000 veltios.

El intervalo de los potencialcs de oxidacidn de los medios ambicntes naturales
determina las rcacciones quimicas. Las reacciones de los medios acuosos estén

limitadas tedricamente a aquellas con potenciales de oxidacidon comprendidos
entre:

I

0 == 1/2 0, + AT+ 2e” Fh= 1.23 voltios

A1 = Ze + H; Eh= 0.00 voltios

Como en ambas reacciones intervicnen iones hidrdgeno, sus potenciales son fuer
temente afectados por los cambios del plI. Para un pil de 7 en la primera ecua-
citn el Eh es de 0.82 voltios y el de la segunda es de -0.41 voltios.

Los potenciales Eh y pll son los controles bisicos de la naturaleza de muchas

rocas sedimentarias. Los sedimentos son depositados en condiciones oxidantes

( aerdbicas) o reductoras ( anaerdbicas).
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De los elementos metdlicos commnes que se precipitan para formar sedimentos
quimicos el hierro cs cl dnico que ticne la capacidad de existir en varios es
tados de valencia. Puede scr precipitado en estado férrico como un 6xido ( he-
matita) o como un silicato ( glauconita), en el estado ferroso como carbonato
( siderita), o silicato ( chamosita), o como sulfuro ( pirita).

Se han establecido campos de ecstabilidad aproximados del grupo pirita-siderita-
hematita en funcidn del th y pll tomando en cuenta las actividades del Fe:l)Jr s
Fe2+, (Cc0O) ~, (anp” , y S . Ver diagrama siguiente: ( Fig. 2.5 ).

De la figura se obscerva que la hematita indica un ambiente aereado, la pirita
y la magnetita significan un medio deficiente en 6xigeno y la siderita un po-

tencial de oxidacién medio.
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5.- Eh y Ph en Ambientes Sedimentarios.

En ambientes sedimentarios estos potenciales son comlnmente interdependientes.
El Eh es una medida de la concentracidn de electrones en una solucidn y el pil
es una medida de los iones hidrdgeno o protones. Debido a que los electrones

neutralizan a los protones, muchas reacciones dependen de esos potenciales.

Valores altos de Eh representan un bajo contenido de electrones, generalmente

acompafiados de bajos valores de pH ( alto contenido de protones). Ver figuras
siguientes ( fig. 2.6 y 2.7 ).

El agente de oxidacidon mis fuerte en ambientes sedimentarios es el oxigeno de

la atmdsfera; agentes mis fuertes oxidarian al agua, de aqui liberaria oxige-
no y seria inestable.

En las figuras mencionadas se observan los limites de estabilidad del agua. Pa
ra el limite superior el pH es aproximadamente 11 el cual es poco comGn y re-
sulta de fotosintesis o reacciones bacteriales como: Ca SO, + ZCHZO = Ca CO3 +
H,0 + CO, + H,S en un medio orgdnico o de la hidr6lisis de Na,CO; o NalCC; en
lagos evaporiticos. El 1imite inferior de pH es de 1 6 2 ya que valores meno-
res reflejan dcidos fuertes como el Acido sulfGrico. En pantanos de agua dulce
y ciénegas los valores de pH son tan bajos como 4 o ligeramente inferiores. El
pll en estas aguas esti controlado principalmente por &cidos débiles como &cido
carbdnico y acidos organicos.

rd
ILn el ambiente natural existen tres tipos de reacciones que son importantes en
los ambientes sedimentarios:

1.- Reacciones involucrando sdlo una transferencia en iones hidrdgeno, es de -

cir, independientemente del potencial Eh.

H,CO, = H o+ HCO, en caliza y diagénesis
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,po, — 1 +  1,P0,

3P0, PO, en fosfatos
Fe2 + 21120 -— Tc (Oll)2 sl en sedimentos ferrif. y
magnesiferos.

2.- Reacciones que involucran sdlo transferencia de elcctrones, es decir,
independientemente del pl.

Szf =— S + 2e en evaporitas y en azufre

Fe?t p— Feot 4 e en sedimentos ferrif. y

magnesiferos.

3.- Reacciones que involucran ambos, Eh y pil.

2Fe** + 4lICO; + 1,0 + 1/2 0, == 2 Fe(Ol) 5 + 4 0, en diagénesis de
areniscas.

. 3+ + - . - .

I'e + 3[[20 o —— Fe((][):,) + 3 +e en sedimentos ferriferos

y magnesiferos.
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IIT CONSIDERACIONES QUIMICO-MINERALOGICAS

Si se pretenden entender los procesos que culminan en la produccién de una ro-
ca carbonatica litificada, se deben conocer las condiciones de crecimiento o
disolucidn de los cristales de carbonato de calcio en una solucidn acuosa. Es
te conocimiento es necesario cuando se considera la precipitacién de l4dminas

ooliticas y agujas de aragonita, asimismo cuando se trata de investigar el pro
ceso de la cementacién o dolomitizacion.

Para entrar en materia seria deseable suponer al sistema €O, -11,0-CaCO; como
un sistema simple, generador de carbonatos, conteniendo un solo mineral y con
un producto de solubilidad que variari solamente con la presién y la tempera-

tura. Sin embargo, esto no es posible'debido a que los diversos ambientes na-
turales son altamente complejos.

1. E1 Sistema Simple COZ—H20~CaCO3

A presidn y temperatura correspondientes a la superficie del mar o a aguas sub
terrineas cercanas a la superficie, la solubilidad de CaCOS en agua pura, sin
Co,, es minima, aproximadamente 14.3 mg/1 para la calcita y 15.3 mg/1 para la
aragonita ( Pobeguin, 1954, p. 95, en Bathurst, 1979, p. 231). Con la adicidn
de CO, la solubilidad puede alcanzar cientos de mg/1. El producto de solubili
dad [ba2+] ’ [cog'] se incrementa con la elevacidn parcial de presion
de Co, yla disminucién de la temperatura. Esta solubilidad es mayor en so-
luciones de NaCl y en el agua de mar ( Deer, et al., 1962, en Bathurst, 1979,
p. 231).

Se tienen seis ecuaciones de equilibrio que relacionan la disolucidn o preci
pitacidn de CaCO; en el agua con la invasion o evasion de 0,1
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€0, + 11,0 === 11,00,

—_ -
L0, =10+ 1C0Y .vernnnes e, (2)

. . . 2- .. P
Si las soluciones contienen CO3 libre, entonces el protén liberado en la ecua
cidn 2 reacciona con el ibén carbonato para dar mis bicarbonato:

+ 2- . -
I+ COS -— lICOS ....... eseraesnesarenaen et ecse e anan (3)

In el contacto entre la solucidn y el CaCO3 'sélido, el equilibrio es:

CaCo; === calt  + cog" ................................... 4

Si este equilibrio se mueve a la derecha el CO2 y el CaCO3 son disueltos; si
se mueve a la izquierda, quizd como resultado de evaporacién o fotosin
tesis de plantas acuidticas, el CO2 es removido y el CaCO3 es precipitado:

—_ 2% -
Co, + 1,0 + CaC0; =— Ca *ZHCOz e (5)

La reversibilidad restringida de la reaccién 5 debido a una relacidén alta de
+ 2+ . . 2 . .
h% / Ca” en el agua de mar o en cualquier solucidén es de gran importancia en

el equilibrio de los carbonatos.

Una gran parte del CO2 en el agua de mar ( pll = 8.2) estd contenido en HCOi y
en menor cantidad de (05 . las reacciones 2 y 5 son muy ripidas mientras que
la reaccidnd( reaccidén de hidratacidn) es relativamente lenta pero seguida por
la reaccidn instantinea: |

112C03 + 0l = Hcos S U 0 T P (6)
Deffeyes ( 1965, en Bathurst, 1979, p. 232) disefi6 un método grafico para ob-

servar los cambios relacionados a las variables criticas. El sistema carbona-
to estd completamente definido por la alcalinidad y el carbdn carbonato total.
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Usando este diagrama muestra las reacciones entre pH; HCO%, CO? Y Py
( TFig. 3.1.)

0.51 CO, +H2COsen milimoles por litro.
)

// 25
/ 20
HCO; : 15
- 1.0

COS
' 0.5

H2BO
5 70 7.5 8.0 8.5 9.0

Miliequivalentes por litro

0.0

6. 95

pH de la muestra

Fig. 3.1. Variacidn de los componentes alcalinos del agua de mar con
respecto al pH.

Si el pll es mayor a 9 cmpiezan a ser importantes dos reacciones:
CO, + Ol === 1IC0;

I-{cog + al”zcog“ S ¢ X0 N e eeeeeeaen (8)

La reacci6n 7 es lenta mientras que la 8 es instantinea y promueve el conteni
do de CO? del agua.

En el agua pura el CO2 permancce, en su mayor parte como gas disuelto, esto
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sucede cuando se tienen mis de 30 milimoles por litro aproximadamente; abajo
de ese limite aparcce como una fase gascosa aislada. ( Cloud, 1962a, p.100, cn
Bathurst, 1979, p. 233). Se forman cantidades apreciables de HCOé solamente
cuando el CaCO3 disuelto provoca que el pll sea superior a 6. El contenido de

CO%‘ es significante, sb6lo cuando el pIl excede a §. Asi es como el plI se incre

menta para producir a caZ* y coé’ .

El pllf de una solucidn depende de las reacciones 2,3,6 y 8, las cuales contro-
lan la cantidad de H+, HCO% y CO§' . Para cada mol de agua vy CO, nuevamente
disuelto que reacciona, se producen algo de 11" y HCOé asi como proporciones
cogfiderables de [1,€0; no disociado. Asi mismo, algo de CO, esta conEenido en
CO3 . La adicién de n moles de €O, cn lugar de liberar 2n moles de Il en la
reaccidén 2, realmente libera una cantidad mucho mis pequefia. De esta manera el
sistema es equilibrado o amortiguado. Asi se explica que el pif del agua de mar
varie muy poco a pesar de los cambios en contenido de COZ' Esos valores de
pii raramente sc salen del rango 7.8 -8.3. In constraste, las aguas continenta
les teniendo baja alcalinidad estin escasamente equilibrados o amortiguadas.
é-_y H,B0; .
De acuerdo con la teoria de Bronsted-Lowry, en la ecuacidn 2 el NC0; es una

La alcalinidad del agua de mar depende de la presencia de HCO,, CO

base pero en la ecuacifn 3 este se comporta como un acido mientras que COS-
es la base. La alcalinidad se apoya en las ecuaciones 6 y 8, donde se compor-

ta como un 4cido, donando protones a las dos bases para formar el 4cido IIZCO3
y la base OI .

El sistema sinple co, - HZO—CaCO3 es complicado por muchos factores, entre
los cuales se tiene la existencia de polimorfos de CaCO3 y la solucién de !

MgCO; en la estructura de la calcita asi como efectos de la presidén en los
océanos profundos. -
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2.

2.1.

Carbonatos Mis Comunes

Polimorfos de CaCOS

Ll CaCO3 s6lido cxiste como tres estructuras idnicas diferentes: calcita
( sistema trigonal), aragonita ( sistema ortoclinico ) y vaterita (siste
ma exagonal). La aragonita es estable a 25°C solamente con una presién
superior a 4 Xb. A 600°C el limite inferior de estabilidad requiere de
una presidn de 14kb.( P.S. Clark, 1957, en Bathurst, 1969, p. 234). A
presiones mids bajas, en el campo de estabilidad de la calcita, la arago-
nita es inestable y se invierte a calcita cuando es calentada. Durante
la inversidn, que es una reaccidn en estado sdlido seco, los iones

Ca2+ cambian sus posiciones y los iones CO%’ rotan y hay un incremento
de volunen de 8% aproximadamente. Algunos autores han informado que
cuando la calcita es molida en seco a témperatura ambiente en un mortero
mecdnico cambia a aragonita quizd debido a que los esfuerzos de cizalla
causan reorganizacién de la estructura. la aragonita es mds soluble que
la calcita pura ya que es el polimorfo con simetria inferior; sin embar
go, es menos soluble que algunas calcitas altamente magnesianas en aguas
someras de mar y en agua destilada.

En agua de mar se han estimado las constantes termodindmicas para el pro
ducto de solubilidad de acuerdo a la ecuacidn.

o ] - [acod]

Dichas constantes son estimadas como N aragonita = 6.9 x 107 y Keatci-

n
-~

ta = 4.7 x 107°. Entonces, la energfa libre estandar para la formacidn
de aragonita. es menor que para la calcita y estd relacionada a la cons
tante de equilibrio K por: '

o —
AFf = RT1nK
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2.2.

De aqui Garrels, et al. ( 1960, en Bathurst, 1979 p. 235) estimd que
il = o o 0 - .

Ar, aragonita 269.6 K cal/mol) y AVL 4 00 = - 269.8 kcal/mol.
Friedman ha distinguido entre aragonita baja en magnesio ( menor que
0.1% M§+ ) y aragonita rica en magnesio ( mayor que 1% de Mé+ ). la pri-
mera encontrada en moluscos y la segunda en corales, ambos en sedimentos
carbonaticos. Similarmente Matthews (1966; en Bathurst, 1979, p. 235) se

refiere a aragonita en moluscos como baja en estroncio y a aragonita en
corales como alta en estroncio.

Calcitas Magnesianas.

Diversos autores han informado de la presencia de MgCO; en calcitas, sin
embargo, el trabajo al parecer mAs trascendente es el de Clarke y Wheeler
( 1922,Bathurst, 1979, p. 235 ). En €l se establece una calcita baja en
magnesio ( 2-3 mol % FQCOB) y una calcita rica en magnesio( 12-17 mol$%

MgCOS) .

De manera general, aparentemente el mol% de MgCO, es proporcional a la

temperatura del ambientec (Fig. 3.2). Lsta relac?én existe en tres fac
tores: mineralogia, taxonomia ( fisiologia) y temperatura. También sc
ha mostrado que para unos equinoideos y algunos braquidpodos hay una
correclacidon positiva entre el mol% de MgCO; en la calcita y la salinidad
del medio que la rodea ( Picky y Hower, 1960; Lowestam, 1961; en Bathurst,
1979, p. 235).

Kitano y Kanamori ( 1906; en Bathurst, 1979, p. 236) encontraron que
ciertas sustancias de la solucidén de la cual se precipité el CaC05, in-
fluian sobre la identidad de polimorfo. Pequefias cantidades de citrato
aln en presencia de LF+ ; probablemente formen complejos con Ca2+ redu
ciendo la velocidad de crecimiento del carbonato s6lido y permitiendo

. 2+
a los iones Mg~ mezclarse en la estructura.
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Fig. 3.2. Relacidn entre temperaturas y porciento en peso de
MgCO, en esqueletos de CaCO3 de varios taxones,
( Segilin Chave, 1954a).

Moberly (1968, en Bathurst 1979, p. 236) encontrd una correlacidén marca
da entre el MgCO3 en la calcita y la velocidad de crecimiento en los
esqueletos ricos en magnesio de ciertas algas coralinas y bivalvos. La
yelocidad de crecimiento en las algas fue inferida por el espesor de las
capas, el grado de calcificacién de las partes duras y la aparente pro-
duccidn estacional de sporangia.

Estudios de difraccion de rayos X evidencian que el MgCO; y la calcita
huésped estin en solucidn sélida de acuerdo a la tendencia de los catio-
nes divalentes, con radio idnico menor que el calcio, a presentarse en

la estructura de la calcita mis bien que en la de la aragonita ( ej.
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Mg,Fe2+, Mn en calcita; Sr, Pb, Ba en aragonita).

En calizas antiguas, la distribucidn de MgCO3 es variable y no estd nece
sariamente relacionada a la taxonomia como si hubiera habido alguna re-

distribucidn postdepositacional de Mg2+. Generalmente en los sedimentos
carbondticos hay un cambio con el tiempo,de mezclas no consolidadas de

aragonita y calcita rica en magnesio en el piso de mar, a calizas cemen-
tadas de calcita baja er magnesio con concentraciones locales de dolomia.
El cemento normalmente es calcita baja en magnesio. Los esqueletos pudie
ron perderlo durante la diagénesis pero haber ganado algflin otro constitu

yente. Generalmente las calizas estin " virtualmente libres de Mgz+ "

2.3.Dolomita y Protodolimita.

La dolomita ideal es un catidn carbonitico ordenado 1/1 en capas alternan
. . 2- . ..
tes de cationes y grupos triangulares CO3. Los cationes también mues-
. . i 2 . .
tran alternancia en composicidén de Ca * puro. Precisamente esta Gltima pe

culiaridad le da a la dolomita un alto grado de ordenamiento.

El término protodolomita fue usado por primera vez por Graf y Goldschmit
( 1956; en Bathurst, 1979, p. 238) para describir un estado transicional
probremente ordenado por el que pasaron sus dolomitas durante la sinte-
sis hidrotermal en el laboratorio. Arriba de 100°C se formaron dolomi-
tas perfectamente ordenadas pero a temperaturas inferiores aunque el
carbonato tenia semejanza con la dolomita no era la ideal. Las protodolo
mitas naturales, examinadas por difraccién de rayos X, tienen tres caraC
teristicas: 1) una celda unitaria expandida; 2) reflexiones de planos
perpendiculares o casi perpendiculares al eje cristalografico- eje C- ;
3) comparada con las reflexiones comunes de la calcita y la dolomita,

el orden principal de reflexiones de la dolomita aparece en muchos ca-

sos debilitado. Estas tres caracteristicas son interdependientes y si-
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guen a otra caracteristica de las protodolomitas, que es la posesidn de
. 2+ . ° .
un radio mayor de Ca” ( radio 1.00 A) en cxceso sobre un radio menor del

ion M2+ ( radio 0.78&). La estabilidad de las protodolomitas ha sido

e . . . . +
atribuida en términos de la energia del cristal de las posiciones de Caz

+ .
y Mgz . Es de esperarse que la estructura tendrid dificultades para cris-

talizar si contiene dos o mis cationes ocupando posiciones no equivalen
tes, especialmente si los cationes tienen tamafios, valencias y propieda-
des quimicas similares. Quizd csta estructura complecja sea la razén para
el poco éxito de intentos experimentalcs para precipitar dolomita a pre
sidn y temperatura anbiente.

3. Transformaciones Minerales.

Segin algunos autores ( Linck, 1909, Johnston y Williamson, 19106; en Barthurst,
1979, p. 239) se necesita una temperatura de 400°C para que por medio de una
reaccidn seca en estado solido, la aragonita se inviérta ripidamente a calcita

( ' inversidn polimdrfica').

La temperatura de inversidon depende de la historia de la muestra ( por ej. el
almacén de energia en una estructura deformada) y del tamafio del cristal. Aba-
jo de 400°C la inversidn continia pero a velocidades que pueden ser mis lentas,
conparadas con la escala del tiempo gecoldgico. FyFe y Bischoff ( 1965, p. 9.

en Bathurst, 1979, p. 239) mostraron que abajo de 100°C era necesario que pa-
saran decenas de millones de afios para que una reaccidén seca fuera totalmente
concluida. Asimismo notaron que la primera calcita en mnuclearse fue siempre en
la zona del prisma de la aragonita, posteriormente crecia una banda de calci-
ta en la direccidn del eje C de la aragonita pero este crecimiento fue comin-
mente detenido en las grietas y otras imperfecciones de la aragonita. |

ca . . . +
La transformacidn himeda de aragonita a calcita en agua sin 1@2 libre, es nu-

cho mds rdpida que la transformaci6n seca. La influencia catalitica del agua
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es mis grande y reduce la energia de activacién que puede ser excedida por la i
transformacién a scguir. In el agua pura, la velocidad de transformacién se ,
representa con una curva. ( Fig. 3.3.) . Al principio la reaccidn se acelera E

. 3

y consiste de un doble proceso involucrando (1) una produccidon constante de ni-
cleos y(2) un continuo crecimiento del nicleo existente. En este tipo de trans

formacidn el area superficial aprovechable para el crecimiento del nlicleo se

incrementa mientras que en la reaccibén seca permanece esencialmente constante.

Fyfe y Vischoff ( 1965 p. 10 en Bathurst, 1979, p. 240) notaron que la disolu-
cién de la aragonita no puede ser el factor que controla al proceso debido a que
si lo fuera, la transformacidn deberia empezar por desaceleracién. La calcita
producto consiste de ''romboedros de un tamafio sorprendentemente uniforme', y
sugiere que los pequefios cristales crecieron rapidamente pero los mis antiguos
y mas grandes crecieron lenta aunque constantemente. -

0 10 20 - 30 40 50 60 70 80 go |?o (Dfas)
100 '\ J7__ I
7~
7
/7
80 1 /
l/
-]
(8]
o/
60 A ~
/

-——— HOras

Porciento en peso de calcita

407 Dias
20 <
_4_T—_—_
0 5 10 5 20 25 30 35 ( Horas)

Fig. 3.3. Curvas de intensidad para la transformacién en seco de aragonita
en calcita. ( Tomado de Bathurst, 1979, p. 240).
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Posteriormente, los autores antes citados indican que durante la transformacidn
a 108°C de cristales de aragonita de tamafio de micras, la calcita nucled hete-
rogéneamente tanto en la superficie de la aragonita como dentro de la capa do-
ble adyacente. La velocidad de nucleacidén fue proporcional al &rea superficial
de la aragonita. Como la velocidad de reaccién se incrementa con el tiempo, la
velocidad que controla los procesos puede ser la nucleacidén y el crecimiento

de la calcita. ( Bischoff, 1969, en Bathurst, 1979, p. 240).

Prica, et al. ( 1948, en Bathurst 1979 p. 24G) hicieron experimentos para con-
versién himeda de aragonita a calcita, trabajando con aragonita molida finamen
te cn un cilindro a 350-400°C. E1 resultado de su experimento fue que el polvo

sufrid expansidn.

Estos Investigadores notaron que el COmfortamiento del especimen a elevadas
temperaturas era divisible en dos partesde acuerdo al tiempo: un periodo de
induccidén o germinacidén durante el cual no hubo expansidn, seguido por un pe-
riodo de transformacidon en el cual ocurria la expansién. La adicién de calci-
ta ( intimamente mezclada ) fue marcada por una reduccién del periodo de ger-
minacién y un incremento en la velocidad de cambio en el periodo de transfor-
macién. El efecto fue mayor cuando la calcita fue molida mis finamente. El re
sultado del experimento sc interprectd como sigue: cuando los cristales de cal
cita fueron introducidos en la mezcla tuvo lugar el crecimiento de nueva cal-
cita por nucleacién heterogénea. Es bien conocido que la inoculacidén de solu-
ciones supersaturadas con ' semillas' de cristales causa posterior crecimiento
sobre los nuevos cristales en vez de formar nueyos nicleos. Los iones pudie-
ron haber sido transportados de la aragonita a la calcita y esto implica un
proceso de disolucidn y precipitacion.

La préscncia de Sr2+en la aragonita se ha interpretado como estabilidad adicio
ndl-para el mineral. Tyfe y Bischoff ( op. cit) establecicron el caso para la
estabilizacién de un polimorfo particular como resultado de la adsorcién de
iones extrafios. Consideraron los polimorfos aragonita y calcita cada uno de
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los cuales podria contener algo de Sr2§ asimismo consideraron un estado de
P-T en el cual las dos fases puras cstin en equilibrio. Si alguno o ambos es-
tuvieron impuros durante ese estado, entonces el polimorfo mis impuro seria
estabilizado. En este polimorfo particular, la aragonita normalmente es la mis
impura por tanto si el Srzwfuera el idn extrafio, se conbinaria mis ficilmente
con la estructura de la aragonita debido a su idn mis grande.

La energia libre de mezcla de Sr2* en 1a aragonita serd mayor que en la calci-
ta favoreciendo ‘la estabilidad de la primera. Sin embargo, ésta solamente
trabaja si la actividad de sr?* es suficientemente alta. La cantidad de Sr CO3
en la aragonita puede exceder un valor critico de 15 mol% si el mineral es es-
tabilizado respecto a la calcita en condiciones de P-T donde los minerales
puros estin en equilibrio. Este valor excede con ‘mucho el miximo contenido co
nocido ( 3.87 mol%), de esta manera es remoto que la aragonita precipitard en
un medio sedimentario donde la calcita es estable. Kitano y Kawasaki ( 1958 en
Bathurst, 1979 p 241) encontraron que en tanto aumentara la concentracion de
Sr%* la cantidad de aragonita en un precipitado aragonita-calcita, disminuye.
Una serie de resultados a este respecto estdn en la Tig. 3.4.

60
o
o
N 50 t=29t 3 °C
x
Ca2* en solucion 240 mg /500ml.
o 404
x
(]
O 30 +
[= 2~ ]
2oo
gl+ 2
g{o'a. 20
el Boagi T
g e
S s 10+
e .
<0 (o] rhrery Y r—r—rrrrr mg /500 ml

]
5 10 50 400
Sr2* en solucidn

Fig. 3.4. Precipitacifin de CaCO, a partir de soluciones con diferentes conte-
nidos de Sr2+, mostrando que la cantidad de aragonita en el preci-
pitado de aragonita + calcita disminuye cuando se incrementa el
Sr2+  ( Bathurst, 1979, p. 242), ‘
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4.- Factores que afectan el Equilibrio de Carbonatos

4.1.

Reacciones de las Capas Superficiales.

Existe un equilibrio aparentemente andmalo entre tres o mis fases de car

bonatos sélidos en el agua de mar que-j en términos de los-parémetros
termodindmicos de sus principales estructuras cristalinas las hace ines-
tables . Ese estado de equilibrio entre las fases de carbonatos ha per-
sistido por miles de afios; esto se ha deducido de la casi ausencia de
evidencias petrograficas que sugieran la transformacién de una fase en
otra. No obstante, de acuerdo a la teoria termodinamica, es de esperarse
que las multifases sélidas cambiarin a calcita baja en magnesio y dolomi
ta; como esto no ha sucedido es necesario buscar factores que favorezcan
el equilibrio entre esas fases minerales.

Algunos autores han demostrado que las capas exteriores de la superficie
de un cristal tienen diferente energia de formacién que el interior del
cuerpo cristalino principal debido a que aquellas capas estin formadas
por cadenas no neutralizadas. Lennan, Joner y Dent ( 1928, en Bathurst,

1979, p. 243)establecieron que en uncristal i6nico la estructura cercana

‘a la superficie experimenta una contraccidn del orden del 5% con respec

to a las distancias interatémicas normales. Cualquier cosa que cause una
distorsidn de la estructura puede hacerla mis soluble ya sea que la dis
torsidn sea una simple contraccidén, que se lleve a cabo por la adsorcidn

de un i6n extrafio, o sea resultado de una acumulacién de dislocaciones

durante un crecimiento rdpido. El crecimiento de una cara cristalina tam

bién es afectado por la adsorcidén superficial de iones extrafios en la

estructura. Brooks ( 1951, en Béthurst, 1979, p. 243) fue capaz de inhi
bir el crecimiento de cristales de calcita introduciendo exametafosfato
de sodio ( calgon) en la soluci6én. Cuanto mids calgon se adicionara, la

adsorci6n del fosfato paraba el crecimiento de la calcita y la supersa-
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4.2.

turacion siguiénte fue acompafiada de precipitacion de exahidrato €aC0,.

GIZO inestable. Asimismo, Weyl ( 1967, en Bathurst, 1979 p. 243) mostré

que la conducta de una superficie en una solucidn depende de la historia
de esa superficie, por tanto, la cinética en una solucidén de carbonatos

serd mis comprensible cuando la naturaleza de la superficie del cristal

sca tomada en cuenta.

Efecto inhibidor delMg2+ cn la precipitacibén de la Calcita.

En un intento por comprender porqué la aragonita es precipitada en unas
condiciones y la calcita en otras,-Curl ( 1962, en Batlurst, 1979 p. 243)
resumi6 asi la situacidn: " El nicleo de carbonato de calcio promueve €l
mismo polimorfo por epitaxia o sobrecrecimiento orientado; es necesaria
una condicién de supersaturacién con respecto a calcita y aragonita para
la precipitaci6én de aragonita; la inhibici6én del crecimiento de¢ calcita
es consecuentemente una condicién necesaria para la precipitacién de ara
gonita. Durante la precipitacién inorginica, el principal inhibidor pa-
rece ser el idn Mgz+ . ‘

Kitano hizo experimentos con soluciones de Ca (ﬁHCOSJZ con y sin variar
sales en las proporciones en que se encuentran en el agua de mar. En la
presencia de MgCl2 sb6lo se formb6 aragonita y en su ausencia, solamente

se formd calcita. Usdowski ( 1963, en Bathurst, 1979, p. 244) mostrd que

2+

. .. + - . g aa
el incremento en la relacidn Mgz / Ca favorecia la precipitacién de

aragonita mds bien que de calcita.

Asimismo, Lippman ( 1960, en Bathurst, 1979, p. 244) atribuyd la inhibi
ci6n de la precipitacién de la calcita, en presencia de N@2+; a la dife
rencia de energiallibré estandar de formacibn de Ca2+ y Mg2+. Acotd que
la LF°para el ca’* es - 428 Kcal mol y para el h@2+ es ~ 501 Kcal/mol.
Como el Ca_z.+ y el Mg2+ se condensan en la superficie de un cristal el
Ca2+ pasa a formar la cflcita que tiene una estructura menos soluble.

Si la actividad del Mg2+ en la solucidén es suficientemente alta,
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la estructura construida serd calcita magnesiana. Los iones Mgz+ atin hi-
dratados son absorbidos en 1a superficie del nficleo. Sin embargd, el tra
bajo realizado al deshidratarlos es tal que la AF% de la éragonita (1a
cual abarca muy poco Mg2+ 0 es en estas circunstancias mayor que para la
calcita magnesiana. Asi los cristales de aragonita crecen, mientras que
el crecimiento del nidcleo de calcita es impedido por la accién obstruccio

nante de la absorcién del idn Mg2+ hidratado.

Otros autores también han encontrado que la presencia de Mgz+ provoca la
no precipitacién de calcita. Se han dado variadas explicaciones ( quimi-
cas). Por ejemplo Fyfe y Bischoff ( 1965, p- 11, en Bathurst,1979, p.

246) establecieron que donde el nficlco cmbrifnico de la calcita tiene una

2+ , €s mayor la probabilidad de que se férme

concentracidn alta de Mg
dolomita o calcita magnesiana. Berner ( 1967, en Bathurst, p. 247) tam-
bién relaciona la disolucién de calcita con el pH y éste a su vez con la
presencia de Mgz+ y el tamafio de los granos del sedimento. Tal disolu-
cién sera mayor cuando el pH sea inferior a lo que traté como estado de
pH constante y ese decremento se alcanzari cuanto mas Mgz+ exista y me
nor sea el tamafio de grano. Pitkowics ( 1965, en Bathurst, op. cit., p.
249) mostrd que la presencia de'Mg2+ en la solucidn de CaCO3 a tempera
tura ambiente causa un gran incremento en el perfodo de induccidén ( tiem

po entre adicidn de Na,CO; al agua de mar natural o artificial y el ini

3
cio de la precipitacién). Akin y Lagerwerff ( 1965, en Bathurst. op. cit.
p. 249) encontraron que la adicidn de Mg2+ 6 505v a soluciones de

CaCOS, naturales o sintéticas, incrcmentan la solubilidad de las mismas.

4.3. Efecto de inhibicidn de la adsorcidn de Mgz+ sobre el crecimiento de do-
lomita. |

Tebricamente, si el agua de mar sc evaporara, de acuerdo a su composi-

cidn, el primer mineral en precipitar seria la dolomita. Sin embargo,

el primer carbonato que precipita es la afagonita ( Bathurst, op. cit,
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p. 250). La posible explicacidn a este fendmeno se puede deber a que el
crecimiento de la dolomita inyolucra la construccién de planos de catio-
nes basales que consisten alternativamente de Ca2+ y Mg2+. Esto provoca
que el crecimiento sea extremadamente lento mientras que el crecimiento
de la estructura de la calcita magnesiana es mucho mds rdpido. No obstan
te, a temperaturas mis bajas el crecimiento puede ser mis lento que el
de la calcita pura.

4.4, Efectos de la historia de la suﬁerficie de los cristales sobre el equili-
brio dolomita-calcita.

Weyl ( 1967, p. 194, en Bathurst, op. cit. p. 252 ) hizo un experimento
donde mostr6 que la historia de la superficie del cristal es de importan
cia critica; concluyd que en suﬁerficies lavadas con acido, la calcita
era mds soluble que la dolomita; adicionando NaOH se formaron sobrecre-
cimientos de dolomita - :mis solubles que los de calcita. Este estudio
lo realizd en oolitos y notd que sobrecrecimientos posteriores fueron
progresivasente mas solubles hasta que las acumulaciones finales eran
tan solubles que cualquier adicidén era inmediatamente convertida en so-
lucidn.

Esta relacién es importante en el aspecto de dolomitizacidén por agua de
mar, Si cristales limpios son introducidos en el agua de mar, la dolomi
ta empezara a crecer a expensas de la calcita mas soluble pero pronto
cste sobrecrecimiento serd igualmente soluble que la calcita de la super
ficie. En este estado la superficie de los dos minerales puede cocxistir
en un seudoequilibrio. La dolomita no puede disolyerse debido a que la
dolomita pura . es menos soluble que la calcita; asimismo, la dolomita

no puede crecer debido a que su sobrecrecimiento seria mas soluble que
la calcita limpia y el sobrecrecimiento de calcita.

4.5. Influencia de peliculas organicas sobre las reacciones particula-agua.

Las reacciones quimicas entre particulas y las soluciones en que éstas

-47-




se encuentran son evitadas o modificadas por la existencia de peliculas
de materia orgdnica que cubren completamente, o casi , las superficies

( externas o intcrnas) d¢e las particulas sedimertarias. ( Chave, 1965 vy
otros, en Bathurst, op. cit., p. 252). Las super{ficies dc las particulas
también soportan colonias de gran variedad de microorganismos como diato
meas, algas, etc. que tienden a alojarse en cavidades y grietas de la su
perficie. Chave demostrd que las particulas naturales de carbonatos en
ci agua de mar no reaccionan con HCl diluido aunque la calcita pura si
reacciona. lise autor cncontrd wna cstabilidad anémala de la aragonita y
de gran variedad de calcitas magnesianas asi como una mayor supersatura-
cién y solubilidad del agua somera de las Bernudas y uma subsaturacioén
de las mismas en invierno. Asimismo encontrd que cn un intento por ecle-
var cl nivel de supersaturacidén cn el agua de mar para causar precipita
ciodn, mxuuu:adicionaraCaClz o NhZCOB, el Ca.CO3 no se precipitaba hasta
que algln compuesto orginico hubiera precipitado. Iste experimento 1levd
a indicar que el CaCO3 no pucde precipitar en el agua de mar quc conten

ga cantidades normales de componentes orginicos disueltos.
4.6. Mayor solubilidad de granos muy pequefios.

Chave y Sclunalz ( 1966, p., 1045, cn Bathurst, op. cit.,p. 254) conclu-
yeron que particulas de calcita con difmetros menores que 0.1 de micra
( 0.1/J )} son muy inestables cn agua de mar; asimismo, sc debe esperar

un incremento cnorme en solubilidad para particulas entre 0.14 'y 0.01p

Por otra parte, al parecer cxiste una secuencia de formacién de mincra-
les carbonatos. [sto se observa en ccmentos de calcita donde la primera
generacidn estd constituida por numerosos cristales, comlmmente ricos en
inclusiones y limitados por caras escalchoédricas. La segunda gencracidn
consiste de pocos cristales, claros y romboedrales. Usdowshi ( 1903, en

Dathurst op. cit., p. 260) cncontrd que un incremento en la concen:.. -
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tracidn y una elevaci6n en la relacién Ca” /Mg“ fayorece un crecimiento

de calcita radial fibrosa mas bien que romboedral. Asimismo, Cloud ( 1962,

en Bathurst, p. 260) establecid que el orden de precipitacién vaterita-
aragonita-calcita decrece con la supersaturacidn.

Un cristal puedc contener gran variedad de informacién relacionada con
su ambiente de crecimiento. Dicha informacidn fue sepultada durante el
crecimiento del cristal. Relaciones isotdpicas de oxigeno y carbdn o con
centraciones de elementos traza como magnesio y estroncio pueden ofrecer
claves valiosas no solo para la historia del crecimiento del cristal si-

no también de la solucidén de la cual fue precipitado.

La relaciénmolarmﬁrz+ /'mCa2+ en la cara de crecimiento de un cristal
esta directamente relacionada a esa relacidén en la solucidn. Cambios en
la composicidon de la solucidn en un poro déﬁenden directamente de: (1)
los radios de los iones que son removidos a las caras de crecimiento de
cristales adyacentes, (2) los radios de los iones que son liberados por
disolucidn de cristales, y (3) la velocidad o flujo de la solucidn fue-
ra del pdro y su reemplazamiento por soluciones de diferente composicidn.
La magnitud del cambio de la relacidn molar en la solucidn,; en la que
los cristales estan creciendo, estd rclacionada a la mineralogia y tem-
peratura. Los efectos de la disolucidn de cristales en una solucion di-
ferente a ellos dependen de las diferentes relaciones del mineral y de
la solucidn. Estd claro entonces que durante el crecimiento o disolucidn
de un cristal, la relacién‘erz+ / mCa2+ en la solucidn estarada cambiando.
Teniendo en mente estos conceptos se pueden hacer intentos pafa Tecons -
truir la historia diagenética de las calizas en virtud de los procesos
de disolucidn-precipitacidén involucrados.

Un ejemplo del proceso anterior estd mostrado por Shearmen vy

Shirmohammads ( 1969, en Bathusrt, 6p. cit. , p. 263) quienes hicieron
estudios de calizas, dolomias y dolomias calcitizadas de las montafias
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Jura, al sur de Francia. Por el estudio de laminas delgadas 1los autores
cuantificaron los cambios progresivos dc calcarenita a dolomia y dc ésta
a caliza compuesta por calcita secundaria. Estos cambios estan refleja-

2+ , e P
dos por los valores de Sr™ en p.p.n.Medidos por espectrometria de fluo-
rescencia de Rayos X. Los resultados fueron los siguientes.

Caliza original no dolomitizada 160-380 ppm
Dolomia pura 110-220 ppm
Dolomia calcitizada <5 ppm

Las calizas en general, tienen valores de Sr2+ normales entre 160-380 p.
p.m., unas pocas varian entre 70-630 p.p.m. Los estudios petrogriaficos
mostraron que un incremento de dolomita esta ligado a una disminucidn de
Sr2+ aproximadamente de 250 p.p.m. a 150 p.p.m. la calcitizacidén de la
caliza totalmente dolomitizada prodiuijo una roca totalmente compuesta de
calcita metasomatica con Sr2+'menor asp.p.m

. . P + . - . . . .
La aplicacidén de los analisis de Sr2 a la diagénesis primaria de sedi-
U 2 . . . . +

mentos carbondticos esta mostrada por la diferencia en contenido de Sr2
en sedimentos carbonaticos recientes y antiguos la cual es de 3000-6000

p.p.m. para los sedimentos y de 50-150 p.p.m. en calizas litificadas.

Por otro lado, la solubilidad de CaCO..5 en el agua con un % constante en peso
de 032 disuelto asi como a temperatura constante se incrementa en dos maneras
conforme 1la presidn sc cleva: (1) siguiendo un incremento de la presidn hi-
drostitica del sistema y (2) continuando un incremento en la presidn lineal
en la estructura del cristal con acompafiamiento de esfuerzo eldstico. El caso
de la presiodn hidrostatica es aplicable al estudio de las soluciones de CaOO3
en aguas de océanos profundos y en calizas profindamente sepultadas. El caso
de presidon lineal se relaciona a la presidén-solucidn a lo largo de estilolitos
y contactos grano a grano. Estos casos se complican en la naturaleza por las
variaciones en el contenido de 0, disuelto, el cual en el mar, indudablemen-
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te varia con la profundidad. ( fig. 3.5.).
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Fig. 3.5. Variacidnvertical de la concentracibn de COj, del pH y de la
temperatura en las latitudes medias del Atlantico ( Bathurst,
1979, p. 266).

La distribucidn de (0, en el mar depende parcialmente del intercambio entre
el agua y la atmdsfera, de su liberacidn durante el decaimiento bacterial de
la materia orginica, de la respiracidén o fotosintesisy de su reaccidén con
CaCO3 pelagico, ademas de otras complejidades como turbulencias en gran esca-
la de aguas oceadnicas y la mezcla de masas de agua.

Es bien conocido que la concentracidn de CaCO3 en los sedimentos de fondo del
mar abierto disminuye con la préfumdidad del agua. Esta disminucidén en la con

centracion es particularmente ripida entre 4000 y 5000m. ( Fig. 3.6) Este ni-
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Fig. 3.6. Variacifn del contenido de CaCO, en los sedimentos del fondo

ocednico de varias regiones con respecto a la profundidad.
( Tomado de Bathurst, 1979, p. 266).

vel es 1llamado profundidad de compensacidn en el cual el aporte de CaCO5 s01i-
do iguala su pérdida por disolucidn. Abajo de 6000m pcrmanece menos del 4% de
CnCOS. Iis claro que la pérdida de CaC0; no es una simple reduccidn en toda
clase de carbonatos, por ejomplo la pérdida de aragonita es mds rapida cn pro
fundidades mas someras que para la calcita. Al parecer el orden de solubili-
dad decreciente cs calcita rica cn magnesio-aragonita-calcita baja en magne-
sio. L1 efecto del incremento de la presidn hidrostatica sobre la solubilidad
del CaCO3 quizd se deba a que el producto de solubilidad dependa del incremen
to de las constantes de disociacion del }IZCO3 bajo presién.

Por otra parte, el incremento de la presidn hidrostatica con la profundidad
de sepultamiento de la cortcza, es acompafiado por un gran incremento en tem
peratura. Sippel y Glover ( 1964, en Bathurst, op. cit., p. 273) mostraron

que para profundidades someras, asumiendo la presidn hidrostitica de los po-
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Tos como una funcidon directa de la profundidad, el efecto de la presidn sobre
la solubilidad de CaCO; es considerablemente menor que el dc la tenperatura.
Por ejemplo, a una profundidad de 1000m (119 Bars) y 220 mg/1 de CaCOS, un
10% de incremento de presidn a temperatura constante causa un incremento imper
ceptible en concentracidn mientras que con un incremento de 10% de temperatura
a presidn constante produce un decremento aproximado de 30 mg/1 en la concen-
tracidn ( Ver fig. 3.7 ). Conforme se incremente la profundidad, el efecto de

un cambio en la presidn empieza a ser relativamente mds fuerte.

250 -1
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Fig. 3.7. Isobaras de solubilidad a de la calcita en agua, inicialmente en
equilibrio a 0.1 atm de CO2 ( segin Sippel y Glover, 1964).

-53-




IV. EL. PROCESO PRESION-SOLUCION: ESTIIOLITOS

E1 proceso presidn-solucién incluye aquellos fendmenos fisicoquimicos que se

efectian bajo una presidn dirigida, es decir, estudia los cambios quimico-mine
raldgicos y estructurales de un sistema no consolidado que sc encuentra bajo cl
efecto de una carga. Algunos de los procesos involucrados son: disolucidn dife

rencial, precipitacidn preferencial y formacidn de estilolitos.

El proceso presidn-solucidén puede tener una importancia tan grande que por ejem
plo, en el caso de crecimiento de estilolitos puede ocasionar cambios compara-
bles con los del fcnomeno de erosidn, ﬁroduciendo reducciones en espesor ( por
efecto de la disolucidn) del 20 al 35%. Mids alGn, algunos autores como
Dunnington ( 1967) han propuesto que en regiones donde la presién lateral ha
sido muy activa, el encogimiento en este sentido, mediante la formacién dec es
tilolitos verticales, ha sido mayor que el causado por plegamiento, acortamien
to de otro ajuste netamente tectdnico.

La pfesencia de estililitos es importante porque actian como barrcras de per-
meabilidad que influyen en la distribucién de acuiferos y yacimientos pctrole
ros; ademas, el CaCO3 liberado por el crecimiento del estilolito constituye

una gran fuente de cemento diagenético tardio.
1.- Teoria General sobre la Presidn-Soluciodn.

La teoria de Thomson y Riecke: In 1862, Thomson planted que la cristaliza
cidn y licuefaccidén por la influencia de los esfuerzos tendia a cambiar
la forma de los cristales. Esto es importante ya que la disolucidn dife-
rencial por presidén de los granos bajo carga es un proceso importante en
la diagénesis. [n forma general estipuld que los esfuerzos tendientes a
canbiar la forma de un cristal en las soluciones saturadas de las cuales
han sido cristalizadosipuede darles la tendencia a disolverse y generar
en sustitucion para ellos mismos, otros cristales libres del esfuerzo
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aplicado.

Riecke ( 1895, en Bathurst, op. cit., p. 460 ) expuso matemiticamente las
ideas de Thomson, mostrando como el punto de fusién de un cristal seria
uniformemente deprimido a través de su estructura si un esfuerzo lineal

uniforme le fuera aplicado.

La relevancia de la relacién de Thomson-Riecke parece aparente cuando sec
considera a un grano detritico en un sedimento bajo carga. El grano no es-
ta sujeto a esfuerzos uniformemente distribuidos sino que éstos se concen-
tran en puntos - o suberficies- de contacto con los granos adyacentes. Es-
te tipo de esfuerzos puede representarse como la Fig. 41., asumiendo que
el cuerpo sea elastico ¢ isotréﬁico. La ecuacidn general para este caso

fue.establecida por Boussinesq.

{

Fig. 4.2. Ilustracidén de la ecuacidon de Boussinesq que muestra la rela
cién de esfuerzo vertical aplicado (P) en un sélido eldstico e
isotrdpico, y el esfuerzo Pz en un punto del cuerpo definido
por la coordenada £ y el angulo © ( Dallavalle, 1943)
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Donde Pz representa al esfuerzo ( en newtons) en un punto en el cuerpo de
finido por la coordenada Z y el angulo @ . Z es la coordenada vertical
bajo el punto de aplicaci6n de una carga P (en kilogramos) y © es el &ngu
lo entre la coordenada Z y la coordenada Y.

De la ecuacidon (1) puede verse que el esfuerzo Pz no solamente es inversa
mente proporcional a Zz sino que tambi&n es proporcional al COS5 G el cual

disminuye rapidamente en valor con el incremento del angulo © . ( Ver fig.
4.2.).

Fig. 4.2. Distribucién bidimen
sional de esfuerzos en un mate
rial isotrdpico elastico de 1i
mites no definidos que sigue Ia

P
(\_;) ecuacidn de Boussinesq. Los con
tornos marcados estédn a inter-
valos de igual esfuerzo.

( Bathurst, 1979,p. 461).

2.Presidén-Solucidn grano a grano en los sedimentos.

En condiciones naturales la variacion del esfuerzo en un punto de carga
es mucho mas compleja que la mostrada en la figura 4.2  debido a que el
cuerpo tiene un tamafio finito, no es perfectamente elistico y es aniéotrg
pico; ademéds,es probable que el esfuerzo aplicado tenga un elemento de ci
zalla. Sin embargo, el pfinciﬁio de localizacidn del maximo esfuerzo y

de deformacidn elastica en el contacto entre los dos granos es valido.
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El relativo incremento del potencial quimico y de ahi de su solubilidad
pucde scr localizado de una mancra similar. Asi, una deformacidn localiza-
da en un cristal inmerso en su solucién saturada puede producir zonas de
disolucién dirigidas. El proceso por el cual los granos sufren disolucién
a lo largo de ciertas direcciones es 1lamado presién-solucidn.

El resultado de la presidn-solucidn es mids claramentc visto en los oolitos
ya que la estructura de cllos es bastante simétrica. Durante la accidn de
la presidn-solucidn, los puntos de contacto entre los granos cambian a su-
perficies de contacto y éstas permiten identificar la intensidad del proce
so. La forma de la superficie de contacto varia de acuerdo a las diferen-
tes solubilidades del material sobre cada lado de la superficie. Los granos
menos solub1§§ penetran a los mds solubles y sufren poco cambio. Tanto
como continfe el proceso, los centros originales de cada grano se aproxima

Tan.

En condiciones reales la reprecipitacién tomarid lugar sobre las superficies
donde la nucleacién heterogéna sea mias facil; su distribucidn entre los gra
nos dependera de la mineralogia y de la anisotropia de la fabrica. La dis
tancia que el soluto pueda viajar depende no solamente del complejo gra-
diente de concentracién sino también del movimiento de la solucidn misma.
El proceso llamado difusién en que el solvente y el soluto son transporta-
dos en conjunto es un proceso lento, sin cmbargo, pudiera ser importante
como fue puntualizado por Maxwell ( 1960). La accidén combinada de presidn

solucidn seguida por precipitaciédn ka sido 1lamada transferencia en solu-
cion.

En un sedimento carbondtico no consolidado bajo carga, la distribucién de
esfuerzos en la superficie de los granos cerca de los puntos de contacto
serd una funcidén de la orientacidén de los granos, tamafio, forma, anisotro
pia de la estructura del cristal y de la fabrica del mosaico cristalino
( en granos policristalinos). A pesar de esa variacidn, la aplicacién de
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un esfuerzo dominantemente vertical causa disolucién preferencial en aque-
1los puntos dec contacto donde las tangentes a las superficies dc contacto
caen cerca de la horizontal. La disolucién preferencial de las superficies
inferiores o superiores de los granos puede o no estar acompafiada de preci-
pitacidn preferencial en las superficies laterales. En cada caso, el resul
tado es una orientacidn preferida de los ejes mayores en el plano horizon-
tal.

La presién-solucidn grano a grano puede estar limitada a condiciones donde
la presidn direccional transmitida de grano a grano es mayor que la presidn
hidrostatica de la solucion en los poros. No puede tener lugar desples de
la precipitacién de la segunda generacidn de cemento, que es el relleno fi
nal del poro. La presencia de ese cemento evita efectivamente el movimien-
to relativo entre los granos. Si la presidn solucién actiia despiies del em
plazamiento de la segunda generacidén de cemento entonces se provoca la for
macién de estilolitos. Por otra parte, la presidn-solucidén grano a grano
puede actuar despies de la precipitacién de la primera generacidén de cemen
to debido a que la delgada capa de los cristales no evita el movimiento
grano a grano . In este evento esa capa de cemento esti involucrada y es q
localmente disuelta. &

Si la presidon-solucién continfia, los esfuerzos seran continuamente trans-
mitidos grano a grano a través de la superficie de contacto, al mismo tiem
po una pelicula en solucién puede ser mantenida entre las superficies
opuestas de tal manera que los lones disueltos pueden ser transportados.
Los intentos para resolver ecsta aparente contradiccién han llevado a for-

mular dos hipGtesis: una apelando a la accidén de corte en la parte infe-

rior y la otra, a la persistencia de una pelicula continua de solucidn.

Hipb6tesis de corte basal: En ella, Bathurst sugirid que dos superficies

de grano opuestas, bajo el proceso de presidn-solucidn, tienen contacto k

topogrificamente irregular, teniendo asi un pequefio nlimero de puntos cn
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contacto dejando dreas libres entre ellas. Estas limitan un sistema conec-
tado en poros rcllenos con solucibn. Lsta hipdtesis parcce ser necearia
para aseégurar que una capa de solucidn persisfe entre las superficics
opuestés. Si se desarrolla un contacto sdlido-sdlido entonces la solucidn

y transferencia de iones a través de dicho contacto cesaria ( Ver fig.
4.3.).

Fig. 4.3. Relacidn bidimensional entre dos granos en un proceso de pre-
sidn-solucidn: a) HipOtesis de corte basal; b) Hipdtesis de
una pelicula continua de solucién. ( Barhurst, 1979, p. 466)

Donde dos granos se unen en un punto es obvio que la remocidn de s6lido a
ese punto puede tener dos resultados: Los granos se aproximardn uno con
otro y el punto de contacto cambiard a superficie de contacto. Una vez que
esto suceda, la solucidn es excluida de los lados opuestos de las superfi
cies y la transferencia de iones cesa. Sin embargo, las estructuras defor
madas adyacentes a la superficie de contacto estardn en contacto con la
solucién alrededor de dicha superficie. Asi, la solucidn continuara en

los bordes de la superficie de contacto de tal manera que dicha superficie
es reducida y se vuelven a formar puntos de contacto.
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Hip6tesis de la pelicula de solucidn: Weyl (1959b) bropuso que durante el
proceso de presidn-solucidn cxiste wna pelicula continua de solucidn que
separa los granos cn contacto ( fig. 4.3.b) . Su hipdtesis estd apoyada en
los experimentos de Becker y Day (1916) quicnes demostraron que el creci--
miento de un cristal en una solucién puede dejar una masa de material incr
te en la parte superior del mismo. La accidon de esta fuerza de cristaliza-
cidn implica la continuidad de una pelicula de solucidn entre el cristal

y su contraparte ( otro grano o cristal); mis aln, dicha pelicula puedec
ser capaz de soportar un esfuerzo de cizalla ( movimiento de los cristales)
sin comportarse mecanicamente como un liquido. La pelicula también tiene
la particularidad de permitir la difusién de iones a través de ella. La ob
servacién de cortezas endurecidas ( '"hard grounds'') y de planos de '‘empuje'

podrian explicarse por un mecanismo de ''congelacidn' debido a la fuerza
de cristalizacidn de tales peliculas.

' E1 mecanismo propuesto por Weyl indica que la cristalizacidn cesard y la
presidn-solucidn seguird si el esfuerzo promedio normal efectivo a través
de la pelicula de solucidn sobrepasa la relacidén de la supersaturacidn al
coeficiente dc esfuerzos de solubilidad. De aqui que no es posible poner
un simple limite a esta fuerza en términos de una cantidad especifica de
sobrecrecimiento arriba de la cual la fuerza de cristalizacidn no puecda

.

tener lugar.

3. Estilolitos.

Son conocidos como superficies de presidén-solucidén. La superficie es un con
tacto complejo entre dos masas de roca, en la cual cada masa tiene estruc-
turas columares o digitadas entre esas columnas de masas opuestas. En esta
estructura interdigitada, los ejes mayores de las columas son paralelos
wo a otro pero perpendiculares a la tendencia de la superficie. Los esti-
lolitos difieren de los contactos suturados grano a grano solamcnte en es-
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cala, involucran mas bien a la roca total que a granos aislados.

Existen diversidad de ideas sobre la formacidén de estilolitos; por cjemplo
Shaub ( 1953, en Bathurst, p. 469 ) los atribuye a un proceso de contrac-
cidn-presién. Prokopovitch ( 1952) los atribuyé a la accidén de disolucidn
en sedimentos suaves. Sin embargo, la hipdétesis del origen de los estiloli
tos por presidn-solucién ha tenido mafor aceptacidon. Una de las fommas pa

ra estudiar esta hipdtesis es la preparacidn de secciones paraleclas a los
ejes de esfuerzo lineal.

La superficie inicial, dende empieza la disolucién, generalmente es parale
la a la estratificacidn aunque existen todas las orientaciones, incluyendo
la perpendicular a la estratificacidén. El factor que controla dicha orien-
tacidon es la orientacidn de los ejes de esfuerzo lineal, la cual es gene-
ralmente vertical como una simple consecuencia del sobrepeso'. En conse-
cuencia, los estilolitos pueden ser seguidos lateralmente dentro de los
planos de estratificacidn. La forma zig-zag de la superficie se supone sea
una consecuencia de variaciones laterales a lo largo del contacto y de di-
ferencias en solubilidad dc las rocas a través de dicho contacto. Donde
una parte mas soluble sc confronta a una menos soluble, a través de la pe
licula de solucidn, entonces la parte mds soluble se disolveria y 1la menos
soluble ocupara el espacio dejado por la primera. El proceso es el mismo

que la presidn-solucidn grano a grano. En la fig. 4.4. se ilustra el pro-
ceso.

En ella puede observarse que los fragmentos de esqueletos carbondticos ( me
nos solubles bajo esfuerzos que la matriz micritica) ocupan frecuente-

mente, {os extremos de las ¢olumnas o las ' 'yemas de los dedos'.

Tedricamente la migracién de los iones de las superficies de disolucién
puede suceder de dos maneras, tanto en la. superficie estilolitica en una
roca totalmente cementada, o paralela al eje de esfuerzo lineal en una ro
ca permeable. Com{inmente, la superficie estilolitica es una pelicula de
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de material residual no-carbonitico rica en arcilla. Se ha visto que los
estilolitos estdn situados, en su mavoria, en niveles donde la porosidad
y 1a permeabilidad son bajas; fuera de esa zona hay una tendencia marca-
da a incrementarse. listo indica que el CaC0q disuclto se movid paralela-
mente a los cjes de esfuerzo y perpendiculamente a la tendencia general
del estilolito. [Lstas estructuras forman barreras impermeables debido a

su contenido de arcilla inhibiendo el flujo a través de cllas.

— T L

GASTEROPODO
ESTILOLITO
oul S
PLANO DE LA CAPA CRINC}RDE @l Q’Q
'/D > WWW ) /
& SUPERFICIE
ESTRIADA
¢
’ BRAQUIOPODO T T

Fig. 4.4. Diagrama que ilustra el desarrollo de un estilolito a partir de
un plano de estratificacidn con la aproximacidn sucesiva de un
gasterdpodo, un crinoide columnar y un braquidpodo. El fragmen-
to de braquidpodo es preservado durante el avance de la capa in
ferior, protegido por el crinoide. -

Por otra parte, es evidente que ¢l origen de los estilolitos es posterior
a la cementacidn porque atraviesan la micrita intergranular o al cementan
te en las biomicritas y bioespatitas. Podria ser que los estilolitos em-
piezan en sedimentos que estdn s6lo ligeramente cementados, y al liberar
CaCO5 1levan el proceso de cementacidn a su culminacidn. Supuestamente el
crecimiento de un estilolito se detiene cuando la permeabilidad cn cl se-
dimento adyacente ha disminuido tanto, como resultado de la cementacidn,
que el transporte de iones fuera de la solucitn es particularmente imposi
biblitado.

-62-



=

A 4

P

La amplitud de un estilolito asi como la distancia entre las interdigitacio

nes de cualquicer lado de la estructura varia en gencral desde menos de un

milimetro hasta varios centImetros. La amplitud mas grande vista por

Bathurst es de un metro lo que da idea de la cantidad de roca disuelta. In

los estilolitos de gran amplitud los lados de las columnas que actfan como

fallas pistdn cstin perforados; dichas perforaciones son paralclas a los

cjes dec las colummas.

£

3.1.

Desarrollo de las suturas de arcilla secundarias ( residuos insolu-
bles).

[l crecimiento de cstilolitos cs obviamente la causa dc pérdidas enor
mes de volumen y compactacidn en una sucesién de carbonatos. Es un
sentir generalizado que las suturas de arcillas en algunas calizas no
son acumulaciones primarias simples de arcilla detritica sino que son
superficies estiloliticas a lo largo de las cuales la arcilla ( y
otros minecrales) ha sido concentrada como un residuo insoluble. la di
ferencia en la relacidn arcilla/ CaCO3 en la sutura arcillosa esti-
lolitica y en la roca proporciona una idea de la cantidad de CaCO4
disuelto. De acuerdo con Barrett, ( 1964, en Bathurst , op. cit.,

p. 471 ) y comparando cl contenido de arcilla de una caliza con el es
pesor de las suturas se ha cstimado que aunque todas las suturas fue
ran sccundarias, cl CaCO3 liberado representa entre el 4 y el 10% del
cemento en.la caliza. L1 mismo autor dividid a las calizas en dos
grupos ( fig. 4.5): aquellas con bajo contenido de terrigenos, limo
y arcilla pero con muchas suttiras y aquellas con un alto contenido de
limo y arcilla pero sin suturas. Concluyé que las calizas puras pu-
dieran haber contenido inicialmente alta porosidad y permeabilidad y
que las calizas arcillosas tenian inicialmente bajas porosidades y
permeabilidades. In conclusidén se puede decir que la presién-solucidn
no solo requiere de una peliéula de agua sino también de una ruta

donde los iones en solucidn pucdan cscapar de esa pelicula a la roca
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adyacente.

PORCIENTO DE LIMO +ARCILLAEN LA

FRACCION NO CALCAREA

204

40

40 60 80 100
% DE CARBONATO EN LA
MUESTRA

Fig. 4.5.

Porcentaje de arenas y limos
en la fraccidn no carbonatada
de calcarenitas del Oligoceno,
relacionado al porcentaje de
carbonato. En circulos el con-
tenido de terrigenos altos, en
cruces, bajo. (Barret, 1964,en
Bathurt, 1979, p. 472).

Ll problema para detenpinar la magnitud del esfuerzo directo aplicado pa-
ra que suceda el fendmeno de presidn-solucidén es complejo ya quc existe
la influencia de otras yariables como la naturaleza del fluido del poro,
la porosidad y permeabilidad local, el area superficial de las paredes
del poro, la intensidad del flujo del fiuido, la temperatura, la concen-
tracién de arcilla residual en la roca y la potencialidad en el estiloli

to.

Supuestamente los estilolitos se forman a cierta profundidad; Dunnington
( 1967) registr6 para la mayoria de los casos una sobrecarga de 600 a
900 metros aunque encontrd calizas que los presentaron a solo 300 m de
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traron 14. Tn s6lo 10 mm dJde espesor. Para este caso, Dunnington estimd
que la caliza no pudo estar sepultada a mds de 90 m de profundidad.
Schlanger ( 1964) por su parte, sugirid que la especial susceptibilidad
de esta caliza ( biomicrita) a formar estilolitos es debido a su conteni
do relativamente alto de arcilla y al fuerte movimiento lateral del agua

subterranea.

3.2. Clasificacit6n de estilolitos en rocas carbonatadas.

Experimentos de compactacibn en scco de mezclas de fragmentos de mine
rales han producido contactos idénticos a los atribuidos al efecto de
estilolitizacifn.

Los estilolitos son zonas delgadas de discontinuidad dentro de las ro
cas. En seccibn delgada se observan suturas en zig-zag y en general
consisten de proyecciones cbnicas o columnares con sus correspondien-
tes depresiones. Estas estructuras varian en tamaiio desde contactos
suturales microscbpicos ( microestilolitos) hasta estilolitos de varios
metros de longitud. Seglin Park ySchott (1968) se pueden distinguir

dos tipos fundamentales de estilolitos: agregados, que tienen amplitu
des mayores que el tamafio del grano de la roca; y los estilolitos in
tergranulares con amplitudes menores que el tamafio del grano de la

roca que los contiene.

Al scer considerados los estilolitos como resultado de procesos de
presidn-solucidn, esto involucra una disolucidn alrededor de los pun-
tos de contacto entre los granos de minerales como respuesta a la pre
sibn ocasionada por el propio peso de la cubierta de roca o sedimen-
tos, o por la accidn de esfuerzos laterales de origen tectbnico. Como
ciertos minerales son mis susceptibles de presién-solucién que otros

la estilolitizacidn total puede ocurrir a diferentes profundidades.

Los fenbmenos de presién-solucién y estilolitizaci6én pueden cambiar

la textura depositacional original y producir ademis nuevas texturas




diagenéticas. A fin de evitar confusiones, es conveniente utilizar

una terminologia independiente para describir los tipos de contactos

-~
entre particulas adyacentes, las estructuras y {racturamientos produ
cidos por estos procesos, las texturas generadas y el tipo de roca
finalmente formado. La terminologia es la propuesta por Logan y
Semeniuk ( 1970) se transcribe a continuacidn. Todos los témminos
estin referidos a la fig. 4.6.
a. Configuracidén de superficies presién-solucidn.
b. Clasificacidn de ecstilolitos de presidn-solucidn segln su disposi
cion.
c. Clasificacidén de texturas de presidn-solucién. %

d. Clasificacidn de estructuras de presidn-solucidn:

Granos soportados: Los "idens' forman una estructura auto-soportada

por contactos puntuales. Un "iden' es un cuerpo que se comporta como
una entidad estadisticamente homogénea bajo ciertas condiciones fi-
sicas o quimicas.

Fabrica condensada. Los "idens'" (granos) presentan un empaquetamien

to mds compacto. El sitio de contacto de los granos no cs un punto
sino wa superficie. i

Fabrica compacta: Los granos estdn en contacto con sus vecinos me-

diante sus bordes comunes.

- Soporte estilolitico acumulado/reaccionado: Los granos mayores estan

soportados por estiloacumulados de grano fino( materiales pasivamen
te acomodados como residuos insolubles a lo largo de una superficic
de presidon-solucidn); estan compuestos de cuarzo,mica, dolomita y
oxidos de Fe, o de granos de calcita relativamente insolubles como
fragmentos de crinoides y- braquidpodos).

ECstiloestratificacidn: Conjunto de estilolitos separados. Pueden :
ser o no paralelos a la estratificacidn original del sedimento.

Estilolaminacidn: Abundancia de estilolitos de poca amplitud ( por
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COMPACTA SOPORTE ESTILOLITICO
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B.DISPOSICION DE LAS SUPERFICIES
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% DISPOSICION
ANASTOMOSICA
::D Z IRREGULAR

DISPOSICION
CONJUGADA

D.ESTRUCTURAS PRESION-SOLUCION

ESTILOBRECHADO

Fig:4.6 CLASIFICACION DE ESTILOLITOS
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ej., wa estilolaminita cuarzosa se caracteriza por contcner residuo
de cuarzo entrc los grupos de cstilolitos). También existen las esti-
lolaminitas calcdrcas o dolomiticas.

Caliza cstilonodulidda: Lentes y nddulos de caliza sc encuentran scpa
rados por capas y lentes de estilolaminitas.

Roca estilomoteada: Rocas carbonatadas con manchas irregulares de es

tilolitos acumilados y reaccionados. Iistos materiales han crecido en
los contactos aislados dc presidn-solucidn.

Estilobrecha: Brecha en 1la que los fragmentos estan compuestos de es

tilolitos. Iista estructura se origina por un proceso de fracturamien
to acompaiindo dc presidn-solucidn.
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V.  DIAGENESIS EN CARBONATOS

La diagénesis en carbonatos en un proceso extremadamente complejo dada
la inestabilidad de sus componentes, la porosidad inicial de estos se-
dimentos ( sea intragranular o intergranular ) y por otras miltiples
variables quc intervienen.

Entre los principales procesos diagenéticos en carbonatos destacan la
cementacion, neomorfismo y la dolomitizacién. Otros procesos importan-

tes son las dedolomitizacién, silicificacidén y autigénesis.

Para comprender los procesos anteriores es necesario conocer antes las
caracteristicas fundamentales de los ambientes diagenéticos en que &és-
tos tendridn lugar, sobre todo lo relativo a la profundidad, su distan-
cia relativa al continente u otra fuente de aporte y a las caracteris
ticas geoquimicas de las aguas y fluidos que aportarin o transportarin
los elementos dentro de las reacciones diagenéticas. En este capitulo

se tratardn primero los ambientes diagenéticos para pasar luego a rea
lizar una clasificacidén detallada de los principales procesos.

1. AMBIENTES DIAGENETICOS

La clasificacidon dc anbientes diagenéticos se toma desde el punto de
vista general dado por Flugel (1982) y un poco mas detallado por Wilson
( 1975). Asi, se tiene que dichos ambientes pueden ser divididos en dos
grandes grupos: ( fipuras 5.1. y 5.2.)
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MAR PROFUNDO AGUA MARINA ISLA CONTINENTE
SOMERA 3
Agua duice Al L
Nivel del mar g Agua dulice L
Aragoni Rocas de playa
Profundidad Presioh ~solucidn
de compensacidn
de arog. .
Catcita -~ Micritizacion Disalucién
formacién de Formacién d® cemenbnie
Prafundidag de cementos de ara- de cdcite
::lc ensacidn de gonita y caicita-| Limo vadoso
Mg Pisoldes
fullcho
Disolucion de aragonita -
Disolucion de calicite
¥ ‘
|
Fig. 5.1, Ambientes diagen&ticos de sedimentos carbonatados. Tomada de :
Blatt, et. al., 1972; en Flugel, 1982, p. 63.
ARAGONITA, CALCITA Mg i
—~——
X Maorsas. . —
ementd de
."00,, arrecife
maring | YR '
!U‘ l I Im:; +Na
«ll"lul Iluh L1
(2) “ mezcio “” “““\
n " Mg e \ ““\l
|<=w=*. il il
" Fig. 5.2. Relaciones entre ambientes diagenéticos y formacidén de minerales
carbonatados ( Folk, 1974). Zona 1, alta en Nat y Mg2t ( zona
marlna), estructuras micriticas o fibrosas de cementantes de ara
gonita o calcita-Mg. Zona 2. Alta en Nat y baja en Mg+ ( remo-
vido por absorcion dentro de minerales arcillosos o por Forma-
cién de dolomita). )

Tomado de Flugel, 1982, p. 64.
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a.- Diagénesis submarina.
- [En mares someros
- En partes profundas del océano
b.- Diagénesis metedrica ( diagénesis de agua dulce).

- Ambiente vadoso

- Ambiente fréatico

Wilson, J. L. (1975, p. 79) Amplia un poco mis los conceptos asi como

el namero de posibles ambientes diagenéticos quedando estructurada su
clasificacibon de la siguiente manera:

1.1.- Diagénesis en agua marina somera

a) IEn Lodos Calcireos

En sedimentos carboniticos de grano fino del Holoceno hay poca o
ninguna alteracidon de los carbonatos, solamente una ligera compac
tacion y rcarreglo textural tan pronto como el lodo se asienta en
el fondo del mar. El cambio de densidad es de aproximadamente 80%
de saturacidn de agua cn los 20 cm superiores a 50% de agua en el
espacio poroso después de que el ooze del fondo se ha asentado. El
decaimiento de materia orginica enterrada en un lodo de agua satu
rada, relativamente inpermeable, se traduce en un ambiente reduc-
tor. Aparentemente no ha sucedido algo que tenga relevancia en el
fondo marino durante los Gltimos 5 000 afios. Las laminas delgadas
de calizas antiguas muestran que normalmente no ocurre compacta-
cién adicional después de ser sepultadas enel subsuelo.
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b) In

1)

2)

3)

4)

Arenas Calcareas.

El cemento que rellena los poros y circunda los granos de arc
na cn forma equitativa pucde scr precipitado como aragonita
fibrosa o calcita alta cn magnesio en una delgada pelicula o

cemento isopaco en forma de una palizada fina de cristales.

La roca dc playa es formada como arcna calcirca cn la zona del
frente de las olas y cs ccementada por aragonita y calcita- Mg,
minerales que estfn presentes en la totalidad de los cementos
marinos.

Los cristales de aragonita endurecen a los pelets y cementan
los conjuntos de " grapestone" en Areas de circulacién modera
da de agua. Puede ser observada la formacidn de oclitos como
w1 proceso de cementacidn submarina por la adicidén de agujas
de aragonita tangenciales al niicleo movil en el agua marina.

La alteracién superficial de las particulas ( corteza de mi-
crita). El proceso es de relleno con carbonato micritico de
algas finas, de perforaciones de hongos y sobre los granos

de arena calclirca. E1 proceso avanza hacia el centro del gra
no el cual puede ser completamente convertido en micrita. El
proceso no esti totalmente comprendido; es probablemente bio-
quimico; la aragonita y la calcita alta en Mg participan en
¢l.

c) Cavidades Arrecifales,

Contienen forros y rellenos de aragonita y calcita alta en Mg

1llegan a profundidades de al menos 70 metros. Se conocen capas

de drusas gruesas y de forros micriticos., Se desconoce si el car
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d)

bonato es organico, inorginico o totalmente marino.

Cementacién de Arenas.

En el contacto sedimento agua marina, se han descrito cortezas
endurecidas en depdsitos recientes y antiguos. Muchos de estos
ejemplos puedcn ser completamente marinos y representan tran-

quilidad en el depbsito.

1.2. Diagénesis en agua Marina.

a)

b)

Los oozes de globigerina ( de 90 a 3 300m; cn Bathurst, 1979)
estan cementados por calcita alta en Mg, pero algo de calcita

baja en Mg esta presente.

Caliza nodular roja con incrustaciones de minerales de Fe y Mn.
Se propuso un proceso de subsolucién de aragonita y/o calcita
para la creacidn de estos nddulos sobre el fondo del mar profun
do. Son sedimentos comunes como depdsitos batiales sobre protu-
berancias geosinclinales en muchos estratos juridsicos alpino-me
diterrineos. Sc ha descrito una solucidén aragonitica parcial y

recementacién en agua profunda,

1.3. Diagénesis por agua Metedérica en las zonas Vadosa y Fréatica.

a) Los mecanismos de disolucidn y creacifn de huecos son los siguien

tes:

1.- Solucidén de granos de aragonita arriba del nivel fréatico o
solucién de anhidrita de reemplazamiento de granos carboniti
cos.
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2.-
3.-

Los

son

3.-

Brechacién de colapso si las soluciones tienen lugar.

I'n lodos calcédreos ocurre algo de flujo de material para for

mar cavidades tales como las estructuras estromatactoides.

En lodos peloidales se tiene fibrica fenestral ( estructuras
ojo de pajaro) a través de la cual escapa el gas del decai-

miento orgdnico concomitante con la desccacién.

Ocurre compactacidn-solucidon de arcnas calcfircas cuando cl
agua dulce percola a través de granos disueltos en calcare-
nitas no consolidadas ni cementadas.

tipos de cemento de relleno de poros son variados (todos
calcita baja en Mg).

En arcnas calcareas: Cemento fibroso acicular; cemento de me
niscos; cemento microestalactitico; granular ( grueso o fi-
no) - pervasivo en la zona fredtica- ; rcllenos geopetales

de limo vadoso; ccmento anular sobrc equinodermos.

In lodos calclreos: Alteracién de calcita baja en Mg y cre
cimicnto de cristales de calcita granular a partir de agujas
de aragonita; preservacidn de algo de la porosidad original,
generalmente existe un decrecimiento del 50% ( porosidad de
empaque original normal) a 25 6 30% cuando se forma textura

cretosa.

Vetas de calcita: rellenos de fisura siguiendo juntas o 1i-

neas de debilidad en las brechas de colapso.

c) Calcificacidn: desarrollo de micrita fina granular ( quizd micro

espatita) con frecuencia peletoide o grumosa, con textura lami-
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nar ondulante o con pisolitos concresionales. Se observan granos mi
critizados y algunos remanentes de bioclastos incorporados. El
asrietamiento circungranular forma brechas de varios tamafios. Tam-
bién apareccn partes de calcita granular gruesa o cristales poiki
1iticos. Sc nota un color motcado alrcdedor de las raices, dc los
calcos y del cemento gacicular quizad siguiendo los contornos de

hongos.
d) Canbios mincraldgicos y rcemplazamicntos metasonéiticos:

1) Exsolucidén de Mg de la estructura de las calcitas.

2) Tormacién de nbdulos siliccos cn antiguos niveles fredticos.

3) Cortezas de dolomita formadas por reemplazamiento de lodo
aragonitico en superficies de exposicidn y capilaridad.

4) Dedolomitizacidn por CaSO, por agua metedrica enriquecida que
percola el sedimento arriba del nivel freédtico.

1.4. Diagénesis por Salmueras en freas evaporiticas cerca de la super-

ficic.
a) Procesos que preservan el espacio poroso:

1) Creacién de textura cretosa por ausencia de cementacidn duran-
te la litificacién. El proceso probablemente involucra la
transformacién durante un gran intervalo de tiempo de aragoni
ta a calcita granular en salmueras.Puede ocurrir directamente

abajo del gradiente hidrolégico de los depbsitos evaporiticos.

2) Agrandamiento del espacio poroso por disolucién y la consecuen
te reorientacidn y preservacion de la porosidad por solucibn y
reprecipitacion del CO3 local durante la dolomitizaci6én. Esto

produce la textura sacarosa de la dolomia,
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b) Relleno de poros por yeso-anhidrita y reemplazamiento metasomati
co de calcita por sulfatos.

c) Dolomitizaci6n en sedimientos aragoniticos ligcramente litifica--
dos debido al reflujo somero.
1.5. Aguas subterrincas connatas profundas ( vagamente comprendido).
a) Presifn-solucidén después del sepultamiento profundo. Estilolitos;"
colapso de los granos bajo la carga debido a solucién ( oolitos

deformados); posible solucién dc anhidrita.

b) Procesos de cementacidn. Dificiles de distinguir de aquellos de

la zona de diagénesis f{recética.

1) Cementacidén anular sobre particulas de equinddermos, relleno

final de huecos intergranulares ( segunda gencracidn de cemen
tos).

2) Cementacidon final de lodos calcireos.
3) Cementacidn de relleno de vetillas

c) Quizd algo de dolomitizacidn poslitificacifn. En tales texturas
no hay evidencia de quc la permeabilidad controle a la dolomiti-
zacion.

d) Desarrollo de calcita-microespatita neombrfica

e) Reemplazamientos por anhidrita y solucidn subsecuente.
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2. CLASIFICACION DE PROCESOS DIAGENETICOS

Para la interpretacidn de las microfacies es miy importante distinguir
a los procesos diagenéticos ya que producen estructuras y texturas que
pueden ser confundidas con las de origen primario. La diagénesis de car
bonatos y rocas carboniticas incluye a todos los procesos que involu-
cran solucidn, cementacidn, litificacidn y alteracién de los sedimentos

durante el intervalo entre el depBsito y el metamorfismo.

La cantidad de alteracidn relacionada con la diagénesis depende de los
ambientes diagenéticos ( ambientes post-depésito) que se analizaron.

De acuerdo a los factores que intervienen en el proceso de sedimenta-
cidén, como en el sedimento mismo, los ﬁrocesos diagenéticos pueden ser
clasificados de acuerdo a Fuchbauer (1974), Milliam (1974) y Folk (1974,
en Flugel E., 1982, p. 63} y se enmarcan como sigue:

2.1. Diagénesis destructiva- DEGRADACION DE CARBONATO:

Erosidn biolégica. Destruye a las particulas de carbonatos y substra
tos y crea cavidades. Los organismos que horadan en sedimentos y per
foran a subestratos duros son organismos destructores de carbonatos.
( Véanse Tablas 5.1. y 5.2)

Erosibén mecénica. Forma fracciones de grano fino y muy fino por frac
turamiento y abrasién que puede destruir grandes bloques de arreci-
fes. La susceptibilidad a la destruccién depende de la microestructu
ra de las conchas de organismos, En costas de alta energia, la ero-

sion mecénica en general es lenta pero extensiva.

La disolucidn de CaCO3 puede efectuarse en ambientes subsaturados de

carbonatos, Los parimetros importantes que controlan esa subsaturacién
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Tabla 51 Construccitn y destruccién de carbonatos por microorganismos epiliticos y endolfticos (Schnerder. 1975)

Proceso

Signifisado

en :

Agua dulce

Agua marina

Construccidn
de
rbonates

lgzscmmosiciﬁn
Carbonatos

Atrapamiento
y ligamiento
de particulas

Cementacidn
por CaCo 3

Incrustacién
con CaCO3

Precipitacion
de Ca‘.‘,o3 con
algas mucila-
ginasas

Corrosi6n bioly Perforacicnes de algas verdes, verde-azu-
les y rojas asi como de hongos y liquenes

gica por orga
nismos endoli
ticos
Preparacioén -
para la diso-
lucidn orgéni
ca de la super
ficie de carbo
natos
Abrasion biolo
gica

[

' MCO:;1 el Ph entre ellas es

Los granos de sedimento son depositados
mecinicamente y unidos por filamentos -
de algas

Debido a que las algas asimilan Co vy -
10; enton-
ces el Co_'r,zalcanza concentraciones al--

- tas y se puede precipitar inorginicamen

te (micrita no orientada)

Las algas -azules, verdes y los hongos
pueden incrustar sus filamentos e hife-
nes con calcita micritica formando es--
tructuras en capas alrededor de tales -
filamentos

En colonias calcificadas de Rivularia,-
los cristales de calcita precipitan so-
bre tricomas intercalados con musilage-
algaceo

que liberan el sustrato

El sustrato liberado puede disolverse mis

facilmente por agua de lluvia

El sustrato liberado es alyggg;g pgﬁoglgciﬁi_

nos mMiCTOOTgaNismos Como g
nodetmos, peces, etc.

FOdﬂaCiﬁﬂ de tl‘a'
vertino y costras
lacustres

La calcita es re-
latjvamente comun

S9pTOdUO0 £ SO3TTOIBUOXISI ‘SBZITED

- 9p SeI3sod ‘sarysnoe] soTsgdop Sp UQPTOBULIOY

Unicamente calcita
en agua dulce

Calcita en lagos y
Tios

Formacidn de cuerpos
algaceos de supra,--
infra e intermarea -
(estramatolitos y on
coides)

Raramente aragonita -
debido a la presencia
de Mg2+o las sustan--
cias inorgdnicas im--
piden la precipita---
cién

En ambientes lacustres y terrestres asi

como en ambientes marinos

Particulammente
en ambientes te-
rrestres

Particulammente en
ambientés marinos



Tabla 52. Erosi6n biolbgica por organismos perforadores. La destruccién de carbonatos no sélo
es producida por las perforaciones de los organismos sino también por su actividad alimenti-
cia. Los organismos herbivoros y otros que buscan su alimento entre los sedimentos (antrépro-
dos) también contribuyen sustancialmente a la destruccidén de carbonatos y la bioturbacién --
del lodo calcireo.

Grupos de
Organismos

E j e m p 1 o s

Biotipo

A Hongos y Bacterias

B. Algas

F- Espanjas
|
b

. Biozoarios

£. Moluscos

5. Antrépodos
i. Equinodermos

El ataque bacterial de sustancias orgénicas produce la desintegracién de
los granos esqueléticos en los hongos perforadores, en contraste con la
de las algas perforadoras, no depende de la luz sino de la cantidad de -
materia orginica en el sustrato. Las perforaciones tienen diimetros me--
nor es de 4 JAm-

Las algas que hacen perforaciones en el carbonato y en las conchas de --
los moluscos son: las algas azul-verde, las eucarifticas verdes y, rara-
mente, las algas rojas. La profundidad depende de la intensidad y calidad
de la luz, debido al papel vital de la fotosintesis. Se conocen algunas
excepciones en las algas azul-verde. Cada especie produce perforaciones
especificas. El didmetro de estas esti entre 1my 1004 . Incluye la -
formacién reciente de cubiertos de micrita y micritizacién.

Perforadores quimico-mecinicos como clinoidae de la familia de la des--

- mospanja. Durante:el proceso de perforacidn se remueve el sedimento car-

bonatado. Ejemplo: Cliona lampa (intramarea), remueve cerca de 6-7 Kg/
/m2 de carbanato en 100 dias.

Perforaciones alargadas y ramificadas formando redes especialmente en
conchas. Diimetros entre 100 y-200mm.

Pelecfpodos perforadores: Mitilidae Reciente y gastrochaenidae. Perfora
ciones mecinicas, menos frecuentes las quimicas.

Sinpunculis y polichaetes; destruccién de colonias y corales

Cirripedia con Lithotria y Acrothoracicaceae

Equinoides principalmente regulares; destruccitn de costas y arrecifes
coralinos. Erosi6n biolégica y produccién de sedimentos.

Marino y no marino; aguas someras
y profundas.

Preferentemente en aguas marinas someras
en el limite inferior de la zona fitica;
con frecuencia en las zonas de intermarea.
Principalmente participa en la desintegra
cién bioerosional de cortezas calcireas.
Se conocen microperforaciones hasta a --
1.6m en la interfase agua-sedimento. Pue-
den contribuir el desarrollo de porosidad
durante el sepultamiento temprano.

Preferentemente en la zona mis profunda
de intermarea y en la de inframarea (prof.
prom. 100m). Perforaciones en conchas y ca
lizas. Destruccifn de arrecifes coralinos
recientes

Ambiente de litoral

En varios ambientes marinos. Los pelecipo-
dos especialmente en 4reas someras.

Marino, particularmente en aguas someras,
zonas de marea y biotipos de arrecife.

Particularmente en ambientes costeros y de
marea.

Preferencialmente en la zona litoral y sub-
litoral; destruccién de costas carbonatadas
tropicales.




son: baja temperatura del agua, presién parcial alta de €0, o bajo
pll ¢ incremento de la presién hidrostitica. Fn las zonas de marcas
la disolucidén de carbonatos estd fuertemente afectada por las fluc-
tuaciones diarias y estacionales en la temperatura del agua cn el
sistema OZ-COZ. Sin embargo, la intensidad de la disolucién quimica
por erosion en cste ambiente parece ser relativamente baja. A la in
versa, la disolucidn de Ca(0; es de mayor importancia en los océanos
mis profundos donde 1a disolucidn es dircctamente proporcional a la
presién hidrostética en aguas profundas y también estid influenciada

por la oxidacién del material orginico.

Los siguientes factores que pueden afectar la resistencia a la diso-

lucién pueden ser vistos en laminas delgadas:

+ Tipo de matriz cntre bioclastos. Posibilidades: matriz homogénea o
no homogénea ( por ej, micrita homogénea o limolita calcérea); el
tamafio de los cristales de micrita; porosidad intercristalina visi
ble o poros intergranularcs; matriz de calcita, dolomita, SiOz,
ctc. Iistos factores pueden afectar el curso de la diagénesis meteb
rica.

+ Sustancias orgfinicas cn los bioclastos o en 1la matriz. L1 decatl-
miento de las sustancias orgfinicas puede producir un &cido destruc

tivo y asi dar mayor oportunidad a la disolucidn.

+ Mineralogia de los elementos de las conchas. Las solubilidades va-
riadas de los minerales carbonatados llevan a wuna destruccibn se-
lectiva y a la formacién de huccos,

+ Tamano, forma y orientaci6én dc los cristales. La mayor relacién -~

superficie/volumen de los cristales elongados mds pequefios incremen

ta la oportunidad de disolucién.
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+ Micro y ultraestructuras de las conchas. Conchas con poros en las

parcdes pueden ser mis susceptibles a disolucién que las conchas
homogéneas.

2.2. Diagénesis constructiva- AGRADACION DL CARBONATOS

A- Isoquimica ( sin cambio de la composicidn quimica de los sedi-
mentos) .

1.- Cementacién: relleno de huecos primarios en o entre particulas;
relleno de cavidades de solucién por cementos precipitados qui
micamentc. De esta manera los sedimentos se consolidan, la com
pactacidn es disminuida o evitada y se inicia la litificacion.

a) Formacion de cemento diagenético primario ( cemento "A").

- A expensas de carbonatos inestables ( por ejemplo aragonita
en granos esqueléticos).

- Por evaporacién del agua(de los poros)rica en carbonatos en

la zona de supramarea.
~ En el piso del océano,

b) Formacidén de cemento diagen€tico tardio ( cemento '"B''). Es
el cemento formado desples de la consolidacifn del sedimen-
to o después de la compactacién. El carbonato necesario pue
de ser generado por presifn-solucifn.

2.~ Neomorfismo. Este témmino fue introducido por Folk ( 1965, 21,

en Flugel, op. cit., p, 64) como wn '"comprensivo término de
ignorancia'" para todas las transformaciones minerales en las
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cuales el mineral puede permanecer intacto o ser convertido a

un mineral polimorfo.

a) Neomorfismo coalescivo. Es cuando los grandes cristales cre

b)

c)

cen a expensas de los mis pequefios ( es el neomorfismo de
"agradacidn''; por ej. cambio de una concha de braquiépodo
laminar calcitico a una concha de cristales ecuantes de cal
cita). También implica el crecimiento de pequefios cristales
dentro de un gran cristal ( es el neomorfismo de ''degrada-

cién', por ej. en los restos de eguinodermos).

Transformacién ( inversién) dc aragonita a calcita por solu

cidén y precipitaci6n 41 54fu en un anbiente acuoso.

Transformacién homoaxial con conservacidn de la forma del
cristal ( por ej., microestructuras esferuliticas en celen
terados): algunas estructuras de eolitos;cemento "A'" de calci
ta.

Transformacién heteroaxial. No existe correspondencia &pti-
ca o estructural entre los critales de calcita y aragonita.
( por cj. en conchas dc moluscos).

Recristalizacibén ( terminologia de Folk, 1965, en Flugel op.
cit., p. 65). Se refiere al crecimiento de cristales sin es
fuerzos a expensas de cristales con esfuerzos del mismo mi-
neral e incrementando las condiciones de temperatura y pre-
sién ( metamorfismo).

3.- Proceso de disolucifn en los cuales el carbonato es selectivg

mente disuelto, por ej. en las suturas de arcilla ( formacidn

de estilolitos) ocurre porosidad secundaria.
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B.- Alequimica ( cambio en la composicién quimica de los sedimen

1.- Dolomitizacidn,
a) Dolomitizacién diagenética primaria en sedimentos no 1iti

ficados, en ambientes evaporiticos con incremento de sa-
linidad.

b) Dolomitizacién diagenética tardia, deséués de la consoli
dacién del sedimento.

2.- Dedolomitizacién ( recalcificacibn): disolucibén de dolomita

y reemplazamiento por calcita, usualmente con influencia de
agua dulce.

3.- Disolucidn de Mg-Calcita y formacién de calcita por lo que
las partes duras de carbonatos o cementos carbonéticos son
preservadas,

4.- Silicificacifn,

5.~ Formaci6n de minerales autigénicos,

Por la amplitud e importancia de los procesos anteriores es

conveniente tratarlos por separado en capitulos independien
tes.
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V1. DIAGENESIS ISOQUIMICA: CIMENTACION

I. Introduccidn.

Iste fentmeno es uno de los cambios diagenéticos mis comunes. Se efec-
tha cuando se deposita cemento en los intersticios de los sedimentos.
El cementante puede derivarse de la roca misma o de las soluciones que
pasan a través de ella. la cementacifn puede ser contemporinea al depd
sito o posterior al mismo. In algunas ocasiones la ccmentaci6én es fun-
cidén de una recristalizacibn simultdnea. Como resultado de este proce
so también se reduce la porosidad y el mineral precipitado que cementa
a los granos entre si es posterior a los mismos. Los principales minera
les que acttian como cementantes son la sflice ( en forma de cuarzo) y
la calcita ( cemento espético). Otros minerales menos comunes Como
cementantes son la dolomita, siderita, hematita, geothita, limonita,
calcedonia, Opalo, zeolitas, feldespato, anhidrita, yeso, barita, celes

tita, halita y minerales arcillosos.

Cuando la cementacidn por la silice se produce en una arena cuarzosa,
los elementos primitivos se agrandan y tienden a retomar la forma cris-
talogréfica del cuarzo. ( Fig. 6.1 ). En l8mina delgada se distingue
esta cementacidn porque el grano detritico ( generalmente redondeado)
presenta en sus bordes impurezas ( de hierro) sobrepuestas con cuarzo
de neoformacidén. En otras palabras se dice que el cemento se deposita
en continuidad cristalogréfica sobre los granos detriticos. Si el cemen
to es mineraldgicamente diferente se pueden presentar varias relaciones
texturales. En el primer caso, cada poro estd rclleno con un cristal
inico, ocasionalmente, con dos o tres de esos cristales. En otras situa
‘ciones, los cristales de calcita son grandes. En un tercer caso, los

granos de cuarzo estén ampliamiente separados en un campo de carbonato.
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FIGURA 6.1, Cristales de cuarzo elongados por crecimiento secun-
dario. Los contornos punteados representan los bordes originales
de los granos de arena. Las lineas continuas representan el cris :
tal reconstruido después del sobrecrecimiento. (tomado de Irving E
and Van Hise, 1884)

Ixisten diversas teorias para establecer la secuencia de depdsito de varios
minerales precipitados en una oquedad, sin embargo, los criterios que mejor
definen la sucesidén son los siguientes: los minerales precipitados primero ecs
tarin mcjor formados, serin mas ecucdrales y se prescntaran adheridos a las pa
redes de los intersticios. Los minerales depositados en 1timo término deben
ocupar * ¢l espacio restante y amoldarse alrededor de los cristales formados
primeramente. No obstante, hay que determinar si efectivamente esos minerales
son resultado de precipitacién en un hueco o son producto de reemplazo. Para

esta Gltima situacidn los criterios deberdn aplicarse en forma contraria.

Para explicar la procedencia de los cementantes parece muy logico adoptar la
posicidn de Friedamn ( p. 145, op. cit. ) la que estipula que la remocitn de

material puede crecar nuevos poros y asimismo puede ser la fuente de la sustan

cia cementante para su posterior precipitacién a varios milimetros o kildme-
tros de distancia.




Se pueden hacer generalizaciones con respecto a los procesos y productos
de cementacion. Con reservas, esas consideraciones se pueden aplicar a
los tres ambicntes diagen€ticos: -1) el subaéreo, es decir, cl eogenéti-
co de agua dulce; 2) el submarino eogenético y 3) el cortical profundo
o mesogenético. Las reacciones quimicas y fisicas en los tres ambientes
estan relacionadas y tienen mucho en comln debido a que el principal
proceso es la precipitacién de una masa de cristales a partir de una so
lucidn. Entre las miltiples interrogantes scbre la génesis y emplazamien
to del cementante se tienen las siguientes: j Bajo qué condiciones crece
el cemento? ; C6mo fueron transportados los iones Ca2+ y HCO% al si-
tio de crecimiento?, ; Pe dbnde proviene la enorme cantidad de CaCO,
precipitado? ; Es primaria la cantidad de CaCO3 requerida y existe la
compactacién?. Téngase presente que las porasidades de lodos y arenas
carbondticas recientes varian entre 40 y 70% (Ginsburg, 1964 y otros;
En: Bathurst, 1979, p. 415) pero en la mayoria de las calizas antiguas
dicha porosidad es menor a 5%; ademis, muchas calizas muestran poco o
nada de compactacidén por ajuste dec empaque o fractura dc granos. Se ve
la necesidad de concluir que la alta porosidad primaria ha sido reduci-

da por introduccién de cemento.

La precipitacién de un cemento no puede ser estudiada aisladamente ya
que es solamente uno de los procesos en la complejidad de reacciones

' que aconpafian la estabilizacidn ( litificacién) de sedimentos carbonati
cos. Es probable que la estabilizacién se logre principalmente como re
sultado de varias reacciones que involucran disolucién y precipitacién.

Queda claro entonces que el tratar separadamente a la cementacibn del
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neomorfismo es una divisi6n artificial."Estos dos procesos causales son
los miembros finales de un espectro de procesos: El tamafio de los poros
en los cuales se efectlian las reacciones varia grandemente desde la ca-
mara de un gasterSpodo hasta el espacio mis pequefio ( en el que la pre
cipitacién y solucién tienen lugar), como es el intersticio de un mosai

co cristalino.

2.- REOCONOCIMIENTO DEL CEMENTO EN SECCION DELGADA

No toda la calcita espética en las calizas es cemento; parte de ella es
neomorfica. Este doble origen hace roner énfasis especial en la textura
de la calcita espiatica de manera que se pueda distinguir con certeza
un espacio relleno de cementode una micrita neomdrfica o de un molusco
aragonitico calcitizado. La palabra cemento se toma para definir todo
cemento precipitado pasivamente, es decir, cristales de carbonatos re-
llenando espacios . que crecen adheridos a una suﬁerficie libre,

Los criterios para reconocer al cemento por su textura son:

1) E1 espato es intersticial ( interbarticula) con barticulas redon-
deadas y bien seleccionadas que estdn en contacto deﬁositacional
una con otra. La micrita de la cua1>ﬁudo evolucionar el espato
por neomorfismo de agradacidn es diferente y se considera improbg‘
ble que haya estado en el sedimento original,

2) Hay dos o mas generaciones de espato cuya distribuci6n es improba
ble que se logre por neomorfismo de carbonato de grano fino, (fig.

6.2)"

3) No hay estructuras relictas tales como son vistas en el espato
neomdrfico.
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-Froomon'o de equinoderme -Fmamonfq de equinodermo
! Sed. de grono fino
' .é' ?Eﬂodos de crecimiento Catlcita libre del idn ferroso &

™ .| Caleita rica en idn ferroso

Fig.6 ?.Tzquierda. Representacidn csquemitica de las etapas del crecimiento sintaxial
del cemento de calcita sobre un fragmento de cquinodermo. (Tomado de Evamy y Shearman,
1965). Tig. Derecha. Al igual que la figura izquierda muestra el cambio en el conte-
nido de fierro ferroso con el tiempo. Después de un periodo de precipitacion sin fie
rro, se depositd algo de lodo calcireo en los poros restantes. La cubierta gcopetal
dc este lodo fue enterrada posteriormentc por una capa de cemento rico en fierro. El L
lodo suministrd nficleos para muchos cristales de cemento, pero cl sobrecrecimiento -
sintaxial sobre el cquinoide continud controlando ¢l relleno de poros. (Tomado de -- :
Evamy y Shearman, 1965).

-
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4)

2)

6)

7)

8)

9)

10)

11)

12)

13)

14)

Las particulas compuestas de micrita ( por ej. peloides) no son
alteradas a espato.

Las coberturas dc micrita sobre las particulas no son altcradas

a espato neomorfico.
Micrita depositada mecinicamente; estd presente pero sin alterar.
Los contactos entre el espato y las particulas son abruptos.

El margen del mosaico espatico coincide con las superficies que
algima vez estuvicron libres, tales como las superficies de par-
ticulas esqueléticas o de oolitos o moldes de fragmentos de con-
chas aragoniticas,

El espato ocupa una cavidad que estd incompletamente rellena.

El mosaico espitico ocupa la parte superior de wna cavidad cuya
parte inferior esta ocupada por sedimento interno con su cima mis
o menos aplanada ( geopetal).

La masa del mosaico espdtico tiene la forma que puede esperarse
de un relleno de poros o de una incrustacidén tal como tufa o es-

talactita.

Los 1limites intercristalinos en el mosaico estin constituidos de
contactos planos,

El tamafio de los cristales se incrementa hacia afuera del subs_
trato del mosaico espitico.

Los cristales del mosaico tienen una orientacifn preferida de los
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ejes Opticos, perpendiculares al substrato inicial del mosaico.

15) Los cristales del mosaico espdtico tienen una orientacién preferi
da de la forma con sus cjes mayorcs perpendiculares al substrato
inicial del mosaico. Un cjemplo clésico son las fibras radiales

en las rocas de playa.

16) los mosaicos cstan caracterizados bor un alto porcentaje de juntas
enfaciales ( fig. 6.2.) entre juntas triples; los porcentajes va-
rian de 30 a 37% mientras que para el espato neomdrfico varia en-
tre 2 y 5%.

17) Las texturas caracteristicas de espato neomdrfico estén ausentes.

M N

a

P

Fig. 6.3. Diagrama de la wnidn triple entre los cristales a,b,c.
Como MP es una linea recta esta unidn triple es una jun

ta enfacial.

Seglin Bergenback y Terriere ( 1953,en Bathurst, oﬁ. cit.,p. 420 ) 1los
criterios del 1 al 5 indican que la‘calcitayespética fue un cemento.
Nelson ( 1959, en,Bathurst,ob. cit., ﬁ. 420) estéblecié la presencia ca-
racteristica de dos generaciones de cemento y la imprbbabilidad que el

lodo pudiera ser depositado con granos abrasionados ( criterios 6y 7).
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Para distinguir calcita-Mg marina fibrosa antigua de cemento ara-
gonitico se utiliza la morfologfa del cristal. La aragonita orto-
clinica generalmente tiene fibras con puntas cuadradas. Si esta

forma es prescrvada dospués del ncomorfismo a calcita dard eviden

cia de la existencia dec aragonita primaria.

Otras caracteristicas Gtiles en la identificacién de antiguos ce-
mentos marinos fredticos incluyen organismos marinos ( por ej. cos
tras de algas) encubriendo los cementos, asf como sedimentacidn in
terna en los cementos siguiendo berfbraciones extensas. E1 caracter
sindepositacional de cementos submarinos puede ser evidente por
las mtiples generaciones de cemento encubiertas por algas, presen
cia de residuos esqueléticos Y peloides entre varias capas de ce-
mentos y las coberturas isof)acas de pequeﬁos cristales fibrosos
sobre costras litificadas de algas rotas o sobre material arreci-
fal litificado.

b) Zona marina fredtica estancada. Ocurre poca cementacién debido a
que el movimiento dc agua es demasiado lento a través de los sedi
mentos o debido a otros factores tales como la quimica de los
fluidos que inhibe la cementacidn. Los sedimentos depositados en
lagunas, partes mis profundas de pondientes suaves de carbonatos
o taludes distantes empiezan tipicamente su historia diagenética
en este anbiente. Puede ocurrir una cementacidn intragranulér me-
nor' causada por decaimiento de matcria organica, por micritizacién

o perforaci6én de algas y hongos.
4.2. Zona vadosa de agua dulce.
El ambiente diagenético vadoso es 1la zona subaérea que se encuen-

tra entre la superficie del terreno y el nivel fredtico. El aire

y el agua pueden estar presentes en los poros. Debido a que la zona
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no esta saturada de agua, €sta tiende a permanecer entre los gra
nos por fuerzas de capilaridad o bajo los granos como gotas colgan
tes. La cementacibn estd fuertemente influenciada por la frecuente
humedad y/o aridez. Fl agua en esta zona es generalmente metedrica
(11uvia) y provoca solucifn. Asimismo la produccidn de CO2 por de-
caimiento de material orgédnico en la zona de suelo, en la parte su
perior de la zona vadosa, puede también producir procesos de solu
cion. Una vez que el agua vadosa alcanza la saturacibén empieza la
precipitacién de calcita por evaporacién o por pérdida de COZ'
La zona vadosa puede dividirse en dos partes ( Longman,1980) las
cuales son: a) La zona de suclo o zona de solucidén y b) La zona
bandeada de capilaridad o zona de breciﬁitacién.iEl 1imite entre
estas zonas es gradual y~ﬁuede flucturar considerablemente, parti-
cularmente como resultado de la lluvia y dependiendo del clima.

a) Zona de solucifn: Cualquier forma de cathonato de calcio puede
ser disuelita en esta zona que es la cima de la zona vadosa. La
aragonita es particularmente susce?tible a lixiviarse y tenderd
a movilizarse junto con los granos de calcita o cemento, Puede
ocurrir la disolucién de calizas broduciendo una gran carstici-
dad. In climas més moderados la solucién de calizas homogéneas
puede producir superficies de afloramientos con cavidades y oque
dades. La {inica cementacidn que se presenta en la zona es la
formacién de caliche evaporitico y/o bioldgico en/o cerca del

contacto aire-roca.

b) Zona de precipitacién, La cementacidn puede presentarse en la
parte inferior de la zona vadosa, La morfologia del cemento tien
de a reflejar la distribucidn de agua en los ﬁoros; si el agua
del poro es distribuida ente los granos en forma de meniscos,

el cemento asumird una textura de meniscos. Si el agua estd prc
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sente como gotas en la parte inferior de los granos, se formara
un cemento ''colgante'. Los ccmentos vadosos son generalmente en
forma de cristales muy finos ecuantes. Los cristales euedrales
son raros. lLa diferencia entrc cementos dc agua dulce vadosa con
los cementos de agua marina vadosa es que estos filtimos son for
mados en playas marinas y estfn constituidos por aragonita fi-
brosa y calcita -Mg fibrosa o micrita ( ambos cementantes puede

exhibir texturas de meniscos o ''colgantes'').

El cemento de meniscos puede confundirse con sobrecrecimientos
sintaxiales submarinos desarrollados en las superficies inferio
res de fragmentos de equinodermos.

Los limos vadosos pueden dar una pauta ﬁara el reconocimiento
de ambientes vadosos de agua ducle y de exposicidn subaérea del
sedimento. El sedimento diagenético estd caracterizado por los

siguientes criterios:

- Sedinento mecinicamente depositado ( del tamafio del 1imo) es
encontrado en cavidades de solucién, intersticios o cavidades
primarias.

- Los cristales de limo difieren de los sedimentos internos or-
dinarios en su relacifén con el cemento, en su ocurrencia en

huecos secundarios y en su textura.

- Generalmente la sedimentaci6én interna es posterior a la preci
pitacibn del cemento fibroso o de drusas.

- Estos cementos muestran caracteristicas de erosibn interna.

- E1 1limo vadoso generalmente estd sobreyacido por cementos gra
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nulares,

- E1 limo vadoso csta compuesto de cristales simples de calci-
ta fina ( cristal de 1imo) o bicn apregados de peletes del ta
mafio del limo, bien scleccionados, probremente definidos y de

sordenados- ( peletes de 50 micras aprox.)

- Las particulas dc esqueletos rcconocibles son cscasas o ausen

tes dentro del limo ( cristales o peletes).

Se cree que el 1limo vadoso se formd dentro de rocas carbondticas
preexistentes y resqucbrajadas en la zona vadosa de una isla o

costa durante una emersién temprana ( Dunham, 1969).

Otro criterio que puede ser usado para el reconocimiento de un
anbiente diagenético vadoso son los pisolitos. Los pisolitos va

dosos estdn caracterizados por:

- Granos gencralmente grandes que consisten de laminas concéntri

cas muy finas.

- Naclcos formados por pisolitos rotos.

- Limites correspondicntes a pisolitos adyacentes

- Gruesas laminas cn la parte inferior de los pisolitos

- Ocurrencia de pisolitos dentro de cortezas calcdrcas laminadas.
- Ocurrencia de limo vadoso cntre pisolitos.

- Fuerte brechamiento de calizas pisoliticas.

- No hay bioclastos.

- No existen estructuras sedimentarias.
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4.3.

Zona freatica de agua dulce.

Esta zona se localiza entre la zona vadosa y la zona marina frea-
tica de agua dulce. Todos los espacios porosos estan rellenos con
agua metedrica que contiene cantidades variables de carbonato
freatico; el limite inferior es pradual con aguas marinas en areas
proximas al mar. En areas continentales 1la zona fredtica de agua
dulce gradfia hacia abajo a una zona con fluidos subterrfincos que
pueden contener salmueras derivadas de compactacién de sedimentos,
deshidrataci6én de arcilla y otros procesos. La geometria de la zo
na metedrica de agua dulce estd controlada por la topografia, 1lu
via y la distribucidon de la porosidad y permeabilidad de las ro-

cas.

La saturacién de agua con CaCO3 puede incrementarse tanto como el

agua descienda por eso se desarrollan tres zonas de solucibn:

a) Zona subsaturada: Si los patrones de permeabilidad tales como
fracturas, cavidades o sumideros son aprovechados, el agua me-
tebrica puede pasar a través de la zona vadosa sin saturarse
de CaCOS. En la zona metedSrica de agua dulce, el agua metebri-
ca pucde disolver al sedimento produciendo una porosidad mdl-
dica o cavermnosa ( Vuggy')1la cual es similar a la de la zona
vadosa. ’

b) Zona saturada activa: Es caracteristica la cementacién extensi
va y riapida de la parte circulante activa de la zona freitica
de agua dulce. El cemento calcitico es distribuido igualmente
alrededor de todos los granos. El primer cemento puede nuclear
se sobre los cristales, sobre la superficie de los granos y cre
cer hacia afuera para producir anillos de calcita isopaca hojo
sa. La calcita ecuante es mas comin que la hojosa. los crista-
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les de calcita gruesa en los centros del poro puede ser una ca-
racteristica distintiva de cementacién temprana cn un ambicnte
freatico de agua dulce ( Loycks, 1977). Se ha visto que otra

de las caracteristicas para reconocer ambicntes frefticos de
agua dulcc son los sobrecrecimicntos sintaxiales sobrc los frag
mentos de equinodermos. Estos cementos se forman mids ripidamen-
te en la zona freitica de agua dulce y generalmente rodean a los

granos.

c) Zona freatica de agua dulce estancanda. En las partes mas profun
das de muchos anbientes frefiticos de agua dulce y en muchos
climas iridos el movimiento de agua es muy lento y ocurre poca
cementacién. Un proceso importante puede ser la recristaliza-
cién de calcita a aragonita.

Un criterio para distinguir cementos fredticos de vadosos es el con
tenido de fierro de dichos cementos ('estimado por tefiido con fe-
rrocianuro de potasio). Las calcitas conteniendo fierro ferroso
son probablemente precipitadas en la zona freitica donde el agua
intersticial tiene un bajo Eh, Las aguas vadosas son normalmente
oxidantes y la mayorfa del fierro esta presente en forma férrica
la cual no sc sustituye por calcio. Los cambios de temperatura,
presién y pli con la profundidad pueden permitir la remocidn dec fie
rr0 ferroso de las arcillas y la sustituci8n de ese hierro en la
estructura de la calcita. ( Oldershaw y Scoffin, 1967). Por otra
parte, Burguess en 1979 planted que sedimentos ricos en fierro tam
bién son encontrados en sedimentos laminados de algas ( debido a
que las algas y las bacterias concentran fierro durante su proceso
de vida) y que el contenido de fierro de las aguas frediticas puede
ser cambiado por factores climiticos y la influencia de vegetacidn.
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4.4, Anbiente de zona mixta.

E1l 1imite entre el anbicente marino frefitico y el frefitico de agua
dulce esti marcado por agua salobre. la mezcla de agua de mar con
agua dulce pucde formar una solucidn ligeramente subsaturada con
calcita y sobresaturada con dolomita. La dolomitizacién puede ocu-
Trir en una zona de anbientes mixtos con buena circulacién de agua
(Badiozamani, 1973),

La interpretacifn de secuencias diagenéticas es una tarea muy com-
pleja debido al gran niimero de ambientes diagenéticos y también

debido a que esos ambientes infuencian la historia diagenética dec
un sedimento. El cambio de los tipos de cemento a través del nivel

freatico puede ser usado para identificar paleoniveles freaticos.

Los is6topos de carbono y oxigeno asi como los elementos traza pue
den ser utilizados ﬁara determinar los varios eventos diagenéticos
en los diferentes tipos de cemento carbonidtico. Todos los parame-

tros muestran una fluctuacién ritmica en capas sucesivas de cemen-

to. Esto refleja un canbio similar en las condiciones de salinidad

durante la cementacifn. Los procesos de rellenos de poros pueden

haber empezado en los estados primarios como un sistema semicerra-

do. Hasta la mineralogia original de los cementos pudo haber sido '
influenciada por esta fluctuaciones en la salinidad, pudiendo for-

marse wna altemmancia de capas de aragonita y calcita. La inversién

y el crecimiento de los granos son los responsables de la formacidn

de amplios cementos de calcita fibrosa dentro de un ambiente subma

rino restringido. La calcita granular representa el Gltimo estado

de cementaci6n ( quizi a pocos metros bajo la superficice de un
arrecife).
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5. CEMENTACION POR DIAGENESIS METEORICA

Una cantidad suficiente de carbonatos disueltos estd disponible para la

L - 4 .
formacién de cemento en ambientes marinos someros y en zonas permeables

( con agua dulce), dependiendo de las estabilidades de los minerales
carbonatos.

5.1.

Ambiente sibmarino: Calcita > Calcita Magnesiana (> 12% mol
Mg CO, ) > Aragonita; Calcita con alto Mg
(> 128 Mol MgCOy).

Anbiente metebrico: Calcita > Aragonita > Calcita con alto Mg.

Aspectos texturales.

Las particulas de aragonita son disueltas en agua dulce ligeramen-
te Acida; por esto se originan huecos entre las particulas ( su ta
mafio depende de la disolucién de las particulas o cemento formados
primeramente) o en las particulas ( su tamafio depende de la envol-
tura micritica, &sta evita la disolucién de la particula total).
Durante la disolucidn de una gran cantidad de material o de evapo-
ritas se producen estructuras de colapso en las que la calcita es
precipitada como cemento en los huecos o entre las particulas. De
esta manera s¢ forma en la zona freitica cemento en drusas o granu
lar. En la zona vadosa los espacios porosos estin rellenos con aire
la mayoria de las veces. Se conocen excepciones para contactos gra
no a grano, en los cuales los cementos se forman a partir de una
fina pelicula de agua entre las particulas ( cementos de meniscos,
cemento microestalactitico o cemento colgante). Generalmente, en
la zona vadosa los ﬁoros permanecen abiertos y las estructuras ori
ginales permanccen intactas, En‘contraste, en la zona freltica las
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aguas saturadas o supersaturadas cie carbonato precipitan cemento
de calcita el cual cierra rapidamente los poros originales. Las
texturas originales son destruidas esencialmente por neomorfismo,
exceptuando a los bioclastos con calcita alta en Mg ( por ej. algas
coralinas) que se inv_ierteh a calcita sin destruir su textura ori-
ginal ( Richter D.K. , 1979),

La diagénesis vadosa y frestica f)uede ser reconocida por los mosai
cos diferentes de calcita..El mosaico de calcita freftica consiste
con frecuencia de c'ris_tal_eS gruesos ( tamafio de varios milimetros)
que se extienden hacia afuera de los esqueletos coralinos dentro
del cemento que l'levan los huecos. Por otra i)arte, los mosaicos vado
sos son llamados textura selectiva ya que los limites de la cavi-
dad primaria rellenada sirven como 1imites para los cristales del
mosaico de calcita. Estos dos mosaicos son resultado de dos formas
diferentes de inversibn aragonita/calcita en las zonas freitica y
vadosa. La transformacién vadosa tiene lugar a través de pelicula
de agua ( con espesor de micras), la aragonita empieza a ser disuel
ta por un lado y la calcita i)recipitada por el otro.

Frecuentemente, la diagénesis frefitica involucra el desarrollo de
zonas de aragonita c1_'eto$a ( de varios milimetros) entre el esque-
leto coralino y el mosaico de calcita., La disolucidén continua de
los corales deja una textura cretosa friable y produce una calcita
con zonas de porosidad secundarias y cementos de calcita. Los
cristales de calcita pueden tener gran dimensién y extenderse des-
de el coral hasta los huecos primariOS, produciendo un ‘mosaico ca-
racteristico denominado " cross-cutting'.

La diagénesis metebrica esti indicada por: los tipos de cementos

( antes -descritos); la existencia de horizontes de limo vadoso for
mados de antiguos niveles fredticos, cortezas de dolomita ' subde-
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rea" y la existencia de zonas dedolomitizadas,

5.2. Precipitacifn del cemento

El crecimiento de cemento estd controlado por diversos factores en
tre los cuales estin: a) influencia del substrato, b) cambios de
composicidn de la solucién de los f)OI‘OS, c) al‘)orte y distribucién
del CaCO:,’,v d) nivel de sobresatur‘aciﬁn de la soluciﬁn y e) veloci-
dad de las reacciones,

a) Influencia del substrato, En los f)oros de un sedimento hay una
variedad de substratos sobre los cuales puede tener lugar la nu
cleacién del cemento, Las paredes del poro varian en mineralogia,
tamafio y orlentac16n de los cristales de que estén constituidos
y en el grado de pureza de las superflc:Les Cuando el mineral
del substrato es el mismo que el cemento, por ejemplo calcita, y
es finamente p011cr15ta11no ( tal como la superficie de un milid
lido) y 11mp10 pueden suponerse que los cristales en la super-
ficie del miliBlido act@ian como substrato 15ara sobrecrecimiento
sintaxial de calcita ( nucleac16n heterogénea o ep1tax1a1) El
crecimiento de cemento enpezar& en muchos puntos y dara como re
sultado wn mosaico de cristales. Los cristales primarios de ce-
mento estarén supuesta.mente en continuidad estructural con los
cristales preexistentesen la superficie libre original. Tanto
como el crecimiento continfie, la concurrencia resultari en la su
pervivencia de los cristales mis favorables: orientados mientras
que otros cesarin su crecimiento debido a que son obstruidos o
sobrecrecidos pdr cristales sobrevivientes, Al mismo tiempo, el
arreglo de los 1imites planos se desarrolla entre los cristales
tanto como interfieren en el crecimiento de uno sobre otro. El
resultado final es una orientacitn prefenda de los ejes Cy -
ejes mayores de forma clongada, perpendlcular a la superficie
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original, en una reducci6n en el niimero de cristales y en un

incremento del tamafio del cristal a partir de la superficie.

Donde el substrato no es el mismo mineral que el cemento, por
ej. cuando la calcita crece sobre aragonita o cuarzo, o si el
sibstrato es sucio ( con una cubierta de micrita o materia or-
ginica) no hay nfcleo aprovechable en la superficie libre para
sobrecrecimiento sintaxial de calcita. En este caso muchos cris
tales de calcita nucléan lentamente sobre la superficie. El re

sultado es un mosaico similar a aquél sobre la superficie de

“una calcita pollcrlstalma Usualmente, el volumen de este mo-

saico en el sistema de poros es pequeﬁo no obstante el creci-
miento lento y la réplda expan516n de crlstales vecinos del ce
mentante, los cuales empezaron a crecer prlmeramente sobre subs
tratos mids favorables,

Cuando ambos pélimorfos,aragonita y calcita, son aprovechables
como sustratos, entonces el cemento aragonftico crecerd sobre
el swstrato de aragonita y la calcita sobre el de calcita
siempre y cuando la solucifn del iporo y otros factores ( al
tiempo de crecimiento) lo permitan.

Cuando existan gfandes cristales milimétricos ( 1 a 10mm) en

el substrato el principio es el mismo pero la concentracidn de
niicleos adecuados en la superficie libre se ve reducida compara
da con el mosaico cristalino del tamafio de micras ( -0 a 10 mi
cras) en un milidlido. Es posible ver que los cristales de ce-
mento son sintaxiales con los cristales huéspedes en el subs-
trato. Un caso extremo es la particula sedimentaria construida
de un solo cristal, por ej. wn crinoideo columar o cualquier
resto de esqueleto de equinodermos. Este proceso de cementacidn
por sobrecrecimiento sintaxial es llamado 1501' Hatch.h cementacibn
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por agrandamiento, agrandamienéo secundario por Pettijohn y por
Bathurst, cementacitn anular. El uso de la palabra sintaxial in-
dica sobrecrecimiento de un cristal, de tal manera que el cris-
tal original y el sobrecrecimiento forman un solo cristal mis
grande compartiendo los mismos ejes cristalogrificos y es siné-
nimo con continuidad 6ptica, continuidad estructural y epitaxial.
Esto severd con algn detalle,

El crinoideo columnar es una estructura porosa cuyos cristales
tienen una orientacidn del eje C paralela al tronco del crinoi-
deo. El sobrecrecimiento sintaxial puede ser estudiado mediante
técnicas de tefiido de carbonatos con ferrocianuro de potasio.
Esta técnica pemmite detectar cambios abruptos en la composi-
cién del cemento preciﬁitado ya que una variacién en el conteni
do de hierro de la calcita ﬁroduciré'una coloracién azul en és-
ta. De otra manera ('por'métodos éﬁticos) no se podrian observar
canbios en la composicifn de la solucidn que precipitd el cemen
to ni los sobrecrecimientos,

En la figura 6.2 (a'y b) se muestra el desarrollo de un sobrecre
cimiento sintaxial sobre el esqueleto de un equinodermo. A medi
da que los poros del especimen se van llenando, el volumen del
cemento sintaxial se incrementa y el nimero de caras piramidales
se reduce. Sobre estas (ltimas el crecimiento es mis répido.,sien
do ésta la razbn por la cual el cemento se elonga progresiva-
mente en la direccidn del eje. C. Por otra parte, la orientacidn
y la distancia entre dos niicleos de equinodemos determinarin la
forma y el tipo de limites que aparecerin como consecuencia del
sobrecrecimiento, Asi, cuanto mis corta sea la distancia entre
los fragmentos de equinodermos,‘mayor serd la disposicién zig-
zagueante de los bordes del cristal. |
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Evamy y Shearman ( 1965,1969) ﬁotaron que el volumen del cemento
anular sobre el grano de un equinodermo normalmente excede al vo
lumen del mosaico cementante sobre los granos multicristalinos -

asociados. En casos extremos el cemento sintaxial es poikilot&pi

co, es decir, en un mismo cristal de cemento anular quedan erce

rrados muchos granos policristalinos. Esta textura se produce
cuando al llenar completamente un poro, el cemento se extiende
cubriendo al grano policristalino grande, alrededor del cual el
crecimiento del cemento es mucho mids rdpido que sobre un sustra
topolicristalino-de microcristales ( 0-10 micras). Por iltimo,
se ha observado que el crecimiento de un cemento anular es evita
do cuando la superficie del equinodermo estd cubierta por nlicri
ta o cuando los poros exteriores del esqueleto estin rellenos

de esta misma. |

Canbios de composicién de la .solucifn de los poros. En muchas
calizas es claro que tienen lugar canbios en la composicién Te-
lativamente repentinos. El tefiido de 14minas delgadas con'ferr_o_
cianuro de potasio produce cominmente bandas de calcita tefiida
( sombras de azul) y calcita sin tefiir, Entre mis fuerte sea el
azul indica mayor concentracifn de fierro en la estructura de
la calcita, La aparicifn de estas coloraciones permite detectar
antiguas caras de un cfistal,

Otros métodos auxiliares para conocer la historia quimica del
agua del poro y de los cristales son la luminiscencia y el estu
dio de concreciones, En la primera se detectan canbios en la “Tu
miniscencia de un cristal producidos por la variacifn en la con
centracién de algﬂn componente, inclusive traza, lo cual denota-
wa var1ac16n en la c0mp051c16n del fluido. En la otra técmca,
el crecimiento concrecional preserva tanto la historia quim1ca
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del agua del poro como de la cémpactacién del sedimento
( Raiswell, 1971).

Mediante técnicas como las anteriores puede comprobarse que en
muchas calizas hay mids de una generacibtn de cemento. Usualmente
existen dos generaciones. Una generacitn se distingue de otra
solamente si hay evidencia de que un intervalo de tiempo separd
el crecimiento de la primera del de la segunda. El caso més sim
ple es el de la interestratificacién de un sedimento depositado
mecdnicamente entre dos capas de cemento. Esto puede indicar so
lamente un pequefio intervalo de tiempo, quizd de minutos o dias.
Intervalos mucho mayores ( en calizas son ficiles de detectar
cuando éstas han sido fragmentadas durante la compactacidn), 1a
primera generacibén de cemento apareceri como cristales finos“sg_
bre las superficies prevfracturamientoA mientras que las superf
ficies de fractura estarfin cubiertas por cristales: mds grandes
de la segunda generacién; Asi los dos periodos de precipitacién
estarin separados por uno de'compactacién'y fractura, lLa prinbf
ra generacién de cristales ademis de ser mis pequefios son comiin
mente escalenoedrales (_calcita.diente de perro); estas caras
son preservadas bajo el sobrecrecimiento posterior de la segun-
da generaci6én romboedral. Atin cuando los criterios anteriores
son suficientes para evidenciar la existencia de ese intervalo
de tiempo, la distincidn entre las diferentes generaciones tam-
bien se puede reconocer con ferrocianuro de potasio. La primera
generacidn no se tifie y la segunda rica en fierro ferroso adquie
Te un tono azul, supuestamente precipitada en un ambiente reduc
tor de la zona frefitica.

Las razones para que las discontinuidades en el crecimiento de

los cementos sean consecuencia del cambio quimico en la solucibn
o del intervalo de tiempo, solamente pueden ser inferidas, Asi,
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por ejemplo., el origen del cemento primario de cristales rela-
tivamente pequefios se atribuye a la disolucifn de aragonita y

precipitaci6n de calcita baja en magnesio en un ambiente subaé-

reo de agua dulce ( Eogenético] con poca sobrecarga. El origen
eogenético de un cemento primario como el descrito puede refor-
zarse por su edad precompactaciﬁn. Si la porosidad no es obstrui
da durante la fase eogenética, puede pasar-un lapso de millones
de afios antes de que una nueva fuente de Ca(0, empiece a ser
aprovechada en un ambiente nesogenético. Esta nueva fuente pue-
de ser el carbonato liberado durante la pre516n - soluc16n
Harms, Choquette y otros ( 1965 en Bathurst, op. cit, p. 434),
han encontrado una relacifn p051t1va entre la frecuencia de es-
tilolitos en calizas y-la'cantidad de cemento; cuanto mis préxi
mo es un estilolito menor es la porosidad, |

Los planteamientos expuestos y'otros'més son Importantes por-
que conducen a enfatizar que la cementaci6n puede tener una lar
ga historia y que los procesos eogenétlco ( suba@reo o submarl—
no) y mesogenético ( subterrineo profundo) juegan‘un papel que
puede tener un significado volumétricamente importantes en la
litificaci8n de una caliza,

El aporte y d15tr1buc16n del CaCO3 para cementacifn en ambientes
subaéreos de agua dulce y corticales profundos, Es necesaria
una clara comprensifn del origen y transporte de CaCO no sola-
mente para la cementacifn sino tamblén para explicar los enor-
mes volﬁmenes de calizas,

Se tienen dos problemas (. petrogrﬂficos) para conocer la fuente
del CaCO3 El prImero es que las callzas muestran escasas evi-
dencias de compactac16n* el segundo es la alta por051dad de se-
dimentos carboniticos recientes no consolidados, la cual varia
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com@nmente de 40 a 70%. Se puedé inferir que: (1) La cementaci6n-
empieza en las primeras etapas, antes de la compactacién y (2)
aproximadamente.la'mitad del wvolumen en muchas calizas ha sido
introducida desde afuera hacia el sedimento. Claro estd, surgen
enormes dificultades ﬁara explicar la disminucifn de la porosi-
dad en las calizas como en el caso de la redistribucién de carbo
natos por disolucidn de aragonita y reprecipitacidn de calcita,
proceso que tnicamente incrementa cerca de un 8% al volumen de
calcita, el cual no es suficiente para llenar los poros origina-
les. Es necesario entonces buscar otras fuentes de CaC0,. A con-

3
tinuacidén se tratardn sameramente algunas posibilidades,

Donde la parte superior de un sedimento carbonfitico estd expues-
ta subaéreamente,el agua dulce que se mueve a través de 61 disol"
verd al sedimento y precipitard la solucién en la parte inferior
del mismo. Esto significa que si por ejemplo, uma capa de 10m de
espesor con una porosidad de 50% estd totalmente cementada, te6-
ricamente tuvo que tener una sobrecafga de 10m suponiendo que to
dos esos metros se disolvieron para producir CaCO, como cemento.

Las costras superficiales cementadas que se forman aproximadamen
te en un afio por pérdida del carbonato éxpﬁesto al agua de 1llu-

- via no pueden depeﬁder solamente del aﬁorte de CaCO3 por disolu~
cidn del sedimento sobreyaciente, Debe suponerse que un gran vo-
lunen de CaCO3 se transporta hacia arriba por flujo de fluidos
como causa de la evaporacién y que el agua perdida en el sistema
de poros es reemplazada por accién de capilaridad.

Asimismo, la presién~solucién es wna explicacién como fuente de
Ca(05.disuelto. La cantidad de carbonato liberado en unas ooespa
t1tas soldadas por pre516n se calculd de medidas realizadas en
seCC16n delgada a partlr de la est1mac16n losoolites parcialmen<
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te disueltos. También se ha caiculado la cantidad de sedimentos
disueltos a partir de los estilolitos.

La produccibn de CaC0; es tan poca por los fenémenos antes expli
cados que es necesario conocer una complejidad de eyentos para
tratar de comprender la evolucién de un sedimento carbonitico,
entre ellos los procesos de supersaturacién.

Nivel de sobresaturacién de la solucifén. El1 agua de los poros
se mueve con tal lentitud que se logra un equilibrio entre la

superficie de las particulas y la solucifn debido que la veloci
dad de 1a reaccibn en la superficie de la particula es répida
comparada con el transporte del fluido ( Weyl, 1958). En un se-
dimento monomineral se cree que la solucifn estid saturada vir-
tualmente para los minerales componentes de las particulas adya
centes. Cambios laterales en la temperatura o en la presifn cau
sarin que la solubilidad de los productos varie. Como la solu -
cién se mueve a través del sedimento, el s6lido es disuélto en
alngos lugares y precipitado en ot'ros.Sin'enbar_go, existe otro
argumento que en un sedimento carbondtico monomineral el siste-
ma CaCO; - (0, - H,0 es totalmente estable ( Sippel y Glover,
1964 p. 1417;En Bathurst, op. cit., p. 442),

Para resolver algunas de las interrogantes que se presentan pa-
ra la disolucibn de Ca(0;, Weyl (_op. cit.) propuso cuatro pa-

2=

(1)  CaC0, — Ca?™ & 003

3

2) (0, acuoso + H0 + (D?,;-—-—» 2HCO

-

3

(3) OO2 gas + HZO liquido —->-OO2 acuoso
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(4) Movimiento hacia afuera del s6lido de iones a través de
la solucibn por difusi6n y flujo de fluidos.

Los pasos 1-3 son las ecuaciones 4 y 5 del capitulo de conside-
raciones quimico-mineraldgicas( Cap. III).

Weyl encontrd en un experimento con flujo de agua a través de
fragmentos de calcita que, cuando el agua saturada con 002 entra
ba en un paquete poroso de cristales de calcita con la veloci-
dad esperada en aguas subterrineas naturales, se alcanzaba el
equilibrio instantaneamente y concluy6 que en condiciones norma
les bajo el nivel frefitico, el agua qﬁe rellena los espacios po
rosos en la roca esti siempre saturada con respecto a 1a Troca,
Estas conclusiones son aceptables para calcita sinMg2+ o baja
en magnesio. Este experimento lo 1lley6 a cabo en condiciones de
presioén y temperatufa uniformes, Por tanto, el paso niimero 4

es un factor primordial en el control de la precipitaéién de
CaCOS.

Otros factores que influyen en la solubilidad de carbonatos son
la temperatura y la presibén, las cuales tienen variaciones pro-
pias que dependen de la profundidad ( gradiente geotérmico y
presién litostdtica). A este respecto se ha observado que el
agua subterranea que fluye hacia arriba ocasiona una caida en el
gradiente geotérmico en la parte superior de la formacién per-
meable mientras que cuando el flujo es hacia abajo, la caida es
en la parte inferior. No obstante, el gradiente geotérmico nor-
mal puede persistir en distancias verticales apreciables para
velocidades de flujo entre 30 y 300 cm/afio, rango en que se en
cuentran la mayoria de los flujos subterrineos, Por otra parte;
el efecto del flujo vertical en los cambios de densidad de la
roca han sido estimados por Sippel y Glover ( 1964) en flujos
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de 300 an/afio para un periodo de 106 afios dando valores de alre
dedor del 4%, lo cual hace pensar que dicho flujo carece de im-
portancia en el proceso de cementacifn o disolucifn de calizas.
Estas observaciones 1levan a la conclusién de que la fuente del
carbonato en 1a cementaci6n es ante todo extraformacional.

Otra explicacién mis para la precipitacifn de cemento es la in-
tervencién de la presiﬁn parcial del CO2 C Pcoz) . La reacci6n
que puede llevar a una precipitacifin sustancial de cemento es
la mezcla de dos aguas subterraneas cada una saturada con CaCOS
pero con diferentes valores de Pcoz.

En general se puede decir que la solucibn saturada de CaCO; que

fluye lentamente a trav@s de un sistema de poros de un sedimen-

to monomineral, ajusta su concentracidn a cambios verticales en

la presifn y el gradiente geot€rmico y no es capaz de ser agen-

te de cementacifn en gran escala por lo que debe pensarse en un

modelo que permita la operacifn de dos regimenes de transferen-

cia de iones: (1) disolucibn local y precipitacién dentro de una
formacién sin aporte exterior de carbonato y precipitacién den-

tro de una formacién sin aporte exterior de CaCO:,) y (2) &1 trans
porte de grandes cantidades de CaCO, entre formaciones y la pre
cipitacién de este material como cementante.

En una roca compuesta de dos minerales de Ca00, de diferente so
lubilidad, la solucifn no es. saturada. pero tiende hacia la sa-
turacién para el pohmorfo mis soluble, en este caso la arago-
nita; en consecuencia, estd supersaturada para el polimorfo me-
nos sohble, la calcita, y como resultado nueva calcita es con-
tinuamente prec1p1tada lo anterior da por resultado la apari=

cién de un gradiente permanente entre el crecimiento de calcita

Y la disolucién de aragonita: ca?* Y HC03 , es decir, surge una
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difusidn idnica de la aragonita a la calcita. De esta manera, sin

intervencidn externa, un sedimento primario de aragonita-calcita
puede ser cambiado, por un proceso de disolucidn precipitacién
(autolitificacitn) a una roca compuesta por calcita primaria y cal
cita cementante. -

Velocidad de las reacciones. La velocidad del proceso combinado
disolucidn-precipitacién y la principal concentracién del gradien-
te de concentracién depende de velocidades individuales de diso-
lucidn y precipitacidon. Si la velocidad de precipitacién de la cal
cita excede grandemente la velocidad de disolucién de la aragonita,
la principal concentracitn estard préxima al producto de solubili-
dad para la calcita y la velocidad que controla los procesos serid
la disolucidn de la aragonita y viceversa. Es importante entonces
conocer si estas dos velocidades son fuertemente discrepantes y, si
lo son, cuil es la mas rapida. Schmalz (1967, en Bathurst, op. cit,
p. 447) realizd experimentos con una variedad de fases sbdlidas de
carbonatos y encontrd que la alcalinidad se incrementa en la medi-
da en que lo hace la solubilidad: calcita-aragonita-calcita magne-
siana (con decrecimiento Ca/Mg). Asimismo obtuvo dos resultados:
(1) entre mas soluble sea la fase, mas rapido se alcariza el equili-
brio, siempre disolviéndose a una velocidad mayor que la precipita-
cién para cualquier fase menos soluble y (2) para una mezcla de fa-
ses el estado constante de pH fue comparable estrechamente con la
fase mds soluble en la mezcla. Lo relacionado con la mezcla de car-
bonatos es que la intensidad de disolucién de la fase mas soluble
excede grandemente la intensidad de precipitaci()n de la fase menos
soluble; consecuentemente, la lenta precipitacidn de la calcita ce
mentante limita la velocidad de los procesos diagenéticos disolu-
cidn-precipitacion.
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La velocidad de precipitacién de la calcita dependeri también de
la disponibilidad de nficleos de calcita en el sedimento. Matthews,
(1968) concluy6 que la lenta nucleacién inicial de la calcita con
trola la velocidad del cambio diagenético.

En general, las explicaciones hasta ahora expuestas son relativa-
mente complejas aunque pudieran ser mas simples que en los siste-
mas reales, particularmente en un ambiente metedrico,yadoso o
subaéreo, donde existen variables adicionales causadas por agua
procedente de 1lluvias esporédicas, liberacién de o, de 4cidos
orgdnicos por decaimiento bacterial o enfriamiento causado por cam
bios en el clima; todos estos factores tienden a incrementar la
disolucidn de carbonatos.

La cementacién de una caliza por CaCOS derivado de la disolucidn

de otra caliza conlleva al concepto de caliza generadora y recep-
tora. El CaC03 de la caliza generadora es lixiviado para producir
cemento para la caliza receptora. El porcentaje de donacidn de
CaCO; dependera de la proporcidn de particulas de diferentes solu-
bilidades y de la velocidad de las corrientes subterraneas. Puede
suponerse que la disolucidn de la caliza generadora es total, en
cuyo caso la pérdida es para siempre; pero, si la pérdida es par-
cial, en algln tiempo posterior, la caliza generadora puede volver-
se receﬁtora y .sus poros pueden ser rellenos con CaCO4 lixiviado de
una nueva generadora. Podria pensarse en una caliza receptora, espe
rando una segunda generacién de cemento, constituida de calcita baja
en magnesio; por consecuencia esta caliza nunca produciri. otra vez
solucidn casi saturada para los carbonatos més solubles y supersatu
rada para cemento de calcita baja en magnesio. Las calizas monomine
rales no pueden ser generadoras.

-119~




6. CEMENTACION POR DIAGENESIS MARINA

6.1. Agua Somera

a)

b)

d)

g)

Rocas de playa. La cementacifén (_en éreas costeras) en climas
templados y aguas supersaturadas con carbonatos causa la forma-
cifn de cemento aragonftico fibroso y cemento micritico de cal-
C1ta-Mg. La preC1p1tac1on del cemento puede ser causada por eva
poracién, variaciones en la qufmica del agua vadosa o por proce
sos metab8licos de microorganismos ( algas verde-azul, diato-

meas) .

Zonas de marea. Cementacibn iniciada por algas verde-azul.

Arenas carbonéticas. Cemento aragonitico fibroso o cemento micri
tico-Mg o cemento en palizada ( cemento anular) crece alrededor
de las particulas de carbonato,

Arrecifes, Cemento aragonitico fibroso y cemento micritico de
calcita-Mg asi como cemento grueso en drusas.

Areas de no- depéslto, Formacifn de cortezas endurecidas ( Hard-
Grounds) por cementac16n de aragonlta y calcita-Mg,

Ambientes de salinidad incrementada, A tem;ﬁeraturas sobre 30°C
y con hipersalinidad ( Mar Muerto] se forman cementos aragoniti

cos fibrosos y micriticos,

Ambientes restringidos. Las bacterias reductoras de sulfatos for
man cementos de calcita ( Mar Rojo).
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6.2, Océanos profundos

La mayoria de cementos carbonaticos de mar profundo, estudiados
hasta ahora, consisten de calcita-Mg criptocristalina. Se puede
suponer que la cementacién tiene lugar preferentemente durante pe

riodos de no-depdsito o sedimentacifn restringida.

La precipitacién de calcita-Mg bajo condiciones de mar abierto es
td controlada por la temperatura, Las calcitas-Mg con mis de 10
mol$ MgCO, tienden a ocurrir en aguas con profundidad menor a
1000m.

Con la disminucién de la te:qSeratura del agua e incremento de la
profundidad, el contenido de cemento de calcita asi como la satura
cién de carbonatos en el agua de mar, en@iezan a disminuir en el
transcurso de la diagénesis en el fondo del mar, llegando a valo-
res cercanos a los de diagénesis de agua dulce. Ademis, hueden
ser posibles una cementac16n con calcita pnmarla baja en Mg o una
répida conversitn de calcita alta en Mg a calcita en el piso del i
1 mar, - '%'

Una peculiaridad caracteristica de todos los cementos submarinos
recientes y terciarios es'que no son calcita baja en magnesio sino
que son calcitas ricas en magnesio, El cemento interparticula en
los fecales ( en las Bahamas) es aragonlta, lo mismo que en cémaa
ras de esqueletos, enoolitosy en grapestones Las costras de los
oozes de globigerina-tocolitos,estén conpuestas de una matriz mi«:
critica ( calcita) rica en magnesio, la cual ha reemplazado parv
cialmente a los esqueletos de aragonita y calcita baja en magne-
sio,

Una segunda peculiaridad de los cementos sibmarinos es la abarente ,
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fuente albctona de CaC0;. Los péletes fecales cuando litifican
dejan un tenue contorno y no muestran signos de disolucién al ha
ber liberado CaCO,. El cemento de las camaras de foraminiferos

y de horadaciones algiceas, obviamente es derivado de una fuente
externa a ellas. Similarmente, en los grapestones, el cemento no
estd acompafiado por signos de disolucién en los granos. Los sig-
nos de disolucién en los granos, tan caracteristicos del anbien-

te metebrico eogenético, estln ausentes.

Los argumentos antes mencionados y otros'nﬁs; fortifican la idea

de que-el agua de mar sea la fuente de CaCO3 para el cementante

donde se supone que dicha agua necesita una especie de 'bomba'
que mantenga su flujo a través de los poros del sedimento. El
flujo puede ser controlado pdr corrientes de marea y de viento- .
oleaje. Al parecer la diferencia nds notable entre cementos siub-
marinos y cementos formados ﬁor diégénesis metebrica es que los
primeros son mis finamente cristalinos que las texturas que han
sido identificadas como cementos en calizas antiguas; por tanto,
no es de dudarse que los cementantes atribuidos a diagénesis me-
tedrica ( textura calcilutitica , micritas y~nﬁcroespatitas) sean
deAhecho, cementos submarinos,

Los descibrimientos recientes ( en el Golfo Pé€rsico) asi como la
ausencia de compactacién en la mayorfa de las calizas han incre-
mentado la posibilidad de que la cementacién sibmarina sea la
responsable, en el pasado, de 15 1itificac16n.de'grandes espeso-~
res de calizas, Es razonable pensar en un pfoceso mAs o menos
continuo de cementacidn del sedimento conforme se vaya acumulan-
do, esto es, se desarrolla una estructura rigida donde el agua
de mar es la aﬁortadora de grandes cantidades de CaC05 disuelto,
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Resumiendo algunas de las consideraciones aqui expuestas se tiene
que debido a la alta i)orosidad prijmria de 1a mayoria de los sedi
mentos carbonatados ( 40-70%) y a la ausencia de compactacién, es
necesario explicar la reduccién de la porosidad ( a menos de 5%)
por un proceso de cementacifn temprana y pensar en un suministro
vasto de CaCO3, en un t;'ansf)orte altamente eficiente y de precip.i_
tacidn de CaC0; en los poros,

Para poder reconocer el cemento pueden ser muy fitiles ciertos cri
terios texturales. Como consecuencia del crecimiento concurrente
de los cristales del cemento, estos tienen contactos planos; su
tamafio aumenta conforme se incremente la distancia al sustrato
encajonante, Tanbién se pueden encontrar orientaciones preferen-
ciales. Los criterios anteriormente 'e.xiiuestos no son infalibles
puesto que ocasionalmente se pueden encontrar en espato neomdrfico,
pero junto con otros criterios, conducen a una identificaci6n pre
cisa del cementante, No obstante, la bresencia de dos genéracig_
nes de cristales y el .pomentaje de juntas enfaciales son al pare
cer los criterios mis definitivos i)ara distinguir entre cemento y

~ espato neomdrfico,

Durante el crecimiento del cemento, la mineralogia y la textura
del sustrato encajonante influyen sobre la minerélogi'a Yy la textu
ra del cemento asi como en la velocidad de oclusién de los poros
por los diferentes tipos de cemento. La nucleaci6n de los crista-
les de cemento involucra sobrecrecimiento sintaxial en el sustra-
to encajonante y formacifn de nuevos cristales con orientaci6n
Gnica, |

En 1o referente al suministro de CaCO; al sistema de poros Y su

precipitacién, en la zona fredtica o a mayor profundidad, se pue-
de pensar en una mezcla de fases s6lidas de CaCO; de diferentes
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solwilidades y un flujo de*fluidos; es asi como se explica una
transferencia adecuada de CaCOS desde 1a caliza donadora a la Te
ceptora, Una roca monominerdlica ﬁura es demasiado estable para
permitir la disolucién—preciﬁitacidn en su‘sistema poroso a una
escala adecuada. La disolucién de aragonita y precipitacifn de
cemento de calcita ( autolitificacifn) asi como la presibén-solu-
cidén, no son procesos que exj)liquen satisfactoriamente la cemen-
tacién de la roca como se encuentra en la actualidad.. Con rela-
ci6én a la cementacidn en el contacto-agua marina-sedimento, la
mineralogia de los cementos y la ausencia del proceso de disolu-
ci6n, ademds de otros factores, indican que la precipitaci6n tie
ne lugar a partir del agua de mar que continuamente rellena a
los poros. Por otra parte, experimentalmente se identificaron
dos grupos de calizas; aquellas que fueron cementadas antes del
fracturamiento de sus granos ijor coniaactacién y aquellas que fue
Ton cementadas después.
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VII DIAGENESIS ISOQUIMICA: COMPACTACION

-

. la compactacidn de los sedimentos es una reduccién de su ve-
lumen expresado como una reduccion de la porosidad original del sedimento.
Quiza la principal causa de 1& compactacibn sea el peso de los sedimen-
tos sobreyacentes a la capa compactada. La magnitud del efecto es una fun
cion de la porosidad, del contenido de agua original del sedimento, de la
forma y tamafio de sus particulas, de la velocidad de depdsito, del espesor
de los estratos sobreyacentes y del tiempo. La compactacion afecta a todos
los sedimentos, pero los cambios mis pronunciados son en sedimentos de
grano fino, tales como limos y arcillas. Los minerales arcillosos se pre-
sentan como plaquillas de tamafio muy pequefio ( menores a 2 micras), las
cuales antes de la compactaci6én presentan un empaque abierto alecatorio,

( Fig. 7.1A ) gobernado por la carpa electrostitica superficial que apa-
rentemente depende de la velocidad de sedimentacitn y del grado de concen
tracién de las arcillas en el agua. La porosidad inicial de estos sedimen
tos es muy grande ( 70% segGn Friedman,p. 145 0p. cit). Durante el sepul-
tamiento, la presidn sobreyacente provoca un reajuste de las plaquillas
orientfndolas en los estados primarios de la compactacifn, (Fig. 7.1B;.
Siguiendo a Friedman, la pérdida de porosidad con el incremento de la pro
fundidad, alin en lutitas, parece estar controlada mis bien por procesos
quimicos, involucrando precipitacion de cementos, que por resultado de
compresitn mecénica. ' |

A. : B

FIGURATL Laminillas de minerales arcillosos: A. Antes
de la compactacién y B. Después de la compactacidn.
Tomado de R. H. Meade, 1966.
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- Compactacidn de carbonatos

Los sedimentos carbonfticos son sorﬁrendentemente menos sujetos a la
compactacién de lo que podria esﬁerarse. La sépultacién de estos sedi-
mentos responde mids a los mecanismos de presibén-solucibén que a los de
reajuste fisico o trituramiento de las ﬁarticulas.

Estudios realizados en calizas han revelado que la mayoria de las par-"
ticulas, incluyendo a las del lodo calcireo, no han sido deformadas,
apartandose del comportamiento general de las particulas de grano fino:
el de compactarse en gran escala tal como ocurre en las arcillas. Se ha
observado, por ejemplo, que muchos lodos calcireos empiezan a ser pele-
tizados en la zona de depbsito por la accibn de organismos sin que los
peletes muestren evidencia de haber sido aplastados.

Para explicar esa casi ausencia de compactacibn en las calizas muchos
investigadores creen que los lodos calclreos se compactan muy poco de-
bido a una cementacibn temﬁrana (Bathurst, 1979, entre otros) o bien,
debido a la dolomitizacibn ('Nhnus, 1975). Las evidencias apoyando este
punto de vista son diversas pero quizd la mis persua51va sea la presen-
cia de delicadas conchas sin triturar o completas embebidas en muchas
calcilutitas; aunque el lodo calclreo recién dep051tado sufre una pérdi
da temprana de agua, aparentemente retiene su alta porosidad.

Sin embargo, hay evidencias contrarias para el problema de la compacta-
cién, Terzaghi (1940, en Pettljohn p 369) llam6 la atencidn sobre los
echados anémalos ( sobre*emplnados) de las capas que flanquean a los

arrecifes, los que atribuy6 a la mayor compactaC16n de esas capas compa
radas con el nficleo arrecifal, Biggs ( 1957, p. 23, en Pettijohn, p.

369) notb6 que delicadas formas f051liféras fueron preservadas en los nd
dulos de pedernal mientras sus contrapartes en la caliza huésped fueron
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trituradas. Esto lo atr1buy6 a una 5111c1f1cac16n { pedernal) anterior a
la compactac16n del lodo.

La compactacifn se refiere a cualquier broceso que disminuya el volu-
men de la roca. Entre estos se incluyen: los procesos meclnicos que dis
minuyen el volumen de un grano simﬁle ( deformacién del grano); los que
producen una emﬁaquetamientO'més cerrado de estos ( reorientaci6n), y
los de ﬁresiénvsolucién que disminuyen los volGmenes de los granos y de
los minerales del cemento. |

Muchos carbonatos sufren relativamente poca compactacién o solamente -
son afectados ﬁor comﬁactacidn en un estado de sepultamiento profundo.
Datos experlmentales muestran que las arenas carbondticas necesitan una
sobrecarga litostdtica mayor a 1000m de espesor para empezar a ser com-
pactadas mientras que se necesitan incrementos exponenc1a1es de presién
para la compactac16n de lodos calcéreos.

La estimaciBn del grado de comﬁactacidn de calcilutitas o calcarenitas
es dificil ﬁor la gran diversidad de variables clave que pueden influir
sobre la conducta de los sedimentos, La compactacién de calcarenitas

( arenas carbonidticas) ﬁuede ser afectada bor factores como:

~ Volumen de sobrecarga.
‘Duracién de la tensidn de seﬁultamiento‘

4

]

Presi6n del poro.

4

Quimica del agua de los éoros ( entre mayor sea el grado de subsatura
ciSn con respecto a CaC0y menor es la cantidad de sobrecarga necesa-
ria para causar presifn-solucidn intergranular-intragranular).
Contenido de arcilla de los carbonatos.

Diagénesis pre-compactacién ( cementacifn tembrana y dolomitizacién).
~ Tamafio de grano.

Minéfalogiai del grano,

]

b
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Los criterios comunes para el reconocimiento de la campactacifn en
Grainstones y Packstones son:

- Rotura de granos.

- Flexibn ﬁléstica y~cola§so.

- Fragmentacifn de valvas intactas o conchas simples ( ostricodos, bra
qu16podos) -

- Colapsamiento y telescopeo de conchas.

- Masa de granos esquel&ticos frigiles entre los granos resistentes a
la compactacién ( fragmentos de briozoarios entre equinodermos).

- RotaciBn de granos ( visto en fibrica geopetal rotada).

- Texturas de arrastre ( debido a la reorientacifn y '"estilolitizacién'')
con los granos elongados mostrando alineamienIO“paralelo o subparale
lo a los granos resistentes a la com@actacién.

- Presidn -solucidén intergranular en el contacto entre los granos ( mi-
croestilolitos ﬁlanares circumidénicos).

- Truncamiento de granos ﬁor granos adyacentes,

- Interpenetrac1on de granos.

- Granos densamenté - empacados ( sobrempacamlento) formando una estruc
tura masiva casi sin espacio intergranular.

Muchos de estos efectos son también observados en arenas carbondticas
1n51p1entemente compactadas (’por eJemplo rotura de granos, empaque SO
brecerrado), Por otra parte, la escasez de particulas deformadas no pue
de ser usada como buena evidencia Gnicamente de'compactacién débil debi
do a que las conchas fragiles ﬁuedén resistir altas presiones si estén
incluidas dentro de una matriz ﬁléstica ( Pray, 1960 ). Lo anterior se
ha VlStO med1ante pruebas de compre516n en varias mezclas preparadas con
yarias proporc1ones de oolitos calcireos , los cuales permanecen sin de-
formacibn, encontréindose que existe una relaci6n lineal entre el incre
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mento en la proporci6n de lodo'calcéreb y la proporcién de oolitos no
deformados ( Friedman et, al,, 1979). De aqui que los oolitosy los
fragmentos de concha ﬁermanezCan sin trituraci6n o deformacién en cali

zas micriticas aunque el carbonato original haya sufrido significante
compactacibn.

Se han hecho intentos para cuantificar la compactac16n en grainstones,
Los efectos pr1nc1pa1es medibles en la compactacifn de arenas carboni
ticas son dos: 1) incremento en el porcentaJe del volumen de granos, -
comﬁarado con el sedimento original no combactado y 2) incremento en

la proxlmldad de los granos como reflejo del incremento del ntmero de
granos por unidad de'volumen, 1los cuales tienen contactos entre si. Se
han propuesto varlos fndices para medir la compactac16n El indice de
densidad de empaque ('Coogan, 1970}, el Indice de empaque ( Mason, 1951)
y el indice de compactaC16n (ﬁCoogan 1970 ). Sin embargo, no se cono-
cen resultados concluyentes a este resPecto.
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VIII. DIAGENESIS ISOQUIMICA: NEOMORFISMO

1. Procesos Neombrficos.

Folk (1965) propuso el término neomorfismo para abarcar todas las trans
formaciones de un mineral a unpolimorfo, sin incluir los minerales for-
mados en el relleno de poros. En su definicidén la condicién es que los

nuevos cristales tengan alguna variaci6n en cuanto a forma o tamafio con
respecto a los preexistentes. De esta manera, los cristales mis antiguos
pueden haber sido consumidos gradualmente siendo ocupado su lugar simul-

tineamente por cristales nuevos del mismo mineral o por un polimorfo
( Figura 8.1).

De hecho, neomorfismo abarca a dos procesos £n sifu: (A) Transformacidn
polimdrfica y (B) Recristalizaci6n. El t€rmino es Gtil debido a que pue
de ser usado cuando cierta textura de carbonatos ha sido modificada in-
ditu, pero se desconoce si la transformacién polimdrfica, o la recrista
lizacién o ambas estuvieron involucradas. El uso de este término también
permité la utilizaci6én de 1la palabra recristalizaci6n para conservar el
sentido restringido de la misma, es decir, el proceso que afecta a una
especie mineral inalterable. '

El concepto de neamnorfismo es muy amplio e involucra a muchos procesos,
aunque algunos de ellos s6lo se han llevado a cabo parcialmente en la
diagénesis de carbonatos. Por ejemplo, no se conoce evidencia de que la
transformacidn polimbrfica en seco se haya efectuado en un dominio dia-
genético submetamdrfico. A continuacién se enlistan los procesos neomOr
ficos més importantes; se han incluido algunos que aparentemente no son
diagenéticos pero esto se debe a que no existe un profundo conocimiento
del alcance de la diagénesis: '
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Fig.8.1. Tipos y ejemplos dc ncomorfismo. L1 sombreado con

rayas indica la abundancia rclativa estimada. En el ncomor

fismo dcgradante el tamafio dc los cristales decrece, mien-

tras que cn ¢l ncomorfismo agradante puede scr porfiroide
o coulescivo. En el proceso de inversidén los parches de cal
cita se muestran reemplazando esquelctos de aragonita; cl

tamafio de los cristales pucde ser mas fino o mis grucso quc

los originales. En la recristalizacién tensionada los c¢ris-
tales ecunantes aparecen rcemplazando una fabrica original -
tensionada. In los lodos, la calcita gruesa (microcspatita)

estid en crccimiento coalescivo. (Tomado de Folk, 1965, p. 23)'




Transformaciones polimdrficas ( inversidn de Folk)

a) Transformaci6n seca, 4n 4{tu, de aragonita a calcita ( inver-
sibn en estado sd6lido). Desconocida en diagénesis de carbonatos.

b) Transformacidn seca, 4n 44{tu, de calcita a aragonita ( inversién
en estado s6lido). Desconocida en diagénésis de carbonatos.

c) Transformaci6én hGmeda, 4n &4itu, de aragonita a calcita. Com(in en
diagénesis de carbonatos.

d) Transformaci6n htmeda, 4n situ, de calcita a aragonita. Descono
cida en diagénesis de carbonatos.

Recristalizaci6n. ( La mineralogia permanece inalterable durante
la reacci6n, exceptuando la reaccifn calcita rica en magnesio —-
calcita baja en magnesio).

a) Recristalizaci6n ﬁrimaria, Seca, en estado s6lido, desconocida
en diagénesis de carbonatos; restringida a un ambiente metamdr-
fico ( recristalizacifn degradante de Folk).

b) Crecimiento de granos. Seco, en estado sblido. Desconocido en
diagénesis de carbonatos. Restringido a un ambiente metamdbrfico.
( Neomorfismo agradante de Folk).

c) Recristalizaci6n h(meda. Probablemente de importancia en diagé-
nesis de carbonatos, solamente en los estados tardios de neomQE
fismo agradante donde los cristales de calcita estan creciendo
a expensas de otros cristales de calcita, '

Neomorfismo agradante. Es el proceso por el cual un mosaico de car-
. . . S . . -
bonato finamente cristalino es reemplazado por un mosaico mis grue-
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so ( espitico). Es un proceso complejo que cambina a algunos de los
procesos in situ mencionados anteriormente, esto es, transformacio_
nes polimdrficas y recristalizacibn.

En la definici6n de Folk se excluye la disoluci6n ﬁasiVa y la pre
cipitacibn, sin embargo, ambos procesos estin inevitablemente in-
volucrados donde una micrita ﬁorosa es Teemﬁlazada ﬁor un espato
neomdrfico. '

i Este Gltimo témmino se emplea aqul para definir un espato que ha
sido formado ﬁor reemplazamiento in situ de un mosaico finamente
cristalino,

o e,

Como algunos de estos procesos ya se han visto en temas anteriores
y otros se verfn mis adelante, este capitulo se restringiré a la
recristalizacién y al crecimiento de espato neombrfico.

2.~ RECRISTALIZACION

1 3

1 Este proceso involucra a cualquier cambio de la textura de un mineral o
| sedimento monomineral. E1 mineral es el mismo antes y despu8s de la reac
cién. Pueden efectuarse tres posibles cambios involucrando: (1) Volumen

| del cristal, (2) Forma del cristal y (3) Orientacibn de la estructura
del cristal.

2.1. Recristalizacién Primaria

f
§
!,
]
|
17

Es un proceso en seco que actlia durante el reordenamiento de un 's6
3 ' lido cristalino deformado como ﬁodria ser una estructura cristali-
na que ha sido deformada plisticamente en frfo por curvamiento o
por doblamento, El mficleodel nuevo cristal sin tensién se forma
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en o cerca del contacto entre cristalés- tensjionados o en los pla-
nos de deslizamiento. Estos nuevos cristales crecen hasta que el
antiguo mosaico cristalino ha sido reemﬁlazado por un nuevo mosai-
co relativamente libre de esfuerzos con un tamafio de grano casi
uniforme.

Voll (1960, p. 517) encontr§ en sus observaciones microscﬁﬁicas
parches de calcita micritica en crinoiedos columnares de una cali-
za britdnica. Estos fueron atribuidos a recristalizacién primaria
ya que los esqueletos de equinodermos contienen comGinmente algo de
micrita que pudo haberse infiltrado en los ﬁoros como un sedimento,
o haber sido precipitada en los poros como cemento de grano fino,
o bien haber evolucionado ﬁor~micritizac16n de las algas. Debido

a tantas hipdtesis sdlo es ﬁosible concluir que la micrita en los
granos de equinodermos ha crecido por recristalizacibn érimaria si
estd restringida a la ﬁroximidad de 1fmites intercristalinos o pla
nos de deslizamiento o a éartes'fuertémente deformadas de un cris-
tal ( como en mirmoles)., Folk\(i1965; p. 23) denomina a la recris
talizacién ﬁrimaria como recristalizacién degradante.

La recristalizacifn primaria que cuenta con suficiente evidencia

es por ejemplo de la Cadena Armoricana al SE de Eire en donde la
textura caracteristica se ha observado tanto en calizas fuertemen-
te deformadas como débilmente deformadas ( consideradas comfinmente
como no deformadas). Cerca de un 80% de la caliza mencionada pare-
ce haber sido recristalizada a un mosaico de calcita con tamafios
entre 5 y 15 micras, sensiblemente menores al tamafio original. Este
mosaico tiene, bor ejemplo, crinoideos columnares reem?lazados,“eg‘
tre otros, '

La razbn para concluir que el crecimiento del nuevo mosaico en ta-
mafio de micras es el resultado de recristalizacidn primaria, es que
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7 dicho mosaico estd alineado a lo iargo de fracturas de cizalla den-
i tro de grandes cristales de calcita que estin deformados y entre
: los contactos de maclas laminares, De acuerdo con Wardliaw ( 1962;
en Bathurst, op cit, p 478 ) el mosaico ha reemplazado a los cri
noideos columnares por lo #ual puede decirse que un gran cristal
ha sido reenﬁlazado por otros més pequefios debido a la recristali-
zacién. Es conveniente aclarar que la ﬁresencia de micrita o micro

espatita dentro de un cristal esquelético no es bor si mismo evi-
dencia suficiente de recristalizacidn por disminucién de grano pues
to que es necesario demostrar primero que la calcita finamente
cristalina ( supuestamente secundaria) no ha sido depositada como
sedimento o como ﬁroducto de micritizacidn de algas. Asi mismo se

. \ . . ) 3
debe comprobar que los cristales preexistentes fueron verdaderamen E
te mds grandes que sus reemplazantes También es importante tomar
en cuenta el tamafio normal original de los cristales del esqueleto,

especialmente en algas coralinas las cuales supuestamente sufrie~

ron disminucién de grano:.
» 2.2.Crecimiento de Grano, _ 1

Se refiere a un estado de cristalizaci6n que sigue a la consumacibn i
de la recristalizacién primaria en que algunos nuevos cristales no
tensionados continfian creciendo a expensas de sus vecinos. Este pro
ceso se realiza en'seco, en estado sdlido.

Este témmino fue introducido para describir la conocida alteracibn

de micrita a espatita. Segln Bathurst ('oﬁ. cit.) el crecimiento

de grano no se realiza como proceso seco ya que casi siempre exis-
te demasiada agua ( la cual juega un papel importante). Ademis, el
desarrollo de aparentes caras cristalinas en los nuevos cristales

secundarios no corresponde a un proceso seco ya que los bordes de
é éstas estin bien definidos y no tienen limites cristalinos curvea-
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dos que son caracteristicos del proceso en seco. Por Gltimo , es
te autor remarca que el crecimiento en seco corresponde al 4mbi

to del metamorfismo y no al de petrologia sedimentaria.
2.3. Recristalizaci6n Himeda.

Existen texturas carboniticas que demuestran ser el producto de
cambios diagenéticos sin cambios en la mineralogia lo que pa-
rece ser raro. Sin embargo, en los estados tardios de crecimien
to de espato neombérfico se ha observado un crecimiento de calci
ta a expensas de calcita durante la m1grac16n confinada en un
mosaico de calcita. Las texturas de calcita prlmarla en los es-
queletos son particularmente estables durante la diagénesis y
la mayoria de los cambios texturales tienen un elemento impor-
tante de transformacién ﬁolim&rfica. También es obvio que muchos
cambios diagenéticos en sedimentos carbondticos involucran al-
gln intercambio de iones N@Z* ( u otros )”y-seria aventurado
atribuir estos cambios a un simple proceso.

3. NEQMORFISMO AGRADANTE: CRECIMIENTO DE ESPATO NEOMORFICO

El neomorfismo agradante es el ﬁroceso ﬁor el cual los mosaicos de cris
tales mids finos son reemblazados por cristales mds grandes del mismo'ng;
neral o su polimorfo, 4n situ, es decir, sin la formacifn intermedia de
' porosidad visible. El proceso incluye la alteracién diagenética comin
de micrita o textura esquelética del tamafio de micras a calcita espdti-
ca. El término " neomorfismo agradante' se utilizaréd para cualquier
reemplazamiento espétlco de un mosaico cristalino, cualqu1era que sea
su indole. De acuerdo con Cullis Y Schlanger el crecimiento neomdrfico
de espato se inicia en el sedimento parc1a1mente consolidado. En conse-
cuencia, el proceso no es solamente de recristalizacibn sino que invélu
cra también en sus estados prlmarlos la transformaci6n hfmeda de arago
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nita a calcita y alguna disolucibn-precipitacién pasiva.

El cambio diagenético visible mis relevante que tiene lugar en la evolu
cibn de una caliza es el incremento en el contenido de espatita, Este
incremento se concibe como un broceso de crecimiento de espato secunda
rio por reemplazamiento,{n $ifu, de CaCo, preexistente del tamafio de mi
cras sin la formacifn de cavidades ﬁasivas. La calcita del tamafio de mi
cras puede provenir entre otros de lodos de aragonita acicular, de las
paredes o caparazones de moluscos o foraminiferos, de una micrita com-
puesta de una mezcla de fases de carbonatos s6lidos o de cualquier otra
textura del tamafio de micras. El ﬁroceso de neomorfismo es mejor cono-
cido en calizas del carbonifero en donde se ha observado a calcita se-
cundaria reemplazando directamente a las texturas brimarias del tamafio
de micra$,por otra parte, la relacibn entre el tamafio de los cristales
primarjios y el crecimiento de esﬁatita neombrfica en calizas cenozoicas
no se conoce en detalle fero se analizard a continuacién.

3.1. Texturas de esﬁatita,neomérfica

Ciertos mosaicos de cristales de calcita del tamafio de micras, an-
teriormente continuos, estén ahora interrumbidos tanto por calcita
espitica ( del tamafio decimicra-centimicra), o por un borde sinta-
xial sobre esqueletbs.huésﬁedes tales como granos de equinodermos
0 braquiééodos. El materjal original del tamafio de micras incluye
carbonato no consolidado como ooze, peloides, paredes de foramini-

feros, moluscos, algas calcdreas,oolitos y otros materiales de cris
tales micriticos.

3.2, Texturas de calcita esp&tica.

Las texturas conocidas de espato neomdrfico listadas a continuacién .

estdn basadas brinciﬁa]mente en estudios de calizas carboniferas y
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otras pre-terciarias.

1)

2)

Difmetro de los cristales ( méximo aﬁarente en seccién delgada).
Los rangos varian arriba de 4 micras. Son commes los didmetros
de 50 a 100 micras aunque existen diimetros mayores.

El contacto entre material inalterado ( de tamafio de micras ) y

- espato secundario es generalmente abrupto, pero también puede

3)

4)

ser tan gradual que el 1imite entre los cristales grandes y fi-

nos es imposible de definir.

El tamafio de los cristales en el espato varia irregular y aisla
damente de lugar a lugar. En esto se diferencia del cambio vec-
torial regular del tamafio de los cristales en cementos y del ta
mafio relativamente uniforme, bien seleccionado, del cemento anu
lar. Los porfirotopos son exceﬁcionales, sin embargo, es posi-
ble hablar de un esﬁato neomdrfico ﬁorfiroide o de un espato
neombrfico equigranular ( Figura 8.4].

Estructura radial fibrosa. En algunas calizas britfnicas existe
un arreglo aparente de formas cristalinas radiales o fibrosas,
como masas estelares subesféricas de espato que ocurren libre-
mente diseminadas en ciertas seudobrechas,y que no deben ser
confundidas con algas calcéreas.

a) E1 centro de cada masa estelar consiste de microespato equi-
 granular de tamafio de decimicras,

b) La masa central estd rodeada bor cristales elongados méds gran
des con sus ejes mayores radialmente distribuidos.

c) Muchos de los cristales elongados se agudizan hacia el centro
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de la estructura estelada, Ld‘apariencia general es de una esfe

rulita poco desarrollada con un nficleo de un mosaico equigranu
lar,

5) Los contactos inteigranulares en las espatitas britinicas varian
- de " curveados a ondulantes. Los contactos planos ( tipicos del
cemento) son poco comunes. En la estructura estelada los con-
tactos intercristalinos son comfinmente planos. ( figura 8.2)

A

Fig.8.2, Parches relictos de micrita ( punteada) en espatita
neombérfica. Dibujada de 1a imagen de un microproyec
tor. Caliza carbonifera, Igleton, Yorkshire. ( Toma
do de Bathurst, 1971, p. 485).

6) Embahiamientos, Algunos cristales grandes en las mirgenes de

las masas espiticas, embahfan a la micrita detritica adyacente.
B Muchos de estos embahiamientos son de lados aplanados ( denta-
| dos]), Comnmente aéarecen vestigios de mosaico ( de 0-10 micras)

como hilillos o madejas en el espato. A veces las conchas de fo




raminiferos y otros f8siles han sido tan sustituidas por espato
que sblo aparecen vestigios aislados de conchas, No obstante,
esas partes aisladas conservan su orientacifn original, En gene-~
ral, el esbato neomdrfico atraviesa texturas mis antiguas, atin
teniendo la forma de vetillas.

7) Vestigios flotantes: materiales ( de 0 a 10 micras) como manchas
de micrita, paredes esqueléticas, peloides, etc, estén totalmen-
te rodeados - en tres dimensiones - por espato. El reconocimien-
to de los granos flotantes es dificil debido a que sus formas son
muy variables ( figura 3],

et | A

Figura 8.3, Siluetas de granos arenosos esqueléticos en contac
to tridimensional, Preparada por esparcimiento so
bre un medio fundido. Dibujada de la imagen de un
microproyector ( Tomado de Bathurst, 1971,p.485).

8) Calcitizaci6n de conchas de moluscos. En algunas calizas cenozoi
cas las estructuras esqueléticas originalmente compuestas de ara
gonita o calcita alta en maghesio, de 0-a 10 micras) estén atra-
vesadas o totalmente reemplazadas por espatita. Las caracteristi
cas de estas texturas son las siguientes:
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a) La pared de una concha del molusco estd ocupada parcial o to
talmente por un mosaico de espatita.

b) Los cristales de espato varian en di&metro aparente méximo
principalmente de 10 a 300 micras cuando son equiaxiales. Los

cristales elongados tienen en sus ejes mayores dimensiones de
mis de 500 micras.

c) Los cristales mids pequefios estin comfinmente, pero no invaria-
blemente, concentrados en las mirgenes de la pared de la con-
cha.

d) Los contactos intercristalinos son ondulantes, suavemente cur
veados o esporadicamente planos.

o e) Las juntas triples con un &ngulo igual a 180°( juntas enfacia-
les) son raras. )

: f) En muchas paredes de conchas rellenas con espato, aparece un
| arreglo lineal de inclusiones ( restos de matriz orgénica)

‘e

cortando el mosaico de calcita a través de los limites inter-
cristalinos. Los arreglos lineales de limites intercristalinos
también ocurren. Estos patrones lineales semejan las paredes de
conchas de moluscos inalterados. Donde el espato ha reemplazado
4n &{tu la calcita radial-fibrosa de cavidades ooliticas que

pierden su matriz orgénica, no hay vestigios de esa textura en
el espato.

g) En algunas paredes de moluscos, el espato es pardo pélido y
pleocroico, lo que parece estar relacionado a inclusiones de
g materia organica residual,

§ : h) Algunos cristales de espato tienen extincién ondulante. Un
;3 cristal de 15Q micras de longitud puede tener un rango de &n-
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9)

10)

11)

gulo de extincifn de 1Q°. A yeces la extincifn ondulante estd
relacionada a 1a forma de la pared de la concha,

i) En algunas paredes los cristales tienen una elongacién pre

ferencial, perpendicular a las mirgenes de la pared.

j) Comfinmente, donde las conchas alteradas han sido rotas du-
rante la compactacidn, si se juntaran esas partes separa-
das formarian una estructura cristalina continua. Esto sig
nifica que el crecimiento del espato sucedid antes de la
fractura por compactacién,

Aragonita neombrfica en esqueletos aragoniticos. Algunas estruc
turas esqueléticas aragoniticas han sido reemplazadas por arago
nita espitica. Se ha informado que la aragonita primaria fue dis
torsionada en el proceso ( Tebbutt, 1967 en Bathurst, op. cit,
p. 489) y que los restos de la estructura primaria en el espato
neomorfico han sido rotados o desplazados de su posicidn origi-
nal. Por otra parte, donde los cristales grandes de aragonita
alcanzan la parte exterior de la pared, se extienden mas alla
de la superficie original,

Cuantificacién de juntas triples. Los moluscos calcitizados de
algunas calizas britdnicas muestran que pocas de las juntas tri
ples tienen un dngulo de 180°, Los porcentajes de juntas enfa
ciales para conchas de moluscos calcitizados y manchas espéti-
cas posteriores a la micrita varian de 3 a 5% ( en 7 muestras)

comparadas con el 30 a 73% para el cemento calcitico.

_Sobrecrecimientos sobre cristales del cemento. Se: ha mostrado

que el reemplazamiento de texturas esquel&ticas ( de 0 a 10 mi-

cras) por espatita sucede tanto en biomicritas como en biospati
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tas. En algunas calizas, los c}istales del cemento espdtico se
extienden sintaxialmente hasta la textura ( de Q a 10 micras)
de un aloquimico peloidal 0 una bared esquelética, Asi, un sim
ple cristal de espato puede tener un dobilé ofigen; 1a'parte
mis antigua pertenece al cemento y la parte mas joven al reem-
plazamiento neomdrfico de alguna textura pre«existente de tama
fio de micras.

12) Orden de reemplazamiento. Es aparente que unas texturas fueron
mds répidamente reemplazadas que otras. Bathurst propone un or
den ascendente de resistencia al reemﬁlazamiento y es como
sigue: micrita, peloides y algas calc8reas, foraminiferos y
colitos.Banner y Wood ( 1964 en Bathurst,op. cit, p. 490 ) pro
ponen una secuencia de reemplazamiento para un caso particular
de caliza fosilifera, en los microfdsiles.

3.3. Textura de hordes de calcita sintaxial

1) Resemblanza al borde de cemento. El crecimiento anular neomérfi_

co sintaxial se parece en su continuidad estructural con su

' huésped y en sus dimensiones con el centro anular sintaxial del
“4' que no es ficilmente distinguible. El huésped puede ser un gra-
-no de equinodermo, un cristal grande en la pared de un braqui6-

' podo o una concha de molusco calcitizado.
2) El borde sintaxial, o el aloquimico huésped donde no estdn bor-
§ deados localmente, estin en contacto con una matriz de micrita

preexistente ( a diferencia del borde cementado), o con otros
bordes y otros aloquimicos. Se debe tener cuidado para distin-
guir entre una matriz micritica prevborde y una micrita deposi-
tada internamente a través de un sistema de poros después del
crecimiento del borde del cemento.
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3) El1 borde puede atra&ésar la textura de una particula esqueléti-
ca, comnmente " embahfa" las superficies de peloides.

4) Margen sierra dentada, Este borde buede tener un margen exte-
rior de esa forma adoptando la forma de pequefias flechas apla-
nadas con las puntas de las mismas dirigidas hacia el eje C.

5) Bordes sobre las conchas calcitizadas. En algunas calizas los
cristales secundarios de espatita en las conchas pueden exten-
derse sintaxialmente dentro de la matriz micritica adyacente.

6) Cemento sintaxial con espato neombrfico. En las paredes de las
conchas de los moluscos calcitizados de algunas calizas, algu-
nos de los cristales espiticos en la pared son sintaxiales con
los cristales espéticos.del cemento adyacente.

3.4, Interpenetraci6n de las texturas de espato neomdrfico

El reeemplazamiento de texturas de cristales ( 0 - 10 - micras ) de
aragonita y calcita, £n s.iftu, por cristales de espatita con tamafios
de decimicras a rcentimicras se conoce en calizas de muchas edades,
desde el Paleozoico hasta el Reciente. Estas calizas han sido mds o
menos cambiadas desde sedimentos carbonidticos originalmente no con-
solidados ( suponiendo una mezcla de aragonita y una variedad de
calcitas magnesianas) inmersos en el agua de mar, a una textura de
calcita baja en magnesio con porosidad entre 1 y 3 porciento. El
reemplazamiento ha tenido tres etapas: 1) parches de reemplazamien-
to espitico de micrita detritica, 2) reemplazamiento espitico de
texturas esqueléticas tales como las paredes de moluscos o foramini
feros " y 3) reemplazamiento de micrita detritica por crecimiento de
cristales sintaxiales hacia afuera en las paredes de aloquimico, por
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ejemplo, el crecimiento sintaxial de crinoideos columnares y el
crecimiento sintaxial de espatita neombrfica en las paredes de con
chas de moluscos.

Es necesario prestar atencifn en los siguientes aspectos: reempla
zamiento ¢n siku alargamlento de los cristales, d1501uc16nrprec1
p1tac16n transformac16n pollmorflca m1grac1on de peliculas de -
soluc16n ( contactos 1nIercrlsta11nos hﬁmedos) la direccibn de

crecimiento del cristal y la relativa inestabilidad de diferentes
texturas carbondticas de tamafio de 0 - 10 micras. No obstante, es

importante recordar que prlmero hay que distinguir el espato neo-
morfico del cemento,

Evidencias de reemplazamiento {1 44ifu. Algunos criterios que pue-
den tomarse en cuenta, con cierta reserva, son los siguientes:
distribucién irregular de tamafio de cristales, escasez de limites
planos intercristalinos y bajo ﬁorcentaje de juntas enfaciales en
tre juntas triples. Sin embargo, existen algunas excepciones a es
tas evidencias: por ejemﬁlo, en algunas conchas de moluscos reem-
plazadas ﬁor espatita hay una cierta regularidad en el incremento
del tamafio de los cristales al alejarse de las superficies de las
conchas, pero debido a que el mosaico espﬁtico estd comnmente
truncado bor 1fneas de inclusiones o 1fnea de 1fmites de cristales
no hay duda del caricter neomérfico del espato.'La mayor frecuencia
de limites planos intercristalinos en algunas paredes de conchas
calcitizadas que en la espatita posmicrita se puede explicar por
la siguiente evidencia de reemplazamiento {n s{tu: en las estruc-
turas radial-fibrosa se pueden ver 1fmites planos'intercristali-
nos entre los cristales mayores pero estas estructuras, por otras
razonés, tienen un origen claro de reemblazamiento An situ. En con
junto con las manchas diseminadas de mosaico esbético,'las mismas

radial-fibrosas son comparables con los aloquimicos asociados,
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aunque ellas no tienen los contornos suavizados y erosionados de los
guijarros; en lugar de ellos poseen contornos bastante irregulares.To
das estas manchas diseminadas de espato atraviesan lo que parece ha-
ber sido una textura continua de carbonato detritico y contienen den-
tro de ellas mismas masas irregulares del mismo detrito, como pedazos
de biomicrita, bioespatita, etc. Las masas englobadas parecen estar
circundadas por espato en tres dimensiones y muestran varios grados
de combinacién con los cristales de espato como si estuvieran parcial
mente alterados; tienen la apariencia de relictos. El borde del espa
to, donde sea que esté, en contacto con micrita puede ser sierra-dén
tado, una forma propia del crecimiento de cristales de espato a expen
sas de la micrita.

Los bordes sintaxiales con o sin mirgenes dentadas pueden ocurrir como
cementantes por ejemplo en crinoideos. Por tanto, es necesario preci-
sar si la micrita encerrada fue depositada antes o desphés del creci-
miento del borde. Es valido tomar como evidencia de sobrecrecimiento,
la presencia de puntas sintaxiales finas sobre granos de crinoideos;sin
embargo, la micrita pudo haber sido post-depfsito o mds joven que el
sobrecrecimiento. Si la caliza es un mudstone o un wackestone entonces
el sedimento ( la micrita ) fue depositado en un sélo episodio y el bor
de sintaxial puede haber sido un reemplazamiento, 4{r 4{fu, supuestamen
te post-depbsito. Si la caliza es un packstone, entonces el borde del
crecimiento sintaxial pudo haber precedido al paso de la micrita dentro
de la porosidad intergranular: asf, el borde pudo ser tanto cemento sin
taxial como reemplazamiento sintaxial de la micrita. Si este Gltimo ca
so es cierto serd necesario tomar en cuenta otra evidencia: si el relle
no de los poros con micrita entre los aloquimicos es incompleto, parti
cularmente si la matriz micritica estd geopetalmente distribuida, en-
tonces la probabilidad de que la micrita se haya filtrado dentro de la
calcarenita después de la depositacidn del aloquimico es muy alta.Por lo
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que los bordes 51ntax1ales asi obtenldos ser&n probablemente cemen
to. Evamy y Shearman C op c1t } notaron que no ocurre crecimien
to de cementante si la superf1c1e huéSped potencial estd cubierta
con micrita. Si 1a biomicrita estd pobremente seleccionada pero sin
ser fuertemente bimodal, aumenta 1a posibilidad de que el sedimen-
to haya sido de9051tado en un solo evento; en este caso es proba-
ble que el borde sintaxial sea un’reemplazamiento An 844u. También
existe la posibilidad de que la matriz micritica se haya introduci
do en el packstone posteriormente y sufrido un reemplazamiento 4n
s4tu por un borde sintaxial nucleado, por ejemplo como en un grano
de equinodermo. Esto se expllca en el capitulo de cementacitn. Fi-
nalmente, si el borde sintaxial atraviesa un objeto rigido tal co-
mo un grano esquelético, entonces ﬁudo haber sido reemplazamiento
in sdtu.

Se ha expuesto otra ﬁosibilidad ﬁara exblicar el crecimiento de bor
des sintaxiales denominada crecimiento desﬁlazante ( Folk, 1962, p.
557), 1a cual afin no ha tenido comprobaciones exitosas. Folk esta-
blecid que los cristales de calcita ( cemento) en el interior de
ostricodos, incluidos en lutita, crecieron hacia adentro a partir
de la suberficie interior de las valvas del ostricodo, desplazando
a la lutita ﬁor el empuje debido a que el mismo crecimiento de cal
cita fibrosa forz0 la separaci6én de conchas, algunas veces incremen
tando al doble al volumen de la caliza,

Es decir, la calcita espdtica, cred espacio para si misma empujando
hacia los lados al lodo carbonitico o a los aloquimicos circundan-
tes por la fuerza de crecimiento del Cfistal. Como se ha planteado,
Folk denominé a este ﬁroceso como ﬁrecipitaciﬁn desplazante consi-
deréndolo como un.ﬁroceso relativamente raro y utiliz6 la nomencla
tura que se muestra en la Tabla 8.1
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Tabla 81. C6digo de nomenclatura para calcita desplazante
" Nota: El mecanismo formativo es precipitacién desplazante (D)

Fundamento Forma de grano Término Simbolo
"Ecuante; sobre ntcleos Sobrecrecimiento mo-
monocristalinos nocristalinos -X D.E. * Om

desplazante.
Ecuante; sobre nficleos Sobrecrecimiento - - *
policristalinos ecuante -X desplazante D.E. 0
Sobrecrecimiento e ‘ '
Sintaxial (0) Hojoso; sobre nticleos Sobrecrecimiento (1) D.B. * 0
policristalinos . ... .. - hojoso -X desplazante ’ ’
Fibroso; sobre nficleos Sobrecrecimiento (1) D.F. * O
policristalinos . . . ... fibroso -X desplazante Tt
Corteza (C) Bcuante Corteza ecuante -X D.E. * C
orientadas fisica | -~ "~ cesp-azante .. '
mente sobre la su- - Corteza hojosa despla- *
perficie. Hojoso zante D.B. C
. Corteza fibrosa -X * ‘
Fibroso desplazante D.F C
Ecuante D.E. *
OilentadaS’al Hojoso (Posibilidades raras) D.B. *
zar
Fibroso D.F. *
* Agregue el nGmero del tamafio cristalino. Por ej. D.BaC, D.E.40
x Agregue el término del tamafio cristalino. Por ej. Corteza hojosa gruesa
desplazante, sobrecrecimiento fibroso fino desplazante.
1 Unicamente los tipos comunes
Tomado de Folk, 1981, p. 43
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Algunos argumentos'desacordes con éste proceso son los siguientes:
1) El crecimiento de bordes requiere de una fuente adicional de
CaCO3 La fuente 'més pr6x1ma para el crecimiento del borde es la
micrita adyacente por lo cual dicho crec1m1ento en lugar de despla
zar a la micrita la disolveria. 2) El prlmer efecto de la exposi-
cién al agua dulce de un sedimento carbonédtico multifase es la pre
cipitacifn de cementante suficiente ﬁara ﬁroducir una estructura
rigida. 3) Algunos bordes sintaxiales atraviesan estructuras esque
16ticas y el contacto entre el f6sil y el borde es plano; esto su-
giere mas bien un reemﬁlazgmiento in 8itu que un relleno de una
fractura ﬁor un cementante, las shperficies rotas no son normalmen

te planas, el crecimiento de las caras crlstallnas si produce esos
planos. '

Generalmente, en algunas callzas la ex1stenc1a de todos los esta-
dos de reemplazamiento espétlco, desde el apenas perceptlble hasta
el completo, nunca esté acompafiada de cav1dades visibles, siendo
estas incompatibles con el reemplazamiento por disolucidn y la pre
c1p1tac16n del cemento de calcita. Esto sflo puade exp11carse por
neomorfismo in 44ifu. Otra eyvidencia para reemplazamiento in situ de
conchas de moluscos es la presencia de relictos de estructura lami
nar que ocurren como lineas de inclusiones que atraviesan la textu
ra de la calcita espética Asimismo, otros autores han sefialado

que el mosaico espétlco secundario es comlinmente rico en inclusio-

"nes o pardo. Esta coloracibn puede ser el resultado de un residuo

dejado por la estructura esquel&tica pr1mar1a, pero la presencia

de inclusiones no es necesariamente un criterio infalible de reem-
plazamiento in 4{fu, ya que cementantes claramente identificados
contienen inclusiones, especialmente la primera generacidn de cemen
tante,

Evidencias ﬁara agrandamiento de un cristal. Donde ha sido posible
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determinar el tamafio original de los cristales, se ha visto que el
tamafio de los cristales de reemélazamiento es mayor exceptuando

los cristales de recristalizaci6n primaria. Ademds, el mosaico equi
granular secundario es mis desordenado geométricamente que la tex-
tura esquelética primaria intrincadamente organizada. Afin cuando el
mosaico secundario sea micrita ( 0.5 a 4,5 micras ) es mis grueso
que el mosaico.ﬁrimario,

Evidencias ﬁara disolucifn- preciﬁitacién: Se trata de evidencias
indirectas. Bathurst exﬁlica este ﬁroceso como una reaccién htmeda
?or la existencia de 1fmites ﬁlanos entre mosaicos espiticos y mi-
crita o en las conchas de moluscos calcitizados. Los bordes curvea
dos corresponden a reacciones en estado s6lido, seco.

Evidencias para transformacién polimérfica: El neomorfismo agradan
te ha producido esﬁatita donde el material original fue aragonita
(q-10 -~ mlcras ) fendmeno que se ha observado en los reemplaza-
mientos por espatlta en conchas de moluscos en rocas de muchas eda
des. En consecuencia, la transformacién de aragonita en espatita
puede ser incluida en el &mbito de neomor£ismo agradante.

Argumentos para la migraci6n de peliculas de solucién: Si el proce

so de neomorfismo es hfmedo entonces debif haber existido un siste

ma de cavidades con soluc16n Ademés si cada cristal de un mosaico

espitico ha crecido a part1r de un cristal pequefio sus superficies

debieron estar en contacto con alguna solucibn acuosa.

El sistema de cavidades pudo haber estado situado entre paredes se

paradas una de otra por distancias. moleculares, asi, cualquier agua
-residual pudo haber residido dentro de ese contacto intercristali~

no y en ese espacio solamente es posible el movimiento por difusifn
( Heling, 1968),
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El agua intercristalina antes descirta es llamada pelicula de diso
lucién, . Dentro de este tipo de contactos intercristalinos la agi-
tacifn temmal y otro tipo de vibraciones at@micas aseguran un in-
tercambio continuo de iones entre dos estructuras. Donde el inter-
cambio fue desigual uncristal creceri a exﬁensas de otro por un pro
ceso de migracién-hfimeda confinada. |

Razones de la inestabilidad de texturas finas ( 0 a 10 micras). Es
tas razones se tratan en el tema de ambientes diagenéticos en tér-
minos de la supersolubllldad mayor dens1dad de bordes y acufiamien
tos, tensiones causadas por abrasi6n y la presenc1a de fases mas
solubles de aragonita y calcita rica en magnesio,

Los procesos de neoformismo agradante.

Bathurst ( op. cit, p. 499 ) ha establecido una hipétesis para des
cribir los procesos de neamorfismo agradante en ambientes de agua
dulce eogenéticos. A ﬁartir del conocimiento de que los cristales
de espatita'aparecen en sedimentos carbondticos parcialmente liti
ficados. Esos cristales crecen hasta que la textura original es ‘to
talmente reemplazada por esbato y algunos de ellos continfian su cre
cimiento a expensas de otros hasta que el mosaico de calcita ( en
centimicras) ha evolucionado. Sin embargo, el estudio de los proce-
SOS no es muy‘brofundo ﬁorque los sedimentos estudiados han sido
analizados someramente desde el punto de vista del neomorfismo y
que las ladminas delgadas de tales sedimentos son diffciles de hacer.
la resruesta del sedimento carbonétlco al ataque del neomorfismo

no es muy conocida, No obstante no existe razén para eliminar la
multlmlneralogla la alta por051dad y la humedad. Asimismo, el neo
morfismo se sobrepone en tlempo ala 11t1f1caC16n de la micrita.

El desarrollo del neamorfismo agradante ﬁuede considerarse en tres
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etapas, aunque la evoluci®n de éstas es 1rregu1ar en tiempo y espa
cio en cualquier sedlmento carbonﬁtlco. Esas etapas son : (a) nu-
cleacitn, (b) estructura y (c) pe11cu1a de disolucidn. La existen-
cia de esas etapas se basa en el supuesto de que el crecimiento del
espato secundario empleza en un sedimento levemente consolidado y
finaliza despUés de la formacién de espato de centimicras, con po~
rosidad inferibr a 3 56 4%,

a) Etapa de nucleacidn,

En esta etapa se ﬁuede suponer que ciertos cristales de calcita
relativamente estables'emﬁiezan a crecer a expensas de otros.
Los cristales de calcita que ﬁueden actuar como nficleo para el
neomorfismo son: detrito original ( fragmentos fésiles) o espa-
tita secundaria formada por calcitizacién ( neomorfismo prima-
rio), moluscos de conchas o; en menor escala, agujas de aragoni
ta. Las razones para suponer que el crecimiento sucede en un n
cleo preexistente se dan en el capitulo de cementaci6n . La es-
tabilidad relativa de los cristales ﬁgede depender de la minera
logla del contenido de MgCO tamajio, forma, tensién causada
por abrasion y dlstrlbUC16n de una pelicula orgdnica, entre
otros factores. Se asume que el sedimento sujeto a nucleacién
estd suficientemenfe cementado para estar rigido dentro de un
boro en el cual se lleva a cabo la ﬁrecipitacién El primer re-
sultado visible de 1la exp051c16n de un sedimento carbondtico al
agua dulce es la apar1c16n de un prec1p1tado de cemento de cal-
cita baja en magnesio, causando una cohesidn de los granos. El
desarrollo rdpido de una estructura es la consecuencia directa
de 1la comﬁosicién multifase inestable del sedimento. Con lo cual
este e altamente ﬁoroso Y f_)ermeable.

Las fuentes del carbonato para el crecimiento de la calcita es
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probable que sean: cristales digugltqs localmente y CaCO; exter
no llevado por el flujo de fluidos, El crecimiento de los cris-
tales de calcita tendra lugar por prec1p1tac16n51ntaxu£1parC1a1
mente en cavidades p351vas ( poros primarios y secundarios asi
como huecos de disolucifn) y‘parC1a1mente en la pelicula de so-

‘lucitn existente en contactos intercristalinos, causando migra-

cibn confinada hfmeda, El1 material reemplazado, del tamafio de
micras, es aragonitico y calcitico.

La seleccibén de ciertos cristales en lugar de otros para ser los
nficleos de espat1ta neom6rf1ca esta relac1onada seguramente a
un neomorfismo selectivo como el descrito por la escala de sus-
cept1b111dad de Bathurst. Dicha escala indica que la estabili-
dad se incrementa con el grado de ordenamiento de la textura
cristalina. Esta a su vez ﬁuede influir en el acceso de agua
dentro de los limites intercristalinos. En bruebas realizadas en
ejemplares de Rotalina se vio que la calcita baja en magnesio es
mds estable que la rica en ese elemento,

Etaba estructural.

Cuando los cristales de calcita crecen en nfmero suficiente has
ta encontrarse entre ellos, forman una estructura rigida de es-
pato neomdrfico el que es mecénicamente independiente de otros
camponentes residuales de la caliza. En esta etapa la porosidad
pasiva y la permeab111dad se reducen y el papel de la pelicula
de solucibn, en los contactos intercristalinos, es correspondien
temente incrementado, Este estado puede no ser tan transitorio -
como es de esﬁerarse debido a que el crecimiento de los crista-
les de calcita es mucho mis lento y depende mis bien del incre-
mento del trasborte de iones bor difusi6n que'del flujo de flui
dos, ’
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c) Etapa de la pelicula de solucifin,

Se alcanza eventualmente este estado cuando la roca es calcita
espética pura, la ﬁorosidad es de 1-2% en las peliculas de so~
lucifn de los contactos intercristalinos y la porosidad es me-
nor que un milidarcy. El espato continfia creciendo a expensas
de sus vecinos ﬁor la migracidn confinada hGmeda y la difusidn
de ca?* y‘COZ" ( o HCO; ) de una estructura a otra a través
de la pelicula de solucidn. Bausch ( 1968 en Bathurst, op. cit,
pg 501) mostrd que un contenido de minerales arcillosos mayor
a 2% en algunas calizas inhibe este broceso. En esta etapa de
neomorfismo el proceso es recristalizacién htmeda mientras que
en las ﬁrimeras estin involucrados otros procesos, es decir,
disolucidn»ﬁreciﬁitacién ( ﬁasiva), transformacién hfimeda de
aragonita a calcita e intercambio de M’gz+ de calcitas altamen-
te magnesianas con Ca2+ en la solucién del poro.

Es esencial tratar de estimar la imﬁortancia cuantitativa de la
migracién confinada himeda én el desarrollo de un mosaico de
calcita de tamafio de centimicras. ¢ Cuinto neomorfismo agradan
te es resultado de disolucién—ﬁreciﬁitacién via pelicula de so
lucibn? Desbués de todo, este es el proceso que estd normalmen
te implicado en el uso del término 4# &4tu en conexién con la
textura neomérfica. Es evidente que el proceso variard de
acuerdo a 1a densidad inicial de nucleacién. De esta forma,
cuando los nficleos de calcita forman una textura porfirotépica,
prevalecera la formacion de un mosaico espético ( neomorfismo
porfiroide de Folk) y los porfirotopos de calcita aparecerén
embebidos en un residuo notablemente mis fino de carbonato de
tamafio de micras. Por el contrario, si la nucleacibn es relati-
yamente densa; el agrandamiento de cristales produciré contac-

tos entre si y no se desarrollara textura porfirotépica ( neo-
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morfismo coalescivo de Folk ). . ( Yer figura 8,4),

NEOMORFISMO

PORFIROIDE

COALESCIVO

L 4

Fig. 8.4. La conversifn de. cristales pequefios a mis grandes puede ocu-
v rrir ya sea: 1) por ¢l crecimiento de unos pocos cristales
grandes en una masa estitica ( neomorfismo Porfiroide); a. 2)
por agrandamientos gradual: manteniéndose uniforme el tamafio
del grano durante el proceso ( neomorfismo coalescivo). Los
puntos finales no se distinguen.

Bathurst realiz6 una estimaci6n de la cantidad de crecimiento de
un cristal durante el estado de la pelfcula de solucién ( migracibn
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confinada htmeda) en unas calizas briténicas; los resultados a que
1legd son: Los porfirotobosr son raros en los &stados intermedios
preservados y por esta razdn. las distancias entre los centros de
los nfcleos de calcita no pueden haber excedido a 10 micras. Distan
cias mayores entre centros iniciales de cristales alargados de cal-
cita de una matriz micritica deberfan llevar a una textura porfiro-
tdpica. Estim8 que ﬁor el'tiemﬁo necesario para alcanzar un difme-
tro de los cristales de 15 micras, la textura budOv haber alcanzado
la etapa de pelicula de solucifn. Como los cristales de una éspati*
ta totalmente desarrollada tienen difmetros de 50 a 10Q micras es
claro que en t&rminos de incremento de volumen, de 97 a 99% o mis,
el' crecimiento de espato neombrfico tuvo que haber sucedido durante
el estado de pelicula de solucibn, como resultado de migracién con-
finada hfimeda. | |

Etapas fosilizadas, Es de suma imﬁortancia no confundir los estados
intermedios fosilizados de neomorfismo con las etapas mismas. En ca
lizas diagen&ticamente inmaduras; la textura y mineralogia de una
micrita inalterada ﬁueden indicar la condicifn normal prevaleciente
mientras el neomorfismo estd activo. Sin embargo, en calizas diage-
néticamente maduras' las cuales tienen ca1c1ta baja en magnesio, la
micrita presente puede ser diferente de su precursor mineralégicamen
te heterogénéo el cual existid cuando el neomorfismo estaba actuan-
do. En otras palabras, cuando se observan manchas de espato secunda
rio bajo en magnesio asociado con micrita residual baja en magne-
sio, no se puede pensar que el esbato sea recristalizaci6én de la mi-
crita sino que es un producto neomdrfico de un material que ya no
existe, y que la micrita original ('mas flnamente cristalina, mas po
rosa y~m1nera16g1camente heterogénea) ha sido cambiada a calcita ba
ja en magnesio con por051dad entre 1 y 2%, Esta es otra forma de de
cir que el neomorfismo probablemente ocurre en algunas rocas duran-
te la litificacibn,
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3.6 Litificacidn y neomorfismo

La litificacidn de la micrita y el crecimiento de espato neomdrfi
co producen, entre ambos, un rango de texturas de calcita las cua
les una vez que evolucionan, parecen resistir fuertemente cualquier
~cambio diagenético posterior. Estas se han clasificado arbitraria-
mente en micrita ( 0.5-4 micras), microespatita ( 5-50 micras ) y
pseudoespatita (50-100 micras). (Véase apéndice).

Una explicacibn acerca de la resistencia al cambio diagenético radi
ca en que parece probable que la accifn del neomorfismo depende del
aporte de cristales inestables (aragonita o calcita altamente magne
sianas o muy solubles). Tan pronto coamo es alcanzada la litificacidn,
cuando- la caliza es précticamente calcita pura baja en magnesio con
porosidad limitada a pelicula de solucidn, entonces el aporte de
~cristales inestables ya no existe, con lo cual el desarrollo de tex-
turas neomorficas estaria ligado al desarrollo de litificacidn. Por
tanto entre mis retardada sea la litificacidn habra mis tiempo para
que proceda el neomorfismo. A este respecto la litificacidn retarda
da solamente es posible cuando los nficleos de los espatos neom6rfi-
cos estdn separados, explicédndose asi que porciones de micrita par-
cialmente litificada puedan persistir entre los porfirotopos neombr
ficos durante periodos prolongados. La pseudoespatita puede represen
tar la litificacién méas retardada asi como una separacidn mas espa-
ciada de los nficleos. Por su parte la microespatita y la micrita
muestran menores retardos asi como un espaciamiento entre los nG-
cleos mis cerrados consecutivamente. Claro esti, esta hipStesis no
debe tomarse a pie juntillas hasta que pueda ser probada a la luz de
otros datos. Por otra parte, la presencia de porfirotopos en calizas
afectadas por neomorfismo no es tan rara como pudiéra pensarse; in-
clusive, algunas'estructuras fibro-radiales representan un tipo de
neomorfismo porfirotdpico en que los grandes cristales fibro-radia-
les han continuado creciendo a expensas de la micrita que los rodea.
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3.7. Criterios texturales para la espatita neomdrfica.

La distinci6n en seccién delgada entre mosaico espitico de calcita
formada por cementacidn y por neomorfismo agradante es a veces muy
dificil. Para resolver este problema es bueno emplear tantos crite

rios como sean posibles ya que en muchos casos todos apuntan hacia

una misma direccidén que es la que se busca. Tomar uno solo para la
interpretacién de una textura puede conducir a juicios errdneos, i
por ejemplo, los limites entre los planos intercristalinos, cambios b

vectoriales en el tamafio.de grano,.anillos sintaxiales etc. Fl ori-

gen neomdrfico de un cristal serd probable sélo si no existen 1imi ;
tes cristalinos rectos, si el tamafio se incrementa en todas direc- 2
ciones a partir de un punto, si los bordes sintaxiales estfin en un
mudstone o un wackestone y si se cumplen otros criterios por el es
tilo. La posibilidad de un origen neomdrfico puede interpretarse
como alta si las juntas enfaciales son menos del 5% de todas las jun

tas triples.

Por otra parte, Folk establece una nomenclatura para calcita neomdr-
fica que difiere en cierto grado de la estipulada por Bathurst; es-

ta nomenclatura se resume en la Tabla No. 8.2.

Otros criterios petrogrdficos pueden consultarse en el dpendice de

estas notas.
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TABLA&Z. CODIGO DE NOMENCLATURA PARA CALCITA NEOMORFICA | }

Calcita hojosa

MECANISMO | FUNDAMENTO FORMA DE GRANO TERMINO SIMBOLO "TERMINO DE )
FORMATICO " BATHURST (1958
Y ORME Y BROWN
. (1963)
Ecuante; nGcleos Sobrecrecimiento ]
monocristalinos - monocristalinos | N.E. * Om | Borde de reemplaza -
. -X neomSrfico miento sintaxial
Ezbgﬁggﬂe?: * Ecuante; sobre Scbrecrecimiento ]
6oticamente - - | ndcleos policris ecuante -X N.E. * 0 o
pticamen talinos neombrfico : "
orientado por 00 ]
- los nficleos (0) | Mojoso; sobre nG- Sobrecrecimiento _ eh i
zZ cleos policrista- hojoso -X neomSr | N.E. * 0 on ;
- linos. fico. g .
© Fibroso; sobre - Sobrecrecimiento oy
" ntcleos policris fibroso -X neo- | N.E. * 0 H O
:,; talinos. - morfico. ::'5
= Cortezas orien Ecuante Corteza ecuante N.E. * C v%
° 8 tadas ffsica-- ‘ -X neomSrfica a -§ .
N s mente pero no
2| § | orientadas 6p- | "oI% "X neomsréica. | N.B. * C 35
= N ticamente por = frge]
Z g el nicleo (C) Fibroso Corteza fibrosa |y a o8
o o ' -X neomSrfica il N
w H 4-31 | x-microes : 8=
=1 o, S | N.E... LA
v = /M | patita ST 23NN ]
8 | 2 Ecuante > 3T x-seudoes |y g b
o " /| patita c 37 o
s Q 4-371 1 x-microes ~o
o £ o M |patitaho | N.B.,g o=
+ =} Hoi Josa 0o
'3 3 Josa > 31 | x-seudo '::5
- 0 M |espatita N.B. 3-7 80
® = .| hojosa o™
o o s < s . Vo
2 iy Fibrosa; sin orien Calcita fibrosa, =o.
1) tacién. sin orientaci6n | N.F. * @
£ x-_neomSrfica £
- Fibrosa; sin orien- Calcita esferu-
g tacitn, : 1ftica, fibrosa |N.F. * S
g x-neomrfica
o Ecuante’ Calcita -X de
" : neomorfismo Nd.E*
g degradante
[+
Q
=
i
m

[V}

v R -X de neomor-- N

£ Hojoso fismo degradan Nd.B

-g te.

5 Calcita fibrosa

& Fibroso . -X de neomorfis | Nd.F*
mo_degradante,

** Identificada por Bathurst (1958,1959) y Baneakee (1959) como borde de cemento de limolita calcitizada

* Agregue el nGmero del tamafio cristalino Por e). N.F.¢C, N.E.ZO

X- Agregue el término del tamafio éristalino Por e). sobrécrecimiento hojoso (cristalino) grueso, neomSrfico
(Tomado de Folk, 1981, p. 45).
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"IX. DIAGENESIS ALOQUIMICA: DOLOMITIZACION

1.- INTRODUCCION

La diagénesis de las rocas carbonatadas es el resultado de procesos co-
mo compactacibn, solucibn, cementacitn y reemplazamiento. La mayoria

de las rocas conservan los efectos de varios de estos procesos que ac-
tuaron ya sea simultinea o secuencialmente. Para algunos, la diagénesis
es solamente una respuesta fisica a un cambio quimico y es esencialmen-
te independiente del ambiente quimico. En este contexto, la dolaomitiza-
cién puede considerarse dentro dé los procesos de reemplazamiento, aun-
que cxisten severas dudas acerca de su origen. El misterio de la dolomi
tizacibn se ha visto realzado por el hecho de que tanto el mineral como
la roca estén presentes en partes importantes del registro geolbgico.
El estudio de este problema ha sido estimulado porque debido a que 1la
dolomitizacién genera una roca carbonatada con caracteristicas capilares
importantes, la roca resultante es del tipo almacenadora de hidrocarbu-
ros. Se han propuesto algunas teorias y se ha recalcado en las asocia-
ciones mis comunes de la dolomita con las evaporitas, que son bastante
frecuentes. No obstante, la soluci6n final del problema debe esperar a
los resultados de los estudios de dolomitas recientes que se estén for-
mando junto con el agua que ocasiona los cambios diagenéticos.

Hasta ahora esta bien establecido que la dolomita actual se forma en las
planicies de supramarea en climas 4ridos a semi-&ridos en asociacibn con
aguas que han sido evaporadas hasta el 1fmite en'que precipitan yeso. La
importancia genética de esta asociaci6n reside en el hecho de que el ye
so ocasiona un considerable incremento en la relaciobn Mg/Ca en el agua,
favoreciendo el reemplazamiento de minerales de CaCO3 por dolomita y,
posiblemente, el crecimiento libre de cementante dolomitico. Ahora, si
la permeabilidad del sedimento es alta, entonces la capa de agua mas pe-
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sada se hundlr& y se pondra en contacto con los sedimentos o la roca
del fondo, Por ello, es comﬁn la asocjaci6n de sedimentos de SUpramarea,
discontimuidades asociadas, evaporltas y~grandes paquetes de dolomias

o calizas dolomitizadas, todos ellos, genétlcamente relacionados,

Desde el punto de vista quimico un modelo de dolomitizacifn requiere del
profundo conocimiento de la estabilidad de la dolomita, En teoria, la
constante de equilibrio de la reacci6n de dolomitizacién puede obtener=
se de diferentes maneras: 1] del estudio de la interaccifn del equili- °
brio en el sistema calcita-dolomita-~ agua: 2) a ﬁartir de cdlculos ter-
modindmicos y 3) del estudio de la interaccifn de la calcita, dolomita
Yy agua en los sistemas naturales,

Los esfuerzos experimentales para determinar las relaciones de actividad
Ca/Mg en soluciones equilibradas de dolomita-~calcita han sido infructuo
sos, como lo han sido también los intentos por determinar el producto
de actividad de la dolomita a temperaturas menores a 200°C, La veloci-
dad de reacci6n de la dolomita en soluciones diluidas a iemﬁeraturas'n@i
nores a 100°C es tan lenta que muy~dificilmente se bodrﬁn obtener las
constantes de equilibrio necesarias para hacer su estequ1ametr1a en mé-
todos experlmentales directos.

Los cAlculos de constantes de equilibrio también han tenido dificulta-
des. Existe una gran disparidad entre las constantes de producto de ac-
tividad de la dolomita calculadas por diferentes autores, atribuidos al
efecto del grado de ordenamiento estructural del mineral.

El enfoque mas prometedor para la solucién del problema es a través de
estudios de campo de calcita, dolomita y agua coexistentes, como los rea
lizados por Johnson y Pyktowicz ( 1978, en Carpenter A. B, 1980, P,

111) quienes publlcaron las constantes de asociacifn estequ1ometr1ca del
NaCl$ KC1$ MgCl+ yCaCl+ . Estos datos sefialan qué los cationes en el
agua marina son mis afines al cloruro que a los sulfatos y bicarbonatos,
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Y que aproximadamente el 5Q% del calcie'y‘magnesio se asocian al cloru
ro en el agua marina, Estos datos deberén verificarse antes con los de
interacciones de carbonatos con aguas ricas en cloruro para que puedan
utilizarse en la determinaci6n de la estabilidad de la dolomita. Las me
jores condiciones del sistema roca-agua para conocer la estabilidad de
la dolomita se ubican a profundidades entre 1000 y 5000, Las rocas po-
drfan contener calcita y dolomita bien ordenada, estequiométrica y li-
bre de hierro. El agua de poro puede actuar como disolvente y podria
contener al menos 10 ppm de HéS que minimiza el efecto del hierro sobre
la interaccifn carbonato-agua,

Existen otros ambientes geolégicos que cumplen el requerimiento de tener
aguas con alta re1ac16n‘Mg/Ca y que disponen de mecanismos que movilizan
estas aguas hasta ponerlas en contacto con sedimentos o rocas calcireas

pre-existentes, Aquf puede introducirse un nuevo factor la c1nét1ca,que
es una medida de 1a inhibicién o acelerac16n de los procesos involucra

dos en la dolomitizacién,

La cinética de la dolomitizacifn depende en gran parte de la naturaleza
del carbonato de calcio reaccionante, lLa veloc1dad de la reacc16n es més
rdpida para la aragonlta sensiblemente baja para la calcita rica en mag
nesio y mucho mis lenta para la calcita baja en magnesio. Estos proce< -
sos involucran los de disolucifn - reprecipitacién. Otro factor en la ci
nética de la reaccifn es la presencia de nficleos dolomiticos (iprotodo—
lomita) dentro del sistema, los cuales la aceleran ostensiblemente. La
introduccién de pequefias cantidades de litio o hierro en solucidn produ
ce efectos cataliticos en la reaccifn, favoreciendo la dolomitizacién

( Carpenter, A., 1980, P, 111), Por otra parte, el incremento de la sali
nidad no afecta la velocidad de reaccifn; sin embargo, si se diluye la
solucién, por ejemplo agregando agua dulce desionizada, se produce una
disminuci6n en la velocidad de la reacci6én, Un factor que afecta negati

vamente la evoluci6n de la dolomitizacifn es la presencia de materia or
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ginica ( ambiente reductcr), al contrario de un ambiente oxidante ( co-
mo la zona de supramarea) que la favorece. ( Gaines, AM., 1980, p.81).

2, - CONCEPTOS

El término dolomia fue aﬁlicado por primera vez en Francia en 1792 en
honor de Déodat de Dolomiey. Esta roca estd ampllamente distribuida en
tiempo y espac1o Yy es muy~1mportante por las relaciones que guarda con
yacimientos, pr1nc1pa1mente de petréleo.

2.1. Nomenclatura -

Las dolomias son las variedades de calizas que contienen mis de la
mitad de dolomita dentro del ﬁorcehtaje’de carbonatos. Para la 1i-
teratura americana se ha tratado de emplear el término "dolostone"
para la roca, con el propSsito de diferenciarla del mineral dolomi
ta ( Schrock, 1948 en Pettijohn, 1975, P. 360),

Las rocas que tienen una composicidn intermedia entre caliza y do-
lomia han recibido diversidad de nombres. En general; aquellas ro-
cas donde la calcita ﬁredomina a la dolomita se llaman calizas do-
lomiticas; para el caso contrario se utilizan los t&rminos dolomia

calcarea, calcitica o calcifera, No existe una linea precisa de di

visi6n entre los miembros finales de estas mezclas. Simplemente la
predominancia de calcita sobre la dolomita o lo contrario se ha

tomado como base para la divisifn entre caliza y dolomia., Si la ca

liza contiene poco magnesio se llama caliza rica en magnesio; si
contiene cantidad aﬁreciable de magnesio se llama caliza magnesia-
na; si la dolomita es conspicua es una caliza dolomitica. Si el
contenido de magnesio es pequefio, este elemento estd presente como
MgC0; en soluc15n s6lida en la calcita y la dolomita estﬁ.MgCO en
soluc16n 5611da En materiales esqueléticos recientes esti en can-
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tidades mayores, consecuentemente, en rocas antiguas una caliza magne

siana contendra una cantidad apreciable, aunque pequefia de dolomita. -
(Ver fig. 9.1).
La tabla siguiente (fig. 9.2) sugiere una clasificacién mis precisa
basada en la composicidn mineral calculada de andlisis quimicos por
Martinet y Sougy ( 1961, en Pettijohn op. cit. p. 361).
PORCENTAJE DE CALCITA
10 0 [ 10 o )
.
SAUTA ;
% Neinmirica
<8 DOLOMIA DOLOMIA <
N o
3 g CALCAREA CALCITICA =
« 3
Ul <
~N =]
pr} -
b
(&)
o 10 0 90 100
PORCENTAJE DE DOLOMITA
Fig.0.1. Clasificacién de mezclas de calcita-dolomita ‘
1Y
(Tomado de Pettijohn, 1975, p. 360).
EQUIVAL. [EQUIVAL,
TIPO PORCIENTO | Jonox. DE |APROX.OE
DOLOMITA |*7e MgO ~ | */4CaC0y
CALIZA
ALTA EN CALCIO Ot 0-23
} 010"
MAGNESI ANA lLi-2.1 | 2344
CALIZA DOLOMITICA 10-80 2.1-10.8] 44227
DOLOMIA CALCITICA 80-90 10.8-10,8 | 22.7-41.0 ;
DOLOMIA 90-100__ |i0.8-21.0]41.0-484 “

*[.a dolomita no estd prescnte en calizas altas en calcio.
(Tomado de Pettijohn, 1975, p. 361).

Fig.9.2.Nomenclatura de carbonatos dolomiticos y calciti
cos sedimentarios. -

P
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3.- CQMPOSICION

La composicidon quimica de las dolomias se parece a la de las calizas
excepto por el alto contenido de magnesio. Los carbonatos mds anti-
guos son mis ricos que los del reciente ( Dahly, 1909, en Pettijhon,
op. cit. p. 361). Esto es, las dolomias son mis commes en los regis
tros geoldgicos antiguos.

4. TEXTURAS Y ESTRUCTURAS

De acuerdo a varios autores ( Folk, 1973, p. 129, en Pettijhon, op.
cit., p. 361, entre otros), las dolomias forman dos grupos separados

‘por el tamafio de cristal cuyo limite va de 10 a 20 micras: 1) dolomi

crita cristalina de grano extremadamente fino, la cual ocurre en ca-
pas delgadas, cominmente lanudas que muestran rizaduras, grietas de
desecacidn, huellas de erosidn asi como ausencia de vestigios de f6-
siles, oolitos, etc; 2) dolomia sacaroidal o dolomia cristalina grue
sa con abundantes evidencias de reemplazamiento. Se supone que el
primer grupo es 'primario'’ mientras que el segundo es epigenético o
de reemplazamiento de calizas, el cual es mis comGn.

Las dolomias del segundo grupo se parecen a las calizas en su aspecto
general pero estudios mds detallados muestran notorias diferencias.
En las dolomias que son, producto de dolamitizacidon de una caliza,
las texturas primariés tienden a ser enmascaradas o a desaparecer.
Aunque las dolomias son generalmente no fosiliferas, en algunos ejem
plares se pueden observar fosiles a simple vista como moldes inter-
nos o externos-que muestran poco detalle y tienden a estar asocia-
dos a la dolomita en forma de drusa.

La dolomitizacidn involucra recristalizacidn en gran escala; el pro
ducto final tiene una textura granoblastica. La recristalizacidn
completa produce un mosaico cristalino medio a grueso en el cual los
cristales de dolomita tienden a mostrar una forma euedral ('textura
idiot6pica de Friedman). La dolomitizacidn incompleta produce dise-
minacidn de dolomita euedral en una matriz calcitica no alterada.
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( textura porfiroide de Friedman), Estos rombos de dolomita estén
comlrmente zoneados con upa ﬁorcidn,central cubierta por inclusio-
nes.y‘una ﬁarte ﬁeriférica relativamente clara. En pocos casos los
cristales muestran zonas alternadas claras y oscuras . FEn otros
rombos, la parte central es calcita y la exterior dolomita. En algu
nas dolomias arendceas los rombos de dolomita ﬁueden encerrar peque
fios granos de cuarzo. La dolomita es autombrfica, la calcita no lo
es. Los rombos atraviesan estructuras ﬁrimérias como fosiles, ooli-
tos, etc; en consecuencia la dolomita es un ﬁroducto de reemplaza-
miento.

La dolomitizacifn 1ncomp1eta produce una roca moteada definida por

una distribucién en parches de la dolomita. Esta apariencia se ob-
serva mejor en superf1c1es intemperizadas. Las 8reas de dolomita en.
tales rocas son muy 1rregu1ares en forma y en algunos casos iesarro‘lan
una red anastomosada. Pocos parches de dolomita estin totalmente
aislados. Este patrbn moteado se ha 1nterpretado como un producto

de dolomitizacidn 1nterrump1da por migraci6én de una solucién magrie-
siana a través de la roca. |

En algunas dolomias aparece una relacibn entre el carbonato dolomfi-
ticoy el pedernal en la cual la dolomita parece ser primaria y reem
plazada por el sflice. El pedernal doloclédstico, constituyente comtn
de residuos insolubles de algunas rocas carboniticas, es un material
esponjoso en el cual muchas cavidades en formas de rombo fueron de-
jadas por la disolucifn de una matriz calcitica en la que estaban
incluidos numerosos cristales de dolomita.

Por otra parte, las dolomias también ocurren como rocas de grano
muy fino sin muchas de las formas atribuidas a reemblazamiento. No
contienen fésiles o alguna fauna diferente que las calizas asocia-
das. Tienden a ser finamente laminadas con mayor contenido de mate-
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rial bituminoso, Algunas contienen éristales de selenita, n6dulos de
yeso o anhidrita, cominmente asociadas con evaporitas y‘presentan
estructuras primarias como estratificacifn cruzada y las estructuras
mencionadas., En las calizas dolomiticas y~en‘1as dolomias calcéreas
las relaciones texturales entre la calcita y la dolomita son de in-
terés. En algunas rocas los agregados comﬁhestos de ﬁoca dolomita se
presentan con otros constitufidos principlamnete de calcita, A una es
cala microscfpica,. los contactos son muy irregulares aunque a gran
escala parecen lisos. Por ejemﬁlo, la dolomia puede contener ciertas
capas o laminas que alternan con otras can[\)uestas de calcita ( fig.
9.3.B). Cuando este bandeamiento es muy~exten50, es p051b1e que sea
de origen primario. Puede formarse por la prec1p1tac16n alterna de
calcita y dolomita o quizi resulte de un prec1p1tado primario unifor
me sujeto a cambios en las condiciones fisicoquimicas en el fondo ma
rino, favoreciendo primero una dolamitizacibn ( o una calcitizacibn)
de algunas capas y de otras no. Los agregados de dolomita también se
encuentran dispuestos irregularmente a través de las calizas. Por
ejemplo, en algunas calizas hay estructuras ‘dolomiticas pequeﬁas “tu
bulares, irregularmente ramificadas que generalmente yacen en una po
sici6n mds o menos paralela a los ﬁlanos de estratificacibn y que se
encuentran concentradas dentro de ciertas caﬁas. Quizé estas estruc-
turas reflejen las perforaciones de gusanos marinos o marquen las
formas de antiguas algas marinas y, en tales casos, la dolomita pro-
bablemente fue producida inmediatamente después del dep651to de los
lodos calclreos en los cuales se encuentra,

Otras - calizas dolomiticas contienen cristales de dolomita que estin
mis o menos irregularmente distribuidos a través de la calcita. Aqﬁi,
la dolomita tiende a formar cristales euedrales que tienen la forma
de ramboedros, y la calcita cristales anedrales en contacto con la

dolomita, lo cual sirve para distinguir a ambos minerales. Ademis
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Fic.'.9.3.Calizas dolomfticas

Caliza Chazi (Ordovicico), Chazy, Nueva York. Didm. 1 mm. Calcita microcristalina
de tamafio de grano desigual, que contiene romboedros euhedrales de dolomits. Las
zonas centrales mfs oscuras son caracteristicas en muchos de loe cﬂﬂ:ﬂﬂ de dolomita.

.Caliza dolomftiza del Tridsico (Formacién Marble Bay), Texada Island, Georgia Strait,
Columbia Britdnjca. Didm. 1.8 mm. Altermmacién de liminas de calcita y dolomita La
dolomita es, de granc miés fino que la calcita, de otra manera serfan similares;
dnicamente pueden distinguirse por pruebas quimicas. Las léminas del fondo tienen
contactos relativamente Llisos; otros son irregulares, sugiriendo reemplazamiento de
un carbonato por el otro, probabl te al iniclo de la diagénesis. Las liminas
observadas en el campo ‘son mucho mis extensas.
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~ la calcita, y com(nmente se conservan dentro de ellos pequefios gra i

son commes los romboedros de dolomita espaciados en las calizas y
en las afaniticas san ﬁarticularmente notables los granos euedra-
les de dolomita que contrastan claramente’ con la calcita micro-
cristalina turbia ( Fig., 9.3.A). Probablemente se forman, al prin-
cipio, en los lodos de los pisos marinos por el reemplazamiento de

nos de polen. También a través de la calcita clara de grano grueso
existen romboedros similares de dolomita, aunque no tan notables
que puedan distinguirse ﬁor sus formas euedrales. Probablemente han
reemplazado a la calcita.

Los agregados que s6lo consisten de dolomita son mosaicos de granos E
anedrales o subedrales. Si los cristales son estrictamente anedra- :
les y fuertemente entrelazados, no difieren en esencia de los mo- g
saicos de calcita granular cristalina y generalmente no ﬁueden dis "

tinguirse en secci6n delgada exclusivamente por medios éﬁticos.

( Fig. 9.5A y 9.5B). De cualquier modo, en muchos agregados dolomi
ticos los cristales exhiben claramente una tendencia a asumir sus
formas cristalinas caracteristicas, desarrollindose cierta porosi-
dad intergranular debido a que los cristales subedrales adyacentes
no se entrelazan, ( Fig. 9.4B y 9.5C).

Las dolomias tienden a ser de un grano mis uniforme que las calizas
aunque raramente son de un grano tan fino como el de las calizas
mis finas o de un grano tan grueso como el de las macrocristalinas.
Sin embargo, tienen muy pocas estructuras reconocibles y muchas de
aquellas que abarecen’con rasgos indefinidos sugieren que han sido
heredadas de las' estructuras originales de las calizas. Por'ejémplo,
la textura cléstica muy raramente se observa en las dolomias puras,
sin embargo, contienen numerosos granos detriticos de cuarzo "flo-
tantes", probablemente heredados de las calcarenitas, de las cuales
sus otros rasgos han sido oscurecidos ﬁor la dolomitizacién ( fig.
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Fic. 9.4, Calizas orgénicas dolomitizadas

A. Coral dolomitizado del Devénico, Bear River Range, norte de Unh‘. Difm. 8 mwm
Matriz de caliza y septa de coral teemplazada por dolomita de grano muy fino- dnlo:

mita mis gruesa rellena entre las sc
Ptas del coral; la dolomita euhedra
centro enclerra un cristal grande de calcita, ) tceren aa

B. Cn'lha crinoidal dolomitizada (Silirico), Rio Niigara, Nueva York. DiZm. 6 mm
S:;I:::!lf' dde c:l(l’ci(: Tnms (punteado) que son restos de ldminas de crinoides y ug:

os de pedinculos encerradns Y marginalmente reempl

tuthia formada de rombos de dolomita. plasados por wna amatriz

C. Cornl dolomitizade del Devénico (Cyathophyllum), FEifel, Alemania.
Esu'uc(un cora'"n:\ cortada longitudinalmente. Las septas consisten de dolomita pris-
mflica con orientacién cruzads. FEl mosalco dolomftico entre septas estd compuesta

de grandes granos anh !
Ty Erande 3 edrales entrelazados, ;eperalmenle alargados’ y parajelos a

Didm. 3 mm.

9,5C). Los fosiles también son raros en las dolomias. Quiz& pocos
organismos habitan ambientes que favorecen el depbsito primario de
la dolomia, ademids de. que La dolomitizaci6n de las calizas tiende
a destruir la estructura interna y los restos de muchos fosiles.
Por esta razon, las calizas ricas en f6siles y las dolomias que ca
recen de ellos pueden formar porciones adyacentes en un mismo es-
trato. A pesar de eso, los fdsiles dolomitizados son visibles, aun
que apenas determinables en algunas rocas carbonatadas ( figs. 9.4A
y 9.4C). En unas cuantas calizas finicamente las estructuras orgéni
cas han sido reemplazadas por dolomita y algunas rocas compuestas
totalmente de dolomita han sido reemplazadas por un mosaico dolomi
tico distinto del que forma el resto de la roca.
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l-v‘xc.’ 9.5. Dolomias

A. Dolomf{a de lLone Mountain (Sildsico), 2700 m debsjo de 1a superficie cerca de

Eureka, Nevada. Didm. 2.3 nun. Mosalco de dolomita anhedral, sin diferencias visl-
bles de algunos mosalcor de calcita recristalizada. -

B. Dolomnia cglauconitica . Donneterre (Cdmbrico), cerca de St Lowis, Missouri. Didm.

2.5 1mm. Mosajco de dolomita inequigr lar con {siotes de glauzonita mictocristaling
entre granos de dolomita. Oxide férrico local (negro). Comparsr la forma de pella
de 1a glauconila (punteado) en C. Ovolde relicto em un granv grande de dolomia, a
la derechs, pucde ser orgénico. L. roca contiene slgunns granos de cuarro detritico
(no mottrado cn este campo) y es fzd wna 1 fta gl ftica dolomitizada.

C. Dolomia glauconitica arenosa (Formacién Sawatch, Cambrico), Ute Pass, Condado

El Paso, Colorado. Granos de cuarzo subredondeados y pelins de glaucenita que
flotan tn un mosaico dolomitico; prohablemente une calcatenita dolomitizada. Com-
pirese el mosaico, sin porosidad. de granns de dolomita suhedrales en el fondo,
con un sgregado poroso de rombos de dolomita en la parie superior de la figura. -
Manchas locales de éxido férrice (ncgro). ’
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Los f6511es de calcita sblo ocaslonalmente se encuentran en dolomias
de grano fino, Los moldes de faslles pueden ocurrir donde la solu-
cibn preferente ha removido la calcita o la aragonita de las con-
chas dejando que la dolomita los circunde, Cuando tales f6siles
estln bien conservados y todavia muestran los detalles de la forma
externa, probablemente fueron enterrados en un lodo dolomitico pr1*
mario; en caso contrario, cuando estén pobremente conservados, en-
tonces, ha habido una dolomitizacifn selectiva de la matriz ( fig.
9.4B). La calcita de grano fino parece que es mis susceptible a la
dolomitizacitn que la de grano grueso. |

Los oolitos, al igual que los materiales orglnicos no estdn origi-
nalmente compuestos de dolomita. Pero muchas calizas ooliticas, asi
como muchas calizas fosiliferas han sido dolomitizadas. Cuando los
procesos se han efectuado totalmente, la estructura oolitica o es
borrada o estd representada por formas ovoides indefinidas que no
tienen ni una estructura radial, ni una estructura concéntrica. Los
oolitos reemplazados tienen entonces la apariencia de una caliza de
peletes. La dolomitizacién parcial de los oolitos es un caso comln;
la dolomita puede reemplazar selectivamente a los oolitos o a la
matriz o puede reemplazar parcialmente a ambos.

Si la conversi6n compieta de calcita a dolamita ocurri® molécula a
molécula, es décir,’la sustitucibn del carbonato de calcio por parte
del carbonato de magnesio causaria una reducci6n en el volumen de
alrededor de un 12%, entrafiando, desde luego, un aumento en la porqgi
dad. Sin embargo, el examen petrogréfico, generalmente indica que

ha habido poco cambio en el volumen durante el proceso, La dolomita
euedral en las calizas estd en Intimo contacto con la calcita cricun
dante y muchas microestructuras; como oolitos y f6silés - han sido
reemplazadas por la dolomita sin una total distorsifbn .o ﬁroducci6n
de porosidad, lo que sugiere que la dolomitizaci6én es generalmente
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un reemplazamiento de volumen por volumen, Sin embargo, algunos
mosaicos de dolémita contienen poros posiblemente originados por
la dolomitizaci6n ( Fig, 9.5C].

El reemplazamiento de la calcita y la aragonita bor la dolomita es
tan evidente y tan extendido que muchos investigadores pasén por
alto la posibilidad de que se efectfle 1la reaccibn reversible. La
dolomita no siemﬁre es el Gltimo de los minerales autigénicos que
se forman. No solamente se forman vetas de calcita que cortan a
muchas dolomias, sino que la Gltima calcita que reemplaza a la 'do
lomita estd irregularmente distribuida a trav@s de algunas rocas
carbonatadas engolfando o atravesando los cristales individuales
de dolomita. Sin embargo, la brueba de este ﬁroceso es ficilmente
sobreestimada debido a que la calcita secundaria siempre es anedral.
Otraposibilidades que Ta calcita y la dolomita secundarias pueden
formarse simultfineamente durante la recristalizaci6n de uma caliza.
Es de esperarse-que este ﬁroceso produzca mosaicos de grano grueso
en los cuales la dolomita tenderia a ser idiomOrfica mientras que
la calcita no. | ‘
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5. GENESIS

El problema del origen de la dolomia se ha tenido desde finales de si-
glo XVIII. Existe un considerable rango de opiniones referentes al o
los mecanismos de dolomitizacidn por lo cual no esposible establecer un
modelo Gnico que exﬁlique la formaci6n de la dolomia.

Los estudios sobre dolomias recientes han suscitado un renovado interés
en problemas tales como dolomfa ﬁrimaria vs, dolomia seéundaria, sinte-
sis de dolomia en el 1aboratorio, modelos geolBgicamente razonables de
dolomitizacién y, por supuesto, la enigmitica discreﬁancia entre las
grandes masas de dolomia Proterozoica y del Paleozoico inferior y su es
casez en secuencias de carbonatos del Cenozoico tardio. Estos estudios
han intentado relacionar las dolomias antiguas con las contemporéneas
didndoles origenes tan diversos como aquel de: dolomia de supramarea o
perimarea, necesidad de soluc1ones h1persa11nas para los procesos de do
lomitizacidn, concentracién por cap11ar1dad, por formac16n evaporitlca,
por mezcla de aguas salobres y dulces y~otras.

Muchos autores piensan que la dolomitizacién fue aparentemente pr1mar1a

cerca a la superficie, tanto por salmueras hlpersallnas o por la mezcla

de aguas metebricas y marinas o alguna variante de ellas o por ambos me
canismos cuando existe mis de una clase de dolomia o cuando el origen de
una dolomia en particular es incierto. Esto manifiesta el papel que pue
de jugar el régimen hidrolbgico como argumento primario en la dolomiti-

zacibn, estudiado en procesos de dolomitizaci6n holoc€nicos. Algunas de

las teorias sobre el origen de la dolomitizaci&n se resumen a continua-

cidn,

Mckenzie (1980) demostr8 que la dolamitizacifn ocurre en el sabka intez{r

medio donde se desarrolla la mayor evaporacién de agua y‘proﬁuso tres
etapas bara el proceso: inundacibn, evaﬁoracién por'caﬁilaridad y bombeo
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evaporitico aporta un flujo yertical constante de 1ones,Mg2 para la do
lomitizacifn.

Gebelein y colaboradores ( 1980) proponen la dolomitizacifn sobre una
cufia de sedimentos progradantes de perimarea holocénicos, e informan
que la protodolomita es mis comin en sedimentos bajo o adyacentes a
cierto tipo de vegetacidn ( Isla de Andros) en donde existen lentes de
agua dulce subrerrdnea, sin embargo, su proposicién no coincide con al
guna zona hidroldgica especifica o con el modelo de mezcla de agua dul-
ce y marina. Ademés, los pequefios rombos de f)rotodolanita (1 milimicra)
desordenada encontrados en los sedimentos aragoniticos parecen represen
tar mas bien a cementante. p
Muir y colaboradores (198Q) fyroéonen que la formacién de dolomita se
asocia a regimenes climiticos e hidrol8gicos hGmedos. La dolomita es ge
nerada en la zona de resurgencia de vaglias subterrfineas continentales
donde brevalece la evaf:oracidn. Esta zona de resufgencia estd represen-
tada por lagos someros, efimeros y alcalinos. Se encontraron estructuras
como estromatolitos, grietés de desecaci6n e intraclastos.

Friedman (1980) menciona que la dolomita es un mineral evaporitico deri
vado de salmueras hipersalinas estableciendo dicho origen a partir de
los minerales evaporiticoé asociados o a vestigios de los mismos o de
otros indicadores como feldespatos autigénicos. El autor sefiala que la
dolomita se forma s6lo donde el yeso o la anhidrita estin presentes

( Mar Rojo) mientras que en los carbonatos, la aragonita no dolomitiza-

da y la calcita rica en Mg, las evaporitas estén ausentes.

Sears y Lucia (1980) postulan que el origen de diferentes tipos de dolo
mias se debe el reflujo de salmueras y a la mezcla de agua marina y agua
dulce en zonas arrecifales ( norte de la cuenca de Michigan). Estos es,
que ademis de determinar la ubicacifn de arrecifes hay que determinar
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los que estén dolomitizados puesto qpe-constituyen los mejores reservo
rios de hidrocarburos,

En resumen, se puede decir que hay muchos ambientes geolbgicos que con-
trolan la formacibn actual de dolomias; entre los mis relevantes se en-
cuentran el érido‘troﬁical o semi-8rido, cominmente en una laguna o pla
nicie de marea, Los principales fluidos son salmueras hipersalinas Ti-
cas en magnesio. La estrecha relaci6n de antiguas dolomias con yeso, es
tructuras y laminaciones algdceas, grietas de desecacifn y otras eviden
cias de exposicibn de salmueras hiﬁersalinas son consistentes con obser
vaciones en el desarrollo de dolomias modernas,

Para concluir, y de acuerdo con Mattes y Mounjoy (1980), es necesario
enfatizar = que antes de aﬁlicar un modelo particular a cualquier ocurren
cia dada de dolomia, es conveniente efectuar cuidadosos estudios petro-
graficos, estratigréficos y geoquimicos, Ademis, es muy importante de-
terminar la historia diagénetica antes de la dolomitizacibén, lo cual es
con frecuencia diffcil de definir donde la dolomitizacién. es pervasiva.
Estos autores estiﬁulan que es necesario establecer el tiempo de dolomi
tizacién antes de hacer un intento de'interﬁretacién sobre los procesos

de dolomitizacidn.
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X. DIAGENESIS ALOQUIMICA: DEDOLQMITIZACION

pa

Aunque el reemplazamiento de caliza por dolomia es muy comin,el proceso
inverso, esto es, el reemplazamlento de dolomita por calcita es raro.

# El reemplazamiento de los rombos de dolomita por calcita se ha denomina
: do dedolomitizacibn. De Groot ( 1967 en Pettijohn, 1975, p. 371) sugi- .
ri6 que el proceso requiere de soluciones con una relacibén alta Ca-Mg,
flujo répido de estas y temperaturas abajo de 50°C. Estas restricciones
implican condiciones cercanas a la suberficie.

? » 1. EL AMBIENTE DE DEDOLOMITIZACION

; La dedolamitizacidn es el I;roceso inverso de la dolomitizacién; es 1lle-
1 . vada a cabo por soluciones con una relacibn alta Ca2+/Mg2+ que reaccio-
A nan con dolomita para formar carbonato de calcio ( llamado dedolomita
en este tema); la reaccifn total es probablemente representada por la
ecuacidn originalmente propuesta en 1848 por Von Morlot.

CaCOMgCO +ca”" Dedolomitizacidy ; cuco,
“Dolomitizacion

+ Mg

T

La evidencia de campo de este mecanismo fue presentada por Tatarskiy
(1949; en Evamy, 1967, p. 89), en un estudio sobre la Plataforma Rusa.
En las estaciones de lluvia las soluciones de sulfato de calcio de las
evaporitas del Pérmico Inferior son lavadas sobre el Carbonifero dolomi

tizado. Durante la estacién seca se desarrollan costras superficiales
de sulfato de magnesio sobre la caliza. La roca es-dedolomita en la su-
perficie pero dolomia inalterada a profundidad.

De los experlmentos sobre el sistema CaC0O4-MgCO,-H,0 hechos por Yanat'Eva
L ( 1955,en Evamy, op. c1t., p. 89 ) se concluyd que la solubilidad de 1la
dolamia depende de la presidn parcial del di6xido de carbono (Pco,).
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Posteriormente, De Groot ( 1967 op. ci£.) demostr8 que con alta Pco2

( aprox. 1 atmbsfera) la dolomia se disuelve ( solubilidad congruente).
Sin embargo, a baJa Pco, de aire ( 0.3 x 1073 atmBsferas) el mineral se
descompone en agua para produc1r carbonato de calcio ( solub111dad in-
congruente). Ademis, Yanat'eva y De Groot demostraron que la presenc1a
de sulfato de magnesio disuelto son derivados de acuerdo con la ecua-
cibn de Von Morlot de la dedolomitizacién. Sin embargo, a alta Pco,,
las soluciones de sulfato de calcio no afectan la solubilidad congruen-
te de la dolomia. A51mlsmo a pesar de otras cond1c1ones favorables, la
dedolom1t1zac1on empieza a ser inefectiva a temperaturas mayores a ?
50°C.

Debido a lo antes exbuesto“ la ﬁreséntia de dedolomita buede ser utiliza
da para inferir que la dlagéne51s se efectu6 cerca de la superficie.
Schmidt ( 1965, p. 149 en Evamy, ob cit., p 90) acot8 que la calcita
después de la dolomita se incrementa en cantidad tanto como se aproxima
a una discordancia. La deteccifn de texturas de dedolomitizacibn es va-
liosa para 1nterpretac16n de un ambiente diagenético y p051b1emente pa

ra la prediccién de reservorios en dolomia sacarosa ( ' Sucrosic') tan .
to de hidrocarburos como de agua,

2. ALGUNAS TEXTURAS RESULTADO DE DEDOLOMITIZACION Y SUBSECUENTE LIXIVIA
CION.

Las texturas de dedolomitizacifn mas fdc¢ilmente reconocibles consisten
en romboedros formados de mosaicos equicristalinos de calcita anedral

( Fig. 10.1C) . Tales romboedros han sido denominados romboedros de cal
cita compuesta ( ' Composite calcite rhombohedron') de origen de reem--
plazamiento directo que han sido encontrados con un rango de pocos mili
metros dentro de poros romboedrales de otras muestras ( Figs. 1Q.1f y
10.1g)y dando lugar a un mosaico de cristales de calcita que se incre-
mentan en tamafio hacia el poro en la forma tibica de drusas. Dicha ce-
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mentacidn puede ser la culminacidn de una historia diagenética compleja

( figs. 10.1 a-g ) involucrando dolomitizacién, dedolomitizacitn, lixivia-
cidén selectiva y finalmente, cementacitn de calcita. Se puede ver que el
producto final ( fig. 10.1g ) es de calcita romboédrica compuesta como en
la dedolomita romboédrica ( fig. 10.1c).

3. REGENERACION PARCIAL DE IA TEXTURA PREDOLOMITIZACION

El grainstone oolitico y peletoidal mostrado en la figura 10.2, esti com-
puesto totalmente de calcita. El grainstone exhibe algunos mfrgenes de
ramboedros incompletos (A), lo cual sirve de evidencia para estimar la
prescncia primaria de cristales euedrales de dolomita. Los mirgenes rom
boedrales no son visibles en los contornos de los granos (B), esto es,

en el cemento que rellena a los poros.

Los contornos romboedrales en las rocas calciticas solamente son vistos
donde sus limites separan a la calcita de cristalinidad constrastante.
En el ejemplo mostrado, aquellas partes de los granos depositacionales
dentro de los romboedros estdn formadas por cristales algo mis gruesos
que los de las partes exteriores. Sin embargo, la cristalinidad en el
espato intergranular es la misma, tanto dentro como fuera del romboedro,
lo que explica la invisibilidad de las mirgenes del mismo a trives del
espato.

La tendencia de la dolomita para reemplazar cabonato de calcio mis que
reemplazar el espacio poroso ha sido explicada por Murray ( 1960,p. 70,
en Evamy, op. cit., p. 90). En consecuencia, es probable que los prime-
ros cristales de dolomita representados por las mirgenes romboedrales

en la figura 10.2 reemplazaron tanto al mosaico primario de calcita de
relleno de poros como a los granos depositacionales. La dedolomitizacidn
parece haber regenerado esta textura de cementacibn casi exactamente
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mientras producia un mosaico en los granos depositacionales algo mas
gruesos que el or1g1na1 Sin embargo, a pesar de este engrosamlento pos
terior en la cristalinidad, los mﬁrgenes de los granos deposuacmna-
les adyacentes a zonas de espacm poroso or1g1na1 pueden ser ‘seguidas
a trav€és del romboedro. Este reemplazam1ento ha produc1do asi, parcial-
mente,la textura predollmltlzaudn a la caliza, '

Fig. 10.2, Grainstone oolitico y peletifero dedolomitizado. Existen evi
dencias de antigua dolomita en la composici6én de los granos
los cuales estdn.cortados por rombos incompletos (A). El rom
boedro para abruptamente en los limites del primero de los
granos (B). (Tomado de Evamy, 1967, p. 92).

Se ha suﬁuesto que las inclusiones de calcita relicta ocurren casi uni-
versalmente en dolomlta que ha reemplazado a ca1c1ta, aunque sean dema-
siado pequefias para observarse en el microscopio, Excepto en los crista
les de dolcm1ta con centro emmascarado y bordes claros, se cree que es-

tas mclusmnes tienen una distribucién casi regular, Segﬁn Shearman y
otros (1961, p. 7 )} donde tales 1nc1u51ones son totalmente representa-
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tivas de la textura inicial de la calizaj tal nucleacifén resultaria en
la completa regeneracifn de la textura predolomitizacién de la caliza,

Considérese. ahora la dolomitizacifn de un grainstone segin el proceso
represéntado ﬁor la fig. 10,3, El grainstone estd combueéto de peloides
(A) de textura finamente cristalina que estfn cementados por calcita
cristalina mis gruesa (B). Las lineas (C) en el cemento indican las re-
lativas orientaciones cristalogrédficas de los cristales de calcita.
Después de 1la dolomitizacibn los fahboedros de dolomita (D) tienen una
distribucién regular de inclusiones de calcita: derivadas de la caliza
preexistente y conservan la misma orientacifn cristalogrdfica. Solamen-
te una pequefia broborcidn del nGmero original de cristales orientados
aleatoriamente que combonen a los ﬁeletoides'primarios estén representa
dos en la estructura subsecuente de la dolomita (E) ya que la mayoria
son suscebtibles a ser reemﬁlazados durante la dolomitizacién. Esto da
lugar a una mayor.separacién de inclusiones con una orientacién crista
lografica aleatoria; de otra forma, las inclusiones estarian mis regu-
larmente distribuidas si todos 1los cristales en los beletoides hubie-
ran sido rebresentados. Consecuentemente, dependiendo de la dedolomiti-
zacién, los romboedros de calcita (G) empiezan a ser representados en
los peletoides por un mosaico mads grueso (H) que el original. En contras
te, el reemplazamiento resulta en la casi exacta regeneracién de la pri
mera textura de cementacién (I). Debido al crecimiento de calcita sobre
el grupo de numerosas inclusiones que tienen orientaci6n camtn (F), la
regeneracion barcial resultante de la textura original'de la caliza es
 semejante a la situacitn ﬁréviamente descrita e ilustrada en la figura
10.2,

Si la caliza original hubiera sido de mudstone, la textura finamente

_ cristalina de los ﬁeletoides mostrados en la figura 10,3A estarian uni-
formemente distribuidos en toda la roca ( fig. 10.4A). Como en el caso

de los peletoides en la figura 10.3, un emplazamiento de romboedros de
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dolomita ( fig, 1Q0.4B) tenderia a tener menor nmero de inclusiones orien
tadas aleatoriamente ( fig, 10.4C) que las represenxadas en el mudstone
preexistente,

La dedolomitizacidn produc1ria consecuentemente, un romboedro de calci
ta ( fig. 10.4) compuesto totalmente de cristales similares a aquellos
restringidos a las partes reemplazadas de los pelet01des en la figura
10.3. E1 resultado seria la textura de dedolomitizacifn més caracteris
tica que la produc1da por romboedros de calcita anedral eauicristalina
( Fig. 10.4E) y ejemplificada en las figuras 10.1C y 10.D.

4. TEXTURA GRIMOSA ( "' GRUMELEUSE O CLO’I'I'EDf_').

La textura grumosa mostrada en la fig. 10.5 se cree sea el resultado de
dolamitizacibn y subsecuente dedolomitizacifn. La figura muestra la roca
huésped grumosa (A) cuyas cavidades originales estin llenadas parcial-
mente por lodo (B) y por cemento granular de calcita (C) produciendo un
efecto geopetal. La textura grumosa puede ser interpretada como deposi-
tacional, lo que empieza a confundirse al analizar los limites dentados
(D) entre la roca huésped y el sedimento interno (B). Estos limites son
interpretados como parte de mirgenes incompletos de algunos de los pri-
meros romboedros de dolomita. Ya que los contornos romboedrales comple-
tos estén ausentes, se deduce que la roca huésped ha sido dolomita en
otro tiémpo. Sin embargo, los relativamente pocos; romboedros completos
de calcita (E) que ocurren en el sedimento interno indican que este Gl
timo ha sido s6lo parcialmente dolomitizado.

Se cree que las texturas grumosas se formaron por el reemplazamiento de
un tipo especial de dolomita por calcita ( fig. 10.6). La dolomita impli
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cada estd compuesta de romboedros con centros oscuros ricos en inclusio
nes de célcita, circundados por anillos claros casi libres de inclusio ;
nes ( Fig. 10.6B). Durante la dedolomitizacidn; el crecimiento de calci i
ta sobre el nficleo incluido disf')uesto en el centro, da lugar a grumos

de calcita finamente cristalizada ( fig., 10.6D), Sin embargo, los ani-
1los claros de los ﬁrimeros ramboedros estdin alterados en forma relati-

va a un mosaico de calcita generalmente cristalina semejando cemento :
( Fig. 10,6E), . ‘ r

Fig. 10.5. Textura grumosa de la roca huésped (A), interrumpida por ca-
~ vidades interiores rellenas parcilamente por lodo (B); apare
ce un relleno geopetal y un cristal de calcita (C). Se obser
van los bordes aserrados (D) entre el sedimento interior y
~1a roca huésped. Dado que no existen bordes completamente
romboédrico se piensa que toda la roca estuvo formada origi-
nalmente por dolomita. El sedimento interior s6lo fue parcial
mente dolomitizado lo cual estd evidenciado por algunos pocos
crist'slles romboédricos de calcita (E). Tomado de Evamy, 1967
p. 94). .
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La formacion de romboedros cubiertos de dolomita generalmente es expyif
cada usando la teorfa de dolomitizacién local, (Murray, 1964, p, 399)

E1 material incluido tiende a aparecer oscuro donde ha sido derivado

de cristales de tamafio de arcilla ( " Mud Sized") y relativamente mis
clara cuando broviene de esﬁato mis grueso. Pér.esta razdn, los_centros
regularmente de forma oscura en los ramboedros de dolamita ( fig. 10.6
B) es brobable que sean producto dedolomitizacién de lodos ( fig. 10.6A).
La dolomitizacifn y subsecuente dedolomitizacifn puede alterar enton-
ces un mudstone original a un grainstone o packstone grumoso seudo mi-
cropeletoide, como estd ilustrado esquemfiticamente en la figura 10.6.

Esta posibilidad deberia ser tomada en cuenta también en la interpreta-
cién del ambiente de depBsito de calizas grumosas.

En la figura 10.5, los grumos en la roca huésbed (A) sugieren que se for
maron durante la dolomitizacibn. Su forma final indica que se adquiri6
durante la dolomitizacibn por crecimiento de la nueva generacitn de cal
cita en continuidad estructural con las inclusiones de calcita relicta
dentro de la primera dolomita. La zona de los romboedros de dedolomita
en contacto con el sedimento interno tiene un mosaico mis grueso que el
centro, reflejando la distribuci6n de inclusiones en la primera dolomi-
ta.
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5. POROS RCOMBOEDRALES, i

Evamy B.D. ( ob. cit.,ﬁ. 95) encontrd poros romboedrales en asociaci6n
con calizas dedolomitizadas en Francia ( Fig, 10.7). Unicamente son co-
nocidas otras éublicaciones sobre ﬁoros romboedrales caomo la de Bausch
(1965) y Mattavelli ( 1966) quienes interpretaron a dichos poros como
resultado de disolucifn ﬁreférencial de dolomita en una matriz calcérea.
No obstante, Evamy ﬁréfiere la interﬁretaci&n de que los poros romboe-
drales son resultado de lixiviaci6n selectiva de dedolomita.

En las calizas estudiadas, la transici6n de romboedros de calcita cam-
puesta a ﬁoros romboedrales abiertos ( Fig. 10,7 y 10.8) es més bien
abrupta. En muchos casos, tales ramboedros muestran en la transicidn
una regeneracion ﬁarcial de la textura original predolamitizacidn de la
caliza.

Se ha dicho ( Groot; oé. cit) que la dolomita se disuelve sin descompo-
nerse para formar calcita solo en condiciones de alta Pco,. Sin embar-
go, bajo tales condiciones es de esperarse que la talcita se disolvera
mejor que la dolomita. De aqui que la presencia de poros romboedrales
con una matriz de calcita, préferencialmente sin disolver, es probable
que sea resultado de splubilidad congruente de dolomita a profundidad.
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Fig.10.7 Transici6n debida a la lixiviacifn de la dolomita produciendo
goros romboédricos abiertos. La lixiviacifn parece que se ha
esarrollado preferentemente fuera de los relictos de la ori-
ginal pobremente dolomitizada. Todos los romboecros dentro de
esos relictos de lodo (A) son espacios porosos (B) ctmo lo son
las mirgenes del ramboedro (C) envolviendo los relictos. Fue-
ra de la zona de los bordes la dedolomita estf inalterada y
tiene baja porosidad (D). Arriba, luz polarizada; abajo nico-
les cruzados. ( Tomado de Evamy, 1981, p. 97).

Con bases texturales, existen dos objeciones a la produccién de poros
ramboedrales por solucién preferencial de dolomita como un estado iﬁtqz

medio en el proceso de dedolomitizacibn cerca de la superficie. Primero,
si la soluci6n de dolomita ha sido combleta, cualquier vestigio de inclu
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siones de la caliza original deberia de haber sido eliminado y ninguna
traza de la textura predolomltlzac16n podria regenerarse por dedol omi -
tizaci6n. la segunda objecién es que los ramboedros de calcita compues-
ta serén siempre secundarios los poros romboedrales y, en consecuencia,
todos deberfan de exhibir un mosaico de cementacién. Indudablemente al-
gunos de ellos lo hacen ( Figs, 10.1f y 10.1g) y son interpretados
como el producto de cementacién de poros romboedrales, pero estos poros
son posteriores a la dedolomita y~ho a la dolomita. Como ya se ha esta-
blecido, el romboedro de calcita.comﬁuesta; formado por dedolomitizaci6n
tiende a exhibir tales texturas, regenerando barcialmente la textura
original de la caliza o mostrando un mosaico equicristalino ( Fig. 10.

8 ) . Estas texturas dan evidencia de ' reemplazamiento directo, es
decir, opuesto a la cementacién, como origen del romboedro de calcita
compuesta. Esto puede no ser tan obvio donde romboedros simples estén in
volucrados ( Fig. 10.8A') y donde ocurrren apiﬁamientos ( "clusters')

( Fig. 10.8B ). El origen de la dolomita de estos agrupamientos ests in
dicado por los contactos dentados entre ellos y la roca huésped, origi-
nalmente sin dolomitizar. Estos contactos son resultado de los mirgenes
incompletos ( Fig. 10.8C ) de numerosos romboedros de dedolomita. Si los
mosaicos de calcita. donde crecieron los agruﬁamientos se hubieran ori
ginado por cementacidn de poros mayores, el incremento de tamafio de cris
tales hacia los poros, en forma de drusas, debi6 ser claro; en lugar de
ello, una textura equicrisfalina caracteristica'ocupa las zonas donde
existen los agrupamientos ( Fig. 10.8B ).

Las transiciones de caliza densa que contiene romboedros de calcita com-
puesta ( Fig. 10,9A) a caliza cretosa con poros romboedrales abiertos

( Fig. 10.9B) sucede en zonas estrechas en las que aparecen romboedros
intermedios caracteristicos. Estos romboedros tienen mosaicos de calcita
compuesta ( Fig. 10,9C). Tales transiciones y los argumentos precedentes
sugieren que los poros romboedrales son desarrollados bor lixiviacién de
romboedros de dedolomita. Sin embargo puede argumentarse que los miembros
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lomitizada. Estos bordes estidn incompletos (C) en las margenes

Fig.10.8. Pisolito dolomitizado. Romboedros compuestos de mosai
cos equicristalinos de calcita anecdral que aparecen tanto como
granos aislados (A) como en agregados (B). El origen de los agre
gados en la dolomitizacidén y en la dedolomitizacidn estd indica-

do por los bordes aserrados entre ellos y la roca huésped no do

de numerosos cristales de dolomita romboedral. La textura equi-
granular de los agregados sugiere un origen por recristalizacidn
y no a través de la cementacidén de espacios porosos. Seccidén del
gada, luz polarizada. (Tomado de Evamy, 1981, p. 99).
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Fig.10.9 Transicién abrupta de caliza dolomitizada densa, que
contiene romboedros de calcita compuesta (A)y caliza cretosa
con poros romboédricos abiertos (B). En la zona de transicidn
‘aparecen romboedros (C) con los mirgenes exteriores lixiviadas
y mosaicos de anedral equigranular en los centros, similares a
los que se encuentran en los romboedros de calcita compuesta - )
(A). Lo anterior sugiere que los mosaicos de calcita dispuestos .
en los centros de los romboedros transicionales son relictos de
material no lixiviado. Arriba, muestra de mano; centro, seccibn

delgada vista con luz polarizada y abajo nicoles cruzados (toma-
do de Evamy, 1981, p. 98).
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finales de la transici6n representan dos expresiones texturales diferen
tes de dedolomitizaci6n, En el ?rimer caso, ( Fig. 10,9A) con el reem-
plazamiento de calcita rellenando el romboedro previamente ocupado por
la dolomita y, en el segundo, ( Fig. 10.9B) con el reemblazamiento de
calcita evitando los romboedros ﬁresentes'ﬁero rellenando los poros en-
tre los componentes originales y rodeando a los romboedros. El caréc-
ter fuertemente cementado de la roca que contiene a los romboedros de
dedolomita y la naturaleza cretosa de la calcita que rodea a los poros
ramboedrales son evidencias en contra de ' tal interﬁretacién.

En el ejemplo de la figura 10.7, la lixiviaci6n ﬁarece estar preferen—
cialmente centrada sobre los vestigios del mudstone - pobremente dolomiti
zado, ahora cretoso. Todos los romboedros dentro de estos vestigios de
lodo (A) son espacio poroso (B) como son los mirgenes de los romboedros
(C) envolviendo los relictos. Fuera de la zona de contacto, la dedolo-
mita estd sin alterar y tiene baja ﬁorosidad (D). De aqui que barezca
que las soluciones que lixiviaron a la dedolomita atravesaron a la roca
por los parches relictos del mudstone cretoso. Puede ser visto Que si
toda la dedolomita mostrada en la figura 10,7 hubiera sido removida pa-
ra formar espacios porosos romboedrales hubiera resultado extremadamente

cavernosa y posiblemente hasta con brechas de colaﬁso.

Las mirgenes romboedrales ébruptamente definidas de los poros descritos
( Figs. 10.7B y 10.8B] indican que la lixiviaci6n selectiva disolvid a
la dedolomita. Sin embargo, en base al 4rea suberficial por unidad de
volumen, la matriz que es mis finamente cristalina que la dedolomita de-
beria de haberse lixiviado mis féicilmente. La aﬁarente mayor solubilidad
de la dedolomita puede deberse a la ﬁroduccién inicial de calcita~ alta
en magnesio o de aragonita durante la dedolomitizacién. Los iones Mg2+
liberados de la dolomita brimaria, budieron'en primer caso haber entrado,
en la subsecuente calcita formando una variedad alta en magnesio. En el

segundo caso, de acuerdo a los argumentos de Degroots y Davis ( 1966 ),
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pudieron haber inhibido la formac16n de calcita penmltlendo que precipi
ra la aragonita.

Tanto la calcita alta en'magnesio como la aragoﬁita si no son lixivia-
das tienden a alterar a la calcita estable baja en magnesio durante la
dlagéne51s subsecuente. Las antiguas dedolomitas, en consecuencia, se-
rian estables desde el punto de vista m1neralﬁg1co. Por tanto, los po-
ros romboedrales son ' pobremente .  encontrados donde la dedolomita ha
sido lixiviada inmediatamente despues de la dedolomitizacitn. Como 1o
sefial6 Chilingar ( 1956,en Evamy, op. c1t.,p. 98) la mayoria de las ca-
lizas dedolomitizadas tienen una apariencia cavernosa caracteristica en
el campo. Esto y los argumentos ﬁrecedentes sugijeren que la lixiviacién
temprana puede ser comfin, ' l '

La formacién de poros romboedrales depende de una compleJa secuencia de
eventos d1agenét1cos ( Fig. 10.1). La ventaja de un proceso multicondi-
cional, una vez comprendldo es que el nﬁmero de parémetros aprovecha-

bles para localizar el producto hace 1a progn051s mis segura. Por ejem
plo, la porosidad de la calcarenita ilustrada en la flgura 10.10, pare-
ce, en primera instancia, deberse a lixiviaci6n normal. Un andlisis mas
cercano muestra que los poros, la mayoria conectados, tienen un origeh

romboedral. Esto es particularmente apafente donde los poros son peque-
fios y estan compuestos de 50lo uno o dos romboedros ( Fig. 10.10A). Los
poros de tamafio intermedio pueden ser vistos por Sus contornos dentados
( Fig.10.10B) formados de varios romboedros de la prlmera dolomita. Sin
embargo, los poros mayores han sufrido, probablemente, un grado de ero-
si6n interna durante su formacién y su carfcter de romboedro' compuesto

es claro en algunas zonas ( Fig. 10.10C) mientras que en otras estid en-
mascarado ( Fig. 10,10D). La borosidad mostrada fue producida por lixi-
viacién en el estado final. La prediccidn de porosidades similares en

calcarenitas depositacionalmente comparables con otras dreas, donde exis

ti6 paleolixiviacidn, pudiera ser err6nea a menos que las rocas mostra-
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ran haber sido dolomitizadas y subsecuentemente dedolomitizadas.

En resumen, la dedolomitizacidn, reemﬁlazamiento de dolomita por carbo
nato de calcio, parece ser un ﬁroceso casi superficial. Mucha calcita
posterior a dolomita encontrada en afloramiéntos ﬁuede ser reciente 4
graduar posiblemente a dolomia inalterada a ﬁrofundidad. La calcita pos
terior a dolomita en el subsuelo deberia ser considerada como f6sil e
indicativa de una emersibn precedente.

Los principales factores que controlan la dedolomitizacidn son la textu
ra predolomitizacionde la roca y la concentracidn y distribucién de in
clusiones derivadas de su textura original, sobrevivientes en la dolomi
ta intemmedia. Como resultadc de la dedolomitizacién, la textura de la
caliza predolomitizacién puede ser regenerada parcial o totalmente.
Alternativamente, como resultado de una dolomita obscura en el centro

y con sus bordes claros pueden resultar tanto un romboedro de calcita
compuesta como una textura grumosa.

Otras texturas de dedolomitizacién son broducidas en ausencia de cual-
quier textura predolomitizacién ( como es el caso con las dolomitas de
relleno de poros) o por la total remocién, ﬁrevia a la dedolomitizacidn
de todas las calizas derivadas de la caliza original. posiblemente por
dolomitizacién intensiva. |

Los poros romboedrales parecen'ser causados ﬁor lixiviacidn selectiva
de caliza alta en magnesio o aragonita, mineralégicamente'inestables,
supuesto en muchos casos como ﬁroducto inicial de la dedolomitizacién .
El origen romboedral de los poros es aparente cuando ellos son pequéﬁos.

Los poros romboedrales de mayores dimensiones ( susceptibles de modifi-
car su forma por erosi6én interna) son mds dificiles de diagnosticar.
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XI, DIAGENESIS ALOQUIMICA: SILIFICACION
Silificacién,

La siliéificaciGn es otro proceso de la diagénesis de los carbonatos

muy frecuente en lodos calclreos y de escasa significacién ( Corrales,
et. al. 1977, p. 251) que puede ser favorecido por un bajo pH y satura-
ci6n de sflice en el agua intersticial. En calcarenitas y depbsitos arre
cifales puede destruir la porosidad desarrollando cemento de calcedonia.
A veces puede ser altamente selectiva para determinados granos o tipos
de restos f6siles. o

Por otra parte, en calizas peletiferas tampoco es miy comGn, ya que el
pedernal es la forma de sflice mis frecuente.

1.- Definiciones.

Las usadas en este tema serfn las bropuestas por Tarr (1938, en Pettijohn,
1975, p. 393).

Pedernal ( Chert & Flint). Es el sedimento siliceo quimico mas comfn;

es una roca densa compuesta de una o varias formas sflice (6palo, calce
donia o cuarzo microcristalino) con fractura tenaz, coloidal o astillo-
sa; puede ser blanco, gris en varios tonos, verde, azul, rosa, rojo, ama
rillo, pardo y negro.

Silexita. Es un término francés para el pedernal, especialmente de la va
riedad negra carbonosa; otros sin6nimos son hornstone, lydita, ftanita.
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Nowaculita .Es una roca sflica criptocristalina muy densa, de textura

uniforme y blanquecina; es un pedernal esencialmente bandeado caracteri

zado por la abundancia de cuarzo microcristalino sobre la calcedonia.

’

Jaspe. Es un pedernal ferruginoso caracteristicamente rojo aunque puede
ser amarillo, pardo y negro.

Jaspilita. Es un t@rmino aplicado a una interestratificacitn de jaspe y
hematita de formaciones ferriferas del Precémbrico.

Porcelanita. Se aplica a rocas densas y duras que tienen la textura y
la fractura de’ la porcelana. Cominmente, aunque no siemhre, son pederna
les con abundancia de inclusiones; son en parte argiliceos y en parte
calcireos, raramente side}iticos. Las porcelanitas argiliceas gradGan

a lutitas siliceas. Las porcelanitas son tobas silicificadas.

“— —

Tierras fiatomaceas y de radiolarias.

Son sedimentos siliceos, algunos friables y porosos, compuestos de con-
chas opalinas de diatomitas y estructuras esqueléticas de radiolarios;
son blancos o color crema, esporédicamente son de color ante, rojo o par
do. También sc han llamado diatomita o radiolarita cuando emplezan a

ser densos como el pedernal como resultado del relleno de poros, aunque
las denominaciones pedernal diatomdceo o pedernal de radiolarios son mas
apropiadas para la diatomitas y radiolaritas litificadas.

Ispiculitas o Pedernal €spicular. Se aplica a las acumulaciones de es
piculas de esponjas o a su litificacion, respectivamente.

Sinter 5111ceo. Es un material poroso blanco y liviano dep051tado por

las aguas de manantiales termales. La geyserita es una’
variedad de los mismos, dep051tados por geysers.
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Tripolf. Es una roca silicea muy porosa y liviana ( constituida princi-
palmente de Calcedonia),.de color claro o bianca, gris, rosa, ante, o
sa o amarilla; es dspero y rugoso  al tacto, forma grandes masas; debi-
do a que estd restringida a la suﬁerficie de la tierra se ha considera-
do como producto del intemperismo ( lixiviaci6n e hidrataci6n) del pe-
dernal y calizas siliceas de las que se ha lixiviado el carbonato.

Silcreta. Es otro producto de intemberismo que estd formado por una cos
tra silicea como resultado del depSsito de silice a partir de aguas as-
cendentes por capilaridad de una regién 4rida o semiérida.

2.- Composicibn del Pedernal. lLos principales constituyentes de los se-
dimentos siliceos no detriticos son el Opalo, calcedonia y cuarzo; otros
minerales presentes son considerados como impurezas.

El 6palo, SiOZ. nHéO? es un silice primariamente amorfo con algo de

agua, con densidad aproximada a 2.1 g/cms y soluble en KOH; su indice de
refraccion varfia de 1.38 a 1.45 deﬁendiendo del contenido de agua. Ocu-
rre en muchos pedernales y es el principal constituyente de algunos. Sin
embargo, se ha encontrado solamente en bederhales mesozoicos y cenozoicos
y se suﬁone que se ha convertido a calcedonia y cuarzo en rocas mds anti
guas. Dicha conversién ( deshidratacién quimica) da lugar a efectos de
encogimiento,1produciendo esferoides concentricamente bandeados.

La calcedonia es el constituyente dominante de la mayoria de los peder-
nales. Es un silice microscépico fibroso con arreglo atémico del cuarzo,
aunque Sosman ( 1927 en Pettijohn , op. cit., p. 395):. lo considera dife
rente ya que muestra elongacidn negativa. Por otra parte, las fibras que
muestran elongacién positiva son atribuidas, por Folk y Pittman (1971),
a la asociacién con depbsitos evaﬁoriticos donde el silice es reemplaza
miento de tales minerales. | '
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Tarr ( op. cit.) con51dero que aunque 1a calcedonia predomlna en el pe-
dernal, el cuarzo también estd presente Yy en algunos dep051tos es domi-
nante y sug1r16 que la calcedonia microfibrosa pasarla con el tiempo a

cuarzo. La secuencia de camb105 es: gel hidratado original (6palo), cal
cedonia y cuarzo. James' ( 1955, p. 1473) mostrd que el tamafio de grano
del cuarzo en algunos pedernales Precimbricos estd estrechamente corre-

lacionado con el grado de metamorfismo. Entre mayor sea ese grado mas
grueso es el pedernal,

Entre las impurezas que contienen los bedernales se encuentran la calci
ta, dolomita o siderita. Algunos pedernales comunes contienen rombos di
seminados de dolomita. Pocos pedernales estén contaminados con grandes
granos detriticos de cuarzo.

Por lo que respecta a la comﬁosicién quimica del pedernal es muy alta

en silice, a veces excede al 99%, Las variaciones en composicién estén
estrechamente relacionadas a las diferencias en litologia del sedimento
asociado. Los pedernales de radiolarios estfn cominmente asociados con

lutitas; La radiolarita y la diatomita estédn asociadas con piroclasticos;

por tanto, son mas aluminosos que el pedernal espicular que esté asocia-
do con areniscas o rocas carbondticas. El fierro esti presente como pi-

rita o magnetita en algunos bedernales negros y en jaspe como hematita.

El titanio es componente meénor en la mayoria de los pedernales, excepto

en algunas silcretas. Los metales alcalinos estédn presentes en trazas

exceptuando a aquellos pedernales asociados cen rocas volcénicas.

3. Petrografia del Pedernal.

El pedernal tipico tanto nodular . como bandeado es una roca densa que

muestra fractura coricoidal; el color varia con las impurezas. Bajo el mi

croscopio es un agregadomicrocristalino incoloro. En algunos pedernales

se encuentran 4reas claras circulares o elipticas que representan a ra-
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diolarios, los cuales, si no estin demaéiado dafiados éor recristaliza-
ci6n de la matriz, muestran esﬁiﬁas o, raramente, estructuras internas
de esos organismos. En la espiculita son abundantes las esﬁiculas sili
ceas de esponjas. Los granos individuales de pedernal muestran extinci&n
ondulante. Los pedernales mis Jévenes contienen material 1sotr6p1co, po.
siblemente cristalitos, lo que representa un primer paso de la devitri-
ficacidn del gel siliceo amorfo original. El sfilice opalino empieza a
ser totalmente cristalino con el paso del tiempo. Los pédernales mis an
tiguos (‘Precﬁmbrlcos) consisten totalmente de un mosalco de cuarzo de
grano fino. Algunos pedernales son relativamente impuros y muestran car
bonato diseminado. La porcelanita en partlcular, contiene mucho carbona
to. Los pedernales con inclusiones de carbonatos exhiben gradaciones ,
desde pedernal con ?ocos rombos diseminados de calcita o dolomita a ro-

cas en las cuales los rombos de carbonato empiezan a ser tan numerosos
que empiezan a juntarse unos a otros para formar una malla esponjosa cu
yos intersticios estin rellenos con Gbalo o con ©Opalo y calcedonia.
El carbonato puede estar uniformemente distribuido en el pedernal; en
otros casos puede estar concentrado en laminaciones, acentuadas por in
temperismo. La siderita puede ocurrir en porcelanitas asociadas con for . ;
maciones ferriferas; el intemperismo de sus materiales es acompafiado E
por oxidacidn y conversifn del carbonato a una limonita densa y dura que
forma una costra sobre la roca.

La porcelanita gradGa a lutita silicea la que consiste de una mezcla de
los constituyentes comunes de la lutita con una cantidad excepcional de
silice precipitado. Se cree que el origen de algunas de estas rocas son
el producto de la descomposicién del vidrio en el agua de mar ( de las
cenizas volcinicas finas asociadas) y la precipitacidn concurrente del
silice ayudada por diatomeas y otros agentes.

Los pedernales arenosos no Son comunes aunque se conocen todas las grada

ciones desde pedernal pedernal arenoso y arenisca con cemento de peder
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nal. En algunos pedernales se encuentran grandes granos de arenpa redop-
deados, escasamente diseminados, -

Las tobas silicificadas estdn estrechamente relacionadas a pedernales

y difieren de ellos ﬁbr. la inclusién de material vitreo { dificilmen-
te distinguible de las esﬁiculas oﬁalinas y otras estructuras curveadas).
La devitrificacifn del vidrio dificulta- la distincién entre ambas ro-

cas.

El pedernal oolitico es una clase especial aunque una variedad menor.
Los oolitos siliceos muestran la evidencia de reemplazamiento. Bajo el
microscoﬁio este pedernal mvestra oolitos de un milimetro de difmetro
compuestos de cuarzo microcristalino y calcedonia con estructura concén
trica. La mayoria contiene nficleos de cuarzo detrftico bien redondeado
el cual estd encerrado con el detrito, El contacto entre el grano origi
nal y el sobrecrecimiento esti marcado por inclusiones de carbonatos.
Los intersticios entre los oolitos estdn rellenos con mosaico de cuarzo
finamente cristalino. En algunos oolitos el nficleo de cuarzo es despla-
zado a un lado, otros muestran la pérdida de tél nticleo y exhiben una
fabrica geopetal resultado de la remocidn en soluci6n del nficleo y de- ’
jando los residuos insolubles en la parte inferior del mismo seguido por %
un relleno de cuarzo preciﬁitado, gruesamente cristalino.

Otros oolitos siliceos tienen caracteristicas similares. El pedernal
oolitico de Utica, Illinois ( Pettijohn, op. cit, p. 339) es notable

por los depbsitos listonados en el interior del ooide y por los seudomor
fos de dolomita presentes en los oolitos y en la matriz. Estos oolitos
claramente son reemblazamiento-de una oolita calcirea y pueden ser obser
vados todos los estados de transformacién., Similarmente hay pedernales
producidos por silificicaci6én de biocalcarenitas.

Las figuras 11.1 y 11.2 mostradas a continuacién ilustran algunos tipos “
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/ de pedernal. ' | E

Fic. 11.1 Pedernales

A. Porcién pedermalosa de la caliza Madison (Misisipico), Bear River Ranger, norte
de Utah. Diém. 2.5 mm. Romboedros de dolomita y granos esporddicos de cuarze
cléstico (en blanco e f{rregulares) encajados em una matriz de eflice criptocristalina,
Bandas de pedernal, al igual que en el centro, paralelas s la estratificacién y alter.
nando con otras, como en la base, compuestas casi enteramente de dolomita, La
1émina opaca en la dolomita,’ es probablemente de material orgénico. Vetilla secun-
daria de calcedonia.

B. Pedernal en foraminfferos (Formatiém McLure, Mioceno Superiorj, Reef Ridge, Cali-
fornia. Didm. 2 mm. En la mitad inferlor, conchas de calcita biem conservadas, rell

nadas parcialmente con calcita gruesa (dos cruceros) y parcial te con Icedont

(en blanco), estin encajadas en una matriz de 6palo (punteado). En la mitad superior,
la matriz es calcedonia clara (em blanco) y conchas de calcita (sin bosquejos pre-
cis0s) que en gran parte han sido reemplazadas por calcedonia.

. Pedernal en las calizas Helderberg (Devémnico), Condado Genesee Nueva York, Diém.
25 mm. Un islote jrregular de calcita uniformemente orientada (punteado oscuro
mds crucero) esté encerrado y aparentemente reemplazsdo por cuarzo criptocristalino
(punteado ligero). Euhedrales de dolomita, al dos, diseminados tants en
el pedernal como en la calcita, ’

N e
0

( Tomado de Williams, 1968, p. 382),
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Fic. 11.2 Pedernal y porcelanita estratificados

Pedernal en radiolarios (Formacién Franciscana), Condado Marin California. Diém,
1 mm. Cuarzo criptocristalino enrojecido con polvo de hematita (punteado) gque
encierra numerosas conchas de radiolarios pobremente conservadas y espiculas alar
gadas. Las conchas y las espiculas estdn reemplazad por calcedonia clara basta
(en blanco). Vetillas cruzadas de calcedonia clara y cuarzo microcristalino,

Porcelanita calchrea (Formacién Monterey, Mioceno); Berkeley Hills, California. Difm.
1 mm. El volumen del espécimen es Spalo oscuro, cuyo color varfa por la presencia
de pequefios granos de carbonato que se encuentran en todo el campo (punteado
denso); estd fajeado con pequefias lentes y liminas de cuarzo claro microcristalino
o microfibrose que contlene pocos grénulos de carbonate (punteado ligero). Los
foraminiferos rellenos con calcita basta, se encuentran solamente en porciones opall-
nas. La roca estf atravesada por vetas de calcita basta o calcedonia (en blanco); una
vete més grande a la izqulerda Hene bordes de 6palo (claro) y en el centro calcits.

Porcelanita limosa (formacién Monterey, Mioceno), Monterey, California. Didm. 1
mm. Mezcla de limo, arcilla, conchas de foraminiferos y épalo. La matriz es épalo
oscurecldo con material argiliceo (punteado). Pequefios fragmentos de cuarzo y
feldespato (claro) diseminados en todo el campo, 1iminas de mica (rayadas) y filon.
cillos carbonosos (megro). Las particulas de Umeo tén burd te all qd a lo

largo de los planos de estratificacién Las conchas de calcita de foraminiferos estén

rellenas con calcita o calcedonia; la ditima se encuentra en la grsm concha situada
en la parte superior derecha

( Tomado de Williams, et. al ., 1968 p. 383).
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- El pedernal es la roca silicea de origen quimico mis ampliamente distri

4. Ocurrencia Geoldgica del Pedernal y‘hpcas Relaciopadas., E

buida. Se presenta como segregaciones nodulares principalmente en rocas
carboniticas o en extensos dep6sitos estratificados.

Los n6dulos de pedernal son muy irregulares, usualmente sin estructura;
varian de forma discoidal entre 2 y 5 cm y en forma tuberosa, entre 20
y 30 amn de longitud. Su forma es variada aunque los mayores, de contor-
no redondeado; estdn marcados ﬁor exteriores nudosos y con excrecencias.
En la mayoria de los casos los ndédulos son elongados paralelamente a la
estratificaci6n y concentrados comfinmente a lo largo de ciertos planos

de estratificacidn. En algunas calizas son tan numerosos que coaléscen
para formar capas continuas aunque irregulares y ondulosas. lLas capas

de pedernal pueden estar ritimicamente espaciadas. En una capa dada el F
pedernal forma una red bidiménsional. Si las capas estén estrechamente
espaciadas puede ocurrir una conexién entre ellas para formar una red

tridimensional. Pocas calizas son muy pedernalosas, la mayoria esti ca-
racterizada por diseminacién discreta de nddulos. F

Los n6dulos de pedernal son encontrados en rocas de tobas con edades des
de el Paleozoico, Cretdcico y Pleistoceno. Estos nddulos son irregulares,
lobulados con superficies lenticuladas y con longitudes entre 5y 15cm,

conglomerados en argilitas silicificadas y tobas zeolitizadas ( Eugster,
1967; Hay,1968 ).

Los pedernales estratificados tienen gran distribuci6n superficial y es-
pesor notable. Se pueden agrupar dentro de tres clases: (1) pedernal

cratdnico, asociado con calizas de agua somera y cuarzoarenitas; (2) pe
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dernales de geosinclinal asociados cop lutitas siliceas negras supuesta-
mente anilogos a los oozes ‘de diatomeas y‘radlolarlos de mar profundo

y (3) pedernal asociado con dep651tos evaporitlcos e hipersalinos { pre-
sumiblemente depasltos de lago effmero alcalino),

Los pedernales cratfnicos estén asociados con calizas que contienen nu
merosos nddulos de ﬁedernal los cuales forman en ocasiones redes tridi-
mensionales anastomosadas. Con el incremento de la proporcitn de peder-
nal estas rocas pasan a pedernales con pocas calizas interestratifica-
das. La estratificacién tiende a ser irregular y ondulante, contiene
abundantes f8siles caracteristicos de mares someros como braquibpodos,
briozoarios, etc.

Los pedernales de geosinclinal estén ritmicamente estratificados, las
capas tienen pocos centlmetros de espesor y estin separadas por lutitas
negras de menor espesor o por capas de siderita en formaciones ferrife-
reas precﬁmbrlcas Aunque en general son estratos regulares, pueden for
mar lentes y afin bifurcarse. En la mayoria de los casos, las capas de
pedernal constituyen toda la formacidn;en otras capas son fracciones me
- nores. El pedernal es criptocristalino, denso y subvitreo; muchos estdn
asociados con lutitas siliceas, calizas pelégicas turbiditas y ofiolitas
( Grunau, 1965 en Pettijohn, p. 401). Estos pedernales se encuentran
desde el Precambrico hasta el Mioceno.

Los pedernales de lagos alcalinos efimeros se han identificado reciente-
mente. Su naturaleza y distribucifn en el pasado geolSgico es poco cono-
cida. Son nodulares y estratificados y los nbdulos est&n marcados por
un patrdon reticular,estin interestratificados con lutitas siliceas y to-
bas zeolitizadas y asociados algunas veces con lutita aceitifera y dolo
mia resedimentada, El pedernal de este tipo ocurre en los depdsitos la-
custres en Africa. ( Eugster, 1967, 1969).
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5. Origen del Pedernal,

las teorfas que tratan de exﬁlicar el ﬁroceso son muchas y variadas. Se

han clasificado siguiendo algunos criterios como: 1) el sflice es con-
emporﬁneo con la sedimentacién; 2) el silice es un reemplazamiento

pos-dep651to de la roca huéSped generalmente una caliza. Las variacio

nes de estas teorfas se muestran en la figura 11.3, al final del capi-
tulo.

Aunque no existe un acuerdo general sobre el problema del pedernal, la
mayorfa se inclina por un origen por reemplazamiento en calizas y otras

e W

rocas carbonﬁticas Otros autores mantienen su opini6én de que los nbédu-
los son formados por prec1p1tac16n d1recta de masas del gel de silice
sobre el plSO del mar. Las evidencias para el reemplazamiento y el conse
cuente origenpost dep581t0 fueron resumidas por Van Tuye ( 1918) y
Biggs ( 1957, en Pettijohn p. 403), Estas son: 1) la ocurrencia del pe-
dernal a lo largo de fisuras en las rocas, 2) la forma muy irregular de
algunos n6dulos de pedernal, 3) la ﬁresencia’de parches irregulares de
¥ caliza dentro de algunos n6dulos, 3) la asociaci6n de f6siles silifica-
dos‘y'pedernal en algunas calizas, 5) la presencia de f6siles reemplaza
dos, 6) la preservacifn de texturas y estructuras ( estratificaci6n) en
algunos bedernales, 7) 1la incapacidad de algunos pedernales a seguir zo
nas definidas en formac1ones de caliza y 8) la ocurrencia de oolitos si

llflcados formados por reemplazamlento de los calcéreos

El brimer criterio no es de reemplazamiento pero si de edad. Las veti-
1las de ﬁedernal sugieren un origen durante el perfodo post-consolida-
cibn de la roca huésped. Como estas vetillas no son commes, se tiene
la alternativa de que no es introducido por aguas circulantes. Asimismo,
algunos nddulos tienen contactv estilolitico con las calizas adyacentes

lo que se ha tomado como evidencia de ofigen por reemplazamiento epige-
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nético.

Algunas consideraciones quimicas haceﬁ'parecer imposible la precipita-
cion de un gel siliceo en agua marina normal. A 25°C, el silice amorfo
es soluble hasta en concentraciones entre 100 y 400 ppm, y debido a que
el agua de mar s6lo contien 4 ppm de silice, es imposible que un gel
siliceo se precipite. Similarmente, la baja concentracibn de silice en
el agua de mar es mantenida por la extraccidn de los organismo-diato-
meas radiolarios, etc. Asi que prOporciones mayores requeridas para la
precipitacifn directa nunca son obtenidas. Garrels y Mack;nzie (197,

p. 283) han mostrado que la introduccibn de minerales arcillosos en el
agua de mar removeri el exceso de silice y abajo el nivel de saturacibn.
Por otra parte, estudios recientes han mostrado que el pedernal nodu-
lar ( y estratificado ) se puede formar por lixiviacién de silicatos de
sodio a través de geles precipitados en lagos alcalinos ricos en silice.

La fuente de la silice y la formacidn del n6dulo son mecanismos menos
sencillos de explicar. Se ha sugerido que la silice fue precipitada con
currentemente con el depésito de la caliza, quizi por radiolarios o dia
tomeas, y a través del tiempo disuelta y reprecipitada como masas nodu-
lares que reemplazan'a la matriz en que ocurren. ( Giggs, 1957, p. 19).
El silice necesario para la formacifn del nddulo es consecuentemente ex
traido del agua de mar por procesos bioquimicos normales con lo cual no
son necesarias concentraciones anormales o aporte extraordinario de si-
lice para formacidén de nddulos. la explicacidén de este proceso llamado
diferenciaci6n diagenética es mis aceptable para la formacidn de nddu-
los en calizas. las capas mis susceptibles al reemplazamiento explica-
rian la concentracitn de n6dulos en ciertas capas. La mayor facilidad
de reemplazamiento;‘paraleio a la estratificacidn, explica la elongacidn
de los nbdulos en ese plano.
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Si los conceptos anteriores son correctos, entonces quedaria por inves
tigar el tiempo de formacifn, Las evidencias petrograflcas sugieren que
es posterlor a la dolomitizacién.

También se ha sugerido que el pede;nal nodular es un producto de silici
ficacion asociado con intemﬁerismo, pero la continuidad estratigridfica
de la mayoria de las zonas pedernalosas y el caricter distintivo del
pedernal de varias capas indican que no tiene relacidn con la superfi-
cie natural, pero si estln relacionados a la sedimentacién responsable
de la roca huésped. La mejor preservac16n de los fOsiles dentro del pe-
dernal sugieren que su 1ncorporac16n fue anterior a la destruccibén de
ellos por sobrecarga.

El origen del f)edemal estratificado asociado con lutitas siliceas oscu
ras es muy controvertido, Algunos investigadores toman en cuenta el reem
plazamiento de los n6dulos de pedernal Yy con51deran que el pedernal es-

tratificado fue formado por una extensidén de los procesos de reemplaza-
miento a la roca total,

Otros autores consideran al pedernal estratificado como biolitos sili-

ceos consolidados o endurecidos. Esto es, por ejemplo, que oozes de ra-
diolarios sean litificados tal como son encontrados en el piso del fon-
do marino actual.

Los estudios de pedernal estratificado, particularmente del Prec@mbrico,

rechazan las teorias tanto de silicificacién en gran escala de las cali

zas como el origen bloqu1m1co para esos dep051tos, y proponen la preci-

pitacidn dlrecta del silice ( entre otros, James, 1954); pero como ya

se mencionf, por la 1mprobab111dad de que esto sea llevado a cabo en las
condiciones actuales, algunos autores piensan que aunque el pedernal no

es en si mismo un preciﬁitado ﬁrimarié es formado por lixiviacibn de ge

les de silicato de aluminio los cuales son ﬁrecipitados en ciertos lagos
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efimeros ( Eugster y otros 1973),

Existen evidencias fuertes de la silicificacién de las calizas entre las
cuales se pueden mencionar: la tran51C16n observada de caliza dolomiti-
ca a pedernal la presenc1a de fbsiles y oolitos siliceos que se plensa
fueron originalmente calcéreOs inclusiones de carbonato relictas en el
pedernal, rombos 51liceos aparentemente después de la dolomita y sobre-
crecimientos de cuarzo en algunos miembros clasticos ( Logan y Chesse,
1961,). Asimismo, la pedernallzac16n de una caliza esti bien ilustrada
en un estudio de Mckee (1960) sobre una caliza con pecos e irregulares
lentes de pedernal que se comvierte en una red tridimensional de peder
nal con pocos lentes relictos de caliza. Los pedernales son fosiliferos
y la caliza estéril ; se cree que el reemﬁlazamiento del pedernal fue
diagenético primario, antes de la dolomitizacibn.

Es posible creer que el bedernal cratbnico sea el producto final de un

proceso de silicificaci6n, La uniformidad de la estratificaci6n, la na-
turaleza ritmica y la ausencia de evidencias de reemplazamiento a peder
nales de geosinclinal hacen la hibétesis de un origen metasomitico pa-

ra estos depSsitos parezca improbable,

Como los restos de muchos radiolarios, diatomitas, etc. se encuentran
en muchos paleocanales y son abundantes en algunos, no es sorprendente
la conclusién de que estos organismos sean los responsables de la forma
cibn de pederndl. Aunque el agua de mar contiene s6lo 4 ppm de silice,
los organismos han sido capaces de extraer este material y en muchos lu
gares forman depésitos extcnsos de silice casi puro. Tales depbsitos ac
tualmente estdn restringidos a éreas que reciben poco o nada de aporte
detritico continental y a aguas abajo del nivel de compensacién del car-
bonato.

Algunos autores han defendido la ﬁosiciﬁn de que el pedernal estratifica
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do sea un biolito silfceo litificado, sin embargo,.muchos escritores con
sideran a los radiolarios camo incidentales especialmente en aquellos
donde los restos son escasos, de aqui que postulen la prec1p1taC16n di-
recta del silice ya que las capas de pedernal estén en algunos lugares
involucradas en estructuras de deslizamiento ( "Slumpﬁ) y brechas intra
formaciones; en consecuencia, el pedernal ﬁuedehser esencialmente con-
temporaneo y atn prelitificacién. Correns (1950) considera que las con-
centraciones de silice, sustancialmente mayores que las actuales, no
pueden ser floculadas por ningln agente conocido, por lo cual a 1a hips
tesis del origen b10qu1m1co del sflice le da importancia. El volcanlsmo
también puede ser una fuente 1mportante del silice necesario para la for
macién de pedernal,-pero, aunque algunos pedernales estén asociados a
flujos submarinos y tobas, la mayoria no estdn asociados a ‘este tipo
de émisiones volcinicas, descarténdbse por tanto esta fuente.

Despfies del depSsito el silice sufre cambios diagenéticos: El que se en-
cuentra dlsemlnado en calizas es segregado hacia n6dulos de pedernal.
Este mismo proceso podria cumpllrse para el silice diseminado en lodos

y que se segregaria en capas. Asimismo, se ha interpretado a la estrati '
ficacibn ritmica como producto de un dep6sito estacional.

En conclusibn, se puede decir que el pedernal tanto nodular como estra-
tificado es una roca poligenética y no existe modelo genético simple res
ponsable del origen de todos los bedernales. En algunos casos el peder-
nal es producto de reemplazamiento; en otros, de una acumulacién bioqui
mica bajo el nivel de combensacién del carbonato o un producto de un am
biente lacustre efimero de tipo alcalino rico en silice.

-211-




Sflice de
Intemperismo—>

Siticifticacidn
de colizes

'm

Lllllloel‘n

Tripoli

AGUA DE MAR

| |

Precipitocian Precipitacidn

'}“"Q /u (mica

sitédss

Coallze |
cllfioo

Diterenciacidn

Dllgou“lleo !

e (Saramiind

sﬂico'
volcanico

Siliciticocidn

Fig.11.3  Origen del pederncl y atros eedimentos

silflceos (Tomado de Pettijoha, 1078,p.

~212-

3



e

3

XI1I MIGENESIS

Después del dep051to muchos minerales pueden cristalizar en el medio
diagenético de un sedimento y quedar asi agregados al dep651to original.
Tales minerales se llaman autigénicos y‘el proceso se define como auti-
génesis. Los minerales autigéniéos mids comunes son los carbonosos y la
silice, . incluyendo al feldesbato, la illita, sericita,o sulfatos como el
yeso y la anhidrita, |

Los minerales autigénicos se forman como un broducto quimico y el térmi
no define a minerales que han crecido in situ subsecuentemente a”la for
macién del sedimento o roca y de la cual forman parte.

1, - Cuarzo Autigeno.

En algunas calizas el cuarzo forma cristales euedrales que reemplazan a
la calcita. Los cristales pueden tener nficleos detriticos los cuales han
adquirido bordes euedrales con abundantes inclusiones carbonatadas o pue
den ser completamente autigénicos y tener la forma de prismas delgados.
Este hibito prismitico alargado generalmente se desarrolla en los cris-
tales de cuarzo formados a bajas temperaturas y es especialmente tipico
de aquellos formados aut1gen1camente en las calizas. Los prismas de cuar
zo generalmente estén 1lenos de pequefias inclusiones de calcita ordena-
das en forma zonal. El cuarzo autigeno nunca es abundante, no obstante,
algunos cristales pueden encontrarse en muchas calizas en las que se de-
sarrollan sin ninguna orientacién preferente y en su mayoria en cdlcita
de grano fino. Su origen por reemplazamiento es indicado no solamente
por las inclusiones de calcita sino también por su crecimiento que al de
sarrollarse causa estructuras carbonatadas como los oolitos y atraviesa
fragmentos de material orgénlco ( Fig. 12.1C). Sin embargo, en algunas
rocas carbonatadas el cuarzo parece ser inestable, pues sus granos detri
ticos pueden estar corroidos ;- y marginalmente reemplazados. Esta reac-
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cibn es particularmente frecuente en las dolomias por lo que el cuarzo
euedral es menos comdn en las dolomfas que en las calizas,

Fic. 12,1 Sflice autigénica y silicatos en las calizas

A. Calcedonia en caliza del Cretécico, Montafias Guadalupe, Condado Cochise, Arizona.
Didm. 3 mm. Fragmentos de concbas de ostras embebidos en uns matriz de arenma,
arcilla y calcita microcristalina mezcladas. La calcita fibrosa de las conchas, par.
cialmente reemplazada a lo largo de las mérgenes por calcedonia (clars, con lineas
finas). Puede tener afinidades con una superficie intemperizada.

B. Albita autigénica en calizas de Ordovicico, Glens Falls, Nueva York. Difm. 2 mm.
Caliza clistica que siste de pellas de calcita criptocristalina (punteado oscuro) y frag.
mentos de crinoides de calcita basta (mitad superfor), cementsdos con calcita clara
de grano muy fino. Cuatro euhedrsles de albita autigénicos (en blanco, excepto por
el crucero) reemplazan a 1a calcita. Descripcién editada en el Geol. Soc. Am.
Bull, Vol. 40, 1929, Phg. 463468, .

C. Caliza de fusulinas en cuarzo autigénico (Formaciém Naco, Pensilvénico Superior);
Portal, Condado Cochise, Arizona. Diim. 2.5 mm conchas microcristalinas oscuras
de Triticites rellenadas y cementadas con calcita clara de grano muy fino. Prismas de
cuarzo euhedrales que 'contle_nen pequefias inclusiones de cilcita que reemplazan
a las conchas y & 1la matriz.

(Tomado de Williams; et, al, ﬁ, 3?4].

2. Feldespatos autigénicos.

'En muchas calizas se han encontrado feldesﬁatos autfigenos, pero son mu-
cho menos cammes que el cuarzo autigeno ( Fig. 12.1.B). Consisten inva
riablemente de ortoclasa o albita pura, la cual es la mds abundante.
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los cristales son euedrales o casi euedrales y perfectamente claros,
Desarrollan generalmente un hdbito tabular grueso, en el cual solamente
estén presentes las formas més 51mp1es los cristales de albita com@rmien
te estdn maclados segﬁn la ley de la alblta, aunque a causa de su tama-
fio muy pequeno puedan aparecer camo que no estén maclados. A diferencia
del cuarzo, todos los feldespatos autigenos estén desprovistos de inclu
siones. Como el cuarzo, se desarrollan con mas facilidad en las porcio-
nes de grano fino de las calizas, ‘

3. Arcillas autigénicas,

Se ha sufiuesto que el material argilécéo contenido en las calizas y dolo
mias es una mezcla detritica, Pero el mineral de la arcilla que comfinmen
te se encuentra en las calizas es el de la illita al que se le atribuye
una tendencia general a desarrollarse a partir de las arcillas detrfiti-
cas durante la diagénesis,

4., Imblicaciones diagenéticas,

Camo se ha indicado, entre los minerales autigénicos mis comunes en ro-
cas carbonatadas estdn: cuarzo, glauconita, albita, feidespatos potési-
cos, turmalina, muscbvita,‘zirC6n y agregados de pirita franboidal. De
particular importancia son aqueilos minerales autigénicos que dan infor
macidén acerca del curso de la dlagéne51s de sepultamiento y de paréme-
tros geoquimicos sinsedimentarios; por e)emplo Franz ( 1967) us6 al
cuarzo autlgénlco como un mineral indice para facies evaporitlca.

También, como ya se ha dicho, la caliza micritica rebresenta un ambien-
te favorable ﬁara el desarrollo de feldespatés de Ky Na autigénicos,

partlcularmente donde contienen impurezas tales como minerales arcillo-
sos 0 p1roclést1cos Los feldespatos autigénicos, estén caracterizados

por pequenos cristales ( generalmente de 0,2 mm) los cuales ocurren en
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bajas concentraciones ( menores que 2%).. La ocurrencia de abundante fel
despato aut1gén1co puede indicar up reemplazamiento de volcaniclisticos
transportados por el viento. Los feldespatos autlgénlcos se pueden for-
mar a bajas tenperaturas después del sepultamiento o alin en el contac~
to sedimento-agua. Los ambientes fuertemente alcalino e hipersalino han
sido correlacionados con la formacifn de feldesﬁatos autigénicos, los
cuales tienden a estar asociados con condiciones evaporiticas La do-
lomitizaci6n de capas de carbonato illftico puede causar también la for
mac16n de feldesPato autlgénlco. C Bausch, 198Q).

Una fuente importante de minerales autigénicos ( albita; mica; clorita,
cuarzo, magnesita) en rocas carbondticas es la interaccién de salmueras
saturadas ricas en Si y'Al con dolomias calizas y silicatos prec1p1ta-
dos precedentemente se pueden orlglnar de la cristalizacifn durante el
diapirismo a temperaturas menores a 3Q0°C ( Kulke, 1976).

5.- Criterios texturales para el reconocimiento de autigénesis.

Las siguientes caracteristicas indican un origen autigénico de los mine
rales.

- Formas cristalinas euedrales.

- Seudomorfos desﬁués de las particulas carboniticas, por ej. colitos y
fosiles. |

- Ihclusiones, las cuales corresbonden mineralbgicamente a la matriz de
la roca ( ﬁor ej. inclusiones de carbonato dentro de cristales de cuar-
zo autfigeno).

- Zonas de inclusiones arregladas paralelamente a las caras 1d10m6rf1-
cas de cristales euedrales, ,

- Relaciones interpuestas entre cristales euedrales y la textura de la
roca huésﬁed‘

- Agregados cristalinos como esferulitas y radiales.
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- Diferencias en la forma cristalina y color comparados, con granos mine
rales detriticos, |
- Diferencias en las firof;iedades Gpticas en canéaracidn con los granos
detriticos ( esbeci_a]nlente I;a,ra fgldesfiatos)_. '

g - Abundante ocurrencia de mineralés, los cuales no pueden ser interpre- 1

tados camo efecto de selecci6n durante el transporte.

.m,
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APENDICE

TERMINOLOGIA UTILIZADA PARA LA CALCITA
CRISTALINA (ESPATITA) Y MICROCRISTALINA ( MICROESPATITA)

. 1.- Definiciones.

Los siguientes nombres pueden ser usados para caracterizar masas de car-
bonatos que consisten de cristales relativamente grandes, originados por
relleno de poros o por inversiones neomdrficas.

A. Esbatita ( Folk, 1959) . Caracterizada ﬁor cristales con tamafio gene-
ralmente mayor a 1Q micras y por cristales translucidos coloreados
ligeramente. La espatita se diferencia de acuerdo a su origen:

a) Ortoesbatita ( Wolf y Conolly, 1965: Eospatita, Nichols, 1967)
originada como cemento en poros inter ointragranula-
res.

b) Seudoespatita: ( Folk, .1965: Neoespatita, Nichols, 1967) formada
por procesos neomdrficos ( transformacidn, recrista-
lizacién).

B. Microespatita ( Folk, 1959) caracterizada por cristales con tamafio ge

| neralmente menor a 10 micras y mayor a 4 micras. El ta
mafio y la forma de los cristales son uniformes y homo
géneos y en comparacién con la espatita contienen rela
tivamente una gran cantidad de arcilla o sustancia orgid
nica entre los cristales.
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El término microespatita con frecuencia es utilizado para describir " mi
critas recristalizadas', Asi mismo, algupas veces se emplea errﬁneamente
para describir micritas calcdreo-limosas no homogéneas De acuerdo con
Folk ( 1974, en Flugel, E,, 1982, p. 84) 1a m1croespat1ta se origina
por recristalizacién de micrita, lo cual es p051b1e Gnicamente después
de 1a remocibn de los iones de Mg2 La remoc16n de éstos puede ser cau
sada por un amblente salobre por introduccifn de agua dulce en estratos
de carbonatos, por la adsorc16n de Mg en los minerales arcillosos, por
agua de lluvia o por 1ntemper15mo superficial.

La variedad de microespatita ilamada "ant-egg sﬁarﬁ por Lingstrom (1979
en Flugel, op. cit., ﬁ. 84) consiste de cristales de calcita simples
dblados ( longitud 15‘3QMm; espesor 1/3 2/3 pm) qué ocurren en manchas
que pueden deberse a anillos de cemento retrabajado que crecieron origi-
nalmente sobre granos esquel8ticos.

- Aqui se ha traducido el t&€rmino " Sparite" de Folk como espatita, sin

embargo el verdadero témino "sﬁatite” fue introducido por Sander ( 1936,
en Fligel, op. cit., p. 84), y coincide solamente de manera parcial con
la definicién de Folk. Dicha espatita ( spatlte) define al dep651to de
carbonato que crece como cemento normal en la superf1C1e de huecos

( esencialmente en forma de cemento fibroso).

2. Diferenciacibn entre ortoespatita y seudo espatita.

La ortoesﬁatita ( cemento) est8 determinada por los siguientes criterios
( Bathurst, 1976):

1,- Particulas bien seleccionadas y abrasionadas de espatita soportan
dose mutuamente despues de la sedimentacidn.

2,~ Dos o mds generaciones de espatita. .
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3,~ No hay estructuras relictas como ep la espatita neomorfica,

4,~ Las particulas consisten de micrita (por ej, peloides no inver
tidos a espatita.

5.- Las cubiertas de mlcrlta alrededor. de las particulas no estén
invertidas a espatlta.

6.- Micrita sin cambios, depositada mec@nicamente,

7.- Limites bien definidos entre espatita y particulas.

8.- El margen del mosaico espatico corresponde a una superficie
originalmente libre. '

9.- La espatita rodea pequenos huecos parc1almente rellenos.

10.- Espatlta en el "techo" de pequeﬁos huecos cuyo fondo esté relle
no con sedimento interno, geopetal.

11,- Los cristales de espatita demuestran una forma y arreglo como
?nede ser esperado en relleno de poros o en incrustacién ( esta
lactitas; tufa),

12, - Los contactos entre los cristales son suﬁerficies planas.

13,- El incremento en tamafio del cristal es hacia afuera del plano
de sobrecrecimiento.

14, - Los ejes 6pticos de los cristales estin orientados preferente-
mente en forma ﬁerﬁendicular al blano'de sobrecrecimiento.

15.- Los ejes mayores de los cristales tienen la misma orientacidn
que los ejes 6pt1cos ( punto anterior).

16.- E1 mosaico espétlco estd caracterizado por un gran porcentaje
( mayor a 70%) de "Juntas enfaciales' ( el &ngulo de intersec-
cibén de tres contaétos de cristales intergranulares).

17, - Fébricas = neombrficas caracteristicas estdn ausentes.

Por otra barte, la seudo esﬁatita (_espatita neombrfica ) se caracteriza
por lo siguiente:

1.- El tamafio del cristal se incrementa hacia afuera de la pared
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del porxo,
2.~ Los cristales son generalmente mayores a 6-1Q micras, con fre-
cuencia tienen entre 5Q y 100 micras, ‘
3.~ Los cristales dentro del mosaico e5p5t1co son de tamafios cons-
plcuamente diferentes,
4. - Grandes cristales dentiformes crecen ﬁerﬁendiculares a la super
ficie de dreas micriticas,
5.- Partfculas esédticas estdn intersectadas ﬁor Cristales de espa
tita, | |
6.- La mayoria de los contactos entre los cristales no son superfi
cies planas sino curveadas,
7.- Manchas eQbéticas dentro de la micrita.
8.- Estructuras micriticas relictas dentro del mosaico eSpétlco.
9.~ Bajo porcentaje de 'juntas enfaciales" ( mayores a 3%).
10. - Estructuras en forma de estrella, radial o fibrosa.
11. - Formacifn de secuencias cronoldgicas claras o generacifn inte-
rrumpida ﬁor fases de cemento.

3. Clave descriptiva ﬁara ortoespatita y seudoespatita.

Existen muchos y muy variados intentos para resumir la nomenclatura de
los carbonatos. En t€rminos generales todas ellas son bastante comple-
jas y no cubren la informacién integral que deberia llevar una clasifi-
cacibn - que se considere como tal, Aqui se darén algunas categorias,
pr1nc1pa1mente de Folk y otra més escueta de Friedman.

De acuerdo con Folk ( 1965, en Flugel, op. cit,, p. 85), la espatita pue
de ser categorizada de acuerdo a cuatro barémetros: origen, forma del
cristal, tamafio del cristal y substrato, Cada uno de estos elementos es-
ta subdividido y tiene asignada una clave. En la figura A.1, se podra
ver fi51camente a que tipo de particula se estd ‘haciendo referencia.

Cabe menciopar que aunque esta termlnologia no es la mias sencilla al me-
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nos es un buen intento para dar claridad a los congeptos,

a)

b)

A, ORIGEN

Precipitaci6n directa de cavidades

Relleno de espacio poroso interﬁarticula'

- Relleno de poro por solucién ( ej. en una con-

cha de caracol).

Precipitacién desblazante: las ﬁarticulas o
la micrita son desplazadas por calcita fibro -
sa creciendo generalmente perpendicular al

substrato.

Inversitn neomdrfica de Calcita-Mg o aragonita
Por inversién de aragonita

Por recristalizaci6n de calcita

Grano degradando ( ej. en equinodermos)

B. Forma del Cristal

Ecuante, relaci6n longitud-ancho= 1,5:1
Hojosa, relacitn long.-ancho = 1.5:1-6:1
Fibrosa, relaci6n long.-ancho = 6:1

C.. Tamafio del Cristal

Cristalina extremadamente gruesa « 4mm

Cristalina muy gruesa - lmm
Cristalina gruesa - 0.25mm
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iﬁ Cristalina media fO,QQme
‘ Finamente cristalina ~0,016mm
Muy finamente cristalina -0,004mn
Afanocristalina | -0,001mn -

= N W

D, Substrato

a) Sobrecrecimiento en continuidad &ptica con el
nGeleo,

- Sobrecrecimiento ﬁerbendicular ( concha ﬁoliv
- cristalina o sintaxial). 0
- Sobrecrecimiento sobre granos esquelédticos
monocristalinos; ej. equinodermos | Om
-  Sobrecrecimiento con cristales incrementando
amplitud. 0w

b) Cortezas sin continuidad 6ptica.
- Cortezas perpendiculares C

- Cortezas con grandes cristales en la periferia. Cw

c) Esferulitas-agregados radiales; hojosos o fibro-
I sos de calcita. | S

Un ejemplo del uso de estas claves puede ser el siguiente:
P.FSC. Significa relleno de esﬁacio poroso interbarticula (P), fibrosos

(F) gruesamente cristalino (5, con tamafio entre 0.25 y 1.0mm)
esferulitico, radial o fibroso ( C).

g : Otro ejemplo es el que a continuacifn se expresa:

N.E.SQm - Significa inversi6n neomdrfica de calcita o aragonita (N) con

forma ecuante (E) gruesamente cristalina con sobrecrecimiento
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sobre un grano esquelético monocristalizado,

Para mayores ejemblos velse las figuras A.1 y A.2

Por otra parte, la terminologia brecisa de Friedman ( 1965, en Flugel,

op. cit., p. 87 ) es Gtil ﬁara describir la forma y la textura de las
fabricas espfticas.

1,- Forma del cristal: anedral= sin caras ﬁlanas;subedral = con algu-

nas caras planas; euedral = con caras planas bien desarrolladas.

P.EgOMm

Figs.A-1yA.2 Descripciones posibles de una ortoespatita (A), originada
por relleno de poros y de una seudo espatita (B), originada por neomor-
fismo. La nomenlcatura empleada es como sigue:

i v L[4
N,Eu Nd‘E3 N.F4S ". 0' mm
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‘ ‘Mw"w

aﬁ ' P.F.C: P= poro relleno; F= cristal de hdbito fibroso;
’ 5= tamafio de grano de la clase 5; C= cortezas,
P.E,: P= poro relleno; E= cristales ecuantes; 4= tama
fio de grano entre 0.062 y 0,25 mm.
, N.BSO: N= Neomorfismo; B= cristal hojoso; 3- tamafio de
g grano entre 0.016 y 0.062; 0= sobrecrecimiento.
_%
r NdES: Nd= Neomorfismo con degradacidn de grano; E3=
cristales ecuantes finamente cristalinos.
2. Textura:
A. Ecuante= cristales casi equidimensionales.
a) Xenotépica= fabrica de cristales anedrales
y b) Hipidiotbpica= fabrica de cristales subedrales
2

c) Idiotdpica= fabrica de cristales euedrales.
B. No ecuante= cristales de diferente tamafio.

a) Xenotdpica.
- Porfirotbpica= cristales ms grandes en una matriz
de granobfino.
- Poikilotdpica= cristales mayores incorporando cris-
tales mis pequeﬁos.
b) Hipidiotdpica

- mismas subdivisiones que para la xenotdpica.
c) Idiotdpica.

- idéntico que para el caso anterior.
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