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PROLOGO 

Para entender los procesos geológicos que operan a distintos niveles 
de la Tierra y el espacio exterior es conveniente estudiarlos en su 
esquema más elemental: el intercambio de materia y energía. Para an~ 
lizar la prirrera, la tecnología rrodema dispone de nétodos muy exac­
tos y precisos que permiten detectar la presencia de una sustancia 
aún en roncentraciones del orden de partes por billón. Para evaluar 
los intercambios energéticos)la gecxruímica dispone de una herramien­
ta de la ciencia en general: la terrrodinárnica, gracias a la cual 
es posible elltplicar la dirección natural en que ocurren los fenóne -
nos, cuya consecuencia inmediata es poder predecirlos; es decir, re­
ronsquir las condiciones físicas (presión, temperatura) que gobier­
nan la aparición o transformación de un material geológico. Bajo es­
te enfoque, la geoquímica es la ciencia que estudia las leyes fisico 
químicas: y geológicas que rigen la evolución de los elerrentos. -

Estas notas tienen por finalidad introducir al estudiante de las 
Ciencias de la Tierra en los tópicos más comunes que trata la geoquí 
mica m:xlerna. Han sido elaboradas por el M. en I. Vicente Torres Ro::. 
.dríguez y el Dr. Eduardo González Partida, profesores de las Divisio 
nes de Ciencias de la Tierra y de Estudios de Posgrado de la Facul -
tad de Ingeniería de la Universidad Nacional Autónoma 9e México, en 
donde i.rtparten los cursos de Geoquímica, Procesos Termodinámicos en 
Geología y Petrogénesis de Rocas Igneas. 

La secuencia en que sé presentan los capítulos trata de seguir el or 
den histórico en que ha evolucionado la geoquímica. 1.Ds capítulos I 
y II (Introducción y Origen y Abundancia de los Elementos Químicos) 
son ante todo descriptivos; la siguiente sección, integrada por los 
capítulos III a VI, presenta un panorama de los conceptos fundarrenta 
les de la terrrodinárnica general, de las soluciones, del conportamien 
to de los elementos traza y de las interacciones sólido-líquido, in=­
troduciendo conceptos que se aplicarán en capítulos subsecuentes. La 
úl tina sección, capítulos VII a XIII; cariprende algunas ramas de a - • 
plicación de la geoquímica en estudios de fraccionamiento isotópico, 
·decaimiento radioactivo, geoquímica descriptiva, geoquímica orgánica 
y geoquímica en la geotermia. 

1.Ds autores agradecen la colaboración decidida de los señores profe­
sores en la integración de este texto: Ing. Jorge Nieto Obregón (l.Ds 
Isótopos de Carbono), Dr. Luis Obregón Andría (Introducción a la Geo 
química Orgánica), Ing. Eduardo Morales de la Garza (Geoquímica de Ia 
Hidrósfera) e Ing. Raymundo Martínez Serrano (Geoquímica en la Geo -
termia). Se agradece también al Sr. Adrián Patiño por la elaboración 
de los dibujos y esquemas, y a la Srta. ~•ulia Pal.na Hemández por la 
excelente mecanografía del tcxtJ. 

Ing. Carlos r,arza González Vélez 
Dpto. de Yacimientos Minerales 
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• 
I. INTRODUCCION 

·' 

r. i. co1.¡::EPro pE GBJQUIMICA 

La geoquímica es una ciencia interdisciplinarla de d~sarrollo 

reciente,que se ocupa del estudio de la distribución y evolu­

ción de los elementos en e 1 globo terráqueo y e 1 universo. 

La geoquímica trata de investigar las leyes fisicoquímicas y 

geológicas que rigen la evolución de los elementos, utilizando 
/ 

para ello los datos sobre la distribución cuan ti tati va de éstos 

en los diversos medios naturales. 

Algunas- observaciones que surgen alrededor del concepto de ge~ 

química son las siguientes: 

- El objeto de estudio de esta ciencia es real, material. Lo 

constituyen los elementos presentes en los di versos materiales: 

que conforman la Tierra, los cuerpos extraterrestres y el esp~ 

cio interestelar. 

- La geoquímica tiene un componente espacial ya_ que estudia 

la distribución de los elementos en los diferentes ambientes 

geológicos, es decir, sigue la trayectoria de aquéllos en los 

diversos entornos naturales. 

- La geoquímica lleva inherente la variable tiem-29 toda vez 

que estudia la evol~ción de los elementos, esto es, los cam­

bios que ocurren a lo largo del tiempo. 

Dentro de las ciencias naturales, la geoquímica ha logrado un 

lugar importante gracias al trabajo desarrollado por numerosos 

investigadores, a su rigurosidad científica y además, a la di-
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fusión de los resultados de sus investigaciones. 

La geoquímica como ciencia se vislumbra ya en las obras de 

Clarke, Goldschnidt, Fersman, Vernadsky y otros. Vernadsky en 

1924 la define como "la ciencia que estudia los elementos quí 

micos en la corteza terrestre y, en cuanto sea po!ible, los 

de todo el globo, en lo referente a su historia y distribu­

ción en tiempo y espacio". Posteriormente, Gibson (.1949) defi 

ne la geoquímica como "la historia natural de los elementos 

químicos", definición que engloba también la cosmoquímica. 

Estas definiciones muestran un~ marcada tendencia, en los prim~ 

ros tiempos de la geoquímica, a darle mayor importancia al estu 

dio de los elementos químicos que al de los procesos geológi­

cos inherentes. D.M. Shaw (1964) resalta la influencia de o­

tros procesos al decir: "La geoquímica comprende normalmente 

el estudio de procesos inorgánicos y bioquímicos que juegan o 

han jugado un papel importante en la .evolución de nuestro pla­

neta". 

En un sentido más amplio, la geoquímica incluye todas aquellas 

partes de la geología que involucren cambios químicos o cen­

tren su atención en lü distribución de los elementos. 

Resumiendo las ideas anteriores, la geoqu1mica puede definir­

se como el estudio de la abundancia absoluta y relativa de los 

elementos y las especies at6~icas (isótopos) en la Tierra y la 

distribuci6n y migraci6n de los elementos individuales en va -

rias partes de ésta (la hidr6sfera, la atmósfera y la corteza) 

en los minerales y rocas que la constituyen con el objeto de 

descubrir los principios que gobiernan su distribuci6n y mi -

graci6n. 

I.2. LA GEOQUIMICA: UNA CIENCIA 

Las Ciencias de la Tierra han sufrido una revolución a partir 

de los años cuarentas con la aparici6n de teor1as que enfati­

zan el dinamismo de ésta. 
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El desarrollo de las Ciencias de la Tierra~ entre ellas la 

geoquímica, así como el de otras ciencias naturales presenta 

tres estadios: 

. Etapa de observación, inventario y clasificación . 

. Etapa de análisis 

Etapa de mecanismos de experimentación, análisis matemáti­

co y fisicoquímico. 

Estas tres etapas tienen una sucesi6n lógica, es decir, exis 

te una relación física y matemática entre la causa y el efec 

to. Así, el orden lógico incluye: 

l. La Observación 

Inventariar-observar-reconocer 

analizar su estructura-experimentar 

y-reconstruir los mecanismos 

Es el hecho de detectar y registrar un fenómeno, una porción 

del universo la cual limitamos para su conocimiento. 

La observación y registro de los fenómenos de la naturaleza 

es la base del conocimiento científico. No obstante que un 

sinnümero de personas han dedicado su esfuerzo a este traba­

jo, son muchísimos los fenómenos y las regiones.por estudia~ 

se. Así, por ejemplo, más de la mitad de los basamentos cris 

talinos del mundo aün no están cartografiados; las regiones 

oceánicas se conocen pobremente; tampoco se ha determinado 

el potencial de recursos del subsuelo en la mayoría de los 

países. Todo lo anterior manifiesta que la investigación de-­

be continuar. 
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2. El Análisis 

El análisis químico de minerales y rocas de Una manera siste­

mática nació junto con la química mineral en el siglo XIX. A 

partir de esa época las técnicas han tenido grandes cambios. 

Algunas de las actuales son: análisis de rayos X, análisis 

térmico, espectrografía óptica, espectroscopía de absorción 

atómica, espectroscopía infrarroja, difracción de electrones, 

microsohda electrónica, resonancia magnética nuclear y otros. 

Estos métodos permiten definir: la composición y estructura 

de los minerales, la naturaleza y el tipo de asociación entre 

los elementos, los defectos en su organización, los efectos 

sobre la superficie de sus caras, etc. 

No solo se hacen determinaciones en minerales y rocas¡ tam­

bién se analizan fluidos volcánicos, fluidos hidrotermales, 

aguas oceánicas, materiales orgánicos, materiales extraterres 

tres¡ en fin, todo tipo de materiales asociados a los proce­

sos naturales. 

3. Los Mecanismos 

La observación de la naturaleza debe conducir a hipótesis ge­

néticas, las cuales al coincidir con el orden de la naturale­

za permiten reconstruir su historia. 

Muchas de estas observaciones pueden conducir finalmente a la 

relación matemática eutre ellas, e inclusive llegar a un mode 

lo en que se conozca el comportamiento de la mayoría de los 

factores o por lo menos el de los más importantes. 

De esta manera, la geoquímica, apoyándose en la cristaloquím~ 

ca, en la química y en la termodinámica busca reconstruir el 

itinerario seguido por un sistema natural hasta alcanzar el 

estado actual y pronosticar su trayectoria futura. 
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Claro está, deberá recordarse y siempre tenerse en cuenta que 

dado el número de variables y_de parámetros que participan en 

un proceso natural, la geoquímica sólo podrá aportar modelos· 

aproximativos, no ideales. Modelos que serán sucesivamente mo­

dificados y mejorados conforme se conozcan nuevos resultados y 

experimentos que expliquen cada vez más un mayor número de fe 

nómenos. 

I.3. LVOLUCION DE IAS IDFAS 

Bajo las consideraciones anteriores, la historia de la geoquí 

mica ha seguido practicamente ·las mismas etapas de una ciencia 

natural. 

l. Etapa Descriptiva-Analítica Clásica 

A diferencia de otras ramas de la geología, la geoquímica y la 

petrología experimental son las áreas en que se han obtenido 

buenos resultados experimentales. 

A partir de los experimentos de Reaumur (1726) sobre la crist~ 

lización de metales y ~evitrificación, la química y la geoquí­

mica tanan caminos específicos. La geoquímica del siglo XIX se 

centra en el conocimiento de la composición de la corteza te­

rrestre: Bischof, Bunsen, Beaumont, Roth y otros. 

Con ei descubrirn.iento de nuevos elementos contenidos en ciertos 

materiales surge la inquietud de encontrarlos en otras sustan­

cias naturales o industriales. Los mineralogistas descubren 

nuevos mirterales, algunos formados por elementos desconocidos 

lo cual obliga a desarrollar m~todos analíticos para identif~ 

carlos. Aparece así una nueva especialidad en el dominio de la 

núneralogía: la química analítica y mineral, en la que espec­

trografía óptica se perfila como una herramienta fundamental 

para el geoquímico. 

A finales del siglo XIX se contaba ya con una gran cantidad de 
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an~lisis de rocas y minerales, comenzando una fase defi itiva­

o "cristalina". Este periodo de la geoquímica se debi6 1 tra­

bajo de m~chos investigadores y, sobre todo, a la labor unifi­

cadora de V. W. Goldschmidt quien interpret6 la gran ca tidad 

de datos con base en las propiedades at6micas y nuclear s de 

los elementos. 

El período entre el nacimiento de la química analítica oderna 

hasta la segunc.ld .década de este siglo se caracteriza po la 

acumulación de d3tos cuantitativos sobre la composición quími­

ca de minerales, rocas, aguas termales y otros material sen 

la corteza terrestre. Este trabajo fue realizado entre tros 

por Clarke y Washington (1892-1925) quienes recopilan g an can 

tidad de datos analíticos cuyos resultados son aún vige tes. 

La Escuela Rusa de geoquímica dirigida por V.I. Vernads y 

(1863-1945) y por A.E. Fersman (1883-1945) hizo la prim ra ten 

tativa para constituir la geoquímica como ciencia indep ndien­

te. El primero publicó su libro "La C-eochimie" (1924) s guido 

por otro de tít~io'~iospher~~ el estudio geqquímico de a biós 

fera. Fersman centró su actividad en la investigación eoquí­

mica de la litosfera, ·specialmente sobre las asociacio es mi 

nerales y su desarrollo de tipo genético. También trató e en­

contrar las causas determinantes de la distribución en 1 uni­

verso, asociando de esta forma la geoquímica con la cos oquími 

ca. El resultado lo recogió en un libro de geoquímica t 6rica 

y aplicada publicado en 19 33-1939. 

2. Etapa Interpretativa 

Al empezar el tercer decenio del siglo XX se inició un n evo 

período de evolución en la geoquímica que condujo en un tiempo 

relativamente corto al descubrimiento de las leyes fund menta­

les que rigen la distribución de los elementos en la Na urale­

za. Este desarrollo de la geoquímica se debe principal ente 

al trabajo continuado de V.M. Goldschmidt y sus numeros s cola 

boradores en los Institutos Mineral6gicos de las Univer idades 
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de Oslo y Gottingen. Como resultado de esta actividad se esta­

bleció la distribución real de muchos elementos. 

Vernadsky, llevó a cabo en una gran escala investigaciones es­

pectroscópicas de la difusi6n de elementos qu1micos raros y 

dispersos en las rocas y minerales de Rusia y plante6 por pri­

mera vez el concepto de ciclo geoquímico cuya utilidad ha sido 

enorme en la comprensi6n de la migraci6n de los elementos. A 

partir de estas ideas el siguiente paso que se dio en ta geo -

qu1mica fue establecer el balance de intercambio de elementos 

entre las diferentes partes de la Tierra: atm6sfera-hidr6sfera, 

hidrósfera-lit6sfera, lit6sfera-manto y manto-núcleo. 

3. Etapa Termodinámica 

Algunos hechos importantes son: 

Los m€todos termodinámicos fueron aplicados al estudio de la 

formación de minerales. 

Las ideas concernientes a la estructura del átomo dentro de 

las moléculas y cristales abrieron nuevos campos en la minera­

logía. 

El descubrimiento de los isótopos estables y radiactivos perm~ 

tió la determinación cuantitativa de la temperatura de forma­

ción y la edad de las rocas. 

Los avances de la geofísica permitieron conocer mediante méto­

dos indirectos la estructura del interior de la Tierra, lo 

cual coadyuvó a mejorar algunas teorías puramente geoquímicas. 

4. Etapa Analítica Moderna 

La aparición durante las últimas d~cadas de nuevos métodos e 

instrumentos de análisis químico elemental ha ampliado enor­

memente el alcance, precisión y rapidez de los análisis cuanti 
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tativos. A las técnicas desarrolladas durante los años 1940-

1950 (espectrofotometría, fluorescencia de rayos X, espectro­

metría de masa, etc.} se suman en la última década las de es­

pectrometría de absorción y de fluorescencia atómicas, reso­

nancia magnética nuclear, microsonda electrónica, microsonda 
I laser, etc. 

5.Etapa Estadística 

La rápida acumulación de datos que auguran las técnicas mencio 

nadas y otras que están en vía de perfeccionamiento introdu­

cen a la geoquímica en una nueva fase: la "fase estadística" 

que a diferencia de las anteriores maneja simultáneamente gran 

cantidad de datos, cada uno con diversas variables, esto gra­

cias al auxilio de las computadoras y al desarrollo de modelos 

geomatemáticos. 

I.4 CIEr-CIAS REIACIONADAS 

La geoquímica nace de la conjunción de la geología y la quími­

ca. Esta última tiene una relación importante con la termodiná 

mica, la cual desde el punto de vista fenomenológico trata de 

encontrar las ecuaciones que describan la posible evolución de 

un sistema, de una reacción química, etc. Tales ecuaciones, 

de carácter universal, pueden aplicarse también a los sistemas 

geológico~, por lo cual la geoquímica y la termodinámica están 

íntimamente ligados. 

Gran parte de los fenómenos geológicos no serían comprendidos 

sin el apoyo de la geoquímica, tanto en cristaloquímica para 

comprender las relaciones iónicas de los elementos que forman­

un cristal, en mineralogía para entender las condiciones de es 

tabilidad de éstos, en petrología para comprender cómo un gru­

po de minerales forman una roca, o en metalogenia para descri­

bir la génesis, transporte y depositación de los elementos for 

madores de un yacimiento mineral. La mayoría de los fenómenos 
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citados dependen de factores tales corno: tipo de solución, po­

tencial de hidr6geno, temperatura, presión, medio ambiente ge~ 

lógico y otros, por lo que el geólogo actual debe tener una vi 

sión clara de estos conceptos teóricos para poder comprender 

mejor la naturaleza. 

I. 5. IMPORTANCIA DE 1A GIX)QUIMICA 

na geoquírnica tiene importancia desde dos puntos de vista: 

- Punto de vista teórico: los ,·datos aportac~os por los métodos 

geoquírnicos han permitido verificar muchos procesos de la rnat~ 

ria corno difusión en estado sólido, termodinámica de las solu­

ciones, fraccionamiento isotópico, establecimiento de geoterm~ 

metros y geobarórnetros, entre otros. 

- Punto de vista práctico: la ~eoquírnica en la prospección de 

recursos naturales ha tenido, una decisiva influencia en los úl 

timos años. En la actualidad es de uso común en la exploración 

petrolera, de yacimientos minerales, exploración geot~rmica ~ 

en la caracterización ~e acuíferos. Su aplicabilidad se funda­

menta en el estudio del ciclo geoquímico de los elementos que 
◄ 

permite predecir su comportamiento ante determinadas condicio-

nes geológicas. Lo anterior se logra comprendiendo los proce­

sos naturales que intervienen en la acumulación y dispersión 

de los elementos en los materiales de la corteza así como en 

los mecanismos mediante los cuales estos se concentran. 

La ciencia geoquímica está, por otra parte, creciendo acelera­

damente y enfocando cada vez mejor su campo de acción, al mis­

mo tiempo que éste se amplía con la incorporación de nuevos 

puntos de vista t~cnicos. Testigo de ello son las publicacio­

nes periódicas e:_specializadas surgidas en los últimos años y 

del buen número de trabajos sobre el terr.a publicados en diver­

sos periódicos científicos. Algurlas de estas revistas son: 

"Geochimica et Cosmochimica Acta" (E. U.) , "Chemica-1 .. Geology" 
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(Holanda}, "Geochemist~y International" (E.U.), traducci6n de 

trabajos geoquímicos de la URSS. Otras publicaciones en que 

aparecen artículos geoquímicos son: "American Journal of 

Science", "Journal of Geology", . "American Mineralogist", 

"Journal of Geophysical Research", "Journal of Petrology" y 

"Economic Geology" entre otras. 
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II. ORIGEN Y A3UNDANCIA DE LOS 

ELEMENTOS QUIMICOS 

II. l. ORIGEN DEL UNIVERSO Y EL SISTEMA SOIJI..R 

De todos los problemas de la ciencia, uno de los más fascinan­

tes es el del origen del Universo y su evolución. Si bien, son 

muchos los científicos que han incursionado en este tema, has­

ta el momento el conjunto de datos es sólo aproximativo y mu­

chas de las hipótesis son especula ti vas o propuestas a priori. 

No obstante, el estado actual de la física y la química permi­

ten hacer algunas consideraciones con suficientes argumentos. 

Antes de abordar este problema es conveniente hacer algunas re 

flexiones sobre la constancia de las leyes físicas, base de to 

do argumento científico, y sobre todo de aquellas en que se in 

volucran la masa y la velocidad. Esto es importante puesto que 

las teorías sobre el origen del Universo, o particularmente, 

del Sistema Solar deben ser consistentes y explicar la natura 

leza de los movimientos y la composición que tienen toy los 

cuerpos celestes. Por otra parte, existen consideraciones de 

índole química que deben tenerse presente en los modelos que 

se propongan. Por ejemplo, la consonancia de los arreglos ele­

mentales e isotópicos, el comportamiento de las fases sólidas, 

etc. 

1. Variación de la Constante de Gravitación Universal 

En 1938, Dirac sugirió que la "constante" de gravitación uni­

versal G podía variar inversamente proporcional con la edad 

del universo, lo cual tuvo implicaciones hasta en la teoría g~ 

neral de la relatividad (Modificada por Drans y Dicke, 1961). 

- 1 1 -



De acuerdo con los cálculos realizados por Dirac, el valor de 

G d • • 10- 8 lo- 9 - • d isminuye en y partes por ano. Esto en magnitu es 

de tiempo a escala del origen del universo (15,000 m.a.} su­

gieren una continua expansión de ~ste, hipótesis que es gene­

ralmente aceptada. A nivel del sistema solar, la disminución 

de G con el tiempo hace pensar que las presiones en los anti­

guos gases debían ser mayores que lo que son ahora, o visto 

desde otro ánguio, que el decremento paulativo de G ha favore 

cido lá expansión de la Tierra en los últimos 500 m.a. facili 

tando el incremento de su radio en unos 0.8-4.0 mm por año, 

esto debido a la disminución de la presión en el interior de­

la Tierra. 

Algunas consecuencias de la verificación de la hipótesis del­

incremento de G e.n el pasado son: 

- Mayor aumento de la temperatura media 

(El mar tendría unos 70ºC) 

- Mayor radiación procedente del sol 

- Mayor presión de var 'r de los gases (H 2o, co 2 , NH 4 , etc.) 

en el pasado. 

2. Hipótesis Sobre el Origen del Universo y el Sistema Solar 

La mayoría de las hipótesis del origen del Universo parten de 

que éste es homogéneo e isotrópico para cualquier observador. 

Este argumento recibe el nombre de "principio cosmológico" y 

constituye una hipótesis simplificadora que ha permitido des~ 

rrollar diversos modelos matemáticos razonablemente sencillos 

para explicar la evolución del universo. 

La cosmología se define como el conjunto de teorías que se pr~ 

ponen establecer una imagen coherente del universo a partir 

de la descripción de sus características. 

- 1 2 -



El origen del sistema solar está relacionado directamente 

con el origen del universo; muchas de las preguntas sobre el 

origen de aquél se constestarán de la observaci6n del último. 

En general el universo está formado por diferentes tipos de 

agrupamientos de materia cósmica, desde simples nebulosas, e~ 

trellas brillantes, densos cuerpos opacos, hasta cuerpos in­

creíblemente densos de los cuales: ni siquiera puede escapar la 

luz. 

De los cuerpos mencionados, las estrellas han sido de las más 

estudiadas. Están formadas por gases incandescentes, presen­

tan una variedad de tamaños y temperaturas y dentro de ellas 

operan una diversidad de fen6menos incluyendo los termonucle~ 

res. Precisamente, como producto de estos fenómenos, las es~ 

trellas emiten radiaciones en una amplia gama que permiten d~ 

terminar su composici6n, temperatura y estado de evolución, 

esto mediante radiotelescopios, técnicas espectrométricas y 

observaciones del espectro luminoso .. 

Se tienen muchas evidencias para suponer que la evolución de~ 

los cuerpos en el universo siguen el ciclo:· 

Nebulosa➔ Estrella➔ Estrella Muerta➔ Supernova 

Una supernova se considera una estrella en explosi6n que se -

fragmenta para convertirse en polvo cósmico y reiniciar el ci 

clo. 

Se puede asumir que normalmente una estrella puede tener pla­

netas en su vecindad, es decir, el sistema solar no es único. 

Entonces, el origen del sistema solar es un problema mucho 

más grande ya que incluye la evolución del sol y de las estre .. 
llas en general. 

- 1 3 -



Todas las teor!as acerca del origen del sistema solar pueden 

agruparse en dos clases principales: 

i) Aquellas que atribuyen su origen a eventos cataclísmicos 

generalmente asociados al encuentro del Sol con otra estrella 

en un pasado distante. 

ii) Aquellas que consideran que el origen del sistema solar es 

es el resultado de procesos evolutivos graduales. 

a)\ Teorías Cataclísnicas: M::>ulton, Chamberlain, Jeans, Jeffreys 

Al igual que la luna produce mareas en la Tierra, una estre­

lla que se acerc6 lo suficiente al Sol pudo producir una enoE_ 

me marea de gases que se pudo separar del soi se fragmentó 

y posteriormente se condensó y enfrió dando origen a los plan~ 

tas. 

Esta teoría tiene algunas dificultades como: 

- Un filamento de materia extraída del Sol se disiparía fácil 

mente por estar abajo del límite de Roche (densidad mínima 

para producir un campo autogravitacional). 

- La temperatura del filamento pudo exceder el millón de gra­

dos con lo cual la velocidad del hidrógeno sería de más de 

150 Km/s lo que produciría su escape definitivo sin condensa­

ci6n. 

El material extraído podría escapar al espacio interestelar 

o formar una nube de gases alrededor de las estrellas involu­

cradas. 

b~l Teorías Evolucionistas: 
. r 

Las teorías evolucionistas provienen desde Kant (1755). La hi 
, 

pótesis laplaciana (1796) es de las más populares: esta 
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supone que el Sol era una nebulosa gaseosa en rotaci6n, cuya 

fuerza gravitacional la contrata gradualmente, adquiriendo 

cada vez mayor velocidad angular. En el momento en que la 

fuerza centrifuga de las capas exteriores de la nebulosa ex 

cedían la:atracci6n gravitacional de la nebulosa como un to 

do, el material gaseoso era expelido formando un anillo en­

volvente en el plano ecuatorial de la nebulosa. Conforme és­

ta seguía contray~ndose, el material del anillo se iba sepa­

rando y agregando en una misma región; posteriormente seco~ 

densaría y enfriarfa formándose un protoplaneta. El proceso 

se repetiría varias veces dando lugar a otros tantos planetas. 

Esta hipótesis tiene algunas contradicciones: 

- El Sol debía rotar con su máximo momento angular. En reali 

dad el Sol posee el ,0.999 de la masa total del sistema y sólo 

tiene el 0.02 del momento angular. 

- Aun, si todo el momento angular estuviera concentrado en el 

Sol, su velocidad de rotación sería de 12 horas y la fuerza· 

centrífuga en el ecuador sería sólo el 5% de la fuerza gravi­

tacional. De otra manera es imposible el escape de lo~ ani -

llos de Laplace. 

c) Teoría ~-lagnética; 

Todas las teorías hasta 19~0 esgrimían argumentos mecanicistas 

(gravitacionales). 

Un punto de vista completamente diferente fue dado ~or Alfvén 

(1942-1945) quien suqirió que las fuerzas electromagnéticas 

jugaban un papel inportante. En su hipótesis, Alfvén asume 

que el Sol tiene un carnpo magnético general y que la nube ga­

seosa que lo rodeaba fue ionizada por radiación procedente de 

éste. Las partículas ryaseosas caen hacia el Sol bajo su fuerza 

gravitacional, pero el campo magn~tico alrededor de ~ste impi-
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de la caída de los componentes ionizados, surgiendo una gra -

dual difusi6n de componentes no ionizados a través de los io­

nizados, produciendo un fraccionamiento. De esta manera, se -

gún Alfvén, se producirían nubes de composiciones diferentes 

que se ubicarían en el plano ecuatorial del Sol. 

El Sol transferiría además su momento angular a las nubes forma 

das, a través de fuerzas magnéticas causando la concentración 

hasta formar pequeñas gotas de líquidos o cuerpos sólidos. Los 

planetas se formarían por la aglomeración de tales partículas. 

II. 2. ORIGEN DE LOS ELEMEN'IDS 

Nuestro conocimiento sobre la composición química del universo 

se obtiene a partir del análisis espectroscópico de las radia­

ciones procedentes del So~ las estrellas y el gas interestelar, 

así como del análisis con sondas espaciales (Venus, Mariner, 

Voyagen etc.) y de muestras directas de la luna y meteoritos. 

Aun cuando la abundancia de las diferentes elementos varía con­

siderablemente, los ele- 1::ntos que son importantes cuan ti tati va­

mente son sólo diez, todos con Z < 27; de éstos, los mayores son 

el hidrógeno y helio. Después del elemento con Z = 30 el valor 

de la abundancia se hace constante para los elementos pesados. 

Se cree que los elementos fueron formados en el interior de las 

estrellas, siguiendo procesos de fusión de núcleos de hidrógeno 

y la conversión de núcleos de helio para formar elementos de ma 

sas pequeñas. 

Sin embargo, estos procesos no son capaces de explicar la exis­

tencia de elementos de masas mayores, los cuales requieren para 

su formación del bombardeo de los núcleos ligeros con neutro­

nes. 

Si el bombardeo es suficientemente lento (procesos S), los ele-
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mentes formados tienden a decaer por la adici6n de neutrones 

(y por emisi6n B } a núclidos más estables. 

En los procesos r (rápidos) los neutrones toman lugar más rápi­

damente antes de, que la emisi6n B tenga lugar. Este proceso ex­

plica mejor la producci6n de elementos transuránicos. 

Así como es importante conocer el origen de los elementos, tam­

bién lo·es el saber cuándo se emplazaron. 

Por ej ernplo, 

media,de 16.4 

129 1 decae a 129 xe por emisión B , con una vida 

m.a. Esta vida media es tan corta que no existe 
129 1 en la naturaleza. No obstante, este is6topo pudo haber si­

do producido durante la formaci6n de los demás elementos. De es 

ta manera, si se detectaran grandes concentraciones relativas 
12

9r- 129 xe, la edad de la Tierra no sobrepasaría los 300 m.a. 

II.3. ca-1POSICION OUIMICA DE IA TIEP..RA, EL SISTE?v'A SOIAR Y EL UNIVERSO 

Mediante el análisis espectroscópico del Sol y las estrellas 

más pr6ximas (a través de ,bservatorios espaciales) así como del 

análisis químico de meteoritos se ha conocido la abundancia re­

lativa de varios elementos en el sistema sol.ar y en las estre­
llas cercanas. 

La abundancia absoluta varía de un autor a otro dependiendo de 

la estrella seleccionada y de· los métodos estadísticos utiliza­

dos. 

No obstante, si graficamos las abundancias sobre una escala lo­

garítmica (para poder comparar elementos abundantes con los no­

abundantes), contra el número atómico de los elementos aparecen 

algunas regularidades absolutas como las siguientes: (fig, 2.1) 
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FIGURA 2 .1. Abundancia de los elementos en el universo caro función 
de su núr:'ero atáni.co. Se ha tanado al sílice con una abundancia re­
lativa de 10,000 caro base de la escala logarítmica. (Tomado de 
Allégre, 19 81) 
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(1) Cuando el número atómico (Z) se incrementa, la abundancia -

dismuye rápidamente. 

(2) Para los elementos con número atómico mayor de 45, la abun­

dancia es virtualmente constante. 

(3) Los elementos con número atómico par son mucho más abundan 

tes que los impares. Esta ley es conocida como la Ley de Oddo y 

Harkins. 

(4) Tres elementos con bajo númel'!ID atómico tienen una abundancia 

desproporc~onadamente baja, considerando sus valores Z: Li, Be, 

B. 

(5) El Fe, por el contrario, muestra una abundancia excesiva 

para su número atómico. 

Las explicaciones para todos estos fenómenos podrían hallarse -

en la astrofísica nuclear y en los fenómenos de síntesis nu-­

.clear. 
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II.4. CCMPONENI'ES QUIMIC0S DEI; SISTINl\ SOLAR: 

MINERALES C0S.tvOLOGIC0S 

l. Los gases Inertes: He, Ne, Ar, Kr, Xe y Rn. 

Estas moléculas aparecen en la atm6sfera de varios planetas, en 

tre ellos la Tierra. 

Los astrónomos también las hen detectado en las estrellas lo 

cual nos hace ver que existe un grado de uniformidad en la com­

posición del universo. 

En general, estos compuestos es~án en forma gaseosa pero pueden 

aparecer en estado líquido o sólido dependiendo de condiciones 

específicas. ¿Cómo sería un mar de co2 en plutón? 

3. Sólidos Sencillos: en general son óxidos simples como FeO, 

Fe 2o3 , Ti02 ; sulfuros como Fes 2 , Nis, etc. Estos se han encon­

trado sobre la Tierra, en meteoritos y en muestras lunares. 

4. Silicatos: se incluyen todos los minerales que contienen el 

tetraedro fundamental SiO:- formando polimerizaciones que son 

compensadas electrostáticamente por cationes como Ca, Mg,K y Na. 

Los silicatos más abundantes se restringen a unos l,X)COS grupos rniner~ 

les: cuarzo, feldespatos, micas, anfíboles, piroxenos y olivi­

nos. 

Se han localizado en la 'l'ierra, la luna, meteoritos y posible­

mente en los planetas cercanos. 

5. Polímeros de Carbono:son los hidrocarburos y los componen­

tes de la vida (proteínas, aminoácidos). Se han encontrado en 

meteoritos y la Tierra. Ninguno en la ::-.,una. 
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6. La Asociaci6n Fe-Ni: estos elementos se encuentran en·diver 

sas proporciones teniendo un comportamiento particular. Mien -

tras que son relativamente raros en la superficie de la Tierra, 

son los componentes esenciales de los meteoritos y debido a su 

alta densidad se les ha asignado un papel importante en los mo 

delos de composici6n interna de los planetas, en los cuales p~ 

recen estar confinados a sus núcleos. Dentro de la curva de 

abundancia relativa tambi~n ocupan un lugar especial. 

II.5. CLASIFICACION GEOQUIMICA DE LOS ELEMENTOS 

l. La Ley Peri6dica 

En 1869, D. Mendeleev propuso la "ley periódica" en la cual es 

·tableci6 que las propiedades de los elementos son funciones pe 

ri6dÍcas de sus números at6micos. Si se ordenan los elementos 

de tal forma que elementos con propiedades semejantes coinci -

dan en columnas verticales se obtendrá un arreglo conocido co­

mo tabla peri6dica (veáse fig. 2.2). 

Los elementos así•ordenados caen en 18 columnas verticales que 

definen a las familias o grupos químicos. Muchas veces, los 

miembros de cada grupr tienen la misma configuraci6n de los 

electrones de valencia, excepto los números cuánticos principales. 

Cada fila horizontal de elementos constituye un período. Puede 

observarse que las longitudes de los períodos varían; hay un 

período muy corto que contiene solo dos elementos, seguido por 

dos períodos cortos de 8 elementos cada uno, y luego dos perí~ 

dos largos de 18 elementos. El siguiente período incluye 32 

elementos pero el último está manifiestamente incompleto. Los 

miembros de los grupos formados por los dos períodos de ocho 

elementos se llaman elementos del grupo principal, y los miem­

bros de los otros grupos se denominan de transición~ transi -

ci6n interna. Por conveniencia, los grupos principales se sim­

bolizan con un número romano y la letra A, y los grupos de 

transición se señalan con un número romano y la letra B. 
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En la tabla pe~iódica puede trazarse una línea escalonada que 

divide los elementos en metales y no metales. Los elementos a 

la izquierda de esta línea (excepto el hidrógeno) son metales, 

en tanto que los de la derecha son no metales; los elementos 

que bordean la línea tienen características de ambos y se deno­
minan semimetales. 

Los elementos metálicos, ubicados en las parte inferiores e iz­

quierda de la tabla periódica, en general tienen energias de io 

nizaci6n bajas y radios atómicos bastante grandes que tienden a 

decrecer de izquierda a derecha. En las redes cristalinas, el 

número de coorc~inación es alto,· generalmente 8 ó 12. En sus com 

puestos, a excepción del flúor, presentan estados de oxidación 

positivos y negativos. Sus óxidos son frecuentemente compuestos 

volátiles y presentan propiedades ácidas. 

Los semimetales caen en ·una banda diagonal que va del boro al 

telurio. Tienen energías de ionización ligeramente más altas 

que las de los metales y estructuras cristalinas más complejas. 

Presentan estados de oxidación tanto positivos como negativos, 

pero los primeros son los más importantes. 

2. Clasificación Geoquímica de Goldschmidt (Fig. 2.3) 

Goldschmidt (1937) observó que existe una coincidencia en la 

distribución de los elementos estudiados en meteoritos, produc­

tos de fundición, rocas naturales y menas de sulfuros, razón 

por la cual los clasificó de acuerdo con su afinidad geoqu!mica 

en los siguientes grupos: 

a. Sider6filos: son aquellos elementos que tienen afinidad por 

el Fe y que se supone tienen altas concentraciones en el núcleo. 

Su afinidad por ~l oxígeno es menor. Tendencia por las uniones 
metálicas. Por ejemplo: Au, Ge y Pd. 
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b. Calc6filos: por un lado incluye aquellos elementos que tie­

nen propiedades similares a las del S como Se, As, Te; y por 

otro, aquellos que tienen una fuerte afinidad por el S: Ag, Hg, 

Cu, Pb, Zn. Su afinidad por el Fe es menor. Tendencia por rela 

ciones covalentes. 

c. Lit6filos: incluye aquellos elementos que se concentran en 

la corteza de la Tierra. Tienen afinidad por los silicatos; son 

electropositivos y con tendencia marcada a las uniones iónicas 

con Si, Al y O preferentemente. Algunos de ellos son: Na, K, Ca, 

Mg, Fe. 

d. Atm6filos: aparecen como gases en la atmósfera .. Por ejemplo: . 
H, N, O, c. He, Ar, etc. 

Figura 2.3. Clasificación Geoquímica de los Elementos (Goldschmidt) 

Sider6filos Ce 7 cófilos Litófilos AtmÓfilos 

Fe*Co*Ni* Cu Ag Li Na K Rb Cs H N O e 
Ru Rh Pd Zn ca Hg I3e Mg Ca Sr Ba He Ne Ar 
Os Ir+Pt+ Ga In Tl B Al Se y La Lu Kr Ke 
Au Re Mo Ge Sn Pb Si Ti Zr Hf Th 
Ge*Sn*W+ As 'Sb Bi p V Nb Ta 
c++cu*Ga* s Se Te o Cr u 

As+sb+ Fe Mo Os H F Cl Br I 
Ru Rh Pb Fe Mn Zn Ga 

*Calcó filos y lit6filos en la corteza 
+Calcó filos en la corteza 
++Litófilos en la corteza 

La distribución y afinidad de los elementos por uno u otro grupo 

depende de la temperatura, presión y medio ambiente químico. Por 

ejemplo, el cromo, que es un elemento fuertemente litófilo en la 
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c6rteza te~restre, se convierte en calcóf{lo en condiciones de 

baja oxigenación como es el caso de algunos meteoritos en los -

que forma el mineral daubrelita (Fe cr2s4 ). 

El carácter geoqu!mico de un elemento está estrechamente rela-~ 

cionado con su posici6n dentro de la tabla peri6dica. As!, los­

elementos lit6filos tienen·ocho electrones en su última config~ 

ración electrónica, los calcófilos del subgrupo B, dieciocho, y 

los siderófilos del grupo VIII la tienen incompleta o dispareja. 

Tambi~n puede observarse que en general, los elementos siderófi 

los se concentran en el centro de la tabla, los calcófilos a la 

derecha, los litófilos a la izquierda,y los atm6filos en el ex­

tremo derecho. (Figura 2.4). 

La clasificación de Goldschmidt no debe entenderse como única y 

definitiva puesto que muestra sólo relaciones de tendencia con­

un carácter cuantitativo limitado. Los diferentes grupos se 

traslapan con lo cual un elemento puede pertenecer a más de una 

categoría. La utilidad de esta clasificación es la expresión 

cualitativa del comportamiento geoqu!mico de los elementos. 

II. 6 DISTRIBUCION DE WS ELf" fEN'IDS EN U\ TIERRA Y SU IMPORTAN:IA 

EN GEOIOOIA 

Para comprender mejor la distribución de los elementos en el -­

globo terráqueo es importante c0nocer primero su estructura in­

terna. El estudio del interior de la Tierra se fundamenta en la 

sismología con los aportes experimentales a la petrolog!a y la­

geoqu!mica. La combinación de observaciones sismológicas y me-­

didas de laboratorio de las propiedades de los materiales piod~ • 

ce una aproximación, aunque incompleta, sobre la composición in , 
terna de la Tierra (veáse fig. 2. 5), 

La Tierra presenta una estructura zonada y diferenciada en la -

cual pueden hacerse las siguientes subdivisiones mayores: un n~ 

cleo de hierro metálico, sólido en su interior y fluido en su -

parte exterior; un manto compuesto de silicatos ferromagnesianos 
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FIGURA 2. 4. ca:r ,-:ter gooquímico de los elementos con relaci6n 
a la Tabla Peri6dica de los Elementos. 
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FIGURA 2.5. Cornr:osici6n del inte­
rior de la Tierra. 

a. Lit6sfe:ra 

b. Asten6s fera 

c. Parte inferior del manto su¡;erior 

d. Zona de transici6n 

e. Manto inferior 

f. Núcleo exterior 

g. Núcleo interior 

M. Discontinuidad de Mohorovicik 



el cual incluye: u~a zona de transición en la que los átomos es­

tán forzados por la presión a adquirir un empaquetamiento más 

compacto, y la astenósfera que es una zona parcialmente fundida; 

por último, la litósfera que incluye una porción del manto supe-
• 

rior y la corteza terrestre que puede considerarse como producto 

de diferenciación química del manto. En las tablas 2.1 y 2.2 se 

resumen las principales caracterÍ!sticas química::, y físicas de 

las capas de la Tierra. 

Dentro de la estructura zonal de la Tierra,el geólogo trabaja g~ 

neralmente en fenómenos que se suceden en la_corteza terrestre. 

La corteza se distingue químicamente ,del manto por medio de la 

discontinuidad de Mohorovicik , la cual, cuando existe, se loca­

liza a diferentes profundidades dependiendo del tipo de corteza 

de que se trate. Así, en la corteza continental aparece a una 

profundidad: promedio de 35 Km, mientras que en la oceánica lo es 

tá a s6lo 10 Km. 

Por evidencias sísmicas la corteza continental se puede dividir 

en dos partes: la corteza siálica, con materiales ricos en síli­

ce y aluminio, y la corteza simática con abundancia de sílice y 

magnesio. Su parte supGrior es un mosaico de sedimentos, metase­

dimentos, intrusiones ígneas, volcanes y bloques, en todos los 

cuales actúan los procesos exógenos y endógenos. 

La composición química de la corteza corresponde a la de las ro 

cas ígneas ya que éstas conforman cerca del 95% de su volumen en 

relación con el volumen de rocas sedimentarias y metamórficas. 

Esta aseveración es notoria si se observa la:tabla 2.3 en la que 

aparece la composición química promedio de las rocas de la cort~ 

za y la de dos rocas ígneas, una ácida (granito) y una básica. 

(diabasa) como comparación. En la fig. 2.6 se muestra la abunda~ 

cia de los elementos en la corteza, correspondientes a los núme­

ros atómicos 1 a 93. 
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TABLA 2 .1. Características . físicas y quíroicas éie las , 
capas de la Tierra. 

NCMBRE DE IA 
CAPA 

Ab:ósfera 

Bi6sfera 

Hidrosfera 

Lit6sfera 

Aste,ósfera 

Zona de 
transici6n 

Manto 
inferior 

Núcleo 
exterior 

•, 

Núcleo 
interior 

CARACI'ERISTICAS QUIMICAS CARACI'ERISTICAS FISICAS 

N2 , o2 , H2, H;P, co2, gases Gaseosa 

ioortes 

H2o, sustancias orgánicas 

Aguas salada, salobre y 
dulce, nieve y hielo 

Predominanteirente básico-ul­
trabásica. Iocas ácidas µ::>r 
diferenciaci6n ~.agmática 

Fuente de magmas basálticos 

FeO, SiO2 y~- Olivioos y 
piroxeoo de alta presi6n. 
Estructura de espioola 

Silicatos ferranagnesianos 

Férrico-niquelífero con al­
guros elementos "ligeros11 

Ider· 
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S6lido, líquido y C9loi­
dal 

Líquido ( en parte s6lido) 

Sólida, rígida 

Parcialmente fundida 
(1-10%) 

Empaquetamiento canpacto 
ocasionado J;Or las altas 
presiones 

S6lido 

Fluido 

Sólido 



TABLA 2.2. Volumen y masa de las capas que 
conforman el interior de la Tierra. 

CAPA E.SFESOR VOLUMEN DENSIDAD MASA MASA 
(Km) (x1027 cm3) (g/an3) (x1027g) ( %) 

Atm6sfera - 0.000005 0.00009 

I-Iidr6sfera 3.5 0.00137 1.03 0.00141 O .024 

Corteza 17.0 O .008· 2.8 0.024 0.4 

Manto 2883.0 0.899 4.5 4.016 67.2 

Núcleo . 3471.0 O .175 11.0 1.936 32.4 

Total 6371.0 1.083 5.52 5.976 100.0 Tierra 
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TABLA 2.3. Cantidades prorredio de los elanentos 
en las rocas de la corteza terrestre, 
expresados en g/ton 6 ppn. 

NU1ERO ELEMEl:rIO 
PRO·lEDIO GRANITO DIABASA. ATCl1IO) COR'IBZA 

1 H 1400 400 600 
3 Li 20 24 12 
4 Be 2.8 3.0 0.8 
5 B 10 2.0 17 
6 e 200 200 100 
7 N 20 8 14 
8 o 446000·· 4850.00 449000 
9 F 625 700 250 

11 Na 28300 24600 15400 
12 Mg 20900 2400 39900 
13 Al 81300 74300 78600 
14 Si 277200 339600 246100 
15 p 1050 390 650 
16 s 260 175 135 
17 Cl 130 50 
19 K 25900" 45100 5300 
20 Ca 36300 9900 78300 
21 Se 22 3 34 
22 Ti 4400 1500 6400 
23 V 135 16 240 
24 • Cr, 100 22 120 
25 .Mn 950 230 1320 
26 Fe 50000 13700 77600 
27 Co 25 2.4 50 
28 Ni 75 2 78 
29 cu 55 13 110 
30 Zn 70 45 82 
31 Ga 15 18 16 
32 Ge 1.5 1.0 1.6 
33 As 1.8 o.o 2.2 
34 Se ú.05 
35 Br 2.5 0.5 0.5 
37 Rb 90 220 22 
38 Sr 375 250 180 
39 y 33 13 25 
40.: ~r 165 210 100 
41 Nb 20 20 10 • 
42 Mo 1.5 7 0.05 
44 Ru 0.01 
45 Rh 0.005 
46 Pd 0.01 0.01 0.02 
47 Ag 0.07 0.04 0.06 
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TABLA 2.3. Continuación 

NUMEID FJEMENTO PRC:MEDIO GRANI'IO DIABASA ATOMICO CORI'EZA 

48 Cd 0.2 O .0·6 0.3 
49 In 0.1 0.03 O .08 
50 Sn 2 4 3 
51 Sb 0.2 0.4 1.1 
52 Te 0.01 
53 I 0.5 
55 Cs 3 1.5 1.1 
56 Ba 425 1220 180 
57 La 30 120 30 
58 Ce 60 230 30 
59 Pr 8.2 20 2 
60 Nd 28 55 15 
62 Sm 6 11 5 
63 Eu 1.2 1.0 1.1 
64 Cd 5.4 5 4 
65.' Tb 0.9 1.1 0.6 
66 Dy 3.0 2.0 4.0 
67 Ho 1.2 0.5 1.3 
68 Er 2.8 2 3 
69 'Tul 0.5 0.2 0.3 
70 Yb 3.4 1 3 
71 Lu 0.5 0.1 0.3 
72 Hf 3 5.2 1.5 
73 Ta 2 1.6 0.7 
74 w 1.5 0.4 0.45 
75 Re 0.001 0.0006 0.0004 
76 Os o.005 0~0001 0.0004 
77 Ir 0.001 0.006 
78 pt 0.01 0.008 0.009 
79 Au 0.004 0.002 O .005 
80 Hg 0.08 0.2 0.2 
81 Tl 0.5 1.3 0.13 
82 Pb 13 49 8 
83 Bi 0.2 · 0.1 0.2 
90 Th 7.2 52 2.4 
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La tabla 2.4 resume un buen número de análisis químicos realiza 

.dos en rocas ultrabásicas, básicas, intermedias y ácidas. Para 

observar el comportamiento de los elementos se han graficado 

estos datos en un diagrama de variación de Harker que relaciona 

el porcentaje de los óxidos de los elementos con el porcentaje 

de sílice (veáse fig. 2J ). 

Revisando los valores y datos registrados en la tabla y el dia­

grama mencionados puede constatarse que: el sílice, sodio y po­

tasio tienen valores elevados ·hacia el polo ácido; el hierro, 

magnesio, calcio, titanio y manganeso tienen valores altos ha­

cia el polo básico.y, el aluminio y el fósforo muestran tenden­

cias variadas. Tambi~n es interesante analizar el enriquecimie~ 

to relativo del hierro, calculado mediante la fórmula: enrique­

cimiento= Fe/(Fe+Mg), el cual ha dado los siguientes resultados: 

Ultrabásico Intermedias Acidas 

0.42 0.61 0.74 0.81 

En lo que se refiere a elementos menores y trazas en rocas íg­

neas (véase fig. 2.8), su contenido varía conforme al tipo de 

roca aunque se conocen ciertas afinidades como: 

a. Be, Li, Ta, Nb, Mo·, Sn, Zr, Y, U, Th, La, Pb, Ba, Rb, Tl y 

Cs tienden a enriquecerse en las rocas silíceas en relación con el 

valor medio de la corteza terrestre. 

b. Cr, Ni, Co, Cu, V, Zn, Mn, Se y Ag tienden a enriquecerse 

en rocas básicas en relación con el valor medio de la corteza. 

c. B, Ge, Ga, w, In, Sr y Mn tienen afinidades variables. 
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TABLA 2 . 4 . Ccmi:osici6n prorredio de algunas rocas ígneas 
en p:,rciento en peso 

METALES 

ELI:MEN'IO u B I A OXIDO 

Si 20.7 22.8 25.7 34.4 SiO2 
Ti 1.0 1.1 0.9 0.3 Tio2 
Al ~.3 8.3 8. 7,• 7.7 Al203 
Fe3+ 3.2 2.0 2.3 1.2 Fe2o3 
Fe2+ 6.8 6.3 4..1 1.7 FeO 

Mn 0.1 0.1 0.1 0.1 'MnO 

Mg 13.8 5.2 2.3 0.7 MgO 

ca 7.3 7.7 4.7 1.9 cao 

Na 0.6 1.7 3.1 2.9 Na2o 

K 0.004 0.6 2.7 3.2 K,...O 
"-

p 0.1 0.1 0.2 0.l P2o~ 
}!20 

N 182 637 635 794 N 

U= Focas ultramáficas 

B_ = Focas básicas, excepto nefelínicas 

I = ~cas intennedias 

A= Focas ácidas 

N = Número de rocas analizadas 
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III. FUNDAf~ENTOS TERMODINAMICOS 

III.l. INTRODUCCION 

La termodinámica relaciona coLlo conjunto a las propiedades de 

la materia en los procesos físicos y químicos en que ésta inter 

viene. Es decir, la termodinámica trata únicamente de las pro­

piedades ~acrosc6picas observables de la materia sin hacer sup2 - • 

siciones de su naturaleza at6mica o molecular, de la cual trata 

la termodinámica estadística. 

El razonamiento termodinámico se basa en tres leyes de aplicá­

ci6n universal que han surgido de un número de observaciones y 

experimentaciones, mediante las cuales se pueden hacer conclu­

siones o predicciones acerca de los cambios específicos que pue 

de experimentar un· sistema. Estas leyes no se derivan sino que se 

deducen de nuestros experimentos con el comportamiento de la m~ 

teria como conjunto, y sintetizan las características universa­

les de todas nuestras experiencias. 

La primera ley de la termodinámica concierne a la existencia de 

la energía y a los .cambios de ésta durante_las reacciones quím!_ 

cas; la segunda ley expresa la direcci6n natural en que deben 

ocurrir los cambios físicos y químicos; y la tercera, trata de 
. 

la entropía de las sustancias cristalinas pu~as en el cero abso 

luto de temperatura. 

III. 2. DEFINICIONES FmmAMENTALES 

Existe cierto número de definiciones con las cuales debemos es­

tar familiarizados, por lo menos en su significado más elemen­

tal. • 
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.1. SISTEMA 

Es alguna porción del universo físico que nosotros consideramos 

para su estudio. Cualquier cosa externa al sistema es el espa~ 

cio exterior o medio ambiente. 

Un sistema puede ser sencillamente un grupo de átomos, minera­

les, rocas, fluidos, menas, etc., en los cuales fijamos límites 

a nuestra voluntad y conveniencia. Estos límites se fijan de 

tal forma que la porción que nos interesa esté en equilibrio. 

Ep el caso de sistemas lejos del equilibrio, en la actualidad 

no se dispone de una teoría que tenga la estructura 16gica de 

la termostática ni la termodinámica. (García Colín, 1983). 

Los cambios que pueden ocurrir dentro del sistema pueden tener 

o no relaci6n con el material del exterior. Según sea el caso 

existen tres tipos de sistemas que son: 

a. Sistema aislado: Aquel en el· que no hay influencia del 

exterior, es decir, no hay i·ntercambios de energía ni de mate­

ria entre el sistema y el medio ambiente. 

b. Sistema cerrado: Puede intercambiar energ1a pero no mate 

ria con el exterior. 

c. Sistema abierto: Puede intercambiar energ1a y materia 

con el exterior. Por ejemplo, metamorfismo acompañado de metaso 

matismo. 

2. FRONTERA 

Es el mecanismo que separa un sistema del resto del universo. 

En la mayoría de los casos lo constituyen las paredes del reci­

piente contenedor (pueden ser r1gidas o flexibles), o bien, su 

superficie exterior (límite de un cristal, membrana superficial, 

gota de un fluido). Puede darse el caso en que la frontera de 

un sistema sea una superficie abstracta o alguna condición mate 

mática o conceptual. Por ejemplo, el sistema formado por las ro 

casque están en facies de esquistos verdes de una regi6n. 
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3. FASE 

Está definida corno una cantidad de materia perteneciente a un 

sistema y homogénea con respecto a todas sus propiedades, las 

cuales deben estar plenamente definidas y diferenciadas. Tal 

-corno en el caso de la definición de sistema, los límites de las 

fases pueden cambiar conforme a la escala seleccionada. Así, en 

el estudio de un campo geotérrnico (sistema), pueden distinguir 

se dos fases: una sólida (roca encajonante) y una fluida (líqu~ 

dos y vapores). Ahora,si se trata de un estudio más específico, 

corno la determinación de las alteraciones químicas de la roca 

encajonante en función de la profundidad, las fases del nuevo 

sistema serán, por un lado, los fluidos hidrotermales que circ~ 

lana una profundidad dada, y por otro, los minerales de un es­

trato determinado. De ser necesario, la escala puede seguir re­

duciéndose. 

4. COMPONENTE 

Es la expresión química mínima que define completamente la com­

posición de una fase. Cada fase de un sistema puede estar forma 

da por uno o más componentes. Para una fase en particular sus 

componentes pue~en definirse en diferentes formas según sean 

las características del estudio que se está realizando o delco 

nocirniento que se tenga de ciertas propiedades tern!odinárnicas 

que las hacen más útiles en un tipo de fase que en otra. Por 

ejemplo, los componentes de la solución sólida olivino (t1g,Fe)­

SiO2 pueden expresarse: 

a) Como los miembros extremos silicatados de una solución 

s6lida constituida por fayalita (Fe 2 SiO4} y forsterita 

(Mg2SiO2 ) 

b} Corno óxidos: NgO, FeO y Sio
2 

) C 
. 2+ 2+ . 4+ c orno cationes: Mg , Fe y Si 

- 4 1 ~ 



En este ejemplo, es más 6til expresar a la fase olivino en fun­

ción de sus componentes silicatados (a) que en forma iónica (c) 

puesto que las propiedades termodinámicas de los primeros son 

mejor conocidas que las ce los iones los cuales no pueden estu­

diarse en forma aislada. 

5. ESTADOS Y FUNCIONES DE ESTADO 

El estado de una sustancia es la forma en que puede existir 

ésta o varias presiones y temperaturas. El estado puede ident~ 

ficarse o describirse por cie7tas propiedades macroscópicas D~ 

servables o cuantificables como temperatura, presión, volumen, 

energía interna, entalpía, energía libre y entropía. 

Una función de estado es una propiedad del sistema que tiene 

cierto valor definido para cada estado y es independiente de la 

manera en que se alcanza ese estado. Las funciones de estado 

tienen dos propiedades muy importantes. Primero, al asignar va­

lores a unas cuantas funciones de estado (usualmente, dos o 

tres) se fijan automáticamente los valores de todas las demás. 

Segundo, cuando se cambia el estado de una sistema, los cambios 

en las funciones de estado dependen solamente de los estados 

inicial y final del sistema y no de cómo se logran éstos. 

Las propi~dades termodinámicas son extensivas cuando su valor 

para un sistema dado es igual a la suma de los valores corres­

pondientes en cada parte de dicho sistema. Como ejemplos de va­

riables extensivas tenemos al volumen, la masa, la energía li­

bre, la entropía, la entalpía y otras. Todas estas propiedades 

varían directamente con la masa. Por otra parte, las propieda­

des son intensivas cuando son independientes de la masa del sis 

tema o fase, y además, no son aditivas. Para una fase homogénea 

tiene el mismo valor en todos los puntos o estos pueden variar 

si la sustancia no está en equilibrio. Como ejemplos de varia-

.bles intensivas tenernos a la temperatura, la presión, el poten­

cial electroquímico, la densidad, etc. 
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6.- ESTADO DE EQUILIBRIO 

Es aquel en el cual las propiedades macroscópicas del sistema, 

tales corno la ~ernperatura, densidad y composición química es­

tán bien definidas y no cambian con el tiempo. El estado de e­

quilibrio puede referirse a alguna de las propiedades del sis­

tema, existiendo así, el equilibrio mecánico, equilibrio t~rml 

coy equilibrio químico. Si se satisfacen las tres formas de 

equilibrio anteriores se dice que el sistema est~ en equili­

brio termodinámico. Por ejemplo, en una roca, el estado de 

equilibrio (mineralógico) está gobernado,_entre otros, por la 

composición química, la presión y la temperatura de los siste­

mas geológicos, que se reflejanrán luego en la textura, la com 

posición mineralógica y la naturaleza del material rocoso. 

III. 3. LA 'PRD1ERA LEY DE LA TERI:ODINAMICA 

l. ENERGIA 

Todos los cambios en la naturaleza involucran la intervención 

de la energía. En su sLntido m~s amplio, la energía es una medi­

da de la capacidad para efectuar un trabajo. Esta definición 

clásica, conlleva otra, la de trabajo, que será vista más ade­

lante. 

La energía se caracteriza por las siguientes propiedades: 

- La energía es conservada en todas las transformaciones. 

- La energía en un cambio de estado específico depende sólo de 

los estados inicial y final del sistema, y_ no de la trayecto­

ria que une a estos estados. 

- La energía es una propiedad de estado extensiva del sistema. 

- La energía tiene diferentes formas mutuamente intercambiables 
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como: energía cinética, potencial, térmica, química, nuclear 

magnética, elástica, superficial, etc. 

- La energía se puede transferir solamente como calor y traba­

jo. 

2. TRABAJO Y CALOR 

En termodinámica el trabajo se define como cualquier cantidad 

que fluye a través de la frontera de un sistemél durante un cam­

bio de estado y que se puede usar por completo para elevar un 

cuerpo en el medio exterior. 

El calor se define como una cantidad que fluye a través de la 

frontera de un sistema durante un cambio de estado, en virtud 

de una diferencia de temperatura entre el sistema y su medio ex 

terior, y que fluye de un punto de mayor a uno de menor temper~ 

tura. 

Los aspectos más importantes que tienen las definiciones ante­

riores son: 

El calor y el trabajo no son substanciales sino métonos por 

los cuales los sistemas intercambian energía, es decir, son 

energías en tránsito. 

- El calor y el trabajo sólo aparecen en la frontera de un sis­

tema. 

- El calor y el trabajo sólo aparecen durante un cambio de esta 

do. 

- El calor y el trabajo se manifiestan por su efecto en el me­

dio exterior. 

- El trabajo se considera positivo si ha fluido hacia el medio 

exterior. 
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- El calor se COI1c'3idera positivo si ha fluido desde el medio 

exterior. 

- El calor y el trabajo no son funciones de estado. Su valor de 

pende de la trayectoria seguida entre los estacos~ 

Algunos fen6menos en que se puede observar transferencia de ca­

lor y trabajo son: 

- Transferencia de calor a partir de una cámara magmática que 

se enfría. 

- Flujo de fluidos ocasionado por la expansión térmica diferen­

cial: movimientos convectivos en la astenósfera. 

- Desplazamientos, plegamientos, fallas y fracturas en procesos 

tectónicos. 

- Actividad hidrotermal por la existencia de una anomalía térmi 

ca en proximidad con los fluidos acuosos de un acuífero. 

3. LA ENERGIA Y LA PRIMERA LEY DE LA TERMODINAMICA 

Después de estos preliminares estamos en condiciones de estudiar 

la primera ley de la termodinámica valiéndonos de los· conceptos· 

de energía, calor y trabajo. Durante una transformación cíclica 

(aquella en que un sistema parte de un estado inicial 1 y llega­

a un estado final idéntico, (fig. 3.1) el trabajo (W) producido 

es la suma de las pequeñas cantidades de trabajo dW producidas 

en cada etapa del ciclo. Analógicamente, el calor (Q) ·transferi­

do desde el medio ambiente en una transformación cíclica es la 

suma de las pequeñas cantidades de calor dQ transferidas en cada 

etapa del ciclo. dW y dQ son diferenciales inexactas diferentes 

de cero, puesto que dependen de la trayectoria. Corno en cualquier 

ciclo el sistema regresa finalmente al estado inicial, la dife­

rencial total en valor de cualquier propiedad de estado debe 

ser cero. La propiedad que cumple esta condición es la energía 
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FIGURA 3.1. Representaci6n diagrarnática de un ciclo 
term::xiinárraJCO cerrado en el cual el sis'l:em:\ ínter -
cambia energía en varias formas hasta llegar nueva­
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(E); por tanto, en el ejemplo de la fig. 3.1 se tiene que: 

( 3-1) 

y para cualquier ciclo debe cumplirse que 

donde el símbolo~ representa integrales cíclicas. 

Siguiendo la convenci6n de signos adoptada por Beattie, 

(3-2) 

Si la ecuación (3-2) es cierta, entonces el teorema matemático 

exige que el integrando sea diferencial de algmia propiedad· de 

estado del sistema. 

Esta propiedad se denomina la energía E del sistema, conocida 

tambi~n como energía interna U, cuya diferencial dU está definí 

da por 

dU = dQ - dW ( 3- 3) 

Por lo visto hasta ahora, se ha introducido una función de esta 

do U, invocando el principio de conservación de la energía, que 

no es otra cosa que la primera ley de la termodinámica. Es con­

veniente aclarar que la primera ley no es la ley de la conserv~ 

ci6n de la energía (que es un principio univers_al) sino que se 

recurre a este principio para explicar el proceso de una trans­

formación cíclica en que la suma algebráica de todos los cam­

bios de energía ocurridos en el proceso debe ser igual a cero. 

Más exactamente, si se agrega cierta cantidad de calor Q a un 

sistema, esta cantidad dará origen a un incremento ce la ener­

gpia interna del sistema y también efectuará cierto trabajo ex­

terno como consecuencia de dicha absorción calorífica. Esto se 

expresa como: 
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.6U = Q-W .( 3- 4) 

lo cual implica que se pueden calcular los cambios en la ener­

gía interna a partir de los valores Q y W medidos en el ambien 

te. 

El término W se puede descomponer en sus diferentes contribuci2 

nes dependiendo de qué clases de procesos intervengan, como tra 

bajo mecánico, eléctrico, magnético, etc. En los casos fisico­

químicos el término W está producido por una presi6n que se 

ejerce sobre un área. Para ilustrar esto, consideremos un cilin 

dro, fig. 3.2, de secci6n transversal A ajustado con un pistón 

p. Como la presi6n es una fuerza por unidad de área, la fuerza 

total que· actúa sobre el pist6n es f = pA. 

Si éste se desplaza una distancia dl, el trabajo dW realizado 

es 

dW = fdl = pAdl 

pero Adl es un elemento de volumen, ~dV, por tanto 

dW = pdV 

integrando para los límites V. y V~ 
l. .L 

pdV (3-5) 

Si el único trabajo hecho por el sistema es de esta naturaleza, 

sustituyendo la'..ecuaci6n (3-5) en la (3-4) tenemos a la primera 

ley como 

pdV (3-6) 
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AREA (A) 

FUERZA (f) 

il 
_______ jk_ __ - - - - dl 

FIGURA 3.2. Significado necánico del trabajo. Un pistón 
de fu-ea· A es empujad.e ror una fuerza (f), desplazándolo 
una distancia dl. 
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4. CALOn DE REACCION 

La ecuación (3-6) tiene un caso particular muy común en la na 

turaleza y reproducible en los laboratorios: cuando el proce-

1 , 1 t t E d' ' (V2 so se rea iza a vo umen cons an e. n estas con 1c1ones Jvi' 

.. pdV = O, y el cambio de energía interna es numéricamente igual 

al calor absorbido por el sistema. En el caso de una reacción 

química para medir ~U sólo necesitamos efectuar la reacción a 

volumen constante y medir el calor desprendido o absorbido. Si 

se desprende calor, Qv es un número negativo, y la.energía in­

terna de los productos es menor que la de los reaccionantes. 

Estas reacciones, se dice qu~. son exotérmicas. En el caso 

opuesto, Qv es positivo, y los productos tienen una energía in 

terna mayor que la de los reaccionantes. Esta reacción en que 

el sistema absorbe calor, son endotérmicas. Por lo anteriormen­

te ex-puesto puede decirse que el calor de reacción durante un 

cambio termomecánico a volumen constante es igual al cambio en 

la energía interna·del sistema, y su valor depende sólo de los 

estados inicial y final. 

5. ENTALPIA. 

Comúnmente, los procesos fisicoquímicos se efectúan no a volu­

men constante, sino a presión constante. En consecuencia, el 

calor absorbido bajo estas condiciones no es igual a ~U. A PªE 
tir de la ecuación (3-6) puede deducirse que 6Q = ~U+ J~ pdV 

l 

Si el proceso ocurre a presión constante 

f 6Qp = 6U + p J dV, 

de donde 

6Qp = 6U + p 6V 

Reordenando términos en relación a los estados inicial y final 
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Como·puede verse, Qp depende únicamente de los estados ini­

cial y final (i), (f), razón por la cual debe existir una.fun­

ción de estado H (llamada entalpía) de la forma: 

II =U+ pV ( 3- 7) 

cuya variación para un cambio finito a p-resión constante sea 

6 H = Uf - U i + pV f - pV i ( 3- 7 ' ) 

por tanto, 

6Qp = (Uf+ pVf) - (Ui + pVi) 

6Qp = L\H ( 3- 8) 

La ecuación (3-8) nos dice que el cambio de calor ocurrido du­

rante un cambio terrnomecánico a presión constante es igual al 

cambio de entalpía del sistema, y su valor depende sólo de los 

estados inicial y final. 

Desde el punto de vista experimental, los cambios cal6ricos de 

un proceso dependen de las condiciones que controlemos de 1 sis­

tema. Si el el proceso se realiza a volumen c<;mstante, el 6Q . 

inherente ser~ igual al cambio en energía interna, mientras que 

si el proceso se lleva a cabo a presión constante el 6Q se.rá 

igual al cambio de entalpía. Para un pr~ceso exot~rmico 6H es 

negativo, y para un proceso endot~rmico 6H es positivo. 

Numerosos investigadores se han dado a la tarea de determinar 

los cambios caloríficos Qv y Qp que acompañan a las reacciones. 

Los resultados de estos experimentos se conocen como tablas de 

calores de reacci6n los cuales son específicos para cada reac­

ción. 
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Para el geólogo, una vez conocidos los datos experimentales, 

el problema consiste en determinar las condiciones naturales 

del sistema bajo estudio, por ejemplo, una asoci~ción mineraló 

gica, y decidir si los cambios se produjeron a p~esión consta~ 

te (misma carga litostática a profundidad) o a volumen consta~ 

te. Algunas observaciones de campo y particularmente los estu­

dios en sección delgada permiten constatar la constancia del 

volumen durante la reacción. Pero en general, se supone que la 

mayoría de las reacciones han tenido lugar a presión constante. 

De ahí, que las tablas de entalpías sean las más utilizadas. 

Otras entalpías involucradas en reacciones y cambios físicos 

son: 

- Entalpía de polimerización 

- Entalpía de neutralización 

- Entalpía de solución 

- Entalpía de cristalización 

- Entalpía de precipitación 

- Entalpía de fusión 

Entalpía de vaporizaci6n 

- Entalpía de transfor:nación polimórfica 

6. DETERMINACION DE LAS ENTALPIAS DE REACCION 

La determinaci6n de los cambios de entalp1a asociados a un.cam­

bio de estado puede encontrarse ya direc·tamente como calor. in­

tercambiado por el sistema (método experimental), o ya indirec­

tamente a parti}'.' de la utilizaci6n de entalpias estándar. 

- Método experimental: 

Mediante métodos experimentales es posible determinar directa­

mente el calor de formación de un compuesto, realizando la rea~ 

ción de formación en un calorímetro y midiendo los efectos cal~ 

ricos que se producen. En algunos casos surgen dificultades ex­

perimentales para la determinación directa de las entalpías de 
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de formación. Tal es el caso del cambio de estado del elemento 

carbono, de grafito a diamante debido a la presión y temperat~ 

ra tan altas que son necesarias para que se realice la 

ción. 

reac-

Este problema tiene solución si aplicamos dos conceptos funda­

mentales:el principio de conservación de la energía y el hecho 

de 6 H es una función de estado. Por tanto, el 6 H asociado a la 

conversión de grafito en diamc:nte no depende del camino de la­

reacción y al final de ésta, 

tlH = í:6H (productos) - í:6H (reactivos) 

Si se buscan reacciones que relacionan en forma independiente­

el grafito y diamante con otro compuesto intermedio, por ejem­

plo el co2 que es producto de la combustión de ambos, se podrá 

salvar la situación mediante un balance de calores que intervi~ 

nen en cada reacción. Las reacciones que se pueden plantear son 

las siguientes: 

e grafito -- e di arnéln te ; 6.Hl 

e grafito + º2 -co 6.H2 gas 2 gas; 

e diamante + º2 - co 2 gas gas; Ll. H 3 

la última reacci6n también puede escribirse 

CO - C . • + O - Ll. H 2 gas diamante . 2; 3 

Nótese que la dirección de la flecha de la reacción debe ser -

consistente con el signo de la cantidad de calor involucrada en 

la reacción. En sentido estricto es incorrecto escribir doble -

flecha ( ! ) en las reacciones químicas si no se indican los ca 

lores asociados. 

Todas las reacciones anteriores quedan incluidas dentro de un -
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proceso cuyo esquema es el siguiente: 

e . 
grafito 

+ 

+AH 1 e diamante 

+ 

Por tratarse de un ciclo cerrado, en virtud de las primera ley, 

por tanto, 

lo cual significa que el 6H 1 asociado a la reacción grafito-.di~ 

rnante puede calcularse a partir de los 6H2 y 6H 3 de las combus­

tiones de estas dos sustancias que son más fáciles de determinar 

experimentalmente. 

Un segundo ejemplo sobre la utilización del rn~todo experimental 

en la deterrninació.n de entalpías es la reacción mediante _la 

cual se produce un ortopiroxeno a partir de cuarzo y forsterita 

cuya reacción es: 

-+-

Forsterita+Cuarzo -+- Enstatita 

Esta reacción es difícil de realizarse experimentalmente tal 
corno está indicada puesto que se requieren condiciones altas de 
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l 

• 

1 

temperatura y que la velocidad de reacción es muy lenta. 

Ante las dificultades mencionadas el problema de calcular la 

entalpía de la reacción se puede resolver mediante el auxilio 

de otras reacciones que involucran los mismos compuestos y que 

sí pueden efectuarse fácilmente en el laboratorio. 

Una de las reacciones útiles para este caso es la capacidad de 

disoluci6n de las especies forsterita, cuarzo y enstatita en 

ácido fluo.rídrico, en que cada mineral tiene una entalpía de 

siolución medible. Por ejemplo, para la forsterita: 

Si designamos por 682 , 6H 3 y 6E 4 las entalpías de disoluci6n 

de la forsterita, el cuarzo y la enstatita, respectivamente, 

puede proponerse un ciclo imaginario de las· características si­

guientes: 

Lo 

tiH 1 

Forsterita + 
e:, 
1-'· 
(/) 

o 
C> 1-' 
::i: e 

N () 
1-'· 
O\ 
::, 

Solución 1 + 

importante del ciclo 

cuya determinación 

Cuarzo 
e:, 
1-'· 
(/) 

o 
C> 1-' 
::i: e 

w í.l 
1-'· 
O\ 
::, 

Solución 

propuesto 

resolvería 

lores de r;eacción involucrados en 

- Disolución de Forsterita en HF 

- Disolución del Cuarzo en HF 

- Mezcla de las soluciones 1 y 2 

- 6H 1 2En 

N 
C> 1-'· 
::i: rt ,¡::,. µ) 

p. 
mezcla 

Q\ 
::, 

2 Solución 3 
6 Tf •• mezcla 

es que incluye la entalpía 

el problema planteado. Los 

el ciclo son: 

• 
+ Solución 1: 6H-, .. 
+ Solución 2;- 6H

3 
+ Solución 3; MI mezcla 

- Formación de enstatita a partir de la mezcla; -2 H4 

ca 

- Descomposición de la enstatita en cuarzo y forsterita: - H1 

Puesto que se trata de un ciclo cerrado, en virtud del principio 
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de conservaci6n de la energía, debe cumplirse que 

E6H: = O 

Es decir, 

Si las soluciones son diluidas, el t~rmino entalpía de la mez­

cla (6Hm) es insignificante, por tanto 

Los valores 6H2 , 6H 3 y 6H 4 tueron determinados experimentalmente 

por Sahama y Torgeson (1949) para una solución acuosa de HF al 

20.1% y 73.7°C; estos son: 

6H
2 

= - 95.4 Kcal.mol-l 

6H3 = - 33.0 Kcal.mol-l 

-1 
6 E 

4 
= - 6 2 . 9 K e¿: 1 . mo 1 

Con estos datos, 6H 1 toma un valor de -2.6 Kcal (por 2 moles de 

enstatita o bien, - 1.3 kcal.mol-l de ~~gsio 3 formado. Puesto que 

la entalpía es una función de estaco, (aquellas que no dependen 

de la trayectoria) ,--el valor determinado experimentalmente si­

guiendo el procedimiento expuesto, será el mismo que el obteni-

do por cualquier .:>tra ví-a; por consiguiente, el LiH de la reac­

ci6n Fo + Qz-2En será el aqu1 obtenido: -1. 3_ kcal por cada mol 

de enstatita. 

Método estándar. 

Este método determina el cambio de un sistema con base en datos 

de entalpías estándares de los componentes que intervienen. 

La entalpía estándar (6H 0
) es el cambio de entalpía del siste­
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rna cuando los redccionantes en sus estados estándares son conver­

ticos en productos en sus estados estándar. El estado estándar 

de una sustancia en su forma más estable a la presión de 1 atrn 

y a la temperatura de 298.lSºK (25ºC). 

Dado que no existen entalpías absolutas, por convención se ha 

dado el valor de cero a las entalpías de formación de los ele­

mentos en su estado estándar. Las entálpías de los compuestos 

se han determinado a partir de los calores de reacción de sus 

elementos, encontrándose todas las sustancias en su estado puro. 

En la tabla 3.1. aparecen las entalpías de formación de sustan­

cias importantes en procesos geológicos. Para otros datos con 

súltese: Therrnodynamic properties of minerals and related 
5 sustances at 298.lSºK, 1 bar (10 pascals) pressure and higher 

temperatures (Robie, P..A. et al, 1979). El m~todo de utiliza­

ción de datos estándar consiste en combinar algebráicarnente las 

reacciones cuyas entalpías conocemos de manera que se obtenga 

la reacción deseada. En todas las sustancias deberá especifica! 

se su estado físico así corno el número de moles que intervienen. 

Recuérdese que Hes una propiedad extensiva. 

Para comprender 

rios ejemplos. 

la tabla 3.1. 

mejor este método se verán a continuación va­

Para resolverlos se utilizarán los datos LiHºf de 

1) Calcular los calores de reacción a 298°K y 1 atm en las 

siguientes reacciones: 

e ro + co 
(diamante) +; 2(g) (g) 

C(grafito) + co2 + 2co(g) 
( g) 

(t,H')298 

C(diamante) + c(grafito) (LiH") 0 

29 8 

Las entalpías estándar de formación de las substancias involu­

cradas son: 
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Tabla 3.1 Valores de 6Hºf, 6Sºy 6G' fa 298ºK de algunas sustancias 

importantes en procesos geoquímicos. 

Formula Descripción Estado 6H 0 f Sº ~Gºf 
(Kcal) (cal/ºK) (Kcal.) 

Al Metal c o 6.769 o 
Al3+ aq -125;4 - 74.9 -115.0 

Al2o
3 

Corundo c -399.9 12.186 -376. 77 

BaS04 Barita c -350.2 31. 6 -323.4 

Baco3 Witherita c, II -291.3 26.8 -272.2 

HBr g - 8.66 47.43 - 12.72 

Ca Metal c,II o 9.95 o 
ca2+ aq -129.77 - 13.2 -132.18 

CaO Cúbico e -151.9 9.5 -144.4 

CaF2 Fluorita e -290.3 16.46 -277.7 

CaC12 c -190.0 27.2 -179.3 

Caco3 Calcita c -288.45 22.2 -269.78 

Caco3 Aragoniita e -288.49 21.2 -269.53 

CaSi03 Wollas toni ta e -378.6 19.6 . -358.2 

c Diamante c 0.4532 0.·5829 0.6850 

c Grafito e o 1.3609 o 
co g 26.4157 47.301 32.8079 

coz g - 94.0518 51.061 - 94.2598 

co 2-
3 

aq -161. 63 - 12.7 -126.22 

Cl2 g o 53.286 o 
HCl g - 22.063 44.617 - 22.769 

HCl aq - 40.023 13.16 - 31.350 
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• 

Tabla 3.1. Continuación 

Formula Descripción 

HF 

HF 
H+ 

H2 
Fe Metal 
Fe2+ 

Fe3+ 

Fe2o3 Hematita 

Fe
3
o

4 Magnetita 

FeSi03 
Fe2Sio4 
Pbs Galena 

Mg Metal 
Mg2+ 

MgO 

º2 
H20 

H2o 

K20 

Si Metal 

Si0
2 Cuarzo 

Nota: g=gas; aq= acuoso; 

Estado 

g 

aq 

aq 

g. 

c 

aq 

aq 

c 

c 

c 

c 

c 

c 

aq 

c 

g 

g 

1 

c 

c 

c 

c=cristal; 
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tiHºf 
(Kcal) 

- 64.2 

- 78.66 

o 
o 
0 

21. O 

- 11. 4 

-196. 5 

-267.0 

-276.0 

-343.7 

22.54 

o 
-110.41 

-143.84 

o 
- 57.79 

- 68.3174 

- 86.4 

o 
-205.4 

. Sº 
(cal/ºK) 

41.47 

26.0 

o 
31.211 

6.{.9 

27.1 

- 70.1 

21.5 

35.0 

20.9 

35.4 

21. 8 

7. 77 

- 28.2 

6.4 

49.003 

45.106 

16.716 

20.8 

4.47 

10.0 

!=líquido. 

llGº f 
(Kcal) 

- 64.7 

- 70.41 

o 
o 
o 

20.30 

- 2.52 

-177.1 

-242.4 

-257.0 

-319.8 

22.15 

o 
-108.99 

-136.13 

o 
- 54.63 

- 56.69 

- 46.2 

o 
-192.4 



Grafito .... •· o.oo Kcal.mol -1 

Oxígeno .... o.oo " 
Diamante ... 0.453 " 

co2 -94.052 " (g) .... 

co (g) -26.416 " .... 

En este ejemplo podemos ver que la entalpía de ·cada reacción 

puede calcularse a partir de lru:3 entalpías de formación de los 

reaccionantes y de los productos. 

6H - EóH - EóH - (reacción) f( roductos) f(reaccionantes) 

(6H) 298 = (-26.416) - (0.453 + O) = - 26.86 Kcal 

H'); 98 = 2(-26.416) - (0-94.052) = + 41.23 Kcal 

( H11
) 298 = O - (0.453) = - 0.453 Kcal 

2) Calcular los calores de reacción de las forsterita a paf 

tir de la siguientes reacci6n: 

Mg-,SiO 4 
w (forsterita); 6H298 

Las entalpías de reacción de las sustancias involucradas son: 

6H (forsterita) = -508.1 Kcal/mol. 

6H (Si(s)) = O.O 

6H (0 2 ) = O.O 
( g) 

óH (~~g ( s) ) = O • O 

" 

" 

" 

Las entalpías de Si (s), o_2 (g) y Hg (s) son cero debido a que es­
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1 
tas substancias están en su estado estándar. La entalpía de la 

'reacción es 

6H 'ó reacci n 

6H . Ó reacci n 

6H ... reaccion 

= 6 H - 26 HMg - 6 HS 
1
• - 26 H

02 ( forsteri ta) 

= - 508.1 - O - O - O 

= - 508.1 Kcal: es decir, es una reacción exot~r 

ca. 

3) Calcule el 6H de la formación de halita a partir de so­

dio y cloro. 

Solución: 

Cuando tranformamos un número específico de reaccionantes 

en un conjunto específico de productos, mediante m~s de una se­

cuencia de reacciones, la variaión total de entalpía debe ser 

la misma para cada secuencia. Si establecemos las siguientes se 

cuencias: 

A partir de las tablas de entalpías de formación, se obtie.nen 

los siguientes datos: 

6 H (Na ) = 
s 

-1 
O.O kcal. mol 

-1 
6 H ( H 2 O) 

1 
= -6 8 . 31. k ca 1 . mo 1 

6 I-! (NaOH ) 
s 

-1 = ~101.99 kcal.mol 

6H (H 2 ) = 0.00 kcal.mol-l 
g 
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trn (C1
2 

) º·ºº 
-1 = kcal. mol 

g 
-1 

MI (HCl ) = -22.063 kcal.rnol g 

6H (NaCl ) -9 8. 2 3 -1 = kcal.rnol s 

Por tanto, 6H1 = (2(-101.99) + O) - (O+ 2 (-68.31))= -33.67 I\cal/nol 

6H2 = (-22.063) - (O+ O) = -22.06 Kcal/nol 

6H3 = (-98.23 - 68.31) - (-22.06 - 101.99)) = -42.50 Kcal/nol 

El ~H de la reacción que buscarnos puede obtenerse de la suma al 

gebraica de las reacciones propuestas: 

Na(s) + H20(1) NaOH (s) + fH2 ( g) 6H 1= -33.67 

l 
TH2 (g) + Cl2 ( g) -+ IrCl ( g) 6 H2= -22.06 

HCl(g)+ NaOH(s)-+ NaCl (s) + H20(1) 6H 3= -42.50 

Cambio neto: Na(s) +-}c12 (g)-+ NaCl 6Hneto= -98.23kcal 

7. DEPENDENCIA DE éi.H RESPECTO DE LA TEUPERATURA 

Antes de considerar el efecto de la temperatura sobre la ental­

pía es conveniente introducir el concepto de capacidad calorífi-

ca al cual está muy relacionado al fenómeno. La capacidad 

calorífica de uns substancia es la cantidad de calor que se re-

quiere para elevar en un grado celsio la temperatura de un mol 

de material. Dado que el calor no es función de estado, la cant~ 

dad que se requiere para producir un cambio dado de estado depe~ 

de del camino seguido. Por tanto, existen dos tipos de capacidad 

calorífica, que según la definición, en t~rminos matemáticos son: 

- A presión constante·: C = dQp = dH 
p dT dT 

( 3-9) 
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- A volumen constante: e = dQv dU 
V = 

dT dT ( 3-10) 

Ahora, dado que e 1 LUJº de cualquier reacci6n es 

t:i ~· 0
- Hº -Hº •· - ·(productos) (reaccionantes), 

para encontrar la dependencia de esta cantidad con la tempera­

tura, derivamos con respecto n ella: 

dHº dHº = (productos) - ( reaccionantes) 
dT dT dT (3-11) 

Pero, por definición dP. __ C (ecuación 3-9) ¡ sustituyendo en 
dT p 

( 3-11) tenemos:· 

dT 
Cºp (productos) - cp ( reaccionan tes) 

dt:iHº = Cº 
dT p ( 3-12) 

Expresando la ecuación (3-12) en forma diferencial, tenemos 

d6Hº = 6Cº dT. p 

Integrando entre una temperatura inicial, T (generalmente la 
o . 

temperatura estándar, 29 8°) y una temperatura T cualquiera se 

obtiene: 

T 
dMIº t: 6Cº dT To! = p 

MIº - 6Hº = ¡T 6Cº dT, T To 'I'o p 

por tanto, la entalpía a una temperatura cualquiera T, conoci­

das la LiHº y la Cp de las sustancias, es 
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T 
t:. Hº = t:. Hº + f T To To l\Cº dT. 

p ( 3-13) 

Cuando el intervalo de temperatura considerado en la integra­

ción de la ecuación (3-13) es pequeño, las Cº de las sustan­p 
cias involucradas pueden considerarse constante y la ecuación 

(3-13) se convierte en 

t:.Hº = t:.H 0
·•·· + t:.Cº T To p 

'J' 
J 

To 
dT ( 3-13') 

Ejercicio: Encu~ntrese el t:.Hºa 398°K de la reacción 

co + 

si conocemos los siguientes datos: 

Dado 

t:.H 0

298 = - 67 640 cal/mol 

Cº p 

Cº p 

Cº p 

que 

(CO) = 6.97 cal/ºK-mol 

(02) = 7.05 cal/ºK-mol 

(CO2 ) = 8. 9 8 cal/ 0 !<-mol 

t:.Cº = t:.Cº - t:.Cº ( reaccionan tes) p P(productos) p 

t:.Cº = 8.96 - 6.97 - 7.05/2 = - 1.53 cal/ºK-mol 
p 

Aplicando la ecuación (3-l3i) entre los límites 298° y 398°K se 

tiene: 

t:.Hº = t:.Hº dT 
39 8 29 8 

= -67640 - 1.53 (398 - 298) 

= -67790 cal 

Para intervalos mayores de temperatura, se ha observado que el 

e es función de la temperatura y sigue una ecuación del tipo 
p 
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C =a+ bT + C/T 2 
p 

donde a, b, c, ... son constantes para un material determinado. 

Ejercicio: Calcular el 6Hºa 800°K para la reacción: 

Na Al Si3 ºs ~ NaA1Si2O6 + SiO2 

albita jadeita cuarzo 

dados los siguientes datos: 

Albita: 6H298 = - 937,146 cal/mol 

Cº = 61. 7 + 13.9 x l0- 3T - 15.01 x 105n 2 cal/rrol.ºK p 

Jadeita: 6H 0

298 = - 719,871 cal/mol 

Cº = 48.16 + 11.42 x 10-3 T -ll.87xl05/T2 cal/rrol.ºK p 

Cuarzo: 6H 0

298 = - 217,650 cal/mol 

El 6!-1 29 8 y el 6Cº p se calculan fácilmente; así: 

68° 298 = - 719,871 - 217,650 + 937,146 = - 375 cal 

6Cº = -2.32 +5.72 X 10~ 3T.+ 0.44 + 10 5/T2 cal/rrolºK p 
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Aplicando la ecuación (3-13) 

800 
68 800 

= L\!!298 + 298! l'-.Cº dT 
p 

800 -3 • 5 2 = - 375 + J (-2. 32 + 5. 72 X 10 T + 0. 4 4 X 10 /T ) 

finalnente: 

11 Eº 
800 

298 

= - 375 + ( -2 . 32 T + 5 • 72 

= - 906.15 cal/rrol 

X 10- 3 

2 

III.4. SEGUNDA LEY DE LA TERMODINAMICA 

T2 0.44 X 
5 800 

10 ) 

T 298 

dI' 

La primera ley de la termodinámica nos difinió una variable ter 

modinámica extensiva, denominada energía interna, la cual, en 

virtud del principio de conservación de la energía es equivale~ 

te en todas sus formas. Sin embargo, la ley no señala res~ric­

ción alguna acerca de la fuente de esta energía ni sobre la di­

rección de su flujo. 

La segunda ley de la termodinámica, en síntesis, es la introdu~ 

cción de otra variable de estado extensiva llamada entropía (S) 

la cual es una medida de la dirección que siguen- los procesos 

en la naturaleza hacia el estado de quilibrio. En otras pala­

bras, la función termodinámica entropía explica porqué ciertos 

procesos son espontáneos (naturales y porqué otros no (no natu­

rales) . 

El concepto de ~ntropía tiene una interpretación directa en la 

termodinámica macroscópica, esto es, no se requiere de argumen­

to de carácter molecular ("la medida del desorden") para expli­

car su significado. Alfunos procesos cotidianos pueden ilustrar 

nos la esencia de la segunda ley: 

- Si existe una diferencia de temperaturas entre dos cuerpos, 
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irremediablemente aparece un flujo de calor (energía) del cuer­

po más caliente al más frío y no al rev~s. 

- Si existe una diferencia de presiones, fatalmente hay un flu­

jo de volumen que va de la zona de mayor presión a la de menor 

presi6n. 

~ Si hay una diferencia de potencial el~ctrico de una región a 

otra,ocurre un flujo de corriente el~ctrica de la región de al­

to potencial a la de bajo potencial. 

- El agua siempre escurre pendiente abajo. 

Estos procesos~ y muchos otros m~s, se conocen como esp6nt~neos 

y su ocurrencia sugiere una dirección privilegiada. Dicho en 

otras palabras, la forma en que ocurren los procesos naturales 

es única. 

l. ENTROPIA 

Consideremos un sistema cualquiera efectuando un proceso rever­

sible que sigue una trayectoria i + f, donde i es un estado de 

equilibrio inici~l y f el final. Si a lo largo de cada porción 

de la trayectoria medirnos la contribuci6n de calor intercambia­

do entre el sistema y sus alrededores, y dividirnos esta contri-
. -

bución por la temperatura de la fuente externa con la cual el 

sistema intercambia calor, el resultado de la diferencia ae entro­

pías entre los dos estados será: 

S(i) - S(f) = ./-
J. 

dQrev. 

T 
( 3-14) 

Seg11n el enunciado anterior, dQrev (calor intercambiado en un 

proceso reversible) es una diferencial inexacta (depende de'la 

trayectoria), pero corno½ es el factor integrante, se transfoE 

ma en una diferencial exacta. Por tanto dQrev/T es una diferen-

cial exacta y su valor depende únicamente de los estados ini-

cial y final del sistema, razón por la cual la. entropía es una 
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función de estado. 

Para un sistema aislado o cerrado, un proceso que tiene lugar 

entre las temperaturas T1 y T2 , la ecuación (3-14) se convierte 

en 

dQ (Proceso reversible) 
T 

( 3-15) 

Dado que en un proceso natural un sistema que pasa de un estado 

T1 a T2 de manera espont~nea, T1 siempre es mayor a T2 , por lo 

cual, con base en la segunda ley, d°rev , es mayor a rero, y fOr tanto, 

6S > O 

En c·onclusión, durante un cambio natural, la entropía de un sis 

terna aislad9, o el cambio de entropía resultante de intercam­

bios internos de calor en un sistema cerrado pueden úni"carnente 

incrementarse. La demostración de este "principio del incremen­

to de la entropía" puede verse en García-Colín, 1972, o en cual 

quier libro de Termodinámica clásica. El incremento de la entro 

pía durante los procesos naturales puede, inclusive, extenderse 

a los sistemas abiertos. 

Por otra parte, los procesos son irreversibles cuando 

dQ 
T < 6S 

2. CAMBIOS ISOTERY.ICOS: ENERGIA LIBRE 

Si considerarnos una transformación isot~rrnica que ocurre entre 

dos estados inicial y final, dado que Tes constante, la ecua­

ción (3-14) se convierte en 

6S = 1 
T i 

f 
! dQ = 
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por tanto, despejando e igualando a cero, 

6Q T6S = O ( 3-15) 

6Q = T6S - ( 3-15 1 
) 

Corno vimos en la primera ley, el ~Q adquiere propiedades espe­

ciales en el caso de cambios termodinámicos apresión o· volumen 

constante. 

A volumen constante, 60v = 6U 

A presión constante, 6Qp = 6H 

Substituyendo estos términos en la ecuación ( 3-·15) se obtiene 

que 

A T, 

A T, 

V, constantes, 

P, constantes, 

6U = T6S 

6H = TL'IS 

= O } a:mdiciones de equilibrio 

= o 

Para condiciones distintas del equilibrio, las expresiones ante­

riores son diferentes de cero y pueden definirse dos nuevas fun­

ciones te~rnodinámicas (auxiliares): 

F = u T6S Energía libre de Helmholtz ( 3-16) 

G = H T6S Energía libre de Gibbs ( 3-1 7) 

o bien, 6G = 6f! - T6S: Energía libre de Gibbs para un cambio fi-

no ( 3-17 1 
) 

La energía libre de Gibbs es la más utilizada en geoquírni ca, ya 

que la mayoría de los procesos geológicos toman lugar a presión 

aproximadamente constante. Tal corno en las entalpías, el valor 

num~rico de las energías libres expresa siempre cantidades rela 

tivas. Es deéir, siempre estaremos manejando diferencias. de en­

talpía y de energía libre entre los productos y los reaccionan-
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tes de un proceso químico, representadas con ~H y 6G respecti­

vamente. Además, es bueno agregar que dado que u, S y H son pr~ 

piedades-extensivas, las nuevas funciones F y G también lo se­

rán~ El significado físico de la magnitud Ges la capacidad que 

tien~n las substancias para reaccionar y el límite hasta el 

cual la reacci6n llegará, lo cual juega un papel importante en 

la compresi6n y predicción de una variedad de procesos geol6gi­

cos. 

La expresi6n diferen·cial de la ecuación (3-17) es 

dG = dH TdS - SdT 

Como II =U+ PV y dH = dU + PdV + VdP, entonces 

dG = dU + PdV + VdP - TdS - SdT 

Como la definición de la función H requiere que el proceso se 

efectúe a presi6n constante, y como el que estamos estudiando 

es isotérmico, dP = O y dT = O. La diferencial total de G queda 

dG = dU + PdV - TdS ( 3-1 7') 

El valor num~rico de la energía libre se ~xpresa en calorías o 

kilocalorías, y al igual que la entalpía, el signo será negati­

vo si durante el proceso se pierde energía y positivo cuando el 

estado energético final sea mayor que el inicial. Por ejemplo, 

el cambio de energía libre de la reacción entre el oxígeno_y el 

hidr6geno a 25°C y 1 atm es 

H2 + 1 
º2 + ª2º 6G 56.7 kcal; 2 = -

La en~rgía libre para la reacción inversa es 

H
2

0 + ª2 
1 f..G 56.7 kcal. + 2 °2 = 

De estas reacciones puede deducirse que la formación de agua a 
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partir de sus componentes gaseosos es un proceso espontáneo 

(aunque extremadamente lento) y que el proceso contrario (dis~ 

ciación) no es espontáneo y que requiere para su realización 

de energia adicional. 

Energia libre de formación 

La energia libre de formaci6n de un compuesto es el cambio de 

energía libre involucrado en la formación de un mol de sus ele­

mentos. El cambio de energía libre de una reacción es la dife­

rencia de energía libre entre los productos y los reaccionantes. 

6G = 6G - 6G (productos) (reaccionantes) 

Por ejemplo, en la reacción 

las energías de formación de las sustancias son: 

so
2 = - 71. 7 kcal 

co2 = - 94.3 kcal 

so 3 = - 88.7 kcal 

co = - 32.8 kcal 

El cambio de energía libre para la reacción es 

6G = - 88.7 - 32.8 - (-71.7 - 94.3) 

6G = + 44.5 kcal 

Por convención, la energía libre de los compuestos en. su estado 

estándar se denomina energía libre de formación estándar y se 

simboliza como 6Gºf· Sus valores numéricos aparecen en tablas 
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e.orno se ilustra con la tabla 3.2. 

La utilidad inmediata de los cambios de energía libre, al igual 

que los 6ambios de entalpía, es determinar con precisi6n si una 

reacción está en equilibrio o si ésta se producirá. Las reglas 

convenidas son muy sencillas: 

Si 6G < O, la reacción será espontánea (aunque su velocidad sea 

tan lenta que no pueda apreciarse). 

Si 6G > O, la reacci6n no ocurrirá a menos que se le proporcio­

ne energía de una fuente exterior, o bien, la reacción ocurrirá 

pero en sentido contrario. 

Si 6G = O, la reacción está en equilibrio, es decir, se verifi­

ca en ambas direcciones con la misma velocidad. 

3. DEPENDENCIA DE LA ENTROPIA DE LAS VARIABLES DE UN SISTEMA 

Como la entropía es una función de estado del sistema, su valor 

para una substancia ¿uede expresarse en función de dos de las 

tres variables T, P y v. Si seleccionamos a T como una de las 

variables independientes, la entropía podrá exp~esarse como una 

funci6n de T y V o de T y P. 

- La entropía en función de T y V: 

La ecuación (3-15') en su forma diferencial se expresa 

dQ = TdS; 

substituyendo esta ecuación en la definición de energía interna 

dU = dQ - PdV, se obtiene 

dU = TdS - PdV ( 3-18) 
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Ahora, si consideramos que S = S(T,V), su diferencial total es 

dV ( 3-19) 

substituyendo este valor de dS en la ecuación (3-18), 

dU = T (.ª-.§_) dT + 
aT v 

T f (~) + P 1 d V l av T 

Como la función U también es función de T y V, 

(3-20) 

( 3-21) 

Comparando las variables de las ecuaciones (3-20) y (3-21) se 

obtiene que 

(3-22) 

y además: 

( 3- 2 3) 
.., 

Substituyendo la ecuación (3-10) en la (3-22), a volumen cons­

tante, 

por tanto (3-24) 

La ecuación (3-10) en su forma diferencial es 

dF = dU - TdS - SdT; 

substituyendo dU de la ecuación (3-18) se obtiene 

dF =. - SdT - PdV (3-25) 
,• 
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Por otra parte si consideramos que F = F(T,V) 

<lV (3-2Ei) 

Comparando las ecuaciones (3-25) y (3-26) se obtiene que 

(aF) = _ S 
é3T 

V 

(-ªX) = - p 
av T 

Si obtenemos las segundas 

( 3-2 3) a T y V constantes 

a 2 u T a2 s 
aTav = (avaT> 

y 

a 2 u T a2 s 
avaT = ( a vaT > + 

( 3-2 7) 

(3-28) 

derivadas de las ecuaciones ( 3- 2 2) 

se obtienen, respectivamente: 

(3-22') 

(~) - ( a P > 
av T oT 

V 

( 3-2 3' ) 

y 

Como no importa el orden ce diferenciación, podemos igualar las 

ecuaciones (3-22') y (3-23') para obtener 

= (~) oT 
V 

(3-29) 

Con las ecuaciones (3-24) y (3-29), la ecuación (3-19) se trans 

forma finalmente en 

Cv 
T dT dV ( 3- 30) 

Por otra parte, substituyendo la ecuación (3-29) en la (3-23) 

se obtiene 

(~} - p oT 
V 

- La entropía en función de T y P: 
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Siguiendo un método similar al del inciso precedente, se pueden 

obtener las siguientes expresiones análogas en función de P y T 

(as) = ~ 3T T p 
( 3-2 4 1 ) 

(~) = - s aT p (3-27') 

(a G) = V 
el p T (3-28') 

= (3-29') 

dS = ~ dT - ( el V) dP 
T 8T p 

(3-30') 

ci!!) = - T ( a V) + V 
aP T aT p 

(3-31') 

4. ENTROPIA DE LAS REACCIONES QUIMICAS 

A presión constante, el incremento del contenido calorífico 

(dH) de una fase producirá un incremento de su entropía. En es­

ta ~ondición, la ecuación que define los cambios de entropía 

se convierte en 

dQ 
dS = T 

dII 
dS = T ( 3- 32) 

Por otra partem ya vimos que la entropía podía expresarse como 

función de la capacidad calorífica a presión constante (Cp) y 
la temperatura, mediante la ecuación: 

dH = C dT, p 

con la cual la ecuación (3-32) queda 

dS = CpdT 
T 
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Esta ecuaci6n es muy importante puesto que nos permite calcular 

la entropía a cualquier temperatura, si conocemos la capacidad 

calorífica de las sustancias que intervienen en una reacci6h, 

Ejercicio 1) Calcular el cambio de entropía y el cambio de ener 

gía libre a 800°K de la reacci6n 

NaAlsi 3o8 
... NaA1Si 2o

8 + Si02 , 
+ 

Albita j adeita cuarzo 

utilizando los datos de Cp del ejercicio de la página 65 y los 

siguientes valores de entropía 

Albita: 50.20 u.e * 

Jadeita: 31.90 u.e 

Cuarzo: 9.88 u.e 

estandar: 

*u.e: 
· -1 -1 

Unidades entr6picas = cal.mol .ºK 

Soluci6n: integrando la ecuaci6n (3-33) entre los límites de 

temperatura 298 y 800ºK, y utilizando el 6Cp calculado en el 

ejercicio anterior (p. 65) se obtiene: 

JT dS 
To 

= 

Puesto que Cp depende 

Cp = a+ bT + e 
T2 

la integral queda: 

6 8 000 - 6 8 290 = 

6 8000 = 68 293 + 

6 8 000 = 6 8 290 
+ 

de la temperatura y sigue la forma 

/ºº (~ + b e dT + T3) 
298 T 

talnT 
·1800 

+ bT - c 
2'r 2 

298 
51800 (2. 32 ln T + 5.72 X 10- 3 T _ 0.44 x/0 

2T 298 
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El t~rmino óS 298 se calcula fácilmente: 

= óS -productos 6 8 reaccionantes 

= - 50.2 + 31.9 + 9.88 = - 8.42 u.e 

Por tanto: 

óS 800 = - s.42 - 10.96 + 11.11 

tis800 = - 7.61 u.e 

El cambio de energía libre ~G, puede calcularse a partir de la 

ecuación (3-17"): 

óG = óH - TóS 

6G000 = tinaoo - 800 6S000 

Substituyendo los valores calculados de 6H y 6S a B00ºK tenemos: 

6G800 = -906.15 - 800(-7.61) 

= 5181.8 cal 

Ejercicio 2) Calcular la energía libre de formaci6n a una tempe­

ratura de 298°K de la transformación polimórfica de calcita en -

aragonita, conocidos los siguientes datos: 

óH 298 680
298 

(kcal/mol) (u.e) 

Ca 2+ -129.77 13.2 -
.,_ 

co .. -161.63 - 12. 7 
3 

Calcita -288.45 + 22.2 

Ara onita -288.49 + 21.2 
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Las reacciones que involucran a estas substancias son 

i) caco~ --=--=---::---,---,-- ca 2+ + co2
3
-; (6G)º 

298 ~(calcita) disoluci6n 

ii) e co 
a 3(aragonita)disoluci6; 

( 6G' ) 0 

298 

iii) Caco 3 (calcita) 
Caco 3 (aragonita) 

; ( 6G n) º 

298 

La energía libre se calcula mediante la ecuaci6n 

Para la primera reacci6n, 

(6G) 0

298 = - 129,770 -161,~30 - (-288,450) - 298 (-13.2-12.7-22.2) ~ 

= + 11,384 cal/mol 

De igual forma, 

(6G')º + 11,126 cal/mol 
298 

Para calcular el (óG")º 
8 

podemos auxiliarnos de un ciclo que 
29 

involucre la· solubilidad de la calcita y la aragonita (reaccio-

nes i y ii) . 

Calcita 6G" · Aragonita 
transf. polim6rf~ 

óG 

Soluci6n de 

ca2+ y co; 

en agua 
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Con base en el principio de conservaci6n de la energía, puede 

deducirse del ciclo propuesto que 

(tiG") 298 = (tiG) 293 (tiG')º29s 

Substituyendo los valores calculados, 

PEPFI 
= 11,384 - 11,126 = + 258 cal/mol 

Este ejercicio también puede resolverse en forma directa utili­

zando los valores de entalpía y entropía estándar en la reac­

ción 

Calci·ta Aragonita; (6G") 0 

298 

( G")º = ( H")º - T ( S")º 
298 298 298 

= 288,490 - (-288,450) - 298 (21.2 - 22.1) 

= + 253 cal/mol 

Puede concluirse que la reacción calcita -+ aragoni ta ocurre con 

un incremento en la energía libre de 258 cal/mol; por tanto, la 

calcita es más estable que la aragonita bajo estas condiciones. 

Es decir,: la reacción tiende efectuarse en sentido contrario: 

aragonita -+ calcita, ocurriendo una pérdida de energía libre 

de 258 cal/mol. 

III.5. LA TERCERA LEY DE LA T:CRMODINA~ICA: ENTROPIA ABSOLUTA 

En la solución de los ejercicios del inciso anterior se han uti 

lizado valores de entropía estandar (6S)º que, como se ha dicho, 

representan cambios relativos el.e entropía. 

Como valor de referencia para medir los cambios de entropía de 

las substancias se ha tomado el de las fases cristalinas puras, 
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el cual tiene un valor de cero en el cero absoluto de temperat~ 

ra. Este principio (Richard, Nerst y Planck) se conoce como la 

tercera ley de la termodinámica. El cálculo de S 0 por métodos 

estadísticos a partir de datos de medidas de entropía es teóri­

camente posible. No obstante, los resultados para algunas solu­

ciones y líquidos orgánicos no es el cero al cero ºK con lo 

cual la "ley" tiene algunas excepcione&; 

La importancia de la tercera ley reside en que permite el cale~ 

lo de los valores absolutos de entropía de las substancias pu­

ras a patir de datos t~rmicos únicamente. Para este fin es muy 

útil la ecuación (3-33) 

as = 
CpdT 
-T-

Cuya integral es 

= 
,,, 

✓-

OºK 

CpdT 
T = Cpd(ln T) ( 3- 34) 

Como la tercera ley establece que para cualquier substancia 

cristalina pura a OºK, s = O, todo lo que es necesario para in 

tegrar esta ecuación es conocer las capacidades caloríficas del 

s6lido desde T = OºK hasta cualquier valor deseado de T. 

En el caso de que ocurran cambios de estado entre los límites 

de integraci6n es necesario considerar la influencia de estos 

valores "calores latentes" de cambio de estado, como lo son las 

entaipías de fusión, vaporización o de cualquier otra transfor­

maci6n polimórfica. Por ejemplo, para una sustancia que sufre 

las siguientes. ttanformaciones entre 0° y 298 K: 
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Temp. Estados y transfonnaciones 

Oºl< \Estado cristali~ 

Tt Transformación polimórfica 

Estado cristalino B, 
modificación a baja T 

Te Transformación de 2º orden 

Estado cristalino t 
modificación a alta T 

Tf Fusión 

¡ Líquido 
1 

Tv Vaporización 

298° I< 1 Vaoor ] 

el cálculo de entropía estándar (298ºk) será: 

o 

.6S 298 = 

+ 6Hv + 
7v 

298 
f Cp5 d(lnT). 
Tv 
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IV. TERMODINAMICA DE LAS SOLUCIONES 

Los conceptos termodinámicos expuestos en el capítul9 anterior 

se aplican preferentemente a sistemas de composición constante, 

donde los procesos más frecuentes involucran cambios de estado, 

transformaciones polimórficas e intercambios colorÍficos de 

sistemas cerrados. No obstante, existe una varieda~ de procesos 

en los que las transformaciones llevan consigo un cambio en la 

cornpo~ición de las fases por ·lo que es importante conocer las 

leyes que gobiernan a tales procesos. 

IV. l. LAS SOLUCIONES: EXPRESION DE LA OOMPOSICION 

l. Soluciones y mezclas. 

De una manera general, una soluci6n es una fase homog~nea y~ 

sea liquida (agua de mar, solución hid~otermal), sólida (plagio 

clasas) o gaseosa (atmósfera) formada por dos o más componentes 

que no reaccionan al ponerse en contacto entre sí. 

Para una composición dada, las propiedades de una solución como 

índice de refracción, conductividad, viscocidad, etc.,tienen un 

mismo valor (medido a condiciones P,T determinadas), el cual va 

riará si ocurre algún cambio en la composición de la fase. 

Existe el caso en que al mezclarse las sustancias dan una solu­

ción heterog~nea, más exactamente, una mezcla. En este caso, 

los constituyentes pueden separarse por me-11'.)S mecánicos, lo que 

no es posible en las soluciones propiamente dichas. Además, en 

muchas ocasiones, uno de los constituyentes de la mezcla puede 

ser una soluci6n corno, por ejemplo, una solución sobresaturada 

de NaCl en agua donde la fase cristalina de la sal persiste. 

Una solución está formada básicamente por dos componentes: el 
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soluto y el solvente. Se denomina soluto a aquella sustancia 

que se disuelve en el solvente. En general el solvente es el 

componente que cuando está puro se halla en el mismo estado fí­

sico que el de la solución. Así, en el caso de sólidos en líqu! 

dos, la sustancia que se disuelve (sólida) es el soluto, mien­

tras que el solvente es el líquido. Cuando se trata de solucio­

nes en que los constituyentes se encuentran en el mismo esta­

do, aquella sustancia que est~ en menor proporción será ,el solu 

to. 

La máxima proporción en que u~a sustancia es disuelta por otra, 

constituye su solubilidad que es la misma para ciertas condiciones 

de temperatura y presi6n. Más exactamente,la solubilidad de un 

soluto es la concentraci6n disuelta característica del estado 

de equilibrio entre el soluto y la solución. 

Una solución saturada se denominará aquella que contenga la ca~ 

tidad de soluto indicada por su solubilidad a una temperatura 

dada, si contiene más que esa cantidad se conoce como sobresatu 

rada, y si contiene menos se llamará no saturada. 

La solubilidad es afectada por varios factores: la naturaleza 
·' 

química del soluto y del solvente, la temperatura y la presión. 

Una sustancia tenderá a disolverse en solventes que sean quími­

camente similares a ella, "lo semejante disuelve a lo semejan­

te". Asimismo, si al efectuarse la solución se absorbe calor, 

la solubilidad del soluto se incrementará con la temperatura, 

si por el contrario se desprende calor, se observará un decre­

mento en la solubilidad. El efecto de la presión es importante 
\ 

cuando se tienen soluciones de gases en líquidos, ya que al au­

mentar aquélla se incrementa la solubilidad. 

2. Expresiones de la concentración de las soluciones. 

Todos los cálculos termodinámicos concernientes a las solucio­

nes requieren de expresiones que indiquen la conceniración de 
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los constituyentes. Las unidades de concentración más utiles 

son: 

-Concentración molar (Mi) 

Es la cantidad de gramos mol de soluto disuelta en un litro de 

disolución. El gramo mol es el peso molecular (PM) de una sus­

tancia expresado en gramos. As!, un mol de g2O será: 1.008(2)+ 

16.001(1)= 18.016 g. El nümero total de moles presentes en una-1 

cantidad de sustancia será el peso en gramos de ~sta entre su -

pesó molecular. Por ejemplo, 32.032 g de agua contendrán exacta 

mente 2 moles de H2o. (32.032/18.016 = 2.0). 

Para preparar una solución 0.1 molar de NaCl en agua se reque-­

riran: 

NaCl: PM = 58.448 

1 mol de NaCl = 58.448 g 

0.1 mol de NaCl = 5.8448 g 

Por lo tant~ deberán disolverse 5.84g de NaCl en el agua necesa 

ria para formar un liLro de solución. 

-Fracción molar (Xi) 

La fracción molar de un constituyente (i) de una solución está­

definida por la expresión 

!: n­
i 1 

( 4-1) 

donde ni es el nümero de moles del componente (i) de la mezcla­

y ~ni es el nümero total de moles de to~os los constituyentes -
J. 

presentes. 

Por tratarse de fracción lí.olar, la suma de las fracciones F..ola-
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res de los diversos componentes debe ser unitaria. Así, 

iX· ni 
¡ 1 -=-r:ni 

i 

= 1 í 

por lo tanto, la fracci6n molar de un constituyente será un nú­

mero entre O y l. De esta manera, si ni= O, significa que este 

constituyente no está en la mezcla; si Xi= 1.0, la mezcla es.ta 

formada completamente por dicho constituyente. 

Para el caso de mezclas binar~as como lo son las plagioclasas -

formadas por albita (Al)) y anortita (An), o el olivino, formado 

por fayalita (Fa) y forsterita (Fo), sólo es necesario expresar 

uno dé los constituyentes ya que el otro será el complemento ~ 

rala unidad. Así, x1 + x2 = 1, por tanto X2 = 1 - x1. Por eje~ 

plo, un olivino que contiene 70% de forsterita en peso tendrá 

30% de fayalita. El cálculo de las fracciones molares es corno -

sigue: 

Forsterita: PH = 140.6 

Fayalita: PM ii:: 203.7 

Xforsterita = 70/140.6 = 0.77 
70/140.6 + 30/203.7 

xfayalita = 1 - xforsteri ta 

= 1 - 0.77 = O. 2 3 

o.o fº□ .77 1.0 
1 o:s 1 

Pa ( +- ) ( -+ ) Po 

En el esquema anterior los extremos de la recta contendrán res­

pectivamente 100% de fayalita 6 100% de forsterita. Es decir, -

mientras las fayalita se incrementa hacia la izquierda, la fors 

terita lo hará hacia la derecha. 
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- Por ciento en peso (%P) 

Es la cantidad en masa de un componente entre la masa total de­

la solución, multiplicada por cien. Por ejemplo, en el análisis 

de un bronce se obtuvieron los siguientes resultados: Cu 87%, -

Sn 5%, Zn 4%, Fb 4%. F.sto indica que en 100 Kg de este bronce,-

87 Kg son de Cu, 5 Kg de Sn, 4 Kg de Zn y 4 Kg de Pb. 

Partes por millón (pprn) 

Es la cantidad de soluto en un millón de veces la misma de solu 

ción. Corresponde a los mg del componente por cada Kg de mues­

tra. Se utiliza ,mucho para soluciones Muy diluidas caro rrg/1. 

Existen otras unida<les de concentración cuya utilidad es sobre­

todo en química analítica. Estas son: normalidad (H), porciento 

en volumen (%V), rnolalidad (rn), formalidad (f) y peso por uni-­

dad de volumen. 

3. Soluci6n ideal. 

Para facilitar el estudio de las soluciones, se les clasif.ica --. 

corno ideales y reales. Se considera en general una soluci6n --­

ideal corno aquella que sigue ciertas leyes, en cambio una solu­

ción no ideal o real, sólo las cumple en un intervalo limitado­

de concentraciones. 

Podernos definir una solución ideal como aquella en la cual la -

actividad de cada córnponente es igual a su fracción molar en 

cualquier condición de temperatura, presión y concentración. 

El cambio de energía libre en el proceso ci.e m0zcJ.a • de dos 

componentes está dado por 

donde n 1 , n2 = moles de los componentes 1 y 2. 
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R = Constante Universal de los gases 

T = temperatura absoluta 

a a = actividad de los componentes 1 y 2 
1' 2 

Para una solución i<leal se tendrá: 

( 4-3) 

Otra condición para considerar una solución como ideal, es que­

se forme sin generación o abs.orción de calor, es decir, el cam­

bio de entalpía de la mezcla es nulo. 

Para las soluciones ideales, la relación entre la concentración 

y su presión de vapor es muy sencilla. 

Cuando se trate de dos líquidos que forman una solución ideal,­

serán miscibles en todas proporciones y se comportarán conforme 

a la ~y de Raoult. Esta ley expresa que la presión <le vapor s~ 

bre una solución, será proporcional a la fracción :rrolar de cada 

uno de sus componentes multiplicadas por su presión de vapor al 

estado puro (Pº). 

La presión de vapor para el componente 1 será X1Pf, y para el -

componente 2,X2P2 . La presión ce vapor total sobre la solución 

de dos componentes líquidos será: 

Ley de Raoult ( 4-4) 

cuando se trate de soluciones de sólido en líquidos su presión­

de vapor serA proporcional a la fracción mol.ar del solvente: 

P = PºX 
V S S 

donde Psº es la presi6n de vapor del solvente puro. 
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Cuando un gas se disuelve en un líquido formando una solución -

ideal obedece la ley de !Ienr_y. En general para cierta temperat~ 

ra: 

fi (g) 
= K 

ªi 

donde, 

f. = fugaciclad del gas sobre la soluci6n 
l. 

a- = actividad del gas en l. 

K = constante 

Para una soluci6n ideal: 

Sustituyendo en (4-5) 
p. 

___L_ 

~ 

o- bien, X. = K'P. 
l. 1 

K 

la solución 

+: = P. J.. 

i l. 

ª1 = X 
i 

(4-5) 

(4-6') 

que es la expresión de la ley de Henry, la cual indica. que a 

temperatura.constante la presión parcial en la fase gaseosa del 

gas que se encuentra en solución es proporcional a su concen-­

tración en estado de equilibrio. Dé manera que un gas será más­

soluble en un líquido mientras mayor sea la presión del ga·s so­

bre el líquido. 

Cuando se tienen varios gases dentro del mismo solvente se cum­

ple para una sol uci5n ideal: X. = J~. P. 
l. l. l. 

Las implicaciones y aplicaciones de las leyes éle naoult y fienry 

se verán en el capítulo qe elementos traza. 
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4. Soluci6n real. 

Las leyes enunciadas para las soluciones ideales no se cumplen­

fielmente en la mayoría de los casos que se presentan en la na 

turaleza, por lo cual se habla de soluciones reales. 

En una solución real, el proceso de mezcla de los componentes -

se acompa~a por el desprendimiento o absorción de calor. 

Particularmente cuando se disuelven dos líquidos que no se com­

portan idealmente, cumplen co~ la }~y de Raoult sólo en concen-~ 

traciones muy bajas o muy altas. Para la mayor parte del rang9-

de concentraciones se tienen desviaciones del carácter ideal-. 

que indican interacciones entre el solvente y el soluto; estas­

desviaciones pueden ser positivas o negativas. 

El desprendimiento de calor al formarse la solución indica que­

los componentes han encontrado una situación de menor energía -­

que en su estado puro. Esto ocurre cuando·su estructura molecu­

lar es tal, que se presentan fuerzas de mayor atracción entre -

las mol~culas diferentes del soluto y el solvente que entre las 

del mismo componente, por ejempl~ debido a la formación de puen­

tes de hidrógeno. En este caso se tendrán desviaciones negati-­

vas de la ley de Raoult. 

La absorción de calor indica que las mol~culas de los componen­

tes en solución~ tienen mayor energía que en estado puro, o sea, 

que las fuerzas de atracción entre las mol~culas del soluto y -

el solvente son más débiles que entre las de la misma sustan-­

cia. nebido a la situación más energ~tica de la solución, las -

moléculas tenderán a escapar en mayor medida que en su estado -

puro y se observará que las presiones de vapor de cada componen 

.te son mayores que las predichas por la ley de Raoult, o sea, -

se tendrán desviaciones positivas de la ley~ 
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5 . Fuerza i6nica. 

La fuerza iónica de una solución está dada por la expresión pr~ 

puesta por Lewis y Randa 11: 

donde M, 
l. 

= concentración molar de la especie iónica 0) 

zi = grado de ionización 

I = fuerza iónica 

A fin de familiarizarnos con esta relación, calculemos la fuer­

za iónica de una solución acuosa que contiene 0.5 moles de KCl, 

0.2 moles a.e NaCl, 0.3 moles de ~~gCl2 y 0.1 moles de MgSO4 

I = 1 

2 

I = 1 

2 

I = 2 

H,+(1) 2 + 
l.. 

t1 2+(2)2+ + 
l-lg 

r!Clj 1) 2 + 

M ( 1) 2 + 
Cl-

r,, ·, ( 1) 2 + r~ ( 1) 2 
Na+ Cl-

M 
. 2 

M ( 2) 2 2+(2) + 
SO4 2-Mg 

Recuérdese que la disociación qe 0.5 moles <le KCl produce 0.5 -
+ -moles de K y 0.5 moles de Cl por el contrario, la disocia-

2+ ción de O. 3 moles de MgCl2 produce O. 3 moles de Mg y 2x0. 2 mo-

les de c1-. 

6. Potencial qu1 mico: propiedades molares 

A medida que avanza una reacción química, es obvio que cambia -

la composición del sistema ya que están apareciendo nuevos pro­

ductos a partir de los componentes originales, cambiando por -­

tanto las propiedades termodinámicas del sistema. 
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Una de las propiedades termodinámicas más importantes, puesto 

que señala el estado de equilibrio de un sistema, es la energía 

libre, en la cual, para su definici6n se ha asumido implícita­

mente que se trata de una sustancia pura o de una mezcla de com 

posición fija. 

¿Pero qué ocurre si varía el número de moles de las sustancias 

presentes? En este caso, la energía libre será función no solo 

de T y P, sino del número de moles n
1

, n
2 

... de las sustancias 

involucradas. La diferencial total de G será entonces 

En el capítuloIII se comprobaron algunas relaciones matemáticas 

entre las funciones termodinámicas, dos de las cuales fueron: 

('?G) = -s 
\aT p 

(3 -2 7 1 ) 

y 

~
aG~ = V 

ap T 

( 3-2 8' ) 

Puesto que estas relaciones se dedujeron para sistemas de comp~ 

sición constante, e~ decir, nt, n 2 ... no varían ~urante la rea~ 

ción, pueden sustituirse libremente en la ecuación (4-7). (Re­

cuérdese que durante la diferenciación parcial todas las varia­

bles permanecen constantes excepto por la cual se está diferen­

cianeo). Por tanto, 

El término, 

dG = -SdT + VdP + dn. 
1 

(4-8) 

(aó\ 
\'a n¡ T , P , nj 

representa la variación de la ener-

gía libre del sistema (o fase) c:1.ebida a la variación del núme'ro 
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de moles del componente i, (n. ) , permaneciendo constante todos 
1 

los demás (n.) . Tarnbi~n son constantes T y P. Este t~rrnino ha-
. J 

sido definido por Gibbs corno potencial químico (p) el cual sé 

expresa para cualquier componente i corno 

T, P, nj (4 -9) 

1.isí,por ejemplo, el potencial químico del ion Na+ se expresa 

si se tuviera una mezcla de R2O, Na+ y Cl-, el potencial quími­

co de uno de ellos se representaría 

Regresando a la acuaci6n (4-BJ se puede sustituir el t~r~ino µ 

de la (4-9), obteni~ndose 
i 

dG = -S.dT + VdP + ¿µ dn ( 4-10) 
i i i 

donde la sumatoria incluye a todos los componentes del· sistema 

El significado c"!e1-1 i se entenderá más fácilmente si nos imagina­

rnos un sistema en donde T,P y los demás componentes n_¡ permane­

cen constantes y agregamos cantiC:.ades infinitesimales del cornp~ 

nente u
1

, dni moles. Cualquier cambio en la energía libre pro­

vendrá de la sustancia adicionada, el cual tendrá un valor de 

µ_ para un mol de ~sta. En tales condiciones, despu~s de haber 
1 

agregado dn. moles, la ecuaci6n del sistema (4-10) se reduce a 
1 • 

dG = )J . dn 
1 i 

por tanto dG = )Ji (4-11) 
dn1 
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si se tratase de un solo componente, lQ ccuaci6n anterior se­

reduce a 

G = µ • -
n (4-•12) 

Las dos últimas expresiones simplifican aún más el concepto 

de potencial químico, enunciándolo como el cambio de energía 

libre por mol de un componente. Además, surgen inmediatamente 

algunas pr6piedades particulares como: 

1) µ_ es una propiedad intensiva del sistema, dado que está 
1 

referido a un mol de la sustancia. 

2) µi no pued~ determinarse en ~arma absoluta. Unicamente pu! 

den detectarse sus cambios de la misma manera que en el caso 

de G. 

3) µ, se denomina corno potencial químico puesto que la rnate-
1 

ria fluye espontáneamente de una región con alto valor deµ 

a una de menor valor de ~ste. Téngase presente queµ sigue 

siendo energía libre y presenta las características de ~sta, 

en cuanto a equilibrio se refiere. 

4) Cuando varias fases de un componente i están en equili­

brio,.el valor µ de dicho componente será el mismo para ca­

da fase a una P y T dadas. 

7. Potencial químico ae especies en solución 

Recordando las ecuaciones que se vieron en el capítulo III, 

que expresan la energía libre en forma diferencial (cG) y la­

de la energía (dU), se puede escribir: 

dG = dU + PdV +ºVdP - TdS - SdT 

dU = TdS - PdV. 
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l 

sustituyendo el valor de d~, 

te en 

la ecuaci6n (4-13) se convier 

dG = Vd!'-SdT ( 4-15) 

A temperatura constante, la energía libre de un ~aterial puro 

se expresa integrando la ecuaci6n anterior desde su condici6n 

est,ndar (P = 1 atm, T = 298º~) hasta otro valor de presi6n P 

Así, 

f p 
dG 

1 atm 
= 

t:' 

JVdP 
1 atm 

T.) 

rvaP 
1 atrn 

La energía libre de una sustancia en su estado estándar se re 

presenta por Gº. Por tanto el t~rmino G1 atm es la energía li 

bre estándar para una temperatura dada y la integral que se -

está resolviendo se convierte entonces en 

de donde 

G - Gº (T) = 

p 
G = Gº(T) + f vdr 

1 atm (4 -16) 

Por otra parte, sabemos que la ecuaci6n de estado de un gas 

ideal se expresa como 

PV = nRT, (4-17) 

de aquí, el valor de V se puede despejar =ácilmente: 

V = nRT 
7> (4 -1 7' ) 
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sustituyendo el valor de V obtenido, en la ecuación' (4-16), 

p 

+ ~ nRr dP 

1 abn 

G = Gº (T) + nR'[' tn 

Dividiendo todo entren, se obtiene 

G = Gº(T) + RT tnP, 
n n 

P ( atm) 
l atm 

y como la energía libre por mol es el potencial químico, la e-­

cuaci6n anterior se convierte en 

µ = µº(T) + RTQ,nP • (4 -18) 

que sólo es válida para gases ideales. Esta expresión muestra -

que a una temperatura dada, la presión es una medida del ~oten­

cial químico del gas. 

En el caso de una mezcla de gases ideales, el potenclal químico 

de cualquiera de las sustancias de la mezcla puede expresarse -

en función de la presión parcial ce dicho componente. Es decir, 

para el componente 

]J 
i 

= 

i, cuya presión parcial es P. , se tiene que 
1 

µ 0 (T) +RT Q,nP 
i i 

(4 -19) 

en donde µ~(T) tiene el mismo significado que para un gas ideal: 
1 

es el potencial químico del gas puro bajo una atmós=era de pre-

sión a temperatura T. 

IV. 2 • oxrmcroN Y REDUCCION: ECUACION DE NERNST. 

Un gran nfimero de reacciones inorg~nicas tienen lugar en solu--
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ción acuosa y muchas de ellas pued~n clasificarse bajo epígrafe 

de reacciones de oxidaci6n-reducci6n o reacciones redox. El pro 

ceso de oxidación puede considerarse como la pérdida de electr~ 

nes por un átomo, ion o mol~cula, y la reducción como el fenóme 

no inverso. Es, sin embargo, confuso para muchos estudiantes, 

que algunas sustancias se comporten como agentes reductores 

cuando reaccionan con ciertos compuestos, y como oxidantes cuan-
. D 

do lo hacen con'otros. Así, el ion nitrito, N0 2 reacciona como 

un agente oxidante frente al ion yoduro en solución ácida, co~ 

virti~ndolo en yodo, y, en cambio, ~educe al permanganato en me 

dio ácido a ri:n2+. Este comportamiento puede únicamente entender• 

se teniendo en cuenta el aspecto cuantitativo <le los cambios 

electrónicos que se producen en la oxidación y la reducción. 

Los dos procesos de oxidación y reducción son inseparables y 

tienen lugar simultáneamente. Por ejemplo, en la reducci6n del­

ion mercurio (II) por el ion estaño (II), la reacción total es: 

2H 2+ S 2+ II 2++S 4+ g + n----,.·g
2 

n 

Esta reacción puede desglosarse en dos sernirreacciones: 

2+ - 2+ 2Hg +2e- Hg 
2 .. 

2+ - 4+ Sn -2e -sn 

la primera de las cuales es una reacción de reducción, y la se­

gunda, de oxidación. Similarmente, la depositación de cobre me­

tálico de una disolución acuosa de sulfato de cobre (II) por el 

cinc puede escribirse: 

2+ 2+ Zn+Cu--,..Zn +Cu 

para cuyo proceso las dos semirreacciones son 

• 2+ -
Cu +2e - cu2+ ( reducción) 

Zn -2e- Zn (oxidación) 
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Las reacciones del tipo que acabamos <le describir pueden verifi 

carse únicamente cuando se produce una disminuación de la ener­

gía libre del sistema. Esto significa que la energía libre to­

tal de los productos debe ser menor que la de las sustancias 

reaccionantes. Las energías libres absolutas de los iones, áto­

mos o moléculas no se conocen, pero, en cambio, se han podido 

determinar valores relativos de las mismas o energías libres ti­

po, que pueden utilizarse en lugar de aquéllas para predecir la 

dirección del cambio químico. 

Estas energías libres tipo representan la energía libre relati-
' va del sistema medida a 25e y 1 atm de presión. Si, por ejemplo 

escogemos el sistema formado por iones cobre (II) y cinc metáli 

co, la energía libre de los elementos es, por convención, cero 

y las de los iones Zn
2

+ y cu2+ valen -:,5,000 y +15,900 cal/­

atom-g, respectivamente. De aquí que el cambio de energía libre 

(AGº) para la reacción: 

?.+ 2+ Zn+r.u-zn + cu 

sea -51,000 .cal/atom-g y, por tanto, proceda de izquierda a de 

recha espontáneamente. Si el cambio de energía libre hubiese si 

do positivo, la reacción tendría lugar de derecha a izquierda. 

Aparte de utilizar el cambio de energía libre como tal, para es 

timar la tendencia a realizarse de una reacción concreta, es p~ 

sible también abordar el problema desde un punto de vista elec~ 

troquímico. La tendencia de un elemento a ceder electrones a 

una solución se mide por su potencial de electrodo o potencial -

de oxidación. Cuando un metal como el cinc se sumerge en ·una di 

solución acuosa de una de sus sales, se establece una diferen­

cia de potencial entre el metal y la disolución que depende del 

metal, de la actividad de los iones metálicos en la solución 

acuosa y de la temperatura. Cuando la actividad de los iones es 

la unidad y la temperatura 25ºC,la diferencia de potencial se 

denomina RQtencial normal del electrodo (Eº). Los potencia~es 

normales se miden por comparación con el electrodo normal de hi 
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drógeno (Em-n u otro electroi1o patrón cor:m el de calomelanos. 

La unidaJ utilizada es el v0l~io (V). 

El signo atribuido al potencial de un electrodo difiere segQn 

la convención particular ce signos que se utilice. La empleada 

en este libro será la recomendada por la Unión Internacional 

de Quimica Pura y Aplicada (IUPAC)~ Si elegimos el sistema 

cu2+(aq)/Zn y consideramos las dos semirreacciones, podemos 

imaginar-~na célula donde los dos sistemas que experimen -

tan la oxidación y la re1ucción rer~anezcan separados por un 

dia:ragma poroso (~ig. 4 .1) ~uc actúa como un puente salino al 

permitir el paso de los iones impidiendo al mismo tiempo que 

se mezclen las disoluciones. En la convención de la IUPAC, el 

signo y magnitud de la fuerza electromotriz (f.e.m.) de esta 

célula vi~nen definidos por el esquema de la misma y son la de 

recha con respecto a otro unido al electrodo de la izquierda 

cuyo potencial se toma coMo cero: las medidas se suponen reali 

zadas en circuito abierto. La f.e.m. de la célula es posjtiva_ 

si el electrodo negativo está a la izquierda y al descargarse 

aquélla tiene lugar una oxidación en dicho electrodo y una re­

ducción en el de la derecha. La correspondiente reacción redox 

deberá escribirse, en consecuencia, con los átomos del metal 

en el mismo laco de la ecuación recox que _ se encuentran en la 

célula. Por ello se ha escrito el metal zinc en el lado iz-

1uierdo de la ecuación y el cobre en el de la derecha. 

La ~elación entre 

(4-20) 

donde n es el número de electrones trans:eridos en el proceso· 

de reducción y res el ~araday. Si Eºes positivo·, la reacción 

?rocede como se ha escrito anteriormente. 

El potencial del electro<lo se miGe con referencia al electrodo 

normal de hiGrógeno (r.t;::) que se realiza haciendo burbujear 

gas hidrógeno a 1 atm de prcsió~ so~re un metal inerte (por 
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Eº= +1.10 V 
.....------tV-----. 

-ve +ve - -1 
Zn 1 Cu 

• 

zn2+ cu 2+ 

(a=l) ~ (a=l) 

'-'" 1 
~ 

FIGURA 4.1. Celda de reacción Cu-Zn 
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ejemplo, platino) sumergido en una disolución de ECl de activi 

dad unidad con respecto al n+. El potencial del electrodo a 

25ºC, bajo dichas condiciones, para el sistema 

se define como O v. El potencial de una semirreacción iónica 

se mide por el de la célula en la que el E~m está en el lado 

izquierdo.,y el electrodo en cuestión en el lado derecho. La 

semirreacción se formula siempre como una reducci6n: 

Estado oxidado+ne- .::!:: Estado reducido· 

(Ox) (Red) 

El potencial del electrodo de l<'l semirreacción iónica viene 

dado por la ecuación de Nernst. 

E=Bº ~;J RT l y (Ox) -+-. n 
NF. y (Red) (4-21) 

donde Res la constante de los gases (8,314 J/grado mol),~ es 

la temperatura absoluta (ºIn, n el número <le electrones trans­

feridos, F el Faraday (96,484 C} y los símbolos fy,) indican la 
J, 

actividad de las especie iónicas. Cuando (Ox) y (Red) son am-

bos la unidad, el t~rmino logarítmico se hace cero y el poten­

cial del electrodo es el potencial normal. La actividad de los 

elementos en condiciones normales se define como unidad. 

Los potenciales de electroclo normales de los elementos orc.ena­

dos del m~s negátivo al más positivo constituye la serie elec­

troquímica de los elementos. Esta serie puede utilizarse para­

interpretar y predecir la reactiviuad de los elementos. Un ele 

mento que forme cationes desplazará de la soluci6n acuosa a 

otro elemento que est~ por encima del mismo en la serie. 

El orden de esta serie, en forma abreviada, es: 
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Se puede decir que un metal reductor se caracteriza por: 

a) Bajo potencial de ionizaci6n. 

b) Bajo calor de sublimaci6n. 

c) Elevada energía de hidrataci6n. 

Easta ahora, la discusión de las reacciones en el electrodo se 

ha limitado al sistema un+ (aq)/P. (s). Es posible, sin embargo, 

que tanto la forma oxidada como la reducida sean iónicas y so-
3+ 2+ - 2+ lubles, por ejemplo Fe /Pe y Mn0 4/Mn . Estos sistemas tie-

nen también un potencial de electrodo normal que puede determ~ 

narse construyendo un electrodo consistente en un alambre de 

platino sumergido en una solución de actividad unidad con res­

pecto a las formas oxidada y reducica,y comparando su poten­

cial con el de µn electrodo normal de hidrógeno: 

H2 (1 a:tm) 

H+ (a = 1) 
pt 

Fe3+ (?. = 1) 

pt 2+ 
Fe (a = a) 

• d. • 1 • 3+¡ 2+ · t • J baJO estas con iciones a pareJa Fe Fe tiene un po encia. 

de +0,771 V. 

2+ 
En una reacción tal como la reducción del permanganato a Mn , 

además de producirse una transferencia de electrones en el pr~ 

ceso de reducción, tiene lugar una transferencia de átomos. La 

oxidación de un compuesto por t-!n0- 4 es, pues, dependiente del 

pH, siendo la reacción total: 

Para determinar el potencial normal Eºde un sistema como el 
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anterior, es necesario que la actividad del ion hicrógeno sea 

la unidad, puesto que 

E=Eº+RT 
np ln 

- + 8 (Hnü 4 ) (II ) 

2 
( I•~n ) 

El valor de Eºes +1,51 v. 

En la tabla 4.1 figuran los valores de otros potenciales nor 

males de electrodo obtenidos en las mismas condiciones. 

Los poten6iales normales pueden utilizarse para prever si una· 

reacción particular puede realizarse fácilmente. Sin embargo, 

sus valores no91ministran ninguna información sobre la veloci­

dad de la reacción, ni indican tampoco si el proceso puede te­

ner lugar en ausencia de catalizadores-adecua¿os. Por ejemplo, 

la reacción entre arsenito y dicromato puede escribirse: 

. 
o en zorma de semirrear.ciones 

o 
E =+l. 33 V 

Eº=+0.559 V 

El potencial total de una célula redox compuesta por estos dos 

sistemas sería (+l. 33-0.559 V), y puesto que :Sº es positivo, el 

ticromato debería oxidar al arsenito. No obstante, a menos que 

la reacci6n esté catalizada por la adición de trazas de Os04, 

transcurre con extraoidinaria lentitud. 

Análogamente, los halógenos c12 , Br2 y 1 2 son capaces ce oxi­

dar al s 2o~- a so!-, pero el yodo finicamente lo hace al com­

puesto intermedio tetrationato s 4o~-. 
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TABLA 4 .1' 

l'otcncialcs de oxidación nornrnl.-11 

Pareja Eº 
voltios 

+0,36 

+0,40 

+0,51 
+0,521 
+0,5355 
+0,538 

+0.559 
+0,564 
+0,64 
+0.682 
+0,771 
+0,789 
+0,7991 
+0,86 
+0,920 

+0,94 

+0,96 
+1,0652 

+1,15 
+1,195 
+1,229 
+1,25 

+ 1,33 
+ 1,3595 
+l.50 
+1,51 

1,51 

+1,52 
+l,!íl 

~+1.68 

+1,695 
+1,77 
+l,R2 
+l,98 
+2,01 
+2,87 

J):ilris ,1,, 1 .• ,.,,,,. 11, W. M.; 'f/ir n,·1,1,,11,,,.. .~1n1r1 n/ 11111 l•:tr.,.rnl• an,I lhdr Poten.lhtla 
In. 11quc1111• .~11111111111•, :?.• 1111, l'r<!nllc11·l lull, Nuevo York, 1002. 
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La ecuación E=Eº+RT nF .. ln (Ox) 
(Red) (4-22) 

indica que el potencial de una solución.que contiene las for-­

mas oxidada y reducica de un ion varía con la concentración de 

las mismas. Suponiendo par~ las disoluciones diluidas que las­

concentraciones son aproximadamente iguales a las actividades­

y asignando los valores de las constantes R,T y F, la ecuación 

de Nernst toma la forma: 

E-Eº+0,059 l (Ox)_ 
- n °9 10 (Red) (4-22 ') 

(Nota: Se ha pasado de 1n a log para facilitar el cálculo) . 

Para el sistema Fe 3+/Fe 2+, por ejemplo, a una razón (re 3+)¡ 
2+ 2 (Fe ) de 10 , corresponde un potencial: 

E-Eº+o,osg log 10 2= 
- 1 10 

= 0.771+0.118 

= O. 8 89 V. 

IV. 3. .IONIZACION DEL AGUA Y ESCAIA pH. 

El agua puede comportarse como ácido o como base,y de acuerdo 

con el concepto de Bronsted, su comportamiento depende de la 

substancia con la que act~e. El agua muestra características -

tanto de ácido como de base cuando reacciona consigo misma --­

para establecer el equilibrio dinámico: 

(4-23) 

para el cual la expresión de equilibrio (suponiendo que (H 20)­

sea constante) es: 

Kw = 

(.n
3
o+l) (OH-l) 

(H20)2 
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en donde Kw es el producto iónico del agua. 

La ionización del agua, que obtenernos e.e lé, ticuar.i6n (4-23), 

da siempre un número igual de iones de hidronio y de oxhidrilo. 

En realidad, se ha demostrado que para e 1 agua pura, ( II .,o+ 1 ) = 
-1 -7 +l .., -1 

(OH )= 10 M. Una soluci6n acuosa en la que (H 3o ) . = (OH 

=l0- 7 , se dice que es neutra, mientras que cuando (H 3o+ 1 ) > 
(OH- 1) la s0lución ácida y, cuando (HÍO+l)< (OH- 1), es básica. 

Sea cual sea la concentraci6n de u3o+ 6 OH- 1 , el producto i6-

nico del agua es siempre constante en solución acuosa, a deter 

minada temperatura. 

Se han establecido escalas, a fin de poder citar de manera más 

sencilla ciertas cantidades exponenciales. El s1mbolo pX se de 

fine como: 

pX = - log X (4-25) 

en donde X re presenta cierta cantidad que se ':lti liza en quími­

ca. Por consiguiente, pH, pOH, pKa y pKw son los logaritmos n~ 

gativos de la concentración del ion de hidronio, la concentra 

ción del ion del oxhidrilo, la constante de <1isociación ácida 

y el producto iónico del agua, respectivamente. Así, puede de­

cirse que la constante de disociaci6n del agua pKw es: 

pKw= pH + pOH = 14 

en donde pH =-log (H 3o+l), pOH = -log (OH-l) y pKw = -log Kw. 

Por tanto, una soluci6n acuosa neutra es la que tenga p;I=7, se 

rá ácida la que tenga PH< 7, y básica la de pH> 7, a 2SºC. 

IV. 4. CDNSTRUCCION DE DIAGRAMAS Eh-pH 

El cambio de energía libre de una reacción está relacionado 

con la constante de equilibrio mediante la ecuaci6n: 
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6G = AGº+RT ]nK (4-26) 

d ae 
donde K a· = D E (4-27) b c 

ªB ªe 

Res la constante de los gases y T la temperatura absoluta. En 
condiciones est~ndares, dando valores a R y T, se tiene, 

~ G= ~ Gº+ l. 36 4 log K 

Para sistemas en equilibrio AG=O, por tanto; 

~ Gº= -1. 364 log I< (4-28) 

!?uesto que la ecuaci6n ( 4-2 8) está en función de una constante 

de equilibrio que a su vez es funci6n de las actividades de 

los componentes~. de una reacci6n, esta ecuación es muy útil pa­

ra estudiar sistemas que involucran especie disueltas, en cuyo 

caso, la actividad es prácticamente la concentraci6n del comp~ 

nente en cuesti6n. 

Veamos ahora un ejemplo de cómo pueden crearse diagramas de e­

quilibrio en función de algunas propiedades termodin~micas 

bien conocidas, para el caso concreto de la reacción hematita 

en agua. 

2Fe 3+ + 60II-
aq aq 

La constante de equilibrio para la reacción es: 

K= 
!re 3+] 2 [on-] 6 

~e2o3] [ H2o J 3 

Puesto que re 2o 3 y 11 20 están en su estado estándar, tienen ac 
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tividades unitarias; por tanto, 

El cálculo del cambio de energía libre de la reacción es 

b.Gº; 116.5 Ycal 

Para esta reacci6n la ecuación (4-28) queda 

116.5= -1.364 log K, 

de donde 

simplificando, 

( 4-29) 

La interpretaci5n inmediata de la ecuación (4-29) es que la -

estabilidad del ~e 2o3 en agua puede ser graficada como una -­

ecuaci6n lineal utilizando log re 3+ y log OH como coor­

denadas. 

l. Papel del pH (Potencial de hidr6geno) 

Otra expresión del pr: es aquella que lo refiere a la activir:nc 

(o concentraci5n) del ion hidr6genó: 
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Si a la reacci6n discutida en la sección anterior le agrega­

rnos la disociación cel agua, 

re 2o~ +6H +2Fe 3+ +3~ 2o
0 .JC aq +- aq 

P.eagrupanco, 

Sustituyenc.o pH = -log (:-!+) 

log K= 2 log \ re 
31+ 6 pH 

El nt"1mero de reaccio !, que puede ser escrito en función cel 

pH incluye óxidos, hidróxidos, sa1es ')ásicas, car'Jonatos, sili 

catos, sul~uros y C.osfatos 

2. papel.del Eh (Potencial de 6xido-reducci6n) 

Recordando el concepto de sernirreacción y aplicándolo al siste 

ma bajo estudio, puede escribirse para la reacción: 

Pe2+ + u+ - 3+ + l H •• +-'e - ? - aq +- aq "1" ~ 

(Ferroso) + (F~rrico} 

cuyas semirreacciones· son: 

Fe 2+ + re 3+ + e 

!I+ + e + 1 n
2 2 

(Oxidación: pérdida de e-) 

(Reducción: ganancia de e-) 
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Ahora, puesto que el.Eh es el potencial de una semicelda medi­

da contra el potencial estándar de una semicelda de H (el cual 

es cero}, y el Eº es la fuerza electromotiva (o potencial) de­

la celda cuando todas las sustituciones tienen actividad unita 

ria, la ecuaci6n de Nemst ( 4-22} se escribe como: 

Eh = Eº+ RT ln K 
nF 

(4-301 

D&ndoles los valores respectivos a las constantes R, T y F, 

Eh= Eº+ 0.05916 log K 
n 

(4·-311 

donde n es el nfunero de electrones involucrados en una semi-­

reacci6n. En general, cuando: 

Eh=Eº+ 0.05916 
n 

log e c D d 
_A_ª __ B_br- (4-32) 

Las ecuaciones (4-31) y (4-32t son las ecuaciones fundamenta-­

les para la construcci6n de diagrama Eh-pH que se verá en el -

inciso siguiente. 

La fuerza electromotiva LEºl se calcula fácilmente a partir de 

tablas de energía libre. La relación entre estos dos paráme--­

tros surge de la analogía entre las ecuaciones 

Eh= Eº+RT ln K 
nF 

por tanto pued~ decirse que 

Eº= b,G 

nF ( 4-33) 
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3. Construcción de diagramas Eh-pH 

Estos diagramas tienen por objeto precisar en función de dos 

parámetros las condiciones de equilibrio de reacciones de oxi­

do-reducción y de los procesos de precipitación y solubiliza­

ción en solución acuosa. Es decir, se pueden definir los domi­

nios de estabilidad de compuestos sólidos en presencia de la 

solución y de las actividades de diferentes especies solubles 

en equilibrio con estos compuestos sólidos. 

La construcción de diagramas Eh-pH se basa en el conocimiento 

de las energías libres de formación de los constituyentes, de 

los potenciales de electrodo estándar y de las actividades res 

pectivas. Todos estos datos se obtienen fácilmente de tablas 

de propiedades termodinámicas entre las cuales se pueden citar: 

Garrells, R.M. y ~hrist, Ch. (1965} Solutions, minerals and 

equilibria, Ed. Harper & Row, N.Y.; Robie, R.A.; Hemingway, 

B.S. y Fisher, J.R. (1979} Thermodynamic properties of minGrals 

and related substances at 298.15ºK and l Bar (10
5 

Pascalas) • 

pressure and at higher temperatures: u.s. Geological Survey 

Bulletin 1452, 456 p. 

Todos los cálculos se realizan a condiciones estándar (298.15° 

K,l atm); las actividades de los sólidos y líquidos puros en 

estado estándar son unitarias y las actividades de las fases 

gaseosas son iguales a la presión. 

a) Dominio de estabilidad del agua (P~l atrn; T= 298.15º~ 

El agu~ es el solvente por excelencia de la mayoría de los sis 

temas geoquímicos sean estos magmáticos, hidrotermales, mari­

nos, lacustres, etc., por esta razón es conveniente iniciar la 

construcción de diagramas de estabilidad con el sistema agua. 

La reacción de disociación del agua está representada por la 
ecuación 
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2H
2

0-+ 4H+ +o
2

+4e 
+ aq 

cuya constante de equilibrio es 

Puesto que la actividad de un líquido puro es unitaria y la 

presión ejercida por el o2 es 1 atm {condiciones estándar), la 

constante de equilibrio queda expresada como K=[H+J 4 . 

Utilizando la ecuación de Nernst para. soluciones en equilibrio 

(ecuación 4-31) puede decirse que 

Eh= Eº+ 0.059 log K; 
• .. , n 

sustituyendo K y como n=4 electrones, se obtiene 

sustituyendo la definición de pH= -log 

Eh=Eº- 4 {0.059) pII 
4 

Eh=Eº- 0.059 pH 

La ecuación anterior corresponde a una recta Eh-pH, con pen­

diente -0.059 y que intercepta las ordenadas en E~ Para obte­

ner el valor num~rico de Eº se puede utilizar la ecuación 

(4-33) 

Primero debe obtenerse el .6Gº de la: reacción: 

Ll Gº = 6 G02 + 46 Gº -21 GH20 r H 
6 Gº = o + r 4 (O) - 2 {-56.69) 

-\ Gº = + 113.4 Kcal 
r 
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sustituyenco en (4-33) .. 
Eº= 111.4 =l.23 volts. 

4 (23.06) 

La ecuación final es 

Eh= 1.23-0.059 pH 

Esta ecuación representa el límite superior de estabilidad del 

agua, es decir, arriba de esta línea el agua se oxida. El lím~ 

te inferior (donde el agua se reduce) puede obtenerse en forma 

análoga. La ecuación de la recta para este caso es Eh=0.059 pH. 

El área comprendida entre las dos rectas es la zona de estabili 

dad del agua (fig.4.2 l 

b) Diagramas de estabilidad de óxidos de hierro. 

Las fases estables en que se puede presentar el hierro son: 

hierro nativo, magnetita y hematita. La estabilidad de estas 

fases va a depender de las condiciones de óxido-reducción y de 

alcalinidad del sistema. Para conocer el comportamiento del 

hierro en diversas co aiciones de Eh-pH es necesario estudiar 

cada una de las posibles interacciones entre ~ste y substan­

cias como el agua o el oxígeno. Veamos en primer lugar los do­

minios de estabilidad ne las especies sólidas en presencia de ,. 
agua. 

La ecuación de Nernst para esta reacción es 

Eh=Eº + O .059 log re (.OH) 2]. [ H+] 2 

2 [Fe] (H20J 2 

Como las actividades de los sólidos y los líquidos son unita­

rias 

Eh=Eº+ 0.059 log [n+J 2 

2 
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+ 1.2 

+ 1.0 

+ o.e 

+ 0.6 

't 0.4 

EH 

+ 0.2 

o.o 

- 0.2 

- 0.4 

- 0.6 

- o.e 

A G U A O X I D A D A 

AGUA E S T A B L E 

A G U A R f, D U C I D A 

2 4 PH e 10 12 

FIGURA 4. 2. L!mi tes de estabilidad &l agua caro funci6n 
del Eh-pH. La Hnes P0 = 1 corres¡:onde al 
ejerrplo desarrollado en ~l texto. (Tanado 
de Garrells y Christ, 1965, p. 176). 
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f 

como pi!= - log ( H) 
Eh=Eº-0.059 pH 

Eº se calcula fácilmente a partir de 

A Gº 
Eº = r 

nF 

donde el cambio de energía libre de la reacción (\Gº) se obtie . r 
ne de tablas termodinámicas 

tiGº= -115.57+2(0) - O -2 (-56.69) r 

6Gº= -2.19 Y.cal r 

por tanto Eº= -2.19 =~0.047 Volts 
2 (23.06) 

finalmente 

ijh= -0.047 - 0.059 pH 

Esta ecuación marca el límite de estabilidad del Fe nativo en 

presencia de agua en la que se convierte en Fe(OH) 2 . La línea 

tiene la misma pendiente que la del límite de estabilidad del 

agua. ( fig. 4-3 

La interpretación inmediata de la recta obtenida es que el Fe 

metálico se oxida en ·agua (la cual se reduce) siendo esta la 

razón de porqué no se encuentra el hierro en estado nativo en 

la naturaleza. 

Si la oxidación del sistema continuara, es decir: 
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+ 1.0 

+ o.e 

+ 0.6 

+ 0.4 

+ 0.2 

EH 

o.o 

- 0.2 

- 0.4 

- 0.6 

- o.e 

-'·º 
2 4 6 PH 8 10 12 

FIGURA 4 . 3. cami;x:>s c1e estabilidad de los hidr6xidos de 
hierro a 25ºC y 1 atm de presi6n total. 
Se muestran tambi~n los lfmites de esta-
bilidad del agua. (Tomado de Garrells y 
Christ, 1965, p. 183) 
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L~ ecuaci6n obtenida en forma an~loga es: 

Eh= 0.271 - 0.059 pH 

La tabulaci6n de esta ecuaci6n para distintos valores de pH 

permite obtener la línea que marca e 1 límite _de estabilidad de 

las especie Fe (OH). 2 , Fe (OH) 3 en un medio acuoso ( f ig. 4 .3 ) . 

Consideremos ahora el caso de la oxidaci6n del hierro a magne­

tita en un medio acuoso. El proceso se puede expresar mediante 

las ecuaciones 

+ 4H2O 

3Fec+4H2O 

-+ BH+ +20
2

+ se­
+ aq 

t Fe 3o4c+aH¡q+ae-

La energía_libre de formaci6n de la reacci6n neta es 

6Gº = -242.4+ 8(0) - 3(01 - 4(-56.69) r 

~Gº = -15.6 Kcal r 

A partir de la relaci6n Eº= 

Eº= -15.6 = -0.084 volts 
8 (23.06) 

La ecuaci6n de Nernst es 

Eh= -0.084+0.059 log 
8 

Recordando que las actividades de Fe 3o 4 , Fec y H2Ol son unita 
c 
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rias, 

Eh= -0.084+0.059 log [H+] 8 

8 

sustituyendo -pH = log H+ se obtiene finalmente 

Eh= -0.084 - 0.059 pH 

Esta ecuación es una línea paralela a las anteriore~ y marca 

el límite.de estabilidad entre el hierro y la magnetita (fig. 

4. 4 ) . 

Siguiendo un razonamiento análogos~ obtiene la ecuaci6n del 
. 

límite de estabilidad ent.re la magnetita y la hematita. 

La reacci6n propuesta es: 

cuya grá:fica se incluye en la fi~ra 4.4. 

c) Diagramas de es ta 1 i. li dad de iones en equilibrio co!'! s uc 

óxidos (caso del hierro) 

EJ. conocimiento de las actividades de especies i6nicas en equi­

librio con sus 6xidos (caso del hierro) favorece la compren­

si6n de porqué una especie es soluble bajo ciertas condir.iones 

de alcalinidad y dG :rx:>tencial de oxidación mientras que en 

otras no lo es. Este hecho tiene implicaciones inmediatas en 

la explicaci6n de procesos como intemperismo, enriquecimiento 

superg~nico, alteraciones minerales y precipitaci6n de salmue­

ras hidrotermales; entre otras. 

Veamos en primer lugar las relaciones de estabilidad entre la 

·magnetita y la hematita con respecto a la actividad del ion fé 

rrico. 
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+1.0 

+ 0.8 

+ 0.6 

+ 0.4 
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EH 
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- 0.4 

- 0.6 

- 0.8 
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INI'ERCEPCION = Eº 

4 6 PH 8 10 12 

FIGURA 4 . 4 . camt:os de estabilidadde los 6xidos de 
hierro coro funci6n de Eh y pH, a 25°C 
y 1 atrn de presi6n total. {Tanado de 
Garrells y Christ, 1965, p. 181) 
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Para la hematita la reacción que explica el proceso es 

Fe2O3 + 69+ +2Fe
3

+ + 3H2Oº c aq +- aq x-

La energía libre estándar de formación es 

2~Gº + 31Gº -tGº - 6~Gº+ 
Fe3+ H2O Fe2O3 H 

1G; = 2(-2.531+3(-56.69)-(~177.l)-6(0) 

De la ecuación (4-281 para un sistema en equilibrio 

de donde 

6G; = -1.364 log K. 

Jog K = iGf = 2.0 = -1.45 
-1. 30 -1. 36 4 

Expresando K para la reacción propuesta se obtiene 

log 
[Fe 3+] 2 [ H20] 3 

[Fe2o3] [ H+J 6 
= -1. 45 

Eliminando Fe 2o 3 
y n2o de la constante debido a su actividad 

unitaria, e 

log IJ,e 3+] 2 = l. 4 5 

[ii+J 6 

Reacomodando y sustituyendo - pH por 

2log {Fe 3+) = -l.45-6pTI 

o bien, 

log (Fe 3
"+:} = -l.45-6pH 
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De la ecuación obtenida se pueden hacer varias observaciones: 

el logaritmo de la actividad (l~ase concentración) del ion f~­

rrico en equilibrio con Fe 2o3 es una función lineal del pH,· 
, c 

es decir, no depende del Eh puesto que la solubilidad del 

Fe 2o3 en estas condiciones no es una reacción de óxido-reduc­

ción; la representación en un diagrama Eh-pH para cada activi 

dad del Fe 3+ será una recta paralela al eje Eh; para un pH 
estipulado, el valor de LFe 3+] queda determinado y v;ceversa. 

Resolviendo la ·,ecuación (. 4-3 4) para diversas concentraciones 

de Fe 3+ se obtiene: 

log Fe '.3+ 

-1 

-2 

-3 

-4 

-5 

:..6 

-7 

-8 

pH 
0.09 

0.43 

O. 76 

1.09 

l. 43 

l. 76 

2.09 

2.43 

• 3+ 
Recu~rdese que decir log [Fe ]= -8 es equivalente a una con-

-8 centraci6n a.e 10 . En la figura 4. 5 se han graficado las 

rectas correspondientes a los valores calculados. 

Siguiendo el mismo razonamient~ el equilibrio entre el ion 

f~rrico y la hematita estl dado por ~a ecuación 

En este caso está involucrada una oxidación cuyo Eh corresp9~ 

diente se calcula: 

Eh=Bº+ 0.059 
1 
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+1.0 

+ 0.8 

+ 0.6 

+ 0.4 

+0,2 

EH 

o.o 

- 0.2 

- 0.4 

- 0.6 

- o.e 

- 1.0 

.,. 
1 

CI) 

1 

" ,...., 
o t .. 
2 ~ ... 

2 

2 

HEMATITA + AGUA 

Fe203 + H20 

6 PH 8 10 12 

FIGURA 4 .5. Diagrama de estabilidad del ion 
férrico en equilibrio con hema­
tita a 25ºC y 1 atm de presi6n 
total. (Toma.do de Garrell y Christ, 
1965, p. 187) . 
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Realizando los cálculos corno se ha venido haciendo, se obtie-

ne: 

Eh=0.337+0.177log Fe 3+ +0.472 pH ( 4-35) 

A diferencia de la hernatita, en este caso el equilibrio entre 

el ion férrico y la magnetita depende directamente del Eh y 

pH. Si asignarnos valores· de concentraciones .del ion férrico 

similares a los del caso anterior,: junto con los valores co­

rrespondientes del pH se obtendrán •los campos de estabilidad .. 

de la hematita y magnetita en equilibrio con el ion férrico. 

Por ejemplo, para Fe 3+ = -6; el p1I obtenido anteriorrnGnt~ 

es l. 76. Sustituyendo estos valores en la. ecuación ( 4-35) se 

obtiene 

Eh=0.337+o.177 -6 +0.472 (1.76)= + 0.106 

Siguiendo este cálculo para otros valores de Fe 3+ y pH ·se 

logra el diagrama de estabilid~~ mostrado en la figura 4.5. 
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V. COMPORTAMIENTO DE LOS ELEMENTOS TRAZA 

V.l LOS ELEMENTOS TRAZA 

En los sistemas naturales algunos componentes están presentes 

s6lo en cantidades muy pequeñas (aproximadamente menos del 

0.1%J. A los elementos con este rango de concentración se les 

conoce como elementos traza. Debido a sus bajas concentracio­

nes y actividades no forman fases en que ellos sean los cons­

tituyentes mayores sino que ocupan posiciones en las estructu­

ras moleculares, acarodándose como componentes menores en las 

soluciones sólidas, en los fundidos o en cualquier fase fluida. 

Para aclarar más el concepto de elemento traza veamos las defi 

niciones de los elementos que ocupan otras categorías en cuan­

to a su concentración se refiere. Por elementos mayores y rnen~ 

~ se designa normalmente a los elementos que constituyen o 

determinan las estructuras de los minerales de una roca. En g~ 

neral, los elementos cuya concentración es superior al 1% def~ 

nen los tipos de fases sólidas; por ejemplo, la. formación de 

circón o apatito está rígida por la presencia de algunos cent~ 

simos de porciento de Zr o P respectivamente, considerándose 

les en este caso, elementos mayores. Ahora, si la concentración. 

es entre 1.0 y 0.1% pasarán a ser elementos menores, y si lle­

ga a ser menor al 0.1% se denominarán elementos traza. Debe no 

tarse que un mismo elemento puede ser elemento mayor, menor o 

traza dependiendo del sistema que se est~ estudiando; tal es 

el caso de Ti, Cl, F, e, e inclusive el Mg. 

Otro criterio que puede seguirse en la designación de cuándo 

un elemento es traza o no es el de Langmuir y Hanson (1980). 

Ellos definen a los elementos traza como aquellos que están 

presentes en tan baja proporción que no afectan la estabilidad 

de las fases; como ejemplos: el rubidio y el estroncio. Al 

otro extremo se ubican los constituyentes estructurales esen­

ciales puesto que ocupan plenamente un lugar cristalográfico 

dentro de una fase; el sílice y el alumnio sin ejemplos de es-
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ta clase. Los elementos intermedios son los que producen la m~ 

yoría de las sustituciones en las soluciones s6lidas y aunque 

no ocupan el mismo sitio en una fase son suficientemente abun­

dantes para cambiar su estabil~dad; por ejemplo, el Mg2+ y 

Fe 2+ en los alivinos y el ca 2+ y Na+ en las plagioclasas. 

Si los elementos traza están en concentraciones tan bajaa, 

¿cuál es el objeto de su estudio y en~ reside su ilTp::>rtancia?. 

Las razones fund.amentales para el estudio de estos elementos 

son las siguientes: 

1) En sí mismos tienen su propio interés. 

2) Su distribuci6n es importante en relaci6n con la cos -

moqu1mica y a la evoluci6n de los cuerpos celestes, entre ellos 

la Tierra. Por ejemplo, la ley de Oddo y Harkins relaciona la 

abundancia absoluta de cada elemento con su nG.mero atómico, re 

laci6n que es la base de las teorías sobre el origen de los 

elementos. 

3) Su presencia puede tener consecuencias en el estudio 

de ciertos problemas de mineralogía y cristalografía. Se puede 

constatar que los elementos al estado de traza: 

- Tienen una influencia sobre el crecimiento y tamaño de 

los cristales. 

- Pueden determinar el color de los minerales y tener al 

guna influencia sobre las propiedades de luminiscencia. 

- Pueden dar informaci6n sobre el medio ambiente y las 

condiciones de origen de los metales. Por ejemplo, la calcita 

que proviene de los carbonatos difiere de la calcita magmáti­

ca por tener ésta altos valores de Sr, La y Ba. 

4) Su distribuci6n puede estar relacionada con la solu -

ci6n de problemas geol6gicos, entre ellos el origen de la cor 
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teza terrestre f los grandes ciclos geoqu1micos. Algunos pro 

blemas especificas que se pueden enfocar por medio de elemen 

tos traza son: 

- El proceso de diferenciación magmática 

- La naturaleza isoquímica o no del metamorfismo 

- La naturaleza de la matasomatosis 

- El origen de los sedimentos biogénicos y los procesos 

de concentración de algunos metales pesados. 

La distinci6n entre sedimentos de origen marino y la-

custre. 

El origen del petr6leo 

Los procesos paleobioqu!micos y muchos otros más 

5) Tienen importancia en el estudio de los yacimientos 

minerales. 

Este punto tiene una implicaci6n econ6mica. Muchos de los ele­

~entos traza son usados en exploraci6n geológica para detectar 

mineralizaciones. 

V. 2 DISTRIBUCION DE LOS ELEMENTOS TRAZA EN LA CORTEZA TERRESTRE 

La composici6n global de la Tierra no difiere mucho de la de 

los meteoritos vistos en su conjunto. Cualquiera que sea la 

teor1a admitida sobre el origen y evoluci6n de la Tierra, ésta 

tuvo que haber tenido una diferenciación primordial donde los 
productos fueron al principio tres lfquidos correspondientes a 

las tres fases principales de un meteorito: 11quidos mantáli -
cos (de la composición del manto), sulfurados y silicatados. 

(Figura 5.1). 
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Tipos cíe Meteoritos 
.9Lóuncíancia 

7.92% 

EJ CONDRITOS 

11111 ACONDRITOS 

mil METEORITOS DE HIERRO 

FIGURA 5.1. Principales tipos de meteoritos encontrados en la 
superficie terrestre. 
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Corno ya se vio en el inciso II.2, la Tierra está conformada 

dentro de un esquema de ordenamiento y regularidad: el centro 

es una esfera envuelta en líquido compuesta de Fe y Ni, le si 

guen ,varias capas correspondientes al manto inferior, zona de 

transición y manto superior hasta llegar a la discontinuidad 

de Mohorovicik. Árriba de ésta se encuentran la lit6sfera, hi 

dr6sfera, bi6sfera y atrn6sfera. 

Los elementos se distribuyen y se separan en función de sus 

propiedades electroquímicas y de sus afinidades con elementos 

corno el oxígeno, el azufre y el estado nativo. Dentro de la 

corteza terrestre, la distribución de los elementos traza y 

menores puede observarse en la tabla 5.1,en la que se puede 

comparar el comportamiento de un mismo elemento en distintos 

medios geológicos corno son: rocas ultrarn§ficas, básicas, in­

termedias y ácidas, lutitas, calizas, suelos y aguas de los 

ríos. Esta tabla, recopilada por Taylor, contiene los prome­

dios de abundancia de los elementos en diferentes contextos¡ 

las particularidades de distribución sobre medios geológicos 

precisos no están contempladas ya que sería un trabajo muy 

complicado a realizar La concentración an6rnala de algunos de 

estos elementos en una porción lirnit~da de la corteza terres­

tre podría constituir un yacimiento mineral. 

V.3 ELEMENTOS TRAZA EN ALGUNAS ROCAS IGNEAS 

Los minerales más comunes formadores de rocas ígneas compren­

den los feldespatos calco-sódicos (plagioclasa~), feldespatos 

alcalinos, cuarzo, anfíboles, piroxenos, olivino y otros rnin~ 

rales silicatados. En la tabla 5.2 aparecen los diferentes 

porcentajes con que algunos elementos traza y menores están 

contenidos dentro de los principales minerales formadores de 

rocas ígneas. Obsérvese que la abundancia de estos elementos 

se encuentra sobre todo en las estructuras silicatadas. Es muy 

posible que en lo futuro, con un conocimiento más amplio, se 
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Tabla 5.1 Promedio de ~bundancia de algunos elementos menores y traza en varias rocaH, 
suelos y aguas fluviales de la corte~a .. terrestre. (Todos los valores est~n dados on ppm, 
excepto en las aguas de los r1os para los cuales est~n ppb) (Tomada de Levinson, 1980, 

p. 43-44). 

Elemento 

Ag 
As 
Au 
B 
Ba 
Be 
Bi 
Br 
Cd ~­
Ce 
Cl 
Co 
Cr 
Cs 
Cu 
Dy 
Er 
Eu 
F 
Ga 
Gd 
Ge 
Hf 
Hr¡ 
Ho 
I 
In 
Ir 
La 
Li 
Lu 
Mn 
Mo 
Nb 
~i 
Os 
Pb 
Pd 
Pr 
Pt 
Rb 
Re 
Rh 
Ru 
Sb 
Se 
Se 
Sm 
Sn 
Sr 
Ta 
Tb 
Te 
Th 
Ti 
Tl 
Tm 
u 
'! 
w 
y 
Yb 
Zn 
Zr 

Corteza 
Terrestre 

0.07. 
1.8~' 
0.004 
10 

425 
2.8 

0.17 
2.5 
0.2 

60 
130 
25 
100 
3 

55 
3 
2.8 
1.2 
625 
15 
5.4 
1.5 
3 
0.08 
1.2 
0,5 
o. 1 
0.0004 
30 
20 
0,50 
950 
1.5 
20 
75 
0.0004 
12,5 
0.004 
8.2 
0.002 
90 
0,0005 
0.0004 
0.0004 
0.2 
16 
0,05 
6 
2 
375 
2 
0.9 
0,001 
10 
5700 
0.45 
8.4_8_ 
2.7 
135 
1.5 
30 
3 
70 
165 

R. Ültra­
máfica 

0.06 
l 
0.005 
5 
2 

0,02 
l 

8 
85 
150 
2000 

10 
0.59 
0.36 
0.16 
100 
l 
0.65 
l 
0,5 

O .14 
0.5 
0.01 

3.3 

0,064 
1300 
0.3 
15 
2000 

O. l 
0.02 
1.02 
0.02 

o. 1 
10 

0.57 
0.05 
l 
1 
0.088 
0.001 
0.003 
3000 
o.os 
0.053 
0.001 
SIJ 
0,5 

0.043 
50 
50 

Basalto 

O. l 
2 
0.004 
5 
250 
0,5 

O. 15 
3.6 
0.2 

-35 
60 
50 
200 
1 
100 
3 
1.69 
1.27 
400 
12 
4.7 
l, 5 
2 
0.08 
0.64 
0,5 
O .1 

10.5 
10 
0.20 
2200 
1 
;:,~ 
JSO 

5 
0.02 
3.9 
0.02 
30 
0.0005 

0.2 
38 
0.05 
4.2 
l 
465 
0.5 
0.63 
0.001 
2.2 
9000 
O .1 
0.21 
0.6 
250 
1 
25 
l. 11 
100 
150 

Grano­
diorita 

0.07 
2 
0.004 
20 
500 

2 

0.2 
40 

10 
20 
2 
30 
3.2 
4.8 
1.2 

18 
7.4 
l 
2 
0.08 
1.6 

O. l 

36 
25 

1200 
1 
?.O 
20 

15 

8,5 

120 

0,2 
10 

6.8 
2 
450 
2 
1.3 
0.001 
10 
8000 
0.5 
0.5 
3 
100 
2 
30 
3.6 
60 
140 
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Granito 

0.04 
1.5 
0.004 
15 
600 

5 
O. l 
2.9 
0.2 
46 
165 
1 
4 
5 
10 
0.5 
0.2 

735 
18 
2 
l. 5 
4 
o.os 
1.07 
0.5 
O. l 

25 
30 
0,01 
500 
2 
20 
0.5 

20 
0.002 
4.6 
0,008 
150 
0,0005 

0.2 
5 
o.os 
3 
3 
285 
3.5 
0.05 
0.001 
17 
2300 
0.75 

4.8 
21) 
2 
40 
0.06 
40 
180 

Luti ta· 

0.05 
15 
0.004 
100 
700 

3 
0.18 
4 
0.2 
50 
180 
20 
100 
5 
50 
5 
2 
1 
740 
20 
6 
1.5 
3 
0.5 
l 
2.2 
0.1 

20 
60 
0.5 
850 
3 
20 
70 

20 

6 

140 

1 
15 
0.6 
6 
4 
300 
2 
l 
0.001 
12 
4600 
0.3 
0.2 
4 
130 
2 
25 
3 
100 
160 

Caliza 

1 
25 
0.005 
10 
100 

1 

6.2 
0.1 
10 
150 

4 
10 

15 
0.4 
0.5 

330 
0.06 
0.6 
l . l 
0.5 
0.05 
0.1 
1 . 2 
0.02 

6 
20 

1100 
1 

12 

8 

5 

5 
0.08 
0.8 
4 
500 
l 

2 
400 

0.1 
2 
15 
0.5 
15 
0.1 
25 
20 

Suelo 

O. l 0.3 
l. 50 2 

0.002 
2- l 00 l O 
100-3000 10 

6 

20 

0.06 
7800 

1 .40 0.2 
5 .1000 1 
6 O. 02 
2. 100 7 
1 O .05 
1 O .05 

0,07 
100 

15 0.09 
0,04 

1 

0.03 0.007 
0.01 
7 

0.2 
5-200 3 

0,008 
850 7 
2 1 

5-500 0.3 

2-200 3 

0.03 

20-500 

5 l 
0,004 

0,2 0,2 
0.03 

10 
50-1000 50 
1 1 

0.008 

13 O. 1 
5000 3 
O. l 

0.009 
l O. 4 
20-500 0,9 

0.03 
0.7 
0.05 

10-300 20 
300 



Tabla 5.2 Elementos que se encuentran en pequeñas cantidades dentro 

de los minerales mis comunes formadores de rocas. Se indica ademis, 

la estabilidad relativa de dichos minerales. (~ornada de Levinson, __, 
1980, p. 46). 

Mineral X% 

Olivino 

Anfíbol 

Piroxeno 

O.X% O.OX% 0.00X% 
o menos 

Ni, Mn Ca,Al,Cr, Zn,V,Cu,Sc 
Ti ,P,Co 

Ti ,Fi ,K, 

Mn ,Cl ,Rb 
Zn,Cr,V, 
Sr,Ni 

Ti ,Na ,Mn Cr,V ,Ni, 
K Cl ,Sr 

Ba,Cu,P,Co, 
Ga,Pb,Li ,B 

P,Cu,Co,Zn, 
Li ,Rb,Ba 

Biotita Ti ,F Ca,Na,Ba Cl,Zn,V, Cu,Sn,Sr,Co, 
~n,Rb Cr,Ni P,Pb,Ga 

Plagioclasa K Sr Ba,Rb,Ni, P,Ga,V,Zn 
Mn Ni , Pb , Cu , L i 

Epidota Tierras Mn,Ti 
Raras(TR) 

Th,Sn V,Nb,Zn 
. Be ,U 

Esfena 

Apatito 

Granate Mn,Cr 

Feldespato K Na 

. 
Muscovita 

TR,Nb,Sn, Mn,Ta,V, Ba 
Sr Cr 

Sr,TR,Mn U,Pb 

Ti ,TR Ga 

Ca,Ba,Sr Rb,T 

Ti ,Na,Fe, Cr,Mn,V 

AS,Cr,V 

Pb,Ga,V,Zn 
~Ji ,Cu ,L i 

Zn ,Sn ,Cu, 
Ba.Rb.Li Cs.Ga B.Nb 
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Fácilmente 
intemperizables 

Moderadamente 
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pueda determinar la fuente probable de-muchos yacimientos mine­

rales puesto que los elementos, originalmente trazas, pueden li 
-

xiviarse de las rocas y reconcentrarse dentro de un ambiente 
" geológico apropiado. Otro aspecto importante es que durante la 

diferenciación magmática los diferentes elementos traza tien­

den a asociarse a los mayores, quienes son los que determinan 

los diferentes tipos de rocas, por lo cual es lógico pensar que 

el co_ntrol de distribuc_ión selectiva de los traza (desde el pu!}_ 

to de vista de abundancia) esté en función de la composición de 

los magmas; ade~&s de las características ya sefialadas: afini­

dad química, radio iónico y valencia. 

En un estudio de elementos traza contenidos en los minerales de 

un gabro de hiperstena y olivino (tabla 5.3) se constata que la 

repartición de estos elementos debe seguir leyes específicas 

que dependen de las propiedades de los minerales y los elemen­

tos. Esta conclusión se deriva del valor diferente en cada mine 

ra; por ejemplo, el níquel se encuentra en mayor cantidad en 

el olivino (325 ppm), un poco menos en la hiperstena (140ppm) y 

prácticamente ausente en la plagioclasa (2 ppm). Con base en lo 

anterior se puede afirmar que la distribución de un elemento 

traza no es ca~ual y que existen tendencias a acumularse dentro 

de ciertos minerales. Para nuestro caso se distribuyen de la si 

guiente manera: 

Plagioclasas: Ga, Sr, Ba 

Hiperstena: e r , u , s c , z r , Mn , ( Ni ) , ( Co ) 

Olivino: Mo, Ni, Co, (Mu) 

NOTA: Los elementos entre par~ntesis se concentran en mayor pr~ 

porción en otros minerales. 

Consid~rese ahora un r_oca básica-intermedia: no~i ta de cuarzo y 

biotita cuyos valores se muestran en la tabla 5.4. Siguiendo 

los lineamientos del ejemplo anterior pueden observarse algunas 

tendencias de concentración de los elementos traza en ciertos 

minerales: 
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Tabla 5.3 Elementos traza (ppm} contenidos en minerales de un 

gabro de hiperstena y oli-1ino (Tomada de Wager y Mitchell, 1951). 

Elemento Plagioclasa Hinerstena Olivino E Total de 
Traza 48% 29% 22% la roca 

Ga 50 3 3 26 23 

Cr * 350 * 101 175 

V * 250 * 72 225 

Mo * 3 10 ·3 * 

Li 3 2 3 2 2 

Ni * 140 325 112 135 

Cu 35', 35 20 31 86 
Se * 30 * 9 20 
Zr * 20 * 6 35 
Mn 20 210() 1700 993 700 
Sr 1000 * 10 482 700 

Ba 65 7 7 35 25 

Notas: 

l. {*)": Inferior al límite de sensibilidad del m~todo analítico 

utilizado. 

2. (-) : Dato no conocido 

3. E Sumatoria ponderada por ejemplo, para el galio.se calcu 

1 a 5 O ( O . 4 8 ) + 3 ( O • 29 ) + 3 ( O . 2 2 ) = 2 6 

4. La columrra de total de la roca representa el contenido del 

elemento en cuesti6n determinado en roca total. 
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Tabla 5.4 Elementos traza (ppm) contenidos en los minerales de una nor~ta de cuarzo y bio 

tita. (Tomada de Sen, Nockolds y Allen, 1959). 

Elemento Plaqioclasa Hioerstena Augita Biotita Magnetita Jimenita r Total 
Traza y Cuarzo 9% 8% 16% O. 5% 1 . 5% ,_. Roca 

62% 

Ga 20 8 4 15 95 40 17 30 

Cr * 140 500 110 3000 250 89 75 

V * 170 480 400 6000 900 161 150 
Mo * 3 * * 30 * Tr * 
Li 3 10 20 80 - - 17 20 

_. Ni * 40 55 70 200 20 21 31) 
(.,.1 

--'- Co * 65 60 50 70 * 20 20 

Se * 60 120 15 * * 20 25 

Zr 50 * 65 35 * * 43 75 

Y * 25 70 * * * 8 20 

Sr 750 * * * - - 466 275 

Ba 110 * * 1600 - - 325 300 

Rb * * * 1100 - - 176 100 

Nota: Veanse tabla 5.3 

" 



Plagioclasa y cuarzo: Sr, (Ba), (Ga), (Zr) 

Hiperstena: (Ga), (.Cr), (V)., (Lil, (Ni), (Co), (Se), (Y) 

Augita: Se, Zr, Y, (.Cr)_, (V), (Li), (Ni}, (Co) 

Biotita: Li, Ba, ib, (Ga), (Cr), (V), (Ni), (Co), (Sc),(Zr) 

Magnetita: Ga, Cr, v, Mo, Ni, Co 

Ilmenita: (.Gal, (Cr), (V), (Ni) 

Un último ejemplo escogido entre las rocas ígneas es una tona­

lita,granodiorita tuyo análisis de elementos traza se muestra 

en la tabla 5.5. Se constan las siguientes distribuciones: 

Plagioclasa y cuarzo: Sr, (Ga), (Zr), Ba) 

Feldespato potásico: Ba, (Ga), Sr), (Rb) 

Hornblenda: Sc,Zr, Y, La, (.Ga)_,(Cr),(V),(Ni),(Co),(Ba) 

Biotita: Li,Bq,Rb, (Ga), (Cr), (V), (Ni), (Co), (Se), (Zr) 

Magne~ita: Ga,Cr,V,Mo,Ni,Co 

V.4 ELEMENTOS TRAZA EN ALGUNAS ROCAS MÉTAMORFICAS 

En un pro<;1:rama de investigación sobre unos gneises de granate y 

_biotita, Engel, obtuvolos resultados que se muestran en la ta­

bla 5.6. Las tendencias que pueden observarse son como sigue: -

Feldespato po~ásico: Pb, Sr, (Ga), (Ti) 

Biotita: Ba,Co,Cr,Cu,Ga,Mn,Nb,Ti,V, (Sc\(Sr), (Y), (Yb), (Zr) 

Granate: Y,Yb,Zn,Zr, (Co), (Cr),(Cu), (Ni), (Ti), (V) 

El segundo ejemplo de metamorfismo es un skarn cuyos resulta­

dos se muestran en la tabla 5.7. Se observa que cada mineral 

contiene un grupo de elementos más o menos distintos: 

Escapotita: Be,Ga,Li,Cu,Pb,Ba,Rb, (B), (Ti), (Mn), (Sr) 

Di6psida: B, Cr,Ti,Ni,Co,Cu,v,zr,Mn,Sc,Y,{Be), (Ga), (Li), 

(Sr), (Rb) 

Calcita: Sr, (B), (Ti), (Mn), (Pb),(Ba) 
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Tabla 5.5 Elementos traza (ppm) contenidos en los minerales de una tonalita-granodiorita. 
(Tomada de Sen, Nockolds y Allen, 1959). 

Elemento Pla~ioclasas Feldespato K Hornblenda Roca 
Traza y Cuarzo 14% 2% Biotita Magnetita r Total 76% 

. 

Ga 15 10 15 25 120 17 20 

Cr * * 85 80 1250 19 15 

V tr * 190 295 2500 50 75 

1\10 * * * * 25 tr * 

Li 3 2 5 175 - 15 15 

Ni * * 15 22 25 2 5 

Co * * 30 35 40 4 10 

Se * * 150 7 * 4 tr 

Zr 20 * 100 40 * 20 • 150 
y * * 300 * * 6 30 

La * * 90 * * 2 * 

Sr 250 200 * * - 218 250 

Ba 100 2500 10 2500 - 601 700 

Rb * 600 tr 1100 - 161 250 

Nota: Véanse notas de la Tabla 5.3. 



Tabla 5.6 Elementos traza (ppm) contenidos en los-minerales de un 

gneis de granate y biotita. (Tomada de Engel y Engel, 1958, 1960). 

Elemento Feldespato Bi otita Granate Total 
Traza Potásjco 22% 0.2% Roca 

11% 

B tr * * 12 
Ba * 1000 3 700 
Co * 35 25 10 

Cr * 150 45 15 

Cu Tr 40 25 7 

Ga 5 40 * 13 

La * * * 70 
Mn 30 1500 * 320 
Nb * 20 * * 

Ni * 40 35 7 
Pb 41 * * 7 
Se * 60 550 15 

Sr 1300 15 * 700 
Ti 90 (4% Ti02) 120 3400 
V * 300 30 55 
y * 20 1100 57 

Yb * 5 300 3 
Zn * * 200 * 
Zr * 30 160 200 

Nota: Véase notas de la Tabla 5.3 
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Tabla 5.7 Elementos traza(ppm) contenidos en los minerales de un 

skarn. 

Elemento Escapol ita Diópsida Ca le ita Traza 

B 39 89 48 

Be 29 9 * 

Ga 52 19 * 

Cr * 15 * 

Ti 11 260 23 

Li 185 110 

Ni * 12 * 

Co '* 8 * 

Cu 4 4 

V * 16 * 

Zr * 43 * 

Mn 43 1500 1200 

Se * 3 
y * 23 

Sr 950 36 1100 

Pb 33 tr 18 

Ba 64 tr 16 

Rb 24 5 

~-1ota: Véanse notas ':1:'abla 5. 3 
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En los casos estudiados se puede apreciar la cantidad y abun­

dancia de elementos traza en minerales fÓrmadoresde roca. Para 

explicar las ac.umulaciones de ciertos elementos en cada mine­

ral hay que tomar en cuenta todas las hipótesis. Una de ellas 

es el efecto del radio iónico de los elementos en los procesos 

de sustitución y reemplazamiento. Por ejemplo, la plagioclasa 

acepta fá.cilmente al Sr y Ga p.ero rechaza al Ni y Cr puesto 

que los radios iónicos del ca2+ (ion original de la plagiocla 

) d 1 2 + ' 1 • (C 2 + O 99 A
0 

y Sr 2 + sa y e Sr tienen va ores cercanos a = . = 
0 

• 3+ 3+ 1.12 A). Algo semeJante ocurre entre Al y Ga en donde sus 
o 

radios iónicos son 0.51 y 0.62 A respectivamente. 

V.5. LA LEY DE HENRY Y SU APLICACION 

Recordemos el concepto de solución como aquella mezcla homog~­

nea de dos o más sustancias en un sola fase. Puesto que son 

mezclas, las soluciones tienen propie~ades qué dependen de 

las propiedades y de las cantidades relativas de cada uno de 

los constitutivos presentes. Una de las soluciones que presen­

tan un comportamiento especial es el caso de soluciones dilui­

das en las que pueden actuar como solutos gases o sólidos. 

Para aquellas soluciones, particularmente cuando un c.omponentE 

es un sólido o un gas que está presente en cantidades relativ~ 

mente pequeñas es conv~niente designar a este componente como­

soluto y referir sus propiedades. termodinámicas a un estado es 

t~ndar. 

.• 

La solubilidad de un gas en un líquido depende de la temperatu . -
ra, la presión y de las propiedades específicas del soluto i el 

solvente. Esta dependencia puede observarse en el hecho de que 

gases diferentes se disuelvan en diversa medida en un mismo 

solvente-o que un mismo gas tenga distintas solubilidades en 

distintos medios. 

Se ha observado, en forma general, que en las curvas que repr~ 

sentan el fenómeno de presión de vapor de un soluto en una so-
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luci6n diluida la presi6n de vapor (presión parcial) es pro­

porcional a la fracción molar del soluto. Para estas solucio­

nes puede escribirse: 

P. = Kx. 
l l 

ó P. = K' m. 
l l 

( 5-1) 

donde X. y m. son la fracción molar o la concentracion molal 
l. l. 

del -soluto i respectivamente. K y K' son constantes de pro-

porcionalidad. A las relaciones anteriores se les conoce como 

~ Q..§. Henry. Esta ley estipula que "a temper_atura constante, 

el peso de un gas disuelto en una cantidad definida de un sol­

vente dado es directamente proporcional a la presión del solu­

to". Cuando se trata de una mezcla de dos o más gases, cada 

uno se disuelve independientemente de acuerdo .con su presión 

parcial. 

La Ley de Henry también puede expresarse en funciOn de la fug~ 

cidad toda vez que ~sta en algunos casos puede relacionarse 

como presión parcial. La ecuación (5-1) se convierte entonces 

en 

f. = Kx. cua, •) x. - o 
l l l 

( 5-2) 

El valor de la constante de proporcionalidad K y el rango d~ 

composición de x. sobre el cual la ley se cumple. dependen de 
l 

la naturaleza del soluto y el solvente y-de la temp~ratura y 

presión total consideradas. 

Si bien se ha notado que muchos de los componentes traza inter 

actúan fuertemente con los·demás componentes de la solución, a 

bajas concentraciones su comportamiento se reduce a relaciones 

actividad-composición. Para una soluciOn ideal (cuando no exi~ 

te cambio de entalpía de mezclaje) la actividad de cada uno de 

los componentes está dada por la Ley de Raoult: 

a. = x. •. l l..-

donde ªi es la actividad del componente i, y x 1 su fracci6n 

molar . 
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En el caso de una solución real debe introducirse la constante 

K mencionada anteriormente. La ecuación (5-3) queda entonces 

(5-4) 

que es otra expresión de la ley de Henry relativa a la activi­

dad. 

Conforme a la Ley de Henry, el estado termodinámico de un solu. 

to i puede escribirse: 

(Gi)2 (G. ) . 
x2 - = RT ln--

J. J. Xl 
( 5-5) 

o tambi~n 

(Gi > 2 (Gi) 1 R'l' 
m2 - = ln ( 5-6) 

ml 

Para soluciones que obedecen satisfactoriamente la Ley de rrenry 

es conveniente escoger como estado estándar una solución cuya 

concentración r,olal sea unitaria. Esto es 

o 
G. = G. + RT 1nm 

J. J. 
( 5- 7) 

donde G. es la energía libre molal del soluto i disuelto en una 
J. 

solución uno molal. 

Dado que en los~gases disueltos la presión parcial del soluto 

(P.) es proporcional a su concentración molar (x.) o molal (rn.) 
J. J. J. 

y ~sta a su vez puede expresarse como la actividad de la susta~ 

cia en cuestión, el estado estándar del soluto puede escribirse 

como: 

o 
G. = G. + RT ln a. 

J. J. J. 
(5-8) 

Para poder comparar las ecuaciones (5-7) y (5-8) que son la e~ 

presión de un mismo estado termodinámico se hace necesaria la 

introducción de un nuevo parámetro: el coeficiente de activi-
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dad (en base molal), definido como: 

( 5-9) 

con lo cual la ecuación estándar se convierte en 

- o 
G. = G. + RT ln~m. 

1 1 d 1 
(5-10) 

Gráficamente las expresiones de la Ley de Henry, Ley de Raoult 

y el estado estándar de un solvente se ilustran en la fig. s.2. 

La Ley de Henry se aplica al estudio de la solubilidad de 

los gases en líquidos o de sustan~ias en estado iónico. Por 

ejemplo, en los procesos de diferenciación magmática en donde 

existen fases sólida, líquida y vapor, la solutibilidad de los 

componentes iónicos juega un papel importante en la cr.istal i­

zación. Claro está, debe tenerse en cuenta que la Ley sufre de~ 

viaciones en al caso de reacciones químicas y de disociación 

parcial y que s6lo es aplicable a concentraciones en solución 

de las mismas especies. 

En la fig. 5.3 se muestra un ejemplo de aplicación de la Ley de 

Henry para una solución líquida de cadmio-plomo a una tempera­

tura de 500ºC y una presión de una atmósfera. Puede observarse 

que la actividad del Cd a bajas concentraciones es mucho mayor 

que la correspondiente fracción molar. Cuando ~sta última se 

aproxima a_la unidad, la actividad tambi~n lo hace. 

El coeficiente de actividad (con base en la fracción molar) pu~ 

de calcularse a partir de la relación análoga (ecuación 5-9). 

ªi 
(5-11) 

De la gráfica mencionada se pueden obtener fácilmente los valo­

res de a. y x. para calcular este coeficiente. Así por ejemplo, 
1 1 

para xCd = O. 50, ªca = O. 72; por ta,nto, 
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1. o ----,-----,-----,----r--~ 

l 
a. 

1 

x. 
1 

1 • O (m) 

FIGURA 5.2. Relación actividad-cartp:)sición 
para soluciones ideales y para carponentes 
que obedecen la ley de Henry. (Torrado de 
Wood y Fraser, 1977, p 197). 
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FIGURA 5. 3. 1Aplicaci6n de la Ley de Henry para una so­
lución liquida de cadrnio-plom::> a una terrperatura de 
SOOºC y una presi6n de una atrr6sfera. 
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Acd= o. 12 = 1. 4 4 
o:so 

Si se obtiene un buen número de valores:\Cd' podría generarse 

una gráfica :\i - xi como la ilustrada en la fig. 5.3. Ahora, a 

partir de la Ley de Henry se estableció que la actividad de un 

soluto puede expresarse como a. = K.x., y que cuando x.-o, la 
1 1 1 1 

constante Ki tiende al valor del :\i respectivo. Es- decir, que 

para una disolución infinitamente diluida el valor:\. será el 
1 

mismo de Ki. Por tanto, la línea punteada de la fig. 5.3 repre-

senta la pendiente de la línea Kcd' la cual tiene un valor de 

3.3. En la fig. 5.4 ptiede verse que :\Cd tiene un valor de 3,3. 

cuando xCd = O. 

V. 6 LEY DE DISTRIBUCION DE NERNS.T 

Las relaciones sencillas a. -x. válidas en la Ley de Henry tam-
1 1 

bi~n puedén ser utilizadas para describir la distribución de 

los elementos en diferentes fases. Como sinónimos de la palabra 

distribución pueden incluirse partición y concentración. 

~l trabajo más antiguo sobre la partición o distribución de un 

componente entre- dos Cistintas fases data de 19 81, cuando Roozen 

boom publicó un diagrama rectangular que muestra la concentra­

ción de un elemento en cada una de las dos fases coexistentes. 

En el ejemplo del caso precedente, sobre la actividad y conce~ 

tración del Cd en un fundido de plomo, se vislumbra también el 

concepto de distribución. Si además del Pb se tuviera otro com­

ponente adicional como el Zn, el cadmio contenido en una mues­

tra formada por estos dos componentes mostraría una concentra­

ción di~tinta para cada uno. Esta distribución puede cuatifica~ 

se y manejarse como una relación de concentración del elemento­

en cada una de las fases, en este caso, en la galena (Pbs) y en 

la esfalerita (~ns), conocida como coeficiente de distribuición 

o coeficiente de partición. 

Un cálculo sencillo del coeficiente de distribución es el si­

guiente: Considérese un sistema formado por Pbs y ZnS en el que 
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FIGUHA 5. 4. Gráfica coeficiente de acti vi&d ( >. ) versus frac­
ción rrolar del cadmio (Xc;;a) para una soluci6n lfquida de Cd-Pb 
a una temperatura de 500 e y 1 atrn de presi6n. 
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el Cd es un componente al estado de traza común para los otros 

dos. Puede establecerse que 

Como Cd es común para las dos fases, su estado estándar en el 

equilibrio debe ser idéntico para ambas fases. Así, la ecuación 

(5-8) puede escribirse como 

y RTln 

o 
dado que GCd es constante para una temperatura y una presión 

dadas se pueden igualar estas ecuaciones que 

ª1 ( 5-12) 

por tanto, ln = kCd = ( 5-13) 

Dado que la actividad de una sustancia es la concentración ter­

modinámica de ~sta, la ecuación (5-12) pasa fácilmente a 

ª1 (XCd) 1 
t<Cd = 

(XCd) 
= 

ª2 
2 

En general, la relación 

(5-14) 

Se conoce como Ley de distribución de Nemst en la cual el coe­

ficiente K0 es una constante p·ara una presión y temperatura da 

das. Esta ley controla-la partición~ distribución de un solu­

to entre dos solventes inmiscibles. Puede decirse entonces, que 

bajo condiciones específicas la relación de las fracciones mol~ 

res de un soluto entre dos solventes debe ser constante, siem-
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pre que la solución sea perfecta. 

Walter Nernst (1891) hizo notar que la Ley distribución es \rali­

da solo cuando en el soluto no ocurren cambios tales como diso­

ciación o asociación. Si un soluto se disoc{a en iones o mol~cu 

las más simples_ o si se asocia en mol~culas más complejas no se 

aplicará la lei a las concentraciones totales de las dos fases 

sino únicamente a las concentraciones de la especie particular 

que es común a ambas. Además, puesto que el componente mayor de 

muchas de las soluciones acuosas es siempre el H2o, los efectos 

causados por variaciones en la composición global sobre los co~ 

ficientes de distribución son mínimos. De esta manera, los sis­

temas petrológicos naturales nos proporcionan un ambiente mucho 

más condensado en que la probabilidad de cambios composiciona -

les es alta y en los cuales se pueden comprobar tales efectos. 

V.7 LEY DE LAS SOLUCIONES PARA LOS ELEMENTOS TRAZA: APLICACIO 

NES 

Consid~rese la cristalización de una solución que contiene va­

rios iones de muchos 1~1inerales. Supóngase que se aplica la ley 

de acción de masas y que las actividades se reemplazan por va­

lores de concentración. 

sea un mineral de composición H que cristaliza y un elemento 

traza E que es capaz de sustituirlo. Una nomenclatura que se 

puede adoptar es la siguiente: 

H : concentración de H An el mineral 
X 

E": concentración de E en el mineral 
X 

H • concentración de H en la solución. s. 

E: concentración de E en la solución 
s 
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Ln constante de equilibrio puede escribirse 

K = (Ex) (H_s) 
(Es) (Hx) 

( 5-15) 

si se hace: (Ex) 
= Rx y (Es) 

(Hx) 1HsT = Rg 

la ecuación (5-15i se transforma en: 

Rx = Rs , K , (5-16) 

la cual es válida sólo para una P y T consideradas. 

Esta relación es independiente de otros equilibrios en los cua­

les participan los mismos elementos. Por la forma de esta rela­

ci6n puede afirmar~e que la proporción de reemplazamiento de un 

elemento mayor (Rx) por un elemento traza dentro de un cristal­

ª partir de una solución en equilibrio (Rs) es función de fact~ 

res cristaloquímicos, de la concentración de los fluidos, de la 

temperatura y la presión, todos ellos implícitos dentro de la -

constante K. 

Un ejemplo bastante c0;1ocido en el que ocurren fenóme_nos de sus 

ti tución -y formación de soluciones sólidas e:¡ el de la partición 

de Fe y Mg entre olivinos y piroxenos; es decir, la distribu­

ción de dos elementos entre dos fases. 

El intArcarnbio de hierro y magnesio entre una fase con estructu 

ra de olivino y otra de piroxeno se puede representar mediante-

1 a ecuación: 

+ 2FeSi03 

Forsterita Ferrosilita 
(Fo) (Fs) 

FeSi04 

Fayalita 
(Fa) 

A una temperatura y una presión dadas, 

bilidad y por tanto de equilibrio, es 
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libre sea nulo (óGº= o) • La ecuac.i6n de equilibrio es: 

T 
6G) = 

p 

-01 
La notación GFa 

G 

te fayalita en la 

energía libre por 

01 Px 01 Px 
+ 2G G 2G = o (5-17) 

Fa En Fo Fs 

significa energía libre por mol del componen­

fase olivinQ. Es-conveniente recordar que la 

mol es equivalente al potencial químico f, 
raz6n por la cual pueden emplearse indistintamente. Así, la 

ecuación (5-17) puede escribirse: 

T 
.6G)p 

O 1 Px O 1 
= µFa+ 2 µEn _µFo 

Px 
- 2 µ Fs 

El establecimiento de un equilibrio según la reacción propues­

ta, produce las proporciones molares siguientes: 

X 
1 Fo en olivino 

Fa en olivino 

En en piroxeno 

f's en piroxeno 

Según la ecuación (5-8), sustituyendo los valores de actividad 

por proporciones, se pueden formular las siguientes ecuaciones 

que expresan el estado estándar de estos componentes: 

01 o + RT ln Xl µFo = µFo 

01 
µFa = µo 

Fa + RT ln (1-X 1) 

Px 
µEn = ,µ o + RT ln x2 En 

Px 
µFs = JJ o 

Fs 
+ RT ln ( l-X2 ) 

Sustituyendo estas ecuaciones en la expresión (5-17
1

) se tiene 
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1 

¡ 

l 

= µ o 

Fo 
+ 2ll 0 

Fo 
µº -2ll 0 

Fa En (5-18) 

Esta expresión no es otra cosa que el cambio de energía libre 

para una temperatura y presión dadas según se vio en la ecua­

ción (5-17) de la cual se derivó. Ahora, si se considera que t~ 

das las fases son puras y pueden existir como fases separadas, . 
no obstante ser una solución sólida, los cambios de energía li-

bre por ~ol en el estado estándar (~1 ) serán nulos, con lo cual 

la ecuación (5-18) se convierte a: 

T 
-( 6G)p = + RT ln 

o bien, 
T 

x2 6G) p ( 1-X ) 
1 2 

= ln 't ( 5-19) 
RT (1-X

2
) Xl 

El t~rmino ( 1-X 1) x2 
2 representa la constante de equilibrio 

i 
( l-X

2
) Xl 

(Kx) de la reacción que se está tratando pero referida a frac­

, cienes molares. Por tanto, puede escribirse: 

T 

- ( lG) P 

RT = ln Y'x 
(5-20) 

En este momento es últil recordar una de las propiedades mate­

rráticas del cambio de energía libre a presión constante según 

se vi6 en el capítulo III. 

o o 
(6H)To - T(6S}To + 

p 
sustituyendo el valor de (6G)T 

ln K = 
X 

en (5-20) se obtiene: 

P ( 6V) 

RT 
(5-21) 



.. 
ademá~, tratándose de un proceso a presión constante y con cam-

bios de volumen muy pequeños, esta ecuación se simplica a 

ln K. = -
X 

(_t. H) 
RT 

+ (t.Sl 
-R-

(5-22) 

El cambio de entalpía (4H) de la reacción es calculable fácil­

mente a partir de tablas. En nuestro ejemplo tiene un valor de . 
-2310 cal. (Sahama y Torgeson, 1949). El valor de la constante 

universal Res aproximadamente de 2 cal/ºK y s tambi€n puede 

conocerse con suficiente certidumbre. La ecuación (5-22) se 

transforma finalmente en 

ln K 'vll55 + LlS 
·X -T- 2 

(5-2 3) 

Como puede verse, la ecuaci6n (5-28) puede utilizarse como un 

geotermómetro que depende únicamente de las concentraciones -mo 

lares de Fa, Fo;' Fs y En reunidos en la constante Kx. También 

es importante hacer notar que para establecer un geotermómetro 

deben tenerse en cuenta aspectos estructurales y composiciona­

les. En el presente ejemplo, el piroxeno fue.considerado como 

(Mg,Fe) Sio3 en lugar de (Mg,Fe) sio 7 , que es la más usual 

para la hiperstena. La expresión obtenida muestra que par~ es­

tablecer un geotermómetro, la relación molar o el factor de 

distribución debe ser calculado a partir de un mismo número de 

sitios de substitución en cada mineral. 

Otras consideraciones que se deben contemplar para la proposi­

ción de un geotermómetro son las siguientes: 

a) La precipitación de una sal no es función solamente de pro­

ductos de solubilidad de iones sino que depende tambi~n de fe­

nómenos de sobresaturación y de los valores de K que dependen 
X 

de las condiciones de presión. 

b) La presencia de elementos traza tiene influencia en la pro­

porción de elementos mayores a los cuales sustituyen y por en 

qe en la constante K. ·x 
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c) En lugar de utilizar las unidades comunes de concentración 

de soluciones es conveniente usar las actividades - concentra­

ci6n por coeficiente de actividad. 

d) No siempre es posible emitir la hip6tesis de que el i6n de 

un compuesto no se altera en la soluci6n, es común el efecto 

del fen6meno de hidi61isis con el cual las actividades espera­

das no corresponden a la realidad. 

En el capítulo XIII se verán los principios y características 

de otros geoterroómetros de uso común en petrología, metalogéne­

sis y geotermia. 

V.8 ELEMENTOS GUIAS Y TRAZAS EN YACIMIENTOS MINERALES 

Tomando en cuenta la movilidad de los elementos existen algunos 

que como el mercurio son indicadores o guías para suponer la 

existencia de cuerpos minerales no aflorantes. 

Los elementos guías <índice más importantes se muestran en 

la tabla 5.8. En ciertos casos el elemento indicador se encuen-

tra en la ganga o en la roca encaj onante. Las razones más 

importantes para utilizar ciertos elementos corno guías son: 1)· 

porque son más móviles que los demás elementos con q1üenes coe­

xistían originalmente; por ejemplo, el Mg y el As se utilizan 

como índices para el oro y 2) porque existen métodos analíticos 

para detectarlos ya sea en el campo o en muestras remitidas al 

laboratorio. 

En exploraciones geoquímicas más detalladas y sobre todo en lo­

que se refiere a los yacimientos minerales los elementos traza­

y menores coexisten con minerales de interés económico. En la -

tabla 5.9 se muestra una recopilación de los elementos más ira-­

portantes .:encontrados en algunos minerales de mena. Nótese que­

son fundamentalmente calcófilos. La importancia del análisis de 

estos elementos reside en razones como: 1) pueden ser indicado­

res de mineralización y 2) su abundancia anómada en la estructu 
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Tabla 5.8 Ejemplos de elementos indice utilizados en la prospec­

ci6n minera (Tomada el.e I,evison, 19 80, p. 5 4) 

Elemento (s) indice Tipo de deoósito 

As 

As 
B 
B 
Mg 

Mo 
Mn 
Se, V, Mo 
Cu, B; ' As, 

Mo, Te, Au 
Pd, Cr, Cu, 
Zn 
Zn, Cu 
Rn 
so4 

Co, Mo, Ni 

Ni, Co 

Au, Ag; tipo veta 
Au-Ag-Cu-Co-Zn; sulfuros complejos 
W-Be-Zn-Mo-Cu-Pb; skarns 
Sn-W-Be; vetas o qreisens 
Pb-Zn-Ag; sulfuros comolejos 
W-Sn; metam6rficos de contacto 
Ba-Ag; vetas v pórfidos cupríferos 
U; tipo arenisca (Roll) 
U; tioo veta 
P6rfidos cupríferos 
Platino y rocas ultramáficas 
Ag-Pb-Zn; suifuros en aeneral 
Cu-Pb-Zn; sulfuros e~ general 
U todo tipo de dep6sitos 
Sulfuros de todo tipo 

Nota: En la mayoría de los casos pueden muestrearse diversos tipos 

de m~teriales corno: roca, suelo, sedimento, agua y vegetaci6n. 

En ciertos casos, como en el rad6n., s6lo son pr&cticos el gas 

de los suelos y aguas. En el caso de los sulfatos, finicamente 

se emplea agua. 
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Tabla 5.9 Resumen de algunos elementos traza y menores contenidos 

en galena, esfa leri ta, caloopiri ta , pirroti ta y ars2nopiri ta, dis-­

puestos en orden decreciente de relativa frecuenci~ en cada mine­

ral. Todos los valores ~st&n en ppm, excepto donde est~ indicado. 

(Tomada de Levinson, 1980, ~ 67 y 68) 

Elemento 

Galena 
(Pbs) 

Cu 
Aq 
Sb 
Bi 
Fe 
Mn 
Ni 
Tl 
Sn 
As 

Esfalerita 
(ZnS) 

Cd 
Se 
Mn 
Ag 
Cu 
Ga 
In 
Co 
Ge 
Sn 
Hg 
Ni 
As 
Tl 
Sb 
Bi 

Calcooirita 
(CuFeS2) 
Se 
Ag 
Sn 
In 
Ni 
Co 
Mn 

Contenido 
máximo 

3000 
3% 
3% 
5% 

5000 
2000 

100 
1000 
1300 

1% 

4.4% 
900 

5.4% 
1% 
5% 

3000 
1% 

3000 
4000 

1% 
1% 

300 
1% 

5000 
3% 

1000 

2100 
2300 

770 
1000 
2000 
2000 

2% 

Ranqo mas 
común 

10-200 
500-5000 
200-5000 
200..:4000 
10-50 
10-50 
10-50 

<10-50 
<10-50 
200-5000 

1000-5000 
<10 

1000-5000 
10-100 

1000-5000 
10-200 
10-50 
10-100 
50-200 

100-200 
10-50 
10-50 

200-500 
10-50 
10-50 
10-50 

10-50 
10-1000 
10-200 

<10-100 
10-50 
10-50 
10-50 

155 

Numero de 
muestras 
consideradas 

51 
233 
224 
327 

89 
90 
40 

148 
338 
229 

921 
41. 

652 
448 
297 
962 
938 
413 
959 
585 
225 
211 
235. 
310 
197 
186 

43 
8 

10 
33 
85 
88 
36 

Frecuencia 
relativa de 
ocurrencia 

% 

96 
9~ 
84 
62 
43 
41 
38 
36 
24 
22 

l 00 
100 

87 
84 
80 
66 
52 
49 
48 
40 
37 
33 
25 
25 
24 
22 

100 
100 

90 
60 
64 
38 
17 



Tabla 5.9 (CONTINUACION) 

Elemento 

Pirita 
(FeS2) 

Se 
Ni 
Cu 
Co 
V 
Pb 
As 
Ti 
Mn 
Ag 
Sn 
Zn 
Tl 
Bi 
Sb 

Pirrotita 
(Fe1_xs) 

Cu 
Se 
Ni 
Mn 
Ag 
Co 

Arsenopirita 
( FeAsS) 

Mn 
Co 
Ni 

NOTAS: 

Contenido 
máximo 

300 
2.5% 
6% 

>2.5% 
1000 
5000 

5% 
600 

1% 
200 
400 

4.5% 
100 
100 
700 

7000 
63 

7.47% 
3000 

100 
8500 

3000 
3.36% 

3000 

Rango más 
común 

10-50 
10-400 
10-1% 

200-5000 
10-50 

200-500 
500-1000 
200-500 
10-50 
<10 
10-50 

1000-5000-
40-100 
10-50 

100-200 

100-200 
10-50 
50-500 

200-500 
<10 

200-500 

10-50 
1000-5000 
200-500 

Número de 
muestras 
consideradas 

115 
1055 

785 
1094 

17 
24 
99 
21 

927: 
73 
18 

722 
17. 
17 • 
3~ 

26 
20 

244 
155 

20 
252 

40 
54 
54 

Frecuencia 
relativa de 
ocurrencia 

% 

97 
89 
87 
86 
83 
79 
67 
67 
54 
47 
39 
36 
35 
35 
23 

100 
100 

96 
88 
70 
65 

98 
87 
85 

l) Basada en datos de escritos, compilados e interpretados por 

Fleischer (1955). Para detalles de significado, interpretaci6n e 

incertidumbre en los datos, v€ase ?leischer (1955). 

2) El "rango más común" (cuando el elemento está presente ha si-io 

seleccLonado arbitrariamente. En ciertos casos es de tipo res­

tringido (ej: 10-50 ppm), mientras que en otros es muy amplio 

(ej: 200-5000 ppm). 
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ra cristalina del elemento principal puede aumentar el inter~s 

econ6rnico del yacimiento, aun encontrándose en pequeñas cantid~ 

des; tal es el caso de elementos corno el Cd y Ge contenidos en 

la esfalerita, y la plata en la galena. 

V.9 LEY DE RAYLEIGH 

En los procesos de cristalizaci6n de rocas ígneas o;en los de 

fusi6n parcial los elementos traza pueden ser fuertemente frac­

cionados. Este fraccionamiento puede ocasionar entonces concen~ 

traciones an6rnalas de elementos traza ya sea en la fase crista­

lina o dentro del fundido en donde se les conoce corno "elemen­

tos incompatibles". 

Dentro de los procesos de cristalizaci6n a partir de un fundido 

pueden darse tres casos extremos: 

1.- Que se presenten continuos re-equilibrios entre los crista 

les y el fundido produci~ndose cristales zo~ados (Fig. 5-5). 

2.- Que el equilibrio sea únicamente de tipo superficial y que 

la difusi6n dentro del cristal sea mucho más lenta que en el 

fundido o que ocurra una continua separaci6n de cristales. (Fig. 

5-6 ) . 

3.- Que la difusi6n dentro del cristal sea más rápida que den­

tro del fundido (Fig. 5-7}. 

En la mayoría de los sistemas naturales el proceso 2 es el más 
~ 

com(m:la separaci6n de una fase s6lida de un medio fundido. Co-

rno es sabido, la_ formaci6n de una sustancia nueva a partir de 

otra (sensiblemente homogénea: el fundido), se denomina fraccio 

namiento. 

El proceso de fraccionamiento puede obedecer a diversas causas 

y su consecuencia directa es la variaci6n química del sistema 
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FUNDIOO 

FIGURA 5.,5. Producci6n de un cristal zonado p:>r continuo re-equilibrio 
entre un componente (X1) del fundido y el cristal. 

FUNDIOO 

FIGURA 5. 6; Re-equilibrio en el rorde de un cristal p:>r difusi6n muy 
lenta del comp:>nente x1 (del fundido) dentro del cristal. 

xl 
CRISTAL 

xl 

FUNDIOO 

FIGURA 5. 7 . La difusi6n del componente x1 es mucho más rápida dentro 
del cristal que dentro del fundido' 
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por la separaci6n de alguno(s) de sus componentes. 

Una de las limitantes del proceso de fraccionamiento es que la 

difusión de algún elemento hacia el cristal no sea ~o suficien­

temente rápida p-ara que se mantenga el equilibr,io y la continua 

separaci6n de cristales. El fraccionamiento que ocurre en este 

caso se conoce como de tipo Rayleigh. 

Consideremos un magma de composici6n finita que contiene un to­

tal den moles de varios componentes incluyendo "y" moles de un 

componente traza (por ejemplo Ni). La fracción molar del compo­

nente traza dentro del sistema estará dada por 

' XTraza = Y /n ( 5-2 4) 

Cuando cristaliza un mineral que contiene al elemento traza. e~ 
da capa de éste que se va formando tratará de conservar el equi 

librio con el líquido que lo rodea ya·sea por la lenta difusión 

del elemento hacia el cristal o que este último se iepare del 

sistema después de un corto tiempo. En t~rminos diferenciales, 

la nueva composici6n del sistema está dada por: (Fig. 5-8). 

xn = n-dn 

X ... y-dy y (5-25) 

Las proporciones molares,del elemento traza dentro del cristal 

y dentro del fundido estarán dadas por las relaciones 

xcristal 

Tr 

, Fundido 

= ~; XTr = ~ (5-26) 
n-dn 

Dado que los elementos traza obedecen la ley de Henry, el co -

ciente dy/dn puede expresarse como un coeficiente de distribu­

ción K
0 

relativo a la abundancia de un componente traza dentro 

de un fundido: 
cristal 

X 
Tr 
Fundido 

XTr 

(5-27) 
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ESI'AOO 1 

n + y 

ESI'AOO 2 

n - dn 

y - dy 

dy + dn 

1 

Fundido 

Fundido 

Salida de una fase cristalina 

FIGURA 5.8. Cristalizaci6n de un mineral que contiene cierta cantidad 
(dy) de un elemento traza, produciendo un cambio en la com¡;:osici6n 
total del sistema, expresada crno un cociente de distribuci6n ~ entre 
el fundido y el cristal. 
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por tanto ~ 

dn 

cristal 
= X 

Tr 

Fundido 
= K

0 
X 

Tr' 

Fundido 
Por otra parte, en la ecuaci6n (5-26), la fracci6n X se p.ie-

Tr 

de considerar practicamente como y/n puesto que dy y dn son in­

significantes en la fase fundida. Entonces, 
.. 

Fundido·· 
X 

Tr. 

y 

n 
X

Fundido y=n. 
Tr 

( 5-2 8) 

Diferenciando ambos lados de la ecuaci6n con respecto a n, se. 

obtiene 

~ = n 
dn 

dXFundido 

Tr 
dn 

Fundido 
+ XTr ( 5-29) 

Igualando las expresiones de~ para las ecuaciones (5-29) y 
dn (5-2 7' ) se tiene que 

dXFundido 
K XFundido = n. Tr 

----º Tr dn 

Fundido 
+ X 

Tr 

Reagrupando, la ecuaci6n (5-30) se convierte en 

o bien 

Fundido 
ri.dX Fundido 

Tr 
X (K 0 - 1) = 
Tr dn 

dX Fundido 
Tr 

dn 
. n 

(K - 1) = 
D l'-111dido 

Tr 

Fundido 
Integrando con respecto a n y a X 

Tr 
f l Final 

(KD _ l) ln ~_inal = ln XFundido 

Inicial Tr Inicial 
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(5-31) 

f 



(KD - 1) ln ~ = ln 
n o 

XFundido 

Tr 
Fundido 

X o, Tr (5-32) 

donde No y xo!;~d, son las cantidades iniciales de los compo-

nentes totales y trazas respectivamente. 

La relación n 
no 

representa el remanente del fundido original, 

Fund 
una vez que se ha separado la fracción XTr . Al remanente del. 

fundido original se le designa mediante la letra F, con lo 

cual la ecuación (5-32) queda 

Fund 
(KD-1) ln F - ln XTr 

de donde, 

XFund 
Tr 

= XFund 
o, Tr 

Fund 
X o, Tr 

(5-33) 

La ecuación (5-33) es la ley de fraccionamiento Rayleigh. Se­

gún ella, conforme la cristalización avanza, la fracción molar 

de Tren el fundido (X~~nd ) para cualquier tiempo se incremen­

tará o disminuirá de acuerdo a su cantidad original (XFunTd) o, r Y 
a la fracción remanente F(KD-l) 

En la figura 5-9 se observa la variación teórica de la concen­

tración de elementos traza durante la fusión y cristalización 

contra la fracción fundida remanente (F). Esta figura muestra 

que es imposible que se produzca un enriquecimiento mayor que 

el señalado por KD=0, si es que actúa exclusivamente el proce­

so de fraccionamiento. 

V.10 EJEMPLO DE APLICACION DE LA LEi DE RAYLEIGH 

(Nota: antes de ver este inciso, es·conveniente leer el capít~ 

lo referente al fraccionamiento isotópico)i 
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~d 
O, Tr 

10 

4 

o 

1 

1 
\ Cristalizaci6n Fraccionada 

\ p(Ko-1) 
1 
1 . 
1 
1 
1 
\ 
\ 
\ 
\ 
\ 
\ D • O 

\/ 
\ 
\ 
\ 

' O·l '-, 

'~ 

2 

0•2 

::,....::,.,.. 
::,... 

F 

0•6 l·O 

FIGURA 5.9.· Variaci6n te6rica de la concentración de eleuentos 
traza durante la fusión y cristalización de un rragrna, versus 
la fracción fundida remanente (F). (Torrado de Cox, 1979, 
p .. 341) . 

. • 
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Consid~rese una reacción de tipo isot6pico en la cual los produ~ 

tos son aislados de los reactivos inmediatamente después de su­

formación. Estos productos mostrarán una tendencia característi 

ca a diferir en composici6n isotópi~a. Ejemplos de este tipo de 

procesos es la formación de gotas de lluvia y su progresiva ell 

minación de una ~ube o la formación de un cristal en una solu­

ción sin permitir la difusión entre el cristal y el líquido. 

El efecto isotópico asociado puede calcularse por un proceo si­

milar al fraccionamiento Rayleigh. 

Designemos a "A" como la especie de mayor abundancia isotópica 

y "B" corno el isótopo menos abundante. 

Si se considera la velocidad de reacción a la que cada especie 

isotópica desaparece corno porporcional a su concentración, esto 

es 

-dA = Ka (A) 
dt (5-34) 

-dB = Kb ( B) (5-35) 
dt 

Dado que las dos especies isotópicas reaccionan a velocidades li 

gerarnente.<liferentes, las constantes Ka y Kb son diferentes. La 

relación entre estas constantes se puede designar por otra cons 

tante (factor de fraccionamiento definida corno a= Kb/Ka. 

Relacionando las ecuaciones (5-34) y (5-35) con el factor de 

fraccionamiento a , se obtiene 

dB 
-dt 

Kb (B) B dA = 
(A) 

;:: a(-) 
-dt Ka A 

(5-36) 

Por tanto, 

dB a~ 
dA = A 
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Reagrupando t~rminos, 

dB = a.dA 
B A 

Integrando, 

B A 
f. dB _ «! dA 

B- A 
Bo Ao 

dondf! Ao y Bo son las cantidades iniciales de las dos especies 

isotópicas ligera y pesada respectivamente. Resolviendo la inte 

gral se obtiene 

ln B = 
: Bo 

« ln A 
Ao 

Aplicando la función exponencial, 

B = 
Bo 

oc 
( ~.) 

Ao 
(5-37) • , 

Dividiendo ambos t~rminos entre A/Ao a fin de expresar la ecua­

ci6n (5-37) en forma de deltas (6) se obtiene 

B/A 
= Bo/Ao 

(5-38) • 
Dado que las especie "B" son únicamente una fracción traza de · 

la cantidad total (A+ B), la fracción de materia residual co­

rresponde a A/Ao. A dicha fracción se le designa mediante la le 

tra F. Por tanto la ecuaci6n (5-38) se escribe 

B/A = F 
Bo/Ao 

Restando a ambos miembros la relaci6n 

se obtiene 

B/A Bo/Ao 
Bo/Ao - Bo/Ao = F. 

a.-1 Bo/Ao 
Bo/Ao 
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Simplificando, 

= B/A - Bo/Ao 
Bo/Ao 

a-1 
= F -1 

El cambio por mil en la composición isotópica se expresa como 

J-(% J = ( B/ A - Bo / Ao ) 1, lO 3 
Bo/Ao 

por tanto, 

• 

a-1 
(F 3 

- 1) ,c 10 ( 5- 39 ) 

Para nuestro ejemplo, durante la condensación del vapor de agua 

en las nubes 

del oxígeno. 

via, ésta se 

un orden de 

se produce el fraccionamiento entre los isótopos 

Al condensarse dicho vapor y caer en forma de llu­

enriquece en 180 (que es el is6topo más pesado) en 

9 por mil. En l.:i fig. 5-10 se observa que el 160 

es transportado a una raz6n 
lG 

1.009 más rápido que el O 

Es decir, 

K 
O( = 

K 

por tanto, 

= J.,.009 

- 166 -



• FRACC ION DE VAPOR REMANENTE 1 

01..~0---=-Q 7~5_---=.:..0.Src1 __ 0.r25_--i0 

Condens,ado 

-10 

o 
-15 C0 -"°. Vapor o 

~ ,. 
o 

f --
-20 , 

I 

-25 

-30L,__ ___ .1...-_ _.J.__~:----~ 

20 15 10 O -20 
T E M P E R A T U R A ( ºC) 

FIGUAA 5.10. Fraccionamiento isotópico tipo Rayleigh durante 
el proceso de condensaci6n de una nube al producirse la lluvia. 
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VI .. REGLA DE LAS FASES Y DIAGRAMAS DE FASES 

VI. l.. INTRODUCCION 

La vaporización, sublimación, fusión, transición de una fases~ 

lida a otra, solubilidad de sólidos, líquidos y gases entre sí, , 
presiones de vapor de las soluciones, reacción química entres~ 

lidos y líquidos o gases y distribución de solutos entre fases, 

han sido todos estudiados con métodos adecuados a cada tipo pa~ 

ticular de equilibrio. Estos comprenden las ecuaciones de Cla­

peyron y Clausius-Clapeyron, de Raoult y Henry, de las cons 

tantes de equilibrio y la de distribuci6n. Sin embargo, es 
• 

posible tra_tar todos. los equilibrios heterogéneos desde un pun-

to de vista unificado por medio del principio conocido como re­

gla de las fases, con el cual el número de variables a que se 

encuentra sometido un equilibrio heterog~neo cualquiera, queda 

definido bajo ciertas condiciones experimentales definidas. Es­

to no quiere decir que se invalida alguno de los métodos des­

critos antes para el estudio cuantitativo de tales equilibrios. 

La regla de las fases fija simplemente el número de variables 

involucradas, pero las relaciones cuantitativas entre ellas de 

ben establecerse mediante expresiones complementarias como las 

que se mencionaron. El significado de esta afirmación se mostra 

rá más cl~ro tan pronto como tratemos la naturaleza de dicha re 

gla y su forma de utilizarla. 
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VI.2 DEFINICIONES 

Antes de continuar, es necesario definir y explicar con cierto 

detalle algunos términos.que se emplean frecuentemente. Estos 

son: los equilibrios verdadero, metaestable e inestable, el nú 

mero de componentes y el grado de libertad de un ·sistema. 

Se alcanza un estado de e0uilibrioverdadero, cuando puede obte 

nerse en cualquier direcci6n. TermodinSmicarnente hablando, 

aquél se logra cuando el contenido de la energía libre del sis 

terna se encuentra en un mínimo para el conjunto de variables 

daelo. Así sucede, por ejemplo, con el hielo_y agua a 1 _atrn de 

.presi6n y 0ºC. A esa presi6n la temperatura a que se encuen­

tran en equilibrio las dos fases es la misma tanto si se alca~ 

za por fu~i6n parcial del hielo o por congelaci6n parcial del 

agua~ 

Por otra parte, el agua a -SºC se obtiene por enfriamiento 

cuidadoso del liquido, pero no por fusi6n del hielo, es decir, 

que ahora estamos frente a un equilibrio metaestable. Este se 

logra s6lo en una direcci6n y se mantiene si el sistema no se 

somete a una variaci6n repentina, agitación o siembra de una 

fase sólida. En cuanto se introduce un cristal de hielo, la 

solidificaci6n procede r~pidamente, y la temperatu".'a se eleva 

a 0ºC. 

se dice que existe estado inestable cuando la aproxirnaci6n al 

equilibrio es tan lenta que el sistema parece no llevar a cabo 

cambio alguno con el tiempo. Un ejemplo de esta situación se 

ofrece en la disoluci6n del cloruro de sddio en las proximida­

des de la saturaci6n. La insufíciencia del tiempo de observa­

ci6n puede hacer creer que se ha alcanzado el equilibrio, mie~ 

tras que en realidad el proceso continúa todavía muy lentamen­

te hacia la saturaci6n real. Debe tenerse en cuenta que, aun­

que un estado de equilibrio metastable representa al menos uno 

de estabilidad parcial, el inestable no lleva en si, ninguno, 

sino únicamente un proceso de cambio muy lento. 
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El. ~úmero de comP.onentes de un sistema es el menor número de va 

riables independientes, en funci6n de cuyas fórmulas se pueden 

escribir ecuaciones que expresan la composición de cada fase 

presente. La cantidad deseada aquí es el número mínimo y no im­

porta qué constituyente particular se elige para expresar las 

composici°:nes de las diversas fases. Lo veremos más claro con 

los ejemplos siguientes. En el sistema "agua" las fases presen­

tes son: hielo, agua líquida y vapor. La composición de cada f~ 

se se puede expresar en términos del constituyente único: agua, 

y de aquí que éste sea un sistema de un solo componente. La va­

riable podría ser también el hidrógeno o el -oxígeno, porque la 

especificación de uno de estos fija automáticamente el otro por 

medio de la fórmula H2o. Consideraciones análogas enseñan que 

el número mínimo de constituyentes necesario para describir la 

composición de todas las fases en el sistema sulfato de sodio­

agua, es dos y el sistema es de dos componentes. Las fases que 

pueden presentarse son Na
2
so4 , Na2so 4 . 7H2o, Na2 so 4 . l0H2o, so~ 

lucionés de ~a2so4 en agua, hielo y vapor de agua. La composi­

ción de cada una de ellas en función de lps dos componentes sul 

fato de sodio y agua, queda establecida así: 

Na2so 4 : Na2 so 4 + Ó H2O 

Na2so4 . 7H 2O: Na2_so 4 + 7H2O Nota: 
ac = acuoso 

Na2so 4 . l0H ,P: Na2so 4 +l0H
2

O 1 = liquido 
Na2 so4 (ac.) . Na2so4 + xH2O s = s6lido . 

g = gas 
H2O (s), H2O (1) ,H2O (g): ONa2so4+ H2O 

Se observará ·que la composici6n de ciertas fases queda estable­

cida en función de sólo uno de estos constituyentes, mientras 

que otras necesitan un conocimiento.de las cantidades presentes 

de ambos a fin de especificar sin ambiguedad la composición de 

la fase. Como en este caso dos componentes es el número mínimo 

con el cual se definen todas las fases, el sistema sulfato de 

sodio y agua es de dos componentes. 

El hecho esencial que conviene recordar al decidir· el número de 

componentes de un sistema, es que no importa qué constituyentes 
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particulares fueron elegidos como variables independientes, pe­

ro sí su número que debe ser mínimo. Si no es así, alguno nos~ 

rá independiente de los restantes. De nuevo, al escribir la co~ 

posición de una fase en función de los componentes elegidos, se 

permite usar los coeficientes más, menos y cero, frente a cada 

componente. Así, en un sistema producido por la disocia.ción del 

carbonato de magnesio, según la ecuación: 

Mgco 3 (s) :;;::!!: MgO (s) + co 2 (g) , 

las composiciones de las diversas fases pueden representarse en 

función del carbonato y del óxido de magnesio de la manera si­

guiente: 

MgC~ .:: co2 + MgO 

MgO = MgCO3- co2 

co2: MgCO3- MgO 

Finalmente, con el nombre de grados de libertad o variancia de 

un sistema queremos significar el número mínimo de variables in 

dependientes (tales como la presión, temperatura, concentración) 

que deben especificarse a fin de definir completamente las res­

tantes del sistema. El significado de los grados de libertad de 

un sistema se ded~ce de los ejemplos siguientes: Para especifi­

car sin ambigüedad la densidad del agua líquida, es necesario 

establecer la temperatura y presión a que corresponde esta den­

sidad; así, 0.99973 g por milímetro3 a l0ºC y 1 atm de presión. 

Una afirmación de la densidad a l0ºC sin mencionar la presión, 

no define claramente el estado del agua, porque sobre ~sta pue­

den existir todas las presiones de vapor posibles. En este caso 

por lo tanto, es necesario especificar dos variables, y esta fa 

se cuando se encuentra presente sola en un sistema tiene dos 

grados de libertad, es decir es bivariante. Cuando se encuen­

tran en equilibrio el agua líquida y el hielo, la temperatura y 

las densidades de las fases están determinadas sólo por la pre­

sión, si se conoce ~sta quedan definidas las restantes. Por 

ejemµlo, si conocemos que el agua y el hielo están en equili-
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brio a la presi6n de una atrn6sfera, la temperatura puede ser 

ünicamente oºc y quedan establecidas también las densidades. 

An~logo razonamiento se aplica a la temperatura corno variable 

independiente. En cada temperatura de equilibrio arbitraria­

mente elegida (deritro del intervalo de existencia de las dos 

fases) co~respo~de sólo una presión determinada, y así, una 

vez más, el, sistema queda definido en función de una sola va­

riable. Bajo estas condiciones el sistema sólo tiene un grado 

de libertad, es decir, es monovariante. 

VI .3 LA REGLA DE LAS FASES DE GIBBS 

J. Willard Gibbs en 1876 estableció por vez primera que hay 

una relación fija entre el número de grados de libe~tad, de 

componentes y fases presentes. Esta relación conocida como re 

gla de las fases, es un principio muy general, y su validez no 

depende de la constitución atómica o molecular en cosideración. 

Hay que abonar en favor de Ostwald, Roozeboom, Van't Hoff y 

otros por mostrar cómo. esta generalización es utilizable en el 
1i estudio de los problemas de equilibrio heterogéneo.· 

Para formular esta regla, consideremos en general a un sistema 

de C componentes en el que existen P fases presentes. El pro­

blema ahora está en determinar el número total de variables 

del sistema. Este depende de la presión y temperatura. De nue­

vo, a fin de d~finir la composición de cada fase es necesario 

especificar la concentración de los (C-1) constituyentes pues­

to que el otro restante, queda determinado por diferencia. Co­

mo hay P fases, el número total de va_riables de concentración 

será P(C-1), que junto con la temperatura y presión constitu­

yen un total de P(C-1)+2. 

El estudiante rlcordará del álgebra que cuando existe una ecu~ 

ción con n variables independientes, son necesarias n ecuaciones, 

a fin de encontrar los valores de cada variable. Análogamente·, 

para definir las P(C-1)+2 variables del sistem~, debemos dis­

poner de este número de ecuaciones. La siguiente cuestión que 
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se plantea es entonces: ¿Cu~ntas ecuaciones, que comprenden a~ 

llas variables, es posible establecer? Para contestar esta pre­

gunta debemos recurrir a la termodin~ica. Esta nos dice que el 

·equilibrio entre las diversas fases de un sistema es posible s6 . -
lo si la energía libre molal parcial de cada consti-tuyente de 

una fase es una funci6n de la presi6n y temperatura, y hay (C-1) 

variables de la concentraci6n, se deduce inmediatamente que la 

condici6n de equilibrio permite escribir·una ecuaci6n entre las 

de cada constituyente distribuido entre dos fases cualesquiera. 

Cuando existen P fases dispondremos de (P-1) ecuacion~s para c~ 

da constituyente, y para C constituyentes habrá C(P-1) ecuacio­

nes. 

Si este número es igual al número de variables, el sistema que­

da completamente definido~ Sin embargo, no es el caso general 

y el número de variables excederá al de ecuaciones en F, donde 

F = Número de variables - Número de ecuaciones 

= P(C-1) + 2 - C(P-1) 

= e - P + 2 ( 6-1) 

La ecuaci6n (6-1) constituye la celebrada regla de las fases de 

Gibbs. Fes el número de variables del sistema cuyo valor debe 

especificarse arbitrariamente para que el estado de éste quede 

caracterizado sin ambiguedad. Segün esta regla, el número de 

grados de libertad de ún sistema está determinado por la difen­

cia en el número de componentes y el de fases presente, esto 

es, por (C-P) . 

Al hacer esta derivaci6n se ha supuesto que cada componente se 

encuentra en cada una de las fases, de no ser así, y si faltase 

en una de ellas, el número de variables de concentraci6n dismi­

nuye en uno, pero a la vez lo hace también el número posible de 

ecuaciones, de aquí el valor (C~P), y por lo tanto F permanece .. 
sin modificaci6n, tanto si cada constituyente se halla presente 

o no, en todas las fases. Esto quiere decir que en la regla de 

las fases e,s :conveniente clasificar todos los si;stemas de acuer 

do con el nümero de componentes presentes. 
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VI. 4 CLASIFICACION DE LOS EQUILIBRIOS SOLIDO-LIQUIDO DE DOS 

COMPONENTES 

Cada diagrama de fases condensado se puede considerar compuesto 
de una combinaci6n de cierto nfunero de diagramas b&sicos, o de 

la combinaci6n de los mismos, dando un diagrama completo m&s 

complejo. En cualquier caso, el significado de las relaciones 

de fase en un sistema es fácil de ent'ender cuando se dispone de 

dos tipos de diagrama elemental. 

Los sistemas de dos componen-tes condensados se clasifican prim~ 

ro según la miscibilidad de las fases liquidas, y ~stas a su 

vez de acuerdo con la naturaleza de las fases s6lidas que cris­

talizan desde la soluci6n. Sobre esta base los tipos elementa­

les son: 

Clase A. Los dos componentes son completamente miscibles en el 

estado liquido. 

Tipo I. Los componentes puros sólo cristalizan desde 

la solución. 

Tipo II. Los dos constituyentes forman un compuesto 

sólido estable hasta su punto de fusión. 

Tipo III. Los dos componentes forman un compuesto só­
lido que se descompone antes de alcanzar su 
punto de fusi6n. 

Tipo IV. Los dos constituyentes son completamente mis 

cibles en el estado s6lido y por esa razón 

dan una serie completa de soluciones s6lidas. 

Tipo V. Los dos constituyentes son parcialmente misci-
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bles en el estado sólido y forman soluciones 

s6lidas estables. 

Tipo VI .Los dos constituyentes forman soluciones sóli­

das que son estables únicamente hasta la temp~ 

ratura de transición. 

Clase B. Los dos componentes son parcialmente miscibles en el 

estado líquido. 

Tipo I. Los componentes puros sólo cristalizan desde 

la solución. 

Clase C. Los dos componentes son inmiscibles en el estado líqu~ 

do. 

Tipo I. Los componentes puros cristalizan sólo desde 

la solución. 

l. CLASE A: TIPO I. DIAGRAMA EUTECTICO SIMPLE 

Los sistemas condensados de dos componentes ·que pertenecen a e~ 

ta clase tienen un diagrama general cuyo aspecto se muestra en 

la figura 6.1~_ ~~ caracterizan por el hecho de que los constit~ 

yentes A y B son completamente miscibles en el estado líquido, 

y tales soluciones dan sólo fases sólidas puras A y B. En esta 

figura los puntos D y E son los de fusión de A y B puros respe~ 

tivamente. La línea DG da las concentraciones de las soluciones 

saturadas con A a temperaturas comprendidas entre D y F, o los 

puntos de congelación de las soluciones que dan una fase sólida 

A. Análogamente, la línea EG da las concentraciones de las solu 

cienes saturadas con el sólido B a temperatura comprendidas en­

tre E y F. En G la solución es saturada en A y B, esto es, las 

tres fases se hallan en equilibrio. se deduce, por lo tanto que 

las líneas DG y EG, representan equilibrios bifásicos monova­

riantes, mientras que Ges un punto invariante, en el cual la 

temperatura F y la composición C de la solución debe permanecer 

constante en tanto coexistan las tres fases. La temperatura pu~ 
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FIGURA 6.1. Diagrama eutéctico simple • 
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de hacerse descender debajo de F sólo cuando una de las fases 

ha desaparecido y por enfriamiento ulterior la solución se en­

cuentra saturada. En otras palabras, en F la solución G debe so 

lidificar completamente, y es por tanto la temperatura mínima 

en la cual exist.e una fase líquida en el sistema A-B; debajo de 

€sta, el sistema es completamente sólido. La temperatura Fes 

la eut~ctica,y C y G son la composición y el punto eut€cticos. 

Encima de las líneas DG y GE se encuentra el área en la cual la 

solución se halla no saturada o existe el fundido. En ella sólo 

hay una fase presente y el sistema es divariante. A fin de defi 

nir un punto cualquiera en esta área deben especificarse tanto 

la temperatura como la composición. El significado de las por­

ciones restantes del diagrama puede hacerse más claro al consi­

derar la conducta por enfriamiento de varias m~zclas de A y B. 

Tomemos primero una mezcla de composición global a, si se-ca­

lienta hasta el punto a"' se obtiene una soluci6n no saturada. 

Al enfriar esta solución hasta el punto a" se obtiene x" . En 

este punto la solución está saturada con A; o en otras palabras, 

a" es el punto de congelación de la soluci6n a la temperatura 

x''. A medida que continQa el enfri~miento sigue separándose A, 

y la compOsición de la solución satu:r:ada cambia según la línea 

a"- G. Así, a_ una temperatura tal como la x ', el sólido A está 

en equilibrio con la solución saturada de composicióa y', y así 

sucesivamente. Puede verse, por esa razón, que para una compos~ 

ción global que queda en el área DFG,el sólido A está en equil~ 

brio con diversas composiciones de la solución dada por la cur­

va DG en cada temperatura. Sin embargo, a la temperatura F ap~ 

rece otra fase sólida, B, y el sistema se ·vuelve invariante. Al 

extraer calor A y B cristalizan desde la solución saturada en 

relación Íija, e, y la cristalización continúa hasta que la so­

luci6n ha-solidificado completamente. Una vez que este proceso 

está completo y no queda sino una mezcla sólida de A y B, el 

sistema se vuelve monovariante, y el enfriamiento sigue debajo 

de F en el área FAC3 de coexistencia de los dos sólidos A y B. 

La inspección del área sólida FACG en el microscopio revelaría 
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que está constituida por cristales relativamente grandes de A 

que han tenido una oportunidad para crecer desdé la temperatu­

ra x'' a una menor de F, y hay también una mezcla íntima de 

cristales más finos de A y B que cristalizan en la proporci6n C 

definida a una temperatura F. Los cristales mayores de A, se 

llaman primarios, porque son los primeros en aparecer. El área 

FACG debe marcarse por esa razón como conteniendo cristales pr~ 

marios de A en una mezcla de eutéctico íntima de cristales de 

A y B. (figura 6.2). 

Análoga~ consideraciones aplicadas a las composiciones globales 

que quedan ·entre e y B, tal como b, por ejemplo, muestran que 

un área EFG del s6lido B está en equilibrio con las soluciones 

saturadas a lo largo de EG. A la temperatura F aparece el s6li­

do A, el sistema se hace invariante, ·y así permanece hasta que 

la solución solidifica en G. Una vez que la solidificación es 

completa, la mezcla pasa dentro del área FBCG donde el constitu 

yente primario By la mezcla eutéctica de composición global e 
se hallan presentes. Finalmente, enfriando-una mezcla de compo­

sición e no obtendremos ningún sólido hasta llegar al punto G, 

en el cual aparecen simultáneamente A y B, y el sistema solidi­

ca a températura~constante para producir únicamente la mezcla 

eutéctica. En este sentido, la composición C se comporta como 

una sustancia pura durante la solidificación. Sin embargo, el 

resultado no es un solo sólido sino una mezcla de dos. 

Una vez que disponemos del diagrama de fases tal como el de la 

figura 6-1 para un sistema binario, es posible especificar las 

condiciones-bajo las cuales se obtienen las fases sólidas part~ 

culares y describir el comportamiento de una mezcla global dada 

al enfriarse. Así se puede ver que la separación de A puro tie 

ne s6lo lugar en las mezclas que quedan dentro del área DFG en­

tre las temperaturas D y F. Análogamente, B puro se obtiene só­

lo en el área EFG a partir de composiciones globales que quedan 

entre e y B, y únicamente entre las temperaturas E y F. La pro­

porción de sólido en la solución saturada para cada temperatura 

se estima desde el diagrama. Para una composición global~ que 
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FIGURA 6 .2. C:ristalizaci6n de un liquido L de canposici6n ~ , donde A co­
rres¡:onde a una plagioclasa y B a un clinopiroxeno. Olando ei' liquido al 
canza la temperatura t 1 se fonnan por enfriamiento muy lento cristales pr~ 
toeutécticos (prinari•. ,) de A1 constituidos 100% de plagioclasa. Estos 
cristales grandes son estables con un líquido residual que mcxiifica progre 
sivamente su can¡:osici6n (del punto 1 al punto 2) cohforrre desciende la -
temperatura. Cuando el sistema alcanza la canposici6n XE cristalizan s~ 
tru1eamente A2 y B. Los cristales ~ (misma camposici6n ae ~)

1 
son más pe -

queños dado que el liquido se ha empobrecido en ese constituyente. La mez­
cla A2 : B (mezcla eutéctica) cristalizará hasta el agotamiento de la fa­
se 11quida. La roca forma.da corres¡:onde a un gabro cuya plagioclasa es 
anortita (cristales de A) y el clinopiroxero,di6psida (cristales de B). 
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se encuentra a una temperatura x', la distancia x'a' es una me­

dida de la cantidad de ~olución saturada de composición y: mie~ 

tras que la distancia a'y' nos da la cantidad de sólido A pre­

sente en la mezcla. Por lo tanto, la relac~ón x'a'/a'y' es tam­

bién la razón en peso y'/A, si la composición se expresa en po~ 

centaje en peso, o molar si así viene expresada la composición 

de A y y'. Con estas relaciones y cualquier peso global es posl ~ 

ble calcular el rendimiento de la fase sólida que se deseapara 

una temperatura dada. 

2. CLASE A: TIPO II. FORMACION DE UN COMPUESTO CON PUNTO DE FU­

SION CONGRUENTE 

Cuando reaccionan dos componentes puros para formar un compues~ 

to estable hasta su punto de fusión, el diagrama de fases toma 

la forma típica mostrada en la figura 6.3 para el sistema de 

cloruro cuproso-cloruro férrico. Si el compuesto, en e.ste caso 

CuCl.FeC1 3 , se considera como un componente.aparte, todo el si~ 

tema puede pensarse como constituido.de dos diagramas del tipo 

eutéctico simple, uno por CuCl-CuCl.Fec1 3 y el otro por .... 

CuCl.FeC1 3-FeC1 3 . La _discusi6n de los diagramas del tipo I se 

aplica a cada porción con el resultado mostrado en la figura 6 .3. 

Un compuesto tal como el CuCl.FeC1 3 que funde a temperatura 

constante para dar un líquido de igual composición que el com­

puesto sólido se dice que tiene un punto de fusión congruente. 

Compuestos de esta naturaleza aparecen también en los sistemas 

binarios del oro-teluro (AuTe 2), aluminio-selenio (Al 2se 3 ) y 

cloruro de calcio-cloruro de potasio (CaC1 2-KCl). 

• 
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3~ CLASE A: TIPO III FORMACION DE UN COMPUESTO COMO RESULTADO 

DE UNA REACCION PERITECTICA 

En muchos sistemas se forman compuestos cuya estabilidad no se 

alcanza hasta el punto de fusión, sino q~e al calentar se en -

cuentra que en lugar de fundir congruentemente en un punto se 

descomponen para dar una nueva fase sólida y una solución de 

composición diferente de la de las fases sólidas. Cuando eso 

sucede, se dice que el compuesto lleva a cabo una transición o 

reacción peritéctica o una fusión incongruente. 

En general, una reacci6n peritéctica se representa mediante la 

ecuación 
c

1 
+ Soluci6n (o fundido) (6-2) 

donde c 2 es el compuesto y c 1 la nueva fase sólida que puede 

ser tanto un compuesto como un constituyente puro. Como lo indi 

ca la ecuación (6-2) la reacción peritéctica es reversible, es­

decir,lo contrario. como durante la reacción peritéctica exis­

ten tres fases en equilibrio, el sistema es invariante, y de 

aquí que tanto la temperatura como la.composición son fijas, y­

cambiarán sólo cuando desaparece una de las fases, o en otras 

palabras, cuando la reacción peritéctica se ha efectuado total­

mente. La temperatura constante a la cual ti~ne lugar la rea­

ción se llama perit~ctica o de transición, y para esta temper:a­

tura se obtendrá una porción horizontal en las curvas de enfria 

miento análogas a la porción eutéctica. (Figura 6.4). 

Las relaciones en un sistema en el que tiene lugar una reacción 

peritéctica se ilustran con el diagrama para el sistema conden~ 

sado binario del fluoruro de calcio sólido (fluorita). Cuando 

se alcanza el punto B, a 737°C, se produce üna reacción perité~ 

tica entre la sustancia fundida de composición By la fluorita 

para formar el compuesto CaF2 .cacl2 según la ecuación 

+ Fundido ( s) 
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sultado de una reacción peritéctica en el sis­
tema CaF2 - CaC1 2 . 
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Esta reacción procede isotérmicamente al formar el compuesto e 
hasta que se consumen totalmente, bien sea, la fluorita o el 

fundido, dependiendo esto ültimo de la composici6n global de la 

mezcla. Si la composici6n global queda entre la de la fluorita 

y C, por ejemplo "a" en la figura, hay mayor proporción de este 

último compuesto del que es necesario para reaccionar con la 

sustancia fundida .B, y de aquí que al agotarse el fundido, éste 

se habrá transformado todo en CaF2 .cacl2 , mientras que el exce­

so de fluoruro de calcio quedará como tal. En consecuencia, de~ 

tro del á-rea comprendida entre el eje de aquel fluoruro y e de­

bajo de 737ºC, sólo existen dos fases sólidas: CaF2 y CaF2 .cacl2. 

Si por el contrario, la composición de la mezcla queda entre C 

y B, por ejemplo d, existe mayor cantidad de fundido que el ne­

cesario para reaccionar con todo el fluoruro de calcio sólido, 

y de aquí que los productos de la reacción peritéctica serán C 

y fundido sin reaccionar. Al pasar al área situada inmediatame~ 

te debajo de CB tendremos sólido C y fundido en equilibrio con 

las concentraciones de las soluciones satu.radas dadas por la l.!_ 

nea BD. Debe observarse que las líneas AB y BD no son conti -

nuas sino que presentan una rotura en B. Esto significa que 

las fa.ses s6lidas fluorita y CaF 2 . CaC1 2 tienen cada una sus pro-· 

pias curvas de solubilidad que intersectan con B, la concentra­

ci6n de la solución saturada con ambas fases. Finalmente, si la 

composici6n global fuese b, que corresponde exactamente a C, 

existe suficiente fluoruro de calcio para.reaccionar con todo 

el fundido, y el. resultado de la reacción peritéctica es ahora 

compuesto puro e, únicamente. 

El resto de diagrama no introduce nada nuevo. CBDE es simpleme~ 

te un diagrama C y cloruro de calcio. Con esta interpretación 

del diagrama, las designaciones de las áreas mostrada~ se dedu­

cen fácilmente. Se observará que la mezcla eutéctica está com­

puesta de cloruro de calcio, CaF2 .cacl2 y fundido, sin que apa­

rezca fluoruro de calcio puro. 

- 185 -



• 

4. CLASE A: TIPO IY MISCIBILIDAD TOTAL EN EL ESTADO SOLIDO 

De la misma manera que dos líquidos se disuelven entre sí, lo -

hacen·los sólidos dando una soluci6n sólida. Estas, como las lí 

quidas, son homogéneas y pueden variar en composición dentro de 

límites muy amplios, diferenciándose así de los compuestos sól~ 

dos cuya composición es fija siempre. El examen por rayos X de­

las redes de las soluciones sólidas ensefia que un constituyente 

entra en la red de otro y se distribuye uniformemente en todo -

él. Esta uniformidad de distribución establ'ece una diferencia -

de la solución sólida con la de una mezcla de sólidos, pues en­

este último caso, cada constituyente conserva su estructura 

cristalina característica. 

Los diagramas de fase condensada de los sistemas binarios donde 

las fases sólidas y líquidas son completamente miscibles, se cla 

sifican en tres grupos: 

l. Los puntos de fusión de todas las soluciones son intermedios-

entre los componentes puros. 

2. La curva de puntos de fusión presenta un mínimo. 

3. La curva de puntos de fusi6n presenta un máximo. 

Estos diferentes casos se discutirán ahora . 

• 
- Tipo intermedio de diagrama. La figura 6.5 presenta el diagr~ 

ma de fases del sistema fayalita-.forstertta (Fe 2sio4-Mg 2sio4 ) -­

donde los dos constituyentes son completamente miscibles en am­

bos estados sólido y líquido, formando solución sólida. En este 

diagrama, la curva superior, curva de líquidus, da la temperat~ 

ra de solidificación inicial, es decir, las composiciones del -

fundido saturado con soluciones sólidas (olivino) a diversas -­

ternperatur~s; mientras que la curva inferior, o de sólidus, da­

la temperatura a que tiene lugar la solidificación final. Comen 
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zando, por ejemplo, de un magma de composición FeXMMgl-XM, al 

enfriar este sistema, no se separará ninguna fase sólida has­

ta alcanzar la temperatura C; entonces se producirá una pequ~ 

ña cantidad de solución sólida (olivino) de composici6n a, 

cambiando la composición de la solución fundida hacia, por 

ejemplo, b. Por enfriamiento posterior, b comienza a solidi­

ficar en d, y la composición de la fase sólida se reajusta a 

e al solubilizar algo de fayalita desde el fundido. En toda 

ocasi6n la composici6n de las soluciones líquidas y sólidas 

en equilibrio están dadas por las intersecciones de las lí­

neas horizontales isotérmicas con las curvas de líquidus y 

sólidus. Conforme prosigue el enfriamiento la composición del 

fundido se mueve a lo largo de la curva líquidos hacia la fa­

yalita, mientras que ia soluci6n sólida se moverá ·en la misma 

dirección a lo largo de la línea de sólidus. Cuando se alean 

za la temperatura ·TL' la solución sólida éstá en equilibrio 

junto con una pequeña cantidad de fundido cuya composición es 

la composici6n global de la mezcla, y de aquí que la mezcla 

sol~difique completamente, dando un solución sólida de compo­

sic6n f igual a la composición orig~nal del fundido (X). Un m 
enfriamiento ~osterior conduce a un simple descenso de la tem 

peratura de f. La composición de la fase cristalina ha cambia 

do de composición durante el enfriamiento desde la temperatu­

ra de su primera aparición; no obstante, los cristales forma­

dos pueden ser fácilmente no homogéneos pero bajo las condi­

ciones geológicas supuestas para este sistema, dichos crista­

les pod~jan reaccionar internamente hasta el equilibrio y re­

homegeneizar su composición. 

Las mismas consideraciones se aplican al enfriamiento de cual 

quier composición global en el diagrama. Aunque el proceso de 

enfriamiento descrito arriba ha sido considerado en etapas; 

realmente los cambios de composición del sólido y fundido invo 
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lucran un ajuste continuo de las concentraciones a los valo­

res de equilibrio exigidos por las curvas de líquidus y sóli­

dus en cada temperatura. Debe recalcarse, sin embargo, que 

este modo de solidificaci6n se obtiene sólo cuando el enfria­

miento es suficiente lento y hay buen contacto entre las fa­

ses para alcanzar el equilibrio, pero cuando el enfriamiento 

es rápido y hay poca agitación se separan soluciones sólidas 

de composici6n variable, y la temperatura final de solidifi­

cación es.menor que TL como ocurre en algunos basaltos. 

- Tipo con mínimo en el diagrama. El diagrama de la figura 6.6 

del sistema ca2Al 2sio2 - ca2Mgsi
2

o 7• constituye una variación 

de la figura 6.5. Aquí como antes, los componentes forman una 

serie completa de soluciones sólidas, pero la curva de puntos 

de fusión presenta ahora un mínimo. De nuevo, la curva supe­

rior es e"'l. líquidus mientras que la inferior es el s6lidus. 

Excepto por la variación de la composición del fundido corres­

pondiente al mínimo, las relaciones de este sistema son pare­

cidas a ias descritas para el caso fayalita-forsterita. 

Otros sistemas que quedan dentro de esta categoría son: car­

bonato de potasio-carbonato de sodio, clo'ruro de potasio-bro­

muro de potasio, bromuro mercúrico - yoduro mercúrico, nitra­

to de potasio-nitrato de sodio,. plata ~antinomio y cobre­

oro. 

Tipo con máximo en el diagrama. Aunque se presenta pocas v~ 

ces, este tercer tipo de diagrama presenta un máximo en la 

curva de puntos de fusión. La figura 6.7 muestra un diagra­

ma de esta clase. De nuevo el líquidus es la curva superior 
/ 

y el s6lidus la inferior. Como en el caso precedente, existe 

sólo una composición del fundido que solidifica a temperatura 

constante, y es la que corresponde al máximo. Las restantes 

composiciones se comportan de la manera descrita. 
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5. CLASE A. Tipo V. MISCIBILIDAD PA·RCIAL EN EL ESTADO. SOLIDO 

CON EUTECTICO 

Cuando ·dos s6lidos son· solubles entre sí en una grado· limitado. 

únicamente A disolverá una cierta cantidad de <B para dar una so­

lución saturada de Ben A, mientras que B disolverá algo de A 

• para dar una· solución saturada de A en B. En tanto estas concen 

traciones límites no se sobrepasan, la fase s6lida es ·tiomogénea 

y constituye una sol ució11 .s6lida única. Si se sobrepasa al in­

tervalo de miscf'bilida<l, resultan dos.fases sólidas, cada una 

de ellas compuesta- en una soiuci6n saturada de un:constituyente 

. en el otro. Se deduce de la regla de las· fases que para ·equil!_ 

brios comprendidos entre un~· soluc.i6n s6lida única _y el fundido,· 

el sis~ema ser~ monovariante. Cualquier proceso qtie involucra 

la coexistencia de do.s soluciones sólidas y un ':fundido se reali 

zara isotérmicamente. 

Los sistemas con una miscibilidad parcial presentan dos tipos de 

diagrama. En el primero· de los mismos_, tipo_· v_, ei ·enf•riamiento 

del futidido dent~o de dierto límite_origina·un ~µtlct.ivo qonte­

riiendo sustancia fundida y dos .soluc'iones s~lidas. La otra pos!_ 

bilidad, . tipo VI, se presenta cuando las dos soluciones s6lidas 

• no son estables· dentro de ciertos .intervalos _de- concentración 

y una de ellas se transforma en otra por una reacción perit~ct!_ 

ca. 

La figura 6.G nos muestra un diagrana típico de un sistema en 
. . . 

el cual la miscib.i.lidad pa_rcial en el. está.do sólido ~onduce a 

un ~ut€ctico B. La línea AB es la curva de líquidus para ·las s~ 
. . 

luciones sólidas de yoduro de plata en yoduro de mercurio (I), 
•. . 

mientras que la linea A~ es la d¿ s6lidus para las mismas solu­

ciones. Análogamente, la línea BC es la curva de lÍquidus para 

las sbluciones. sólidas del yoduro mercúrico en yoduro de plata 

(II), mientras q.ue la línea YC 'es la curva de s6lidos para es-. . . 
tas sóluclones. El áréa encerrada por las líneas AX, XB y BA 

contiene entonces las ~oluciones sólidas. I y el• fundido, y el 
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área comprendioa por las líneas BY, YC y CB soluciones sóli­

das II y fundido. Debajo de AXYC no hay sustancia fundida 

presente, sino únicamente soluciones sólidas. A la derecha de 

YZ y debajo de CY, la fese sólida presente es solución sólida 

II, mientras que a la izquierda de WX y de?ajo de AX, la fase 

sólida es la solución I-

El ~rea debajo de XY y entre las líneas WX y YZ es ·el inter­

valo de miscibilidad parcial de las soluciones sólidas. En 

esta área coexisten I y II, con las lineas WX y YZ mostrando 

las composiciones para cada temperatura. De las direcciones 

de astas líneas resulta claro que la micibilidad parcial de 

los yoduros sólidos decrece conforme disminuye la temperatu­

ra. El eutéctico en B comprende a dos soluciones sólidas con 

las composiciones fijadas dadas por X y Y. 

Otros sistemas que presentan diagramas de este tipo son el 

cloruro de plata-cloruro cuproso, el nitrato de potasio-nitr~ 

to de talio, azobenceno-azoxibenceno, naftaleno-ácido monocl~ 

roacéticor y los pares metálicos: ilomo-antimonio, plata-to­

bre y cadmio-zinc. 

6. CLASE A: TIPO VI. MISCIBILIDAD PARCIAL EN ESTADO SOLIDO, 

CONPERITECTICO. 

En lugar de presentar un eutéctico, dos soluciones sólidas pu~ 

den llevar a cabo una reacción peritéctica en la cual una sol~ 

ción sólida de un tipo se transforman en 1~ de otro a una tem­

peratura definida. Cuando así sucede, el diagrama de fases tie 

ne la forma general presentada en la figura 6.9 

En este diagrama JDy JF son las curvas de líquidus y s6lidus, 

respectivamente, de las soluciones sólidas de Ben A, mientras 

DF y CE son las correspondietes a la ~e A en B. Como puede ver 
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se en el diagrama, cualquier composición global que quede entre 

A puro y el punto F da sólo solucionés I; aquellas que están en 

tre B puro y el punto D dan solamente soluciones sólidas II. 

Sin embargo, las fases sólidas que resultan de mezclas compren­

didas entre F y D dependen si la composición global queda entre 

F y c, ó C y D. Enftiandq una mezcla cualquiera entre F y C, 

tal como a, nos dará primero una solución sólida I de composi­

ción f cu~ndo se alcanza el punto b. Un enfriamiento mayor pro-
.• 

duce nueva separación de I de composiciones según fF, mientras 

que el ajuste· de la composición del fundi.do procederá según bD. 

Pero cu~ndo se alcanza la temperatura que corresponde a la lí­

nea FD, punto d, la solución sólida I de composición F se hace 

inestable y comienza a reaccionar con el fundido de· composi­

ción D para formar una solución sólida II de composición c. 

Como esta reacción peritéctica entre dos soluciones sólidas y 

el fundido lleva apareada_ la coexistencia de tres fases, el pr~ 

ceso tiene lugar isotérmicamente·hasta que el fundido se consu~ 

me totalmente y permanecen sólo dos fases. Una vez que ha desa­

parecido la sustancia fundida empieza a abatirse la temperatura 

y pasamos dentro del área de miscibilidad parcial de las dos s~ 

luciones sólidas. Las líneas FG y CH dan las composiciones de I 

y II respectivamente a diversas temperaturas debajo del perité~ 

tico. 

Para una composición cualquiera que varía entre c y D, tal como 

g, el comportamiento por enfriamiento será análogo al de a has­

ta el punto i, la temperatura peritéctica. En i, la solución só 

lida F y el fundido D reaccionan otra vez para dar una solución 

sólida II de composición C; pero como ahora hay mayor propor­

ción de sustancia fundida de la que se necesita para reaccio­

nar con todo el de F para formar c,·debe desaparecer F, y al 

final de la reacci6n peritéctica debe resultar una presencia de 
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la sol uci6n s6lida· II y del fundido. Esta mezcla llegará a so­

lidificar en j y producir únicamente una solución sólida II. 

En el diagrama en discusion, la solución sólida de cornposici6ri 

j será estable sólo entre las temperaturas que corresponden aj 

y k. Cuando alcanzarnos esta última temperatura, j pasa dentro 

del intervalo de rniscibilidad parcial y se desdobla en dos so­

luciones s6lidas. 

La aparición del perit€ctico que involucra las soluciones sóli­

das se encuentra en sistemas binarios corno el cloruro de plata­

cloruro de litio, nitrato de plata-nitrato de sodio, cobalto­

hierro e indio-talio. 

7. CLASE B: MISCIBILIDAD PARCIAL EN ESTADO LIQUIDO 

Aunque se ha centrado la discusión en los sistemas que presen­

tan una sola fase líquida, los hay con sustancia fundida par­

cialmente miscible sólo en cierto intervalo de temperatura y 

concentración. Cuando hay una separación de un líquido en dos 

capas, aumenta el número de fases y la relación entre ellas se 

modifica. El caso que considerarnos ahora es aquel en que la su~ 

tancia fundid~ es parcialmente miscible pero las fases sólidas 

son constituyentes puros, figura 6.10 . Este es esencialmente el 

diagrama de un eut~ctico simple con un área de rniscibilidad pa~ 

cial de la sustancia superpuesta sobre el mismo. Fuera del área 

de domo y sobre las 11neas de sólido existe únicamente una fase 

líquida. Dentro del ~rea de domo y sobre la línea DE coexisten 

dos fases líquidas cuyas composiciones en cada temperatura es­

tán dadas por las líneas de uni6n horizontales corno bJ o ~L. C~ 

molas relaciones debajo de la línea DE se han discutido, nece­

sitarnos estuniar sólo la conducta en y sobre dicha línea. 

Con este fin.consideremos específicamente un fundido de compo­

sición a que está cornprendid entre D y E. El enfriamiento no 

produce nuevas fases hasta que en b aparece una pequeña canti-_ 

dad de una segunda capa de líquido J. Un enfriamiento posterior 

- 197 -



Fundido· 

1 

dos capas 
u e -¡-----
o d¡ líquidas 
o B + 
~ 

t, ::, 
G -o 

~ 

A i+ Fundido (l) 
o. 
E 1 

~ F t 

o-
+.~ CD 

A + eutéctico ( A + B ) ü+ 
CD'$:? <[ 

:::,-
Q,) 

A Composición B 

FIGUPA 6 .10. Diagrmn.a de fases de un sis tena 
eutéctico simple con miscibilidad parcial en 
la fase líquida. • 

- 198 -



l 

de estas dos capas hasta alcanzar el punto d modifica simple­

mente las cantidades relativas de las dos capas y trae consigo 

un ajuste de las concentraciones a lo largo de bk y JL .. Sin em 

bargo, cuando las composiciones de las capas alcanzan D y E, 

que corresponden a la composici6n del punto~, la capa D queda 

saturada de A y esta última comienza a depositar según el es­

quema. 

Líquido D ~ A (S6lido) + Líquido E (6-4) 

Durante esta cristalizaci6n de A y transformaci6n de la capa 

líquida Den E, se encuentran presentes tres fases en equili­

brio y el sistema es invariante, permaneciendo constante la 

temperatura hasta que todo el constituyente D ha desaparecido, 

y entonces el sistema recupera un grado de libertad, y la tem­

peratura se abate hasta obtener A en equilibrio con un fundido 

simple de .composici6n dada por EF. La solidificaci6n final tie 

ne lugar en F,originando una mezcla eutéctica de A y B. 

Para composiciones comprendidas entre C y D, la conducta es algo 

diferente: el enfriamiento de tal mezcla ocasionará una separ~ 

ci6n de A cuando se c.:ruza la línea CD , el enfriamiento poste­

rior desplaza la composición del fundido hacia D; en este pun­

to tiene lugar una separaci6n de la sustancia fundida en D y E. 

A partir de aquí la separación de A se verifica bajo condici~ 

nes isot~rmicas hasta la desaparición total de D, y desde aquí 

la mezcla de A y fundido a lo largo de EF enfría de la manera 

descrita. Como a la derecha de E sólo hay presente una fase 1r 

quida, el comportamiento será el dese-rito en un sistema eut~c­

tico simple. 

Muchas veces la línea CD es sumamente corta y no existe. En es 

te último caso coinciden los puntos D y C; es decir, en el pu~ 

to de fusi6n de A la capa más rica en ese constituyente es 

prácticamente A puro . De nuevo, e 1 punto eutéctico F puede des 

plazarse tan cerca del eje B que borra la línea FG y el área 

B +fundido.Ejemplos de todas estas modificaciones de la fig~ 
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gura 6io la presentan los pares binarios condensados lito-sodio, 

bismuto-Zinc, bismuto-cobalto, cromo-cobre y cobre-plomo. 

8. CLASE C: INMISCIBILIDAD EN LOS ESTADOS SOLIDO 
"' 

Y LIQUIDO 

Cuando dos constituyentes son completamente inmiscibles tanto 

en el est~do sólido como en el líquido, cada una de estas sus­

tancias fundirá y congelará independientemente de la otra. La 

figura 6-11 nos presenta un ejemplo de tal conducta del sistema 

vanadio-plata. Debajo de 960ºC los dos elementos existen en fa­

se sólida. A 960°C la plata funde claramente coexistiendo en· 

forma líquida con el vanadio sólido, hasta el punto de fusión 

de éste, que es 1710ºC, y desde aquí el sistema contiene sólo 

dos líquidos puros en dos capas. 

Análoga conducta se observa también con los pares metálicos bi~ 

muto-cromo, cromo-hierro, aluminio-sodio, aluminio-plomo, gali~ 

ínercurio, potasio-magnesio, y otros. En la práctica, en todos 

los casos las sustancias fundidas se hacen parcialmente misci­

bles por encima del punto de fusión del constituyente de punto 

de fusión más elevado. 

9. DIAGRAMAS COMPUESTOS 

Como regla general, los diagramas binarios sólido-líquido no 

son de los tipos más sencillos descritos, sino que tienen ele­

mentos de varios tipos combinados en un solo diagrama. En la fi 

gura 6-12 se muestra una relación de fases más complicada del 

magnesio-cinc. Al aplicar los principios generales desarrolla­

dos para los tipos más simples, es factible interpretar los 

equilibrios más complicados que tienen lugar en este sistema 

como una combinación de la formación de solución sólida, forma­

ción de compuestos, ambos estables (MgZn 2 ) e inestables (MgZn y 

MgZn5 ), y eutécticos. El estudiante podrá comprobar por sí mis­

mo de la validez de las inscripciones de las diferentes áreas. 
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1 

VIS APLICACION A PROBLEMAS PETROLOGICOS Y METALOGENETICOS 

l. REGLA DE LAS FASES MINERALOGICAS 

La regla de las fases expuesta es importante en la petrología 

para el estudio de la cristalizaci6n de las masas fundidas de 

silicatos o magmas. Es así mismo importante para el estudio de 

las rocas sólidas, como las ígneas y las metam6rficas, porque 

determina el número de minerales que pueden ocurrir en equili­

brio en una roca dada. Debe hacerse notar que el número máximo 

de fases puede alcanzarse solamente en un sistema invariante, 

es decir, con la temperatura y la presión fijas invariablemen­

te, correspondiendo a un solo punto en un diagrama de equili­

brio. Durante el proceso de formación de'mineral, la temperat~ 

ra y la presi6n no son constantes. Por ejemplo: para un conju~ 

to como el de albita-clorita-epidota-esfena que aparece común­

mente entre las rocas metamórficas, debe ser estable en un am­

plio intervalo tanto de temperatura como de presión, correspo~ 

diendo a un área en un diagrama P-T. En consecuencia, tanto la 

temperatura como la presión. son variables, corresponden a dos 

grados de libertad. En estas condiciones, la ecuación 

F = C - P + 2 

puede escribirse: 

p =·C 

Esta ha llegado a conocerse como la regla de las fases mineralóg.! 

cas,la cual fue sugerida por primera vez por Goldschmidt en 

1912. Según esta regla, el número de minerales diferentes en 

una roca no debe exceder, sino ser igual, al número de compo­

nentes (n) . 

Cualquier elemento individual es un sistema de un componente; 
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es decir, n = l. El azufre, por ejemplo, es dirnórfico y puede. 

existir en dos fases sólidas distintas ortorrómbica y monoclí­

nica; cada una de éstas es estable en un intervalo particular 

de temperaturas y presiones. A cualquier presión fija, como la 

presión atmosférica, 1a temperatura fija de coexistencia de las 

dos fases en equilibrio es 95ºC. Cualquier compuesto que no se 

descomponga al fundirse se considera como un sistema de un com­

ponente (n = 1). Así, Si02 es un sistema de un componente para 

el cual se conocen cinco fases. Cada una de éstas es la forma 

estable en un amplio intervalo de temperaturas y presiones (fig. 

6-13). Sin embargo, dos fases pueden existir juntas en equili­

brio en condiciones fijas de temperatura y presión. El cuarzo y 

la tridimita, por ejemplo, están en equilibrio a 1 atmósfera y 

867ºC. Por consiguiente, sólo hay una forma de sio2 en una roca 

particular, sea 1gnea o metam6rfica. 

Sin= 2, la regla de las fases mineralógicas predice que el n~ 

mero máximo de minerales será dos en cualquier roca en partic~ 

lar. As1, por ejemplo, para el sistema de dos componentes 

NaA1Sio 4 - Sio2 en el que los minerales posibles son: nefelina 

NaA1Si04 , jadeita NaA1Si 2o 6 , albita NaA1Si 3o 8 , y cuarzo Si02 
(omitiendo las formas polimórfica~ de alta temperatura del Si02 ). 

En las rocas 1gneas, las asociaciones comunes son: 

Albita+ nefelina 

Albita+ cuarzo 

En las rocas metamórficas las asociaciones comunes son ;' 

Albita+ cuarzo 

\Jadeíta + cuarzo 

Jadeíta + albita 

Hablando en general, en cualquier roca que ha alcanzado el e­

quilibrio, rolo dos de los cuatro minerales posibles estarán presentes. 

Si n = 3, la regla de las fases mineralógicas predice que el nü-
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mero máximo de minerales será tres en cualquier roca en par­

ticular. En un sistema como el de MgO-Al 2o-sio2 , son posi­
bles unos catorce minerales. No obstante, en cualquier roca 
pueden presentarse juntas asociaciones de no m&s de tres ejem 
ples típicos son la forsterita (Mg 2SiO4) + enstatita (MgSiO3) 

+ espinela (MgA1 2o 4) en las peridotitas (rocas igneas ultra­

máficas), o la cordierita (Mg2Al
4
sio18 ) +espinela+ corind6n 

(Al 2o 3) en las hornfelsas pelfticas (sedimentos arcillosos me 
tamorfizados). 

La regla de las fases mineral6gicas es, en consecuencia, un 
principio muy importante en la formaci6n de minerales"y expr~ 

sa el número 1:4,nitado de minerales que hay en las rocas comu­
nes, especialmente en las· ígneas y en las rnetam~rf icas. Al­

gunos elementos químicos más comunes de la corteza terrestre 
son o, Si, Al, Fe, Ca, Na, K y Mg (es decir, un sistema de 

ocho componentes), por lo cual se puede esperar encontrar un 
máximo de ocho minerales en una roca 1gnea. El número real 

de minerales por lo general es menor porque algunos de estos 
componentes no son·completamente independientes, siendo ca­

paces de reemplazarse entre si, ion por ion, en muchos mine­

rales formadores de rocas. Ejemplos comunes son el K y el 
Na en los feldespatos alcalinos, el Ca y el Na en la plagio­

clasa, y el Mg y el·Fe en los.minerales máficos. 

2. LOS FELDESPATOS. 

Los feldespatos simples son: la ortoclasa (KA1Si 3o8), la 
albita (NaA1Sio8) y la anortita (CaA1 2si2o 6 ), abreviados Or, 
Ab y An, respectivamente. Entre todos los minerales formado­
res de rocas, los feldespatos deben su importancia al hecho 
de que constituyen más del cincuenta por ciento de todas las 
rocas !gneas, estando íntimamente relacionados en su forma y 
en sus propiedades f1sicas. Por tanto, su f1sico-quimica, su 
interacción, sus reacciones con otros minerales y su modo de 
ocurrencia son de la mayor importancia en el estudio de la 

petrologia. 

Los feld~spatos simples mencionados arriba se encuentran raras 
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veces en las rocas. La fórmula general pa~a los feldespatos 

puede escribirse entonces en la forma wz 4o8 , en la cual 

W = K, Na, Ca, Ba, Sr 

Z = ~.i , Al y Fe 3 + 

La estructura de los feldespatos es una red tridimensional con 

tinua de tetraedros de SiO4 y AlO4 , con los iones de carga po­

sitiva K, Na, Ca, Ba y Sr situados en los intersticios de la 

red negativamente cargada. La red de tetraedros de SiO 4. y 

de Alo 4 es elástica y puede ajustarse por sí misma al diverso 

tamaño de los cationes. Cuando los cationes son relativamente 

grandes (K, Bal, la simetría cristalina es monoclínica o seudo 

monoclínica; con los cationes más pequeños (Na, Ca), la estru~ 

tura se deforma ligeramente y la simetría se vuelve triclínica. 

La albita y la anortita forman una mezcla isomorfa completa, 

la serie de la plagioclasa. La ortoclasa y la albita son s6lo 

parcialmente miscibles; forman la serie de los feldespatos al­

calinos. La ortoclasa y la anortita son difícilmente miscibles 

a cualquier temperatura. 

Cualquier mezcla isomorfa entre Ab y An se llama plagioclasa, 

y todas las plagioclasas son triclínicas. 

El sistema albita-anortita muestra las relaciones simples de 

la disolución s6lida,. y es de importancia fundamental para una 

comprensión de la serie de la plagioclasa. Las relaciones·ae 

fusi6n de esta serie pueden representarse haciendo referencia 

a la figura 6-14. La curva superior es una curva de líquidus, 

arriba de la cual todo está fundido; la curva inferior es una 

curva de s6lidus, ahajo· de la cual todo está sólido. Entre es­

tas dos curvas, la materia fundida y los cristales coexisten . 

. La albita pura se funde a l,118ºC; la anortita pura, a 1.553°. 

que contiene 50% de cada una, comienza a fundir -
se a l,287°C en f, y la fusi6n es completa a 1,450ºC en a; o 

bien, una masa fundida que se está enfriando comienza a crista 

lizarse a- l,450ºC en a, y su cristalizaci6n es completa a 
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l,280ºC, en f. Las líneas horizontales unen fases fundidas y 

cristalizadas que pueden coexistir a la misma temperatura. En 

con~ecuencia, los cristales que están en equilibrio con el 

líquido e tienen la composici6n f; los cristales que están en 

equilibrio con el líquido c tienen la composición d, y así su 

cesi vamente para otras composiciones· y temperaturas. se obser 

vara que un líquido en enfriamiento produce cristales consid~ 

rablemente más cálcicos que el líquido cuando ~ste alcánza la 

temperatura de la curva de líquidus. Si se baja más la tempe­

ratura y se mantiene el equilibrio, el líquido reacciona con­

tinuamente con los cristales haciéndolos más y más sódicos. 

Por tanto, la composici6n del líquido se mueve hacia la iz-
·' 

quierda a lo largo de la curva a-e a medida que progresa la 

cristalizaci6n al· descender la temperatura. Cuando la reacci6n 

entre los cristales y el líquido es finalmente completa, los 

-cristales tienen la misma composici6n que el líquido original. 

Si los cristales formados inicialmente reaccionan en forma in 

completa o no reaccionan en absoluto con el líqudio al desee~ 

der la temperatura, el líquido residual se enriquece en fel­

despato s6dico. ?i se separan completamente los cristales a 

medida que se desarrollan, el producto final de la cristaliza 

ción es albita. La estructura zonal de las plagioclasas sed~ 

be a falta de alcance de equilibrio. El enfriamiento rápido 

impide que los cristales formados originalmente reaccionen 

con el líquido residual, y los cristales formados posterior­

mente, que son más sódicos, se precipitarán alrededor.de los 

primitivos. El resultado es el feldespato con zonas con un n~ 

c1eo cálcico rodeado por bordes sódicos. También puede exis­

tir la combinaci6n inversa, o sea, un núcleo sódico rodeado 

por bordes cálqicos. 

El feldespato potásico KAlsi 3o8 ocurre en la Naturaleza en 

cuatro formas que tienen simetría y propiedades físicas dife­

rentes. La microlina (triclínica) es característica de las 

pegmatitas y de otras rocas-ígneas de grano grueso y de baja 

temperatura, mientras que el sanidino (monoclínico). es carac-
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terístico de las lavas silíceas, por lo cual es razonable con-• 
siderar la primera como una forma de baja temperatura, y al s~ 

gundo como una forma de alta temperatura del feldespato potás~ 

co. La ortoclasa (monoclínica) se encuentra en una amplia va­

riedad de rocas ígneas y metam6rficas que han cristalizado de.§_ 

de temperaturas intermedias a bajas. La adularia es la forma 

de baja temperatura y su ocurrencia está restringida a las ve­

tas hidrotermales. 

Los fen6menos de fusión del feldespato potásico se representan 

en la figura 6.15. El diagrama müestra un sistema de dos comp~ 

nenetes con un compuesto intermedio, el feldespato potásico 

KA1Si 3o 8 , que tiene un comportamiento poco común en la fusi6n. 

Una masa fundida de composición 1, con concentración· de Sio2 
inferior a la de saturación, se enfría a T1 en a, en cuyo pun­

to la leucita comienza a separarse. Al avañzar el enfriamien­

to, la leucita continúa separándose y la masa fundida cambia 

a lo largo de la curva de líquidus hacia R. En el punto de re­

acción R cesa ;a cristalización de leucita y la masa comienza 

a reaccionar con los cristales de leucita convirtiéndolos en 

parte en fel~espato de potasio. La masa fundida Res la única 

fase líquida capaz de existir en equilibrio con ambos, leucita 

y feldespato de potasio. A 1,lSOºC tiene lugar el fenómeno de 

fusión incongruente, donde los cristales de feldespato se des­

componen en cristales de leucita y una masa fundida de compos~ 

ción R. A medida que la temperatura se eleva por encima de R, 

se disuelven los cristales de leucita en el líquido hasta que 

desaparecen todos, dando un líquido de la composición del fel­

despato de potasio. El punto Res el punto de fusión incongruen 

te, temperatura a la cual cambia una fase sólida a otra fase só 

lida y un líquido, difiriendo ambos en composición de ia sólida 

original. 

Una masa de compósición 2 se enfría hasta b a-T 3 , produciendo d~ 

rectamente cristales de feldespato potásico. Al descender la te~ 

peratura y producirse la cristalización continua del feldespato, 

el líquido cambia su composición a lo largo de la curva de 11 -
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quidu~ hacia E. En E tiene lugar la cristalizaci6n eutéctica 

del feldespato y de la tridimita. 

Una masa fundida de composición 3 se enfría hasta ca T2 , en 

cuyo punto continúa formándose la tridimita y la masa fundida 

sigue la curva desde c hacia E, en donde el líquido cristaliza 

finalmente como una mezlca eut€ctica de tridimita y feldespato 

de potasio. 

Este sistema representa los tres productos cristalizados fina­

les. Primero, si se enfría rápidamente una masa fundida de coro 

posición 1 y no se mantiene el equilibrio, el líquido no reac­

cionará completamente con los cristales de leucita en el punto 

de reacción R; pero el liquidó alcanzará el punto eutéctico E, 

donde cristalizan simultáneamente el feldespato y la sílice. 

Segundo, si se hunden los cristales de feldespato en el líqui­

do o se separan de·alguna otra manera de modo que no pueden 

reaccionar con el líquido en el punto de reacción R, el proce­

so de cristalización avanzará de R a E, recorriendo todo el ca 

mino o parte de él, con la aparición directa del feldespato de 

potasio. Finalmente, la leucita y el feldespato pueden hacer 

su aparición entre las masas fundidas 1 y 2. 

El sistema ortoclasa-albita ha sido estudiado por Bowen y 

Tuttle Fig. 6-16. Durante la investigación de laboratorio se 

han hecho considerables adelantos por la adición del agua a 

presión, lo cual favorece la cristalización y hace bajar su te~ 

peratura;sin afectar las rela9iones generales de eguilibrio. 

Una presión de vapor de agua de 2,000 Kg por centímetro cuadra 

do baja la temperatura de cristalización como 300· ºC, confir­

mando con ello la opinión sostenida durante largo tiempo por 

algunos petrólogos relativa a la importancia del'contenido de 

agua en la reducción de la temperatura de cristalización rnagrn! 

tica. La forma y la posición de la curva X-Y en la figura 6-16 

no son alteradas en forma significativa por la presencia o la 

ausencia de agua, puesto que el equilibrio está establecido en 

tre sólidos, en los cuales el agua no participa en ninguna de 
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-las fases. 

El sistema ortoclasa-albita no es absolutamente binario a cau 

sa de la fusi6n incongruente de la drtoclasa para dar leucita; 

sin embargo, el campo de la leucita desaparece a 2,000 Kg por 

centímetro cuadrado de presión. La curva X-Y divide al campo 

de los dos feldespatos separándolo del campo de un feldespato, 

y tiene una temperatura máxima de 660 ºC a una compos-ición de 

Ab 55or45 . En consecuencia, la cristalización arriba de 660ºC 

en el sistema da un solo feldespato a cualquier composición. 

Cualquier· punto de la curva X-Y representa la temperatura mí­

nima de existencia estable para el feldespato homogéneo de 

esa composición; si se mantiene el equilibrio abajo de esa 

temperatura, el feldespato comenzará a segregarse de 1a·mez-. 

cla. 

Los cristales mezclados entre la ortoclasa y la albita repre­

sentan una serie mineral importante en la naturaleza. Los 

miemb~os de la serie ricos en potasio son monoclínicos y se 

les llama ortoclasas sódicas; ciertamente, la mayoría de la 

ortoclasa que se encuentra en las rocas ígneas es en realidad 

ortoclasa sódica con un contenido considerablemente mayor de 

potasio que de sodio. Los miembros de la serie ricos en sodio 

son triclínicos y reciben el nombre de anortoclasas. A alta 

temperatura ia s.erie es continua; pero al ocurrir un enfria­

miento lento se verifica la exsoluci6n; es decir: los cris­

tales homogéneos de mezcla se separan en dos fases sólidas 

que forman un intercrecimiento conocido como perthita (de 

Perth, Ontari9, Canadá} o antiperthita. En las perthitas la 

plagioclasa ocurre del mineral que sirve de matriz, ortoclasa 

o microclina; en la antiperthita está invertida esta relación. 

La perthita se vuelve homogénea una vez más cuando escalenta­

da por largo tiempo a l,000ºC. No todas las perthitas se han 

formado por disoJ.ución; algunas son productos de reemplazamie~ 

to metasomático parcial de un feldespato de potasio inicialmen 

te homogéneo por disoluciones portadoras de sodio. 
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Los feldespatos alcalinos se encuentran ampliamente distribui­

dos en lcis rocas silíceas, mientras que la plagioclasa se pre­

senta en una gama de composici6n que recorre la clasificaci6n 

de las rocas ígneas desde el granito, donde predomina la Ab, 

hasta las rocas ultramaficas, en las que predomina la An. Por 

tanto, es necesario el conocimiento de la identificaci6n de 

los feldespatos para la determinaci6n de las rocas ígneas. 

3. APLICACION A PROBLEMAS METALOGENETICOS 

aL Sistema de un componente. 

El sistema azufre. Bste elemento existe en dos modificaciones 

s6lidas, la r5rnbica estable a la temperatura ambiente, y la 

monoclínica variedad estable a temperaturas más elevadas. Es­

tas dos fases s6lidas junto con la líquida y vapor dan la pos! 
bilidad de existencia de cuatro fases únicas, que a su vez con 

ducen a los equilibrios siguientes: 

Equilibrio bifásico Equilibrio trifásico 

l. s (r) • - S(vapor) l. s ( :r.) - s (rn) - S(líquido) 

2 . S (m) - S(vapor) 2 . s (r) - S(líquido)-S(vapor) 

3. S(r) - s (líquido) 3. s Cm) - S(líquido)-S(vapor) 
4 . s Cml - S (líquido) 4. S Crl - S (m) - S(vapor) 

5. S(líquidol - S(vapor) 

6 . S (r) - s Cml 

Equilibrio tetrafásico 

l. S (r). - s (.m)_ - s ( líquido l - S (vapor) 

Al aplicar. la regla de las fases a estos equilibrios, podemos 

anticipar la existencia de cuatro áreas divariantes monofási­

cas, seis líneas monovariantes bifásica~, y cuatro puntos de 

equilibrio invariantes·trifásicos. Como el número máximo de fa 

ses que se encuentran presentes en equilibrio está dado cuando 
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F = o, se deduce que es P ~ 3 para un sistema de un solo com­

ponente. Por lo tanto,no puede existir equilibrio tetrafásico 

en ~ste ni en ningún otro sistema de un componente. 

La figura 6.17 muestra el diagrama de fases esquemático del 

sistema. Las cuatro áreas monofásicas se hallan dispuestas co­

mo se indica. Las líneas OP y PK son las curvas de sublimación 

del azufre rómbico y monoclínico, mientras KU es la curva de 

presión de vapor del azufre líquido. En el punto P hay transi­

ción de azufre :-rómbico a azufre monoclínico, y por lo tanto es 

un punto invariante que corresponde al equilibrio S(r) - S(m)­

S(vapor). El azufre monoclínico funde en K,·y así este punto 

corresponde al equilibrio trifásico S(m) - S(líquido) - S(va­

por). La línea PS enseña la variación del punto de transición 

con la presión, mientras la KS muestra, de igual manera, la 

variación del punto de fusión del azufre monoclínico con la 

misma variable. Estas dos líneas intersectan en s dando el 

equilibrio S(r) - S(m) - S(líquido). Finalmente, la línea SW 

nos da el punto de fusión del azufre rómbico. Estos son todos 

los equilibrios estables que tienen lugar. El área del azufre 

monoclínico está encerrado por las líneas PS, PK y KS, y por 

esa razón no puede existir azufre monoclínico en condición es­

table fuera de la misma, ni además, lo está el vapor a presio­

nes mayores que las dadas por las curvas OP, PK y KU debajo de 

la temperatura del punto crítico u. Por encima de esta tempera 

tura no hay líquido posible. De aquí que el área líquida está­

determinada por la vertical de puntos que pasa por U y desde 

aquí existe vapor a presiones elevadas. 

Los equilibrios restantes en este sistema son todos metasta­

bles. Por un calentamiento rápido es posible sobrecalentar el 

azufre rómbico a lo largo de OP, la línea PR, que es la de e­

quilibrio de sobrecalentamiento de S(r) con S(vapor). Análoga­

mente, es posible sobreenfriar el azufre líquido en todo inte~ 

valo UK basta R. En este punto la línea de metastabilidad S(r) 

- S(vaporj intersecta otra mestastable también,la S(líquida)­

S(vapor) originando el punto invariante metastable S(r) -
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S(líquido) - S{vapor). L~ línea RS muestra la variación de es 

te punto metastable con la presión y es, por esa razón, la lí 

nea de los puntos de fusión del azufre rómbico como una fun­

ci6n de la presión. Esta línea es una extensión de la esta­

ble WS en el intervalo de metastabilidad. Debe quedar bien 

claro que, cuando tienen lugar v~rios equilibrios metastables, 

no aparecé el azufre monoclínico; en su luga~ el azufre róm­

bico se.transforma ~irectamente en el líquido según RS, o en 

vapor según PR sin pasar. por la etapa monoclínica. 

b) Sistemas de dos componentes. 

Sistema Zn-Mg. El diagrama de fases para este sistema se mues 

tra en la figura 6.18 en la que se traza la temperatura en 

función de la fracción molar de magnesio para una presión 

constante. Las curvas de enfriamiento para este sistema indi­

can la presencia de dos puntos eutécticqs. Uno de ellos, A, 

consiste en una fracción molar de O.l de Mg y se pro~uce a 

380°C. El segundo, B, consiste en una fracción molar de 0.74 

de Mg y se presenta a 347°C. Cuando se estudian soluciones 

que contienen más de 0.1 mol por ciento, se descubre que la 

temperatura a la que se separa una fase sólida se incrementa 

a lo largo de la curva Fe , hasta alcanzar un m_áximo a 59 O° C y 

una fracción molar de 0.33 de Mg. Las· soluciones con fraccio-
• nes molares mayores de 0.33 de Mg, dan como resultado una se-

paración de fase a temperaturas inferiores a 590ºC, hasta al­

canzar una fracción molar de 0.74 de Mg, el segundo punto eu­

t~ctico. La fase sólida que se separa de la mezcla en fusión 

que tiene una fracción molar de Mg de entre 0.1 y 0.74, no es 

ni Zn puro, ni de Mg puro, sino que resulta una fase sólida 

intermedia, con la composición de 0.33 de fracción molar de. 

Mg y 0.67 de fracción molar de Zn. De acuerdo con este hecho, 
• 

un c!lculo sim,ple demostrará que esta fase intermedia puede 

representarse mediante· la fórmula. MgZn 2 . Además, se ha encon­

trado que este compuesto tiene un punto de fusión relativame~ 

te definido, que corresponde a 590°C. Las fases que se preci­

pitan del primer punto eut~ctico, A, son Zn sólido puro y 
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M:JZn
2 

sólido, y en el segundo punto eutéctico, B, Mg s6lido p~ 

ro y MgZn 2 . Un examen de la figura 6.18 revelará que podemos 

considerar .este diagrama ceno forma.do :¡;x>r dos diagramas eutécticos sinples. 

Veamos ahora los cambios de fase que se producen cuando una so­

luci6n que contiene una fracción molar de 0.2 de Mg y 0.8 de 

Zn ,a 550 ºC, indicada por el punto x de la figura 6 .18 se enfría 

lentamente a 300°C. El líquido persistirá hasta que la tempera­

tura descienda hasta alrededor de 510e, en donde se alcanza la 

curva AC en el punto y. En este punto, el compuesto sólido co-. 

mienza a precipitarse de la solución y existen dos fases en e­

quilibrio. Al reducirse la temperatura, se cristaliza una mayor 

cantidad de compuesto de la soluci6n y la concentraci6~ de ésta 

estará dada por la curva AC avanzando hacia A. Cuando se llega a 

la temperatura eut~ctica, la concentración del líquido es igual 

a A y comienza~ precipitarse Zn puro de esta solución, al mis­

mo tiempo que lo hace MgZn2 . Puesto que a esta temperatura exis 

ten tres fases en equilibrio, A corresponde a un punto no varia 

ble, f = c - p + l= 2 - 3 + 1 = O, y la temperatura se mantendrá 

constante hasta que todo el líquido se solidifique. A partir de 

la temperatura eutéctica hacia abajo, hasta llegar a 300ºC, no 

se registran más cambios de fase y la mezcla s6lida se limita a 

enfriarse. Observe que puesto que el líquido original contenía' más 

Zn que Mg, el sólido final no contendrá Mg s6lido, ya que todo 

este elemento se utilizará en la forma de compuesto. Además, de 

acuerdo con la estequiometr1a de la formación de MgZn 2 que indi­

ca que 2 moles de Zn reaccionan con 1 mol de Mg para dar 1 mol 

de MgZn 2 , es evidente que se forma 0.2 mol del compuesto y 0.4 

mol de Zn permanece en la mezcla sólida final. Una serie simi­

lar de cambios de fase se producirá cuando se enfríe una solu­

ci6n que qu.eda encima de la curva BC, excepto que la mezcla só­

lida final se compo~e de Mg y MgZn 2 , puesto que el líquido ori­

ginal era más rico en Mg. 
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c) Sistema Ni-Cu 

En la figura 6.19 se muestra el diagrama de fases del sistema 

Ni-Cu. Se sabe que cuando un líquido que contiene 30% por pe­

so de Cu en el punto a, se enfría lentamente, la solidifica­

ción se inicia a 1375°C, o sea el punto b de la figur~. La 

fase sólida que se separa es una solución sólida homog~nea, cu 

ya compo~ición :se da en la intersección de la línea de unión 

cb con el solidus, c en la figura. Puesto que esta solución só 

lida es más rica en Ni, el líquido restante será más rico en 

cobre, que tiene un punto de fusión más bajo y, por tanto, el 

punto de congelación del líquido descenderá. El resultado es 

que el punto b bajará a la curva líquidus, hasta que la última 

gota de líquido tenga la composición d. La solidificación to­

tal se produce a 1310ºC y la solución sólida tiene la comp~s~ 

ción e, que es la misma que la del líquido original, en a. 

Por lo que acabamos de ver, es evidente que la curva lÍquidus 

indica J,.a temperatura a la que las soluciones de varias concen 

traciones comienzan a solidificarse y, por tanto, representa 

los puntos de congelación de esas soluciones. Del mismo modo, 

la curva sólidus indica las concentraciones de la solución só­

lida que se separa en el punto de congelación, es decir, la so 

lución sólida que está en equilibrio con el líquido, dada por 

una línea de interconexión. Alternativamente, si principiamos 

con una solución sólida de composición e, por ejemplo, y aume~ 

tamos la temperatura de 1310ºC, esta solución sólida comenza­

ría apenas a fundirse. Por tanto, los puntos de la curva sóli­

dus representan una s~cción de dos fases, en la que el liquido 

y la solución sólida están en equilibrio. Las concentraciones de 

las dos fases que están en equilibrio a una temperatura, es-

tán dadas por la intersección de la línea de interconexión con 

el lÍquidus y el s6lidus. 

La cantidad relativa de las dos fases en equilibrio a una tem­

peratura dada se puede observar utilizando la ecuación: 

ecuación: 
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FIGURA 6.19. Diagrama de fases para el sistema 
Cobre - Niquel, a presi6n constante. 
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cantidad de fases líquidas= .:..Y 
cantidad de fases s6lidas zx (6-5) 

Así,, a 1180°C las fases en equilibrio son la soluci6n sólida 
que contiene 60% de peso de Cu, y la líquida, que contiene 80% 
de Cu de p~so, puntos x y y, respectivamente, en la figura 5.19 
Las cantidades relativas de estas fases, que corresponden a la 
composición bruta z se obtienen mediante la ecuaci6n ( ~6) . 

cantidad de soluci6n s6lida que contiene 60% de peso de -CU_~ 
cantidad de fusiisn ~ cx.mtiene 60% de peso de Cu - xz (6-6) 

Un estudio del sistema AgCu demuestra que la plata puede diso! 

ver al cobre a 775°C, s6lo hasta el 6% por peso de Cu. Tambitn 
se fia encontrado que la solubilidad de la plata en el cobre, a 
esa\ temperatura, se limita a alrededor de 2% por peso de plata .. 

EntEe estos extremos, es decir, el 6% por peso de plata y el ... 
98% por peso de·Cu, las fases que existen a esa temperatura se 
componen de varias mezclas de las soluciones s6lidas, que tie­

nen las concentraciones antes mencionadas. En la figura 6.20 se 
presenta el diagrama completo de fases, a presi6n constante,· 
para el sistema Ag-Cu. Las regiones éomprendidas entre los 
ejes y las curvas de temperatura ABC y DFG, contienen unicamen­
te fases s6lidas que se componen de soluciones s6lidas no ·sa­
turadas de Cl{s) en Ag(s) y Ag·ts) en C\,J{1s),r.espectivamente. Las regi2_ 

nes ABE y DEF, contienen cada una de ellas una fase líquida y 

otra sólida, que se componen, respectivamente, de soluciones 
sólidas saturadas de Cu(s) en Ag(s) y Ag(s) en Cu(s). Por deba 
jo de la temperatura indicada por la línea BEF, existen dos s2 
luciones sólidas saturadas, siendo una de ellas de Cu(s) en 
Ag(s), y la otra de Ag{s) en Cu(s). 

Puesto que la línea BEF representa la temperatura m~!..baja a 
la que puede existir la fase líquida, se le llama temperatura 
eutéctica, en la cual se encuentran en equiLibrio tres fa­
ses,·un líquido de concentraci6n E y dos soluciones sólidas s~ 
turadas, una de las cuales es rica en plata, que tiene la con­

centración de By la otra rica en cobre, con la concentraci6n 
de F. Puesto que en E están presentes tres fases, la regla de 
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FIGURA 6 .20. Diagrama de fases para el sistema Ag-01 
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las fases nos indica que los grados de libertad para este sis 

tema binario, a presión constante es f = c - p + 1 = 2 - 3 + 

1 = o. 

Veamos los cambios de fase que se registran cuando un líquido 

de concentración a, figura ( 6·.20) se enfría lentamente. Cuan­

do se llega a la curva lÍquidus AE, se obtiene el punto de 

congelación del líquido de concentración by la fase sólida 

se extiende. Esta fase sólida es una solución sólida saturada 

de Cu(s) en Ag(s), con una composición c dada por la intersec 

ción de la línea de interconexión be con la curva s6lidus ABC. 

Cuando el enfriamiento continúa, la. composición de la fase lí 

quida desciende por la línea AE. desde el punto b a E y la CO!!!, 

posición de la solució~ sólida baja por la línea ABC, desde 

el punto ca B. Cuando se llega a la temperatura eut~ctica, 

se separan del líquido dos soluciones, de concentraciones By 

E, mientras que el líquido tiene ahora la concentración E. 

Puesto que este sistema de tres fases es invariable, la temp~ 

ratura se mantendrá constante hasta que todo el líquido se ha 

ya solidificado. Un enfriamiento posterior da como resultado 

la composición de dos soluciones sólidas saturadas, que va-. 
rían a lo largo de las líneas BC y FG. Cuando se alcanza la 

temperatura indicada por el punto d, las dos soluciones s6li­

das saturadas de cancentraciones e y f estarán en equilibrio. 
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VIL. FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO 

VILl INTRODUCCION 

La palabra isótopo proviene del griego (iso, igual; topos, lu­

gar) y se designa para aquellos átomos de un mismo elemento 

que contienen en su núcleo el mismo número de protones pero 

distinto número de neutrones, variando con ello su masa atómi­

ca. Los isótopos tienen entonces el mismo número atómico y ocu 

pan una misma posición dentro de la tabla periódica por lo 

cual sus propiedades químicas son muy parecidas. 

Por convención, la nor.ación de los isótopos se realizará de 

la siguiente manera:
1

~ O, donde el superíndice 16 representa 

el número de masa (protones+ neutrones) y el subíndice 8 re­

presenta el número atómico. Obs~rvese que estos números se es­

criben antes del elemento. 

Los isótopos se pueden dividir en estables e inestables (ra­

diactivos o pesados) según sea su comportamiento en el tiempo. 

El t~rmino "estable'' es un término relativo ya que depende de 

los límites de detección de los tiempos de decaimiento radiac­

tivo cuyas t~cnicas están en continuo avance, pero ya existe 

un consenso en cuanto a cuáles son las características que dis 

tinguen a estos grupos. Así, las variaciones isotópicas de los 

elementos estables (ligeros) son el resultado del fracciona­

miento isotópico asociado con procesos físicos y químicos, 

mientras que las variaciones en los isótopos inestables son 

el resultado de una desintegración radiactiva con emisión de 

algún tipo durante el proceso. 

Las t~cnicas modernas de espectrometría de masas han hecho po­

sible la medida de las variaciones de abundancia isotópica de 

los elementos en órdenes de una parte por 10 4 , conociéndose 

hasta el momento más de 300 isótopos estables y más de 1200 
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inestables. De los elementos naturales sólo 21 son elementos 

puros, es decir, formados por un solo isótopo. Todos los demás 

son mezclas de al menos dos isótopos en variadas proporciones, 

por ejemplo: el boro está formado por 18.98% de 10 B y 81.02% de 
11 B. Otros elementos tienen mayor número de isótopos como es 

el caso del selenio, donde su abundancia en la naturaleza es: 

74 Se: 0.87% 

76Se: 9.02% 

77Se: 7.58% 

78Se: 23.52% 

80 se: 49.82% 

82Se: 9.18% 

Otros isótopos clasificados como estables son: hidrógeno, oxí­

geno, carbono, nitrógeno, sílicio, cloro, bromo, litio, magne­

sio y calcio. Para un estudio más completo de los isótopos de 

estos elementos consúltese a,Hoefs (1973). 

Las basei de la geoquímica de isótopos estables fueron puestas 

por Urey en 1947 en sus trabajos sobre las propiedades termodi 

námicas de las sustancias isótopicas,y por Nier quien desarro­

lló el espectrómetro de masa en 1940. Antes de explicar en de­

talle las particularidades del fraccionamiento isótopico es 

útil presentar algunas de las tendencias generales que se han 

observado al ·respecto (véase Allegre y Yiichard, 1973 y Hoefs, 

19 7 3) : 

1) Para todos los elementos de número atómico menor a 20 se 

han medido variaciones isotópicas por medio de detectores mo­

dernos. 

2) Para los elementos con número atómico mayor a 20 se presen­

tan dos casos: i) la mayoría de los elementos tienen ~na comp~ 

sición isotópica constante (fluctuaciones menores a 1 por 104 ) 
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y ii) ciertos elementos como Ar, Sr y Pb muestran considera­

bles variaciones en la composición isotópica (.algunas veces 

por factores de 100 a 1000). 

3) Los fraccionamientos isot6picos detectables ocurren solo 

cuando existe una diferencia de masa· relativamente grande. 

4) Todos aquellos componentes que son estables en un amplio 

rango de temperatura en sus formas sólida, líquida o gaseosa 

tienen variaciones en la composición isotópica; ejemplos son 

el hidrógeno, carbono, oxígeno, nitrógeno y azufre. 

5) Con er· incremento de la temperatura los factores de fraccio 

namiento disminuyen, lo cual significa que un ambiente de alta 

temperatura (ej, roca magmática) tiene menores fraccionamien­

tos que uno de baja temperatura (roca sedimentaria). 

6) Durante las reacciones biológicas como por ejemplo, la fo­

tosíntesis, reacciones bacterianas y otros procesos microbiol~ 

gicos, los isótopos ligeros son enriquecidos preferentemente 

en los productos de la reacción en relación a las sustancias 

reaccionantes. 

En este capítulo se tratarán las características y procesos 

del fraccionamiento isotópico causados por procesos químicos, 

biológicos y físicos, mediante el análisis de uno de los isóto 

pos más estudiado: el azufre. Se verán tambi~n alguna~. genera­

lidades de isótopos de hidrógeno y oxígeno. El carbono se tra­

tará en un capítulo aparte (cap. X) puesto que su estudio re­

quiere del conocimiento previo de conceptos de geoquímica org! 

nica (cap. IX). • 

Nota: por razones de presentación del escrito, en algunas oca­

siones se escribirán los·componentes de materiales sulfurosos 

en su forma tradicional (ej. H2s, PbS, etc.) y otras en forma 

invertida SH 2 correspondientes a la misma sustancia. 
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Esto en razón de que en varias partes del escrito deberá ante­

ponerse el número del isótopo correspondiente o el valor 

de (o) para un isótopo determinado. Por ejemplo, la expresión 

o 34 sH 2 representa el valor.o del isótopo 34 del azufre en el 

compuesto ácido sulfídrico H
2
s ó SH

2
. 

VIL2 GENERALIDADES SOBRE LOS ISOTOPOS DE AZUFRE 

l. HISTORIA 

La geoquímica de los isótopos de azufre se inicia con el descu­

brimiento de 3 isótopos estables por Asten en 1933:_"s, ¾s y 

>~Sen proporciones relativas de abundancia de 96/1/3. 

Seis afies más tarde, A. Nier, et. al. (1939) detectaron un 

cuarto isótopo estable de azufre: 3 Gs. 

J. Mac Namara y H. Thode (1950) definieron las abundancias re­

lativas para el azufre de los meteoritos (trolita o sulfuro de 

hierro)· según las proporciones siguientes: 

32S = 95.081% 

33S = 0.750% 

34
8 = 4.215% 

36S = 0.017% 

Fue necesario esperar los trabajos de Sakai (1957) para cono-. 

cer la variación de los diferentes coeficientes de fracciona­

miento, en función d~ la temperatura. 

Este período marca una acumulación de resultados sobre la com­

posición isotópica del azufre de los materiales extra-terres­

tres (Feely y Kulp, 1957¡ Ault y Kulp, 1958: Vinogradov, 1958) 

y terrestres, ligados a los grandes lopolitos básicos y ultr~ 

básicos (Mac Namara, Szeabo y Thode, 1952: Jensen, 1959: Mon~ 

ter y Shima, 1962: Smj.theringale y Jensen, 1963). Sobre la 
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composición isotópica de los océanos (Thode y Monster, 1964; 

Holster y Kaplan, 1966; Rosler-Pilot-Harzwer y Kruger, 1968; 

Picot y Harzer, 1970; Eremenko y ~ankina, 1971). Sobre la im­

portancia del fraccionamiento isot6pico al momento de la re­

ducci6n de los sulfatos por las bacterias o de la oxidaci6n 

bacteriana del sulfuros en sulfatos (Harrison y Thode, 1957; 

Nakai y Jensen, 1960, 1964; ~ekhtieva y Kondrateu, 1964). 

Rápidamente aparece que la composic~6n isotópica del azufre 

de los meteoritos es remarcablemente constante. Es así que 

las primeras grAndes compilaciones ce los resultados disponi­

bles, W Ault, et al. (1959~ muestran que la relación isot6p! 

ca 32 s/ 34 5 del azufre de los meteoritos es generalmente com­

prendida entre 22 .18 %. y 22. 2.4 ✓,. Debido a que la relación isotóp! 

ca 32s/ 34 s del azufre meteorítico es rem~rcablemente constan 

te y que _:su valor medio es pr6ximo a la medida de la composi­

ci6n isot6pica del azufre en la corteza. terrestre ( 32 S= 95.1%~ 
3 3s = 0.74, 34 s = 4.2%0 1

36 s = 0.02%.), J. Mac Namara y H. Thode 

sugirieron la idea de una identidad en el origen de estos me­

tales. Simultáneamente, los estudios sobre ios materiales te­

r~estres de la lit6sfera (serie de referencia) revelaron que 

la .composición istó:3..ca del azufre de las rocas básicas y ul­

trabásicas es generalmente cercana a la de los meteoritos. 

Por el contrario, la composici6n isot6pic·a de sulfuros y sul­

fatos de la corteza siálica aparece variada en límites relati 

vamente grandes de ~0.80~ para los sulfatos asociados a los 

domos salíferos .del sur, u.s.A. (Feely y Kulp, 1957), a 

23.20~ (promedio) para el azufre de sulfuros asociados a are! 

llas rocas en materia orgánica (Vinofraduo, et al. 1956). La 

razón de una dispersi6n tan grande en esta época era descono­

cida. Desde 1950 Szab_o, et al. mostraron que la cornposici6n 

isot6pica de los sulfatos marinos es rernarcablemente constan­

te para tres gr.andes océanos (Artico, Atlántico y Pacífico) 

ya que 32 5/34 5 = 21. 75. H. Ault. (1959) y J. Kulp (1960, 1969), 

confirmaron la constancia de la composici6n isotópica del azu­

océanico proponiendo un valor medio de 21.76 .:!:_ 0.2%. En esta 

época, ,J. Peely y J. Klilp (1957) mostraron que la cornposi:-
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ción isotópica de los sulfuros evaporíticos dE~l Jurásico erap 

muy diferentes a los actuales. 

El conjunto de resultados analíticos acumulados por estos aut~ 

res y los sucesore? permitieron mostrar la evolución de la 

composición isotópica del azufre de los sulfatos marinos desde 

el.período actual hasta el Precámbrico. Esta evolución se mues 
., 

traen la figura 7.1.Los valores propuestos están de acuerdo al 

nivel de la grandes variaciones de la composición isotópica de 

los períodos Silúrico-Devónico y Permo Triásico. Por el contra 

rio, las diferencias, a veces importantes, éntre las diferen-· 

tes escalas sefialan la dificultad de establecer una escala en 

donde el interés es fundamental en geoquímica isotópica del 

azufre. 

A mediados de.los años 60s, se constata que el azufre mantáli­

co, uno de los principales reservorios terrestres, tiene una 

composición isotópica remarcablemente constante·22.22% . La 

composición isotópica del azufre en otros reservorios, litósfe 

ra y oc~anos es vari~blE:,y depende del período geológico consi 

derado. 

En 1968, Sakai determina por un m~todo semiempírico las rela­

ciones de funci6n de partición de un cierto número de compues­

tos: HS-, Fes
2

,zns y PbS, de importancia fundamental, en donde 

liga claramente los mecanismos químicos e isotópicos en fun­

ción del Eh y pH. 

En 1970 A. Ahomoto apoyándose,en parte en los resultados expe­

rimentales de Sakai (concernientes .al equilibrio sulfatos-s.il­

furos), y por otro lado sobre los resultados termodinámicos de 

Holland, Barnes y Hegelson, pone claramente en evidencia la im 

portancia de la fugacidad del oxígeno sobre la composición is~ 

tópica del azufre entre 150 y 350ºC manifestando sus res~lta­

dos sobre un diagrama F02-pH. 

Es así que la lista de los parámetros indispensables en geoquf 
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mica se alarga: temperaturas, pH, fugacidad dEü oxígeno, azufre 

y fuerza iónica de la solución. 

Las aplicaciones de los isótopos de azufre en la metalogénesis 

de yacimientos sulfurosos se funda sobre la extensi6n y lapo­

sici6n del conjunto de valores tomados por la relación 32 s/34 s 
del azufre de los sulfuros de un c.ep6sito. (Fig. 7.2). 

Las variaciones de esta relaci6n son debi<las a causas físicas 

y químicas. En este caso, el fraccionamiento ligado a la dife­

rencia de velocidad en los mecanismos alimentarios isotópicos 

implica una reacci6n química global (reversible, equilibrada) 

entre los compuestos del azufre. Así, ciertas reacciones favo­

recen a un isótopo en relación a otro, incrementándose, por 

tanto, su cantidad relativa en uno de los compuestos que resu! 

tan de la reacción. Los enlaces formados por los is6topos lig~ 

ros ( 32 s) se rompen más fácilmente que los de los isótopos pe­

sados ( 34 s); por tanto, durante una reacción química, las ~ol! 

culas de los is6topos ligeros reaccionan más rápidamente que 

las de los pesados. Esta tendencia que tienen los isótopos de 

segregarse (partición de isótopos entre dos sustancias con di­

ferentes proporciones isot6picas entre ligeros y pesados) es 

llamado fraccionamiento isot6pico cuyas particularidades se ve 

rán más adelante (inciso VIi3). 

2. ELECCION DE F.STANDARRS 

En el estudio de isótopos estables, el interés principal es la 

medici6n de los pequeños cambios en las proporciones de los 

isótopos, las cuales se han referido a algunos "estándares" de 

aceptación internacional. La unidad de relación isotópica está 

dada por el valor delta (o) expresado en partes por mil (%o). 

El o está definido por: 

= [proporción isot6pica de la mu1~stra 11 X 1000 0 proporci6n isot6pica de un estándar~ 
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FIGURA 7.2. Presentación esquemática de valores 
isot6p;i.oos del azufre de algunos p5rfidos y bre­
chas de cobre. (Tornado de Mart!nez-Serrano, 1984). 
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El probléma de la selección <le un estándar al cual referir to­

das las determinaciones es complicado. Un estándar debe cumplir 

plenamente los siguientes requerimientos: 

1) Ser usado en to~o el mundo como punto cero. 

2) Tener una composición homog~nea. 

3) Rstar disponible en cantidades relativamente grandes. 

4) Ser fácil <le manejar eo la prepración de medidas químicas e 

isotópicas. 

5) ~ener un valor medio dentro del intervalo ~e variación en 

la naturaleza. 

Existe una variedad de materiales que se utilizan como estánd~ 

res, algunos de los cuales se enlistan en la tabla 7.1. Para 

el caso del azufre, el patrón de referencia internacional es 

la troilita del ~afi6n del Diablo, Arizona, la cual tiene una 

proporción de 32 s/3 4 s igual a 22.22% . La unidad de medición 

es entonces: 

ó3 4 s (%) = 34 s/ 32 8 (muestra)- 34 s/ 32 s (estándar)XlOOO 
34sJ32s 

(estándar) 

Ast, el valor ó 34 s del azufre de la troilita del CD es enton­

ces cero. El azufre ligero, con una ~roporción 32s/ 34 5 mayor 

al de la troilita, tiene un valor ó 3~s negativo, y el azufre 

pesado, con una proporción 3 2 s/3 4 s mayor al éle la troilita, 

tiene un valor positivo. 

La forma 0 34 s% ó factor de enriquecimiento del isótopo 34 s es 

de gran utilidad ya que simplifica la escritura de las relaci~ 

nes termodinámicas en base a la geoquímica de isótopos. 

VII.3 NOCION DE FRACCIONAMIENTO ISOTOFICO 

Es sabido que las propiedades químicas <le un elemento están re 
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1 

TABIA 7.1. Estfilldares mundiales para la detenninaci6n 
de la c::anp:)Sici6n isotópica de algunos elementos. 
(Tomada de Hoefs, 1973). 

EsrANDAR ABREVIATURA 

H l. Com¡;:osici6n pranedio del agua SM::>W 
oceánica 

e l. Belemnitella arrericana de la PDB 
fo:rmaci6n cretácica de PeeDee, 
sur de carolina 

2, Caliza de folenhofen, Alanania SL 

s l. Troilita (FeS) del meteorito CDI' 
f~rrico del Cañ6n del Diablo, 
Arizona 

o l. Composición pranedio del agua SM)W 
oceánica 
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lacionadas con la configuración de su "nube" electr6nica, mien 

tras que sus propiedades físicas están ligadas a la estructu­

ra de su núcleo (conjunto de neutrones y protones), lugar don­

de reside la mayor parte de la masa del átomo. narlo que los 

is6topos de un elemento tienen la.misma configuraci6n electr6-

nica, sus propiedades químicas tienen que ser similares. Efec­

tivamente, esto ha sirio lo observado, pero ~asta ciertos lími­

tes. 

En efecto, al nivel de la cin~tica de la reacción química, la 

masa molecular juega un papel importante. La teoría cuántica 

permite demostrar que el comportamiento de una molécula es des 

crito en función de su energía electrónica, de rotaci6n, vibr~ 

ción y translación de la molécula considerada. ~sta teoría pe~ 

mite demostrar que la energía electrónica y las ce rotaci6n y 

translación son sensiblemente idénticas para dos moléculas iso 

t6picas ( 32 502 y 34 so2 , por ejemplo). La <li~erencia se sitúa 

al nivel ~e las energías de vibraci6n, donde la frecuencia de 

vibración (v) de una molécula ligera es.superior a la de una 

pesada. Estas =recuencias están relacionacas por: 

donde µ 32 y µ 34 son las masas reducidas ~e las moléculas consi 

deradas. Así, para el 802 , la masa reducida será igual a 

µ32 = M3 25 X ni 6º" 32 + 16 
M3-25 M 1 Go = = 1.000 

X . 1 32 + 16 

µ34 = .r-~ 3 4s X r~ i 6 Oi 34 + 16 
MHS V 1 60,.. = = 1.04 

X 32 = 16 

La desigualdad ii 34 >ii 32 implica que v 32 >v 34 . Ahora bien, la 

constante de velocida~ de una reacci6n química elemen~al es <li 

rectamente proporcional a la :':recuencia de vibración de lamo­

lécula reaccionante. Por consiguiente, la velocidad de reac­

ción es siempre mayor ~ara la molécula liqera (por ejemplo 

3 2502 ) que para la molécula pesad~ ( 34 802 ) ~ada la mayor masa 

de esta última. Así, al momento de la transformación 
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• 
32s0 . __ ..,... 

2 
34s02 _ ___. 

(Reactante) 

32 so + 112 o 2 
34 so + 1;2 o 2 , 

(?ro<lucto) 

el número de mol~culas 31.s02 que se d.escompone .es mayor al 

número de mol~culas de ~so2 que se descomponen durante un 

mismo lapso de tiempo. Por tanto, en el caso de que la re~c­

ci6n no sea total, en un momento dado el producto SO será más 

rico en 31S que el reactante so2 . ~ara 1...sta r'eacci6n se puede 

definir un coeficiente de fraccionamiento: 

325 so . 
K = 
~ ( 7. 1) 

325 
S02 ns- . 

Se• distinguen clásicamente dos tipos de fraccionamiento isot6 

pico: 

- Cin~tico o monodireccional 

- Reversible o bidireccional 

Se dice que un fraccionamiento isot6nico es cin~tico si el .• 
proceso se realiza en un solo sentido. Bs el caso, por ejem-

plo, del fenómeno de difusión, donde el' agente que actúa es 

un cambio en la presión o en la concentración·, es decir, la 

aparici6n de un gradiente. 

Un fraccionamiento isot6pico es susceptible de aparecer si 

una reacción química (que normalmente es reversible) se reali 

za en condiciones tales que los productos sean inme<liatamente 

eliminados del sistema. Así, en la transformaci6n 

A + B C + D 

se puede encontrar un medio de eliminar C + D introduciendo 

al sistema permanentemente los reactantes A+ B. De esta mane 
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ra, la reacción inversa r, + n ➔ A+ 3 ya no se produce, apare­

cien<lo así un fraccionamiento isotópico. :r>or ejemplo, un flui­

do hidrotermal que está saturado en
0

H2s bajo cierta presión~ 

temperatura, al momento de lleqar al contacto con la atmósfera, 

un medio infinito don<le la presión parcial de H2s (PB?S) es 

despreciable, las mol~culas de n,,s serán eyectadas (1.el fluido ,. 
y no tendrán ninguna tendencia a penetrar de nuevo en él, dis­

persándose en la atmósfera. 

El fenómeno anterior, conocido como desmezcla, podría ser re­

versible si las moléculas de E2s fueran inyectadas en un medio 

de dimensiones más restringidas, es decir, dond~ la presión 

parcial de :r2s adquiera un cierto valor. En este caso, cuarido 

el valor de Px~s es mayor en el medio exte~ior que en el líqu! 

do, la fase vapor tenderá a repenetrar en la fase acuosa lle­

gando inclusive a alcanzar el equilibrio. Dicho estado se al­

canzará cuando el nGmero de moléculas de H2s que deja la fase 

líquida es (estadísticamente) compensa<lo por el de las molécu­

las que salen de la fase gaseosa para penetrar en la solución. 

Cuando el movimiento es perfectamente estacionario, se produce 

el equilibrio químico e isotópico. La <li~erencia entre la com­

posición de n2s (ag) y H2s (g) será igual al coeficiente de 

fraccionamiento por intercambio isotópico. 

Por otro lado, el efecto de la temperatura puede hacer que una 

reacción sea monorUreccional o reversible. El ejemplo más cla­

ro de fraccionamiento de este tipo es la interacción de sul~u­

ros-sulfatos, el cual será examinado posteriormente. 

Urey (1947) con conceptos muy sencillos, explica las relaci~ 

nes de función de partición de las moléculas isotópicas llega~ 

do a obtener las constantes de equilibrio de las reacciones de 

intercambio isotópico. Sea J_a reacción. 

aA
1 

+ b3
2 

➔ aA + ½ry + 2 "' ,., l' ( 7- 2) 

en la cual A y D son moléculas que contienen un elemento en co 
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rnún de azufre dentro del caso que nos interesa. Los subíndices 

1 y 2 representan el isótopo ligero y pesado C :u..s y 34 s) res­

pecti varnente. 

La variación de la energía libre de la reacción se calcula fá­

cilmente mediante la ecuación 

(1- 3) 

Por otra parte, la constante de equilibrio se manifiesta por 

la relación clásica de termodinámica macroscópica corno 

lnl< = 4Gº 

RI' 
(7-4) 

Además, la relación entre energía libre y la función partición 

se representa por 

6G? = E? + RTlnN - RT lnQ. 
1. 1. 1. 

( 7-5) 

donde Ei es el punto de énergia cero de la rnol~culai , N y Qi 

son respectivamente el número de Avogadro y la función de par­

tición de la rnoléculct i. Esta relación define muy generalmente 

la energía libre de un constituyente i en función de paráme­

tros microscópicos (.frecuencia de vibración molecular del com­

ponente i). 

Para cualquier componente de la ecuación (7-3) se podrá expre­

sar la variación de la energía libre en función de los paráme­

tros citados. Por ejemplo, para el componente B1 , 

(7-6) 

LLevando estas expresiones a la ecuación (7-4), se obtiene que 
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+ b CEº + R'T'ln~ - RTlnQB ) 
Bl 1 

+ a (Eº + RTln~l - P.TlnQA ) 
A2 2 

- b (Eº B + RTlnN - RTlnQB ) 
2 2 

- a (Eº A + RTlnN - RTlnQA ) 

1n K = 1 1 

RT 

de donde, despejamos K 

. exp t-ªEi2+ bB~l- aEil- bEi2). 

~T 
• (7-7) 

En lugar de tomar Ei como "punto de energía cero "se puede co~ 

siderar como base de la curva de energía potencial de la molé­

cula (Urey, 1947). Como las curvas de energía potencial son 

prácticafuente idénticas para las moléculas isot6picas, la rela 

ci6n (7-7) se simplifica, obteniéndose. 

K = (7 -8) 

De este modo, gracias al modelo desarrollado por Urey (op. cit.) 

la constante de equilibrio K de la reacción de intercambio 

isot6pico puede ser calculada si se conocen las relaciones de 

funci6n de partición o2/Q 1 de las moléculas A y B. La estima­

ción del valor numérico de Q2/o 1 es muy compleja pero se ::aci-
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lita gracias a las simplificaciones introducidas por Urey y a 

que existen tablas que muestran las ::unciones de partición de 

los principales compuestos sulfurosos gaseosos, acudsos y cri~ 

talizados, susceptibles de intervenir en fenómenos hidroterma­

les {Tabla 7.2). Los resultados consign~doa fueron obtenidos 

por M. Sakai (1968). Su empleo es muy sencillo en la medida en 

que este autor tomó directamente en cuenta el número de átomos 

de azufre intercambles igual a: 

1 para la mayor parte de los compuestos, 

2 para la pirita y el azufre diatómico,y 

8 para la molécula s8 

En resumen, para una reacción de intercambio cuyo proceso de 

equilibrib se escribe 

donde A y B son moléculas que tienen un elemento como constitu 

yente común,y los subíndices 1 y 2 indican las moléculas que 

contienen sólo un isótopo ligero o pesado respectivamente. La 

constante dé equilib~io K (ecuación? -8) es el cociente de dos 

funciones de partición (Q), una para las dos moléculas de A y 

otra para las de B; en otras palabras, el cálculo de las fun­

ciones de partición es del mismo tipo que el de las constantes 

de equilibrio químico, donde la función partición es función 

de los niveles de energía de las moléculas (rotacionales, vi­

bracionales, etc:) y de su peso estadístico. 

VII.4 EQUILIBRIO QUIMICO Y ~QCIL~BRIO ISOTOPICO 

Considérese un sistema formado por H2s y Hs; el cual tiene un 

pH menor de 10 y se encuentra a 25ºC. 

Estos compuestos reaccionan para formar. 
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TABLA 7 .2.. Funciones de partici6n reducida ( Q) 

p~a diferentes compuestos sulfurosos ( Seg1ln H. 
Sa1<ai , 196 8) 

o::>MRJESI'O 300 400 500 600 700 800 (ºK) 

so2-
4 aq 82 .1 51. 7 35.2 23.5 18.8 14.0 

so3 aq 71.2 43.1 28.6 20.4 15.2 11. 7 

so 2 gas 43.0 27.6 19.1 13.9 10 .6 8.2 

H S 2 g-aq 13.0 8.9 6.6 5.1 4.0 3.2 

HS- aq 9.2 6.7 5.1 3.7, 3~0 2.4 

Sa (1/8) 15.8 8.9 5.7 4.0 2.0 2,,2 g 

s2 (1/2) ; g 10.1 6.0 4.0 2.8 2.1 1.6 

So ránbico 15.8 

FS2 pirita 18.4 10.9 7.0 4.8 3.6 2.7 

ZnSesfalerita 14 •3 8.0 5.2 3.6 2.6 2.0 

PbS galena 3.6 2.0 1.3 0.9 0.6 0.5 

2- o.o o.o o.o o.o o.o o.o S aq . 
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+ - H+ H28 + H8 + . Kl (7-9) , 

- + -HS + H + s . K2 (7-10) , 

Desde el punto de vista isot6pico la primera reacci6n puede es 

cribirse 

H 325 H325 - H+ {7-9 1) + 
2 

H 345 
2 

H3 45- + H+ (7-9 1
) 

" Las constantes de equilibrio para estas reacciones, por tratar 

se de especies e~ disoluci6n, se expresan en tlrrninos de sus 

actividades respectivas de la siguiente forma: 

K32 = aH325- . aH+ 

8. ªH 325 (7-ll) 2 

K34 = ªH34s- . ªu+ (7-11') 
8 

ªH 34s 
2 

La relaci6n entre 3
LS y ~8 se obtiene f&cilmente, haciendo 

el cociente entre las ecuaciones respectivas. De esta manera, 

K32S aH32S- .ª H+ ªH3 4 
') s 

I<34S 
- ,., 

ªH32 s .ªn34s- aH+ 
2 . ( 7-12) 

simplificando 

K(H S - = K328 = ªH 3 2 S-- I-IS ) 
2 

K34S ªH~ 2S 

(7-13) 

La constante de equilibrio isot6pico aparece entonces como una 

relaci6n de constantes de equilibrio químico K328 y K348 rela­

tiva a los equilibrios del isot6po ligero.y pesado respectiva­

mente. 
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La constante de equilibrio químico clásico depende entre 

otros factores de la temperatura y el pH, cosa que también ocu 

rrirá en relaciones que involucren a las anteriores. Así, por 

ejemplo, en el caso de is6topos de azufre, K decrece exponen­

cialmente con el aumento de la temperatura. 

Por su parte, el efecto del pH puede deducirse directamente 

si se obtiene la constante de equilibrio químico de la ecua­

ción (7-9 ) 

Kl ªHS- aH+ 
= 

a 

de donde, 
H2s 

Kl ªHS- ( 7-14) 
= --

aH+ ªH S 
2 

Se observa que la constante K1 está afectada por un factor 

1 que por definici6n e~ el pH del sistema. Lo mismo podrá 

ªH+ afirmarse para los equilibrios isot6picos de c32s;34s) 8 8 32 '34 ' 2 y del ( S/ s) 8S-J los cuales dependerán del valor de pH. 
. . ·32 34 32 34 Por el contrario, la relación ( S/ S) 8 si ( S/ S) 8s- depe~ 

derá s6lo de la temperatura,puesto que l¡s actividades del 

ion H+ se anulan mutuamente por el efecto de ion común. 

Considérese ahora un sistema cuyos·componentes están en estado 

gaseoso, representado por la reacción en equilibrio: 

La constante de equilibrio químico puede escribirse en función 

de las fugacidades respectivas: 

K == 

y desde el punto de vista isot6pico 

- 246 -



K(SO - SO)= 
2 3 

f 
3250 

2 
f 

( 7-15) 

Las composiciones
1 
isotópicas 3 2s/ 3 4 s para el so2 y so3 estarán 

en funci6n de la fugacidad del o2 y no dependerán de la tempe­

ratura. 

De igual manera puede escribirse para el sistema H2S - SH 

donde 

(7-16) 

Las expresiones de K en las ecuaciones (7-15) y (7-16) corres­

ponden entonces a la ley de acci6n de masas de los equilibrios 

isot6picos, más comúnmente expresadas por: 

34so + 32s0 ~ 32so +34so 
2 3 2 3 

Hasta el momento se ha supuesto implícitamente que el medio en 

donde ocurren las reacciones es cerrado. Es evidente que las 

relaciones anteriores serán inaplicables tratándose de un sis­

tema abierto. Este podría ser el caso del proceso removiliza­

ci6n de sulfuros de un medio se'dimentario por el establec_imie!l 

to de un circuito convectivo acuoso. Este problema se analiza-

. rá posteriormente. 

VIL5 REACCION MONODIRECCIONAL Y FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO 

Examinaremos a continuaci6n el caso de un proceso unidireccio­

nal como es el caso de la reducción de sulfatos a sulfuros, f~ 

n6meno muy común en la formación de yacimiento de azufre biog~ 
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nico a partir de anhldrita en un medio con circulación de ma­

teria orgánica y actividad bacteriana. 

Según Berner (1973) las bacterias de tipo desulfovibrio desul 

furicans, con caracter!sticas reductoras, utilizan los iones 

sulfatos disueltos (procedentes de anhidritas, Caso4 ) como 

aceptadores de hidr6geno para oxidar la materia orgánica (co­

múnmente hidrocarburos) y reducir simultáneamente a los sulf~ 

tos. En otras palabras, las bacterias toman el oxigeno de los­

sulfatos y excretan H2S, el cual está enriquecido en S con­

respecto al sulfato. Según Jensen (195~), la reacción que in­

volucra este proceso es del tipo: 

2CH20 + SO4 -------H2S + 2Hco; 
(aq) Bacterias (g) 

Esta reacción de primer orden es en realidad el promedio de 

dos reacciones elementales si se considera la presencia de los 

isótopos 32 y 34 del azufre en las especies que intervienen, 

quedando 

3 2 so H 3 2 S 2HCO 3 
-2CH 2O + + 4 2 

(aq) Bacterias ( g) 

2CH2O + 3 4 so H 3 4 S + 2 Hco; 4 2 ( ) , 
(aq) Bacterias g 

las cuales progrGsan a velocidades diferentes V 1 y V 2 respecti­

vamente de acuerdo a los valores relativos de K1 y K2 de las 

mismas. Por consiguiente, 

Vl = Kl a = daH 32 8 / dt 
3 2sO 

4 2 

da 
. 

v2 = K2 . a = 
34SO H/"s / dt 

4 

de donde, 
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a32s0 
4 :::; 

Por el contrario, si. los sulfatos no son constantemente reho­

mogenizados, el enriquecimiento, en ns en el H~S determinará ... 
un enriquecimiento progresivo de 34 S en los sulfatos. Se han 

medido enriquecimientos de J:&.S en H
2
s del orden del 75% a 25°C 

en relación al sulfato (Faure, 1979). Para una mayor discu­

sión acerca del fraccionamiento biogénico,véanse los Apuntes 

de Metalogenia, p. , de esta misma serie). 

VII. 6 FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO POR DIFUSION Y TERMODIFUSION 

La difusión es el proceso por el cual una diferencia de con­

centración de una sustancia disuelta tiende a anularse en sen 

tido del solvente. 

La termodifusióp es el proceso por el cual una diferencia de 

concentración de una sustancia disuelta tiende a e~tablecerse 

en el sentido del solvente bajo la influencia de un gradiente 

de temperatura. 

Estos dos fenómenos implican el desplazamiento de la sustancia 

disuelta en el solvente inmóvil. En cada uno je los c~sos ten­

derá a establecerse un fraccionamiento isotópico si el soluto . 
está constituido por moléculas pesadas y ligeras. 

En los sistemas naturales siempre existen fradientes de tempe­

ratura de diversa mdole e intensidad, por lo que los afectos d:!:_ 

fusivos y termodifusivos serán antagónicos; esto sin tomar en­

cuenta los eventuales movimientos convectivos en sentido del 

solvente que podrían enmascarar los efectos s{multáneos de los 

procesos en cuestión. En otros términos, los efectos de difu 

sión y termodifusión se anulan recíprocamente. Para evaluar la 

magnitud de cada uno de ellos sería necesario que el solvente 

fuera una fas2 inmóvil, es decir, fijo en un medio muy poroso 
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y prácticamente impermeable, condiciones muy difíciles de obte 

ner. 

VII. 7 .NOCION DE BALANCE ISOTOPICO 

Sakai (1967) demostr6 que la composición isotópica oI 34 S del 

azufre total en solución puede expresarse por: 

cH 34 s = L S .• x. 
J. J. 1. 

(7-17) 

donde S. es alguno de los compuestos del azufre y X. su frac-
1. 1. 

ción molar. Así, por ejemplo, para un sistema en el que parti-

cipan especies como HSO~ , so4, H2s-, la composición isotópica 

total de 34 S estará dada por: 

La fracción molar X. de un constituyente i se calcula a partir 
]. 

de uno de los equilibrios en los cuales participa este consti-

tuyente, como pudiera ser: 

HSO~ + H+ + so4 +-

so4 + 
+- s = + so2 

+ H+ H2S HS + 
+-

= H+ HS + s + 
+-" 

En la práctica, la temperatura, la fugacidad del o2 y el pH 

tienen valores fijos y sólo se manifiestan dos constitu-

yentes, pudi~ndose despreaciar las concentraciones o fraccio­

nes molar~s de las demás especie sulfurosas. 
·•' 

Si X y Y son las especies dominantes, los compuestos isotópi­
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cos X y Y estar~n manifestados por: 

~ X - Y (T) y 

X+Y (7 -18) 

1 X - Y (T) X 

X+Y (7 -19) 

Si suponernos un sistema en el que las condiciones sean tan re­

ductrices para que únicamente puedan existir especies corno H
2
s, 

HS- y s-, las constantes de equilibrio de este sistema se re­

presentan corno: 

Kl = ªHs- aH+ 

ªH S 
2 

K2 
a = aH+ = s . ; 

ªHS-

_1 • O 1 
a 25ºC: Kl = 10 

a pH = 7. O: 

ªHs- a = 7 

= 1.0 y s = 10 --
ªH S 

2 
ªHs-

De las relaciones anteriores puede apreciarse que la ªs= es 

muy inferior a las HS- y H2s, razón por la cual puede despre­

ciarse en los cálculos. 

En este momento es conveniente conocer algunos datos experirne~ 

tales que resaltan el efecto de la variaci6n de alguno de los 

parámetros referidos, en un sistema formado por HS- y H2s, con 

cantidades insignificantes des=, so~ y Hso4. 

A 25°C y pH = 7.0, la reacción 
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procede con cambios molares dados por 

HS = 3. 8%0 

El fraccionamiento isotópico 8 34 S se puede calcular fácilmente 

a partir de las ecuaciones (7-18) y (7-19) designando con X 

al componente H2s y con Y al HS-. 

6. H2s - HS. ªHS- = + l. 6%0 

ªHs-+ªH S 
2 

a 
6 H

2
S - HS H2S 

l.6%o = -
ªHs-+ªH S 

2 

Una modificación delpH original implica una importante varia 

ción de la relación ªHS-/H2s. Así, a un pH = 8 las composicio­

nes isotópicas del sistema se convierten en: 

Tambi~n se ha observado 

con el incremento de la 

tenderá a ser mínima a 

que la diferencia tt
2

s - HS disminuye 

temperatura aunque esta fluctuación 

temperaturas elevadas por el efecto 

de termodifusión. Por ejemplo, Barnes, et al. (1961) ha repor­

tado los siguientes datos para una temperatura de 250ºC y un 

pH de 5.3, 

Aumentando el pH a 6.3, 

6 34 SH = + l.26%o 
2 

6 
3 4 

S H - = 1 O • 4 O %o 
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cos X y y estarán manifestados por: 

o 3 4 X = 1l X - y (T) y 

X+Y (7-18) 

03t+y = tiX - y (T) X 

X+Y (7 -19) 

• Si suponemos un sistema en el que las condiciones sean tan re-

ductrices para que únicamente puedan existir especies como H
2
s, 

HS- y s-, las constantes de equilibrio de este sistema se re­

presentan como: 

Kl = ªHS- aH+ 

ªH S 
2 

K2 
a = a+ = s H . 

I 

ªHs-

_7 O l _ l 3 • 9 
a 25°C: Kl = 10 y K2 = 10 i 

a pH = 7. O: 

ªHs- a = 7 
= 1.0 y s = 10 --

ªH S 
2 

ªHs-

a = De las relaciones anteriores puede apreciarse que la S es 

muy inferior a las HS- y H2s, raz6n por la cual puede despre­

ciarse en los cálculos. 

En este momento es conveniente conocer algunos datos experime~ 

tales que resaltan el efecto de la variaci6n de alguno de los 

parámetros referidos, en un sistema formado por HS y H2s, con 

cantidades insignificantes des=, so~ y HSO~. 

= 7.0, la reacción 
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procede con cambios molares dados por 

HS = 3. 8%0 

El fraccionamiento isotópico 6 34 S se puede calcular fácilmente 

a partir de las ecuaciones (7-18) y (7-19) designando con X 

al componente H2s y con Y al HS . 

6. H2S - Hs: ªHS- = + l.6%0 

ªHs-+ªH S 
2 

a 
6 H

2
S - HS H2S = - l.6%o 

ªHs-+ªH S 
2 

Una modificación delpH original implica una importante varia 

ci6n de la relación ªHS-/H2s. Así, a un pH = 8 las composicio­

nes isotópicas del sistema se convierten en: 

6 34 SH = + 3.42%o 2 

Tambi~n se ha observado 

con el incremento de la 

tenderá a ser mínima a 

que la diferencia H2S - HS disminuye 

temperatura aunque esta fluctuación 

temperaturas elevadas por el efecto 

de termodifusión. Por ejemplo, Barnes, et al. (1961) ha repor­

tado los siguientes datos para una temperatura de 250°C y un 

pH de 5.3, 

6 3 4SH 
2 = + O. 7%o 

6 34 SH - O. 7 %o = -

Aumentando el pH a 6. 3, 

634SH 
2 = + l.26%o 

6 3 4SH - = 1 O. 40 %o 
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VII.8 FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO DE SULFATOS 

El fraccionamiento del azufre contenido en los sulfatos depe~ 

de de las relaciones que unen a éstos con sulfuros como H
2
s, 

= HS-, s y XS, donde X puede ser Cu, Pb, Zn, etc. 

Partiendo de las experiencias de Oana, et al. y considerando 

que entre los sulfatos y los sulfuros se establece un equili­

brio químico rápidamente, Ohmoto demostró que a una temperatu­

ra de 250 ºC, la variación de una unidad en el pH o de una uni­

dad logarítmica en la fugacidad del o2 , determina una varia­

ción ae +20~ en el 6 34 S de los sulfuros metálicos. La impor­

tancia de esta fluctuación que corresponde a variación total 

de 14 S (es decir, o34 tS) se explica por los valores elevados 

de los componentes del sistema, los cuales oscilan entre 28.6-

y 35.2%.. 

Los procesos más comunes en que participan los sulfatos son 

los siguientes: 

l. REDUCCION DE SULFATOS 

Harrison y Thode demostraton que la reducción de sulfatos a 

temperatura ambiente es posible sólo mediante el empleo de re­

ductores muy en~rgicos corno el ácido yodhídriro. El coeficiente 

de fraccionamiento isotópico de este caso es de 1.022 a 25ºC, 

cuyo valor es muy próximo al resultante de una reducción bacte 

riana (l. 020 a 32 ºC). 

Al momento de producirse la reducción irreversible de los sul­

fatos, el H2s se empobrece en 34 S en un promedio de -22.0% . 

Si suponernos que se establece un régimen estacionario entre la 

difusión del so¡, su reducción y la producción de H2s por rea~ 

ción con el Fes 2 de los sedimentos, a un pH de 8.5, la rnayoria 

delH2s disuelto pasará a HS- ya que en tales condiciones ªHs- / 

ªH 2s = 1/30. Ahora, si tornarnos como referencia el 8 34 S% de 

los sulfatos del agua de mar, la constante de equilibrio isotó 
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pico entre HS- y Fes 2 será de 1.0092 con lo cual este último 

' " 
3 4 

( k • 19 6 8) componente se enriquecera en S Sa a1, . 

2. OXIDACION BACTERIANA DE SULFUROS 

Los mecanismos elementales implicados en este proceso son más 

complejos que en el de reducción de sulfatos a sulfuros. Según 

los datos experimentales y dependiendo del tipo de bacteria u­

tilizada el enriquecimiento en los sulfatos puede ser en isót~ 

pos de 32 S o de 34 s, lo cual complica el estudio del fracciona 

miento de esta especie. 

Por ejemplo, Nakai y Jensen obtuvieron un fraccionamiento iso­

tópico muy bajo en la oxidación de Fes 2 y H2s a SO~ mediante 

la acción catalizadora de cultivos de Thiobacillus thioxydans 

y Thiobacillus thioparus, con valores de enriquecimiento de 
3 4 S en sulfatos comprendidos entre -O. 3 y -1. 75 34 

S%0 • 

Por su parte, Ivanov, Grinenko y Lein (1968) encontraron valo-

r es muy distintos para la oxidación de S, H2s y Fes 2 de has 

ta+ 17% •. Además, notaron una actividad bacteriana impor-

tante a 85°C. 

Otros autores como Kaplan y Rafter (1958) determinaron un enri 

quecimiento en 34 S de -7.5% en la oxidación bacteriana de H2s 

por Thiobacillus concretivarus. Estos resultados están en to­

tal oposición a los obtenidos por otros investigadores como 

Mekhtieva y Kondraten en 1964. Estos autores han señalado la 

importancia de los mecanismos elementales en la oxidación de 

- Primera: 

- Segunda: 

- Tercera: 

la cual se realiza en tres etapas: 

H2s - Sº;sin fraccionamiento 

S O --... S O • acumulación temporal de 
3 2 

S en e 1 . m n' 

s o ---+ so-
4 m n 

polithionato intermedio. 

los productos finales de so4 ten­

drán la misma composición isotópi-

ca que H2s. 
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3. OXIDACION DE SULFUROS EN SULFATOS 

Vinogradov y Grinenko (1964) demostraton que durante la oxida­

ción del azufre en sulfato, este último se empobrece en ~s 
en valor aproximado de -l.9%o a 25ºC. Este v~lor es muy próxi­

mo al determinado por Nakai y Jensen en una oxigenación bacte­

riana,el cual varía entre -0.03 y+ 1.7~ a 32ºC. 

VII.9 TERMODINAMICA QUIMICA E ISOTOPICA DEL AZUFRE EN SISTEMAS 

HIDROTERMALES 

La diferencia entre las composiciones isotópicas de un conjun­

to de compuestos sulfurosos implicados en una reacción química 

reversible o irreversible depende de la temperatura. Por su 

parte, el valor de las composiciones isotópicas IS%o de dos 

compuestos en equilibrio químico e isotópico depende además de 

la temperatura, de otros parámetros como f 0 , pH, I (fuerza 

iónica de la solución), MJ"s y M12S (molariáad total del azu­

fre utilizado para formar el sistema). 

Considérese el sistema representado por 

el cual se encuentra a una temperatura lo suficientemente ele­

vada para admitir su reversibilidad. Además, se ha supuesto 

que la composición isotópica original (Io 3 ~S) es 0%.. 

La constante de equilibrio químico del sistema se puede expre­

sar en función de las actividades de los componentes en estado 

disuelto i de fugacidades para los gaseosos. Así, 

(7 -2 O ) 

Según la ley de Henry, la actividad de una sustancia disuelta 

es proporcional a su concentración molar, porporcionalidad que 
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que se establece mediante un coeficiente de actividad (t) pro­

pio de cada sustancia. De esta manera, 

a. = M. Y, 
l. l. l. 

Sustituyendo la relaci6n anterior en la ecuaci6n (7-20) para 

los compuestos sulfurosos, se obtiene 

K = 

La actividad del H+ se ha dejado corno tal puesto que cuando 

sea necesario se puede manejar directamente corno pH. Reordenan 

do t~rminos, 

2 

K 
aH+ . t so4 = 

f2 
º2 

. YH2S (7-21) 

Si se observan los t~rrninos de la relaci6n (7-21) puede decir­

se inmediatamente que los de la derecha son todos conocidos 

pues se trata de constantes termodinámicas fácilmente determi­

nables. Entonces, puesto que la í:cS ·3 4 S es constante, la re la­

ci6n entre· las molaridades MH
2
s y Mso 

4 
dependerá de T, pH, fo

2 
y de la fuerza i6nica 1,ya que esta última se calcula directa­

mente como función de los coeficientes de actividad (Y). 

Ahora, de acuerdo a las concentraciones molares relativas del 

H2s y el so4 se podrán presentar dos casos extremos. 

Primero, cuando la masa de H2s exceda con mucho a la del so4, 
es decir 

MH s >> Mso= 
2 4 

la variaci6n isot6pica total del azufre (í:6 34 S) corresponderá 

pr~cticamente a la variación de 34 S en el H~S. Esto puede es­

cribirse como 

í:631+5 = í:cS3t+SH2. 
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Por el contrario, si la concentración del ion SO~ es mucho ma­

yor que la de H2s aq' 

se concluye, por analogía, que 

= 

De manera general, siempre es posible calcular las composicio­

nes isot6picas de dos o más constituyentes de un sistema (X y 

Y) si se conoce su relación molar Mx/M y. Además, si el sistema 

químico considerado está en equilibrio químico, los valores de 

Mx y My serán definidos en función de la reacción química de 

una de estas dos especies y 

(ªH+, T, fo, fs é I). Si 

l 'b . í 2 2. ~ . i rio qu mico e isotopico, 

por parámetros de los que dependen 

los compuestos X y Y están en equi­

los 3 
I¡ oX y .3 

I¡ oY calculados y me-

didos deberán ser iguales o muy parecidos. Los diagramas pro­

puestos por A. Ahomoto se fundamentan en estos principios y su 

aplicaci6n tiene enormes consecuencias en metalogenia. 

No obstante que el azufre tiene varios grados de oxidaci6n 

(+6, +4, O, -2) y forma una diversidad de compuestos, las esp~ 

cies estables en geología son muy reducid;,is, máxime 'l'Je algu­

nas de ellas están en tan pequefias cantidades que s0 pueden 

despreciar. Otros compue~ 

tos de im?ortancia geológica como Naso 4 , Na 2so4 y e so4 presen 
a -

tan un comportamiento muy similar al de 

nen fórmulas del mismo tipo, pudiéndose 

las sustancias que ti~ 

establecer analogías 

entre ellas. Para una sustancia en particular, por ejemplo el 

Naso~ , la composición isotópica total de 6~S se expresa por 

la fórmula: 
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VII.10.PROCEDIMIENTO ANALITICO 

Existen diversos m~todos para determinar la abundancia relati­

va de is6topos estables los cuales se fundamentan en alguna 

propiedad-física que permita detectarlos. Entre los más conoci 

dos están análisis por activación neutr6nica, análisis del es­

pectro electromagnético, determinaci6n de gravedad específica 

de fluidos y análisis por espectrometría de masas. 

El método de espectrometría de masas es de los más utilizados 

para medidas de relaciones isot6picas. 

En el caso del azufre, el primer paso consiste en realizar el 

muestreo de los materiales que se van a analizar. Estos pueden 

ser sulfuros de la mena, sulfatos asociados, roca total, preci 

pitados a partir de gases geot~rmicos, etc. 

Una vez obtenida la muestra, se procede a separar las fases 

sulfurosas de inter~s, utilizando para ello alguno de los m~to 

dos de separación de minerales o especies químicas, ya sea me­

diante procedimientos físicos como trituración, molienda, vi­

bración, magnetismo, líquidos pesados, separación manual con 

ayuda de un microscopio estereográfico, etc., o mediante ata­

que químico de muestra pulverizadas agregando ácidos como el 

nítrico, clorhídrico o bromídrico. El m~todo utilizado depend~ 

rá entonces del estado físico de la muestra, de su composición 

química y de la fase sulfurosa que nos interese. 

El paso siguiente consiste en producir un gas, so2 , por reac­

ción de los materiales obtenidos en el paso anterior con algún 

agente oxidante como CuO, cu2o, v2o5 y o2 . En el caso del 

v2o5 , el sulfuro puro se mezcla con v2o5 , se coloca en un tubo 

de cuarzo y se calienta a l000ºC. A esta temperatura el v2o5 
libera suficiente oxígeno para oxidar el sulfuro a so2 . Cuando 
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el reactivo utilizado es el cu2o, las proporciones relativas 

de ~ste con las del sulfuro dependerá de la temperatura de ca~ 

cinaci6n. La relaci6n ponderal cu2o/sulfuro se fija en un pro­

medio de 5 (fig. 7.3 .). La muestra se trata como la anterior. 

Para evitar la formaci6n de so 3 el cual podría producir un 

fraccionamiento entre so2 y so 3,el tubo se enfría rápidamente 

a temperatura ambiente .. A continuaci6n el tubo de cuarzo, cu­

yos extremos han sido previamente obturados con lana de cuar­

zo, se introduce en la línea de extracci6n y purificaci6n de 

S02 . (fig. 7.4 ) . 

Para la extracción de sulfatos y de azufre total son necesa­

rios un solvente y un agente reductor. El agente reductor más 

utilizado es una mezcla de HCl, H2s0 4 y HI. El H2S que se for­

ma puede precipitarse como CdS. 

Los sulfuros diseminados en muestras de roca pueden ser desin­

tegrados con ácido clorhídrico en presencia de aluminio. El 

H2s resultante puede precipitarse como CdS. La pirita requiere 

de una t~cnica de preparación diferente debido a que su 

ataque con HCl es muy lento. Usualmente se le· oxida con ácido 

nítrico hasta convertirla en sulfato el c'ual es tratado como se 

indicó anteriormente. 

Despu~s de que se ha obtenido el so2 , este gas se recupera en 

una trampa enfriadora compuesta por nitrógeno líquido. El proc~ 

so de extracción se controla mediante un detector "jauge pira­

ni"; cuando ~sta termina, los gases no condensables por el ni­

tr6geno son evacuados por un sistema de bombeo secundario (va­

cío secundario) . 
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Relación de la presión parcial en SO y SO en la lf 
nea de extracción en presencia de un 2excesJ del TAM­
PON_~uº- cu 2o en funci6r de la temperatura de cale! 
nac,on. • 
A ll0OºC (T de trabajo, este tamp6n fija la composi 
ción mineralógica del producto final de la calcina­
ción (Fe 3o4 ). En estas condiciones la relación -
PSO /PSO es igual a 105 . En estas condiciones 
el traccfonamiento relacionado a una suboxidación de 
so 2 en so 3 en mfnimo. 
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Algunos de los gases que quedan atrapados junto con el so2 son 

H20, co2 y so 3 . El agua y las di feren-t;:.es formas de so
3 

( so
3
-oc,­

so3p y so3y) se eliminan calentando los gases atrapados y en­

friándolos en un serpentín mantenido a -40°C (fig. 7.5 ). El 

so2 es atrapado inmediatamente a una temperatura de -llOºC y 

el anhídrico carbónico se evacúa por una bomba secundaria. Al 

término de esta purificación el so2 se calienta y se concentra 

por nitrógeno en una "dedo de guante" (fig. 7.4 ) comunicado a 

un monómetro de mercurio. Este último implemento permite medir 

el rendimiento global de la extracción (fig. 7.6 ) . Finalmen­

te, el gas es colectado y colocado en una trampa al vacío lis­

to para ser analizado. 

VII. 11 MEDIDAS ESPECTROMETRICAS 

La muestra de so2 a analizar se introduce en un espectr6metro 

de masas. La fig. 7.7 corresponde a un espectrómetro VG-602. 

Las mol~culas del gas introducidas dentro de la cámara de ioni 

zaci6n son sometidas a un bombardeamiento por haces de electro 

nes emitidos por un filamentro caliente y focalizados por el 

campo magnético de un imán. Las moléculas de tal manera ioniza 

das son extraídas de la cámara y aceleradas por un campo elec­

trónico. 

Las moléculas salen de la fuente bajo la forma de un haz estre 

cho que penetra dentro de un campo magnético que las desvía 

en función de la relación de masa y la carga según la fórmula: 

2VM 
R :=. --2 

eB 
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donde: 

M = masa del ion 

e 

R 

V 

B 

= 

= 

= 

= 

carga del electrón 

radio de curvatura de la trayectoria del ion de masa 

m y de carga q 

fuente potencial (alta tensión) 

campo magnético deflector 

Los rayos correspondientes a las diferentes masas son focaliza 

dos sucesivamente en el frente del colector. Las intensidades 

de las corrientes obtenidas son función directa de las concen­

traciones de los átomos correspondientes en la mezcla analiza­

da. 

Finalmente, las señales son amplificadas, medidas y registra­

das. El conjunto de relaciones ( 34 S/ 32 S) de la muestra y el 

( 34 S/32 S) del estándar se tratan en una calculadora programa­

ble que da directamente el valor de 6 34 S%. La muestra de refe 

rencia puede ser interna o estar constituida por anhídrido su! 

furoso industrial. Para que los resultados· tengan valor inter­

nacional deben estar referidos a la Troilita del Cañón del Dia 

b lo (e. D. T. ) . 

VII.1. LOS ISOTOPOS DE HIDROGENO Y OXIGENO 

Hasta 1931 se pensaba que el hidrógeno consistía de un sólo 

isótopo. Urey, et al. (1932) descubrió un segundo isótopo esta­

ble más pesado, al que llam5 deuterio. Las abundancias relati­

vas de estos dos isótopos fueron determinadas por Way, et al. 

(1950): 
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= 

= 

99.9844% 

0.0156% 

Existe un tercer isótopo llamado trit~o ( 3T) el cual es radiac­

tivo con urna vida media aproximada de 12.5 años. 

El oxígeno es el elemento más abundante de las corteza terres­

tre y se le encuentra en estado gaseoso, líquido o formando co~ 

puesto sólidos, la mayoría de los cuales son térmicamente esta­

bles en un amplio rango de temperaturas. Este elemento está for 

mado en la naturaleza por tres isótopos estables cuyas abundan­

cias velativas según los análisis efectuados por Garlick, 1969 

son: 

16 o 
17 Q 

180 

= 

= 

= 

99.763% 

0.0375% 

O .1995% 

Son numerosos los trabajos aparecidos sobre la isotopía del hi­

drógeno y el oxígeno, entre los que pueden citarse los de 

Epstein (1956), White (1968), Sheppard (1977), Friedman, et al, 

(1970), Taylor (1979) y otros. 

Los átomos de oxígeno e hidrógeno forman el compuesto agua, el 

cual tiene un comportamiento geoquímico particular desde diver­

sos puntos de vista: por su origen (aguas meteóricas, connatas, 
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18O,-

H 17 j H 16 Q D l ªo D 17 Ü D 1
•
6 Ü DH l 

80 1 DH l7 Ü I DH 16 Ü (no se 
2 '2 '2 '2 '2' 

tomó en cuenta al isótopo tritio). 
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VIII. DECAIMIENTO RADIOACTIVO 

VIII.1. PRINCIPIOS GE'tl'!ERALES DEL DECAIP..IENTO RADIOACTIVO. 

Como se vio en el capítulo anterior, el fraccionamiento isotópl 

co debido a procesos fisicoquímicos se restringe a los elemen­

tos ligeros (~~40) donde los productos resultantes son variacio 

nes en las proporciones relativas de cada uno de los is6topos 

de un elemento, conservándose la identidad química de la sustan 

cia. Por otra parte, en los elementos de masa atómica mayor ta~ 

bién se han observado grandes variaciones en las abundancias de 

ciertos isótopos, variaciones que no pueden explicarse solamen­

te por mecanismos fisico-químicos puesto que en ellas participa 

además, el proceso de radioactividan. Un ejemplo de variación 

del contenido isotópico de una sustancia se ilustra en la fig. 

8.1 donde aparece la composición isotópica del Pb en una g&le -

na y un Zircón. 

La radioactividad es un feñomeno natural (también artifical) 

descubierto por Beckerel (1896) mediante el cual una sustancia 

emite partículas energéticas y/o radiación durante un proceso 

de decaimiento radioactivo. A su vez, el decaimiento radioacti­

yg es la desintegración espontánea de los átomos de ciertos nú­

clidos, los cuales pueden ser estables o inestables durante el 

decaimiento, hasta que llegue finalmente a un núclido estable. 

Por ejemplo, todos los isótopos de uranio son radioactivos, 

mientras que del potasio s6lo algunos lo son. En la fig. 8.2 se 

muestran los núclidos de los principales elementos pesados. 

Los mecanismos fundamentales del decaimiento radioactivo son 

cinco: decaimiento beta (p-), decaimiento por emisión de posi­

trón (foT), decaimiento por captura electrónica (C.E), decaimie~ 

to en ramificación y decaimiento por emisión alfa (~). Estos 
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FIGURA 8 .1. Com:EX)sici6n isotópica del plono en 
minerales de galena y c;irc6n. (Tornado de Allegre, 
1981, p. 115) . 
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procesos pueden estar acompañados de otras radiaciones y emisio 

nes como neutrinos, antineutrinos y rayos gama (t) . 

. El decaimiento beta Cf) fue propuesto por Fermi en 1934. Los 

rayos Jf son emisiones de electrones proveni:mtes del núcleo, 

los cuales fueron explicados como la transformación de un neu­

trón en un protón y un electrón, siendo lanzado este último co­

mo una partícula~-. Téngase presente que estos electrones no 

son de la nube electrónica. El resultado de este proc~so es que 

el número atómico de la sustanciase incrementa en.un.o y el nú­

mero de neutrones disminuye en uno. 

No. Atómico No. Neutrones No. Masa 
' 

.. 

Núcleo Padre z N .. A = z + N 
... 

Núcleo Hijo '7 + u. 1 N - 1 Z= (Z+l)+(N+:) 
•O 

.· .. 

Durante el decaimiento beta, son emitidas otras partículas y ra 

diaciones que permiten mantener el principio de conservación de 

la energía. Estas son las antineutrinos (U) los cuales no tie­

nen carga y su masa es muy pequeña y las radiaciones gama ((), 

que son radiaciones electromagn~ticas. Así, por ejemplo, el de­

caimiento del ~Cl en ~!Ar. (Fig.8.3 ) puede ocurrir por tres 

vías, todas con la emisión de partículas ft- con distintas ener­

gías. Como algunos de los núcleos formac.os quedan en estado exi 

tado, el exceso de energía es emitido como radiaciones t con va 

lores discretos de energía. 

El decaimiento -~ emisión de positrón ([-3+) consiste en la 

transformación de un protón en un neutrón y la emisión de un p~ 

~itrón,el cual es una partícula similar al electrón en masa pe­

ro de carga positiva. Como en el caso anterior pueden estar aso 

ciadas emisiones de neutrinos y rayos gama. El número atómico 

del núcleo padre se ve disminuido en uno, y_el de neutrones in­

crementado es esta cantidad (Figura 8.4). 
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(B) Balance de masa nuclear del caso anterior. 
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No. Atómico No. Neutrones No. Masa 

Ntlcleo Padre z N A = z + N 

Núcleo Hijo z - 1 N + l 'A= (Z-1) + (N+l) 

La Fig. 8.4 ilustra el decaimiento del ,o en 1N seg6n la ecua 

ción: 

donde: 

J3+ -- 't ~ pos1. ron 

)) = neutrino 

Q = energía de decaimiento medida en millones de 

eletrón-voltios (Mev). 

El decaimiento por captura electr6nica es otro proceso para au­

mentar en un neutrón al n6cleo, por la entrada a ~ste de un 

electrón extranuclear el cual anula la carga de un protón, con­

virti~ndolo en neutrón. 

No. Protones No. Neutrones No. Masa 

Ntlcleo Padre z N A = f7 + N L; 

Ntlcleo Hijo z - 1 N + 1 A=(Z-l)+(N+l) 

Generalmente los electrones provienen de la capa K, más cerca­

na al núcleo, cuya vacante es llenada por electrones de capas 

sucesivas. Durante este proceso electrónico son emitidos rayos 

X de diferentes energías seg6n hayan sido los niveles de exit~ 

ción alcanzados y las energías de los subniveles involucrados. 

(Figuras 8.5 y 8.6) . 
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FIGURA 8.5. Esquema de la 
captura de un electrón de la 
capa K ¡:or núcleo. Durante el 
proceso hay emisi6n de rayos X. 

FIGURA 8.6. Decaimiento ra­
diactivo del i~ea en Í~Ar ¡:or 
captura electrónica (E.C.). 
Se observa tambiE§n el decai­
miento del ÍgK en 18ca ¡:or 
emisión beta. 



En el decaimiento por emisi6n de partículas alfa, el núcleo a­

t6mico emite dos neutrones y dos protones, que al salir reducen 

en éste el número at6mico en dos unidades y a la masa en cuatro. 

Las partículas alfa también se conocen-como núcleos de helio. 

No. Atómico No. Neutrones No. Masa 

Núcleo Padre z N A = z + N 

Núcleo Hijo z - 2 N - 2 A = Z+N-4 

En la figura 8.7 se ilustra el decaimiento del torio 228 en ra­

dio 224 por emisi6n de partículas alfa de cuatro energías dife­

rentes. Acompañan a la reacción la emisión de radiaciones gama 

entre algunas etapas hasta llegar al estado basal del radio 

224. 

VIII.2 PRINCIPIOS DE LOS METODOS DE DATACION 

l. ECUACION FUNDAMENTAL DEL DECAIMIENTO RADIACTIVO 

La constancia de la velocidad de desintegración de los núclidos 

radioactivos se manifiesta por la proporcionalidad del número 

de núclidos que se desintegran en un intervalo de tiempo dado, 

en relación al número total de estos núclidos. La ley de desin­

tegración radioactiva se define por 

donde, 

dN 
= dt 

(8 -1) 

N = número de átomos padres 

A= constante de decaimiento radiactivo 

t = tiempo 

Esta relación es estadística y no permite predecir en qué ins­

tante un núcleo cualquiera va a desintegrarse. 
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(B) Balance de masa nuclear del caso anterior. 
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La constante de decaimiento radiactivo puede definirse entonces 

corno la fracción de un gran número de átomos de un elemento ra­

dioactivo que decae por unidad de tiempo. No depende de con 

diciones físicas ni químicas y no evol'uciona con el tiempo. Las 

únicas excepciones son los fenómenos de captura electr6nica 

(C.E.) y conversión interna durante la eyección de un electrón. 

El efecto de estos fenómenos es mínimo puesto que las variacio-

nes de los niveles electrónicos profundos que intervienen en es 

te proceso también son pequeñas. 

El período o vida media ("half life") de un elemento se refiere 

al tiempo en el cual un número de núclidos (No) es reducido a 

la mitad debido al decrecimiento radioactivo. Se simboliza por­

T, t ó Tl/2 • 

Tl/2 = ~ (en unidades de tiempo) ( 8-2) 

Puesto que ln2 = 0.693, A = 0.693 T, en unidades de tiernpo-l 

Algunas de las constantes de decaimiento (A) se muestran en la 

tabla 8.1. El período o vida media (T 112 ) se calcula fácilmente. 
-11 - -1 Por ejemplo, para el rubidio 87, A= 1.42 x 10 anos ; por 

tanto, su vida media será de 48,881.3 millones de años (ro.a.) 

La ti-ªª promedio ( 0) ("average life") se define corno la media 

de duración de vida o "tiempo de vida media" 

donde: 

0 = 1 
No 

No 
f 

N=No 
tdN = 1 

No 

t=>- ->-t 
f Note 

t=0 
dt= 1 

-X 

N = Número de átomos padres radiactivos presentes actual­

mente. 

No= Número de átomos padres radiactivos presentes origi­

nalmente en el sistema cuando t = O. 
t = Tiempo. 

e= Exponencial. 
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TABLA 8 ·.1 principales constantes de decaimiento usadas en geo­

cronología. 

Is6topo Padre Isótopo Hijo Const. de decaimiento ( X) 

87Rb 87Sr 1.42 10-11 años -1 
X 

187Re 187
05 

1.12 10-11 años -1 
X 

40K 40Ca 4.18 10-11 años -1 
X 

238u 205Pb 1.537 X 10-10 años -1 

235u 207Pb 9.72 -10 años -1 
X 10 

232Th 20 8Pb 4.99 10-11 años -1 
X 

Los primeros m~todos de dataci6n usaron el conteo de eventos 

que obedecen una .ley de la forma (8-1) que son producidos desde 

el instante inicial a determinar. 

La ecuación (8-1) se integra corno 

->-t N = Noe (8 - 3) 

la cual da el número N de núclidos subsistentes al instante t 

en funci6n del número de núclidos iniciales No. 

El significado matemático (y físico) de la ecuación anterior es 

que la acumulación de descendientes a trazas de desintegraci6n 

es más rápida al inicio del proceso (formación de la roca; tie~ 

po = cero) y se hace infinitamente lenta cuando los parientes 

radioactivos han crecido casi totalmente. 

Es conveniente hacer notar que en todo momento existen ~tornos pa­

dres, átomos hijos (radiog~nicos) y átomos hijos incorporados, 
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estos últimos introducidos a la roca en el momento de su forma 

ción. De ahí que sea necesario distinguir unos de otros. 

El número de átomos hijos radiogénicos (*D) que se han formado 

por el decaimiento de un padre Nen una especie de roca desde 

la fecha de su formación hace T años es 

* D = No-N ( 8-4) 

El número total de átomos hijos (D) en el espécimen será 

D =Do+ *D ( 8-5) 

donde Do es el número de átomos hijos incorporados al espéci­

men al tiempo de su formación. 

combinando (8-4) y (8-5) se tiene 

D =Do+ No - N 

Ahora, según la ecuación (8-3) 

que también se puede expresar 

se obtiene 
>-t 

D =Do+ N (e - 1) 

( 8-6) 

( 8- 7) 

que es la ecuación fundamental de la geocronología y se puede 

aplicar a cualquier esquema de decaimiento. Por ejemplo, para 

el método de Rb-Sr, sólo hay que substituir 87 Rb Y
8
~r por D y 

N, respectivamente. 

Una forma más general de la ecuación de decaimiento es 

No - N = N (e>.t -1) ( 8- 8) 
- 285 -

1 

1 

I 
f 

l 

\ 



la cual permite calcular t si se pueden medir la diferencia 

No-N de las desintegraciones seguidas por los núcleos inicia­

les y el número N de n~clidos subsistentes. Aunque una sola 

medida podría dar la edad de una roca, es prefer.i.ble en algu­

nos métodos analizar varias muestras de la misma edad, pero 

con concentraciones isotópicas diferentes. 

2. CRONOMETROS UTILIZABLES F.N CADA INTE:R~.'ALO DE TIEMPO. 

Existen dos clases de núclidos utilizables según el intervalo 

de tiempo esperado para una roca: los isótopos radioactivos 

"primitivos", existentes desde la formación de la tierra (Ta­

bla 8.2) y los isótopos cosmogénicos que son generados de ma­

nera continua (Tabla 8.3). La diferencia entre las aplicacio­

nes de estos dos grup::,s se del:::e ante todo a que los núclidos del 

segundo grupo tienen todos un período m~s corto que los núcli 

dos primitivos (Tabla8 .4, última columna). 

En función de los fenómenos nucleares que intervienen, se pu~ 

den distinguir tres grupos de métodos de datación. En el pri­

mero se mide el decrecimiento de los isótopos radiactivos 

por la acumulación de isótopos estables producto de los ante­

riores; comprende los m~todos Sm-Nd, Rb-Sr, Re-Os, Lu-Hf, 

Th-Pb, K-Ar y Ar-Ar. En el segundo grup::> se realiza el conteo de 

los eventos radiactivos diferentes a los de los núclidos esta 

bles producidos durante la desint.egración; este rn~todo com­

prende a los isótopos radioactivos descendientes del uranio. 

El tercer grupo es el de los isótopos cosmogé_nicos. (Tabla 8.4). 

Los cronómetros del primer grupo se utilizan exclusivamente 

para datar formaciones geológicas y eventos tectónicos anti­

guos. En la práctica no tienen un límite superior de empleo, 

pero en edades jóvenes las limitaciones provienen de la pequ~ 

ña cantidad de núclidos estables formados en períodos muy cor 

tos. Así, el m~todo U-Th-Pb no se usa para algunos millones 

de años, caso contrario al de los métodos de argón donde las 

determinaciones del gas pueden utilizarse hasta para el ins-
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TABLA 8.2 NUeLEOIDES PRIMITIVOS UTILIZADOS EN GEOeRONOMETRIA. 

NA'lllRALEZA Y \ DE ISOTOPO CONSTNITE Y POR- REJ.Ae IONES I SOTO OllSERVA-
NUCLID DESitrrEGRAeION, ENE~ FINAL CIENTO DE DESIN- _ PERIODO P[C.AS EN Gl}OCllO:- CIO!'-IES 

GIA MAXIMA. - ESTABLE TEGRAeION. l'OIE'IRlA 

I. NUeLIOOS EXISTP.m-ES DESDE LA FORMA.eION DE LA TIERRA 

1 HSln 
(1 1 UNd 6.54 X l0° 12a"I 1.06 X ltf a (1) 2 .15 r-tlV 

s-
Hf u, 0.27 14:!V Hsr 1.42 X l0° 11a

01 
4.88 x 1dºu 86Rb/ 87Rb=2 ,59265 

••sr;••sr•0.1194 
(2) 

ª"Sr/8 6 Sr=O .056584 

s-
1HRe 0.001 MeV 1H Os 1.52 x 10·11a· 1 4.56 x HH1 870s/18605"0 .83 (1) 

Priioordial 

1 HLu s-(97±1\) 1H Hf 1.94 X l0° 11a" 1 3.57 x 10
10

a (1) 
0,43 MeV 176 Yb [Solo para e ·.se 

e.E. (3:H\) 70 desprecia la e.E.) 

(1 

2¡¡Th 4.01 r-tlV ,20 • Pb 
·u 4.9475 X l0°11a

01 
1.40 x HTºa (2) 

(1 -» _..,_1 
2 HU 4,19 MeV 2 H Pb 1.55125 X 10 a 4,47 X 10 a 238U/235U=l37.88 (2) 

[Precisi6n proba-
bfoioonte excesiva] 

Fisi6n Espontánea Productos 
9.85 X lcf ~ "200 MeV de Fisi6n 7. 03 X 10 "l 7a - 1 (l) 

nK CE y s• cn.2%) UAr 0.581 X 10 
_1 O _1 

a "ºAr" 99.600\ (2) 

B- - (88.8%) ~8ea 4,962 X 10-loa·l 38Ar • 0.063\ 
1.32 MeV •rr 5_.543 X 10" 1 ºa" 1 1.25 X 10 9a 36Ar • 0,337\ 

'ºAr/3 6Ar • 295 ,5 
19K ,. 93.2581% 

'ºK • 0.01167% 

" 1K = 6.73ozi 

(1 

2H u 4.39 MeV 2 UPb 9.8485 X 10'\0a"I 7.03 x 1oªa (1) 

Fisi6n Esrntánea Productos 3.65 X 10"1 8a"l 1.9 X 1017a 

• 200 Me de Fisi6n 

II. NUeLIOOS • DESCEl-lDIENl'ES DE WS PROCEDENI'ES 

1 

1 
Productos de Filaci6n del 

2 u·111 2Hu y 2 Uu 
2 UPb B 2füb -2 -1 

3.39 X 10 a 20.4a 
0.017 MeV 

f 
t 

1 
(1) Valor dado en el texto 
(2) Valor no.analizado por Steiger y Jager (1977) 

f: 
r 
f 
' 
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TABLA 8.3 COSMONUCLIDOS UTILIZADOS PARA ~IEDIR EL TIEMPO 

TAS--\ ~lEDL.\ DE FOR.\1-\CION EN M DESINTEGR.\- ISOTOPO FINA! CONSTA\'TE DE 
POR A<t1. [~000 DE RJRMACION] . CION Y F.\'ER· ESTABLE DESJ>.;TEGRACION 

(*) GIA M.\.X. EN 
~t,V 

l. 26 x 1010 átomos x m2 a 
.1 

a· o.555 1g B 4.62 X 10· 7a -l 

;>..-oh,"" }' neutr6n sobre 1 ; N y C.E, y ¡ Li 1.2 x 10·2d· 1 

1 to [Con producci6n parásita de 0.477 

!Be]. 

4.8 X 10 7 litomos x m2 a· 1 B+ 1.16 H Mg 9.67 X 10.7 a· 1 

[ 26 
13 Al= 1 eBe X 3.8 X 10- 3] 

4.5 a 6.5 X 10 8 litomos x m2 a •1 s· o.714 H Ar 2.3 X 10·•a·l 

• 1ea¡• 0 Caz Sxl0- 15 saturado. CE Pura t~ K 6.93 X 10- 6 a- 1 

Captura de neutrones térmi- 0.427 
cos por ~gea e -r=440 mb) 

En proncdio 7x10 átomos x m~ a-, 8- 0.155 1; N 1.209 X 10·•a·1 

1 ~ N + tn + 1 :e ... ¡H [1.244 x 1o·•a· 1 i 
por convenci6n] 

4.Z x 1011átomos x m2 a· 1 s· o.57 ti K 2 .. 57 X 10· 3a ·¡ 

(o.112 dpm/litro de aire) 
(Acci6n de los rayos c6smicos 
sobre el arg6n) 

. , ~. -1 
8 - 0.1 Hs 6.93 X 10- 3a· 1 S x 10 atomos x m .a . 

(Radiaci6n c6smica·sobre el 
arg6n 40) 

1.3 x 1011 átomos x m2 a·1 a·- 0.018 ! He 5.57 X 10-2 a· 1 

a n + 
1 ;N -+1 fC + íT 

PERIOOO OBSERVACI01'1ES 

1.5 X 106 a. No se utiliza en dataci6n. 
53.4 a. 

7.16 x 105 a 

3.01 X 10 5 a Periodo a precisar. 

10 5 a Detectado por radiaci6n X 
de 3.3 KeV. 

5.730 X 10 3 a 5.568 x 10 3 a; por con-
(5.571 x 10 3a) venci6n para los cál~os. 

Z.69 x 102 a 

102 Pseudo periodo de 300 años a 
Intermediario li Pb 
(a·¡: 1.7 ~V:¡ ,-= 14.3 d) 

12.43 a 



N 
00 
\.O 

TABLA 8.4 ALGUNOS METODOS DE DATACION POR FENOMENOS NUCLEARES. 

LIMITES DE MEDICION 
METODOS APLICACIONES Y OBSERVACIONES 

INFERIOR SUPERIOR 

147 Sm 143 Nd <3SOX10 6 años 4.SX10 9 años A rocas muy antiguas 
62 60 Crecimiento de la corteza 

Geoquímica del neodimio 

87 Rb 87 8 X 10 6 a{1c-:; 3 X 10 9 Gran método clásico 
37 38 Sr años Aplicado perfectamente a rocas magmáti-

cas y ortoderivadas. 

187 Re 1870 algunos 10 6 años 4.5 X 10 9 años f~dida in situ de las mineralizaciones 
75 76 s (y no de minerales asociados). 

176 L 176Hf no citado 3.7 X 10 9 años Trazos de la evoluci6n planetaria 
71 u 72 Determinaci6n de 1 176 Lu 

92U90-Th82-Pb algunos 10 6 años 3.0 a 4.5xl0 9años Gran método clásico 
Dataci6n de yacimientos de uranio de 
todo tipo. 

Desequilibrio ra- o 350 000 años Niveles marinos y paleoclimas sobre 
dioactivo de la los continentes: concreciones cale 
familia del ura- cas y rocas ígrmeas 
nio Arqueología: huesos y dientes 

40 K _ 40 Ar <10 4 años y actu- 4 .5 x 10 9 años Gran método clásico para rocas totales 
19 18 al. y numerosos sistemas : hornblenda, 

biotita, feldespatos, glauconita, etc. 

'~\'l'l't""""'"""1"'""F"l:'~""'t'°'r::'r'""'1/'..,,,,,>r, .. -,w,-':""\'",:rlf}('7i¡~.t-;<~~~~,....,~-.-;,r.":~'l"'-,~¡<,,¡,:~;1'.•.'~:,,,,.>l'lc'':V~~'/:'l~,~rt'l-~~~"l'·"""i.l'f< ~~e<,1wr,,:,,"'!/l""li'~"l!\l!'l.~" ~'11,,!> ¡¡; frf, \ '11,¡,,• ""7"'.,,,,,.,,,,.,..,:'"t~'"""',,..'"""''""~'~~~•~lt'l7-"i'l!',!'..,.r<,~>"!~i'f"".'\::'n'!;:·•"'lf'.'l!;":1~~;<~f"l!;~!;l~IM4q~.A,.:S,lf. ~,~:r , /111 .. -nJ'.~~~~~l ¡ f!IJi,:#)1( ~11111!":ffl~~J 



tante cero (días). En la medida en que los espectrómetros de 

masas sean capaces de registrar concentraciones cada vez más 

pequeñas, el empleo de los geocronómetros de este grupo se p~ 

drá destinar a edades más recientes., 

El segundo grupo de cronómetros no permite datar eventos ant~ 

guos como el anterior ya que usa períodos más cortos, o em­

plea testigos de decrecimiento en los que la irradiación es 

menos durable que los isótopos estables. La sensibilidad de 

los métodos de detección abre grandes posibilidades hacia eda 

des reciente~. 

Los isótopos cosmog~nicos permiten datar intervalos de tiempo 

limitados superiormente por el tipo de decrecimiento, e infe­

riormente por la variación de las mediciones y la incertidum­

bre debida al efecto de los rayos cósmicos. La hipótesis fun­

damental del m~todo es que los cosmonúclidos son producidos o 

introducidos en la atmósfera a una velocidad constante y de­

ben evaluarse caso por caso. 

3. LOS PRINCIPIOS DE M~DICION 

a. Medida de No-N, número de núclidos iniciales desintegrados: 

1) Se puede contar ~l número de núclidos descendientes direc 

tos producidos desde que éstos son estables. Esta es la base 

del método potasio-argón y rubidio-estroncio. 

2) Cuando los primeros descendientes son radiactivos se pue­

den contar también los núclidos terminales de las cadenas de 

desintegración si los períodos de núclidos intermediarios son 

cortos en relación a aquellos que sirven de base al cronóme­

tro. Este es el caso de los métodos C-Th-Pb. 

3) El número No-N puede ser evaluaco por ~l número o la in­

tensidad de las trazas dejadas por la desintegración y las ra 

diaciones asociadas en la muestra. 
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Este principio es la base de los m~todos de tr~zqs de fisión, 

termolumiscencia y señales de la resonancia de espín electró­

nica. 

b. Medida del número N de ntlclidos radiactivos restantes 

1) El método más común y el más antiguo es el conteo de la d~ 

sintegración por unidad de tiempo conociendo la constante A , 

o trabajando por calibración con una muestra de referencia. 

Cuando los isótopos radiactivos tienen concentraciones bajas, 

ésta debe aumentarse antes de proceder al conteo, siendo nece 

sario determinar el rendimiento de esta operación por procedi 

mientes separados. 

2) Para elementos con períodos suficientemente largos, o me­

diante técnicas muy sensibles, la medida de N es más precisa 

que el conteo. Fste es el caso, desde hace mucho tiempo, de 

la determinación de isótopos de uranio y plutonio por espec­

trometría de masas clásica. En los últimos años, el uso de 

dispositivos de medidas selectivas de masas y de aceleradores 

ha permitido extender los dominios de medidas directas a isó­

topos de mucho más cc~co período, notablemente los isótopos 

cosmog~nicos y particularmente el 14c. La sensibi~idad de es­

te método ha ¡;::ennitido disminuir en muchos casos el número de 

muestras a estudiar. 

3) Para ciertos isótopos se procede a la medida de un descen­

diente de vida más corta y período lo suficientemente breve 

para que est~ en equilibrio el átomo padre. Este es el caso 

del 3 2si, medido por su descendiente el 32 P, o del 21 ºPb medi 

do por el 2lOpo. 

4) En el caso de tritio, se calcula N tomando en cuenta el nú 

mero de núclidos y su descendiente estable 4·!-fe producido en 

un cierto tiempo. 
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4. LA INSTRUMENTACION 

El número de impulsos relacionados con la detección de partí­

culas en un intervalo de tiempo dado-debe ser conocido con 

bastante precisi6n. Para lograrse €sta debe ser de tal 

magnitud que produzca un mínimo de partículas superior allí­

mite de sensibilidad del aparato. 

a. El conteo 

Los conteos son empleados preferentemente para elementos de 

vida corta cuya concentración química es fiable. Para alcan­

zar las concentraciones requeridas muchas veces deben seguir­

se procesos de reconcentración quími~a e, inclusive, isotópi­

ca (cas~ del tritio en relación al hidrógeno). Sstos procedi­

mientos son delicados pues pueden ocurrir p~rdidas isotópicas 

a causa de fraccionamientos de diversa índole; por su parte_ 

el uso de trazadores radioactivos facilita la evaluación de 

rendimientos de separación química. 

El objetivo final del conteo es obtener las actividades espe­

cífica absolutas de los radionúclidos, las cuales difieren s~ 

gún sea el tipo de radiaciones que emitan éstos. Para isóto­

pos que emiten radiaciones alfa, la t~cnica de preparación de 

la fuente presenta algunos problemas ya que puede presentarse 

contaminación por radiaciones. Para las partículas beta (prá~ 

ticamente_ todos los isótopos de la tabla 8.3) se han diseñado 

dispositivos específicos destinados a mediciones de bajas ac­

tividades de radiación como las del tritio y carbono 14. Por 

último, los contadores gama tienen menos problemas en la de~ 

tección pero como se manejan isótopos de muy baja abundancia 

y voliínenes grandes de roca, debe operarse con prudencia y 

precauciones y los reactivos ser de gran pureza. 

b. Posibilidades de contaminación por radioelementos artifi­

ciales. 
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Dentro de la atmósfera-se están incorporando pe~mamentemente 

varios tipos de isótopos, unos naturales (por la radiaci6n 

cósmica) y otros artificales debidos a experimentos e indus­

tria nucleares. En la tabla 8.5, se muestran los aportes anu~ 

les de algunos isótopos atiles en datación; en ella puede veE 

se por ejemplo, que los valores de 21 ºPb intróducidos arti­

ficialmente en la atmósfera está muy por abajo de los apor­

tes naturales; por el contrario, las cantidades de tritio y 

de 14c producidas por las centrales nucleares y los ensayos 

atómicos sobrepasan en varios grados de magnitud a las produ­

cidas naturalmente, constituyendo entonces una fuente de con­

taminación para los isótopos mencionados. 

Otro tipo posible de contaminación se deriva del tratamiento 

previo que se le hace a la muestra antes de introducirse al 

espectrómetro de masas, ~l cual para su operación s6lo requi~ 

re de pocos microgramos o picogramos de muestra. Debido al al 

to riesgo de contaminación por lÓs reactivos utilizados así 

corno porr-olvo atmosférico es necesario efectuar las operacio­

nes en las llamadas "salas blancas", las cuales disponen de 

puertas perfectamente aisladas, los fluidos (especiaJ.mente el 

aire y el agua) son cuidadosamente purificados y filtrados, y 

la presión interior es de tipo positiva. 

c. Instrumentos de medición 

El instrumento de medición clásico es el- espectrómetro de ma­

sas. En estos ec1ui:¡:x:,s se puede deterr..inar la relaci6n de abundan­

cia de un isótopo radiogénico en relación al is6topo estable. 

del mismo elemento;' también se puede medir la abundancia de 

un isótopo trazador introducido artificialmente en el caso de 

dilución isotópica. 

Otros sistemas de detección isotópica son: espectrómetro de 

resonancia de spín (RSE) o superespectrómetros de resonancia 

paramagnética electrónica (RP:P.), con los cuales se pueden de­

tectar los electrones y los fenómenos paramagnéticos creados 
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bajo radiación: los microscopios ópticos que se utilizan en 

la medida de trazas de fisión: los hornos de detección usados 

en termoluminiscencia: los aparatos de electrodepositaci6n 

procedente a la espectrometría, y los electrolisores necesa­

rios para la concentración de tritio. 

En los últimos años se ha introducido la utilización de acele 

radares. F.stos aparatos que originalmente fueron destinados 

para experimentos de física nuclear han sido modificados para 

que puedan medir isótopos radiogénicos mediante variaciones 

en la fuente y la adición de selectores de masa. El problema 

a resolver es el de medir ciertos núclidos en presencia den~ 

elidas vecinos, a veces 10 8 a 10 10 veces más abundantes, o 

también, para separar nucleoides de la misma masa pero de na­

turaleza química diferente . 

.. 
TAB~- 8. 5. AJ:X)rtes anuales de algunos elerrentos 
dentro de la atrr6sfera terrestre (en cu.ríes). 

ACTIVIDADES NUCLEARES 

Ensayos y Producción CX)MBUSTION 
NUCLIOOS NA'.1. 01·:ALES DE producción de energía CARBON ae armas eléctrica 

3H 2X106 2. 7X10
8 · 1.5X106 -1 

14c 3.8X10
4 l. 7Xl05 3.4X103 -

6 

210Pb 4 .9X10 5 5.4 2.oxiÓ
2 6 .6X102 

82 ,. 

- 294 -



VIII.3. EL METODO POTASIO-ARGON 

l. IN'!'RODUCCION 

Los principios del m~todo potasio-arg6n fueron establecidos 

por Aldrich y Nier (1948). Desde entonces, la técnica ha sido 

de uso común en razón de la diversidad del material geológico 

que permite datar, y de su bajo costo en relación a otras té~ 

nicas como rubidio-estroncio, uranio-plomo o samario-neodimio. 

Desde su aparici6n, los resultados aportados por los relojes 

geológicos han sido ampliamente aceptados teniendo siempre en 

cuenta el contexto geológico de éstos. ~a primera etapa de e~ 

ta actitud consiste en saber leer con provecho las diferentes 

columnas de una tabla de resultados, razón por la cual se ve­

rán en detalle los métodos y las técnicas analíticas. 

Cuando se dispone de un resultado geocronométrico, lo más na­

tural es conocer su significado; se examinará entonces el fun 

cionamiento del reloj potasio-argón en su caso más general. 

Por otro lado, es posible que la edad calculada esté en desa-

cuerdo con el contexto geol6gico; en consecuencia, deberán 

discutirse los problemas que surgen por el exceso y pérdida de 

arg6n. Por último, para concluir, se propondrá una guía práct! 

ca de uso en geolog!a. 

2. PRINCIPIOS GENBRALES Y 'I'ECNICAS ANALI~ICAS 

a. Principios 9enerales 

El principio general del método potasio-argón es muy simple: 

el potasio 40, uno de los isótopos de K, es radioactivo (pe­

ríodo: l.25X 10 9 años) y se desintegra el argón 40. Si la 
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constante de desintegración es conocida y si las cantidades 

de isótopos padres e hijos son medidas de manera precisa,es 

posible. calcular una edad. 

La desintegración radioactiva del 4 0K produce un 88.8% de 
40 ca por emisión B a partir del núcleo, por la transforma­

ción de un neutrón en protón. (Fig. 8.6 } . El 11.2% restante 

se convierte en 4 ºAr siguiendo tres procesos diferentes. En 

la más frecuente (11%) un electrón de la capa K es capturado, 

creándose un neutrón a expensas de un protón cuya carga es a­

nulada por el electrón mencionado. El átomo de 4 ºAr así prod~ 

cido, se encuentra en un estado de exitación del cual pasar! 

pidarnente al estado fundamental emitiendo radiación gama. O­

tro proceso consiste en captura electrónica sin emisión gama; 

es poco común (0.16%) y puedé ocasionar un error en la medida 

de las constantes de desintegración del 4 ºK que se determinan 

por conteo gama o beta. El tercer mecanismos de transforma­

ción 40K-4 ºAr resulta de la emisión de un positr6n (e+) efec­

to que produce la transformación de un protón en neutrón; es­

te modelo de desintegración es aún más raro que el segundo 

(0.001~). 

El decaimiento del 4 ºK permite en realidad la creación de dos 

geocronórnetros, el K-Ar y el K-Ca aunque este último práctic~ 

mente no se utiliza. El 40ca es el is6topo natural más abundan 

te de este elémento mientras que el 40K es el menos abundante 

de los del potasio como lo indica la tabla 8.6; en consecuen­

cia, las variaciones isotópicas del calcio radiog~nico son des 

preciadas en la mayoría de los casos. 

La determinación de 4 ºK en un sistema dado se facilita grande­

mente si su composición isotópica presenta un valor uniforme. 

Para obtener la cantidad de 40 x en una muestra sólo es necesa 

rio medir el porcentaje total de potasio y conocer su composi­

ción isotópica. Pero si se torna en cuenta que el potasio tiene 
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TABIA 8.6. Constantes utilizadas en cronanetría 
p::>r rx>tasio-arg6n 

a:>NsrANI'E NUEVAS CONSTANI'ES ANI'IGUAS 
(Steiger y Jaeger (vetherill, 1966) 
1977) . 

40 0 .581 X 10-lO años -1 0~585 10-10 - -1 x anos 

40 4 .962 X 10-lO años -1 4. 72 x 10-10años-l 

39K 93.2581 % 93.08 % 

40K O .01167% O .0119 % 

4½< 6.7302 % 6.91 % 

40Ar 99.600 %~ 

38Ar O .063 % > Argón atnosférico 

36Ar 0.337 %~ 

una masa ligera, surge la duda sobre la uniformidad en la com­

posición isotópica y sobre los posibles fraccionamientos que 

pueda sufrir este elemento tal como ocurre con otros isótopos 

ligeros como el azufre y el oxígeno. Las medidas efectuadas s~ 

bre diversos materiales terrestres y meteoríticos han demostr~ 

do que pueden ser consideradas como uniformes (Bournett, et 

al., l:966). La única excepción la constituye las partes super­

ficiales de ciertos meteoritos que han sido sometidos abombar 

deamiento cósmico. 

La cantidad de 40 Ar producido "in situ" por el proceso de de­

sintegración se puede obtener con precisión s6lo si se efec­

túan correcciones del 40Ar atmosférico (no radiogéhico), que ha. 

sido absorbido por la superficie de cristal o procede de conta 

minación analítica. 
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Examinando la tabla 8.6 y la figura 8.7 es fácil comprender 

que las determinaciones precisas de la abundancia natural del 
4 °K y su constante de desintegración eri 40Ar han tenido sus 

problemas. Los valores utilizados actualmente para el cálculo 

de edades son los recomendados por Steiger y Jaeger (1977). 

Los propuestos con anterioridad por Wetherill (1966) que figu- , 

ran tambi~n en la tabla son conocidos bajo el nombre de oonstan 

te antigua. 

Desde el punto de vista práctico es necesario entonces, recal­

cular los resultados publicados antes 1977. 

Espect6metro 
de masa 

Bomba 
secundaria 

Bomba 
primaria 

Carbón 
activo 

Horno 
a titanio 

Pared 
fría 

Horno 
a titanio 

Carbón 
activo 

Bomba 
secundaria 

Bomba 
primaria 

Horno de 
extracciÓh 

Trazador 

FIGURA 8. 8. Sistema de extracción y medición de argón. Los hornos de ti­
tanio a altas tarperaturas atrapan el 04, N2, CO, CX>2 (850ºC) y el H2 (350-
450ºC). El carbón activado act(ia cx:::m) filtro nolecualar absobiendo los gases 
extraídos p::,r los :tomos. La trampa en forma de "U" está enfriada a -190'?C 
p::,r ni tr6geno H.quido; su fi es atrapar los hidrocarburos que oontuviese la 
muestra sin retener el arg6n. 
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Examinemos ahora la ecuación de la edad y las hipótesis formu­

ladas para obtener un resultado geológico significativo. 

4 o Ar + 4 o Ca ➔ 4 o K Ce " t - 1 } 

donde 4 ºAr y 40 ca son los isótopos producitos por la desinte­

gración "in situ" del 4 °K cuya constante de decaimiento es.\ . 

La constante" tiene dos componentes, una debida a la desinte­

gración de 4 °K en 40 Ar, denominada"= , y otra por la desinte­

gración de 4 °K en 40 ca, llamada "s . Entonces, 

de donde: 

1 
t = 

" + " - s 

40K [ e ( x=: + A 8 )t ...: ~ 

[e(x:: + ,\f3}t - 1] 

l4 0Ar ~~-~ + loge 4 or-: 
" -

( 8 -10) 

l] 
(8-11) 

Para que la ecuación de edad tenga significado geológico deben 

cumplirse un número de hipótesis: 

A A 
Los términos - y B son constantes. 

- La composición isotópica del potasio es idéntica no importa~ 

do e 1 sis tema considerado. 

- El argón en el si~tema no puede tener dos orígenes, radiogé­

nico y atmosférico. 

- Para el potasio y.el argón el sistema debe ser cerrado desde 

el inicio del evento geológico que se va a datar. 

- Ningún exceso de arg6n debe ser introducido en el mineral, 

ya sea en el momento de su formación o de un evento metamór­

fico subsecuente. 

- La presencia de argón atmosférico debe corregirse adecuada­

mente. 

299 

¡ 
l 

f 

1 
l 



b. Técnica analítica 

Para calcular la edad por medio de la ecuación C &-111 sólo es 

necesario medir la concentración de ~ºAr radiogénico y de 4 °K 

en un sistema dado. Los métodos anal1ticos que permiten hacerlo 

serán brevemente descritos. 

1) Análisis del argón. 

Actualmente, el valor de 40Ar radiogénico de muestras medidas 

en casi todos los laboratorios se realiza por dilución isotóp~ 

ca y espectrometría de masas. Las particularidades y variantes 

de este método se pueden consultar en Cassignol, et al. (1979 

y 19 8 2) . 

Los lineamientos a seguir en el análisis de arg6n son: en un 

crisol de molibdeno en el interior de un sistema de vacío se 

funde una cantidad conocida de mineral; la fusión se efectúa 

la mayoría de las veces con un horno de alta· frecuencia; cuan­

do ésta se termina,se mezcla una cantidad conocida de argón en 

riquecido en el isótopo 38 (más de 99%) con el gas extraído de 

la muestra. Este es el principio de "dilución isotópica''. Esta 

mezcla es purificada extrayéndole los gases químicamente acti­

vos como el H2 , co2 , o2 y N2 ; al final de este paso s6lo queda 

una mezcla de gases inertes, incluyendo al argón, la cual es 

introducida en la fuente de un espectrómetro de masas .. Las re­

laciones 4ºAr y 38Ar son determinadas generalmente en forma 

3 8 Ar 3 6Ar 

estadística; esto significa que las válvulas están ünidas di­

rectamente al espectrómetro de masas y las bombas están cerra­

das, aunque esto puede ocasionar efectos de "memoria". A conti 

nuación se mide la composición isotópica de la muestra, de la 

cual se puede calcular fácilmente la proporción de argón radi~ 

génico puesto que se conocen las composiciones isotópicas del 

argón atmosférico y del trazador inyectado. En la figura 8.9 

se muestra un esquema de cómo se puede calcular la cantidad de 
4 ºAr radiogénico (tomada de Dalrymple y Lanphere, 1969). 
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.... 
. . . . . . . . 

40A • • • .. ratm .... . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 

FIGURA 8.9. El arg6n analizado por el 
espectrómetro está formado por tres com­
ponentes: argón radiogénico (Arrad), ar­
g6n trazador (ArT) y arg6n por contamin~ 
ci6n atmosférica (Aratm). El diagrama no 
está a escala. (Tomacto de Dalrymple y 
Lanphere, 196 9) . 
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La ecuaci6n general que permite el cálculo del 40Ar radiogéni 

co es 

(8-1Z) 

donde: 40 Ar . = número de átomos de argón 40 radiogénico radiog 
de la muestra 

38 ArT = númP.ro de ~tomos ne arg~n 38 del trazador 

)M = relaciones medidas 

) = relaciones atmosféricas a 

2) Análisis del potasio 

Las concentraciones dol potasio pueden ser determinadas a PªE 
tir de alguno de los métodos siguientes: espectrometría de 

flama, absorci6n at6mica, actividad neutr6nica, diluci6n isot~ 

pica y espectrometría de masas. Para detalles sobre estas téc­

nicas véase Dalrymple y Lanphere (1969). La precisión obtenida 

en estos métodos es aceptable para valores K2o iguales o mayo­

res a 0.1%. En caso de concentraciones menores, para obtener 

resultados correctos deberá recurrirse a técnicas de diluci6n 

isot6pica y espectrometría de masas. 

3) Los errores analíticos 

La cifra~ que se escribe a continuación de la edad calculada 

es un factor de error que depende de la reproductividad. Ideal 

mente, el experimentador debería efectuar una diez medidas 

sobre cada muestra cosa que no es posible por razones del tiem 
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po y costo; por ello, se han ideado mecanismos que permitan 

calcular el grado de imprecisión de la medida. 

La causa principal de error que afecta la precisión proviene 

de la corrección del argón atmosférico ya que éste debe ser 

sustraído del argón total para conocer el radiogénico: 

( 2-13) 

Si la cantidad de 40Ar atmosférico es pequeña, la incertidum­

bre del valor de 4 0A r radiogénico también lo será (Fig. 8-10 ) . 

Por el contrario, si la cantidad de argón atmosférico es alta, 

la incertidumbre sobre el radioqénico será importante. 

La mavoría de los experimentadores utilizan la fórmula propue! 

ta por Cox y Dalrvmple (1967) para calcular el error. El valor 

obtenido es estimación de desplazamiento de la precisión anall 

tica~ 

(8-14) 

aK = desplazamiento (diferencia) tipo de los análisis de pot~ 

sio 

ax= desplazamiento ( diferencia) tipo de la calibración del 

trazador de argón. 

a 40 

38 

cr 36 

38 

= desplazamiento (diferencia) tipo de la relación 4 ºAr me-

dida 3 8 P..r 

= desplazamiento (diferencia) tipo de la relación 36Ar me-

dida 38Ar 

r = fracción de 4 0 Ar radiogéni co: 

Dalrymple y Lanphere (1969) proponen una serie de curvas (Fig. 

8-11) o de cr extrapolados en función de r, después de haber 

estimado a = 0.5%, cr = 0.3% y 040 = 0.2% para diferentes K X 

38 
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5% Error de 

en 40Ar atm 

40A rrad 

. . . . 
40A , • 
• ratm . . . . 

40Ar d ro 

111111111 . . . . 
• . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 
40A' •• • 
. ratm . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 

-Error de 

en 4ºAr a 

5% 

tm 

FIGURA 8.10. Si la cantidad de 4ºAratm es ~queña, 
la incertidumbre en el valor de 4ºArrad también lo 
será. Cuandola cantidad de 4ºAratro es alta, aumenta 
la incertidumbre del 40Arrad' (Tomado de Dalrymple 

y Lanphere, 1969). 
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DESPLAZAMIENTO TIPO (O') EN % 
100 

90 

80 

70 

60 

50 

40 

30 

20 

0,6 0,7 0,8 0,9 

FRACCION DE ARGON RAOIOGENICO 

FIGUFA 8.11. Desplazamiento tii;:o en % (Ci ) sobre una edad 

K-Ar en funci6n de la fracci6n de arg6n radiogénico para 
36 diferentes valores de a 38· 

a partir de la ecuaci6n 8-14 
40 

y <r 38 = o .2%. (Tomado de 

Las curvas están calculadas 
para (Jk=0.5%, <rx=0.3% 

Cox y Dalrymple, 1967). 
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valores de r:f ~ • Cuando el porciento de Ar es infe radiog 
38 

rior a 10% el error analítico es muv grande. 

4) Tabla de resultados 

Los resultados de una datación -I-<-Ar se presentan en forma de 

tabla. La tabla 8.7 es un e1emplo para el caso concreto del 

"Granito de CrAtes", Francia, donde el mineral analizado fue 

una biotita. 

TABLA 8. 7. Ejemplo de una tabla de resultados ¡:or 
¡:otasio-arg6n. 

MUESI'RA MINERAL K20 40Ar (radiog)xlOO 
40Ar(radiog) EDAD 

(% r::eso) Ar (total) -11 xl0 rrol/g (ro.a.) 

Granito Biotita 8.60 98.4 463.6 340±10 
de Creta. 

-10 -1 
= 0.581 x 10 años 

-10 -1 = 4.962 X 10 a,,..1.:3 

'iO -4 
K/Ktotal = 1.167 x 10 rrol/rrol 

La primera columna muestra la localización geográfica de la 

muestra; la segunda indica el mineral analizado, en este caso 

biotita; la tercera corresponde al valor de potasio bajo la 

forma K
2

~ o de K; la cuarta refleja el grado de contaminación 

por el argón atmosf~rico, en este ejemplo casi despreciable 

por lo cual la medida tiene buena precisión; la ~ltima coluro 

na es la edad calculada en millones de años (m.a.). En un ren 

glón anexo se colocan las constante utilizadas. El± se obtie­

ne según el procedimiento indicado anteriormente. 
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5) Límites de edad del m~todo 

- Límite superior: no existe puesto que se trata de un reloj 

de tipo acumulativo. 

- Límite inferior: es debido fundamentalmente a la contamina­

ción por argón atmosf~rico. El sanidino es el mineral que peE 

mite datar las rocas más jóvenes. 

3. FUNCIONAMIENTO DEL RELOJ POTASIO-ARGON 

El principio de funcionamiento del reloj potasio-argón se exa 

minará en primer t~rmino. Lueqo se explicará la noción esen­

cial de la temperatura de bloqueo para despu~s discutir los 

aspectos de aplicación teórica Y práctica. 

a) Principios. 

1) Caso en que la muestra tiene una historia geológica simple. 

El potasio-argón es un reloj de acumulación. Cuando un átomo 

de potasio 40 se desintegra en argón 40, este último es atrap~ 

do en el interior de la red cristalina de aquellos minerales 

llamados "retenedores", considerados comQ convenientes para de­

terminaciones potasio-argón. 

La tempratura a la cual un mineral puede soportar una difusión \ 

importante es del orden de 200ºC. 

El principio de funcionamiento del reloi potasio-argón se mues 

traen la figura 8.12 tomada de Dalrymple y Lanphere (1969). 

Estos autores escogieron un modelo de cristalización magmática 

dentro del que se distinguen tres etapas para el establecimie~ 

to de un reloj ideal. La primera etapa está dominada por el f~ 

nómeno de difusión del arg6n que no se queda en la red crista­

lina. La etapa intermedia corresponde al inicio del enfriamien 

- 307 -

i 
r 

i 
i 
t 
J 



to y de acumulación parcial del argón. La etapa final manifie~ 

ta una retención completa de este gas. Como puede observarse, 

la etapa crítica es la intermedia ya.que depende en primer lu­

gar de la duración del fenómeno geológico implicado y ensegui­

da de la naturaleza del sistema analizado. Si el proceso res­

ponsable es rápido, como por ejemplo el volcanismo, la dura­

ción de la etapa intermedia se puede considerar como nula, ra­

zón por la cual, las edades medidas en diferentes minerales se 

rán id~nticas y reflejarán el momento de cristalización del 

magma. Por el contrario, en el caso de un proceso lento, como 

el enfriamiento de un batolito qranitico o de un episodio meta 

mórfico, la duración de la segunda etapa va a depender no sola 

mente de la naturaleza del fenómeno geológico en cuestión, si­

no tambi~n de la naturaleza de los diversos minerales constitu­

yentes de la roca; esto ha dado lugar, para los procesos len­

tos, a la noción de temperatura de bloqueo o de cierre 

(Armstrong, 1966) donde la edad medida no corresponde a la de 

una cristalización, sino a una edad llamada de enfriamiento 

RETENCI0N DE ARG0N EN % 
100 -

Silicato fundido 
Sin acumulación 

I 

-- Solidificoción y enfriamiento 
Acumulación parcial de aro6n 

Roca sólida enfriada 
Acumulaci6n total de arg6n 

) PRESENTE 
o L_ _______ .JL__.J__ ______ _., ___ _ 

TIEMPO 

EDAD K. Ar. 

FIGURA 8 .12 . Principio del funcionamiento del reloj 
:i;:otasio-arg6n en una roca ígnea. (Tomado de Dalrymple 
y Ian¡:here, 1969). 
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("cooling age"). Harrison y Mac Dougall (1980} han ilustrado 

muy bien esta noción a partir de un estudio de intrusiones 

graníticas de Nueva Zelanda; mientras las hornblendas y bioti 

tas de estas rocas dan edades de 112.9 ± 1.6 ro.a. y 107 + 

3.2 rn.a., respectivamente, los feldespatos potásicos de la 

misma formación tienen edades de 90 rn.a. Estas diferencias de 

edades reflejan las diferentes temperaturas de bloqueo para 

los minerales mencionados. Y, por tanto, pueden reflejar la 

historia térmica del intrusivo. 

2) Caso en que la muestra tiene una historia geológica cornple 

ja. 

El funcionamiento del reloj K-Ar en una roca que ha sido some­

tida a una historia politérmica se ilustra en la fig. 8.13. 

Puede observarse que la oresencia de eventos térmicos subse­

cuentes ocasionan una pérdida parcial de argón. La edad calcu­

lada no tendrá ningún significado geológico. 

En resumen, el funcionamiento del reloj K-Ar depende a la vez 

de la historia térmica de las rocas estudiadas y de las capacl 

dades de los diferen~es minerales para retener el argón. 

b) Aspectos teóricos de la noción de temperatura de bloqueo. 

Los aspectos teóricos de la temperatura de bloqueo han sido e~ 

tudiados por Dodson (1973 y 1979). En la figura 8.14 se ilus­

tra este concepto para un elemento radioqénico corno argón 40. 

A temperaturas cercanas a la de cristalización (Ta) el argón 

se difunde rápidamente a partir de su formación por desintegr~ 

ción radioactiva; al momento del enfriamiento se llega a un do 

minio de temperatura transicional (Ta-Tb) acumulándose parte 

del argón dentro del mineral; finalmente, a temperaturas más 

bajas (Tb) las pérdidas son mínimas y el elemento radiogénico 

se acumula. Cuando se calcula una edad, se efectúa en efecto 

una extrapolación de una parte de la curva de acumulación ha­

cia el eje del tiempo. La figura mencionada muestra entonces 
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RETENCION DE ARGON EN % 

100 

Silicato fundido. 
Sin acumulación 
de argón 

Solidificación y 
enfriamiento. 
Acumulación 
parcial de argón 

Roca ~lida enfriada. 
Acumulación total 
de argón 

Recalentamiento 
y enfriamiento. 
pérdida parcial 
de argón y 
acumulación 

Roca s~lida enfriada. 
Acumulación total 

• de argón 

PRESENTE Q¡__ ______ .Jt._ _ ___JL._ ______ ..J.... __ ..L.-_____ ~----+ 

EDAD K. Ar· 

FIGURA 8. l 3. Principio del funcionpnüento del reloj 
p:>tasio-arg6n en una roca ígnea sujeta a recalenta -
miento después de su cristalizaci6n. (Tomado de== 
Dalrymple y Ianphere,1969). 
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TEMPERATURA 

1 C1, 
1 v',91,:: 
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~ ---~--------~----- ~ 
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1 
1 
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1 
1 
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1 
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1 
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1 
1 
1 

~~ 
~v 

~v 

TIEMPO 
b 

1 
1 
1 

' 

1 v.;:,~ 

oJR"f). o€-' ~/ TEMP. DE BLOQUEO 

TIEMPO 

FIGURA 8 .14 . Concepto de temperatura de bloqueo. 
(A) curva de enfrianiiento. 
(B) CUrva de a.cumulación. (Ta y Tb son límites naturales 
de un estado transitorio. 
Las líneas discontinuas indican los J.írrites aproximativos 
del estado transitorio para una historia térmica dada. 
cuando se calcula una edad en un mineral determnado se 
extrap:üa la cu1va de acumulación hacia el eje del tienpo. 
La temr-eratura de blcqueo corres¡::onde a la del mineral en 
el instante irrlicado nor su edad aparente. Cuando la velo 
cidad de enfriamiento·· es lenta, la· duración del estado tran 
sitorio será mayor produciéndose la ¡;-Érdida parcial o total 
del argón. En consecuencia, la edad aparente será menor, 
así corro la te:nperatura de bloqueo. 
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que la temperatura de bloqueo (Tf) no es un evento estricta­

mente definido, aunque se puede tomar ésta ca~1O la temp:ratura del 

sistema cuya edad está siendo calculada. Por otro lado, el exa 

men de esta misma figura permite imaginar fácilmente que la 

temperatura de bloqueo de un mineral determinado depende de 

la velocidad de enfriamiento; si ésta es lenta, será mayor el 

tiempo durante el cual hay pérdida de argón, razón por la cual 

la edad calculada será menor. 

c) Aspectos prácticos de la noción de temperatura de bloqueo 

Por lo visto anteriormente, la temperatura de bloqueo no tiene 

un valor preciso ya que varía según el contexto geológico y la 

historia térmica de la región. Los valores de temperatura de 

bloqueo determinados por diversos métodos varían ligeramente 

de un contexto a otro. Examinemos a continuación las tempera­

turas de bloqueo de los minerales más usados en K-Ar: 

+ Hornblenda: 530 + 40ºC (Harrison y Mac Dougall, 1980). 

+ Biotita: 300 + 50ºC (Wagner, et al., 1977). 

2 80 + 40 ºC (Harrison y Mac Dougall, 19 80 ). 

+ Muscovitas: 350 ~ 50ºC (Purdy y Jaeger, 1976) ,determinadas 

en condiciones de P-T de metamorfismo. 

+ Feldespatos potásicos de baja temperatura: 150 ~ 30°C 

(Foland, 1974; Albaréde, et al., 1978; Harrison 

y Mac Dougall, 1980). El error tan grande de es­

tos valores depende del grado de pertitización y 

de la historia térmica de las regiones estudia­

das. Posteriormente, Harrison y Mac Dougall (1982) 

determinarion una temperatura de bloqueo de 

132 + 13°C. 

+ Plagioclasas: debido a su compleja estructura no se disponen 
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de estimaciones correctas. Berger y York (1981) 

sugieren que podrían ser vecinas a las de los 

feldespatos potásicos. 

4. EXCESOS Y PERDIDAS DE ARGON 

a. Excesos de Argón 

Una de las hipótesis fundamentales de este método es que el 

material no contiene argón radiogénico en otras cantidades que 

no sean las producidas "in situ" por la desintegración del po­

tasio 40. Puede suceder a veces que las edades calculadas sean 

mayores a la edad real. Se habla entonces de un exceso de ar­

gón. Según Damon (1970) cuando la edad es anormalmente más an­

tigua existe la presencia de argón extraño cuyo origen puede 

ser heredado (producido en el interior de los minerales antes 

del evento que se desea datar) o ser el resultado de una adhe­

sión de argón en la superficie del mineral. Este proceso ha si 

do puesto en evidencia por Karpinskaya, et al. (1961). Eviden­

temente, el método de K-Ar clásico no permite hacer una disti~ 

ción entre estos dos tipos; para hacerlo es indispensable em­

plear el m~todo con ma desgasificación progresiva. 

Los fenómenos de incorporación de argón de la superficie del 

cristal a su interior presentan algunos casos especiales: 

+ Silosilicatos: minerales como berilo, cordierita y turmalina 

presentan redes cristalinas que contienen mu­

chas vacantes donde alojan al argón. Estos mi 

nerales no deben ser utilizados para data­

ción. 

+ Piroxenos: varios autores (Hart y Dodd, 1962; Mac Dougall y 

Green, 1964; Kirsten y Muller, 1967) han detecta­

do excesos de argón en piroxenos de rocas metamóE 

ficas, básicas y ultramáficas. Estos excesos son 

fáciles de observarse puesto que los contenidos 
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de potasio de rocas de este tipo son muy bajos 

( K
2 

O <.. O • 1 % ) • 

+ Olivino: este mineral tiene concentraciones de potasio de 

algunas ppm. El exceso de argón es muy frecuente. 

No se usa en esta técnica. 

+ Plagioclasa: Los casos de exceso de argón en plagiocl·asas 

de origen metamórfico o magmático son numero­

sos. Como este mineral se usa en dataciones de 

rocas magmáticas es muy conveniente disponeYde 

varias muestras de una misma serie magmática. 

La existencia de exceso de argón en este caso 

depende de la naturaleza y edad de las rocas 

encajonantes; mientras sean más antiguas, ma­

yor es la posibilidad de liberación de argón 

por efectos térmicos. 

+ Feldespatos alcalinos: en razón del alto valor del K2o en 

estos minerales, tanto los de baja temperatura 

(ortoclasa y microclina) como los de alta (sa­

nidinc presentan frecuentemente excesos de ar 

gón, los cuales no afectan los cálculos. 

+ Micas: Giletti (1971) ha comprobado excesos de arqón en bio 

titas, pero 7 al igual que el caso anterior, por ser 

minerales con alto potasio, no se modifican signifi­

cativamente las edades. 

+ Anfíboles: debido a la gran retentividad del argón, losan­

fíboles son uno de los cronómetros K-Ar más fia­

bles razón por la cual son bastante utilizados. 

Es recomendable realizar diferentes medidas en 

rocas cogenéticas y analiza otros minerales (ej. 

micas) asociados. 
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+ Roca total: el análisis K-Ar en roca total es de uso frecuen 

te para el fechamiento de basaltos recientes. 

Ozima y Kuda (1972) determinaron excesos de ar­

gón en vidrios basálticos submarinos. Se consta­

ta, entonces, que las "pillow-lavas" emplazadas 

bajo una fuerte presi6n' hidrostática tienen una 

concentración elevada en argón 40 en los bordes 

vitrificados que decrece rápidamente hacia el i!!_ 

terior. Esta distribuic6n del arg6n se explica 

por el hecho de que la velocidad de enfriamiento 

es menor hacia el interior de la pillow-lava, 

por cuya razón es recomendable utilizar solo las 

porciones holocristalinas del centro de la 

pillow para su datación. 

b. Las pérdidas de arg6n 

Las p~rdidas de arg6n tienen por efecto dar edades geológicas 

más jóvenes. Si la pérdida es completa, el reloj K-Ar es llev~ 

do a cero y reflejará el evento que causó el fenómeno. En mu­

chas ocasiones la pérdida es incompleta y la edad calculada no 

refleja ningún evento geológico como se señaló en la figura 

8.13. 

Entre los factores que provocan las pérdidas de argón se pue­

den mencionar: 

1) Incapacidad de una red cristalina para retenr el argón. 

Ciertos minerales como las plagioclasas pertíticas, aún a tem­

peratura ambiente, retienen mal el argón (Reynolds, 1957). 

2) Fusión parcial. Este fenómeno hace que el reloj K-Ar se re­

grese a cero. 

3) Metamorfismo. El metamorfismo de alta temperatura produce 

en la mayoría de los minerales una pérdida de argón. Si el fe­

nómeno es de corta duración la pérdida es parcial. En ocasio-
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siones el argón liberado puede ser reintroducido en el cris­

tal por difusión. 

4) Alteración hidrotermal y supergénica. La alteración libera 

parcialmente el argón produciendo edades anómalas. 

5) Recalentamiento. Un recalentamiento prolongado a temperat~ 

ras de algunos cientos de grados causan la pérdida de argón. 

Este tipo de recalentamiento puede ser producido por la intr~ 

dución de diques y cuerpos similares, o por una entumescencia 

térmica poco elevada. Recuérdese que recaléntamiento no es si 

nónimo de metamorfismo. 

6) Efectos tectónicos. Los procesos tectónicos pueden ocasio­

nar pérdidas de argón en ciertos minerales. Maluski (1978) ha 

estudiado en detalle la influencia de la deformación alpina 

sobre el batolito calco-alcalino de C6rcega en donde demostró 

que los anfíboles, biotitas y feldespatos sujetos a deforma­

ción perdieron parte importante del argón radiogénico. 

7) Por preparación de la muestra. Gentner y Kley (1957) han 

demostrado que los despatos potásicos y las biotitas moli­

dos a menos de 100 f'm implican una pérdida de argón radiogén~ 

co que puede llegar hasta el 50% si se pulveriza har·ta 5-10/'ffi· 

Los mecanismos de pérdida del argón se pueden resumir en dos 

aspectos fundamentales: la difusión y la capacidad retentiva 

de un mineral por este 9as (o temperatura de bloqueo). Loan­

terior significa que cuanto mayor sea la temperatura de blo­

queo, mayor será la retentividad. Para aplicar esta asevera­

ción nos referiremos al ejemplo clásico de K-Ar de Hanson y 

Gast (1937). El complejo granítico de Snowbank (Minnesota, 

U.S.A.) cuya composición va de cuarzomonzónita a diorita y es 

cortado por un gabro. La edad del granito es 2.6x 10
9 

años y 
9 la del gabro lxl0 años. Banson y Gast determinaron las eda-

des aparentes de varios minerales del granito provenientes de 

muestras tomadas a distancias variadas del contacto granito-
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gabro. La idea fue la siguiente: puesto que la intrusión del 

gabro se produjo a elevada temperatura y baja presión, existió 

entonces energía suficiente para liberar el argón radiogénico 

de los cristales del granito, produciéndose su difusión. La 

:intensidad de este proceso se ve incrementada ya que el argón, 

por ser un gas noble, está unido a la red cristalina únicamen­

te por fuerzas de Van der Waals las cuales son muy débiles. El 

argón una vez liberado se incorpora a la atmósfera a través de 

las fracturas naturales de la roca. Los resultados obtenidos 

por estos autores ilustran la retentividad relativa de la horn 

blenda, muscovita, biotita y feldespatos potásico (Fig. 8.15 ) . 

S. LAS ISOCRONAS POTASIO•ARGON 

Se han hecho diversos intentos para encontrar una edad geológl 

camente significativa cuando el sistema analizado ha estado so 

metido a excesos o pérdidas de argón. Uno de estos intentos es 

la construcción de isocronas 4 0 Ar- 14 0 I< ó ( 4 0 Ar \ • fo K ·\ 
3 6 Ar ) - \__~). 

a. Isocrona 40 Ar- 4 °K (figura 8.16) 

La concentración aparente de 4 0 Ar radiogénico se graf ica en 

función del 4 °K expresado en%. El contenido-de 40 Ar se obtie­

ne bajo el supuesto de que el 40 Ar no radiogénico tiene un ori 

gen atmosférico. En el caso ideal donde los sistemas cogenéti­

cos no presentan ni pérdida ni exceso de argón, los puntos de­

finen una recta que pasa por el origen, y cuya inclinación es 

proporcional al tiempo. En el caso en donde las muestras pre­

sentan una misma cantidad en exceso o pérdida, los puntos def~ 

nen una recta donde la inclinación corresponde a la edad geol~ 

gica verdadera,y la ordenada al origenJel exceso o pérdida. La 

ecuación de la isocrona es, entonces 

( t1 o Ar ) - ( 4 o Ar ) = 
medido atm ti ºAr + 

o 

- 3 1 7 -

[ 
(>.e+ >. B) t ] 

e -1 

( 8-15) I 
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FIGURA 8.15. Curvas de .rctenci6n de argón en los 
principales minerales del stock de Snowbank, Min­
nesota, en funci6n de la distancia de ungabro que 
lo intrusiona. (Tornado de Hanson y Gast, 1967). 
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donde 

40Ar0 = Ar - Ard'f -~ exceso i usion 

La ecuación es de la forma Y= b + mx 

En el caso ideal 40 ArO = o. Las edades calculadas a partir 

de la ecuación datan el evento geológico. 

Si 4 ºAr0 > O, existe un exceso de argón. Las edades calculadas 

para cada muestra serán superiores al evento geológico que se 

desea datar. La edad dada por la inclinación de la recta ten­

drá significado geológico sólo si40 ArO es idéntico para todos 

los sistemas. 

Si 40Ar
0 

<.O, existe una pérdida de argón por difusión. Cada 

edad calculada es inferior a la edad real. Como en el caso an 

terior, la edad indicada por la pendiente de la recta tendrá 

significado geológico si ArO es idéntico para todos los siste 

mas. 

~ ºAr,...~ (4 OK \ 
b. La isocrona ~ .... , - \~M) 

(figura 8-17) 

Esta isocrona se basa en el mismo principio que el método Rb­

Sr. Las relaciones 4 ºAr d'd / 36 Ar d'd se grafican en fun-me 1 o me 1 o 
ción de 4 ºK/36Ar d'd. Cabe señalar que se ha eliminado la me 1 o 
contribución del trazador en la relación 4 O Ar / 3 6 Ar . m m 

La ecuación de la isocrona es la siguiente 

40Ar 
m AE: 

----·----
36Ar 

m 

X a c e d 

- 320 -

(8-16) 



l 

l 
r 

l 
1 

15(Xl 

O .___ ___ ~2:-------:-4-----'-L-------
. t, 40K 

Al'\ 

'~U 

FIGUPA 8 .17 . Isocrona ~ vs • 
40 Ar 

NOl'A: Arm = Arg6n 40 merlido 

4ºArrad = Arg6n 40 radiogénico 

40Aratm = Arg6n 40 at:rrosférico 
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La ecuación es de la forma y= ax+x+e+d 

40Ar = argón 40 atmosférico 
a 

4DAr = argón 40 en exceso 
e 

4ºArd = argón 40 peridod por difusión 

La inclinación de la recta es proporcional a la edad; la ord~ 

nada al origen, indicada por la relación 4 ºAr es el exceso 
"3oXr de argón de una serie de muestras. En el caso ideal, aquel 

donde no existe ni exceso ni pérdida, la ordenada al origen 

es 295.5 la cual corresponde a la relación 4 ºAr del argón at­

mosférico. La isocrona que da una edad geo1A;teamente signifi 

cativa debe cumplir: 

40Ar 
e 

3 6Ar 

4 ºAr d 
36Ar =O 

m m 

es decir, 

- c + e - d = constante 

El modelo de isocrona planteado, idéntico en apariencia al ru 

bidio-estroncio, es en realidad muy diferente. En el caso del 

:ubidio-estroncio existen solo dos componentes en el estron­

cio, uno radiogénico y el otro inicial. El argón, por el con­

trario, puede presentar tres componentes, uno radiogénico, 

otro atmosférico y, eventualmente, uno inicial. A primera vi~ 

ta, cuando el tercer componente está presente, parece poco 

probable que la relación c + e - d = constante sea satisfecha 

para sistemas cogenéticos diferentes. 

6. USO DEL METODO POTASIO-ARGON EN GEOLOGIA 

Cualquier geólogo que utilice edades K-Ar se puede preguntar: 

¿Cuáles son los cronómetros fiables y los límites de empleo 

del método? ¿Qué significado geológico tendrá el resultado y 
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cuáles son las causas posibles de una edad "anormal"? En los 

p~rrafos siguientes se tratará de responder a estas pregun­

tas. 

a. Los cronómetros K-Ar fiables 

Para que un cronómetro K-Ar sea usado debe reunir las siguie~ 

tes condiciones: 

- Debe retener el argón a temperaturas geológicas normales, 

es decir, entre 100 y 200ºC. 

- Ser resistente a la alteración hidrotermal y superg~nica. 

- Contener suficiente potasio para permitir las determinacio­

nes de K-Ar, es decir, no es suficiente que el potasio sea un 

catión esencial. 

Examinemos ahora en forma sistemática los principales cronóme 

tros utilizados: 

1) Rocas Igneas: 

+ Feldespatos potásicos: los feldespatos potásicos de "baja 

temperatura" (ortoclasa y microclina) de las rocas plutónicas 

tienen una larga reputación de no ser utilizables en K-Ar. Va 

rios trabajos recientes (Foland, 1974; Maluski; 1978 y Albar~ 

de, et al., 1978) han mostrado que estos dos minerales pue­

den dar edades geológicamente signific~tivas en regiones que 

no han sido perturbadas después del evento que se piensa da­

tar. Puesto que los minerales mencionados tienen temperaturas 

de bloqueo del orden de 150°C son muy sensibles a eventos peE 

turbadores de poca intensidad sean térmicos o termomecánicos 

que de otra manera pasarían inadvertidos mineralógica y geo­

cronométricamente. 

Por su parte, el sanidina y la ortoclasa por ser minerales 
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de alta temperatura retienen muy bien el argón, siendo desde 

varios puntos el reloj K-Ar ideal. Se les utiliza para datar 

rocas muy recientes. 

+Plagioclasas: como en el caso anterior, es conveniente distin­

guir las plagioclasas de altas y bajas temperaturas. Los re­

sultados son más satisfactorios en rocas volcánicas que en 

plutónicas. Es conveniente ser prudentes con las dataciones 

de estos minerales pues son muy sensibles a los fenómenos tec 

t6nicos perdiendo argón (Montigny, et al., 1982). 

+ Feldespatoides: los cronómetros más fiables y más utiliza­

dos son la nefelina yla leucita. 

+ Biotita: la biotita junto con la hornblenda son los cronóme 

tros K-Ar más utilizados ya que tienen valores elevados de po 

tasio, alta retentividad de argón y temperaturas de bloqueo 

de 300 ºC. 

+ Muscovita: como la biotita, es un cronómetro muy bueno por 

su alta retentividad de argón y por su estabilidad en las al­

teraciones s upergén • ·as. 

+ Flogopita y lepidolita: la flogopita presenta las mismas ca 

racterísticas que la biotita en K-Ar. La lepidolita es más ra 

ra y presenta desventajas en razón de contener litio. 

+ Anfíboles: la hornblenda es un mineral muy útil en K-Ar ya 

que se encuentra presente en muchas rocas volcánicas, plutón~ 

cas y metamórficas, retiene bien el argón y sus concentracio­

nes de potasio no dan problemas excepto en rocas de menos de 

10 m.a. La única reserva que se le puede hacer es que presen­

ta con frecuencia exceso de argón (Roddik y Parrar, 1971). 

Otros anfíboles como la actinolita y la glauconita tienen 

iguales propiedades que la hornblenda. Para la glauconita ca­

be mencionar que su baja concentración en potasio (0.2% en 

K
2
o) y exceso de argón constituyen un problema en la determi-
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naci6n de edades. 

+ Piroxenos: se encuentran en rocas volcánicas, plutónicas y 

metam6rficas; contienen menos de 0.1%· de K2o por lo que es 

muy dificil datar rocas muy recientes. El exceso de arg6n ha 

sido notado por varios investigadores (Mart y Dodd, 1962; Mac 

Dougall, 1963; Dalrymple, et al., 1975 y otros). 

+ ~oca total: los análisis de roca total en granitos no se 

consideran muy fiables puesto que las temperaturas de bloqueo 

de :sus: constituyentes registran una edad de enfriamiento y no 

ci& '..cri~talizaci6n. Por el contrario, en rocas basálticas el 

p9tasio se encuentra dentro de la fase intersticial y no de~ 

t:rQ de los fenxristales, con lo cual se retiene bien el argón. 

!n·'ér caso de que la matriz sea vítrea, el problema es más d~ 

licado ya que algunos tienden a perder el argón y otros lo 

contienen en exceso. Cuando se dispone de un buen número de 

muestras es conveniente desechar aquellas que contengan vi­

drio. 

2) Rocas sedimentarias: 

+ Glauconita: El único mineral que se utiliza rutinariamente 

para la dataci6n de rocas sedimentarias es la glauconita. Es 

bueno recalcar que no todos los minerales verdes considerados 

como glauconita lo son. D'Odin (1975) reseñó los criterios ne­

cesarios para seleccionar la glauconita como cronómetro K-Ar 

confiable 1 entre ellos figuran: criterios estructurales, la 

muestra debe ser fresca y estar excenta de movimientos tectóni 

cos, 5i es posible, la roca que contiene el mineral deberá te­

n~r meno$ de 300m de sobrecarga, aunque los resultados en gla~ 

conitqs a 1500 m han sido buenos. Otros criterios son de natu­

~aleza sedimentológica: es un hecho que las glauconitas que 

provtenen de un medio arcilloso proporcionan mejores resulta­

QQa que aquellas provenientes de un medio carbonatado. El sedi­

men~o ideal debe contener más de 10% de glauconita en una frac 

Qt~P ae tamaño superior a 200 micras, menos de 10% de carbona-
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tos y menos de 10% de caolín en la fracción arcillosa. El úl­

timo grupo de criterios concierne a la preparación y purific~ 

ci6n de la muestra: cada fracción de glauconita es pasada a 

Rayos X ya que se ha comprobado que existe una relaci6n entre 

el espaciamiento de las hojas y el valor en potasio; una exce 

lente glauconita contiene entre 8 y 8.5% de K2o, una buena en 

tre 7.5 y 8.0%Jy aquellas con menos de 7% deben usarse con re 

servas. 

+ Illitas, esmectitas y atapulgitas: la utilización de K-Ar 

en estos minerales es delicada puesto que tienen una memoria 

detrítica, indicando edades más antiguas, pero si son de neo­

formación se consideran como buenos geocronómetros. La difi­

cultad radica en tener buenos criterios para demostrar si el 

mineral es detrítico o de neoformación; además, debe recordar 

se que la alteración meteórica puede provocar p~rdida de ar­

g6n. 

+ Zeolitas: Bernat, et al. (1970) realizaron algunas tentati­

vas pero éstas resultaron poco fructuosas. 

+ Sulfatos: la alun 

to que puede dar resultados por K-Ar satisfactorios. Silber­

man y Ashley (1970) verificaron su fiabilidad. 

b. Preparación de las Muestras 

Ourante el proceso de separación de minerales deben tenerse 

en cuenta dos reglas importantes: la primera es la de obtener 

minerales puros a fin de que las alícuotas destinadas a pota­

sio y argón sean id~nticas y, por otra parte, que las fases 

ricas en potasio no contaminen a las que tienen menos; la se­

gunda regla es la de utilizar minerales con una talla de 80µm 

y evitar la heterogeneidad en los granos. 
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7. EVAllJACICN DE EDADES FOrASIO-AffiON 

Para juzgar la calidad de una edad por K-Ar es necesario con­

tar con varias medidas, puesto que con un único valor la pro­

babiliad de tener un error es del 20% la cual se reduce gran­

demente si se aumenta el número de determinaciones. 

Lo ideal es disponer, sobre un conjunto de muestras, de eda­

des absolutas obtenidas por otros métodos como el uranio-plo­

mo, rubidio-estroncio, samario-neodimio o las trazas de fi­

si6n, con los cuales se puedan hacer contrastaciones. Porra­

zones de costo esto no siempre es posible. 

Otro aspecto importante lo constituye las· observaciones de 

campo como son las relaciones estratigráficas de rocas volcá­

nicas dentro de secuencias sedimentarias; las relaciones es­

tructurales y geométricas de cuerpos intrusivos en general 

con la roca encajonante. Por tanto, es conveniente contar con 

un control paleontológico, cuando sea posible, de las rocas 

sedimentarias que sirven de encajonante a ~ocas Ígneas. 

Teniendo en cuenta los aspectos anteriores, una determinaci6n 

va a considerarse como "anormal" cuando aparezca discordante 

o inconsistente con los resultados geol6gicos obtenidos por 

otras fuentes, de las cuales se tiene plena certeza. En tal 

caso, o bien, se reconsideran los conocimientos geológicos 

que se tengan de la zona en cuestión, o la edad reportada por 

K-Ar no es correcta. A este último respecto, las causas impu­

tables a una mana datación podrían ser: 

a. Errores aleatorios 

Los errores aleatorios pueden deberse a errores analíticos, a 

un conocimiento dudoso del contexto geológico o a un muestreo 

dudoso. 
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Los errores analíticos cometidos-en el laboratorio pueden de­

tectarse en la mayoría de los casos durante el avande del pr~ 

ceso al aparecer datos intermedios cuyos valores son anorma­

les; en este caso el error se corrige reiniciando el análisis. 

En otras ocasiones el error no se detecta durante el proceso 

sino cuando se comparan los resultados obtenidos en diversos 

minerales de una misma roca. 

El conocimiento insuficiente del contexto geológico es una de 

las causas más frecuentes de discrepancias entre geólogos y 

geocronometristas, pues muchas veces las edades paleontológi­

cas de referencia tienen bastante imprecisión o las interpr~ 

taciones geológicas no han sido correctas. 

Algunas muestras no son tomadas en su lugar de origen apare­

ciendo dudas en el muestreo. De manera general sería ideal 

que el geólogo y el geocronometrista procedieran en conjunto 

el muestreo. La interpretacimn de los resultados tendría en 

este caso poca controversia. No es raro que aparezcan mues­

tras mal numeradas; este incidente se puede reparar con la li 

breta de campo. 

b. Las edades son muy jóvenes 

La aparición de edades muy jóvenes es debida a condiciones 

geológicas que inducen pérdidas de argón o a una falla de co­

nocimiento concerniente a las propiedades retentivas de algu­

nos minerales del argón. Los déficits de ar~6n se pueden ex­

plicar por: 

1) El material no retiene argón: como ya se ha visto, algunos 

minerales no retienen el argón mientras que otros lo hacen ex 

celentemente. A este respecto se conocen bastante bien las ca 

racterísticas retentivas relativas de los minerales más comu-
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nes, mismas que deberán tenerse en cuenta al realizarse una 

determinación o al interpretar un resultado. 

2) Eventos térmicos post-formación: el recalentamiento de una 

roca después de su cristalización implica p~rdidas de argón. 

Un evento de tal tipo puede ser puesto en evidencia mediante 

el análisis de diferentes minerales de una misma roca. El par 

ideal es la biotita hornblenda ya que ésta última retiene 

bien el argón mientras que la primera lo pierde fácilmente. 

3) Alteración: las alteraciones de alta o baja temperatura 

desordenan la red cristalina provocando pérdidas de argón. En 

la mayoría de los casos la alteración puede reconocerse fácil 

mente en el microscopio o megascópicamente, razón 

cual la muestra debe ser eliminada. 

por la 

4) Ganancia de potasio: se utiliza este tipo de argumento pa­

ra explicar edad~s muy jóvenes pues se ha comprobado que exi~ 

ten intercambios de sodio potasio a altas y bajas temperatu­

ras, producidas entre fluidos y minerales como los feldespa­

tos. En la mayoría de los casos estos fenómenos vienen acomp~ 

ñados de transformaciones mineralógicas observables microscó­

picamente. 

c. Las edades parecen muy elevadas 

1) Exceso de argón 40: se trata del argón introducido en la 

red cristalona durante o después de la formación de la roca. 

En incisos anteriores ya se vieron los minerales que pueden 

presentar esta anomalía. 

2) Argón heredado o contaminado: este argón proviene de xeno­

litos más antiguos. El problema es muy serio y bastante fre­

cuente en rocas volcánicas como las tobas. 
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3) Pérdida de potasio: este proceso también se ha argumen­

tado para explicar edades elevadas. El mecanismo es ante 

todo de intercambio i6nico del potasio por otro cati6n. 

CONCLUSION 

El método potasio-argón se aplica con éxito a un gran número 

de minerales: hornblenda, biotita, feldespatos y glauconita; 

e igualmente, sobre roca total. Permite datar eventos geológ~ 

cos recientes y muy antiguos debido al periodo de desintegra­

ción relativamente corto, con costos modestos en relación a 

otros métodos. 

vm.4. EL METODO DE DATACION RUBIDIO-ESTRONCIO 

l. PRINCIPIOS 

a) El sistema Rb-Sr y la Ecuación de Decaimiento 

La desintegración radiactiva del 87 Rb en •87sr ha permitido 

la utilización de e~ ~ sistema en las ciencias de la tierra 

bajo dos aspectos iundamentales: como trazador isotópico y co 

mo un método de datación de eventos geológicos. 

La obtención de edades se deprende de la ley de la radioacti­

vidad manifestada con la fórmula (8-17). 

donde D= cantidad del isótopo radiogénico 

Do= cantidad del isótopo radiogénico 

te, 

N= cantidad del isótopo radioactivo 

A= constante de desintegración, y 

t= tiempo transcurrido. 
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En lo que concierne· al Rb-Sr, el isótopo radiactivo es el 87Rb 

y el radiog~nico el 87sr relacionados por la ecuación 

a 7Rb 
37 

-+ 
8 7 Sr + B 
38 

Sustituyendo los isótopos correspondientes en la ecuación ( 8-17) 

se tendrá: 
( s1sr) 

m 
= ( 97 Sr). + ( 87 Rb) (e>..t -1) 

l. m 

donde (B7sr) = m valor actual medido 

(87Rb) = valor actual medido m 
(B7sr). = 

l. 
valor inicial desconocido 

Puesto que en el laboratorio se miden relaciones en lugar de 

valores absolutos, las determinaciones se hacen con respecto 

al isótopo no radiog,nico 86 sr, el cual es estable, por lo 

cual 86sr = 86 sr. 
m '-

(8-18) 

lo que conduce a: 

~
7sr) _ Gª 7sr) 

t ..1.. log 
13lisr ffb"§'r 

i = 1 + m 
A 

G7:) 
assr 

m 

(8-19) 

fórmula que permite calcular la edad t. 

El análisis de la fórmula (8-19) permite sefialar algunas ca­

racter1sticas de ventaja y desventaja. Se observa que el cál­

culo de t depende de: 
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- La constante de desintegración A del 87 Rb que tiene un valor 

acordado internacionalmente (Steger y Jager, 1977) de 

A87 Rb = 1.42 X l0- 11 años~ 1 

que corresponde a un periodo o una vida media de 

T = 48.8 X 10~ años. 

El periodo de desintegración del 87 Rb es suficientemente 

grande (cerca de 50 mil m.a.) para permitir la datación sobre 

una gran parte de la escala de tiempo geológico. Sin embargo, 

para edades jóvenes (<:O millones de años) el largo periodo de 

desintegración limita el empleo del método. 

- De la precisi6n obtenida en la medida de la relaci6n~::~ 

y en el procesamiento del Pb y el Sr, del cual depende la re­

lación(8 7 R~; esta precisión aumenta con el mejoramiento de 
\; 6 s;) 

las técnicas y actualmente no se presentan problemas para es­

te método. 

- De la manera de conocer el valor de la relación (a 7 sr\ 

\~Gs;) i 

la 

cual no es medible en el laboratorio. Las dos formas de cono-

cerlo son: dando un valor arbitrario a la relación o calculan 

dolo. 

- Del comportamiento geoquímico del Rb y el Sr. En efecto, p~ 

raque la determinación de la edad tes necesario que el sis­

tema no haya sufrido ninguna modificación en las cantidades 

radioactivas y radiogénicas distintas de las que proceden del 

fenómeno de radioactividad del 87 Rb. En otros términos, el 

sistema debe ser "cerrado" para el Rb y el Sr. Recuérdese que 

el sistema cerrado depende del medio mismo, de su historia 

geológica, su volumen, etc. Esto llama la atención sobretodo 

en la importancia del muestreo y el procesamiento de las mues 

tras. 



b) Características geoquímicas del Rb-Sr 

El Rb y el Sr se presentan al estado de elementos traza 

(<0.5%) en los distintos tipos de roca aunque son relativamen 

te abundantes en relación a otros elementos. Las concentracio 

nes de Rb, por ejemplo, en rocas ultrabásicas son de algunas 

partes por millón (ppm) y de algunas centenas de ppm en rocas 

graníticas. 

+ + En el Rb y el K son metales alcalinos que tienen radios ióni 
o o 

cos con valores muy próximos: 1.48 A y 1.33 A respectivamente; 

lo cual hace que sus propiedades fisicoqu!micas sean tambi~n 

.similares. Así, el Rb se dispersa fácilmente en un medio potá­

sico (biotita, muscovita, feldespato potásico, entre otros) 

pero sin formar minerales propios. 

El sr2+ y ei ca2+ son metales alcalino-térreos cuyos radios 

iónicos tambi~n son próximos: 1.13 A y O. 99 A respectivamente, 

siendo esta una de las razones por las cuales el estroncio re­

emplaza fácilmente al calcio en muchos minerales cálcicos, 

principalmente las plagioclasas, estableciéndose así una estre 

cha relación entre el método de F~-Sr y la geoquímica de ele­

mentos mayores. Por ejemplo, dado que las relaciones Rb/Sr y 
K/Ca sufren variaciones (fraccionamientos) en el transcurso de 

la diferenciación magmática (fusión parcial·y cristalización 

fraccionada), ~stas·son muy útiles en geocronología para la o~ 

tención de isocronas, lo cual permite trabajar sobre diferen­

tes minerales pertenecientes a una misma roca. Por el contra­

rio, la relativa independencia geoquímica entre el Rb y el Sr 

tiene por consecuencia la tendencia a reaccionar diferentemen­

te uno en relación al otro en el transcurso de procesos come 

alteración y metamorfismo. 
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2. PRESENTACION E INTERPRETACION DE P.ESULTADCS 

a. Edades convencionales 

1) Principios de las edades convencionales. Re~esando a la 

ecuación (8-19) se constata que la relación~ 7sr es el único 

~Gsr i 

t~rmino que no se puede medir directamente. Esta dificultad 

puede salvarse escogiendo, por ejemplo, un valor arbitrario 

para esta relación, obteniendo con ello lo que se conoce como 

edad convencional. Este m~todo tiene la ventaja de que se pue­

de obtener una edad con solo una muestra, hablándose entonces 

de edades puntuales. Son varios los valores utilizados por con 

vención para el estroncio inicial: por ejemplo, 87s;\ =0.712 

86S;) 

(medido en el agua de mar, donde la relación Rb-+0 , o más re 

cientemente el de 8 7 Sr -·· f). 70 5 que correspo~á.e a· la relación 
86 s i .. r 

isotópica inicial media de las rocas ígneas. No obstante, 

cualquier valor que se seleccione no dejará de ser arbitrario, 

lo cual disminuye el valor del resultado. Claro está, existen 

varios casos en que la asignación de un valor arbitrario no 

afecta en mucho el resultado final. Uno 

relación de f._ 1 S~ es mucho más grande 

\86s;)m 

de ellos es cuando 

que la de ~ 7 s~. 
\ª6 s;)i 

la 

Como ejemplo puede citarse una datación en biotita de una ro-

ca ígnea, realizada por Duthoy (1977), que dio los siguientes 
resultados: 

= 111 y l. 20 

Escogiendo (á1s~ 
\;6 s;) 

= o~712 se obtiene t = 309 m.a. 
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Escogiendo f!?S~) 
~6sr) 

• o.705 ae obtiene t • 313 m.a. 

Loa resultados anteriores muestran una diferencia m!nima con• 
respecto al valor arbitrario seleccionado. 

2) Elemento■ de intarpretaci6n de edades convancionalaa. El 
qran nCmero de anlliais efectuados en mineral•• de rocaa mag­
mitica1 y matam6rficas por Rb•Sr ha dem01trado que loa raaul­
tadoa no correapond·en siempre a la apoca de emplazamiento o a 

la da cristalizaci6n de las formaciones estudiadas. E1ta1 
conatatacionea han permitido pensar en un comportamiento den­
tro de un aiatama abierto da loa elementos en cuaati6n. En 
particular, laa p&rdidaa de Sr radioglnico, que aon las mis 
frecuente■ ,•• pueden explicar por la mayor movilidad de••· 
to, &tomo1.dantro de laa estructuras criatalogr&fieaa ya que 
ocupan poaicionaa criatalogr&ficas anormales. Eata movilidad 
11• ve tambien favorecida por la tendencia del Sr de 1u11:.i tüir 
al RJJ, por su tamaño m&a pequéño con respecto a ~ata y por su 
carga electropositiva superior (+2 en lugar de +l). 

La movilidad de los &tomos radiog6nicos loa hace mls sucepti-
• ble ■ de ser afectados por ~an6manoa posteriores, como tlrrni-

0O1, por ejemplo. Como se vio en el cap!tulo anterior, cada 
especie mineral se comporta en un sistema cerrado abajo de la 
temperatura de bloqueo, pudilndoae establecer una jerarqu!a 
da diferente ■ minerales en relaci6n a su re1i1tencia a un e• 
vonto tlrmioo. En efaoto, la■ tamperaturaa de bloqueo aon muy 
inferior•• a la■ temperatura, da formaci6n del mineral, raz6n 
por la cual la Qdad aparente calculada no es la da criataliz! 
ci&n. La diferencia entre la edad real y la medida en O0a1io­
ne1 puede aar muy granda, • ■ to aa ha explicado en doa formaa1 
i) o bien, el mineral se on~rta lentamente. ("slow cooling") 
d•1pu61 da ■ u 0riataliza0i6n, midilndose una edad muy difer•~ 
te a la de 0ri1taliza0i6n que m4s bien sarta la de un emplaza -
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miento, el final de un evento metam6rfico, un levantamiento 

regional, etc.; o bien, ii) que el mineral haya sido recalen­

tado despu~s de un primer enfriamiento, a una temperatura su­

perior a la temperatura de cierre ("overprinting"); la edad 

media constituye entonces un limite inferior y está relaciona 

da al último fen6meno. 

Las nociones anteriores pueden constituir una guía para la 

discusi6n de resultados de tipo convencional, pero es impor­

tante señalar que la temperatura no es el único parámetro que 

interviene en el comportamiento de los minerales en un siste­

ma cerrado sino que existe una variedad de fen6menos (quími­

cos) que pueden provocar la movilidad de los elementos, entre 

ellos la lixiviaci6n. 

b • Isocronas : 

1) Principios: 

Si se observa 

~ 7sr.\ = 

~ 6sr)m 

la ecuaci6n 

~ 7sr\ 
~ 6sr)i 

+ 

(8-18) 

se ve que corresponde a la ecuaci6n <le una recta de la forma 

y= b + xa bajo la condici6n de que t sea constante (Nicolay­

sen, 1961). Esta constante permite evitar caer en la inconve­
.niencia de atribuir un valor arbitrario (convencional) a la 

relaci6n de estrincio inicial, sino mejor calculado trabajan­

,do sobre un conjunto de muestras. En efecto, si b (valor del 

estroncio isot6pico inicial) es conocido para todas las mues­

tras analizadas, éstas definirán un recta en un diagrama de 
,coordenadas x =~ 7 Rb_\ , y= 0_ 7 s~ , co~ pendiente a:e~t-1, 

~Gsr) m \ª6sr)m 
proporcional a la edad t del conjunto. La intersecci6n de la 

recta con el eje de las ordenadas define un punto b correspo~ 
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diente a la relaci6n G::J· Un a recta con los elementos 

anteriores se denomina isocrona ( f ig. 8-18 ) . 

Las condiciones teóricas para establecer una isocrona son: 

i) t debe ser una constante, es decir, todas las muestras de­

ben tener una misma edad y comportarse en un sistema cerrado 

con respecto al Rb y al Sr. 

ii) b debe ser común para todas las muestras. Esto significa 

que todas deben haber tenido en un cierto momento de la histo 

ria una constituci6n isotópica del Sr id~ntica. Esta noción 

equivale al car!cter cogen~tico que deben exhibir las mues­

tras. 

iii} Los puntos representados deben definir una recta. Corno 

dos puntos definen siempre una recta es necesario analizar 

más de dos muestras. A partir de esto, la calidad de una iso­
crona dependerá del número de muestras analizadas, de su dis­

tribución en el plano coordenado y de la rigurosidad de su a­

lineamiento. La calidad de la isocrona podrá evaluarse con 

los criterios estadlsticos habituales como el "indice de des­

viación ponderada". 

2) Elementos de interpretación de isocronas: 

La interpretación de isocronas depende directamente de c6mo 

se obtienen ~stas. En t~rrninos generales existen dos formas 

de obtenerlas: mediante el análisis de rocas totales pertene­

cientes a un mismo evento geológico o con el análisis de dis­
tintos minerales pertenecientes a una misma roca. 
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FIGURA 8-18. Isocrona de rocas totales. 
Ejemplo del Granito de Marce, Africa del ~brte 

(Tanado de Charlot, 1978) . 
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*Isocrona de Roca Total 

Existen varias condiciones para la construcción de una isocro 

na con roca total. La premisa fundamental es que las rocas to 

tales analizadas tengan la misma edad, es decir, t = constan­

tg. De manera simple se puede satisfacer esta condición cuan­

do las muestras pertenecen a una misma forMación geológica 

ígnea. En el caso de rocas sedimentarias o metamór:icas la 

contemporaneidad de las muestras es un tanto incierta porque 

ella depende de la duraci6n de la sedimentación o del metamor 

fismo. 

Una segunda condición es que las muestras analizadas deben 

comportarse en un sistema cerrado. A este respecto son impor­

tantes el volumen de muestra recogido y la escala del mues­

treo ya que como dentro de una misma roca coexisten minerales 

donadores y retenedores de Sr radiogénico, la bundancia de t~ 

les minerales dentro de la muestra afectará positiva o negat! 

vamente la cantidad de Sr radiogénico medido. Así, por ejem­

plo, las micas son buenos donadores de Sr, mientras que los 

feldespatos y los apatitos son aceptadores. 

La tercera condición de una isocrona en roca total es que te~ 

gala misma constitución isotópica inicial. La homogeneidad 

de la constitución isotópica en el interior de una formación 

geológica puede producirse en un sistema líquido o en uno só­

lido. En el líquido se puede lograr por mezcla de estroncios 

de constituciones isotópicas diferentes mientras que en el só 

lido los intercambios se realizan por procesos de difusión 

isotópica. Cada uno de estos mecanismos o la unión de estos es 

tá presente en alguno de los eventos que se desea datar. Así, 

en rocas magmáticas la homogenización isotópica se puede reali 

zar al momento del emplazamiento, dadas una viscosidad y una 

temperatura altas; en rocas sedi~entarias el ffiecanismo predom! 

nante es el de difusión isotópica aunque su velocidad estará 

- • 339 -

1 
f, 

1 
f 



relacionada con la granulometría; por último, en las rocas me­

tamórficas es posible la interacción de difusión isótopica y 

mezcla por fluidos, dependientes ambos de la mineralogía orig! 

nal y de la intensidad y tipo de evento metamórfico. 

La última condición para la elaboración de la isocrona de roca 

total es que las muestras analizadas deben producir, dentro de 

los márgenes de error estadístico, un alineamiento en el dia-

grama (i1sr) vs. (ª~Pb~ . Ce esta condición surgen algunas 

~Esr GGsr) m 

acbigüedades. Examinemos el caso de falsas isocronas de las 

cuales las más frecuentes son tres: falso alineamiento, rectas 

mezcladas y efecto de envejecimiento. 

+ ralso alineamiento: se ha Gicho que por dos puntos se puede 

hacer pasar una recta; este alineamiento no tiene valor de iso 

crona pero puede tener un significado geológico en el caso de 

edades convencionales. Cuandos se dispone de 5 o más puntos, 

es posible establecer isocronas bastante distinas entre sí, si 

seleccionamos al azar 2ombinaciones de tres puntos. ~sto es 

esuivalente a si en lugar de las cinco o más muestras s6lo se 

hubieran tomado tres; de ahí la obtención de distintos alinea­

miento para un mismo conjunto de datos. Cste error disminuye 

conforne se incremente el número de muestras analizadas. 

+ Rectas mezcladas: en el caso de mezclas binarias de dos cons­

tituyentes en cualquier proporción que tienen una com?osición 

isotópica diferente, los análisis de rocas totales presentan di 

ferentes porporciones de mezclas que pueden definir una recta 

en el ciagrama 0_ 7 S1:_\ vs. 0_ 7 R1;? \ ( f ig. 8-:19 ) .~ Esta recta no es 

~Gs:r) \ª6s9 
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t + X 

FIGURA 8.19. Recta de una mezcla: ejemplo teórico. 
En el tiempo t, dos constituyentes A y B se mezclan 
en todas proporciones. ras muest.réS representan di­
ferentes proporciones de la mezcla definiendo una 
recta con inclinaci6n. En el tiempo t + x (al no -
mento de efectuar la roed.ida) , el alineamiento obser 
vado en el dd..agrama Rb-Sr no tiene el valor de una­
isocrona. Es decir no es una edad significativa y 
no prop:>rciona el valor de una constituci6n isot6pica 
inicial del Sr. 
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una isocrona puesto que nunca existi6 una hornogenización iso­

t6pica en el sistema. La detecci6n de rectas mezcladas se pue 

de realizar mediante algunas pruebas como las propuestas por 

Allegre y Dars (19G5), Langmur, et al., 1976, entre otros. 

+ Efecto de envejecimiento: no obstante ~ue una isocrona ten 

ga un magnifico alinereaiento, ~ste puede ser debido a efec­

tos de envejecimiento (Peucat, 1982). En dataciones efectua­

das por Peucat (1983) en granitos emplazados en ~pocas di:e­

rentes entre 380 y 330 m.a. se ha observado que la heteroge­

neidad isot6pica al inicio va decreciendo progresivamente co~ 

forne se incrementa la edad. Este increrr.ento tambi~n se refle­

ja en el índice de calidad de la dataci6n,el cual tiene una 

desviación media ñe 101 al inicio (360 m.a.) y de sólo 2.9 al 

final (3 000 m.a.) (fig. 8-20 ) . Así, una c'Uspersi6n real bien 

marcada al inicio termina por ser enmascarada con el tiempo. 

Es decir, que para perioc'los muy antiguos se pueaen tener iso­

cronas falsas (no hay homogenización isotópica) a partir de 

rocas que no tienen la misma edad ni el mismo origen. 

*Isocrona de minerales 

La isocrona de minerales utiliza como muestra varios minera­

les provenientes de una misma roca. Con este m~todo se asegu­

ra la condici6n primorcial de cogenetismo de las muestras que 

a su vez garantiza una constituci6n isot6pica común del Sr al 

momento de la cristalización y una edad común. Aún más, como­

al momento de la cristalización el Sr y el P.b se reparten entre 

los diversos minerales de la roca, lo cual facilita una dis­

tribución de valores nás areplia en las abscisas siguiendo un 

orden creciente: apatito, plagioclasa, feldespato potásico, 

muscovita y biotita (fig. 8-21). 

La obtención de la isocrona depende fundamentalmente de la 

condición de comportamiento en un sistema cerrado ya que los 

diferentes minerales no tienen todos la misma temperatura de 

bloqueo. Esto último no constituye un impedimento sino al con 
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FIGURA 8.20. Efecto de envejecimiento: ejemplo teórico. 
Ios intrusivos escogidos, representados por los puntos 1,2, 
3 y 4 ro tienen la misma edad ni composici6n isot6pica. La 
edad-calculada en 1 está afectada r:or un error imr:ortante 
(± 37%); el índice de desviaci6n r:onderada es alto (101). 
El m:xielo muestra que para edades calculadas en los intru 
sivos 2, 3 y 4 (1.000, 2,000 y 3,000 rn.a., respectivamen=­
te), la dispersión tennina r:or enmascararse con errores de 
menos del 4% para el sitio 4. (Tomado de Peucat, 1983). 
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"'Sr ·'111'Sr 

0.800 

0.7811 

o.761• 

0.7411 
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~ 
B: ( 1 /10) 

T = J:!6 ± 6 Ma 
(~

7Sr.1""Sr), = 0.7:?14 ± O.CXKl4 
1 

10 I:? 

FIGURA 8.21. Isocrona de minerales. Ejemplo de un gneis 
de dos micas en Linousin, Francia. PL = plagioclasa; 
M3 = muscovi.ta; B

1 
y B2 = biotitas de -purezas diferentes 

RI'=roca total. (Tomado de Bernard y Greffiths, 1975). 
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trario, la isocrona no podría construirse si todos los minera 

les se formaran a un misno tiempo caso en el cual no existi­

ría un suficiente fraccionamiento de los elementos en cada 

una de las fases minerales de la roca y, por ende, una separ~ 

ción de los puntos coordenados. 

3. FORMA CE TRABAJO 

a. El r~uestreo 

El muestreo para datación por el método Rb-Sr necesita en to­

dos los casos de la competencia de un geólogo. Su interven­

ción se realiza despu~s que los estudios de campo hallan defi 

nido el objeto a datar y el propósito de la datación, es de­

cir, el evento geológico del cual se desea conocer la edad. 

Las muestras a escoger deben ser perfectamente sanas, es de­

cir, exclusivamente reveladoras del proceso petrogen~tico; no 

debe presentar alteración meteórica o de otras; el volumen 

(10 a SO Kg) se escoge según la granulometría de la roca y la 

escala a la que se tomó la muestra (ej. escala de un banco de 

explotación). Los xew)litos, las zonas de contacto, los bor­

des de los granitos, así como las zonas tectonizadas (fallas, 

fracturas) deben evitarse. Las diversas fases de la roca po­

drán ser muestreadas. Las muestras deberán de preferencia ser 

reducidas en el campo a un tamaño que permita su transporte 

y su molienda; deberá empacarse bien para evitar su contamina 

ción con otras muestras o materiales. Cada muestra deberá ser 

descrita perfectamente en la libreta de campo y ser cartogra­

fiada. Siempre es conveniente conservarse un testigo para lá­

mina delgada u otras pruebas. 

b. Procedimiento Experimental 

En el laboratorio las muestras <le rocas totales son molidas 

(con máquina y disco) y "cuarteadas". Esta operación consiste 

en dividir el polvo de manera sucesiva hasta obtener la canti 

dad deseada de una fracción que representa la muestra. La frac-
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ción destinada para el análisis será reducida a polvo de menos 

de 200 mallas en un mortero de ágata. 

En el caso de análisis de minerales la- muestra cuarteada es mo­

lida hasta la liberación de los granos. El polvo obtenido es 

tamizado y las fracciones granulom~tricas obtenidas son trata­

das por lo métodos clásicos de separación de minerales: mesa 

vibradora, diferencia de densi~ades, separación electromagn~tl 

ca, etc. En todo momento deben extremarse los cuidados para no 

incurrir en contaminaciones, pérdidas de muestra, etc. 

A continuación se procede al análisis preliminar de Rb y Sr 

por m~todos como absorción atómica o flourescencia de rayos X, 

los cuales permitirán seleccionar las muestras que presenten 

una suficiente separación de puntos en el eje de las abcisas. 

Esta práctica además de seleccionar las muestras sirve de guía 

para cuantificar el "spike" (trazador cuya composición isotópi 

ca y pureza son conocidas) que debe mezclarse a la muestra al 

momento de la dilución isotópica, que servirá de indicador 

para controlar sus valores de Pb y Sr medidos en el espectróm~ 

tro de masas. 

El Rb y Sr se extraen atacando una muestra de unos 100 mg de 

polvo con ácido fluorperclórico. A esta solución se le agrega 

una solución mixta e.e Rb y Sr de referencia ( 84sr enriquecido 

al 99.98% y 87 Rb enriquecido al 98%). El Rb se precipita como 

perclorato y se separa por centrifugación .. r::l Sr se extrae en 

columnas de resinas de intercambio iónico. Las concentraciones 

finales obtenidas son de 5 nanogramos para el Sr y cantidades 

aún menores para el Pb, de ahí la necesidad de que los labora­

torios cuenten con atnósferas filtradas y se trabaje con reac­

tivos ultrapuros. Las muestras así tratadas son analizadas en 

el espectrómetro de masas donde la ionización se realiza en fi 

lamentos de tántalo oxidado. La calidad de la medida se verifi 

ca efectuando varias mediciones de la misma muestra o por com­

paración con estándores externos en los que se conocen perfec­

tanente las características isotópicas de Rb y Sr. 
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Finalmente, se grafican los puntos obtenidos en un diagrama 

~7s~\ vs. ~7p~\. El alineamiento gráfico se calcula por el 

\ªGsr) \ªGsr) 
m~todo de mínimos cuadrados. La constatación de un alineamien­

to correcto será verificado por un índice de desviación nedia 

ponderada de valor bajo. 

vm. 5. EL METODO DE DATACION SAMARIO-m::ornno 

l. INTRODUCCION 

El desarrollo del método Sm-Nd es una consecuencia directa de 

la investigación cosmoguímica y notablemente del estudio de 

los meteoritos (Notsu, et al., 1973; Lugmair, et al., 1975 b; 

Nakamura, et al., 1976). El objetivo de este capítulo es poner 

en relieve sus ventajas y limitaciones en el dominio de la ge~ 

cronología. 

2. PRINCIPIOS 

El samario y el neodimio pertenecen al grupo fe los lantánidos 

y cada uno tiene varios isótopos: 

SAMARIO (Z=62) 

144Sm 

147Sm 

l48Sm 

149Sm 

150Sm 

152Sm 

154Sm 

NOODil1IO 

142tld 

14 3Nd 

l44Nd 

14 5Nd 

145l'Jd 

14 8Nd 

1 50Nd 

(Z=60) 

El 1~~Sm es radioactivo y se desintegra en 1~J~d estable, se­

gún la siguiente reacción nuclear. 

14 7Sm 
62 + 
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El period:> T del 1 t~sm es de l.0Gxl0 11 años (Gupta y Farlane, 

1970) que corresponde a una constante de desintegración de 

A= 6.54xl0- 12 años- 1 , la cual tiene un valor muy pequeño. 

Por ello, el m&todo Sm-Nd es uno de los mSs apropiados para 

medir edades antiguas. En algunos casos es posible medir eda­

des jóvenes de hasta 100 m.a. 

El Sm y Nd forman parte de los lantánidos y en consecuencia 

es conveniente recordar algunas características fisicoquími­

cas importantes de es~e grupo, sobretodo su comportamiento en 

el transcurso de los procesos geológicos y su abundancia en 

los di=erentes tipos de rocas. 

3. CARACTERISTICAS GEOQUIMil.S If,:PORTA~JTES DE LAS TIERRAS RARAS 

O LANTP...NIDOS 

La familia de los lantánidos agrupa 15 elementos (véase tabla 

8-8) que se distinguen por una configuración electrónica ca­

racterizada por la presencia de dos capa insaturadas (5d y 5f) 

y de una capa saturaea (6s). Esta estructura electr6nica par­

ticular determina la coherencia geoquímica del grupo. ~stos 

elementos son en general trivalentes a excepción cel europio 

y del cerio que puea~~ ser respectivamente 2ivalente y tetra­

valentes. El radio iónico de las tierras raras disIT.uye del 

lantano al lutecio (de 1.06 A a 0.86 A). Este Sm y Nd tienen 

radios iónicos muy cercanos (0.96 A y 1.0 i) lo que junto con 

la valencia común hace que estos elenentos sean prácticamente 
' .,. . .,. 1 1 . Sm d. f t isoquimicos; asi, as re aciones Nd son poco i ·eren es, va-

rían en un orden máximo de 3 en los diversos sistemas geológ! 

cos y se modifican muy poco bajo la acción de los agentes di-
.,. • +-n ami co s ex~ernos. 

Zn la corteza terrestre así como en los condritos)los lantáni­

dos están en proporciones rclativ¿unentc variables los unos con 

respecto a los otros. Los elementos con n~mero at6mico par 

son siempre más abundantes que los de número impar y la propoE 

ci6n de elementos en la corteza decrece conforme el núr.:ero ató 
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Tabla 8.8. Características químicas y distribuci6n de los lantánidos en algunas rocas 
de la corteza terrestre 

CONTENIDO PROMEDIO 

No. Atom. El=nto Símoolo C.Onfiguraci6n C.Orteza R. Ultrab. R. basalt. Granitos Sieru.tas Sienitas 
Terrestre nefeline 

39 Itrio y -4d5s2 33 O.X 21 35 20 255 

57 Lantanio La -Sd6s2 30 O.X 15 45 70 282 

58 Cerio Ce -4f26s 2 60 O.X 48 81 161 547 

J9 Praseodimio Pr -~f 36s2 8.2 O.X 4.6 7.7 15 65 

60 Neodimio Nd -4f 4 6s2 28 O.X 20 33 65 252 

61 I'rorretio Pm -4fS6s2 N'.) se ha enoontrado naturaleza 

62 Samario Sm -4f66s2 60 O.X 5.3 8.8 18 54 

t,J 63 Europio Eu -4f76s2 1.2 O.X 8 1.4 2.8 12.6 
+> 
t.=, 

64 Gadolinio Gd -4f75d6s2 5.4 O.X 5.3 8.8 18 47.5 

65 Terbio Tb -4f 96s2 0.9 O.X o.a 1.4 2.8 12 

66 Disprosio • Dy -4f 1 º6s2 3.0 O.X 3.8 6.2 13 47.9 

67 H:JL'T'iO H:J -4fll6s2 1.2 O.X 1.1 1.8 3.5 13.l 

68 Erbio Er -4f126S 2 2.8 O.X 2.1 3.5 7.0 25.3 

69 Tulio 'Iln -4f 1 36S 2 0.5 O.X 0.2 0.3 0.6 5.0 

70 Iterbio Yb -4f1 ~6S 2 3.4 O.X 2.1 3.5 7.0 23.8 

71 Lutecio Lu -4f145d6s2 0.5 O.X 0.6 1.1 2.1 6.0 



mico aumenta. Esto da por resultado una relación de 

abundancia relativa tle forma zigzagu~ante difícil de usar en 

la práctica (fig.8-22 ) . rara salvar este inconveniente, 

Coryell, et al. (1976) propuso una "normalización" mediante 

el recalculo noca 
Condrito - lantánidos; la cual permite la obte~ 

ción de curvas más regulares. ~stos "espectros de tierras ra­

ras" s.on con frecuencia características para las grandes fami_ 

lías de rocas,por lo cual podrían ser usados para su identifi 

cación ( f ig. 8-23 ) . 

Los lantánidos se distrubyen en todas las rocas corno elemen­

tos traza. Generalmente se encuentran en los ninerales substi 

tuyendo a los iones mayores (Al, Ca, Mg, etcJ formando solu­

ciones sólidas, siendo esta la razón de su gran dispersión en 

las rocas. En las rocas basálticas se localizan principalmen­

te en los clinopirorenos, anfíboles y granates; en las graní­

ticas se encuentran, entre otros, en los feldespatos y las mi 

cas. Una parte importante de los lantSnidos puede concentrar­

se como elemento mayor (>1%) en algunos minerales accesorios 

de los granitos co:r.1O alunita, monacita, xenotirra , tantalita, 

columbita, etc. De aquí es evidente la necesidad de tomar 

muestras representativas (varios Xg). 

Los lantánidos son elementos poco solubles en agua, inclusive 

en aguas termales. Por ejemplo, la concentración de Nd en el 

agua de mar sólo alcanza 3xl0- 6 ppm Ulogdahl, et al., 1968). 

Por esta baja solubilidad, L1 pareja Sm-~ld será resistente de 

manera general a la J.ixiviación aunque en condiciones partic~ 

lar-es pueden ser removidos por algunos :luidos corno C02, :1 20, 

etc. (Mysen, 1977; wentland y Harrison, 1979). 

En el medio s6lido los lant~nidos no se <lifunden fácilmente 

debido esto a que tienen altas dcnsidafes de carga (densidad 

de car0a -

de (Z=57 a 

carqa de 1 e J.emen to 
radio atómico 

y un nú~ero atómico gran-

71). Estas características conducen a una relativa 
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FIGURA 8. 22. Abundancia de los lant~nidos en los condri tos. 
('lbmado de Nakarnura, 1974). 
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ROCA/CONDRITAS 

:1-~~.~ ~ .. 
La Ce Nd SmEuCh.lThOvHoEr Yh Lu 

FIGURA 8.23. Diagrama de Coryell, et al., 1963. Espectros 
de lantánidos que caracterizan a los grandes tipos de rocas: 
l. Basaltos p::>tásicos; 2. Basaltos alcalinos; 3. Granitos; 
4. Sedimentos de Nortearrérica ; 5. Basaltos mid-oceánicos; 
6. Kanatitas. (Tonado de Cauvel, 1982). 
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insensibilidad d8 la pareja Sm-Nd a las influencias térmicas, 

reforzando su inmovilidad a escala de roca total. 

4. GEOCRONOLOGIA POR SAll.ARIO-NEODH'!.Ib 

El método Sm-Nd permite teóricamente obtener dataciones por 

tres formas: 

- Edades convencionales 

- Isocronas de minerales o roca total 

- Edades modales 

a• Edades Convencionales 

Tal corro en el método Rb-Sr se puede en principio calcular eda­

des convencionales asignando un valor a la relación 

de la fórmula general de datación: 

t = ...L.1og 
A 

b. Edades por Isocrona 

A partir de la fórmula 

( 8-2 O) 

(8-21) 

que es una recta del tipo y= b+xa, si~ es una constante, el 

método Sm-Nd permite obtener una isocrona. I'ero tornando en 

cuenta las características geoquímicas de los lantánidos es p~ 

sible ver los inconvenientes y ventajas cel método de isocro­

nas. 

1) Isocrona de roca total. La principal ventaja del método Sm­

Nd reside en su carácter refractario, su insolubili<lad y de ma 
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nera general la inertidad. Así, por ser el sistema Sm-Nd muy 

difícilmente perturbado, la obtención de una isocrona en roca 

total permite inclusive datar la diferenciaci6n magmátima aún 

en presencia de metamorfismos de alto, grado ( facies granuli ta). 

Los resultados actuales sugieren que a la escala de roca total 

los lantánidos son inmóviles o poco m6viles (Jacobson y 

Wasserburg, 1978; De Paolo, et al., 1982; Jahn y Zhang, 1984) 

mientras que el Rb y el U son más afectados. 

En contraposici6n a las ventajas del Sm-Nd descritas en el pá­

rrafo anterior, el comportamiento geoquímico del sistema es en 

sí mismo un obstáculo para~ obtención de isocronas en rocas 

total ya que las relaciones\~~) no varían mucho. La solución 

práctica de este problema es utilizar rocas de composición quf 

mica diferente (ácidas y básicas) para obtener las abscisas. 

El nuevo problema que presenta esto es que las rocas podrían 

no ser cogenéticas con lo cual la isocrona no tendr!a validez. 

2) Isócrona de minerales. Los diferentes minerales de una mis­

ma roca permiten obtener una isocrona siempre que las relacio­

nes ~~) sean lo suficientemente variadas. En este caso la hi­

pótesis de cogenetismc' :.s verificado lo que pone en ventaja e~ 

te método al de roca total. Para minerales magmáticos la edad 

obtenida será la de cristalización. Si se trata de minerales 

metamórficos, como el Sm y el Nd son resitribuidos durante la 

recristalización, el metamorfismo es el que será datado. En el 

caso del Fb-Sr, las ioocronas de minerales pueden ser grave­

mente afectadas por la movilidad del Sr o por la presencia de 

minerales donadores, aceptadores, etc.; estos fenómenos son me 

nos importantes para el Sm-Nd en razón de su poca movilidad. 

c. Edades Modelos 

1) Principios. A partir de un conjunto de hip6tesis coherentes 

de un "modelo" es posible poner en funcionamiento un método de 

datación que es particularmente usado en el método Sm-Nd. Las 

edades obtenidas son llamadas edades ICE (Intercept with 
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J 
i 

Chondritic Evolution) o edades cmm (Chondritic Uniform 

Reservoir) . 

El principio es el siguiente: los e~tudios del Meteorito Juvi 

nas realizados por Lugmair, et al. (1975a) permitieron deter­

minar los siguientes parámetros: 

edad: 4560 millones de años. 

Composici6n isot6pica del Nd 

+ 0.00010. 

para esta edad=(í 4 3Nd\=0.50677 
\~ 4 4Nd) 

- ielaci6n(í 47 Sfi!\== 0.1967 (dato de LTacobson y i-Jasserburg,19CO). 
\j 4 4Nd) 

Estos datos junto con los de otros meteoritos condríticos fa­

cilitaron la elaboraci6n de una curva de evoluci6n isotópica 

de Nd en los condritos,dentro de la que tambi~n se han inclui 

do datos de basaltos recientes (fig. 8-24 ) 

Ahora, las relaciones iniciales de Nd (!_ 4 3N<!\. 

\l 4 4Nd)i 

de muchas ro-

cas de corteza terrestre,tanto de origen ígneo intrusivo como 

extrusivoJcaen razonablemente bien sobre esta curva (error me 

nor al 5%) por lo cual se ha concluido que existe dentro de 

nuestro planeta un reservorio químico de naturaleza condríti­

ca asignado presumiblemente al manto. Entonces, puesto que m~ 

chas de las rocas analizadas provienen directa o indirectame~ 

te (fusi6n parcial) del manto, es posible calcular una edad 

para cualquier roca proveniente de este reservorio. 

En efecto, al momento de su g~nesis un~ roca tiene una cons­

titu6i6n isot6pica inicial idAntica a la de CHUR. Se tiene en­

tonces: 

G : ::¿)cHUR = ( B-22) 
o i o 

que 

y, 

corresponde a la recta de evolución isot6pica de C!IUR 

(143Nd) = (143Nd) +(147sri\ teAt_l) 

\.-1 4 4n d muestra \1 4 4N d )muestra \ 144N;)mue~t.ta 
o i O, (8-23) 
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1.a3Nd/144Nd 

0.513 Basaltos 

0.512 

0.511 

0.5111 

0.509 

ll.508 

0.507 

0.506 
4 () 

T (Ga) 

FIGURA 8.24. Recta de evolución de los condritos (CHUR) 
y alineamientos de los valores isotópicos iniciales en 
algunas rocas arqueanas. (Tonado de Olouvel, 1982). 
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que es la recta de evolución isotópica de una muestra. En la 

intersección de estas dos rectas se cumple que 

de donde 

= 1 log 
A 

1 + 

t 4 7 sm'\ 
\l 44 N,i)CHUR 

o 

La determinación de una edad modelo~ se ilustra en la fi -cHUR 
gura 8-25. 

2) Discusión del modelo. ~os puntos deben sefialarse: 

El primero concerniente al significado geocrono16gico de las 
edades modelo; éstas pueden ser muy diferentes según el tipo 

de roca en la qu_e se haya hecho la determinación, ya se trate 

de rocas derivadas directamente del manto como los basalto~o 

de rocas intermedias o ácidas diferenciadas. 

Sin entrar en mucho detalle, en el caso de rocas básicas las 

edades modelo calculadas podrán ser significativas en cuanto 

a su emplazamiento y cristalización. Para las rocas ácidas, 

por el contrario, las edades modelo obtenidas podrán ser muy 

diferentes a las edades de cristalización y de emplazamiento 

debido a que no provienen directamente del manto. Para estas 

rocas las edades de emplazamiento y cristalización deberán 

ser determinadas por isocronas de rocas totales o por isocro­

nas de minerales. Claro está, no quiere decir que las edades 

modelo no tengan significado en rocas ácidas; por ejemplo, en 

los granitos estas edades corresponden a la edad de extrac­

ción del magma fuera del manto. Si por otro m~todo se logra 

conocer la edad de cristalización podría obtenerse la veloci­

dad o el tiempo que tardó dicho magma desde su formación has-
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T (Ga) 

143 Nd 
FIGURA 8. 25. Diagramas 144 Nd vs. 

detenniÍ!!la.ci6n de edades m::x:lelo TCHUR. 
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ta su emplazamiento. Este mismo contraste de edades podría 

servir de guía para conocer la forffiación y evolución de la 

corteza continental pues las coherencias o incoherencias en­

tre ellas .podr1an interpretarse corno'indicadores de intensi­

dad de reciclaje de la corteza antigua implicada en su géne-

sis. 

El segundo punto concierne al concepto de reservorio mantáli­

co (que proviene del manto) condrítico. Ilay que tener e:::1 cuen 

ta que el manto terrestre no ha evolucionado en la misma for­

ma que los cuerpos condríticos en cuanto a la relación Sm/~d 

se refiere. Algunas porciones tienen una relación Su/Nd>con­

dritos, es decir, un empobrecimiento relativo en lantánidos 

ligeros. Para probarlo . , basta considerar estas relaciones en 

los basaltos mid-oceánicos actuales (r1ORB) los cuales se deri 

van de una fuente que se ha empobrecido en estos elementos 

desde hace Ducho tiempo dada su continua actividad. Se nota 

entonces el peligro que puede tener el darle mucho significa­

do a las edades modelo calculadas en relación a un reservorio 

mantálico condrítico, sobre todo cuando los resultados geoquf 

micos permiten súponer que la roca se ha derivado de un manto 

empobrecido. En tales casos es preferible calcular edades mo­

delo en .relación a un reservorio mantálico·empobrecido. Estas 

edades se conocen como TOM (DM = "Depleted Mantle"; manto em­

pobrecido) . 

3) Notaciones sistemáticas: en el métoc.o Sm-Nd ha sugerido la 

necesidad de normalizar las determinaciones con respecto a 

los condritos. La nomenclatura utilizada es la siguiente: 

Nd -
43

Nd = Relación inicial de CHUR = 0.50677 
I ,¡uvinas_ G D 

44Nd CHUR 
i 

= G 4 3Nc:(\ 
I 44Nd)cnun 

o 

= Relación actual de CHUR = 0.51264 

(los valores varían en la literatura de 0.512636 a 0.512643) 
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I Muestra = 
ºNd 

~ 

, 1 4 3:r--1d\ Relación actual medida en la mues-
~ 4 4Nd) t--1uestra = tra o 

14 7c~\ 

14 4:d)Muestra 
o 

o 

= Relación actual de CHUR = 0.1967 

047
Sm) = Relación actual medida en la muestra 

~ 4 4Nd)Muestra 

1 chur = 
Nd 

T 

o 

1 chur 
Nd 

1) 

= Representa la relación 
(!_ lf 31,1 d) 
~fa4fu6)de CHUR no actual 

sino a la edad {T) de 
la muestra. 

l!uestra _ 1 chur 
Nd0 No.. 

Chur 
Y E: '" l',s-

1Chur 
Nd 

X 104 

representan· las desviaciones de la relación 

(i 4 3Nd) 
\14 4Nd 

con respecto a la relación de cnun pélra el tiempo ac 

tual {o) y T respectivamente. 

Finalmente, la edad modelo calculada en relación a CHUR es: 

1
chur 

1
Huestra 

1 + Ndo Ndo 

(147sm\ (ít+7sm'i . 

\J 4 4Nd Jchur - ~ 44üc{Jmuestra 
(Q-20) 

o o 

5. DOMINIOS DE APLICACION EN GEOLOGIA 

En contraste con los numerosos resultados de isocronas por 

Rb-Sr, las de Sm-Nd en minerales o roca total son muy pocos. 
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Por un lado esto es explicable por lo reciente de la técnica, 

y por otro porque se aplica preferentemente a rocas muy anti­

guas con historias geológicas complejas. 

La isocrona publicada por Janh, Gran y Glikson (1982) para ro­

cas komatíticas metamorfizadas a la facies de esquistos verdes 

pertenecientes al grupo Onverwacht, Africa del Sur, dio una 

edad de 3560~240 m.a. que se interpreta como la edad del volc! 

nismo (fig. 8~26). Como comparación, los resultados por Rb-Sr 

para estas mismas rocas volcánicas ultrabásicas, aparecen como 

puntos dispersos en el diagrama sin ser posible dibujar la is~ 

crona. Esto ilustra la diferencia de comportamiento de estos 

dos sistemas durante el metamorfismo. Conviene señalar aquí 

que la mayoría de las isocronas de roca total por Sm-Nd se han 

obtenido en formaciones arqueanas (>2600 m.a.) y proterozoicas 

(>550 m.a.). Se pueden dar otros ejemplos en los trabajos de 

Hamilton, et al. (1977, 1978, 1979 a, 1979b, 1980); Zindler, 

et al. (1981a); Gruan, et al. (1985); Dupré, et al. (1984) y 

muchos otros. 

Un caso conocido ~sel de las migmatitas de Noruega estudia­

das por Jacobsen y Wasserburg (1978~ el cual se trata de un 

ejemplo de rocas de composición química muy variada (graníti­

ca a diorítica) sometidas a un alto metamorfismo (facies anfi 

bolita a granulita). Cinco de las siete rocas analizadas cay~ 

ron dentro del límite de error en una isocrona de 2640 m.a.; 

las otras dos muestras no tuvieron la misma edad ni el mismo 

origen y no se alinearon a la isocrona (fig.8-27 ) . Estas úl­

timas también fueron datadas por P~-Sr y U-Pb dando una edad 

de 2600 m.a. pero se rejuvenecieron en 1.8 m.a. en la facies 

granulita. Los autores concluyeron que el sistema Sm-Nd no tu 

vo fraccionamiento durante el metamorfismo granulítico. Este 

ejemplo muestra bien la utilidad del método Sm-Nd en la data­

ción de eventos primarios con perturbaciones secundarias muy 

intensas. 
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FIGURA 8-26. Isocrona Nd-9n de las komatitas basálti­
cas del Grupo Onverwacht, Africa del SUr. 
(Tallado de Jahn, et al., 1982). 
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A partir de las primeras datacione de Notsu, et al. (1973) y 

Lungmair, et al. (1975a) en el meteorito de Juvinas, el m~todo 

Sm-Nd ha encontrado un campo de apli·cación privilegiado en la 

cosmocronología, permitiendo determinar edades de condritos 

muy diferentes de las calculadas por Rb-Sr y de muestras luna­

res (Nakamura, et al., 1976; Papanastassiou, et al., 1977). 

Por ejemplo, una isocrona de minerales en el basalto 75075 del 

Apolo 17 dio una edad de emplazamiento y cristalización de 

3700 ro.a. para esta roca (Lugrnair, et al., 1975b) (fig. 8-28 ) . 

6. CEOQUIMICA ISOTOPICA rEL Nd: APLICACIONES 

La geoquírnica isotópica del Nd tiene muchos campos de aplica­

ción. El uso del Nd corno trazador isotópico ha permitido pro­

gresos corno en la petrogénesis de los basaltos oceánicos y con 

tinentales, la evolución de la corteza y el manto,y la geoquí­

mica de los oc~anos, entre otros. 

a. Variaci6n del Nd en los 3asaltos 

Los valores isotópicos de los basaltos modernos son muy varia­

bles (véase: De Paolo y Wasserburg, 1976b, 1977, 1979b; 

Richard, et al., 1976; Hawkesworth, et al., 1977). Así, los ba 

s;:1ltos de las dorsales mid-oceánicas (f.!ORB) tienen valores 
Chur 

t +10·, en los arcos insulares de +8, en las islas oceáni-Ndo 
cas de +6 y en las zonas continentales (CFB) de O (fig. 8~9 ) . 

l • d Chur • t d ~ t t • Estos va ores e ENdo sirven en onces e parame ro.carac er~ 

zador de la situación geotectónica de los basaltos, encontrán­

dose así una aplicación de la geoquímica isotópica del Nd en 

la identificación de sitios geotectónicos. 

Por otra parte, si se comparan las constituciones isotópicas 

del Nd y el Sr en los basaltos se observa que tienen una corr~ 

lación negativa. La línea de evolución que los caracteriza se 
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FIGURA 8 .28. Isocrona de minerales. Ejemplo de muestras 
lunares. (Tanado de Lugmair, et al., 1975). 
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FIGURA 8.29. Distribución isotópica del Nd en diferentes 
tip::>s de basaltos nodemos: 

* M:>RB = "Mid Oceanic Ridge Basalt" 
** CFB = "Continental Flood Basalt" 
(Tonado de Chauvet, 1982). 
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conoce corno "rnantle array" o "rnantle correlated band" (fig. 

8-30). Puesto que el Nd es resistente a los eventos térmicos 

el arreglo anterior se traduce corno una heterogeneidad impor­

tante en el manto. 

b. Crecimiento de la Corteza Continental 

El método Srn-Nd tiene una aplicación importante en la determi­

naci6n de la edad de formación de nueva corteza continental a 

partir del manto ya que las edades modelo calculadas en minera 

les de rocas sedimentarias permiten precisar las épocas de di­

derenciación de los protolitos cuya fuente original ha de ser 

mantálica. Esta aplicación se fundamenta en el hecho de que 

los procesos de erosi6n, transporte y sedimentación no afectan 

de manera substancial las relaciones Sm/tld (Mac Culloch y 

Wasserburg, 1978). 

Por otra parte, las contribuciones respectivas de composición 

mantálica y crustal pueden estudiarse empleando conjuntamente 

Sr y Nd. Así, Allegre y Ben Othman (1980) han demostrado que 

los granitos de edad reciente (T>350 m.a.) provienen en gran 

parte de reciclaje crustal mientras que los antiguos (T>2000 
' m. a.) admiten una participación mantálica más import.ente. 

c. Geoquírnica Isotópica del Nd en los Océanos 

Las determinaciones de la constitución isotópica del Nd en los 

océanos muestran valores distintos para cada océano (Piepgras 

y Wasserburg, 1980): 

- Océano A.tlántico, E:Nd
0 = -12 + 2 

- Océano Indico, E:Ndo = - 8 + 2 

- Océano Pacífico, E:Ndo = - 3 + 2 -
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IX. GEOQUIMICA D~SCRIPTIVA 

INT RODur.cr ON 

El estudio geoquírnico de los ~iversos materiales como rocas, 

minerales de mena y ganga, fluidos hidroterrnales, gases de 

la atm6sfera, etc., debe basarse en el principio de que son 

sistemas químicos dinámicos y no meras asociaciones ~e minera 

les o elementos químicos. El carácter cambiante de los medios 

geol6gicos hace que estos sistemas, en equilibrio en determi­

nadas circunstancias, se desplacen en uno u otro sentido has­

ta adaptarse a unas nuevas condiciones. 

La geoguímica teórica (termodinámica, cristalografía, etc.) 

trata de establecer las leyes y reglas que gobiernan los mee~ 

nismos químicos que intervienen en los procesos geológicos a 

fin de preveer el comportamiento, las reacciones y las condi­

ciones de estabilidad de las diferentes especie químicas que 

participan. nel conocimiento de estos mecanismos surge el an! 

lisis cuantitativo de los elereentos en los diversos medios 

geológicos, a cuyo conjunto (de conocimientos) se le conoce 

como Qeoquímica <lescriptiva. Esta ciencia abarca, toio lo 

que conocernos y podemos decir de los elementos químicos consi 

derados en su entorno geológico. 0 ue~e 2efinirse en función 

de sus objetivos entre los cuales están: 

l. Seguir la historia de cada elemento a trav~s de las trans­

formaciones e.e los minerales que ]_os contienen, es cecir, 
' 

definir el "ciclo geoquírnico". 

2. Comprender el comportamiento relativo de varios elementos 

considerando las condiciones fisicoquímicas en que puedan 

encontrarse. 

3. Pronosticar el tipo de sistema químico (roca, mineral, 

fluido, etc.) en que con mayor posibilidad se encuentre un 
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elemento determinado. 

El conocimiento de 9eoquímica descriptiva en la prospecci6n 

minera encuentra una aplicaci6n inmediata de dos maneras: 

l. Conociendo la geología regional, preveer las regiones con 

posibilidad de contener un elemento, o bien, 

2. Conociendo el comportamiento de un elemento y el tipo de 

rocas en que tiente a concentrarse, seleccionar ~a priori" 

las regiones más favorables para encontrarlo, tomando en 

cuenta el contexto geol6gico de la regi6n. 

Por lo anteriormente expuesto puede afirmarse c;ue la geoquími:_ 

ca descriptiva es un proceso ne descubrimiento y distribución 

de hechos, de predicci6n y veri=icaci6n <lel comportamiento 

químico de los elementos, de evaluaci6n dé las correlaciones 

y las explicaciones. Todo esto conduce a una comprensión de 

por qué los elementos tienen las propiedades que poseen. 

IX..1. EL CICI.0 GEOQUIMICO 

Un ciclo geoguímico es la representaci6n esquemática del iti­

nerario que puede seguir el átomo de un elemento cualquiera 

durante su paso por condiciones geol6gicas sucesivas hasta 

regresar a su situáci6n inicial. El ciclo se construye por 

yuxtaposición de un cierto nGmero de trayectorias parciales 

conocidas por observaci6n o experimentación, o deducidas a 

partir de modelos generalmente aceptados. 

La existencia de un ciclo es consecuencia te desequilibrios 

químicos en continua aparición causados por ca~bios en fac­

tores como presión, temperatura, composici6n química, estruc­

tura geométrica, altitud, procesos orogénicos, etc. El resul­

tado de la interacci6n de algunos de estos factores es la rup­

tura de la estabilidad del mineral y la liperación de sus 

constituyentes, disponiéndolos para entrar en otras conbina-
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ciones. 

Para que un ciclo geoquímico sea conpleto debe comprender los 

dos ambientes geoquímicos fundamentales: el ambiente primario 

y el ambiente secundario, los cuales suelen referirse a proc~ 

sos endógenos y procesos exógenos respectivamente (v~ase fig. 

9.1). El ambiente primariQ incluye aquellas áreas que se ex­

tienden bajo el nivel de circulación de aguas meteóricas y la 

zona donde ocurren los procesos de diferenciación ígnea y met~ 

morfismo. Cn este ambiente opera el ciclo endógeno que tiene 

por característica condiciones de alta presión y temperatura 

y poca cantidad de oxígeno libre. Este ciclo tarnbi~n compren­

de la homogenización y aporte de nuevo material en 4ue los 

procesos rn~s importantes son el netamorfismo, la metasomato­

sis y la anatexis. Por otra parte, el ambiente secundario co~ 

prende los procesos superficiales de intemperisno, formación 

de suelos y sedimentación en la superficie de la tierra (pro­

cesos exógenos). se caracteriza por presiones y temperaturas 

bajas, abundancia de oxígeno libre y otros gases como el co2 
y una relativa libertad del flujo de fluidos. Las leyes de la 

química tradicional (química iónica) se aplican muy bien mien 

tras que ~os productos de erosión. vayan en solución. El ciclo 

exógeno tiene varias etapas y son: alteración, transporte, s~ 

dimentación (que comprende absorción y precipitación) y diag~ 

nesis. La materia viva juega un papel importante cono es en 

la formación de rocas biog~nicas, reducciones y oxidaciones 

bacteriana, formación de suelos, ciclo clo~ofiliano y en la 

fijación de ciertos elementos trazas que son de utilidad en 

la prospección geoquímica minera. 

IX.2. GEOQt:H:IC.A DESCRIPTIVA 

En este inciso se describirán las características fundamenta­

les de los elementos más abundantes de la corteza terrestre 

atendiendo a su afinidad geoquímica, minerales y rocas en que 

se encuentran y su comportamiento químico en los distintos m~ 

dios geólogicos. Para un mayor información cons6ltese el Cur~ 
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so de Geoquímica Qescriptiva de Saupe (1978). 

l. ELEMENTOS ALCALINOS 

Los elementos alcalinos (Li, r-:a, I<:, Rb, Cs y :!:'r) son metales 

que nunca se encuentran en estado elemental en la naturaleza 

puesto que reaccionan rápidamente con casi todos los no meta­

les. Mientras que el sodio y el potasio son los más abundan­

tes de este grupo, los demás son menos comunes y aparecen como 

elementos trazas. Ceoquímicamente todos son litófilos y sus 

reglas cristalográficas se basan en los radios i6nicos. 

Los metales alcalinos son agentes reductores fuertes, fornan 

bases fuertes y dentro del grupo de los metales son los más 

blandos y poseen las temperaturas de fusión más bajas. Forman 

óxidos i6nicos de la fórmula general MO 2 con una red cristal! 

na antifluorita. Sus hidróxidos, como el NaOK y el KOH, tam­

bi~n son compuestos iónicos pero con la estructura cristalina 

del cloruro de sodio. Las sales que forman (halogenuros alca­

linos) son cornpu~stos iónicos más estables y presentan tempe­

raturas de fusión y e0ullici6n altas. Algunas de estas sales 

son: LiBr, NaCl, KCl y KBr. 

En geoquírnica los metales alcalinos más importantes son el s~ 

dio, potasio y rubidio, los cuales se describen a continua­

ción. (Tabla 9 .1) . 

a. Sodio (Na) 

El sodio es el sexto elemento en orden de abundancia crecien­

tes y forma parte de un gran número de minerales que se pue­

den agrupar en tres categorías: 

Mineralogía 

1) Compuestos solubles: Evaporitas 
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TABlA 9. 1 Contenido pranedio de elementos alcalinos en algunas rocas 

Contenido Pranedio 

Rocas ígneas 
Granitos 
.l{. ácidas pobres en Ca 
R. ácidas ron Ca 
Dioritas 
Sienitas 
R. básicas ( 1) 
R. básicas ( 2) 
R. ultrabásicas l1) 
R. ultrabásicas ( 2) 

Pranedio 

Rocas sedimentarias 
Esquistos 
Lutitas 
Carbonatos 

Praned.J.o 

Sedimentos Oceánicos 
Argilitas 
Carbonatos 

Agua de mar 

Halurcs 

Li 

ppn 

20 

40 
40 
24 
20 
28 
15 
17 
0.5 
o.x 

25 

66 
15 

5 

53 

57 
5 

0.1 

o. 78 

Na 

% 

2.36 

2. 77 
2.58 
2. 84 
3.00 
4-. 04 
1. 94 
1. t>O 
0.57 
0.42 

2.8 

0.96 
0.33 
0.04 

0.85 

4.0 
2.0 

1.06 

o. 98 

K 

% 

2.09 

3. 311 
4.20 
2.52 
2.30 
4. 80 
o. 83 
o. 83 
0.03 
O.OG4 

2.6 

2.60 
1.07 
0.27 

2.4 

2.50 
0.29 

0.04 

1.33 

Rb 

ppm 

90 

200 
170 
110 
100 
110 

45 
30 
2 
0.2 

120 

140 
60 

3 

--
130 

110 
10 

0.2 

1.49 

Cs 

ppm 

3 

5 
4 
2 

0.6 
1 
1.1 
0.1 
u.x 

1 

5 
O.x 
O.x 

8 

6 
0.4 

0.002 

1.65 



- Sales: 

- Sulfatos: 

- Carbonatos: 

- Boratos: 

- Nitratos: 

IIalita 

Glauberita 

r.:irabili ta 

Thenardita 

Glaserita 

Natron 

Trona 

Nacolita 

Borax 

Kernita 

Nitratina 

2) Minerales formadores de roca. 

!-!aCl 

Na2so 4 . caso 4 

Na 2so4 .1CE2O 

Na 2so4 

N ar: 3 ( so 
4 

) 
2 

na2CO3.l0II2O 

Na2co3 .NaHCo 3.2H2o 

~T a!'..J:CO 
3 

~~a
2

B 4o 7 • l0H
2

O 

~J a 2 B 4 O 7 . 4 H 
2 

O 

NaNO., 

-feldespatos. El sodio en los feldespatos participa en los 

dos grandes grupos que forman éstos: las plagioclasas y los 

feldespatos alcalinos. En las plagioclasas forma una serie 

continua limitad~ entre dos polos, uno sódico, NaA1Si 3o8 : al 

bita y otro cálcico, CaA1 2si 2o8 : anortita los cuales forman 

una solución sólida. La existencia de alguna 

de estas plagioclasas depende fundamentalmente de la tempera­

tura y la composición original ne la solución, así como de la 

diferencia de radios iónicos que entre los ~os extremos (Na-
º o 

Ca) no es muy grande: Na= 0.98 A y Ca= 1.06 A. En los fel-

despatos alcalinos, la solución sólida se establece entre la 

albita (Nu.A1Si 3o 8 ) y el feldespato potásico (KA1Si 3o8 ) orto-

clasa. En esta solución la relación de ra-
º O 

dios i5nicos es mayor del 10~ Na=0.98A y K=l.33A. 

-Feldt;spatoides . Son aluminosilicatos de composición quím,ic;:a 

similar a los feldespatos alcalinos pero que contienen menos 

sílice. Los hay de sodio y potasio pero los primeros son los 

más abundantes y se encuentran en rocas muy alcalinas defi­

cientes en sílice por lo cual rara vez se les encuentra aso­

ciados con cuarzo. Los feldespatoides m~s comunes son: 
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Sodalita 

Lazurita 

Noseana 

Nefelina NaA1Si0 4 

Cancrinita 

Hauyna 

Analcima 

- Piroxenos. Son un grupo importante dentro de los minerales 

formadores de rocas. Su fórmula general es x2si2o6 donde X es 

generalmente Ca, Mg, Fe, Li, Al, Na o Ti. Se dividen en dos 

grupos, los ortopiroxenos (ortorrómbicos) y los cliriopiroxe­

nos (monoclínicos). Estos últimos contienen iones de Ca, Na, 
+ Al y Fe . Dentro los clinopiroxenos existe una serie conti-

nua de Ca-Na limitada por la diópsida (Catlgsi 2o6 ) y la aegiri 

na (NaFesi2o6 ) 

Otros piroxenos de sodio son la jadeita (NaA1Si 2o6 ) y la augi­

ta (Ca, Na) (Mg, Fe, Al)· (Si, Al) 2o6 . 

Estos minerales aparecen en rocas alcalinas como sienitas, en 

rocas metamórficas y en algunos meteoritos. 

Anfíboles. son un grupo de considerable complejidad química 

debida a la extensa sustitución atómica que puede ocurrir en 

su estructura. 
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Los anfíboles sódicos más comunes son: 

Riebeckita 

Arfvec.sonita Na
3

(Mg,re 2
+) 4Al(Sí

8
o22 ) (OH,F)

2 

• Glancófana 

El papel subordinado del calcio en los anfíboles impide la 

existencia de series continuas Ca-Na. Los diferentes anfíboles 

sódicos tienen significados petrogenéticos distintos: la rie­

beckita y arfvedsonita aparecen conjuntamente con la nefelina 

en los granitos y sienitas sódicos; por otra parte, la glaucó­

fana aparece en los esquistos de glancófana como resultado de 

un metamorfismo particular. 

3) Minerales raros: 

Criolita NaAlF 6 : en pegmatitas 

Ciolita Na5AlF 14 : asociada con criolita 

Ferrucita NaBF4 : en rocas volcánicas 

Maladrita 

Villaunuta NaF: en sienitas nefelínicas 
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El comportamiento del sodio varía sesún sea el nedio en que se 

encuentre: 

Medio vivo. En el medio vivo juega un papel vital en los ani­

males, _particularmente en los vertebrados. r.a sangre humana 

contiene 5 y 6 g/1· de NaCl. 

Hedio sedi:ir.entario: En los procesos de alteración, el Na se 

libera más rápido que el K. Es por ello que la rnuscovita y la 

ortoclasa son más estables que los ferromagncsianos, las pla­

gioclasas o la albita. 

La geoquímica del Na en el ciclo supergénico es controlada 

por su alta solubilidad, facilitándose su lixiviación e incor 

poración a las aguas subterráneas o marinas. Este hecho ocu­

rre con mayor dificultad en el Li y 1 : que tienen solubilida­

des menores. ~l transporte ~e los metales alcalinos y su eli­

minación de las aguas superficiales están regidos por los ra­

dios de hidratación respectivos que son función inversa del 

radio iónico. 

:en los depósitos evél.poríticos el !TaCJ. está acOI'.\:'.,)af.ado de sa­

les más complejas. Corno regla general estos depósitos comple­

jos se realizan en etaras, a sa0cr: 

1) Car0onatos ce Ca, luego de Ca y Mg 

2) Sulfatos de Ca, luego e.e 3a 

3) Cloruros de Na y I< 

4) Sulfatos r.'.ixtos de Pg y ~~ª 

5) Sulfatos mixtos e.e r•g y ;1: 

La precipitación de una sal a partir de una solución, o de nu­

merosos iones presentes, Jepende de las siguientes reglas: 

1) La precipitación se realiza en función de la concentración 

y la solubilidad. 
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2) Si dos sales tienen un ion comfin, disminuyen sus solubilida 

des si están presentes en la rdm::-.a solución. 

3} Si dos sales no tienen un ion comán, aumentan sus solubili­

dades si están presentes en la misr-',a solución. 

4} La temperatura tiene una ruerte influencia en la solubili­

dad, contrarianente a la presión. 

r,edio metarr:órfico. Los valores <:e '"'.a y ::: son relativamente es 

tables durante el meta:rr.or:'isr.,o isoquírnico, ne obstante que 

las relaciones mineralógicas canbian en función ~e las con~i­

ciones de presión y ter.1peratura. Se ha observado c:ue las rel~ 

cienes ¿e Na en los ~e!~es?atos pot~sico y plasioclasas a11rne~ 

tan con la intensida~ fel meta~orfisrno. rjcnpla ec reacciones, 

en !)resenciu de ~:a, r1.uranto e}. r:-.etaror:.isno son: 

J\.nnlcima A 1J,i ta 

SiO .... 
L. 

+ H'">O ... + 

Cuarzo Albita 

~-:cdio ígneo. ': a geoqu!r.üca de"!. ~~a en este r:'.e-1 io cst5 regida en 

su :r.ayor parte ror J.a st:,stitt~ción 11 a - ra y en !":lcnor propor­

ción por la sustitucióri !Ja-:: ·1ne se realiza a alta ter:1reratura. 

Sl Na está asocia:~1.o nás estrec:1ar.1ente al ra que a~- Li o ::~ que 

le son n~s pr5xirnos ~u!mica!":lente. 

b. Potasio (K) 

r.:~. potasio es el sé:9ti1,D c:1.e.:,en,:o en orr,en -'l_c a~undancia en la 

corteza.terrestre y cuestra notorias tlirercncias con respecto 

al SO(",io co:-::o: en!:"iC::t!ccimicnto en las arci.llas y 

to en las rocas ~citas, en contr~ste ca~ las rocas ~~sicas que 

son i::\as ricas en so,,.io. :rJ. ~,otasio f::s -'."o:::T:a, 1or r~e varios ti:c-os 
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de minerales como: 

1} Cbmpuestos solubles evaporitas 

- Sales cloruradas: Silvita 

Carnalita 

Polihalita 

Glaserita 

Langbeinita 

Leonita 

Schoenita 

2) Minerales formadores de roca. 

- Feldespatos alcalinos: 

- Feldespatoides: 

- Micas: 

Ortoclasa 

Anortoclasa 

Hicroclina 

Adularia 

Sanidino 

1eu,cita 

Hauyna 

Muscovita 

Illita 

Flogopita 

Glauconita 
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KMgCl 
3

. 6H2o 

K2Mgca2 (so4 ) 4 .H2o 

K3Na(SO 4 ) 2 

K2Mg2(S04) 3 

K 2Mg (SO 4 )í4:I
2
o 

I~i~g ( SO 4 )i'3H 20 

Y:Alsi
3
o

8 
(monoclínico) 

(Na,K) A1Si3o8 

~~lsi 3o 8 (triclínico) 

Y.A1Si 2o6 

(Na,Ca,K) 8Al 6SiO24 (Cl, 

S04, C03)2-3 

Y-Al 3s¡3o1 O (OH) 2 

Kl-l.5Al4(Si7-6.5All-l.5 

0 20) (OH)4 

~Mg 3A1Si 3o10 (OH) 2 
3+ (K,Na) (Al,Fe ,Mg) 2 

(Al,Si) 4 o10 (OH) 2 



3iotita 

Lepidolita 

K(Mg,re)3 (Al,Pe)Si3O10 

(OH,F) 2 

K(Li,A1} 3 (Si,Al) 4 0 10 

(F ,OII) 
2 

El potasio está notoriamente ausente en la mayoría ce los mi 

nerales ferro-silicatos. Su comportamiento en diferentes me­

dios es corno sigue: 

t,!edio vivo. Es fundamental para el desarrollo de los vegetales 

y animales. Constituye un factor importante en la fertilidad 

de los suelos ya que una cosecha consume de 10 a 50 Kg de es 

te elemento por hectárea. El potasio pasa a los vegetales a 

partir de los feldespatos, micas y arcillas illí ticas por 

procesos de meteorización. Las plantas tarnbi~n pueden obtener 

este elemento extray~ndolo de suelos de vidrio volcánico, el 

cual contiene entre 3 y 6% de K2o. 

Medio sedimentario.El K es liberado más lentamente que el Na 

en el momento de la alteración; en efecto, el feldespato pot~ 

sico y la rnuscovita son particularmente est'ables a condicio­

nes de presión y temperatura ordinarias. Por otra parte, la 

cadena de descomposición es: 

Feldespato - sericita - illita - caolinita 

El K tarnbi~n forma evaportias aunque en menor proporción que 

el Na. En depósitos evaporíticos se observa una cierta afini­

dad del K con respecto al Fe, el cual le da cierta coloración 

rojisa a la silvita (KCl). 

Las diferencias de comportamiento entre el tla y K son notorias 

si se observan las variaciones Ae la relación Na/K en: 
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Rocas ígneas 1.0 

Agua de río 2.7 

Agua de mar 2.8 

Suelos 0.4 

Arcillas 0.3 

Estas diferencias pueden atribuirse a fraccionamientos entre 

estos dos elementos (también con los demás álcalis) debidos 

al potencial iónico de cada uno, el cual les da una mayor o 

menor movilidad. De esta manera, mientras que el sodio es 

transportado íntegramente al nivel freático como Na 2co3 o 

NHco 3 , el potasio es retenido en gran parte en los productos 

de desintegración de los silicatos, con los cuales forma la 

arcilla potásica illita. Por su parte, en las aguas naturales 

la relación Na/K es controlada por el equilibrio albita-fel­

despato K el cual se representa por la reacción de Ellis y 

Hahon (para temperaturas menores a 175ºC): 

NaA1Si 3o
8 

albita 

+ K+_ KA1Si
3
o

8 
+ 

feldespato K 

Medio metamórfico~ Durante el metamorfismo pueden ocurrir in­

tercambios de elementos siguiendo gradientes de potencial quf 

mico entre capas o grupos de roca de composición diferente o 

entre los granos individuales de minerales distintos. Esta 

transferencia de elementos (K, Ca y Mg) generalmente toma lu­

gar en fase fluida y a altas temperaturas·y salinidades. La 

segregación de estos elementos, que junto con el Si y el Al son 

los más móviles, es debida a la acción de esfuerzos diferen­

ciales los cuales producen asociaciones metamórficas de baja 

presión. 
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Medio igneo. El potasio aparece en diferentes proporciones en 

todas las rocas ígneas (véase tabla 9.2). Mientras en la mayo­

ria de las rocas ultrabásicas el contenido de potasio es muy 

bajo, en rocas ácidas e intermedias aumenta considerablemente 

llegando hasta un 12% de K2o. Se observa pues que existe un e~ 

riquecirniento de este elemento en el transcurso de la diferen­

ciación rnagrnática ya que el potasio se integra preferentemente 

en la ortoclasa y sobre todo en las micas que cristalizan tar­

diarnente. 

Tabla 9.2 contenido de K2o en diferentes rocas igneas 

Rocas Rocas 
ultrabásicas máficas 

0.08-0.64 0.43-3.46 

Rocas alcalinas, 

, Basaltos 
oosfulicos 

0.06-0.14 

:lasaltos 
lunares 

0.02-0.08 

pobres en sílice Carbonatitas 

Rocas intenredias 
ricas en silice 

l. 76-4 .95 

5.24 - 12.66 0.07 - 5.64 (Datos tornados de Barker, s. 
19 83) 

La composición quirnica de una roca ígnea depende de la profun­

didad de la cual provenga y del ambiente tectónico en que se 

desarrolle. El potasio, junto con el sodio y calcio pueden ser 

indicadores de estos ambientes. Por ejemplo, se ha observado 

que el contenido de potasio aumenta cuanto· mayor sea la profu~ 

didad de la cual provienen los magmas en zonas de subducción. 

Magmas someros son deficitarios en este elemento. 

C. Rubidio (Rb) 

El rubidio presenta una doble similitud con el potasio en cuan 
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to a su comportamiento químico y radio iónico, por lo cual es 

común el "camuflaje" de minerales de rubidio en potásicos. 

Conforme a la terminología de Fersman el rubidio es un "elemen 

to disperso" y no forma minerales propios siendo su participa­

ción como sustitución por elementos de radio iónico cercano 

como : S + ( 1 . 6 5) , T 1 + ( 1 . 4 9 ) , K + ( 1 . 3 3 ) , I:b 2+ ( 1 . 3 2 ) y . 3 a 2 + 

(1.43). 

Los isótopos de 61 Rb y 'iOK son particularmente importantes en 

geología isotópica por su decaimiento radiactivo en: 

tr7 P.b S1 Sr 

"º Ar 

Las relaciones de estos elementos se han convertido en los mé­

todos más ·empleados en geocronología dada su amplia distribu­

ción en varios tipos de rocas. Los minerales que se prest~n 

para ser datados son mica, feldespato y hornblenda, aunque ta~ 

bién se emplea toda la roca cuando sus componentes minerales 

no pueden separarse. 

Medio sedimentario. El número de minerales importantes que se 

depositan actualmente en el fondo de los océanos es reducido 

y la mayoría se encuentra disuelto en estado íónico dentl'.D del 

agua marina con leyes por abajo de su límite de solubilidad. 

El rubidio tiene una solubilidad baja pero.aún así puede encon 

trarse en los sedimentos. Algunas concentraciones de este ele­

mento son: 

Arcillas 150 ppm 

Agua de mar 3200 ppm 

Corteza precámbrica 240 ppm 

Lutitas 140 ppm 

Areniscas 60 ppm 

Carbonatos 3 ppm 
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Me"dio metamórfico. La relación K/r-b no es afectada por un met~ 

morfismo d~bil a medio. Valores anormales elevados en rocas me 

tamórficas permiten suponer su derivación a partir de sedimen­

tos que contenían eyaporitas. 

Medio ígneo. En el transcurso de diferentes procesos químicos, 

que son en efecto los fenómenos geológicos, todos los elemen­

tos se fraccionan, se enriquecen en ciertos medios y se empo­

brecen en otros. El Rb en el medio ígneo presenta un comporta­

miento particular con respecto a otros elementos como K y Cs, 

que nos permiten utilizarlo como indicador de diferenciación 

magmática. 

o 
El rubidio (r = 1.45 A) sustituye libremente al potasio (r = 

o 
1.33 A) y sus concentraciones respectivas dependen de sus con-

centraciones originales en el magma. La relación K/Rb presenta 

variaciones en su valor que han sido interpretadas como conse­

cuencia de distintas etapas de diferenciación magmática duran­

te la cual el Rb ha ido reemplazando progresivamente al Ka me 

dida que Eq_ue1la aumenta . 

El resultado es una disminución en el valor de K/Rb a medida 

que aumentan procesos como diferenciación magmática, diferen­

ciación metamórfica y fusión parcial. El enriquecimiento en e~ 

te elemento, observado en el análisis de rocas ígneas, se jus­

tifica teóricamente por la analogía existente entre Rb y el K 

(potencial iónico y electronegatividad) por la pequeña diferen 

cia entre sus radios iónicos. La cristaloquímica también pred! 

ce este comportamiento toda vez que el Rb irá ocupando los si­

tios dejados por otros cationes (K, Cs) durante el avance de 

una diferenciación o un fraccionamiento. El enriquecimiento m~ 

ximo se realiza en lepidolita (1 a 4.6%) y en ortoclasa (hasta 

2.5%); el mayor porcentaje que se nota en la mica se debe a 

que en ésta el espacio disponible para el catión es mayor que 

en el feldespato. 
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2. ELEMENTOS ALCALINO-TERREOS 

Los elementos alcalino-térreos pertenecen al Grupo IIA (Be, 

Mg, Ca, Sr, Ba y Ra) y son todos litófilos. En la naturaleza 

nunca se encuentran en forma metálica porque son reductores ac 

tivos y reaccionan fácilmente con los no metales. Presentan 

una dureza relativa mayor que la de los metales alcalinos lo 

cual sugiere que el enlace metálico de los elementos del grupo 

IIA es más fuerte que en los del IA. Otras propiedades corno 

temperaturas de fusión y ebullición y entalpías de vaporiza­

ción muestran la misma tendencia. El Ca y Mg son los más abun­

dantes de este grupo y se concentran en los productos inicia­

les de cristalización de magmas basálticos (olivino, plagiocl~ 

sas y piroxenos ) mientras que el Be, Sr, Ba, y Ra son menos 

abundantes y tienen comportamientos diversos. 

a) Berilio (Be) 

El berilioes un elemento lit6filo con afinidad con el Li, B, 

Rb, Cs y otros elementos pegrnatíticos. También se asocia con 

el F en greisens y en ambientes rnetasornáticos no pegmatíticos 

generalmente corno bertrandita. Su actividad geoquírnica está re 
3+ 0 

• 4+ -
gida por fenómenos de sustitución de Al (r:0.57A) y Si (r = 

o . 
0.42A~ que aunque energ~ticarnente es difíci~se ve facilitada 

o 
por el pequeño radio iónico del berilio (r = 0.34A). El Be es 

un índice para la b6squeda de mineralización pegrnatítica, car­

bonatitas y de Sn-W. 

!"ri.neralogía . Los principales minerales de berilio sen 

Berilo : 

Fenakita : 

Crisoberilo: 

Helvita: 
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Medio vivo. Las plantas tienen concentraciones normales de 0.5 

a 4.0 ppm de berilioaunque en algunas aparecen concentraciones 

an6malas de 15 a 30 ppm que puecen constituir un índice en la 

prospección biogeoquímica de beril i6. El Be y sus 6xidos son 

uno de los productos químicos más t6xicos para los seres vivos. 

Medio sedimentario. En este medio el Be es admitido corno subs­

tituto del Al en los medios fílicos pero sin llegar a formar 

minerales propios. Se concentra en arcillas y en algunas rocas: 

Mineral de Fe sedimentario 10 pprn 

Mineral de Mn sedimentario 5 ppm 

Bauxitas 40 pprn 

Lutitas 3 pprn 

Areniscas 0.1 ppm 

Calizas 1.0 pprn 

En un estudio estadístico de esquistos bituminosos de U.S.A. 

se encontró que el Be está concentrado principalmente en las 

fracciones detríticas con valores de 3 pprn. Tarnbi~n se ha en­

contrado en hullas terciarias en concentraciones de 15 ppm en 

cuyos yacimientos cor¡stituye un índice para la localización de 

~stas. 

Medio rnetarn6rfico. Se conocen minerales de Be asociados a 

"Skarn" (derivados de minerales sedimentarios metam6rficos) en 

la región de Suecia Central en donde alcanzan concentraciones 

de 100 pprn. 

Medio ígneo ; El 3e se concentra en granitos, pegmatitas y 

otras rocas formadas al final de la diferenciación rnagrnática 

corno producto de concentración ~n los líquidos residuales. En 

los granitos se le encuentra substituyendo a plagioclasas y mi 
o 

cas. Por su tamaño i6nico reducido (r = 0.35 A) al sustituir 

los cationes de algunas rocas ígneas lo hace en posiciones de 

coordinación 4 hasta formar el mineral berilo. 
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b. Magnesio (Mg) 

El mganesio es el octavo elemento en orden de abundancia den­

tro de la corteza terrestre. 

Mineralogía. Se conocen aproximadamente 150 especies minerales 

en las que interviene como cati6n. Algunas de ,stas son: 

1) Silicatos. Bl magnesio forma buen número de silicatos aso-
2+ ciados generalmente al Fe con quien constituye el grupo de 

minerales ferromagnesianos entre los cuales estin~ 

- Tetraedros y anillos sencillos 

Olivino: Mg2sio4 (Forsterita) 

Monticelita: CaMgSiO4 

Granate: Mg 3Al2si 3o 12 (Piropo) 

Melilita: ca2MgSi 2o 7 (Akermanita) 

- Cadenas simples 

Ortopiroxeno: ~gsio 3 (Enstatita) 

Clinopiroxeno: CaMgsi 2o6 (Di6psida) 

- Cadenas dobles 

Anfíboles: (Mg, Fe)
7 

Si
8

o 22 (OH) 2 (Antofilita) 

ca2 (Mg,Fe) 5si
8
o2 (OII) 2 (Tremolita) 

- Estructura en capas 

Clorita: X12Yaº2o(OH)l6' donde X 
2+ 3+ 

= Mg, Fe ,Fe , Al 

Y= Si, Al 

Talco: Mg 3si 4o10 (OH) 2 

serpentina: Mg 3si 2o5 (OH) 4 

2) Oxides e hidr6xidos~ Estos minerales se encuentran princi­

palmente en los "Skarns" dolomíticos: 
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Periclasa: MgO (Substitución ae Mg por Fe, Zn ó Mn) 

Brucita: Mg(OH) 2 (Derivada por alteración de la anterior) 

3) Cloruros y sulfatos. Aparecen en yacimientos de evaporitas 

con excepción de la sellaita y la chambercita. 

Kieserita: 

Epsomita: Mgso 4 . 7H 2o 

Bischofita: MgC1 2 . 6g 2o 

Sellaita: 

Eoracita: 

Chamberci ta: 

HgF 2 (Aparece en dolomitas bituminosas) 

.Mg3B7013Cl 
3+ Mg2Fe B05 (Conocida también como 

ludwigita que aparece en 

skarns dolomíticos-ferrífe­

ros con aportes de boro) 

4) Carbonatos. El calcio y magnesio constituyen una serie iso­

mórfica completa (véase fig.9.2) debida a la gran diferencia 

entre sus radios iónicos. Algunos de estos carbonatos son: 

Magnesita: MgC0 3 
Dolomita: CaMg (C0 3 ) 2 

Huntita: CaMg 3 (co 3) 4 

Nesquehonita: Mg (RC0 3) (OH) 2 . 2H 2o L 
Hidromagnesita: Mg (C0 3 ) 4 (0H) 2 .2H20 { 

Carbonatos 

Hidratados 

El comportamiento geoquímico de magnesio en los distintos me­

dios es como sigue: 

Medio vivo. El magnesio, como algunos otros metales bivalen­

tes, participa en pigmentos pirólicos produciendo clorofila. 

El análisis del contenido de Mg en aninales marinos conduce a 

varias interpretaciones paleoecológicas como: 

1) Los animales incorporan cantidades de Mg superiores a las 
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que permite la cristalografía (20% contra 5%). Estos conjuntos 

metastables se reorganizan durante la diagénesis. 

2) Para una especie cualquiera, la cantidad de Mg incorporado 

varía proporcionalmente a la temperatura de un medio. 

3) La cantidad de Hg incorporada tiene variaciones en cada es­

tación. 

Medio sedimentario. En las fases detríticas de los sedimentos 

arcillosos el magnesio está contenido en las micas (filosilica 

tos) las cuales están aoopladas de minerales corno cuarzo e 

illita. Algunas micas corno la clorita son minerales de neofor­

mación en micrornedios reductores con presencia de pirita y ma­

teria orgánica. 

En los carbonatos el proceso de dolornitización (adición de rna~ 

nesio) ocurre en un solo sentido y no a la inversa debido fun 
o 

damentalmente a que el radio iónico del Mg (0.78 A) es menor 
o 

que el del C~ (1.06 A) ya que tienen la misma valencia. Por su 

parte en- los carbonatos lacustres se ha observado la siguiente 

sucesión en aguas ricas en magnesio: 

Calcita - dolomita - huntita - magnesita 

En esta serie la relación Ca/~g y la presión parcial del co2 
tienen mayor influencia que la salinidad, Eh y pH notorios en 

medios marinos. 

En el agua de mar el valor de Mg es bajo y su concentración se 

debe a variados mecanisrros corno: formación de evaporitas dolo 

rnitización de calcáreos (que es el mecanismo principal), ex­

tracción por animales marinos y formación de arcillas, eviden­

ciado por la glauconita. 

Medio metamórfico. r::l cornportarnietno del Mg en el transcurso 

del metamorfismo ha sido bien estudiado. Se ha notado que el 
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coeficiente de partición del Mg entre dos minerales disminuye 

con un metamorfismo creciente (evolución paralela al Fe 2+) 

produciéndose una rehomogenización de los componentes y faci­

litándose el equilibrio químico. 

Durante el metamorfismo la dolomita es menos estable que la 

calcita, descomponi~ndose según la reacción: 

MgCa (co 3 )¡; - CaCO 3 + MgO + 

Dolomita Calcita Periclasa 

La periclasa da lugar a la brucita Mg(OH) 2 por hidratación. 

Las reacciones durante el metamorfismo se complican más si i~ 

tervienen sílice y agua. Un sistema compuesto por MgO-Sio 2-

H2o puede razonarse en base a diagramas triangulares de comp~ 

tibilidad y diagramas de equilibrio de fases • (P ,T) como los 

mostrados en la fig. 9.3. Los minerales posibles en este sis­

tema, además del sio2 y 1-120, son: 

- Periclci : a ( p) MgO 

- Brucita (B) Mg(OH) 2 

- Forsterita (F) Mg2SiO4 

- Enstatita (E) MgSiO 3 

- Talco (T) Mg 3si 4o10 (OH) 2 

- Serpentina ( s) Mg 3si2o5 (OH) 4 

Si se observa la reacción de la segunda curva de la :ig. 9 .J 
se tendrá: 

Serpentina - forsteri ta + talco + vapor, la cual pue­

de escribirse como: 

+ 
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calculando los coeficientes a,b,c y d mediante un sistema de 

eruaciones lineéües se obtiene : 

Las reacciones son más complejas aún si el material original 

está constituido de calizas y dolomitas silíceas (parte anchu­

rada de la fig. 9.4). Este sistema contiene cinco componentes: 

Si02-caO-MgO-H 2o-co2 . Los conjuntos mineráles intermediarios 

están en función de la presión parcial del co2 que está dada 

por la relación co2;co2 + H2o. Se puede observar que el talco 

no es posible cuando la presión parcial del co2 es baja, mien­

tras que la tremolita es estable a presione·s elevadas del co 2 . 

Las reacciones que pueden establecerse en este sistema son: 

dolomita cuarzo &gua talco calcita 

talco calcita cuarzo tremolita 

tremolita calcita cuarzo diópsida 

talco dolomita forsterita calcita 

tremolita dolomita forsterita calcita 
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~:edio ígneo, La geoquímica del magnesio en el medio ígneo está 
o 

regida por su radio iónico ( O. 78 A) que no le permite entrar 

en las estructuras feldespáticas y por su similitud con el 

Fe 2+ en cuanto al radio y potencial iónicos los cuales son: 

M 2+ F 2+ .g e 
o o 

Radio iónico 0.78 A 0.82 A 

Potencial iónico 2.10 2.12 

La presencia de estos elementos en un sistema NaAlsi 3o8 - KA1-

si 3o 8 - CaA1 2si 2o8 - Sio2 - 3 20, que es la composición más ~ 

proximada a un magma natural, los convierte en modificadores 

de estructuras que cambian sustancialmente el orden de apari­

ción de las fases cristalinas durante el enfriamiento. La cris 

talizaci6n de un magma basáltico,en cuanto a minerales de mag­

nesio se refiere,comienza con la formación de olivino (Mg,Fe) 2 
SiO4 ; a medida que disminuye la temperatura cesa su formación 

y se inicia la cristalización de piroxenos, le sigue ladean­

fíboles y por último las micas negras. Es notable el enriquecl 

miento relativo de sio2 a lo largo de estas reacciones denomi­

nadas por Bowen como "serie discontinua". Las estructuras ce 

los olivinos y piroxenos permiten la entrada con mayor facili-
2+ 2+ . dad de los iones de Mg que los de Fe dado el menor radio 

iónico del primero. 

C. Calcio (Ca) 

El Ca participa en numerosos grupos minerales pero su presen­

cia se refleja principalmente en plagioclasa y en algunos fe­

rromagnesianos. Dentro de la corteza terrestre ocupa el 5~ lu­

gar en orden decreciente de abundancia y su comportamiento es 

úni'camente litófilo. 

Mineralogía 

1) Silicatos. 

- Plagioclasas. Constituye el miembro anortita CaA12si 2o
8 

que 

- 404 -



junto con la albita y la ortoclasa conforman las series de so 

luciones s6lidas de los. feldespatos. En los incisos del sodio 

y el potasio se vieron sus características. 

- Feldespatoides. Proporciona el carácter alcalino de estos 

minerales junto con el ~a y K. El calcio aparece de manera su 

bordinada. 

Cancrinita: Na6 (A16si 6o 24 ) Caco 3 . 2H 2o 

Hauyna: (Na,Ca) 4_ 8A1 6si
6

O24 (so4 ) 1_ 2 

- Grupo de la Escapolita. Constituyen otro ejemplo de series 

isomorfas entre un polo cálcico y otro s6dico, más canplicado que 

el de las plagioclasas: 

Maria lita: Na4Al 3si2o 24cl 

t!eioni ta: Ca4 (Al
6
o24 ) (so 4 ,co3 ,c12 ) 

- Melilitas. Constituyen series complejas entre Al y Mg confo~ 

mando soluciones sólidas continuas con un eut~ctico de 0.74 de 

gehlenita (miembro alumínico) 

Gehlenita: 

2) Minerales ferromagnesianos. El Ca está ausente en las perido 

ti tas y micas, pero forma parte de : 

- Micas duras 

- Piroxenos 

Margarita: CaAl2(Al2Si2)º1o(OH)2 

Clintonita: Ca (Mg,A1) 3 (Al 3Si)O10 (OH) 2 

Augita: (Ca,Na) (Mg,Fe,Al) (Si,Al) 2o
6 
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Di6psida: MgCasi 2o6} 

. . Forman una solución sólida 
Hedenberg 1 ta: FeCaS 1 2 O 6 continua 

- Piroxenoides 

Wollastonita: 

Bustamita: 

Anfíboles. Presentan asociaciones más pobres en Ca y más ri­

cas en Mg que los piroxenos. Su clasificación es algo más com­

pleja que la de ~stos. Los anfíboles cálcicos y ferromagnesia­

nos constituyen la serie actinolita formada por dos miembros 

extremos: 

- Granates: 

Trerrolita : 

Andradita: Ca 3Fe 2si 3o12 

Grosularita: ca 3Al2si 3o 12 

2+ - Epidota. Los minerales de este grupo son de Ca, Al, Fe con 

1 1 • t d ,.. 2+ 3+ .., t .- t. d a gunos reemp azamien os e .. g y Fe . ~s carac eris ica e 

rocas cálcicas metamorfizadas. El t~rmino cálcico puro es la 

zoicita: ca2A1 3si 3o12 (OH) 

3) Carbonatos. Los carbonatos de Ca son de los minerales más 

abúndantes. Los más importantes son: 

Calcita: 

Aragoni ta•: 

Dolomita: 

CaCO 3 

Caco 3 

CaMg(CO 3 ) 2 
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4) Sulfatos y boratos: 

Yeso: Caso 4 .2r: 2o 

Basanita: Ca(so4 ) 2 .rr 2o· 

Anhidrita: Caso4 

Glauberita: Na 2ca (SO4 ) 2 

Polihalita: K2ca2~g(SO 4) 2 .~2o 

Colemanita: ca2a6o 4 .SH2o 

Priceita: ca 4a10o 19 .7H 2O 

5) Fosfatos, arseniatos y vanadatos. De los 240 minerales que 

forman este grupo, 50 contienen determinadas cantidades de 

Ca. El más importante es: 

Apatita: 

que se encuentra en las rocas ígneas y en sedimentarias (fosfo 

ritas). 

6) Otros: 

Fluorita: 

~edio vivo. El Ca juega un papel fundamental en el medio vivo. 

La geoquímica del Ca en los restos fósiles es insuficientemen­

te conocida pero puede dar apoyo a estudios paleoecológicos, 

de isótopos estables, oxígeno y carbono. Mineralógicamente se 

sabe por ejemplo que las ostras secretan calcita, otras arago­

nita y los vertebrados aragonita y apatita. 

Medio Sedimentario: 

1) Carbonatos. La química del Caco 3 en solución ha sido bien 

estudiada. El Ca es abundante en la corteza terrestre y su so­

lubilidad lo hace muy sensible a la alte,ración meteórica. Se 
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encuentra incorporado en aguas diversas con una concentración 

promedio de 15 ppm en aguas dulces y 400 ppm en aguas saladas. 

En efecto, la solubilidad del Ca es una función directa de la 

actividad del co2 la que a su vez es,función directa de la pr~ 

si6n total e inversa de la temperatura. 

Abajo de cierta profundidad, llamada profundidad de inversi6n 

(6000 m para el Pacífico), los sedimentos actuales no contienen 

carbonatos puesto que son disueltos totalmente antes de llegar 

al fondo del mar. Cuando el caco 3 rebasa su límite de solubili 

dad el calci.-0 se sustrae del agua de mar por precipitación 

inorgánica, incluyendo el crecimiento de organismos con esque­

leto y caparazones. 

2) Fosfatos. Bajo la forma fosfatada el ciclo del calcio es di 

ferente. Los estudios oceanográficos han demostrado que las 

concentraciones de =osfatos son mayores en aguas frías. Es por 

ello que los principales depósitos de fosfatos en el mundo es­

tán asociados a aguas frías ascendetes o al choque de corrien­

tes de distinta temperatura, una de ellas cargada de aquel ele­

mento. Bntre los factores que intervienen en los procesos de 

precipitación pueden '.,encionarse: 

- Influencia exclusiva de los factores físicos ( pC'0
2 

, T) 

y precipitación química. 

- Actividad de fitoplancton que concentra el fósforo y atrae 

los peces. 

- Actividad orgánica. 

3) sulfatos. Las reacciones entre estos minerales puede resu­

mirse de la siguiente manera: 

< 70°C 

yeso~basanita --.-caso4-r 

"z:9oºc 
rápida 

Al-o.::--~ 
-----
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La temperatura de transformación de yeso en anhidrita es baja 

y se ve favorecida por la presencia del NaCl. La precipitación 

directa de anhidrita no se ha obtenido experimentalmente, de 

ahí que en la asociació~ yeso-anhidrita, el primero sea consi­

derado como de origen primario mientras que la anhidrita es 

producto de deshidratación. Este proceso está acompañado de re 

ducción de volumen, mismo que es ocupado por los iones del 

NaCl que participan activamente en la diag~nesis de estos sedi 

mentos. 

Medio metamórfico. La abundancia de carbonatos de Ca y Mg en 

la corteza terrestre y su reactividad hacen muy interesante su 

estudio durante procesos de metamorfismo. 

Para una presión de un bar la calcita es más estable que la do 

lomita, la primera se descompone a 827°C mientras que la dolo­

mita lo hace a los 400ºC. 

Ahora, si se trata de un medio cerrado y se incrementa la tem­

peratura el resultado es la recristalización de la calcita dan 

do un mármol cuando la calcita original es pura7 o mármol cipo­

lino cuando no lo es. En este proceso se pierde la estructura 

primaria y los cristales aumentan de tamaño. 

En presencia de SiO2 la reacción fundamental del metamorfismo 

de la calcita es la formación de wollastonita según la reac­

ción: 

+ 

Dependiendo del entorno geológico en que se verifique esta 

reacción se van a tener situaciones muy diferentes como: 

1) Rocas porosas cuyos poros no están comunicados; en este ca­

so el factor crítico es el co 2 liberado en la reacción,el cual 

no puede escapar presentándose un problema de disponibilidad 

de volumen para este gas. El resultado es que la producción de 
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wollastonita es lenta y se alcanza el equilibrio cuarzo-calci­

ta-wollastonita-co2 . 

2) Rocas porosas con circulación de ·fluidos: en este caso ocu­

rre la liberación paulatina del co2 formado en el curso de la 

reacci6n y el equilibrio no se alcanza hasta que alguna de las 

fases reactantes sea completamente consumida. Las únicas aso­

ciaciones posibles son entonces cuarzo+ calcita, cuarzo+ 

wollastonita o calcita+ wollastonita. Por otra parte, también 

se ha observado que las temperaturas de formación de la wollas 

tonita aumentan con la presión fluida total y con la presión 

parcial del co2,con lo cual,para que exista formaci6n de este 

mineral en metamorfismo regional es necesario que disminuya la 

presión parcial del co2,ya sea por su escape como gas o que se 

diluya en agua. La wollastonita es frecuente en rocas de meta­

morfismo de contacto. 

Cuando los carbonatos contienen porciones elevadas de Al2o 3 , 

MgO, reo, Fe 2o 3 y Sio2 las reacciones son más complejas y se 

producen nuevos minerales silicatados. Por ejemplo, en los 

"skarns" es común la presencia de di6psida, wollastoriita,gran~ 

te, idocrasa, werneritas (escapolita), etc. 

Hedio ígneo. De las asociaciones que pueden tener los tetrae-
4-dros de (Si0 4) el Ca es generalmente octacoordenado. Las con 

centraciones de este elemento son máximas en las rocas forma­

das por plagioclasa básica, piroxenos y anfíbilos: gabros y 

dioritas. En las rocas ultrabásicas y ácidas el contenido de 

Ca es menor. En las rocas básicas subsaturadas se concentra en 

los feldespatoides y en la familia de las melilitas que son pi 

roxenos deficientes en sílice. Acerca del origen de estas últi 

mas se decía que son el producto de asimilación de material 

calcáreo por lavas, pero más recientemente se ha propuesto que 

las melilitas se fonnan por la reacción de eristales de olivino o 

diópsida con un magma subsaturado. Una segunda posibilidad es 

la cristalizaci6n precoz de melilita simultáneamente con el o­

livino. 
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Las carbonatitas constituyen un grupo de rocas muy particular. 

Una propiedad importante de los carbonatos es su cambio de com 

portamiento a la fusión en función de la presión,lo cual expll 

ca que las carbonatitas estén formad~s esencialmente de carbo­

natos de Na y Ca. A una presión de un bar la calcita se descom 

pone a 827°C en CaO y co2 ; si la presión parcial Peo~ llega a ... 
1 Kb (en ausencia de agua) se produce una fusión congruente 

por encima de los 1300ºC. Ln presencia de un exceso de agua, la 

fusión congruente se formará a los 650°C. Por otra parte, los-

magmas siliceos y carbonatados son inmiscibles. 

d. Estroncio (Sr) 

El Sr es un elemento traz~ producto del decaimiento radioacti­

vo del 87Rb mediante una reacción jJ . 

/3 

Esta reacción es de gran utilidad tanto para la determinación 

de la ecad absoluta de muchas rocas, como para discurrir el o­

rigen de las rocas ígneas, a partir de la relación isotópica 

original del magma ge:.erador. Para mayores detalles véase el 

inciso correspondiente al rubidio (pág. ) o el curso de ge~ 

logía isot6pica de Jager, E. ( 19 79) . 

Mineralogía. Por la facilidad con que el Sr es sustituido por 

el Ca y por el K en menor proporción, este metal presenta po­

cos minerales (aproximadamente 25) de los cuales los más impo~ 

tantes son: 

Calestita: 

Estronci .. ui ita: 

Medio vivo. Ll Sr se incorpora fácilmente en la aragonita de 

las conchas y caparazones. Se conocen algunos ejemplares de fo 

raminíferos formados completamente de celestita. 
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Medio metamórfico. El comportamiento del Sr en el curso del 

metamorfismo es poco conocido, mas la apreciación de Shaw 

(1956) es que es poco móvil. 

Medio sedimentario. El Sr es precipitado de las aguas median­

te tres mecanismos: carbonatación, absorción en arcillas y 

sulfatación en evaporitas. La incorporación del Sr en los car 

bonatos depende de varios parámetros como: 

Relación Sr/Ca de las aguas marinas 

- Selectividad de los organis~os 

- Estructura de los carbonatos 

- Temperatura de cristalización 

- Salinidad del agua 

En la serie diagenética aragoni ta--+ calcita ---.dolomita se ob­

serva que el contenido de Sr decrece,puesto que las estructu­

ras de las redes cristalinas son progresivamente menos hospit~ 

larias para este metal. 

Medio ígneo. En las rocas ígneas los valores de Sr siguen de 

manera general a los del Ca. La correlación es mejor en los 

granitos que en los basaltos. Las relaciones entre los diferen 

tes isótopos de estroncio con otros elementos han sido amplia­

mente estudiados en rocas ígneas con miras a encontrar infor­

mación sobre la procedencia del magma y la edad de las rocas 

analizadas. 

Está comprobado que el producto del decaimiento radiactivo del 

87Rb es el B7sr,y que cuando el primero está ausente o en muy 

pequeñas cantidades, la cantidad del 87sr no puede cambiar 

grandemente con el tiempo toda vez que ambos cristalizan a pa~ 

tir de un mismo fundido. 

Para comprender mejor el comportamiento de un elemento o isó­

topo es conveniente relacionarlo con otros con quienes tenga 

alguna afinidad. Por razones genéticas el ~ 7 Rb está relaciona-
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do con el estroncio radiog~nico (87) y con el no radiog~nico 

(86). La proporción de 87 sr/B 6sr en el manto terrestre es 

prácticamente la misma hallada en meteoritos (con poco o nin­

gún 87 P~) en los que se ha visto que tiene un valor constan­

te de 0.699. La mayoría de los análisis de magmas recientes 

(basaltos y gabros de dorsales oceánicas), de los que se pre-

sume poca contaminación de la corteza, han dado valores entre 

0.702 y 0.706; en rocas alcalinas 0.703 y 0.708 y en esquis­

tos paleozoicos 0.720. Puede decirse entonces que rocas proc~ 

dentes de magmas provenientes de niveles más superiores (enri 

quecidos en 87 Rb) habrán partido de una relación superior a 

la anterior. El problema de determinar la procedencia del ma~ 

ma queda pues reducido a la determinación de la relación ori­

ginal 87sr/ 8 6sr, la cual se obtiene paralelamente al método 

geocronológico 8 7rb/8 7 Sr que se vio más c,etalladamente en el 

capítulo de isotopía (pág. 328). 

e. Bario (Ba) 

Tal como el Sr, por su abundancia relativa el Ba es un elemen­

to traza y tiene una mayor tendencia a entrar en los minerales 

de otros metales, particularmente feldespatos, que a formar mi 

nerales propios. 

~ineralogía. Los principales minerales de bario son: 

Barita: Baso4 

Witerita: Baco 3 

Celsianita: BaA12si 2o
8 

Benitoita: BaTisi 3o 9 

Medio vivo. El Ba no juega ningún papel positivo en los seres 

vivos. Como la mayoría de los metales pesados es tóxico para 

los animales superiores. Se incorpora a los carbonatos de.las 

conchas marinas en forma muy limitada (10 ppm). 
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Medio Sedimentario. En las rocas detríticas el Ba está conteni 

do en los feldespatos potásicos que contienen igualmente plo­

mo. En estudios experimentales de alteración de silicatos (fel 

despatos potásicos y micas) el Ba pasa más rápidamente en solu 

ción que el K, 

Las arcillas absorben Ba a causa de la gran dirnesión del ion, 

de su tendencia a una coordinación alta y de su potencial de 

ionización bajo. Las capacidades de fijación de las arcillas 

se clasifican en orden decreciente (no solamente para el Ba) 

en: rnontrnorillonita - illita - coalinita. Los nódulos de manga 

neso absorben igualmente el Ba en su forma sulfatada en concen 

traciones de hasta 0.2%. 

La oxidación de la materia orgánica produce la sulfatación del 

Ba el cual es menos soluble en esta forma y precipita. La sol~ 

bilidad del Baso 4 varía en función inversa de la salinidad del 

agua de mar a causa del exceso del ion sulfato, de ahí que la 

incorporación de aguas fluviales a aguas marinas con Ba en so­

lución, facilite su precipitación. 

El Ba también se puede concentrar a partir de otras fuentes 

corno su expulsión durante la recristalización de la aragonita 

(que lo contiene) en calcita; o bien, a partir de la altera­

ción de rocas ígneas ácidas donde está concentrado en la orto­

clasa y en las micas. La alteración de un bloque de un metro 

de espesor por un Krn2 de superficie de una roca que contiene 

1000 ppm de Ba puede liberar 2500 toneladas del elemento. 

Medio metamórfico. Los resultados analíticos son escasos y co~ 

tradictorios pero se asemeja con el Sr por su poca movilidad. 

Medio ígneo. El Ba sigue fielmente el comportamiento de los 

elementos alcalino-térreos: está subordinado en las rocas al­

calinas (las sienitas, por ejemplo). 

Por la similitud de su radio iónico con el del K, el Base con 
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centra en la ortoclasa en donde su "captura" es energ€ticamen­

te ventajosa. Las especie mineralógicas así formadas son la 

celsiana y la hialofana. En las micas el Ba substituye igual­

mente al K, llegando a tener concentraciones de hasta 9% en la 

muscovita y de 6% en la biotita. 

Al igual que el Rb, el enriquecimiento del Ba durante la cris­

talización es un índice de diferenciación. La relación Ba/Rb 

en gneises es de 50 mientras que en pegmatitas es de 0.04 

(Taylor y Heier, 1960). 

3. FERROIDES 

Los ferroides hierro, niquel y cobalto son metales duros, de 

altos puntos de fusi6n y de ebullición y de reactividad modera 

da. Todos ellos son ferromagnéticos en algún grado. Su química 

se limita principalmente a los estados de oxidación más bajos, 

+2 y +3. se conocen algunos estados de oxidación más altos pe­

ro son muy inestables y tienen poderosas propiedades oxidantes 

(v~ase tabla 9. 3) . 

a. Hierro (Fe) 

El hierro ha dado su nombre a los siderófilos y sin embargo no 

es caracteristico de este grupo. Según sea el caso se comporta 

como: 

- Siderófilo: meteoritos metálicos y núcleo de la 

tierra (?). 

- Calcófilo: pirita y otros sulfuros 

- Litófilo: silicatos normales. 

La geoqu1mica del Fe esti controlada por ~a presión parcial 

del oxígeno (P
02

) ya que existe una gran diferencia de solubi­

lidad entre Fe24 y Fe 3+ 
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TABIA 9. 3. Contenido promedio de elerrentos férricos en algunas rocas 

Fe Co Ni 
(%) (p¡:m) (ppn) 

Contenido prc:.m2dio 5.63 25 75 (Taylor, 1964) 

ROCAS IGNE'AS 
Granitos 2.70 5 8 
Rocas ácidas pobres en ca 1.42 1 4.5 
Rocas ácidas ricas en ca 2.96 7 15 

b Dioritas 5.85 10 55 
Sienitas 3.67 1 4 
Rocas básicas 8.56 45 160 

.¡:,. Rocas ultrabásicas 9.43 150 2000 
~ 

O\ 

ROCAS SEDIMETARIAS Y METAM. 
Esquistos 4. 72 19 68 

··Lutitas 0.98 0.3 2 
cartx:>natos 0.38 0.1 20 
Arcillas oceánicas act. 6.50 74 225 
Sedilrentos carbonatados act. 0.90 0.7 30 

AGUA DE MAR 2 a 20 ppb 0.1 ppb 0.1 a 0.5 ppb 

RADIO IONI(X) Fe2+= 0.82 eo2+ = 0.82 Ni2+ = 0.78 

Fe3+= 0.67 eo3+ = 0.64 



El Fe es soluble en un medio reductor y ácido, y precipita en 

uno oxidante y básico. 

En la corteza terrestre el Fe ocupa la cuarta posici6n en or­

den de abundancia, precedido por el O, Si y Al; pero si se to-· 

rna en cuenta la posibilidad de un nQcleo terrestre de Ni-Fe p~ 

dría ser el elemento más abundante de la tierra. 

Mineralogía. El Fe se encuentra en todas las clases de minera­

les a causa de su abundancia, de sus fáciles cambios de valen-· 

cia y de su triple carácter geoquírnico. Corno sería muy extenso 

mencionar todos los grupos en que participa, sólo se rnenciona-­

rán los más generales y conocidos. 

En el medio ígneo participa en los minerales ferrornagnesianos 

pero sus concentraciones económicas son en la forma de sulfu­

ros (pirita y pirrotita) y óxidos (hernatita, magnetita, ilrnen! 

ta). El Fe nativo (sider6filo) es más frecuente en los basal­

tos que en los granitos pero esta forma de presentarse es rara 

en la naturaleza. 

En el medio sedimentario el Fe aparece esencialmente bajo la 

forma de óxidos (hematita, magnetita), de hidróxidos (go8tita 

lepidocrosita, lirnonita), de sulfuro (pirita), de carbonato 

(siderita) y de silicatos en general poco conocidos: 

Chamosita: 

Greenalita: 

Grunerita: 

Minesotaita: 

Estilpnornelano: 

Turingita: 

(caolín) 

(serpentina) 

(anfibcl) 

(talco) 

(clorita) 
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Medio vivo. El papel del Fe es primordial. Aparece en los verte­

brados superiores dentro de la hemoglobina (transporte de oxí­

geno), en las bacterias y algas "fer~uginosas" que lo utilizan 

para la asimilación clorofiliana de la energía liberada por la 
'd ., d 1 2+ oxi acion e Fe . 

Medio sedimentario. 

1) Solubilización, transporte y precipitación. 

La incorporación del Fe al ciclo supergénico puede escribirse 

de la siguiente manera en los procesos de intemperismo: 

i) 

ii) 

iii) 

FeO + 2CO 2 

Fe (co 3H) 2 - co2 

o también:~ 2CO 2 

2 Fe (OH) 2 + 2H 2O 

+ 

+ 

+ 

H2O ---> Fe(CO 3H) 2 

+ FeCO 3 + H2O 

Fe(OH) 2 

lo --
3 Fe (OH) 3 + H2O 

2 2 

En la segunda ecuación puede observarse que tiene un equili­

brio K según la ecuación: 

K = (C0) 2 . (FeC0) 3 .(s2o) 

( Pe ( CO 3H) 2 ) 

. 
' 

si la concentración del co 2 disminuye, la del Fe(co3H) 2 tam­

bién, en beneficio de la concentración de Feco 3 que es menos 

soluble y precipatará cuando su cantidad rebase el límite de 

saiuración de. la solución. 

El transporte de Fe se realiza en el agua bajo formas muy di­

versas: 

- En forma detrítica 

- Absorbido por las arcillas 
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- Coloidal: bajo la forma de Fe (OH) 3 que no es so­

luble pero puede estabilizarse formando 

complejos. 

- Fijado por complejos ferro-silicatados 

- Fijado por complejos húmicos 

- Disuelto: este transporte sólo es importante en 

presencia de co2 y ausencia de oxígeno 
, 2+ 3+ que pasaria del Fe a Fe . En efecto, 

3+ el Fe no es soluble arriba de un pH = 
2+ 3; el Fe solubiliza a pH = 5 y preci-

pita hasta pH = 7. Este mecanismo fue 

fundamental para la formación de los y~ 

cimientos de hierro precámbricos facil~ 

tado por la ausencia de oxígeno atmosf€ 

rico en esta era. 

El contenido de Fe en aguas de los ríos es generalmente bajo 

(1 ppm), aún en ausencia de oxígeno. La forma en que se encuen 

traen estas aguas es predominantemente coloidal. En el agua 

de mar su contenido es aún más bajo, lleganJ.o al orden de 2 a 2 O 

ppb. La sensibilidad del Fe al pH se muestra en el siguiente 

equilibrio: 

Fe (OH) 
3 

--+Fe3+ 

en donde: K = (Fe 3+) (OH-) 3 

(Fe (OH) 3 ) 

por otra parte, Ka 

I;b 

de la ecuación ( 1) ; (Fe 3+) 

de la ecuación ( 2) ; -(OH ) 

= 

= 

= 

+ 3 (OH) 

(Fe 3+) (OH-) 3 
= 10-38 ( 1) 

(OH - ) (H+) 10-14 ( 2) 
= 

Ka 
(OI-1_)3 

:<b 
(H+) 
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substituyendo (2) en (1), 

= 

Para un pH = 8. 5, la concentración de Fe 3+ será: 

(Fe 3+) = 10 4 
X (10-8.5) = 10 4 

X 10-25.5 = 10-21. 5 

Para un p:-I 6 . O , la concentración de Fe 3+ será: = 

( Fe 3+) = 10 4 
X 10-18 = 10-14 

Se observa que la concentración de Fe 3+ es mayor a'Xi pH = 6 

que a pH = 8.5. 

El pH de aguas de diferentes medios es el siguiente: 

- Agua de río: 6.5 - 7.0 

- Agua de mar: 8.0 - 8.4 

- Aguas calcáreas: 8.0 - 8.4 

Es la débil solubilidad del Fe la que lo separa de su acompa­

ñante más próximo en el medio ígneo, el Mg, y del Ca al cual 

está menos relacionado. En el medio sedimentario se acerca al 

Al que también tiene baja solubilidad. El paralelismo entre Fe 

y Al es más ac@ntuado cuando los dos están en solución en un 

medio ácido; su evolución depende del pH así: 

pH: 3 a 5 

pa: > s 

el Fe precipita y el Al queda en solu­

ción 

ambos precipitan 

Un último mecanismo de precipitación del Fe es la sulfuración 

por actividad bacteriana que expulsa el azufre reduciendo los 

sulfatos y produciendo cadenas mineralógicas complejas. Algu­

nos de los productos de este proceso son: 
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Greigita Fe 3s4 

Mackinawita Fe 9s8 

Estas reacciones se realizan en los primeros centímetros de se 

dirnentos marinos o litorales donde la descomposici6n de lama­

teria orgánica provoca rápidamente la aparición de condiciones 

reductoras. 

2) Comportamiento del hierro en el medio supergénico. 

El Fe participa en el medio supergénico en fenómenos frecuen­

tes y característicos como lateritización, lechos rojos rred 

beds"), diagénesis de minerales de Fe oolíticos y cementación 

de sulfuros. 

- Lateritización: 

El término laterita es un designación general para un conjunto 

de productos de alteraci6n en zonas intertropicales, constitu~ 

dos por oxidos de Fe y Al los cuales presentan con frecuencia 

una coloración roja. 

Según Millot (1964), el mecanismo corresponde a una circula­

ción muy activa (no hay lateralitización en zonas secas),con 

temperaturas entre 20 y 25ºC los cuales producen la hidrólisis 

completa de :silicatos en: 

Goetita 
Gibbsita: 

Caolinita: 

FeO (OH) 

Al(OI-!) 3 
Al 2si

2
o5 (0H) 4 

Los demás elementos mayores y una parte de la sílice son lixi­

viados según sea el r~gimen hidrodinámico; el Fe se presenta 

corno Fe 3+ (insoluble si el ptt es elevado), como Fe 2+ (soluble 

en un medio reductor) y como complejos solubles con la sílice 

formando silicatos ferrosos y férricos. En algunos casos se 
,.. 121 -

1 
i 
F 

f 
1 



produce el transporte del metal. 

El principal agente de la precipitación del Fe es la oxidación 

debida al oxígeno atmosférico la cua+ se puede realizar de di­

ferentes maneras: 

- Ascenso del nivel freático a la superficie 

- Infiltración y enriquecimiento de oxígeno 

- Desaparación de la cubierta vegetal 

- Alternancia de las estaciones lo cual produce va-

riaciones en el nivel freático y por consiguien­

te alternancias periódicas de. oxidación y reduc­

ción sin las cuales la lateritización sería impo­

sible. 

La evolución de las lateritas produce la "siderolita", conoci­

da también como hierro pisolítico, la cual son relictos de la 

alteración de grandes masas de lateritas por acción de las 

aguas de infiltración. 

-Lechos rojos ( "rec.-beds") . 

Tos lechos rojos son formaciones continentale detríticas más o 

menos gruesas, nepositadas en un medio semi-árido, con ~oca v~ 

getación, clima subtropical y con una actividad bacteriana lo 

suficientemente intensa para eliminar rápidamente toda la mat~ 

ria orgánica. Bajo estas condiciones oxidantes, sólo la hemat! 

ta es estable y de ahí la coloración roja, característica ce 

estos depósitos. 

La •limolita es inestable en ausencia de agua y evoluciona a he 

matita por lo cual es posible que ciertos lechos rojos sean se 

cundarios. 

- niagénesis de minerales de Fe oolítico. 

Son rocas detrítico-qutmicas formadas a patir ~e un depósito 
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de estuario bien clasificaco, contituido por tres elementos 

principales: granos de cuarzo, fragmentos de conchas y limoni­

ta. Los depósitos estudiados presentan estratificación cruzada, 

la limonita disminuye en dirección de~ litoral debido al aumen­

to de fragmentos de conchas y de arcillas. Verticalmente se ob­

servan secuencias negativas, comenzando por arcillas y termina~ 

do con una calcarenita. Jos valores de Fe son económicos sólo 

cuando la granulometría es mayor a 0.250 mm. 

Se han observado cambios en la mineralogía que se traducen en 

diferencias ae color de la roca de cafe a verde. La identifica­

ción de las estructuras sedimentarias primarias (la naturaleza 

de los nficleos rle los oolitos, sus dimensione~ estratificación 

cruzada y otras) muestran que su origen es diagen~tico según el 

orden: 

limoni ta - leptoclori ta - siderita - pirita 

Estas reacciones están influenciadas por factores como aguas 

intersticiales y la disminución del Eh pro~ucida por la descom­

posición de la materia orgánica. 

- Cementación de sulfuros 

En el caso de yacimientos sulfurosos, el re juega un papel im­

portante en los fenómenos te concentración superficial. En las 

partes situadas por abajo del nivel freático, en aquellas en 

donde circula el oxígeno, se tienen reacciones del tipo: 

Estos sulfatos son solubles en medios con pH menores a 7. O, 

el cual es mantenido por la alteración ce minerales como la pi­

rita, y se infiltran reaccionanQo con los sulfuros no oxidados 

situados bajo el nivel freático en don~e la presión parcial del 

oxígeno es más ~aja: 

Cuco 4 + + s 
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Estas reacciones se producen principalmente en zonas climáti­

cas con poca precipitaci6n fluvial, don<le no hay escurrimientos 

importantes½ por tanto, con una erosión lenta. A medida que a­

vanza la erosión, la concentración de·elementos metálicos se va 

dirigiendo hacia la parte más baja, siguiendo un orden ce reem­

plazamiento dado por la serie de Shürmann: 

Mg, Ag, Cu, :'3i, Cd, Pb, Zn, Ni. <:;o, re, l~n 

Estos enriquecimientos son en general de poca extensión verti­

cal por lo que podrían se~alar una fa~sa anomalía en la pros­

pección minera. 

MecUo metamórfico: 

El re 2+ está subordinado en el cicJ.o superficial pero es más a­

bundante en las zonas más profundas, en donde la cantidad de 

oxígeno ~ibre no es suficiente para oxidar más que una peque~a 

varte del Fe de la corteza. Durante el curso del metamorfismo 

progresivo se ha observado que una parte del oxígeno se regene-

ra mientras que otra es reducida. Esta reducción progresiva 

del re fue demostrada por Shaw (1956) en las pelitas. 

La siguiente reacción es importante en el metamorfismo: 

Fes 2 + 2FeS + 

Fue realizada experimentalmente por Holland (1959) a 400ºC y 

por Barnes y Kullerud (1961) a 625ºC. En la fig. 9.4 puede ob­

servarse que en general no se dan pares de minerales únicos y 

que los cuatro minerales no pueden formar si~ultáneamente una a 

sociación estable, Existen varios puntos triples, algunos de 

los cuales son: 

Fes - FeS 2 

res 2 

- 424 -



1-' 

2 
Hl en 

1\.) 

o 

s 

-10 

FeS 2 
-20 Feso4 

-30 Fes 

~ 

-40 
wo 
.¡::.. 

Fe 
Fe2o3 

-50 

-100 -80 -60 -40 -20 o 
log f 0 2 

FIGURA 9.4. Daninios de estabulidad de algunos minerales 
de Fe en función de las fugacidades del s2 y o2, para una 
tanperatura de 400°C 

- 425 - i 

\ 



Por otra parte, los 6xidos de un componente cependen de los mi­

nerales acompañantes; por jemplo, en las jaspilitas no ocurren 

cambios mineral6gicos sino sólo un crecimiento cristalino. 

En presencia de carbonatos las reacciones se producen en el mo­

mento de la decarbonataci6n; así, en las tácticas, la roca se 

forma por metamorfismo de contacto y metasomatismo a partir de 

rocas carbonatadas impuras, mientras que los "skarns" se produ­

cen a partir de rocas calcáreas o dolomitas puras por el aporte 

de grandes cantidades de Si, Al, Fe y Mg. Algunos minerales ca­

racterísticos de estas rocas son, 

hedenbergi ta: Ca (r~g, Fe) si 2o
6 

Ilvaíta: care2+ (SiO 4 ) 2 OII 

Medio ígneo. 

La comparaci6n de Fe y Mg en las rocas ígneas es muy interesan­

te. Según Rankama y Sahama (1950) los contenidos promedios de 

estos dos elementos son: 

% re % Mg 

Dunita 6.30 2 7. 9 4 

Hornblendita 11. 75 7.53 

Gabro 8.84 4.53 

Diorita 5.63 2.52 

Granodiorita 3.28 1.15 

Goldschmidt (1954) destacó la importancia del radio· iónico del 
2+ 

Mg que por ser ligeramente más pequeño que el de Fe produce 

asociaciones minerales más sólidas y de mayor punto de fusión. 

Es por ello que la forsterita tenga un punto de fusi6n (1890ºC, 

a 1 bar) más elevado que el de la fayalita (1200°C). La substi-
2+ 2+ • 1 tuci6n Fe /Mg es en general continua de un po o a otro, cosa 

que no ocurre con los feldespatos alcalinos. En el caso de oli­

vino la solución sólida se acerca a la ideal. 
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Durante el curso de la diferenciación magmática se han observa~ 

do dos tendencias típicas que controlan la incorporación del Fe 

durante la cristalización; estas tendencias están en función de 

po2 (Osborn, 1959) (Fig. 9.5) y son: 

- Tendencias de Fenner: en magmas toleíticos donde el olivino 

y las plagioclasas básicas cristalizan primero. La p02 es baja. 

- Tendencia deBowen: en magmas calcoalcalinos donde cristali­

zan primerq el olivino y los piroxenos. La cantidad de Fe incor 

porada en la red cristalina es la más importante. La po2 es al­

ta. 

b. Cobalto (Co) 

Las características del Co han sido estudiadas por Young, 1957 

y Carry Turekian, 1961. 

El Co cambia de valencia más fácilmente que el Fe y su comport~ 

miento químico es más cercano al de su vecino el Ni. 

Mineralog1a. 

El Co forma principalmente sulfuros y arseniuros. Los arsenia­

tos conocidos se derivan de la oxidación del arseniuro. Los mi­

nerales más importantes son: 

Cobalti ta: 

Esmaltita: 

Soflorita: 

Eritrita: 

?1edio vivo. 

CoAsS 

CoAs 3 
CoAs 2 
Co 

3 
(Aso 4 ) 

2
. 8H 2o 

El Co es un oligo-elemento indispensable en la vida de las pla~ 

tas y se encuentra en la vitamina B-12. 
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Feo 

FIGURA 9.5. Tendencias de diferenciación magrnática: 
I. Tendencia de Fenner (Bushveld, Stilwater, Skaer-
gaard); II. Tendencia de Bc:Men (Batolito del Sur 
de California) . La zona sanbreada corres¡:x:mde a los 
basaltos. 
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Medio Sedimentario. 

El co1+ es inestable en solución y pasa al estado bivalente, 

que con el Fe podrá constituir oxidantes. El resultado es su 

fácil concentración en forma de sulfuro corno consecuencia de 

la poca solubilidad de este último. 

El contenido promedio de Co en las rocas sedimentarias es: 

Lutitas: 20 p¡;:rn 

Lutitas negras: 10-20 pprn 

Areniscas: 

Calizas: 

Medio metamórfico. 

0.3 ppm 

4.0 pprn 

El Co entra preferencialmente en las redes ferro-magnesianas, 

pero la partición es más fuerte a más temperatura. 

Medio ígneo~ 

Las abundancias más altas de Cose observan en rocas ultrabási­

cas, concentrándose en el olivino y los piroxenos, pero las le­

yes económicas se obtienen de los sulfuros asociados que facili 

tan su extracción. 

Para el conjunto de rocas ígneas, los valores de Co son inver­

sos a los del Sio2 . A primera vista se han observado máximos re 

lativos de elementos corno Bi - Co - Ni - e - Ag con algunos pr~ 

duetos de diferenciación de magmas graníticos· Werciniano euro­

peo),. La fuente de estos metales se ignora hasta el momento, p~ 

diendo ser producto de una removilización de elementos prove­

nientes de lugares diferentes. 

N b t 1 e 2+ • • 1 - t 1 "" o os ante que e o tiene igua tama~o y estruc ura e ectro 

nica que la del Fe 2+, tiende a separarse de ~ste (junto con el 
2+ • 

Mg ) en los magmas ferromagnesianos. Por ello, la relación 
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Co/Fe disminuye de valor a medida que aumenta la diferenciaci6n 

llegando inclusive a la desaparici6n del co 2+. 

c. Niquel (Ni) 

Las características geoquímicas de este elemento y sus yacimie~ 

tos pueden estudiarse en Lombard (1956). 

El Ni es un elemento siderófilo y calcófilo: se encuentra en 

yacimientos de sulfuros masivos (ej. Sudbury) acompañado de Co, 

Fe, Cu, Au, Ag, Pt, Se, Te, As, y S; en vetas y lentes de sul­

furos de Ni, Co, Fe, Cu, y S;. en depósitos lateríticos de Ni, 

Co, Fe, Mn y Cr; y en nódulos de fondo oceánico de Hn, Ni, Cu y 

Co. 

Mineralogía. 

El Ni es generalmente bivalente y se encuentra en los siguien­

tes minerales: 

Pentlandita 

Bravoite 

Millerita 

Nicolita 

3reithauptita 

Rammelsbergita 

Skuterrudita 

Gersdorfita 

Ulmanita 

Anabergita 

Garnierita 

Neponita 

(Ni ,Fe) 
9
s

8 

(Ni, ~e) S 2 

NiS 

NiAs 

NiSb 

Nil.s 2 

NiAs 3 

NiAsS 

NiSbS 

Ni 3 (As04 ) 2 . Bn 2o. 

Ni 3s¡ 2o5 (0H) 4 

Clorita niquelífera 

' '.,. • l N. 2 + t' d b Por la similitud entre sus radios ionicos e i ien e a sus 

tituir al Mg 2+ en J.os silicatos; no obstante, estos metales 
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no son miscibles en todas proporciones como consecuencia de 

los efectos del campo cristalino. 

Medio sedimentario 

Durante el proceso de alteración de las rocas el Ni pasa en so 

lución, pero es transportado más lejos que el Fe el cual precl 

pita en el momento en que pasa a su estado trivalente. Con el 

sio2 y el flgO, el Ni forma silicatos niquelíferos económicamen 

te importantes en sus formas lateríticas .. 

El perfil ideal de un depósito de esta naturaleza de arriba ha 

cia abajo es: 

1) Zona estéril: Oxidas e hidróxidos de Fe 

2) Zona oxidada: Limonita y geotita niquelíferas 

(1 a 2% de Ni) 

3) Zona sil~catada: Clorita y serpentinas niquelí­

feras (2 a 4% de Ni) 

El contenido de Ni en el agua de mar es bajo: 10 ppb. Por el 

contrario en los sedimentos oceánicos se registran valores más 

elevados de hasta 1000 ppm. Este Ni puede t~ner como fuentes: 

1) Lixiviación de rocas volcfinicas submarinas 

2) Decantación de polvo meteórico (condritos férri­

cos) 

En los nódulos de manganeso también se han detectado concentra 

clones importantes. 

Medio metamórfico: 

No se conocen los efectos del metamorfismo en minerales nique­

líferos. 
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Medio ígneo. 

El Ni presenta gran similitud con el Co en cuanto a su comport~ 

miento en el medio ígneo: cuantitativ~mente está contenido fun 

damentalmente en rocas ultrabásicas (dunitas y neritas), pero 

las concentraciones primarias económicamente interesantes apa­

recen en los sulfuros que las acompañan (pirrotita, pentlandi­

ta). La ligazón del Ni a las rocas básicas no está admitida 

por todos los autores: en el caso de la lapolita de Sudbury, 

Canadá, French (1971) defiende la hipótesis de un impacto me­

teórico por la presencia de Ni en "astroblemas". 

4. PLATINOIDES 

Los metales del grupo del platino: rutecio, rodio, paladio, o~ 

mio, iridio y platino son metales algo raros y tienen en común 

una resistencia a la reactividad química. Sus temperaturas de 

fusión y ebullición son altas, al igual que sus entalpías de 

vaporización. Aparentemente la gran estabilidad de la red cris 

talina metálica es la causa más importante de la naturaleza 

inerte de estos metales. 

Mineralogía 

Los elementos del grupo del platino existen preferentemente en 

forma metálica en general formando aleaciones entre ellos. Las 

cristalizaciones como sulfuros y arseniuros son raras (Cabri, 

1976). 

Distribución 

Los minerales de este grupo se concentran en las rocas ultrabá­

sicas (dunitas) pero raramente son explotadas por estos elemen 

tos dada su baja concentración. En la corteza terrestre el con 

teni1o promedio es: 
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Pt: 5 ppb 

Pa: 10 ppb 

P~: l. ppb 

Ir: 1 ppb 

Ru: 1 ppb 

Os: 1 ppb 

Pueden obtenerse yacimientos por concentraci6n detrítica y cons 

tituci6n de placeres favorecidos por la poca alterabilidad de 

los platinoides. La mayor parte de la producci6n (98%) se obti~ 

ne como subproducto del tratamiento de sulfuros de Fe y, sobre 

todo, del Ni y Co procedentes de rocas básicas, principalmente 

noritas. Lo dicho anteriormente enfatiza la aseveración de que 

los platinoides son elementos dispersos. 

Las discusiones sobre el origen de estos elementos y de su sep~ 

raci6n se reducen en dos proposiciones. 

1) Por diferenciaci6n sedimentaria procedente de e­

tapas de concentraciones sucesivas. 

2) Seterogeneidad del manto en cuanto a su conteni­

do en elementos trazas. 

Esta última posibilidad tiene argumentos a su favor corno la dis 

tribución de minerales de este grupo en distintas partes de la 

tierra: en los yacimientos rusos, el Pd es el elemento predomi­

nante, en Africa el Pt y en Tasrnanía el Os-Ir. 

Otro aspecto importante de los elementos siderófilos, particu­

larmente de los platinoides, es su baja concentración en la cor 

teza mientras que en los meteoritos es relativamente alta. De 

ello puede pensarse que su mayor concentración reside en el nú­

cleo (NiFe). 
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NOTA: 

En el capítulo de Geoquímica Descript~va se ha pretendido intro­

ducií al estudiante en el análisis sistemático de los elementos 

más importantes de la corteza terrestre. Por supuesto este inc~ 

so no ha sido exhaustivo quedando por estudiar otros que como el 

Si, Al, O, S y Cu son fundamentales en la comprensi6n de muchos 

procesos geológicos. Estos elementos podrán consultarse en obras 

afines, revistas y publicaciones. En la bibliografía que se de -

talla a continuación se enlistan los documentos básicos para su 

consulta. 

- 434 -



BIBL IOGRAFIA 

AHRENS, L.H. (1965), Distribution of the elements in our planet, McGraw, N.Y. 
110 p. 

AHRENS, L.H., ed (1968). Origin and distribution of the elements, Pergamon, 
Oxford, 1178 p. 

BARNES, H.L., ed (1967). Geochemistry of hidrothermal ore deposits, Holt, Rin 
chart & Winston, New York, 670 p. 

BARNES, H.L and KULLERUD, G. (1961). Equilibria in sulfur-containing aqueous 
solutions, in the system Fe-S-0, and their correlation durinq ore de 
position: Econ. Geol., 56, p. 648-688 

BERNER, R.A. (1971). Principles of Chemical sedimentology, McGraw, New York, 
240 p. 

BOWEN, N.L. (1928) The evolution of the igneous rocks, Princeton Unniv. Press, 
N.J., 332 p .. 

BUBENICEK, L. (1971). Géologie des gisements de Fe: métallogenie et qeochimie: 
Mineral. Depos., l p. 43-55 

CABRI, L. (1976). Glossary of Platiñum-Grup Minerals: Econ. Geol., 71, p. 1476 
1480. 

CARR, M.H. and TUREKIAN, K.K. (1961). The geochemistry of cobalt: Geochim. Cos 
mochim. Acta, 23, p. 9-60 

CLARKE, F.W. and WASHINGTON, H.S. (1924). The composition of the earth's crust: 
U.S. Geol. Surv., Prof. Paper, 127,117 p. 

FRENCH, B.M. (1971). Posible relations between meteorite imoact and iqneous 
petrogenesis as indicated by the Sudbury structure, Ontario, Canada: 
Bull. Volcanologie, 34, p. 466-517 

- 435 -



GOLDSCHMIDT, V,M. (1954), Geochernistry, A, Muir, ed,, Clarendon Press, Oxford, 
730 p, 

HEDGE, C.E. and WALTHALL, F,G, (1963), Radioefenic strontium-87 asan index of­
qeologic processes: Sci., 140, o. 1214-1217 

HOLLAND, H. (1963) Sorne applications of thermochemical data to problems of ore 
deposits I. Stability relations among the oxides, sulphides, sulfates 
and carbonates of ore and gangne metals: Econ. Geol., 54, p. 184-233. 

KIRKLAND, O.W. and EVANS, R. (1973). Marine evaporites: Origin, diagenesis and 
geochemistry, Dowden, Hutchinson & Loss, 426 p. 

KRAUSKOPF, K.B. (1956). Dissolution and precipitation of silica at low temper~ 
tures: Geochim. Cosmochim. Acta, 10, p-1-26. 

KRAUSKOPF, K.B. (1967). Introduction to geochemistry, McGraw, New York, 721.p. 

LOMBARD, J. (1956). Sur La qéochie et les gisements du nickeli chronique des 
Mines, 24, (244), p. 237-256 

RANKAMA Y SARAMA -, T. G. ( 1962). Geoqu ími ca, Ed. Agui lar, España, 2a. ed. , 
862 p. 

RONOV, A.B. and YAROSHEVSKY, A.A. (1969). Chemical composition of earth's 
crust. En: The earth's crust and upper mantle, P.J. Hart, ed., Am. Geoph. 
Union, p. 37-57 

SAUPE, F. (1978). Cours de géochimie descriptive: Les cycles qéochimiques, 
C.R.P.G., Universite de Nancy I. 

SHAW, O.M. (1956). Geochemistry of pelitic rocks. Part III. mayor elements and 
general geochemistry: Bull. Geol. Soc. MI., 67, p. 919-934. 

SHAW, D.M. (1964). Interpretation geochimique des éléments en traces dans les 
roches cristallines, Masson, París, 237 p. 

- 436 -



VERNADSKY, V.I, (1924)~ La géochimie, F. Alean, París, 404 p. 

TUTTLE, O.F. and BOWEN, N,L. (1958). Origin ~f granite in the light of experi­
mental studies in the system NaA1Si 308KA1Si 308-s;o2-H20: Geol. Soc. Am., 

memoir 74. 

YUNG, R.S. (1957). The geochemistry of cobalt: Geochim. Ccsmochim. Acta, 13, 

p. 28-41. 

- 437 -





X. GEOQUIMICA DE LA HIDROSFERA 

Por: Ing. EDUARDO MORALES DE LA GARZA 

INTRODUCCION 

En su sentido m&s amplio la hidrósfera es la porción de agua 

que rodea a la litósfera. Incluye la fase de vapor de agua 

de la atmósfera, el mar, los ríos, los lagos, las nieves pe~ 

rnanentes y las aguas subterráneas. Por su carácter dinámico 

dentro de la hidr6sfera también se incluyen los diversos co~ 

ponentes sólidos, líquidos, gaseosos y iónicos que se encuen 

tran suspendidos o disueltos dentro de ella. 

El agua en la naturaleza se encuentra formada por isótopos 

de hidrógeno y oxígeno de diferentes masas encontrándose que 

su mayor parte (99-73%) está constituida por 1 H y 16 0. La 

porción restante está formada por los isótopos 2 H, 3 H, 17 0 y 
180. El agua formada por el 2 H (deuterio) se conoce corno 

agua pesada y presenta propiedades diferentes al agua forma­

da con hidr6geno de masa l; aquélla tiene una temperatura de 

rnáxbna densidad de ll.6°C y un punto de fusión de 3.8°C (Pan 

zarini, 1970). 

Solamente una pequeña fracción del agua terrestre se halla 

presente en la atrn6sfera o se encuentra retenida en los la­

gos, glaciares, cuerpos de aguas interiores, ríos y aguas 

subterráneas. Casi toda el agua pertenece a los océanos (Ta­

bla 10 .1) . 

Si consideramos a la superficie de la 'Tierra (5.1 x 10 8 krn 2
), 

puede observarse que el océano cubre el 70.8%, o sea· 

3.6 X l0 8km 2
• 
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TABLA 10.1 DISTRIBUCION Y MASA DE LA HIDROSFERA 

Masa Proporción 
(x1015ton) (%) 

Aqua de mar 1,410.0 86.50 
Laqos y ríos 0.5 0.03 
Hielo continental 22.0 1.30 
Vapor de agua atmosférica 0.013 0.001 
Agua en los sedimentos y 

rocas sedimentarias 200.0 12.2 

Total: 1,632.0 100 

(SeqGn Poldefvaart, 1955; en Gross, 1971) 

Las teorías acerca del origen de la hidrós.f era han variado 

conforme se realizan mayores investigaciones y se conocen 

nuevos datos. Originalmente se consideró a la hidrósfera co­

mo un engendro del estado pregeológico del desarrollo de la 

tierra fundida, Con la evolución de las teorías cosmogónicas 

aparecen otras en que su origen es atribuido al incremento 

del campo gravitacional de la Tierr~ el cual cuando adquiere 

una magnitud lo suficientemente grande retiene algunos comp~ 

nentes ligeros como el nitr6geno, oxígeno, nitrógeno y otros 

gases. Se piensa que la fuente de estos elementos es la des­

gasificación del manto debida a la actividad magmática dura~ 

te sucesivas eras geológicas. La intensidad de este proceso 

puede observarse en los volcanes actuales donde el volumen 

de agua arrojado por un sólo cráter es del orden de 

5.0 x 10 7 toneladas por año. Ko obstante que este modelo ad­

mite el reabastecimiento ininterrumpido de la hidrósfera en 

toda la historia de la T ierra1 se debe reconocer que su volu­

men principal fue formado en los estadios más antiguos del 
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desarrollo del planeta a tal punto que para fines del Precárn 

brico (2,500 rna.) el volumen de la hidrósfera debería formar 

no menos del 60% del actual (Ronov y Yarashevsky, 1967, en 

Jain, V.E. 1980). 

X .1 OCEANOS Y MARES 

l. ORIGEN DE LOS OCEANOS 

Corno se vio en la introducción de este capítulo, el origen 

de). agua de mar y la de la atmósfera están estrechamente re­

lacionados; las hipótesis relativas a dicho origen se cen­

tran en dos posibilidades: que el agua forme parte de la at­

rn6sfera primitiva del planeta, consistente.además de metano, 

dióxido de carbono y amoniaco en cuyo caso la fuente prima­

ria sería c6srnica; o bien, que el agua sea producto de las~ 

gregaci6n gradual del planeta primitivo dentro de una capa 

interior y otra exterior a medida que ~ste comenzó a calen­

tarse. La condensación gradual de los vapores se produjo du­

rante el paulatino enfriamiento de la Ti~rra, culminando con 

la forma.ci6n de un océano primitivo. En ninguno de los dos 

modelos.se contempla la existencia de oxígeno libre durante 

los primeros 2,000 o 3,000 rn.a. de la historia de la Tierra. 

Así, que el elemento vital se qued6 en los.óxidos de los cua 

les fue liberado gradualmente por procesos metabólicos de la 

vida misma. 

Existe suficiente evidencia geológica y paleontológica para 

afirmar que la hidrósfera ya estaba formada entre 3,000 y 

3,500 rn.a. Claro está, que el volumen y composición de dicha 

agua debieron ser completamente distintos de la de hoy 

día. Las aguas estarían saturadas de compuestos carbonosos, 

sulfurosos y nitrogenados que darían un aspecto oscuro y pa~ 

dusco a los océanos y no cristalinos corno los conocernos hoy 

(Morgan y Anders, 1979). Se presume también la presencia de 

sulfatos y sulfitos disueltos en pequefias cantidades en el 
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agua de los primitivos océanos como producto de la oxidaci6n 

de los sulfuros por la acci6n de la radiaci6n ultravioleta 

en el agua. (Junge y warkneck, 1979). 

La actividad conjunta de los procesos anotados junto con la 

de otros que se verán más adelante le dan los atributos que 

hoy conocemos del mar: una soluci6n acuosa constituida por 

varios s6lidos y gases en la que se encuentran también sus­

pendidos materiales sólidos orgánicos e inorgánicos y pobla­

da por organismos vivos animales y vegetales. 

2. COMPOSICION DEL AGUA DE MAR 

En ~1 mar se encuentran disueltos todos los gases de la at­

m6sfera siendo los más abundantes el nitr6geno, el oxígeno y 

el anhídrico carbónico, de los cuales este último se halla 

principalmente como carbonato y bicarbonato al reaccionar 

químicamente con el agua de mar. Como cada·gas tiene su pro­

pia solubilidad la proporci6n en que están disueltos en el 

mar no es igual a la que presentan en el aire existiendo en 

promedio un 64% de nitr6geno, 34% de oxígeno y un 1.6% de 

anhídrido carb6nico. Los gases raros del aire están presen­

tes en pequeñas cantidades y en ausencia de oxígeno suele 

haber ácido sulfhídrico y probablemente metano. (Pauzarini, 

1970) (Figura 10 .1). 

La mayoría de los componentes s6lidos provienen del continen 

te del cual son arrancados por procesos de intemperismo, 

transportados por las corrientes fluviales y distribuidos 

de~tro del mar por las corrientes marinas. La lixiviación y 

el intemperismo dentro del mismo fondo oceánico tambi~n son 

importantes en lbsprocesos dinámicos del oc,ano,sobre todo 

en las zonas de volcanismo extensional de las dorsales oceá­

nicas. En estas regiones el agua se percola dentro de las 

fracturas y fisuras de las rocas calientes de las cuales li­

xivian algunos elementos e introducen otros. Entre los ele-
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FIGURA 10.1. Elementos presentes en el agua de mar 
(tomado de Groos, 1971). 
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mentos introducidos se encuentran potasio, magnesio y so­

dio. (Andel, T.M., 1977). 

En sus primeros estadios evolutivos la Tierra tenía pocos 

continentes .. El aporte de éstos en la composic i6n del agua 

de mar se ve entonces subordinado al aporte de elementos 

extraídos de la misma corteza· oceánica. Es 16gico pensar en­

tonces que los mares eran menos salinos pero eran más ricos 

en hierro y s.Hice qoo los mares actuales. Con el crecimiento 

posterior de los continentes aumenta considerablemente el 

aporte de elementos de ~ste y de la corteza oceánica, hecho que 

se alcanz6 hace aproximadamente 1,000 m.a. A partir de esa 

época la composición de los océanos ha sido prácticamente la 

misma o ha variado dentro de límites muy estrechos. 

Los ciclos químicos que se producen ahora en los océanos pe~ 

tenecen en gran parte a un sistema oxidante. En algunas zo­

nas, sin embargo, existen situaciones en que el oxígeno se 

ha ~gotado por la descomposición de sustancias orgánicas en 

proporciones tales que el oxígeno provisto por la atmósfera 

o por fotosíntesis resulta insuficiente, prevalenciendo, en­

tonces, condiciones de carencia de oxígeno (o anóxicas) 

(Gross, 1971). 

3. PROPIEDADES DEL AGUA DE MAR 

a) La salinidad. Una de las propiedades más importantes del 

agua de mar es la salinidad la cual representa la cantidad 

en gramos de sales disueltas en un kilogramo de agua de mar 

y ~e expresa en partes por mil (0/00). La salinidad de las 

aguas oceánicas oscila entre 34 y 40 0/00. Los valores más 

altos aparecen en lugares donde la evaporaci6n excede a la 

precipitación pluvial y viceversa. 

b) La clorinidad es la cantidad de ion cloro (en gramos) 

por kilogramo de agua de mar. El cloro proviene en su mayor 
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parte de las emanaciones volcánicas y su elevada concentra­

ción en el agua de mar se debe.a la alta solubilidad de to­

das sus sales con los cationes más c6munes (Na+, K+, Mg 2 +, 

Ca 2 + y Sr 2 +). La clorinidad de las aguas oceánicas es en pr~ 

medio de 19 0/00. 

Entre la salinidad y la clorinidad existe una relación li­

neal de tipo empírico dada por la siguiente ecuación: 

S(0/0~ = 0.03 + 1.805 Cl % 

Los valores de salinidad dados por esta ecuación son un tan­

to más bajos que los reales con una discrepancia del 

0.14 0/00, cantidad que es despreciable. 

Otros elementos presentes en el agua de mar son: sodio, pot~ 

sio, magnesio, calcio, estroncio, boro, silicio, azufre, 

fluor y bromo. En estado gaseoso aparecen-disueltos oxígeno, 

carbono, nitrógeno y gases nobles. (Fig. 10 .1). La mayoría 

de los elementos mencionados aparecen en estado iónico pr~ 

dueto de diversos grados de disociación de sales. En la Ta­

bla 10 .2 se muestran las cantidades promedio de sales y 

otros componentes encontrados mediante el análisis químico 

de &guas oceánicas. 
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TABLA 10.2 PRINCIPALES SALES Y COMPONENTES DEL AGUA DE MAR A 

35 0/00 y 20ºC 

Contenido 
Sal Fónnul a Kg/m3 

Cloruro de sodio NaCl 20.014 
Cloruro de magnesio MgC1

2 
3.812 

Sulfato de magnesio MgS04 1. 752 
Sulfato de cobre CuS04 1.283 
Sulfato de potasio K2so4 0.816 
Carbonato de calcio CaC03 O. 122 
Bromuro de potasio KBr O. 101 
Sulfato de estroncio SrS04 0.028 
Acido bórico H2so3 0.028 

(Tomado de Chávez, 1981) 

En su forma i6nica los componentes anteriores pueden expre­

sarse en su forma disociada como iones metálicos y iones bá­

sicos que son los más abundantes y se reconocen como consti­

tuyentes principales . .Los constituyentes secundarios no sup~ 

ran el 0.025 de los primeros pero tienen gran importancia en 

relación con la biologia del mar. (Tabla 10 .. 3) 

TABLA 10 . 3 PROPORCION DE LOS PRINCIPALES ELEMENTOS DISUELTOS 

EN EL AGUA DE MAR 

Ion ( % ) Ion (0/00) 

c,- 19.353 CO H- O .142 3 
Na+ 10. 760 Br- 0.067 

so-~- 2.712 Sr 0.008 
Mg + 1.294 B 0.004 
• 2+ 
Ca 0.413 F 0.001 

K+ 0.387 Total 31. O 

(Tomado de González, B., 1982) 
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c) El pH y el Eh. En la superficie de los mares está regula­

do por el contenido y tipo de sales y por la cantidad de ga­

ses atmosféricos disueltos C0 2 y 0 2 • El agua de mar es nor-
' 

malrnente alcalina con un valor de pH entre 2.6 y 8.4 encon-

trándose la mayor alcalinidad, es decir los valores mayores 

de pH, en la superficie o cerca de ella. Donde el agua se e~ 

cuentra en equilibrio con el anhídrido carbónico del aire, 

el pH está entre 8.1 y 8.3 pero cuando hay una gran activi­

dad fotosintética de las plantas de modo que se ha reducido 

el anhídrido carb6nico, puede encontrarse valores mayores. 

Por debajo de la superficie del mar el pH varía en consonan­

cia con la variación experimentada por el anhídrido carbóni­

co debido a la actividad biológica, de tal manera que en la 

zona fótica donde se desarrolla el proceso de fotosíntesis 

suelen encontrarse los mayores valores. Debajo de ella el pH 

decrece hasta alcanzar un mínimo que en general coincide con 

el mínimo contenido de oxígeno, para aumentar luego nuevamen 

te hacia el fondo. 

Las aguas oceánicas tropicales y subtropicales están satura­

das de CaC03 en la superficie. A mayores latitudes predomina 

la subsaturación. El equilibrio de las aguas superficiales 

con la atmósfera tanto de C0 2 como 0 2 determina un Eh débil­

mente oxidante, que se vuelve débilmente reductor a medida 

que decrece el contenido de 0 2 de acuerdo a la profundidad. 

La escasés de oxígeno en el fondo del mar,en cuerpos de agua 

de extensión reducida y por lo siguiente de escasa circula­

ción de agua (cuencas restringidas) es donde se hallan los 

iones reducidos S 2 -, Fe 2 +, Mn 2 +, que en parte derivan de los 

mismos sedimentos del fondo. (González, 1982). 

4. CAMBIOS COMPOSICIONALES 

Los cambios composicionales de las aguas oceánicas pueden e~ 

plicarse en funci6n de su misma historia evolutiva. Por eje~ 

plo, la existencia de vida en el mar toma lugar en condicio-
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nes muy estrictas las cuales no han variado sustancialmente 

desde su aparición. Los sedimentos y los registros fósiles 

nos proporcionan datos de los ambientes originales en que 

se desarrolló la vida y de la composici6n y procesos que oc~ 

rrieron en eras anteriores. Tomando como base estas observa­

ciones, pueden concebirse los distintos procesos que pudie­

ron haber cambiado la composici6n del agua marina dentro de 

los límites de tolerancia de la vida oceánica (Andel; T.H., 

1977). El aporte de componentes químicos por lavas es uno. 

Un rápido movimiento de las placas puede producir más magne­

tismo oceánico y/o continental y tener mayor efecto sobre la 

química del agua que un movimiento más lento. Los continen­

tes como proveedores de material disuelto también están suj~ 

tos a variación. Un continente con poco relieve, cubierto 

por el mar o desértico aportará menos material al mar que 

uno montañoso, con largos ríos y altas precipitaciones. Una 

tercera causa posible de cambios en la composición del agua 

de mar es la biológica. En los océanos actuales los organis­

mos microscópicos son responsables del reciclaje de elemen­

tos como el carbono y el silicio a los cuales incorporan en 
= sus funciones metabólicas. Otros iones como el P04 , N03-, 

N0 2 =, Si0 3= y NH4+ son utilizados por los organismos marinos 

para formar tejidos y tienen por tanto una significación bio 

lógica especial. Entre los iones que sufren menores variaci~ 

cuantitativas debido a que son absorvidos por los organismos 

en pequeñas cantidades están el Fe 2 +, Cu 2 +, Th 4+, Mn 2 + y I­

(Mckenzie y Garrels, 1966). Por otra parte, la disolución de 

los cadáveres de los organismos vivos hace que exista en el 

agua de mar materia orgánica en disolución, de composición y 

en cantidades variables. 

X .2 CUENCAS CERRADAS. 

La cantidad y composición de las sales disueltas varían mu­

cho en mares interiores y lagos que en los océanos y mares 

marginales, dependiendo esto del clima y del área geográfica. 
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En general, la salinidad de los mares interiores y lagos es 

inferior a la de los océanos llegando a ser casi nula en el 

caso de lagos glaciales. En contraste, el contenido de sales 

en los lagos y mares de regiones áridas, como el Mar Muerto, 

llega a valores extremos de hasta 25%. Algunos llegan al es­

tado de saturación con lo que se presenta el fenómeno de pr~ 

cipi.tación de sales y otros compuestos desde los más insolu­

bles (carbonato y sulfato de calcio) hasta los cloruros y n~ 

tratos de sodio y potasio cuya solubilidad es mayor. La pro­

porción de las distintas sales difieren de un cuerpo de agua 

a otro. Así, mientras los lagos salinos son ricos en cloruro 

de sodio (derivados en su mayor parte de brazos de mar), los 

lagos ~lcalinos contienen principalmente sulfatos, carbona­

tos y /o bic_arbona tos, sean sódicos, cálcicos y magnesianos. 

Estos últimos están ligados generalmente a regiones volcáni­

cas. 

X .3 RIOS 

La composición química del agua de los ríos difiere sustan­

cialmente de la de los mares tanto por su menor contenido to 

tal de sales como por la distinta proporción de los slemen­

tos. En los ríos el calcio predomina sobre el sodio; ello re 

fleja un contenido mucho mayor de C0 2 como resultado de un 

intercambio más activo con la atmósfera. 

El cloruro de sodio presente en los ríos deriva en su mayor 

parte del "reciclado" del agua de ~ar, sea mediante un ciclo 

corto (cloruros llevados tierra adentro por vientos marinos), 

o _a través de ciclos largos (entrampado en sedimentos de sal 

mueras marinas, ascenso-y erosión de los sedimentos (Gonzá­

lez, B., B., 1982). 

X .4 AGUAS SUBTERRANEAS 

Las aguas subterráneas figuran entre los factores exógenos 
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que influyen activamente en los cambios de relieve de la su­

perficie terrestre en la destrucción y formación de rocas. 

Estas son aguas que llenan poros, fisuras y cavernas de las 

rocas (Figura 10.2). 

El agua que penetra y circula a través de las rocas de la 

corteza proviene principalmente de las precipitaciones. Es­

te origen se refleja en su elevación de las rocas y la incor 

poración de apreciables cantidades de la Ca++ y álcalis. La 

oxidaci6n de los sulfuros de las rocas producen sulfatos. 

Los cloruros son menos abundantes en las aguas subterráneas, 

a excepci6n de acuíferos derivados de aguas marinas "f6siles" 

preservadas en reservorios cerrados (aguas "cognatas"). Una 

característica de estas aguas es su relativa abundancia de 

bromo. (González, 1982). 

Las aguas subterráneas pueden disolver a compuestos fácilme~ 

te solubles (haluros, sulfatos, nitratos, carbonatos, fluor~ 

tos y silicatos de K+ y N~+), los ligeramente solubles 

( d ++ ++ ++ ++ mb'~ . ) srso4 , carbonatos e Ba , Sr , Sn , Ag y ta ien SiO2 

y compuestos insolubles (hidr6xidos de Fe 3 +, Mn 3 +, Ti 3 + y 

Co 3 +) . 

Existen en la corteza de intemperizaci6n 46 elementos hidrog~ 

néticos (elementos en equilibrio agua-corteza terrestre y m~ 

nerales hidratados de su precipitación de soluciones acuo­

sas); éstos son los siguientes: H, O, N, Ca, .Mg, K, Na, Cl, 

S (como so 2), C (como CO 2), Si (como SiO2), Pb, Zn, Cd, Ag, 

Au, Cu, Bi, Ni, Co, Mo, Sn, V, As, Sb, Se, Te, Ga, Be, Al, 

Mn,_ Cr, Ba, Ti, Sr, F, B, Ra, (U, Th, Br, I, Cs, Rb, Li, e 

In) . 

La solubilidad de estos elementos está en función de toda 

una serie de variables. Las propiedades de un elemento dado 

y las propiedades del agua como sol ven tes son constantes. Las 

variables son: la concentración iónica de hidrógenos en la 
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Condensaci6n 

FIGURA 10.2. Ciclo esquemático del agua. 
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solución (pH), el potencial de 6xido-reducci6n (Eh), presió~ 

temperatura, disociación i6nica, la presencia de un ion co­

mún en la solución, presencia de gases (C0 2 , 0 2 ), interac­

ción química de iones en la solución y la dispersión 

(Krauskopf, 1967). 

Los compuestos de elementos químicos pueden estar presentes 

en soluciones iónicas, moleculares y coloidales, así como en 

suspensiones mecánicas. Las aguas atmosféricas pueden conte­

ner pequeñas cantidades de tales elementos aunque pueden au­

mentar su concentración al atravesar zonas de intemperiza­

ción. 

En todas las latitudes, dependiendo del grado de intemperiz~ 

ción y la diferencia cualitativa de sus productos, así como 

el tipo de roca drenada en el subsuelo, hay diferencias cua­

litativas y cuantitativas en los solutos, representados por 

los residuos secos de las aguas. 

La cantidad de metales en las aguas están determinadas por 

los siguientes fa )res: (Según Chiñaz, 1976). 

l. Por la solubilidad de los productos de oxidación de los 

sulfuros de otros compuestos. 

2. Por el pH y el Eh del agua. 

3. La oxidación de los metales en forma de sulfuros insolu­

bles en agua. 

4. Los rredios de cambio de aguas. 

5. Las formas de los metales, su distribución en los depósi­

tos y en las cercanías; tamaño de los campos de minerali­

zación de diferentes tipos. 

6. Permeabilidad de la roca. 

7. Ambiente climático, hidrológico y orográfico. 

8. Efectos químicos de las rocas cercanas como productos de 

filtración de las rocas mineralizadas. 
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La concentración ionica de hidrógeno (pH) tiene una gran sia 

nificación en la concentración y disoluci6n de metales. As1 

el Cu está presente a un pH de 5.3 pero su cantidad ea muy 

pequeña o ausente en medios alcalinos. Las sales de Pb y Zn 
pueden permanecer en solución acuosa a un pH de 6 a 7. 

Como consecuencia de la acción disolvente del agua que se 
filtra y circula a través de las rocas y _de acuerdo con loa 

aniones que éstas liberan se forman distintos tipos de 

aguas subterr&neas. Las más abundantes son las bicarbonata­
das, cuyo cati6n en primer lugar es el calcio, y menos común 

el sodio o una combinaci6n de ambos. Este predominio dt bi­
carbonatos se explica por que el aire y~ la materia orglnica 

de los suelos representan una fuente permanente de C02 . Las 
aguas cargadas de bicarbonato de calcio, pueden de~sitar 

CaC03 en la interfase con la ·zona de aeraci6n y dar as! ori­
gen al "caliche". Esta depositaci6n se produce por el escape 

de C02. Las aguas m!s bicarbonatadas son las que se filtran 

a través de las calizas. El sodio presenta en la• aguaa, pro 
cede principalmente de la descomposici6n de plagioclasas s6-
dicas. 

Las aguas cloruradas son resultado en su mayor parte da los 
sedimentos mari.nos recientes y,. en zonas co1tera1, de sales 
marinas acarreadas por los vientos. 

La presencia de nitratos en las aguas subterráneas es rara. 

En ciertos lugares son el resultado de la contaminaci6n de 
residuos orgánicos. (González, 1982). 

Los productos de oxidación de sulfuros es la principal fuen­
te de metales en agua. Los sulfuros son extremadamente inso­
lubles; sus productos de oxidaci6n tienen su mlximo desarro­
llo en el límite superior de las aguas subterráneas, en la 
interface s6lido-líquido-gas. 
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Se observa un pH más ácido en aguas subterráneas en los hori­

zontes donde la oxidaci6n de los sulfuros se efectúa con mayor 

velocidad. El pH es bajo en zonas de menor acidez, tendiendo a 

un valor de 7.0, o a niveles más alcalinos dependiendo de la 

composici6n de la roca y del grado de intemperizaci6n. 

El pH de las aguas del lavado de los sulfuros en el proceso de 

oxidación ser& más alcalino a medida que se aleja de los hori­

zontes de los sulfuros,por ser neutralizado a su paso por las 

rocas. Como resultado, las sales de los metales que fueron es­

tables en la soluci6n a un pH ácido precipitan ocasionando que 

la concentraci6n de metales en el agua disminuya. Aqu1 se to -

man en cuenta los efectos de la materia orgánica ya que una 

parte de los metales puede ser retenida en soluci6n por sustan 

cias orgánicas. 

El contenido de metales depende también del medio climático. 

Las soluciones se diluyen durante las épocas de lluvias· prolo!::, 

gadas, pero después de la lluvia, en los trópicos, sigue una 

temporada de seca en la que la concentrac~6n de los metales en 

el agua llega a su máximo. Los metales en aguas corrientes e~ 

tán presentes en forma soluble y en suspensión. Las aguas freá 

ticas se elevan dura .. ;,,.e la época de lluvias inhibiendo la oxi­

dación de los sulfuros. Después de esta temporada, las aguas 

fre~ticas descienden y los sufuros húmedos se oxidan rápida­

mente al contacto con el aire ~hiñaz, 1976). 

Por lo visto anteriormente, es importante notar que las aguas 

subterráneas acarrean productos de intemperizaci6n que cambian 

su composici6n. Esto, junto con los procesos de intercambio 

que ocurren entre el agua y el medio que atraviesa harán un sis 

tema muy dinámico. 
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XI. INTRODUCCION A LA GEOQUIMICA ORGANICA 

Por: Dr. Luis Obreg6n Andría 

XI.l. INTRODUCCION 

En este capítulo se tratarán aspectos generales acerca del ori -

gen, tipos, distribuci6n y evoluci6n de la materia orgánica (MO) 

atendiendo a su comportamiento geoquímico en diversos medios que 

la contienen. Al final del capítulo se hará referencia a los mé­

todos y parámetros empleados en la determinaci6n del grado de 

evolución que ha sufrido ésta, lo cual es muy importante en la 

prospección de yacimientos de hidrocarburos y de carb6n. Las ca­

racterísticas isótopicas del carbono se verán en un capítulo in­

dependiente dada la extensi6n del tema y los distintos sistemas 

naturales en que se le ha estudiado. (Véase capítulo XII). 

Todos los cuerpos o conjuntos derivados del elemento carbono con 

excepci6n de los carbonatos, constituyen por definici6n la mate­

ria orgánica en sentido amplio. 

La materia orgánica sintetizada por los vegetales, de la cual 

una pequeña parte es preservada e introducida en los sedimentos, 

es el origen común de todos los combustibles f6siles (petr6leo, 

gas natural, carb6n, arenas asfálticas y lutitas bituminosas). 

XI .2. ORIGEN DE LA MATERIA ORGANICA (MO) 

Actualmente la mayoría de los investigadores diferencian dos ti­

pos de materia orgánica: el sapropélico (marino) y orgánico 

el de los vegetales superiores, regido por las condiciones 

geográficas y más particularmente por el clima (temperatura, 11~ 

via, etc.) En el mar, el fitoplancton es el producto primario 

más importante de materia orgánica. La presencia de la luz, nec~ 

saria para la fotosíntesis, y la abundancia de sales minerales 
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controlan su productividad. El fitoplancton comprende principa~ 

mente dos importantes grupos de algas, las diatomeas y los dino 

flagelados y además los cocolitofóridos, que forman el nivel 

trófico primario. El zooplancton, las bacterias y toda la fauna 

marina se alimentan a partir de ellos y constituyen una cadena 

alimenticia compleja. Sin embargo, las producciones más impor­

tantes de materia orgánica marina, desde el punto de vista cua­

litativo, son en primer lugar la del fitoplancton y después la 

del zooplancton y las bacterias. 

En la tablall.1, se muestran los datos de cálculo de la compos~ 

ción promedio viva en su producción anual para biocenosis de d~ 

ferentes facies. Como se puede ver, la composición química de 

la materia orgánica en la producción anual de una biocenosis, 

sin importar las diferencias en las relaciones de los grupos de 

organismos correspondientes, resulta sumamente monótona, por un 

lado para las facies de la pedósfera y los·pantanos,y por otra 

parte para las facies de los lagos y las condiciones marinas. 

XI .3. LA MATERIA ORGANICA EN LAS ROCAS. 

Las sustancias orgánicas están presentes prácticamente en todos 

los sedimentos, desde aquellos aún en proceso de formación, ha~ 

ta las rocas sedimentarias que han sufrido un metamorfismo con­

siderable. 

Las sustancias orgánicas en los sedimentos se encuentran tanto 

en forma dispersa (MOD), como concentrada. La MOD está casi en 

todas las rocas sedimentarias. La materia orgánica concentrada 

está representada por los yacimientos de carbón, petróleo, gas, 

natural, las lutitas bituminosas y las arenas asfálticas. 

La MOD está presente en las rocas sedimentarias en forma de p~ 

queñas capas, lente cillas, manchas, detritus de material fina­

mente disperso, como vetas, etc. A menudo es posible seguir 

horizontal y verticalmente los diferentes tipos de MOD. Estas 
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hcterl11 del 1uelo 1.08 0.006) 108 11.•• 

lnvertebr1dos (guunos, 
tos, 110lu1co1). 

lnu,:_ 
1.87 0.0109 o.,, 0, 11 

Vartebndos 1.s• O .0090 o.•o o.os 

Puderat y C1mpo1 de l1br1nu E-1)8,7 E•I 5,.2 

} 
Putos u•.•o 96,90 8•. 10 5,,95 

Hon901 del tt.11l0 0,%1 0.20 8. 10 5,25 
S2. 52 6,96" ,. 79 s-o.s, 

s.• l3. 7 ''·º 18,5 11., 
l1cterl1S de1 suelo º·'º o.,¡ 60.0 )8,92 O·l), 17 

lnvertebndos (gusanos, lnu~ 
1,87 1.85 ·0.96 o.62 to,, lftOluscosJ. 

Vertcbr,dos 1.5, 1.12 o.•o o·. 26 

Pint•nos E•78, S [•1)2.6 

} Ve9eUlu de turberH 77 ,2 98.)I 77,2 58, 22 
;2. 1• 6,95 ~- 18 

S·0,50 s., )S.9 19.8 18,6 20,6 
hcterlH de IH turbu 0.82 1.os •1.0 )0,92 0·)).6) 

Ho,\901 de IH turbo o.•a 0.61 1•.• 10.86 

Hldrofaclu 

Lago, E•20,7 [•)76,9 

rltobentos (flores ,cu,tlcu, ' olgu). 11.) Sl,59 17,0 •.s1 
FI topl1ncton ,.o 19,)2 200.0 5),07 

Zoobentos (1110luscos, lnuc 
tos, gusanos, organismos:-

1 ,76 0,17 con co"cha) 2. 7 1),05 
S•O :a¡ 

Zoo~lancton (organismos con • ) so. 72 7 .os ,. 78 0•)1,59 7 .) 59,0 6.6 26,8 0,3 
con conch,1, otros o.e ).86 a.o 2.13 

,.ces 0.4 1 .,) 0.12 o.Off 
l1cterhs en el •gua 0.5 2.'2 so.o 13,26 

o,cterlH en los udlinentos 1.0 ,.8) 100 26.53 . 
"-tres de h p:u.tonr-., contlne!!_ 
u1. [•26,9 !•502, 5 

Fltobentos {flores acuA'tlcH, 
SS,66 s.,1 1 0l9H), 1s.o JO 

FI toplanc.ton 1.22 •.si 250 ~,. 75 
s-0.83 

Zoobentos (molwscos, guunos, so. 70 7 .07 9, 78 0•)1,62 7,2 59,0 6.8 26.6 o.• 
otros) 8,1 )0.06 12,2 2.4) 

Zooplancton (org1nls~s con• 
,o,,ch1, otros). º·' 2 .)8 9.0 1.79 

Peces 1.12 4. 16 0,)3 o.os 

l'amÍhros iMrinos 0.04 o. 15 0.008 0.0016 

l1cterlH en el 1gw1 0,57 2.10 171 )4.04 

hcccrlu en los sedimentos O.JO 1.11 30 S,H . 
Pwr 1bitrco E•l ,6 t•1)6,2 

1 
rl toplanc ton 0,41 26,62 80 58, 75 

Zoobcnros o.,o 25,96 o.6 0.4, 

loop l •nc ton 0,)0 19 ,18 4,5 3.)1 

"'º 0.22 1•.29 0.06 o.os S·0.83 
) 50.81 

7 ·º' 9;86 O•JI .11 7,6 59, 5 6.2 2~7 . 
""',.rrero, ""'""º~ 0.02 1,)0 0.001 0,000) 
l,cterlu •." el 19ua o. 16 10.)9 •e )5,25 
.. ,tcrlu en 101 1cdllnl!nt01 0,0) 1,95 ).O 2. 20 .. 

TABLA 11.1. Ccmp::>sici6n prorredio de la materia viva inicial que pro­
porciona la materia orgfu1ica a los sedirrentos en las distintas facies. 
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observaciones se pueden realizar con la ayuda del microscopio y 

a veces a simple vista. 

Generalmente el estudio de la composici6n de la MOD se efectúa 

mediante su subdivisión en fracciones ocupando un importante lu 

gar los métodos químicos y petrográficos de investigación de la 

materia oriánica (MO) en general. 

La composición de la MOD se estudia principalmente.mediante su 

división en las siguientes fracciones: 

l. LOS BITUMINOIDES 

Es aquella parte de la MO extraíble de los sedimentos y rocas 

sedimentarias con solventes orgánicos neutros. Este término fue 

propuesto por N.B. Vassoevich (1960) para reemplazar el antes 

empleado "bitúmenes", debido a que el concepto químico analíti­

co de bitumen no corresponde con su determinación genética. Por 
11 bitúmenes" se debe entender sólo aquellas sustancias genética­

mente ligadas con el petróleo (náftidos según Vassoevich,op ci~) 

o externamente paree Jas a él (naf toides según Vassoevich,op ci t ,) 

Dentro de los solventes que extraen a los bituminoides se pue -

den citar: el éter de petróleo, el benceno, el cloroformo, la 

acetona, el éter etílico, el alcohol benceno, el tetrocloruro 

de carbono y otros. Para que una sustancia pueda ser referida 

al grupo de los bituminoides es suficiente su solubilidad en 

cualquiera de estos líquidos (Kartzev, 1960). Pero siempre será 
' indispensable citar el solvente empleado y las condiciones de 

extracción. 

Dentro de las fracciones de los bituminoides, se pueden diferen 

ciar las siguientes subfracciones correspondientes a un análi -

sis de grupo: 

a} Aceites, que corresponden a la parte de los bituminoides so­

lubles en éter de petróleo y que no es absorbida por un sili 
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cagel. Consisten principalmente de hidrocarburos conteniendo 

algunos otros compuestos orgánicos principalmente neutros y 

en los sedimentos jóvenes, ácidos grasos; 

b) Resinas, o sea la parte de los bituminoides soluble en éter 

de petróleo y que sí se absorbe por un silicagel. Consisten 

principalmente de compuestos que además de contener H y C, 

contienen O, S, N. Generalmente se dividen en resinas "bencé­

nicas" neutras, las cuales se pueden lavar del absorbente con 

benceno y las resinas "alcohol-bencénicas", más ácidas, lava­

bles con alcohol benceno. La primera fracción tiene sustan -

cias más neutras, así como parte de los compuestos hidrocarb~ 

radas pesados y la segunda,-compuestos más ricos en heteroáto 

mos con radicales ácidos; 

c) Asfaltenos, o la parte de los bituminoides insoluble en éter 

de petróleo, pero solubles en cloroformo. En su composición 

los asfaltenos son semejantes a las resinas, pero se diferen­

cian de éstas por un peso molecular mayor; 

d) Carbenos, que corr~sponden a la parte de los bituminoides so­

lubles sólo en sulfuro de carbono. Están constituidos por los 

componentes de mayor peso molecular. 

2. LOS ACIDOS HUMICOS 

Es aquella parte de la materia orgánica, extraíble de los sedi­

mentos y rocas sedimentarias (después del ataque con HCl) con 

una solución alcalina. En la composición de esta fracción de la 

l\OD puede haber componentes que se forman inmediatamente de la 

descomposición de los productos biogénicos iniciales (en las 

aguas de la cuenca de sedimentación, en los· sedimentos frescos), 

que paulatinamente van desapareciendo, perdiendo los carboxilos 

y otros grupos funcionales a medida que aumenta el grado de ca~ 

bonización (o maduración) de la MO. A este grupo corresponden 

los compuestos que aparecen como resultado de una oxidación se-
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cundaria de la MO durante el intemperismo de las rocas. 

Si las rocas no han sufrido procesos secundarios de oxidación, 

el contenido de la fracción de ácidos húmicos progresivamente 

disminuye al aumentar la edad geológica y la profundidad c_l hun 

dimiento. 

Químicamente los ácidos húmicos corresponden a aquellas sustan­

cias solubles en soluciones acuosas alcalinas y que se precipi­

tan de la solución al añadir ácidos minerales. En seco son de co 

lor café obscuro y negro y tienen fractura cocoidal. Su composi­

ción media es: C = 55 a 65%; H = 3.5 a 5.5% O+ N + s = 30 a 40%. 

Entre mayor sea la aereación del ambiente de formación, menor se 

rá el contenido de H y como regla, mayor será el contenido de N. 

El oxígeno está presente en forma de hidróxilos y carboxilos fe­

nólicos; un papel subordinado tienen el oxígeno carbonílico y m~ 

taxílico. Durante el intemperismo de los carbonos y bitúmenes s~ 

lides se forman productos análogos, pero no idénticos a los áci­

dos húmicos. Los ácidos húmicos inferiores no son solubles en 

agua, pero sí en el alcohol. 

3. LA MATERIA ORGANICA INSOLUBLE. 

La fracción insoluble de la materia orgánica que gene·almente r~ 

presenta la mayor parte de la MOD en los sedimentos y en las ro­

cas sedimentarias, es la menos estudiada. El estudio de esta 

fracción se dificulta por su propiedad, es decir por su insolub~ 

lidad. Esta materia orgánica insoluble es también llamada Keróg~ 

no, fundamentalmente en la literatura francesa. 

El término kerógeno originalmente fue aplicado a las lutitas bi­

tuminosas, para referirse a la materia orgánica de ellas que en 

una destilación en seco genera un destilado líquido (alquitrán). 

Posteriormente se extendió a la materia orgánica de las lutitas 

combustibles (sapropélicas) en general. En la actualidad, el téE 

mino kerógeno es también empleado para definir la MO de las luti 

tas combustibles así como a la MOD singenética a las rocas de 
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cualquier tipo genético. Para los objetivos de este capítulo el 

término kerógeno se emplea en su sentido restringido a la MOD 

insoluble en solventes orgánicos neutros. 

El kerógeno esta constituído por una fracción generalmente poco 

importante desde el punto de vista cualitativo, formada de ele­

mentos figurados, esporas, polen, algas, detritus vegetales y 

animales, y por una fracción no figurada, cuantitativamente la 

más importante, que se deriva también de organismos vivos que 

atravesaron procesos físico-químicos aún poco conocidos. 

XI .. 4 CALIDAD Y TIPOS DE LA MATERIA ORGANICA. 

El kerógeno no es un constituyente homogéneo, sino que agrupa el 

conjunto de la materia orgánica insoluble incorporada en los se­

dimentos y cuyo origen puede variar grandemente: organismos acu! 

ticos en donde domina el fitoplancton, restos de vegetales supe­

riores terrestres arrastrados por los ríos, microorganismos (en 

particular bacterias), productos húmicos provenientes de suelos 

terrestres y también fragmentos carbonosos resultantes de la er~ 

sión de las rocas sedi· 2ntarias. Bajo estas condiciones se puede 

esperar que las diversas partículas orgánicas que forman el ker~ 

geno tengan estructuras químicas diversas; más aún, las propor­

ciones según el medio de depósito, así como las transformaciones 

bioquímicas que pueden sufrir por los microorganismos que vivían 

en el cieno. 

Se constata sin embargo, que en la mayoría de los sedimentos fó­

siles, el examen óptico de los fragmentos orgánicos permite cla­

sificarlos en un pequeño número de tipos, cuya nomenclatura no 

está todavía fija (residuos vegetales, materia sapropélica, exi­

nas, etc.). Por su lado el análisis físico~químico utilizando la 

composición elemental, la espectrometría infrarroja, la microdi­

fracción de los electrones, el análisis termogravirnétrico y la 

resonancia paramagnética electrónica ha nostrado que la composici6n 

del kerógeno varía alrededor de tres tipos principales: 
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Tipo I; correspondiente a la materia orgánica de tipo lacustre 

la cual es rica en lípidos y es formada a partir de al­

gas de tipo Botriococus. 

Tipo II; Correspondiente a la materia orgánica compuesta esen -

cialmente de aportes marinos derivados de fito y zoo -

plancton, depositada en medio reductor. 

Tipo III; correspondiente a la materia orgánica compuesta esen­

cialmente de aportes continentales derivados de veget~ 

les superiores, en donde podemos incluir el carbón. 

Estos diferentes tipos de kerógeno pueden ser expresados en un 

diagrama del tipo establecido por Van Krevelen según la relación 

atómica de los tres principales elementos constituyentes del ke­

rógeno (H, O, C,) figura 11.1. 

La calidad de un kerógeno, es decir, su capacidad para producir 

petróleo o gas, depende en primer lugar de su composición origi­

nal. Un kerógeno ric~ en hidrógeno (tipo I y II), puede propor -

cionar una cantidad importante de aceite y después de gas, si e~ 

tá sepultado a profundidades suficientes, como sucede con lama­

teria orgánica derivada del fitoplancton, como es el caso de las 

algas. Por el contrario, un kerógeno pobre en hidrógeno y rico 

en oxígeno (tipo III) posee un bajo potencial en aceite; sin em­

bargo podrá producir gas por cracking (desintegración térmica) a 

gran profundidad, como sucede con la materia orgánica procedente 

de vegetales superiores terrestres. 

Estudios recientes han mostrado la cantidad de hidrocarburos (HC) 

capaces de producirse por pirólisis según sea el tipo de keróge-

no: 

a) Kerógeno del tipo I (Green River Shales, lutitas Eocénicas de 

los Estados de Colorado, Utha y Wyoming U.S.A. ) , donde los 
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FIGURA 11.1. Clasificaci6n de los diferentes: :tip:,s 
de kerl:geno en un diagrama de relaci6n at6mica 
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contenidos de carbono orgánico alcanzan un 18%, presenta un 

potencial genético de 160 kg de HC por tonelada de roca. 

b) Kerógeno del tipo II (Terciario Inferior de la cuenca de Pa 

rís), donde los contenidos de carbono orgánico se ele~ctn a 

un máximo de 13%, dan 75 kg de HC por tonelada de roca. 

c) Kerógeno del tipo III (Cuenca de Douana, Camerfin, del Cretá­

cico Superior), con carbono orgánico del orden de 1.5%, pre­

senta valores muy débiles de tan sólo 1 .·2 kg de aceite y gas 

por tonelada de roca. 

XI .5 LAS ROCAS GENERADORAS 

El resultado de la conservación de los hidrocarburos fósiles y, 

sobretodo, de la formación de nuevos hidrocarburos a partir del 

kerógeno, son las grandes cantidades disponibles de petróleo en 

estado disperso que se encuentran en el subsuelo. En efecto, los 

sedimentos porosos y permeables (arenas, calcarenitas) donde en 

la actualidad se encuentran los yacimientos de petróleo, contie­

nen originalmente muy poca materia orgánica. Esto se debe simpl~ 

mente a la necesidad de preservar ésta de la degradación aeróbi­

ca en el momento de depósito. En las rocas porosas, el agua car­

gada de oxígeno disuelto circula libremente,· mientras que los s~ 

dimentos de grano fino (arcilla, lodo calcáreo fino) constituyen 

un medio cerrado. 

En este filtimo tipo de rocas, comfinmente llamado "roca madre", 

se conserva la materia orgánica y posteriormente se forma el pe­

tróleo y el gas. Para formar los yacimientos, es necesario movi­

lizar los hidrocarburos para introducirlos en los receptáculos 

porosos y una vez en su interior, acumularlos en las trampas (fi 

gura 11.2). 

Este desplazamiento constituye el fenómeno de migración del pe­

tróleo, cuyo rendimiento puede ser muy desigual. La efectividad 
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FIGURA 11.2. El petróleo fonnado a partir de la materia orgánica 
se encuentra originülrnente en un estado disperso dentro de los 
sedilrentos. De ahí va a migrar hacia una roca cuya rx,rosidad sea 
mayor (migración primaria) , fenrnteno que continuará hasta que en 
cuentre un obstáculo que le impida seguir viajando ( anticlinal , -
falla, etc.) . En este últino lugar (trampa) se acllllulará cons -
tituyendo un yacimiento. 
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de este mecanismo puede evaluarse calculando, en cuencas bien 

exploradas, el equilibrio del petróleo acumulado en yacimien -

tos y el del restante que se encuentra en estado disperso en 

las rocas madres. Se llega así a relaciones que varían de 1:10 

a 1:1000 según las cuencas. El primer caso corres:¡;:onde a las se­

ries de tipo deltáico, en donde las rocas madres arcillosas es­

tán formadas.por numerosos canales arenosos que aseguran las 

vías de migración. El segundo caso corresponde a las series ar­

cillosas impermeables masivas, en donde los canales son raros o 

están ausentes. 

En el fenómeno de migración se distinguen generalmente dos fases 

sucesivas: la migración primaria, que lleva el petróleo de la ro 

ca madre a un depósito poroso y la migración secundaria, que co­

rresponde al desplazamiento del petr6leo al interior del depósi­

to, hacia una trampa. Por último, en ciertos casos puede haber 

dismigración, es decir, una fuga de petr6leo fuera de la trampa, 

ya sea para caer en otro lugar o bien para escapar a la superfi­

cie. 

La migración primaria es el campo menos conocido de la geología 

petrolera, Se han desarrollado numerosas controversias alrede -

dor del mecanismo y del modo de transferencia de los hidrocar­

buros, sin que se haya obtenido aún una respuesta satisfactoria. 

Un fenómeno que quizá sea importante es el de la absorción de 

compuestos pesados y polares que contienen oxígeno, nitrógeno y 

azufre (resinas y asfaltenos) sobre las rocas madres. En efecto, 

el orden de abundancia decreciente de los diversos constituyen­

tes del petróleo, que se puede observar en las rocas madres, es 

generalmente: resinas y asfaltenos, hidrocarburos aromáticos e 

hidrocarburos saturados. En la mayoría de los petróleos crudos 

sucede lo contrario que en el fenómeno de la adsorción, que se 

presenta mucho en las resinas y asfaltenos, poco en los aromáti­

cos y es casi nulo en los saturados que se vén favorecidos en la 

migración (figura 11.3). 
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FIGURA 11.3. El paso del petróleo de la roca madre a la roca 
porosa va acompañado de un cambio en su canposici6n química. 
Se ilustran dos casos: uno en roca detrítica (roca madre = 
lutita, depSsito = arenisca) y otro en roca.carbonatada (ro 
ca madre = marga, depósito = caliza) . En ambos, los can -
puestos pesados y polares (resinas y asfaltenos) permanecen 
absorbidos pref erencialmente en la roca Il)adre, mientras que 
los aceites del yacimiento se enriquecen en hidrocarburos, 
particulannente hidrocarburos saturados. 
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Los mecanismos de expulsi6n son en la actualidad objeto de num~ 

rosas controversias y todos ellos se enfrentan a objeciones di­

fíciles de evitar. Pueden considerarse dos mecanismos principa­

les: monofásico (movimiento del agua que arrastra los hidrocar­

buros disueltos o en estado de micelaso) y polifásico (movimien 

to de una fase aceite o gas, más o menos independiente de la fa 

se acuosa) . 

Si se trata de resumir los mecanismos más factibles, pueden di~ 

tinguirse dos etapas sucesivas que corresponden al hundimiento 

creciente de las rocas. A baja profundidad (por ejemplo hasta 

1000 m) importantes cantidades de agua son expulsadas de la ro­

ca madre: a pesar de la leve solubilidad, el agua podría ser un 

vehículo relativamente eficaz. Sin embargo, cabe mencionar que 

esta escala de profundidad se sitúa antes de la zona principal 

de formaci6n del petróleo y que las cantidades de que se dispo­

ne serán entonces limitadas. Cuando la profundid~d .aumenta, el 

volumen de agua disponible para la expulsi6n espada _vez menor 

y sólo podrá transportar cantidades insignifican~~~ de petr6len 

Por el contrario, a medida que la roca madre entra en la zona 

principal de formació de petróleo y después en la formación de 

gas, la presión aumenta considerablemente en su interior. 

Esto se debe por una parte al peso de las capas suprayacentes. 

La presión dentro de los depósitos es aproximadamente hidrostá­

tica, mientras puede igualar la presión geoestática (igual a la 

de la columna de sedimentos) en las arcillas o en las margas. 

Por otra parte la génesis de los hidrocarburos tiene como cense 

cuencia una elevación considerable de presión, puesto que a pa~ 

tir de una macromolécula de kerógeno y en un volumen dado, se 

forma un gran número de moléculas de hidrocarburos y partícula~ 

mente de gas. La presión puede aumentar y vencer la capilaridad 

y más aún, sobrepasar el límite de resistencia mecánica de la 

roca, en donde se desarrollan las microfisuras, que permiten es 

capar al petróleo y al gas. 

Una vez que se llega al dep6sito poroso, el movimiento del pe-
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tróleo y del gas se explica fácilmente por las diferencias de 

densidad que tienen con el agua que llena normalmente dicho de­

pósito. Los hidrocarburos tienden de esa manera a ocupar los 

puntos altos de la capa y quedan así atrapados en los domos an­

ticlinales, contra las fallas, etc. El movimiento también puede 

ser lateral o hacia· abajo, desplazándose siempre en las zonas 

de menor presión. Por ejemplo, dentro de un mismo estrato hori 

zontal que gradúa de arcillas a arenas, la migración ocurrirá 

en la dirección de estas últimas. 

XI .6 EVCLUCION DE LA MATERIA ORGANICA EN EL SUBSUELO 

Los estudios efectuados tanto sobre el kerógeno como sobre los 

hidrocarburos y otros constituyentes del petróleo, mostraron cu~ 

les son los mecanismos por los que la materia orgánica se trans­

forma durante su sepultamiento: F medida que la profundidad y la 

temperatura aumenta, el kerógeno que estaba en equilibrio metae~ 

table se encuentra progresivamente colocado fuera de ese equili­

brio. Las ligaduras hetereoatómicas que unían entre ellas los nú 

cleos del kerógeno, se van sucesivamente a romper, comenzando 

por las más débiles. f,os edificios así liberados tienen general­

mente una estructura global comparable a la del kerógeno, pero 

su masa molecular es más débil: son los compuestos heteroatómi 

cos pesados, comparables a las resinas y a los asfaltenos que 

son solubles en los aceites brutos, o aún los constituyentes más 

pesados que no son solubles sino en mezclas del tipo metanol ace 

tona-benceno. Paralelamente, una parte del oxígeno es eliminado 

bajo la forma de co2 y H2o (figurall.4). El metano puede igual 

mente ser producido por ruptura de grupos metoxil-OCH3 . Si la 

temperatura continúa aumentando, la ruptura de ligaduras sigue 

(primero heteroatómicas, después carbono-carbono), tanto en el 

seno del kerógeno restante como dentro de los fragmentos previa­

mente liberados y esto hasta la formación de moléculas relativa­

mente pequeñas y desprovistas de heteroátomos (los hidrocarbu -

ros). 
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Tomando en cuenta la diversidad de composición, la degradación 

empieza más precozmente en el kerógeno de tipo II, donde las li 

gaduras heteroatómicas son abundantes y variadas y más tardía 

mente en el tipo I donde son raras y donde-es necesario esperar 

la ruptura de ligaduras más enérgicas C-C. 

A gran profundidad, la evolución termina en un "cracking" (desi~ 

tegración térmica) tanto del aceite ya formado como de 

las cadenas que permanecen aún fijas sobre los núcleos poliaro­

máticos del kerógeno. La pérdida de hidrógeno en los hidrocarb~ 

ros así liberados es compensada por una aromatización creciente 

del residuo. 

El conjunto de estas reacciones puede ser considerada, a partir 

de los resultados de los análisis físico-químicos y especialme~ 

te de: espectrometría infrarroja, de la microdifracción electr~ 

nica y de la resonancia paramagnética electrónica, como una re­

organización progresiva del esqueleto carbono del kerógeno has­

ta llegar a formar hojas poliaromáticas por una creciente arom~ 

tización (Fig.11.5). Estas se vuelven progresivamente paralelas 

reduciendo su distancia interfolial a un espacio vecino al del 

grafito. Para alcanzar esta situación, es necesario hacer desa­

parecer todos los obstáculos, es decir, los.ciclos saturados y 

los heterociclos que deforman las hojas aromáticas, así como 

las ligaduras heteroat6micas y las cadenas alifáticas que impi­

den su paralelismo o lo mantienen a una distancia muy grande. 

Este resultado es obtenido por ruptura de ligaduras que liberan 

las cadenas o ciclos hidrocarbonados, así como de gas carbónico 

y agua y por aromatización creciente del ker6geno residual. Es­

ta aromatización producida por los ciclos saturados, puede tam­

bién resultar de la recombinación de radicales libres. 

Bajo estas condiciones, se puede considerar que la formación de 

petróleo y de sub-productos oxigenados como co 2 y H2o es una 
consecuencia del rearreglo progresivo de la estructura de carbo 

no del kerógeno en su evolución hacia la forma graf!tica que es 

el último término de una evolución térmica. La aparición de gr~ 
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ESTRUCTURA DEL KERÓSERO 
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FIGURA 11. 5. Ejemplo de estructura molecular 
en un ker6geno tip::> II, para una etapa poco 
evolucionada. 
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fito requiere sin embargo de condiciones que no son normalmente 

realizadas en las cuencas sedimentarias, ya que aparece a partir 

de zonas de biotita y de andalucita-estaurolita de metamorfismo. 

El mecanismo de evolución del kerógeno queda representado en la 

figura 11.6 en la que la formación de petróleo y de gas es el 

resultado de un conjunto de reacciones paralelas y/o sucesivas 

que se desarrollan dentro del orden de las energías de ruptura 

creciente. 

XI.7. METODOS ANALITICOS PARA ESTUDIAR LA MATERIA ORGANICA 

La MOD es un constituyente esencial de todas las rocas sedimenta 

rias. De acuerdo de Vasroe vich et al (1967), el porcentaje en P!:: 

so (Clarke) de carbono orgánico (C.org) es como sigue: 

rocas arcillosas: 0.90% 

rocas limolíticas: 0.45% 

rocas arenosas: ó.20% 

rocas carbonatadas: 0.20% 

lo cual da un Clarke para el e. org. en el sector· continental de 

la estratisfera de aproximadamente 0.58%. 

Estas cantidades tan pequeñas de MOD en las rocas sedimentarias 

exigen para su estudio el mayor de los cuidados y las t~cnicas 

más precisas para permitir el conocimiento profundo y detallado 

de naturaleza. 

El estudio de la MO de los sedimentos y rocas sedimentarias en 

los últimos 25 años ha recibido un impulso considerable gracias 

al espectacular desarrollo que han experimentado las t~cnicas 

de observación durante este período. Esta evolución ha ayudado a 

las Ciencias de la Tierra en general. 

Disciplinas tales como la paleoecología, la sedimentología, la 
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EVOLUCION TERMICA DE LA MATERIA ORGANICA EN LOS 

SEDIMENTOS 

FIGURA 11.6. Esquema de degradación del ker6geno 
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petrografía, etc., frecuentemente requieren del estudio de la 

MOD. La investigación intensificada de los recursos naturales 

de energía: petróleo, gas natural y carbón, actualmente no se 

pueden imaginar sin tornar en cuenta las propiedades de la MOD. 

Los trabajos recientes sugieren que incluso en prospecci6n mine 

ra, la MOD puede proporcionar una información preciosa (Jona -

than, et al~ 1976}. 

El estudio de la MOD-se ocupa sobre todo de dos aspectos funda­

mentales: 

l. Establecer la naturaleza de la materia viva a partir de la 

cual proviene la MOD de una muestra dada (organismos acuáti­

cos tales corno algas y plancton ; organismos aéreos tales co­

rno esporas, polen, vegetales superiores). 

2. Determinar la magnitud de evolución diagenética y catagené­

tica de la MOD. 

Los métodos de estudio de la MOD pueden ser definidos en dos 

grandes grupos: 

a}. Los métodos ópticos, heredados de la petrografía de los car 

bones y del análisis palinológico; 

b}. Los métodos físico-químicos, cuya particularidad es su gran 

variedad. 

Para poder aplicar los métodos mencionados es necesario llevar a 
cabo una fraccionación de la MOD empleando sus propiedades físi­
co-químicas. En el protocolo analítico general, es costumbre di­
vidirla primeramente en sus dos fracciones mayores: la materia 

orgánica soluble en solventes orgánicos neutros (bituminoides) y 

la materia orgánica insoluble (kerógeno). Al mismo tiempo la ro­

ca completa es estudiada por rn~todos petrográficos y calentada 

en corriente de gas inerte para la obtención de los compuestos 
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volátiles, que más adelante son estudiados por cromatografía en 

fase gaseosa. 

En la tabla 11.~ se muestra el protocolo analítico para la MOD 

en las rocas sedimentarias, resultado de la unificación de las 

dos escuelas principales: la Francesa y la Soviética. El trabajo 

con las secuencias analíticas de cada una de estas escuelas, nos 

permite unificar los criterios, obteniendo de esta manera un pr~ 

tocolo que complementa ambas direcciones. 

XI. 8 DETEPMINACION DEL GRADO DE EVOLUCION DE LA MATERIA ORGANICA 

La materia orgánica presenta la propiedad de ser muy sencible a 

la acción de la temperatura y esto ocurre de una manera irrever 

sible. Las modificaciones que sufre tanto químicas como físicas 

se traducen sobre propiedades ópticas por una evoluci6n de la 

reflectancia y la fluorescencia. 

En la medida en que los fen6menos de diagénesis están ligados, 

entre otros, a la temperatura, las propiedades ópticas de laMOD 

en los sedimentos serán un medio de medir el estado evolutivo 

de ésta. 

El aumento de reflectancia de los carbones con el estado de evo­

lución o Rango es admitido actualmente como una de las mejores 

escalas de hullificación. 

La curva promedio publicada en el Léxico Internacional de Petro­

grafía del carbón (1963-1971) tiene un valor universal y se apl~ 

ca a las cuencas de todos los países. (figura 11. 7). 

Bien entendido, cada grupo de constituyentes no sigue la misma 

curva evolutiva (figura 11.8). Es la serie gelificada Huminita 

(lignito)-Vitrinita (hulla) que sirve de referencia, por ser la 

más común en las cuencas hulleras. 
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El grupo de la Exinita evoluciona de una manera muy diferente 

y desaparece desgraciadamente por convergencia a la mitad de la 

evolución. 

Este grupo es sin embargo muy interesente en la medida donde 

transgrede los límites continentales para dispersarse hasta el 

medio marino sin que las propiedades reflectométricas parezcan 

modificarse. 

El grupo de la inertinita, netamente la fusinita, ha perdido por 

oxidación o combustión sus propiedades evolutivas, pero constitu 

ye un buen indicador de facies. 

Si se considera no el conjunto de cuencas hulleras, sino la evo 

lución sobre la vertical de una misma cuenca, por ejemplo la de 

Lorraine, se constata que se encuentran exactamente todos los 

estados. Evolución lenta y paralela de los grupos de la vitrino 

y la exinita, convergencia de las curvas hacia la reflectancia 

1.6%, pérdida de las propiedades de fluorescencia y las posibi­

lidades de maceración, aparición de la bireflectancia y de la 

anisotropía óptica, etc. 

Recientemente se ha empezado a utilizar un nuevo método (piról~ 

sis) para determinar la evolución de la materia orgánica tanto­

dispersa corno concentrada. 

La analogía entre la evolución de la materia orgánica durante el 

sepultarniento y la pirólisis en atmósfera no-oxidante ha sido 

ampliamente reconocida. 

En ambos casos existe un proceso de carbonificación debido pri~ 

cipalrnente a la temperatura. Así, el efecto de una temperatura 

baja (20-200ºC) para un período largo (millones de años) en la 

naturaleza, es logrado por una temperatura alta (300-GOOºC) pro­

ducida en un período corto en el laboratorio. 

El método consiste en la detección selectiva y en el an&lisis 
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cuantitativo de los compuestos oxigenados e hidrocarburos libe­

rados por la materia orgánica calentada bajo temperatura progr~ 

mada y en atmósfera inerte. 

La temperatura T max. corresponde al máximo desprendimiento de 

estos productos producidos por cracking del kerógeno durante la 

pirólisis. Esta temperatura dada en ºCes ?aracterística del ni­

vel de evolución de la materia orgánica, la cual diferencia tres 

zonas: 

Zona inmadura: T max 435°C 

Zona de aceite: T max entre 435 - 460ºC 

Zona de gas: T max 460ºC 

Estos mismos límites pueden ser establecidos por la reflectancia 

de la vitrinita quedando de la siguiente manera: 

Zona inmadura 

Zona de aceite entre 

Zona de gas 

0.5% R. 

0.5% - 1.35% R. 

1.35% R. 

Una síntesis del rango del carbón y el potencial petrolero medi­

do a partir de la reflectancia de la vitrinita y la T max. es 

mostrado en la tabla 11. ➔ incluyendo algunas referencias optica~ 

XI . 9. PARAMETROS EMPLEADOS Et! LA DETERMINACION DEL POTENCIAL 

GENERAOOR 

El potencial generador de hidrocarburos está en función primera­

mente del tipo de materia orgánica (composición original) conte­

nida en la roca y, después, en el porcentaje de carbono orgánico 

( inciso XI . 4) . 

Dentro de los métodos de estudio para determinar el potencial g~ 

nerador, se enc~entra el de pirólisis (inciso XI .7) efectuado a 
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partir de 100 mg., de roca. La figura 11.9 muestra un ejemplo 

esquemático de los parámetros obtenidos, de donde se puede dedu 

cir la siguiente información: 

l. El pico Pl corresponde a los hidrocarburos presentes en la 

roca, los cuales han sido volatizados a una temperatura infe 

rior a 300°C. El área SI, da la cantidad de hidrocarburos li 

bres (aceit~ + gas) contenidos en la roca, los cuales son 

expresados en mg HC por gramos de roca; 

2. El pico P2 corresponde a los hidrocarburos producidos debido 

al cracking del kerógeno hasta 550ºC. El área S2 proporciona 

el petróleo residual de la roca, expresado en mg HC por gra­

mos de roca; 

3. El pico P3 corresponde al co2 producido por pirólisis de la 

materia orgánica de la roca. El área S3 indica la cantidad 

de co2 expresada de mg por gramos de roca. 

4. La relación entre la cantidad de hidrocarburos correspondie~ 

tes a Sl y la cantidad total de compuestos hidrocarbonados 

que pueden ser piuJucidos por el kerógeno lo cual puede se~ 

expresado por la suma Sl + S2, es llamada índice de produc -

ción, es decir, indice de producción= SI 

Sl + S2 
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XII. LOS ISOTOPOS DBL CARBONO 

POR ING. JORGE NIETO OBREGON 

XII.l~NTRODUCCION. 

En este capítulo se tratan brevemente las principales carac­

terísticas del elemento carbono y sus isótopos; y se descri­

, be la forma en que se encuentra distribuido en la naturale­

za. Se pone especial énfasis en su comportamiento en los ya­

cimientos minerales y problemas genéticos relacionados. 

l. Distribución en el Universo y la Tierra. 

El carbono es uno de los elementos más abundantes en la natu 

raleza y es la base de la existencia de vida en la tierra. Es 

el elemento más importante en la Biósfera y ocurre también 
< 

en la corteza y manto de la Tierra. 

En términos de su distribución, sin embargo, podemos adelan­

tar que las rocas carbonatadas sedimentarias contienen alre­

dedor de 73 por ciento del total del carbono en la corteza 

terrestre. La mayoría del 27 por ciento restante está en for 

ma de combustibles fósiles y carbono amorfo diseminado de ro 

cas sedimentarias. La atmósfera, hidrósf~ra y biósfera contie 

nen menos de 0.2 por ciento de la cantidad total de carbono 

en la corteza. 

El carbono ocurre en forma reducida en compuestos orgánicos, 

y en carbón de piedra (o simplemente carbón). También ocurre 

en estado oxidado, como bióxido de carbono, iones de carbo­

nato en soluciones acuosas, y como minerales de carbonatos. 

Además se encuentra como elemento nativo en forma de grafito 

y diamante. 
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2. Is6topos del carbono. 

El carbono (de número at6mico = 6) tiene 2 is6topos estables: 
12c con una abundancia relativa de 98.89 por ciento y el 13c 

con una abundancia de 1.11 por ciento. En la naturaleza tam­

bién ocurre el is6topo radioactivo 14c que se forma en la· 

atm6sfera superior por una reacci6n (~, p) del is6topo esta­

ble l~N. 

3. Estándar de Referencia. 

La composici6n isotópica del carbono se expresa en términos 

de la notación delta, usada para el oxígeno, hidr6geno, azu­

fre, etc .... y que relaciona las abundancias de dos isótopos 

del mismo elemento, expresados como cocientes. El parámetro 

delta carbono trece se define como sigue: 

13 13 
= ( C/l2c)m - ( C/l 2C)st x 1000 ( 0 /oo) 

(13c/12c)st 

donde m, se refiere al cociente de estos is6topos en la mue~ 

tra y st se refiere al cociente en el estándar; el resultado 

se expresa como una fracci6n por millar (%). 

La referencia estándar internacional es gas de co2 obtenien­

do por reacción de belemnites de la Formaci6n Peedee con áci 

do fosf6rico al 100%, y se conoce como el estándar PDB de 

la Universidad de Chicago (Belemnitella Americana, Peedee 

Formation, Cretaceous, South Carolina). 

El carbono siempre se analiza como gas co2 usando espectróm~ 

tros de masa equipados con doble colector (Craig, 1957). Las 

muestras de carbonatos se hacen reaccionar con ácido fosf6ri 

co al 100% a 25ºC, mientras que los compuestos orgánicos se 
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oxidan a co2 a temperatura de 900-l000ºC. 

La geología de isótopos del carbono, ha sido revisada ante­

riormente por Craig (1953), Rankama (1963), Schwarcs (1?69), 

Degens (1969), Hoess (1973) y Junge et al, (~975). 

XII.~.FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO DEL CARBONO. 

l. Procesos naturales del. fraccionamiento isotópico. 

Los isótopos del carbono se fraccionan por una variedad de 

procesos naturales que incluyen la fotosíntesis y reacciones 

de intercambio isotópico entre diversos compuestos de carbo­

no. Se mostrará más adelante que este fraccionamiento isotó­

pico es importante también a muy altas temperaturas. 

De manera general podemos decir que la fotosíntesis produce 

un enriquecimiento de 12c en compuestos orgánicos sintetizados 

biológicamente. Mientras que por otro lado, reacciones de in 

tercambio siotópico entre gas co 2 y especies carbonatadas 

acuosas tienden a L .riquecer los carbonatos en 13c. Como re­

sultado, la abundancia isotópica de 13c en carbono terrestre 

varía alrededor de un 10 porciento. 

13 La variación de los valores de S C para diferentes siste-

mas ecol6gicos y ambientes geológicos se muestra en forma sin 

tetizada en la Fig. 12.1. Nótese que un enriquecimiento en el 

isótopo 13c producirá valores más altos en S 13c mientras que 
. . . 12 d .- d un enriquecimiento en C correspon era a un ecremento en 

los valores de s13c. 

2. El Carbono en la Biósfera. 

La fotosíntesis corresponde a un proceso complejo por medio 

del cual el bióxido de carbono atmosférico es incorporado a 
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las plantas verdes. Este proceso se puede representar por la 

ecuación. 

Durante la fotosíntesis el carbono está fijo en el tejido de 

las plantas, se enriquece significativamente en 12c, en rela 

ción al bióxido de carbono atmosférico, cuyo valor es 
13 s e= .- 7%. 

Las plantas fotosintéticas se pueden 

categorías, en base a sus valores de 

1971). Las plantas terrestres tienen 

subdividir en 2 grandes 

s 13c (Smith and Epstei~ 
13 valor~s de S C que va 

rían ente -24% a -34%, mientras que los de plantas acuáticas, 

de desiertos y salmueras pantanosas, y pa~tos tropicales va­

rían entre - 6% a - 19%. Algas y Líquenes forman un grupo in-

termedio con valores s 13c de - 12% . Una discusión 

detallada de los procesos por los cuales ocurre el fracciona 

miento isotópico en las plantas puede verse en Faure (1977). 

3. El carbono en los combustibles fósiles. 

La composición isotópica del carbono en el carbón es similar 

a la de las plantas modernas terrestres y aparente-

mente no varía significativamente con el incremento en el 

rango del carbón o su edad geológica. 

El valor promedio de S 13c es de alrededor de -25% en rela­

ción al estándar PDB. 

Esta composición isotópica constante parece indicar que no 

ocurre un fraccionamiento isotópico apreciable durante la 

formación del carbón, y que las plantas de las cuales se for 

mó tenían composiciones isotópicas similares a las de las 
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plantas modernas (Faure, 1971). 

Los valores isotópicos del petróleo son también notablemente 

uniformes con valores promedios des 13c alrededor de -28%. 

En general el petróleo parece estar enriquecido en 12c u~ 10% 

en relación a las plantas acuáticas modernas. 

Sabemos que los lípidos están enriquecidos en 12c en un 8% 

comparado con otros compuestos biogénicos, y ésta es la frac 

ción más estable de todos los consti tuyen_tes de las plantas; 

es insoluble en agua y contiene hidrocarburos que se parecen 

a la composición del petróleo. 

Por estas razones Silverman (i964) concluyó que el petróleo 

se deriva de la fracción de los lípidos mientras que el car­

bón se forma de la fracción celulosa de las plantas. 

El b 1 t 1 , , , . 'd 12c car ono en e gas na ura esta aun mas enr1quec1 o en 

que el petróleo con el cual casi siempre está asociado. Por 

ejemplo Colombo, et al. (1966), encontraron que los valores 

de s-13c de campos de gas natural italianos variada entre lí 

mi tes de -40 a -70% 1.elativos al PDB. (Figura 12.1). 

El empleo de los combustibles fósiles ha incrementado signi­

ficativamente el contenido de bióxido de carbono en la atmós 

fera hasta en un 10 por ciento entre el afio 1900 a 1972, se­

gún Farmen and Baxter (1977). Además ha causado un decremen­

to significativo en el valor de s13c atmosférico porque los 

combustibles fósiles están enriquecidos en 12c, en r.elación 

al co2 atmosférico. Finalmente el contenido de 14c de la at­

mósfera ha sido disminuido porque los combustibles fósiles 

no contienen 14c; a este fenómeno se le conoce como efecto 

Suess (Faure, 1971). 



1 

1 

' 

4. El carbono en rocas sedimentarias. 

Hiroshi Ohmoto y Robert Rye (1979), usando varias fuentes so­

bre el contenido de carbono en rocas ígneas, sedimentarias y 

metam6rficas, concluyen que el 93% del total del carbono en 

la corteza se fija en rocas sedimentarias y metam6rfica~ y 

s6lo el 7% se encuentra en rocas ígneas. Menos del 0.01% del 

total del carb6n se encuentra en la atm6sfera. El carbón en 

rocas sedimentarias y metasedimentarias se encuentra en un 

22% en forma reducida (carbono orgánico y grafito), y en un 

78% en forma oxidada (carbonatos). 

Además como ya se había mencionado, las rocas carbonatadas 

son prominentes en el contenido del carbono y, por lo tanto, 

es de particular importancia revisar brevemente el comporta­

miento isotópico en las calizas marinas y no marinas. 

- El carbono en carbonatos marinos. 

Los valores des 13c de rocas carbonatadas marinas del Cám­

brico al Terciario ~on virtualmente constantes y muy cerca­

nos a cero%. Keith and Weber (1964) encontraron un promedio 

de 0.56 + 1.55% para 321 muestras selectas de carbonatos ma­

rinos. 

Sin embargo, algunos valores poco usuales, con valores bajos 

de s23c ( Figura 12.1 ) han sido reportados para varias loca­

lidades de carbonatos para los que se presume un enriqueci­

miento en 12c debido a la oxidación del metano (c.f. Faure, 

1977). 

- El carbono en carbonatos no marinos. 

Los carbonatos de aguas dulces normalmente están enriqueci­

dos en 12c en relaci6n a los carbonatos marinos y con valo-
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res más variables des 13c. El enriquecimiento relativo en 
12c y la mayor variabilidad de los valores s13Ces atribui­

ble en gran medida a la presencia de gas co2 derivado de la 

oxidación de fragmentos de plantas y suelos y por la respi­

ración de las plantas. Finalmente, la composición isotópica 

del carbono en conchas de moluscos modernos marinos y noma 

rinos es similar a la de las rocas carbonatadas (Fig. 12.1). 

- El carbono en rocas sedimentarias Precámbricas. 

El descubrimiento en la década de los sesentas de que las r~ 

cas Precámbricas contenían evidencia de vida en los océanos 

(Schopf, 1968), se basa en 3 líneas en evidencia: 

1) reconocimiento de plantas microscópicas preservadas morfo 

lógicamente como algas y bacterias; 

2) extracción de mezclas complejas que se cree fueron produ~ 

to de la descomposición de materia biogénica, y 

3) enriquecimiento significativo del carbón red~cido en 12c, 
similar al encontrado en sedimentos modernos. 

La composición isotópica del carbono reducido en rocas se 

dimentarias precámbricas está distribuida sobre un amplio 

rango de valores s13c de -15 a -40%. En consecuencia, el 
12 carbono reducido de estas rocas está enriquecido en C y 

por lo tanto puede ser de origen sedimentario. 

13 El amplio rango de variación de los valores de S C puede 

ser resultado de la diagénesis y alteración termal progr~ 

siva. Ha sido notado anteriormente (Mikirdy and Powell, 

1974 y Barker and Friedman, 1969) que los valores de 

s13c se vuelven menos negativos (implicando un enriqueci­

miento en 13c) a medida que se incrementa el grado metamór 
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13 fico. El enriquecimiento en C puede resultar de la formación 

de metano por rompimiento termal del ker6geno. Este proceso en 
• 1 t 12 d • 'd • • d 13 -riquece e me ano en C y eJa un resi uo enriqueci o en c. 

La fig. 12 .2 muestra cómo e 1 carbón reducido de las rocas sedi­

mentarias Precámbricas y del Cámbrico Medio de Australia están 
• t • • d 13 d. d • progresivamen e enriqueci as en e a me i a que se incrementa 

el rango (decremento del cociente H/C) de la materia orgánica. 

La composición isotópica del carbono oxidado (i.e. carbonato~ 

en rocas precámbricas es similar a la de los carbonatos moder 
23 nos. Sin embargo, valores de S e de+ 8.2 + 2.6%o (promedio) 

para dolomitas de la Formación Lomagundi de Rodesia (Schidlow~ 

ki et al., 1975, 1976) parecen indicar que el enriquecimiento 

anómalo de estas rocas en 13c resultó de la remoción prefere~ 
• 1 d 12 • . .,. . d (f. cia e e por materia organica en una cuenca cerra a ig .12.1). 

1 

5. El carbono en carbonatitas y diamantes. 

Valores de s13c de carbonatitas y diamantes en Kimberlitas son 

similares·y la mayor Parte de las veces caen en un reducido 

rango de -5 + 2%. Estos valores se pueden tomar como el s13c 
del carbono en magmas formados por fusión parcial de las rocas 

del manto promedio (Ohmoto y Rye, 1979). 

L • ·.,. • .,. • 13 d 1 .,. d 1 b a composicion isotopica S C e a mayoria e os car onatos 

de carbonatitas varían de -2 a -8%., Deines and Gold (1973) 

dan los siguientes valores promedio para algunas carbonatitas. 

Oka (Canada): -5.08 + 0.49% 

Leacher See (Alemania): -7.14 + 0.37% 

Kaisersthl (Alemania): -6.21 + 0.48% 

Chadobets (U.R.S.S.): -3.36 + 0.81% 

La composición isotópica del carbono en diamantes parece ser 

variable dentro de un rango de -2 a -10%. Aparentemente, el 
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FIGURA 12.2. Relacj_ón entre el o13c de carbono reducirlo 
presente en rocas sedimentarias del Precámbrico al Pérnci­
co f'.~io, contra el rango de la fracción orgánica inoica­
da por la relación H/C. Los círculos corresponden a mues­
tras de Australia y las cn1ces a pedernales de Sudáfrica. 
los datos sugieren que el carbono orgánico en rocas sedi­
:rrentarias está enriquecido en carbono 13 por la fo:n';1éición 
'/ subsecuente pérdida de rn2tano, el cual concentra al car 
bono 12. 
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fraccionamiento isotópico del carbono es posible aún a tempe­

raturas de 1200ºC. 

6. El carbono en rocas ígneas y gases volcánicos. 

El carbono en rocas graníticas, máficas y ultramáficas mues -
13 

tra una distribución más amplia en valores S C, que las car-

bonatitas. Ohmoto y Rye (1979) reportan valores de +2 a -10% 

para carbonatos y de -15 a -30% para carbón reduc~do (figura 

12.1) . 

- Carbono oxidado. 

Dado que las concentraciones así como las composiciones isotó 

picas del carbono oxidado en rocas ígneas son muy variables y 

claramente exceden el rango de s13c de las carbonatitas, Fau­

re) concluye que los minerales de carbonatos no pueden ser 

principalmente de origen magmático. 

13 Los valores S C de carbonatos y co2 en rocas ígneas puede por 

lo tanto reflejar la3 composiciones de carbonatos en solución 

acuosa que pasaron a través de una roca dada, durante y des -

pués de su historia de cristalización. 

- Carbono reducido. 

Este en rocas ígneas tiene una composición isotópica más uni 

forme que el carbono oxidado y tiene valores de s13c que tras­

lapan a los del carbono biogénico. Es posible por lo tanto que 

el carbono reducido sea también de origen secundario, o incor­

porado al magma por asimilación de rocas sedimentarias portad~ 

ras del carbono biogénico (c.f. Nagy, 1970). 

- Carbono en gases volcánicos. 

Por otro lado los gases volcánicos de fumarolas y lavas contie 

- 499 -



ne co2 y pequeñas concentraciones de CH 4 (1% del gas). La co~ 

posición isotópica de estos gases muestran que el CH 4 está 

significativamente enriquecido en 12c en relación al co
2

. Los 

valores s13c de gas co2 de áreas geotérmicas varía entre -2 

a -6%. Mientras que el co2 colectado de lavas en procesos de 

enfriamiento varía entre -14 a -28%. 

En contraste, la mayoría del metano geotérmico varía entre va 

lores de s13c de -20 a -30%, indicando que éstos pueden estar 

enriquecidos en 13c en relación al metano derivado de hidro­

carburos de origen biogénico. 

7. Carbono en Condritas Carbonosas 

Una composición isotópica muy diferente ha sido reportada para 

carbonatos en condritas carbonosas (Clayton, 1963). Los valo-
13 , , 

res de 6 C fluctuan entre +58.6 a 64.4 en relación al estan -

dar PDB. Este es el ejemplo más extremo de enriquecimiento en 

s13c de todo el registro isotópico de este elemento (figura 12.1). 

Contrastando notablemente con estos valores, la composición 

isotópica s13c del carbono reducido en las condritas carbono­

sas varía entre -7 a -30% reflejando un conspicuo empobreci -

miento en 13c. (Belsky and Kaplan, 1970). 

Experimentaciones físico-químicas realizadas independientemen­

te (Lancet and Anders, 1970) demuestran que tales diferencias 

en composición isotópica pueden ocurrir durante la síntesis 

inorgánica de hidrocarburos, por reacción entre CO, H2 y HN 3 
en presencia de un catalizador de niquel, hierro o magnetita. 

8. El Carbono en mármoles y grafito. 

Cuando las rocas carbonatadas marinas son sujetas a un meta -

morfismo de contacto, la composición isotópica del carbono y 

la del oxígeno cambian. En general los valores s13c y s18 o 
disminuyen cerca del contacto intrusivo. 
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Deines y Gold (1969) estudmaron la composici6n isotópica de la 

calcita en calizas arcillosas del Ordov1sico Tard1o en una au­

reola metamórfica de contacto causada por la intrusión del 

Plutón Mount Royal en Montreal, Quebec. Sus principales resul 

tados se citan a continuación: 

Caliza inalterada 

Mármol, aureola de contacto 

Calcita dentro del intrusivo 

+ 1.13 

- 0.58 

- 3.91 

. +24.12 

+18.4 

+11.06 

Estos autorres concluyeron que las composiciones isotópicas 

del carbono y el oxigeno hab1an sido ait~radas a tal punto que 

la calcita metamórfica no puede distinguirse de la calcita 1g­

nea. 

Otros autores (Shieh y Taylor, 1969) han publicado valores si­

milares para rocas en estos ambientes petrológicos (por ejem -

plo s 13c = -3.0 %0 para calcita de skarns) y atribuyen el de­

cremento en los valo1 s de s13c decarbonatos a reacciones de 

descarbonatización 1 estiman que el co2 liberado por este pro­

ceso fue enriquecido an 13c en un 6~. Algunas reacciones de 

descarbonatización incluyen: 

Calcita + Cuarzo - Wollastonita + 

2 Dolomita + Cuarzo -2calcita + Forsterita + 2co2 

El grafito ~curre no sólo en rocas sedimentarias metamorfosea­

das sino también en rocas 1gneas. Análisis de grafitos en ro~ 
13 cas sedimentarias arrojan valores de S .c que son compatibles 

con un origen biogénico del carbono. Por otro lado, se han en 

centrado "grafitos pesados" con valores de s} 3c de - 2 a -8%~ 

en meteoritos, rocas ultramáficas y skarns. 
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Es dudoso que estos grafitos hayan sido producidos de compues­

tos de carbono biogénicos. Hoefs (1973) sugiere un origen no 

biológico para tales grafitos a partir de la reducción de car 

bonatos y co 2 con hidrógeno molecular. 

9. El carbono en yacimientos minerales 

- El carbono en yacimientos hidrotermales. 

El contenido de carbono en las menas hidrotermales está repre­

sentado principalmente por carbonatos de calcio, magnesio, hie 

rro y manganeso, y por el gas co 2 y CH 4 en inclusiones fluidas 

y gaseosas, en minerales de mena y ganga. 

Las fuentes principales de carbono en fluidos hidrotermales 

incluyen: ealizas marinas (s 13c =O), fuentes corticales pro­

fundas o promedio (s13c = -7%0), y compuestos orgánicos de o­

rigen biogénico (s 13c = -25%0). 

Los valores. de s13c para el co 2 en inclusiones fluidas se en­

cuentran entre -4 y -12%oen relaci6n al PDB. Asimismo. lama­

yoría de los carbonatos en vetas hidrotermales tienen valores 

entre -6 y -9 (Fig. 12.1). 

13 El bajo contenido de S e en gas co 2 y carbonatos en yacimien-

tos hidrotermales generalemnete sugieren una fuente profunda 

para el carbono. 

En la figura 12.3 se muestran algunos dato~ isotópicos del 

carbono de carbonatos y de CO~ en inclusiones fluidas de yac~ 
,t. 

mientes hidrotermales (Ohmoto y Rye, 1979). En la mayoría de 

los depósitos mostrados se observa una tendencia a incrementar 

los valores de s13c para los carbonatos f~rmados en las últ~ 

mas etapas de la mineralización. Tal tendencia, que fue señal~ 

da por primera vez por Rye y Ohmoto (1974), puede ser producida 

por: 
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1) Decremento de la temperatura 

2) Disminución de los cocientes co2;ce4 en los fluidos 

3) Una contribución creciente de co2 de otras fuentes. 

En cada uno de los depósitos mostrados en la figura 12.3, las 

temperaturas de mineralización disminuyeron hacia los últi -

mos estadios de la mineralización. 

Sin embargo, Ohmoto y Rye (1979) argumentan que lá disminución 

de temperatura por·sí sola. no puede ser la responsable de to­

do el inc~emento en s13c de estos carbonatos. Pues, por ejem­

plo, en la Mina Providencia, Zacatecas, el cambio máximo de 

temperatura durante la mineralización de carbonatos.fue de 

300°C a 200ºC. Una caída de l00ºC en temperatura puede produ­

cir aproximadamente de 2 a 5~ r1e incremen.to de s13c d~ car­

bonatos. 

- El carbono en yacimientos paleokársticos. 

Estos yacimientos, popularizados en la literatura anglosajona 

como tipo "Mississippi Valley" son concentraciones de sulfuros 

de Pb y Zn, alojados por lo común en cavidades de disolución 

kárstica en calizas y se cartaceterizan por contener inclusio­

nes fluidas con salinidades altas (15 a 25% de NaC1 en peso), 

temperaturas de homogenización muy bajas (50-lS0ºC) y conteni­

do de compuestos orgánicos gaseosos (CH 4 ). 

En la figura 12.3 se observa el comportamiento isotópico del 

carbono en este tipo de yacimientos. Por ejemplo, en Pine Point, 

Canadá, las temperaturas durante la etapa de mineralización 

variaron entre 100 y 25ºC (Fritz, 1969), y aunque se observa 

en general un incremento en los valores de s13c para las últi­

mas etapas de mineralización, ia variación total en s13c es mu 

cho más grande, llegando inclusive a tener valores positivos. 
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XIII. GEOQUIMICA EN LA GEOTERMIA 

Por: Ing. Raymundo Martínez Serrano 

XIII.1 . INTRODUCCION 

La aplicaci6n de la geoquímica al estudio y desarrollo de 

fuentes de energía geotérmica ha sido uno de los objetivos de 

esta rama de la geología. A través del est~dio químico de los 

fluidos termales es posible hacer estimaciones de tempertaura 

del yacimiento, condiciones de ebullici6n y relaciones de mez 

clas de aguas que ocurren dentro de ellos. 

Los métodos y técnicas geoquímicas que se· utlizan para estimar 

la temperatura de un yacimiento geotérmico son de tipo empíri 

coy se les conoce como geoterm6metros. El estado actual del 

conocimiento en este campo permite ya proponer algunos modelos 

termodinámicos que explican las relaciones empíricas observa­

das; no obstante, la interpretaci6n de los resultados así obte 

nidos requerirá de consideraciones particulares al campo estu­

diado, de tipo geol6gico e hidrol6gico. 

Los geoterm6metros r 2den ser divididos en cuantitativos y cu~ 

litativos. Los cuantitativos requieren normalmente de análisis 

químicos rigurosos de las aguas termales de pozos o manantia­

les naturales; en cambio, los cualitativos pueden ser usados 

para concentraciones an6malas de ciertos elementos "indicado -

res" que se encuentran dispersos lejos de la fuente de calor. 

XIIL 2. GEOTERMOMETROS CUALITATIVOS 

Los geoterm6metros cualitativos se basan en la distribuci6n y 

concentraci6n relativa de elementos volátiles en aguas- y suelos, 

los cuales se pueden acumular arriba o en los alrededores de una 

una fuente de calor somera. Sin embargo, también se han encon­

trado concentraciones an6malas similares, asociadas a estructu 

ras favorables que permiten la circulaci6n de volátiles en zo­

nas metam6rficas profundas. 
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La presencia o concentración an6mala de un elemento~ sustan­

cia puede tener diversos significados. Por ejemplo, White y 

Tonani (1970) sugieren que el enriquecimiento de B, NH 4 , eco 3 , 

Hg y e2s (con un pH bajo del agua) en aguas subterráneas som~ 

ras podría· resultar de la ebullición a profundidad. Mahon 

(1970) observó que las relaciones altas de Cl/F y Cl/SO4 en 

líquidos de aguas geotermales indican generalmente altas tem­

peraturas dentro del sistema. Así, si se tienen variaciones 

de co2/NH 3 , co2;e2 y co2;H
2

~ en fumarolas podrí-an ser indi­

cadores de cercaníaa aguas calientes de origen profundo. El 

contenido de hidr60anc en aguas termales es considerado por 

Sigvaldson y Cuéllar (1970) como un indicador de altas tempe­

raturas en el subsuelo. Gould (1935) y Dall'Aglio, et al. 

(1966) definieron un halo de mercurio formado alrededor de los 

yacimientos geotérmicos. Este método puede ser rápido y alta­

mente sensitivo para detectar yacimientos geotérmicos activos 

o yacimientos fósiles (yacimientos hidrotermales) que no afl~ 

ron en superficie (Fournier, 1977). Las concentraciones altas 

anómalas de elementos volátiles como el litio son utilizadas 

para detectar zonas de alta temperatura bajo la superficie, 

aunque deben tenerse ciertas precauciones ya que muchas veces 

la abundancia de un elemento se debe a factores distintos de 

la temperatura. 

XIII.3. GEOTERMOMETROS CUANTITATIVOS 

Para suponer que la composición química de aguas termales se 

reaciona con la temperatura del yacimient~White (1970) y 

Fournier (1970) han sugerido las siguientes consideraciones: 

l. Existen reacciones dependientes de la temperatura que in -

volucran a minerales de la roca encajonante y al fluido calien 

te, las cuales fijan la cantidad del elemento indicador. 

2. Existe µn adecuado aporte de todos los reactantes. 

3. Existe equilibrio en el reservorio o acuífero con respecto 

a la reacción del indicador específico. 
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4. No hay re-equilibrio posterior del indicador cuando ~ste 

abandona el reservorio. 

5. No hay mezcla de diferentes aguas en su camino a la supe~ 

ficie. En caso contrario se deberá evaluar tal mezcla si es 

posible. 

El equilibrio de la reacción en el reservorio depende de di­

ferentes factores tales como la cinética de la reacción par­

ticular, la temperatura, la reactividad de la roca encajona~ 

te, la concentraci6n del elemento indicador en el agua y el 

tiempo de residencia de esta última a una cierta temperatura. 

El re-equilibrio del agua después de abandonar el reservorio 

y fluir hacia la superficie depende de factores como: la ve­

locidad del flujo, la trayectoria de ascenso, el tipo y reac 

tividad de la roca encajonante atravesada, la temperatura in~ 

cial del reservorio y la cin~tica de varias reacciones, las 

que pueden ocurrir a diferentes velocidades, provocando que 

la tempertaura final de equilibrio pudiera ser diferente para 

distintos geoterm6metros. 

XIII.4. GEOTERMOMETROS DE SILICE 

Bodvarsson (1960) fue uno de los primerd!s; en proponer un 

geoterm6metro empírico cualitativo de sílice basándose ananá 

lisis químicos de aguas termales de manant"iales de Islandia. 

Poco tiempo después, Morey, et al. (1962) experimentaron con 

la solubilidad del cuarzo a presión de vapor, definiendo las 

bases teóricas para la formulaci6n de un geoterm6metro cuan -

titativo (Fig. 13.1, curva A) (Fournier y Rowe, 1966). 

Mahon (op.,cit.) demostró que las concentraciones de sílice 

en aguas geotérmicas están controladas por la solubilidad del 

cuarzo, la cual es función de la temperatura. 
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FIGURA 13.1. Gráfica de disolución de sílice contra entalpía para deter­
minar la terrperatura del oomp::mente caliente mezclado con aqua fría. 
Explicación en el texto. 
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El geoterm6metro de sílice permite determinaciones precisas 

de la temperatura del .reservorio a partir de muestras de po!-,o 

zos; sin embargo, su uso en manatiales naturales se dificul­

ta ya que puede ocurrir 1a precipitaci6n de s1lice antes de 

que el líquido llegue a superficie, registr~ndose temperatu­

ras err6neas {Fouernier y Truesdell, 1970) .. 

Los siguientes factores deber~n ser considerados cuando se 

utilice el geoterrn6metro de sílice: 

l. La ecuaci6n y el intervalo de temperaturas: la ecuaci6n 

comúnmente usada para describir la solubilidad del cuarzo a 

presi6n de vapor en fluidos hidrotermales y enfriados conduc 

ti vamente es: 

T{ºC) = 1309/(5.19 - logC)- 273.15, { 13 .1) 

donde C = concentraci6n de sílice en mg/1 o ppm. El error es 

de ±12°c en el intervalo de 0°- 250ºC; el mejor rango de uso 

es 150 - 225°C. Arriba de 250ºC la ecuaci6n se aparta dr~sti­
camente de los resultados experimenta1es. 

2. Efectos de separaci6n de vapor: como las aguas termales se 

encuentran en ebullici6n, existe separaci6n de vapor del flui 

do original, ocasionando incremento en la concentraci6n del 

s1lice. Es necesario entonces, hacer una correcci6n, de acuer 

do a la cantidad de vapor perdida {Fig. 13.1, curvas A y B). 

3. Precipitaci6n de s1lice antes del muestreo: cuando un flui 

do sale del reservorio con una temperatura mayor a 225-250ºC 

y fluye a la superficie con un enfriamiento relativamente len 

to, el cuarzo no precipita durante el viaje ascendente de la 

soluci6n; pero cuando se tienen temperaturas mayores a 250ºC, 

algo de cuarzo precipita a profundidad, variando la composi­

ci6n original y modificando la temperatura obtenida. 

4. Precipitaci6n de sílice despu~s del muestreo: a temperatu­

ra ambiente {25°C), la solubilidad del s1lice amorfo es de 
115 mg/Kg; este mismo valor lo alcanza el cuarzo pero a una 
temperatura de 145°C. Por tanto, si un fluido asciende con una 
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temperatura mayor a 145ºC puede estar saturado en sílice amo!_ 

fo el cual precipitará cuando disminuya la temperatura. Es d~ 

cir, todo exceso mayor a 115 mg/Kg de sílice amorfo precipit~ 

rá cuando la temperatura alcance los 25~C, hecho que ocurre 

después de efectuarse el muestreo. La soluci6n práctica para 

este problema es la de diluir una cantidad conocida de la 

muestra recién tomada a fin de disminuir la concentraci6n del 

sílice. 

5. Control del sílice acuoso por otros sólidos de- cuarzo: el 

cuarzo es la forma polim6rfica más estable y menos soluble de 

sílice dentro de las condiciones de pres~6n y tempertura co­

munes en los sistemas geotermales; pero por razones cinéticas 

otras formas de sílice pueden formarse y persistir metaesta­

blemente dentro del campo de estabilidad del cuarzo. En la fi 

gura 13.2. se presentan las solubilidades de varias fases de 

sílice en agua a presi6n de vapor, cuyas ecuaciones se mues­

tran.a continuación (Fournier, 1973): 

Calcedonia: T( ºC) = 1032/4 .69 - log C) - 273.15 ( 13. 2) 

Cristobali ta T(ºC) = 1000/(4.78 - logC) - 273.15 ( 13. 3) 

Cristobalita 'I' ( ºC) = 781/(4.51 - log C) - 273.15 ( 13. 4) 

Sílice anorfo T(ºC) = 731/(4.52 - log C) - 273.15 ( 13.5) 

(Todas estas ecuaciones son válidas para el intervalo 0-250°C) 

En algunas aguas termales con temperaturas mayores o menores 

a 150°C el cuarzo parece controlar la concentraci6n de sílice 

disuelto; sin embargo, bajo ciertas condiciones, cualquiera 

de las otras especies pueden controlar al sílice disuelto. 

6. Efecto del pH: se ha observado que un incremento en la al 

calinidad aumenta la solubilidad del cuarzo hasta en un 10% en 

comparación a fluidos neutros (pH = 7) (Fig. 13.3). 

7. Dilusi6n subterránea de aguas termales con aguas frías: exis­

ten evidencias de que las aguas termales ascendentes su diluyen 

con aguas frías subterráneas y, en consecuencia, un nuevo equi-
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FIGURA 13.2. Solubililidad de varias fases de sílice 
en agua a la presión de vapor de la soluci6n. A= sí 
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1973). 
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librio qu1mico agua-roca, después de la mezcla, puede o no 

ser alcanzado; por lo tanto, el geoterm6metro registrará 

la filtima temperatura de equilibrio que no corresponderá a 

la del reservorio original. 

XIII. 5. GEOTERMOMETROS SODIO-POTASIO 

Algunos investigadores cono White (1965), Ellis (1970}, Ma­

hon (1970} y Fournier y Truesdell (1970) notaron las variacio 

nes que ocurren en aguas geotermales naturales como funci6n 

de la temperatura. Además, se ha comprobado que arriba de 

175~c la relaci6n sodio/potasio de aguas naturales está con­

trolada por el equilibrio albita-feldespato pot~sico. 

Los primerios en experimentar la relaci6n Na/K en f1uidos 

geotermales fueron Orville (1963} y Hemley (1967} por medio 

de la reacci6n: 

K+ + Feldespato Na + Feldespato K + Na ( 13 . 6} 

La constante de equilibrio de esta reacci6n se obtiene por: 

K~ = Feldespato K 

Feldespato Na 
( 13 . 7} 

donde los paréntesis cuadrados denotan las actividades de las 

especies inscritas, y la constanté Ke es función de la tempe­

ratura. 

En la figura 13.4 se presentan los resultados experimentales 

de Orville (op. cit.} y Hemley (op. cit.} en comparaci6n con 

los resultados empíricos de White (1965}, Ellis y Mahon (1967} 

y Ellis (1970). Se observan fuertes discrepancias entre ellos, 

debidas posiblemente a variaciones en las condiciones experi­

mentales (sobre todo la presi6n) o a la utilizaci6n de valores 

err6neos de los coeficientes de actividad. 
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En la figura 13.5 se presentan los valores de la relación Na/K 

en mg/Kg para diferentes yacimientos geotermales contra sus 

temperaturas medidas en el·reservorio por otros métodos. Las 

curvas C y D representan las variaciones teóricas aproximadas 

de los porcentajes de actividad Na+/K+ en soluciones equi­

libradas con feldespato alcalino (curva C + albita baja - micro 

clina y curva D = albita alta - sanidina). Observe que arriba 

de l00ºC las aguas de algunos pozos caen entre las curvas C y 

CD, mientras que abajo de esta temperatura los puptos se ubican 

bajo la curva e, indicando que la relación de disolución Na+ y 

K+ generalmente no se encuentra controlada por el intercambio 

de cationes de los feldespatos alcalinos a baja temperatura. 

La linea A es una curva ajustada por mínimos cuadrados de los 

datos de aguas de pozos para temperaturas mayores de 80°C ya 

que el método Na/K no da buenos resultados a bajas temperatu -

ras. La ecuación que representa esta curva es: 

T(ºC) = 1217/(log (Na/K) + 1.483) - 273.15 , (13.8) 

la cual es válida para temperaturas mayores a 150ºC y fue propue~ 

ta por Fournier (1981). 

Por su parte, Truesdell (1976) recomienda utilizar una curva 

combinada (White, 1965; Ellis, 1970) la cual se representa en 

la figura 13.6 con la letra B, cuya ecuaci6n es: 

T(ºC) = 855.6/(log (Na/k) + 0.8573) - 273.15, (13.9) 

wlida para teqeraturás mayores a 150°C. 

En esta figura puede apreciarse que a temperaturas cercanas a 

270ºC no existen diferenceias notables entre las curvas A y B; 

en cambio, entre 125 y 200°C la curva B sé aparta dr&sticamente 

de los datos graficados, por lo cual la curva A es :la m&s utili 

zada. 
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XIIL6. GEOTERMOMETRO SODIO-POTASIO-CALCIO 

El geoterrn6metro Na-K-Ca fue desarrollado por Fournier y 

Truesdell (1973) para corregir las temperaturas an6malas ob­

tenidas por el geoterm6metro Na/K en aguas ricas en calcio. 

Estos autores supusieron que las relaciones acuosas de Na-K-Ca 

pueden explicarse en términos de reacciones de silicatos y que 

la concentraci6n del calcio está controlada por la solubilidad 

de la calcita. De las mOltiples reacciones en que participan 

los cationes mencionados, la mayoría se limita a ias siguientes 

configuraciones: 

+ (x + 2y)K + S6lido = + xNa 
+ (2y - x)K 
+ (X - 2y)K 

+ + xNa = S6lido = 

+ yca2+ + S6lido 

2+ + yCa + S6lido 

yca2+ + S6lido 

= xNa + + Sólido 

(13-lOa) 

(13-10}?) 

(13-lOc) 

Para facilitar la comparaci6n entre las ecuaciones anteriores 

se pueden representar en términos de un ion sencillo de potasio, 

participante en la reacci6n total, con una constante de equili­

brio K* generalizada para las tres ecuaciones anteriores: 

log K* = log (Ni ~) = log (~a/Na) (13-11) 

en donde p depende de la estequimetría de la reacci6n. Para 

un valor de~ = 1/3, estimado por aproximaciones gráficas, la 

reacci6n neta es: 

K+ + S6lido =(1/6)Ca2+ + (2/3)Na+ + S6lido (13 -12) 

Para un valor de de 4/3, la reacci6n neta es: 

K+ + (1/3)Na+ + Sólido = (2/3)Ca2+ + S6lido (13-13) 

En la figura 13 .6 se representan las dos curvas~= 1/3 y p=4/3, 

las cuales combinadas pueden servir como referencia para geoteE 

mometría de muchas aguas. Estas curvas también pueden ser, usa­

das para estimar la temperatura de equilibrio entre el agua y 

la roca ( Fournier y Truesdel 1, 19 7 3) . 
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FIGURA 13.6. Ceotenn_f:rretro Na-K-<::a propuesto por Fournier (curva me­
dia). Las cu.rvas p.mteadas presentan las variaciones de •HS"C. 
(Turnado de f'ournier y T1uesdell, 1973) . 



Los cambios en las concentraciones debidas a ebullici6n y mez­

clas con agua fría diluida pueden afectar al geoterm6metro 

de Na-K-Ca. La consecuencia principal de la ebullici6n es la 

pérdida de co2 ocasionando la precipitaci6n de caco 3 y con es 

to la pérdida de ca2+, produciéndose , finalmente, temperat~ 

ras anómalas. 

Fournier y Potter (1979) detectaron que el geotermómetro de 

Na-K-Ca da resultados anómalos altos cuando se aplica a aguas 

ricas en magnesio. La figura 13.7 presenta las correcciones 

de temperaturas que deben ser sustraídas .de las temperaturas 

calculadas por el método de Na-K-Ca y que contienen magnesio~1 

La corrección de las temperaturas también puede ser calculada 

empleando las siguientes ecuaciones: 

- Para R entre 5 y 50 

Tr.tJ = 10.66 - 4. 7415R + 325.87 (log R) 2- 1.032X105 (1og R) 2/T -

1.968Xl07 (log R) 2/I'2 + 1.605Xl0 7(1og R) 3;i 
- Para R rrenor a 5 

(13-15) 

Tr.tJ = -1.03 + 59.971 lOJ R + 145.05 (log R) 2 - 36711(1og R) 2/I' - ... 

1.67Xl0
7 

(lOJ R)/T
2 

(13-16) 

donde: R = (Mg/(Ma +Ca+ K) X 100, donde los iones están expre­

sados en equivalentes. 

TMg = correcci6n de la temperatura en grados cent1gra­

dos que debe ser restada de la temperatura calculada por Na-K­

Ca; y, 

T = temperatura calculada por Na-K-Ca (enº$) 
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FIGURA 13. 7. Gr~fica para estimar la correcci6n rx>r terrr¡;:era­
tura de magnesio pra el geoterm6metro de Na-K-Ca y distintos 
valores de R. 

- 524 -



B I B L I O G R A F I A . 

Dal 1 'Agl io, M., Da Roit, R., Orlandi, C. and Tonani, F. (1966) "Prospezione geo­
chimica del mercurio. Distribuzione del mercurio nelle aluvione della Tosca 
na" L'Industria Minereria 17. 

Ellis, A.J. and Mahon, W.A.J. (1967) "Natural Hydrothermal Systems and experime.!!_ 
tal hot water-rock interactions 11 (part 2). Geochim. Cosmochim. Acta 28A, pp. 
519-538. 

Ellis, A.J. (1970) 11 Quantitative interpretation of Chemical characteristics of 
hydrothermal systems" Geothermics, special Issue_ 2,2(1), pp 516 - 528. 

Fournier, RO., (1973) "silica in thermal waters: Laboratory and Field investiga­
tions", Proceedings of International Symp. on Hydrogeochemistry and Biogeo­
chemistry, Japan, 1970, vol. 1, Washington, o.e., pp 122-139. 

Fournier, R.O. (1977) "Chemical Geothermometers and mixing models for geothermal 
systems", Geothermics 5 (1-4), pp. 41-50. 

Fournier, R.O. (1981) "Application of water geochemistry to geothermal explora­
tion and reservoir engineering; cap. 4:in Geothermal systems; Principles 
and case Histories, L. Ryback and L.S.P. Muffler eds. Wiley New York. pp 
109-143. 

Fournier, R.O and Rowe, J.J. (1966) Estimation of underground temperatures from 
the silica content of water from hot springs and wet-steam wells", Am. J. 
Sci., 264, pp 685-697. 

Ellis, A.J. and wilson, S.H. (1960) 11 The Geochemistry of alkali metal ions in the 
Wairakei Hydrothermal System". New Zealand J. Sci 3, 593-617. 

Fournier, R.O. and Truesdell, A.H. (1970) "Chemical indicators of subsurface tem 
perature applied ío hot spring waters of Yellowstone National Park, Wyo. 
U.S.A. "Geothermics, Sp. lssue 2, 2 (l) 529-535. 

- 525 -

f 



Fournier, R.O. and Truesdell, A.H. (1973) 11 An emperical Na-K-Ca geothermometer 

from natural waters:Geoch. et Cosmochi. Acta 37; ppl255-1275. 

Fournier, R.Q. and Truesdell, A.H. (1974) 11 Geochemical indicators of subsurface 

temperature and Fraction of hot-water mixed with cold water: Jou,· .al of 

Research. U.S.G.S. 2(3) pp. 263 - 270. 

Fournier, R.O. and Potter. R.W. II (1979) 11 Magnesium correction to the Na-K-Ca 

Chemical geothermometer 11
: Geochimica et Cosmochimica Acta,_ vol. 43, pp. 1543 

1550. 

Fouillac, C. and Michard, G. (1981) 11 Sodium/lithium ratio in water Applied to 

Geothermometer Reservoirs 11
~ Geothermics v. 10, pp. 55 - 70. 

Giggenbach, W.F. (1971) 11 Isotopic comoosition of waters of the Broadlands Geother 

mal Field: N.Z.J. Sci., 14 pp 959-970. 

Giggenbach, W.F. (1980_) 11 Geothermal gas equilibria 11
: Geochimica et Cosmochimica 

Acta, V. 44, pp. 2021-2032. 

Hemley, J.J. (1967) 11 Aqueo11s Na/K ratios in the systems K
2
0 Na 20-A1 203-Siü 2-H 20 

(abstract). Program, 1~67, An Meet. Geological Society of America, New Or­

leans, Lous., 94-95. 

Henley, W.R., Truesdell, A.H. and Barton, P.B. jr. (1984) 11 Fluid mineralequili­

bria in hydrothermal Systems 11
: Reviews in Econ. Geol., Edit. J.M. Robertson, 

va l. l. 

Mahoy, \~.A.J., (1966) 11 Silica in hot vtater discharged from drill hales at Waira­

kei, New Z.: New Zealand J. Sci., 9, 135-144. 

Mahon, W.A.J. (1970) 11 Chemistry in the exploration and explotation of hydrother­

mal systems: Geothermics. Sp. Issue 2,2 part 2. pp. 1310 - 1322. 

Mahon, W.A.J. (1976) 11 Review of hidrogeochemistry of 9eothermal systems~ Prospec­

tings development and use. proc. sec. U.N. Symp. on the Development and use 

of teothermal resources 1, 775 - 783. 

- 526 -



• 

Mckenzie, W.F. and Truesdell, A.H. (1977) "Geothermal reservoir temperatures es­

timated from the oxigen isotope compositions of dissolved sulfate and water 

from hot springs and shallow drillholes: Geothermics, v.5, pp. 51 - 62~ 
' 

Morey, G.W., Fournier, R.O. and Rowe, J.J., (1962) "The solubility of quartz in­

water in the temperature interval from 29º to 300ºC": Geochim. Cosmochim. 

Acta, 26, 1029 - 1043. 

Ohmoto, H. and Rye, R.O. (1979) "Isotopes of sulfur and carbon" in:'6eochemistry 

of Hydrothermal Ore Oeposits, second. ed., Edit. H.L. Barnes, pp. 509-565. 

Orville, P:N. (1963) "Alkali ion exchange between vapor and feldepar phases 11
~ 

Amer, J. Sci., 261, pp. 201-237. 

Panichi, C., Ferrara, G.C. and Confiantini, R. (1977) "Isotope geothermometry in 

the Lardarello Geothermal field":Geothermics, v. 13. pp. 81-88. 

Kakai, H. (1977) "Sulfate-water isotope thermometry applied to geothermal systems": 

Geothermics, v. 13, pp. 67-74. 

Seward, T.M., (1974) "Oeter ination of the first ionization constant of silisic­

acid from quartz solubility in borate buffer solutions to 350ºC: Geochim. 

Acta, 38, 1651-1654. 

Sigvaldason, G.E. and Cuellar, G. (1970) Geochemistry of the Ahuachapan thermal 

area, El Salvador: Geotehermics 2,2, 1932-1398. 

Tonani, F. (1970) 11 Geochemical Methods of exploration for geothermal energy": Ge.2_ 

thermics Sp. Issue, 2,1, pp. 492-515. 

White, O.E. (1965) "Saline waters of sedimentary rocks": Amer. Assoc. Petroleum 

Geologist, Mem. 4 pp. 325-366. 

White, O.E. (1970) "Geochemistry applied to the discovery, Evaluation, and exploj_ 

tation of geotherma 1 energy resources ": Geothermics, Sp. Issue 2, 1, pp. 

58-80. 
- 527-



F/DEPFI/D-81/1989/EJ.5 

111111111111 ll~J~l!~I 1111111111111 


