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PROLOGO

Para entender los procesos geoldgicos que operan a distintos niveles
de la Tierra y el espacio exterior es conveniente estudiarlos en su
esquema mds elemental: el intercambio de materia y energia. Para ana
lizar la primera, la tecnologia moderna dispone de métodos muy exac—
tos y precisos que permiten detectar la presencia de una sustancia
alin en concentraciones del orden de partes por billén. Para evaluar
los intercambios energéticos,la geoquimica dispone de una herramien-
ta de la ciencia en general: la termodindmica, gracias a la cual

es posible emplicar la direccibén natural en que ocurren los fenfme -
nos, cuya consecuencia inmediata es poder predecirlos; es decir, re-
construir las condiciones fisicas (presidn, temperatura) que gobier-
nan la aparicidn o transformacidén de un material geoldgico. Bajo es-
te enfoque, la geoquimica es la ciencia que estudia las leyes fisico
quimicas. y geoldgicas que rigen la evolucién de los elementos.

Estas notas tienen por finalidad introducir al estudiante de las
Ciencias de la Tierra en los tdpicos mds comunes que trata la geoqui
mica moderna. Han sido elaboradas por el M. en I. Vicente Torres Ro-
driguez y el Dr. Eduardo Gonzélez Partida, profesores de las Divisio
nes de Ciencias de la Tierra y de Estudios de Posgrado de la Facul -
tad de Ingenieria de la Universidad Nacional Auténoma ¢ge México, en
donde imparten los cursos de Geoquimica, Procesos Termodindmicos en
Geologia y Petrogénesis de Rocas Igneas.

La secuencia en que se¢ presentan los capitulos trata de seguir el or
den histbérico en que ha evolucionado la geoquimica. Los capitulos I
y IT (Introduccién y Origen y Abundancia de los Elementos Quimicos)
son ante todo descriptivos; la siguiente seccidn, integtada por los
capitulos III a VI, presenta un panorama de los conceptos fundanentg
les de la termodindmica general, de las soluciones, del conportamien
to de los elementos traza y de las interacciones sblido~liquido, in-
troduciendo conceptos que se aplicaran en capitulos subsecuentes. La
Gltima seccién, capitulos VII a XIII, comprende algunas ramas de a -
plicacién de la geoquimica en estudlos de fraccionamiento isotdpico,
decaimiento radioactivo, geoquimica descriptiva, geoquimica orgénica
Yy geoquimica en la geotermia.

Los autores agradecen la colaboracién decidida de los seriores profe-

sores en la integracién de este texto: Ing. Jorge Nieto Obregén (Los

IsStopos de Carbono), Dr. Luis Obregdn Andria (Introduccién a la Geo

quimica Orgédnica), Ing. Eduardo Morales de la Garza (Geoquimica de la
Hidrdsfera) e Ing. Raymundo Martinez Serrano (Geoquimica en la Geo -

termia). Se agradece también al Sr. Adrién Patino por la elaboracidn

de los dibujos y esquemas, y a la Srta. Julia Palma Hernéndez por la

excelente mecanografia del texto.

Ing. Carlos farza Gonzdlez Vélez
Dpto. de Yacimientos Minerales
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I. INTRODUCCION
I.1. CONCEPTO DE GEOQUIMICA

La geoguimica es una ciencia interdisciplinaria de desarrollo
reciente, gue se ocupa del estudio de la distribucibén y evolu-

cidn de los elementos en el globo terraqueo y el universo.

La geoquimica trata de investigar las leyes fisicoquimicas vy
geoldgicas que rigen la evolucidn de los elementos, utilizando
para ello los datos sobre la distribucidn cuantitativa de éstos

en los diversos medios naturales.

Algunas- observaciones gue surgen alrededor del concepto de geo

guimica son las siguientes:

~ El1 objeto de estudio de esta ciencia es real, material. Lo
constituyen los elementos presentes en los diversos materiales

gue conforman ILa Tierra, los cuerpos extraterrestres y el espa
cio interestelar. ' '

- La geogquimica tiene un componente espacial ya que estudia

la distribucidn de los elementos en los diferentes ambientes

geolbdgicos, es decir, sigue la trayectoria de aquéllos en los
diversos entornos naturales.

- La geoguimica lleva inherente la variable tiempo toda vez
gue estudia la evolucidn de los elementos, esto es, los cam-

bios que ocurren a lo largo del tiempo.

Dentro de las ciencias naturales, la geoguimica ha logrado un
lugar importante gracias al trabajo desarrollado por numerosos

investigadores, a su rigurosidad cientifica y ademds, a la di-

-1 -
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fusidn. de los resultados de sus investigaciones.

La geoquimica como ciencia se vislumbra ya en las obras de
Clarke, Goldschmidt, Fersman, Vefnadsky y otros. Vernadsky en
1924 la define como "la ciencia que estudia los elementos qui
micos en la corteza terrestre y, en cuanto sea po%ible, los
de todo el globo, en lo referente a su historia y distribu-
cidn en tiempo y espacio". Posteriormente, Gibson (1949) defi
ne la geoguimica como "la historia natural de los elementos

guimicos", definicidn gue engloba también la cosmoguimica.

Estas definiciones muestran una marcada tendencia, en los prime
ros tiempos de la geoguimica, a darle mayor Importancia "al estu
dio de los elementos quimicos que al de los procesos geoldgi-
cos inherentes.'D.M. Shaw (1964) resalta la influencia de o-
tros procesos al decir: "La geoquimica comprende normalmente
el estudio de procesos inorgénicos y bioquimicos gque juegan o
han jugado un papel importante en la evolucibén de nuestro pla-

neta",

En un sentido m&s amplio, la geogquimica incluye todas aquellas
partes de la geologia que involucren cambios guimicos o cen-

tren su atencidn en la distribucidén de los elementos.

Resumiendo las ideas anteriores, la geoquimica puede definir-

se como el estudio de la abundancia absoluta y relativa de los
elementos y las especies atShmicas (isb6topos) en la Tierra y la
distribucién y migracién de los elementoé individuales en va -
rias partes de é&sta (la hidr6sfera, la atmdsfera y la corteza)
en los minerales y rocas gque la constituyen con el objeto de

descubrir los principios que'gobiernan su distribucién y mi -

gracién.
I.2. LA GEOQUIMICA: UNA CIENCIA

Las Ciencias de la Tierra han sufrido una revolucién a partir
de los afos cuarentas con la aparicién de teorias que enfati-

zan el dinamismolde ésta.



El desarrollo de las Ciencias de la Tierra, entre ellas la
geoguimica, asf como el de otras ciencias naturales presenta

tres estadios:
. Etapa de obsérvacién, inventario y clasificacidn.
. Etapa de an8lisis

. Etapa de mecanismos de experimentacién, an8lisis matem&ti-

co y fisicoquimico.

Estas tres etapas tienen una sucesién l6gica, es decir, exis
te una relacibn fisica y matem&tica entre la causa y el efec

to. Asi, el orden l6gico incluye:

Inventariar—»observar —+reconocer
analizar su estructura--experimentar

y-—-reconstruir los mecanismos

1. La Observacibn

Es el hecho de detectar y registrar un fenbmeno, una porcidn

del universo la cual limitamos para su conocimiento.

La observacifn y registro de los fenémenos de la naturaleza
es la base del conocimiento cientifico. No obstante que un
sinnGmero de personas han dedicado su esfuerzo a este traba-
jo, son muchisimos los fen®menos y las regiones por estudiar
se. Asi, por ejemplo, m&s de la mitad de los basamentos cris
talinos del mundo aGn no est&n cartografiados; las regiones
oceénicas se conocen pobremente; tampoco se ha determinado
el potencial de recursos del subsuelo en la mayoria de los
paises. Todo lo anterior manifiesta que la investigaci®n de-

be continuar.




2. E1 an&lisis

El anélisis quimico de minerales y rocas de una manera siste-
mética nacid junto con la quimica mineral en el siglo XIX. A
partir de esa época las técnicas han tenido grandes cambios.
Algunas de las actuales son: anédlisis de rayos X, anélisis
térmico, espectrografia Optica, espectroscopia de absorcidn
atbmica, espectroscopia infrarroja, difraccidn de clectrones,

microsonda electrdnica, resonancia magnética nuclear y otros.

Estos métodos permiten definir: la composicidn y estructura
de los minerales, la naturaleza y el tipo de asociacidn entre
los elementos, los defectos en su organizacibn, los efectos

sobre la superficie de sus caras, etc.

No solo se hacen determinaciones en minerales y rocas; tam-
bién se analizan fluidos volcénicos, fluidos hidrotermales,
aguas oceénicas, materiales organicos, materiales extraterreg
tres; en fin, todo tipo de materiales asociados a los proce-

sos naturales.
3. Los Mecanismos

La observacidn de la naturaleza debe conducir a hipdtesis 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
relacidn matemética entre ellas, e inclusive llegar a un mode
lo en gque se conozca el comportamiento de la mayoria de los

factores o por lo menos el de los mé@s importantes.

De esta manera, la geogquimica, apoydndose en la cristaloguimi
ca, en la quimica y en la termodinamica busca reconstruir el
itinerario seguido por un sistema natural hasta alcanzar el

estado actual.y pronosticaf su trayectoria futura.



Claro estd, deberd recordarse y siempre tenerse en cuenta que
dado el nfimero de variables y de parametros que participan en
un proceso natural, la geogquimica sblo podrad aportar modelos
aproximativos, no ideales. Modelos gue seran sucesivamente mo-
dificados y mejorados conforme se conozcan nuevos resultados y

experimentos que expliquen cada vez md8s un mayor nimero de fe

ndmenos.
I.3. EVOLUCION DE LAS IDEAS

Bajo las consideraciones anteriores, la historia de la geoqui -
mica ha seguido practicamente las mismas etapas de una ciencia
natural.

1. Etapa Descriptiva-Analitica Cléasica

A diferencia de otras ramas de la geologia, la geoquimica y la
petrologia experimental son las &reas en gue se han obtenido

buenos resultados experimentales.

A partir de los experimentos de Reaumur (1726) sobre la crista
lizacidn de metales y levitrificacibn, la gquimica y la geogui-
mica toman <¢aminos especificos. La geogquimica del siglo XIX se
centra en el conocimiento de la composicidn de la corteza te-

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

Con & descubrimiento de nuevos elementos contenidos en .ciertos
materiales surge la inquietud de encontrarlos en otras sustan-
cias naturales o industriales. Los mineraldgistas descubren
nuevos minerales, algunos formados por elementos desconocidos
lo cual obliga a desarrollar métodos analiticos para identifi
carlos. Aparece asif una nueva especialidad en el dominio de 1la
mine ralogfa: la gquimica analftica y mineral, en la gque espec-
trografia Sptica se perfila como una herramienta fundamental

para el geoquimico.

A finales del siglo XIX se contaba ya con una gran cantidad de.
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de Oslo y Gottingen. Como resultado de esta actividad se esta-

blecid la distribucidn real de muchos elementos.

Vernadsky, llev6 a cabo en una gran escala investigaciones es-
pectroscbpicas de la difusién de elementos guimicos raros y
dispersos en las rocas y minerales de Rusia y planteé por pri-
mera vez el concepto de ciclo geoquimico cuya utilidad ha sido
enorme en la comprensifn de la migracifn de los elementos. A
partir de estas ideas el siguiente paso que se dio en la geo -
quimica fue establecer el balance de intercambio de elementos
entre las diferentes partes de la Tierra: atmdsfera—hidrdsfera,

hidrdésfera-lit6sfera, lit6sfera-manto y manto-nfcleo.
3. Etapa Termodinamica
Algunos hechos importantes son:

Los métodos termodind&micos fueron aplicados al estudio de 1la

formacidn de minerales.

Las ideas concernientes a la estructura del &tomo dentro de
las moléculas y cristales abrieron nuevos campos en la minera-
logia.

El descubrimiento de los isdtopos estables y radiactivos permi
tié la determinacidn cuantitativa de la temperatura de forma-

cibén y la edad de las rocas.

Los avances de la geofisica permitieron conocer mediante méto-
dos indirectos la estructura del interior de la Tierra, lo

cual coadyuvd a mejorar algunas teorfas puramente geoquimicas.
4, Etapa Analitica Moderna

La aparicidn durante las fGltimas d€cadas de nuevos métodos e
instrumentos de andlisis guimico elemental ha ampliado enor-

memente el alcance, precisidn y rapidez de los andlisis cuanti
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tativos. A las t&cnicas desarrolladas durante los afios 1940~
1950 (espectrofbtometria, fluorescencia de rayos X, espectro-
metria de masa, etc.] se suman en la Gltima década las de es-
pectrometria de absorcidn y de fluorescencia atbmicas, reso-
nancia magnética nuclear, microsonda electrdnica, microsonda

l4ser, etc.
5.Etapa Estadistica

La ré&pida acumulacidn de datos gque auguran las té&cnicas mencio
nadas y otras gque estdn en via de perfeccionamiento introdu-
cen a la geoquimica en una nueva fase: la "fase estadfstica"
gue a diferencia de las anteriores maneja simult@neamente gran
cantidad de datos, cada uno con diversas variables, esto gra-
cias al auxilio de las computadoras y al desarrollo de modelos

geomateméaticos.

I.4 CIENCIAS RELACIONADAS

La geogquimica nace de la conjuncidn de la geologia y la guimi-
ca. Esta Gltima tiene una relacibén importante con la termodini
mica, la cual desde el punto de vista fenomenoldgico trata de
encontrar las ecuaciones que describan la posible evolucidn de
un sistema, de una reaccidn quimica, etc. Tales ecuaciones;
de carécter universal, pueden aplicarse también a los sistemas
geolégicoé, por lo cual la geoguimica y la termodiné@mica estéan

intimamente ligados.

Gran parte de los fendmenos geoldgicos no serian comprendidos
sin el apoyo de la geoguimica, tanto en cristaloquimica para
comprender las relaciones ibnicas de los elementos que forman-
un cristal, en mineralogia para entender las condiciones de es
tabilidad de é&stos, en petrologia para comprender cbmo un gru-
po de minerales forman una roca, o en metalogenla para descri-
bir la génesis, transporte y depositacidn de los elementos for

madores de un yacimiento mineral. La mayoria de los fendmenos




citados depénden de factores tales como: tipo de solucidn, po-
tencial de hidrbgeno, temperatura, presidn, medio ambiente geo
16gico y otros, por lo que el gedlogo actual debe tener una vi
~sibn clara de estos conceptos tebricos para poder comprender

mejor la naturaleza.

I.5. IMPORTANCIA DE LA GEOQUIMICA

La geoquimica tiene importancia desde dos puntos de vista:

- Punto de vista tedrico: los datos aportados por los métodos
geoquimicos han permitido verificar muchos procesos de la mate
ria como difusidn en estado sblido, termodini&mica de las solu-
ciones, fraccionamiento isotdpico, establecimiento de geotermd

metros y geobardmetros, entre otros.

- Punto de vista préctico: la geoquimica en la prospeccidn de
recursos naturales ha tenido' una decisiva influencia en los Gl
timos afios. En la actualidad es de uso comin en la exploracidn
petrolera, de yacimientos minerales, exploracidn geotérmica Yy
en la caracterizacidn “e acuiferos. Su aplicabilidad se funda-
menta en el estudio del ciclo geoguimico de los elementos gque
permite predeci; su comportamiento ante determinadas condicio-
nes geoldgicas. Lo anterior se logra comprendiendo los proce-
sos naturales que intervienen en la acumulacidn y dispersidn
de los elementos en los materiales de la corteza asi como en

los mecanismos mediante los cuales estos se concentran.

La ciencia geoguimica estd, por otra parte, creciendo acelera-
damente y'eﬁfocando cada vez mejor su campo de accidn, al mis-
mo tiempo que &ste se amplia con la incorporacibn de nuevos
puntos de vista técnicos . Testigo de ello son las publicacio-
nes periddicas especializadas surgidas en los Gltimos afios y
del buen nlGmero de trabajos sobre el tema publicados en diver-
sos peribdicos cientificos. 2Algunas de estas revistas son:

"Geochimica et Cosmochimica Acta" (E.U.), "Chemical.Geology"




(Holanda), "Geochemistry International" (E.U.), traduccidn de
trabajos geoquimicos de la URSS. Otras publicaciones en que
aparecen articulos geoguimicos son: "American Journal of
Science", "Journal of Geology", "American Mineralogist",
"Journal of Geophysical Research", "Journal of Petrology" vy

"Economic Geology" entre otras.



II. ORIGEN Y ABUNDANCIA DE LOS
ELEMENTOS QUIMICOS

II.1. ORIGEN DEL UNIVERSO Y EL SISTEMA SOLAR

De todos los problemas de la ciencia, uno de los mds fascinan-
tes es el del origen del Universo y su evolucidn. Si bien, son
muchos los cientificos que han incursionado en este tema, has-
ta el momento el conjunto de datos es sdlo aproximativo y mu-
chas de las hipbdtesis son especulativas o propuestas a priori.

No obstante, el estado actual de la fisica y la gquimica 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_fisicas, base de to
do argumento cientifico, y sobre todo de aquellas en que se in
volucran la masa y la velocidad. Esto es importante puesto que
las teorias sobre el origen del Universo, o particularmente,
del cistema Solar deben ser consistentes y explicar la natura
leza de los movimientos y la composicibdn gue tienen Loy los
cuerpos celestes. Por otra parte, existen consideraciones de
indole gquimica gue deben tenerse presente en los modelos que
se propongan. Por ejemplo, la consonancia de los arreglos ele-
mentales e isotdpicos, el comportamiento de las fases sblidas,

etc.

1. Variacidn de la Constante de Gravitacidn Universal

En 1938, Dirac sugirid que la "constante" de gravitacidn uni-
versal G podia variar inversamente proporcional con la edad
del universo, lo cual tuvo implicaciones hasta en la teoria ge
neral de la relatividad (Modificada por Brans y Dicke, 1961).
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De acuerdo con los cllculos realizados por Dirac, el valor de
G disminuye en 10'8 Y lO“9 partes por ano. Esto en magnitudes
de tiempo a escala del origen del universo (15,000 m.a.) su-
gieren una continua expansidn de &ste, hip8tesis gue es gene-
ralmente aceptada. A nivel del sistema solar, la disminucibn
de G con el tiempo hace pensar que las presiones en los anti-
guos gases debilan ser mayores gue lo gue son ahora, o visto
desde otro énguio, que el decremento paulativo de G ha favore
cido la expansién de la Tierra en los fGltimos 500 m.a. facili
tando el incremento de su radio en unos 0.8-4.0 mm por afio,
esto debido a la disminucidn de la presidn en el interior de-

la Tierra.

Algunas consecuencias de la verificacidn de la hipbdtesis del-

incremento de G en el pasado son:

- Mayor aumento de la temperatura media

(E1l mar tendria unos 70°QC)
- Mayor radiacibn procedente del sol

- Mayor presidn de var ‘r de los gases (HZO’ CO,, NHy, etc.)

2
en el pasado.

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

La mayoria de las hipdtesis del origen del Universo parten de
que &ste es homogéneo e isotrdpico para cualquier observador.
Este argumento recibe el nombre de "principio cosmoldgico" y
constituye una hipbtesis simplificadora que ha permitido desa
rrollar diversos modelos matemdticos razonablemente sencillos

para explicar la evolucibén del universo.

La cosmologia se define como el conjunto de teorias que se pro
ponen establecer una imagen coherente del universo a partir

de la descripcidn de sus caracteristicas.
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El origen del sistema solar estd relacionado directamente
con el origen del universo; muchas de las preguntas sobre el

origen de aquél se constestaridn de la observacibn del Gltimo.

En general el universo estd formado por diferentes tipos de
agrupamientos de materia cbsmica, desde simples nebulosas, es
trellas brillantes, densos cuerpos opacos, hasta cuerpos in-

creiblemente densos de los cualess ni siquiera puede escapar la
luz.

De los cuerpos mencionados, las estrellas han sido de las mas
estudiadas. Estan formadas por gases incandescentes, presen-
tan una variedad de tamanos y temperaturas y dentro de ellas
operan una diversidad de fen&menos incluyendo los termonuclea
res, Precisamente, como producto de estos fendmenos, las es-
trellas emiten radiaciones en una amplia gama que permiten de
terminar su composicidn, temperatura y estado de evolucidn,
esto mediante radiotelescopios, té&cnicas espectrométricas vy

observaciones del espectro luminoso.

Se tienen muchas evidencias para suponer gue la evolucidn de-

los cuerbOS en el universo siguen el ciclo:-
Nebulosa+ Estrella+ Estrella Muerta-» Supernova

Una supernova se -considera una estrella en explosidn que se -
fragmenta para convertirse en polvo cbsmico y reiniciar el ci
clo.

Se puede asumir gue normalmente una estrella puede tener pla-

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

Entonces, el origen del sistema solar es un problema mucho
mds grande ya que incluye la evolucidn del sol y de las estrg
llas en general. *




Todas las teorfas acerca del origen del sistema solar pueden

agruparse en dos clases principales:

i) Agquellas que atribuyen su origen a eventos cataclismicos
generalmente asociados al encuentro del Sol con otra estrella
en un pasado distante.

ii) Agquellas que consideran gue el origen del sistema solar es

es el resultado de procesos evolutivos graduales.

a) Teorias Cataclismicas: Moulton, Chamberlain, Jeans, Jeffreys

Al igual gqgue la luna procduce mareas en la Tierra, una estre-
lla que se acercd lo suficiente al Sol pudo producir una enor
me marea de gases que se pudo separar del Sol, se fragmentd
y posteriormente se condensé y enfrid dando origen a los plane

tas.
Esta teoria tiene algunas dificultades como:

- Un filamento de materia extraida del Sol se disiparia facil
mente por estar abajo del limite de Roche (densidad minima

para producir un campo autogravitacional).

- La temperatura del filamento pudo exceder el milldn de gra-
dos con lo cual la velocidad del hidrbdgeno seria de mas de
150 km/s lo que produciria su escape definitivo sin condensa-
cibn.

- El material extraido podrfa escapar al espacio interestelar
o formar una nube de gases alrededor de las estrellas involu-

cradas.

b) Teorias Evolucionistas:

-

Las teorias evolucionistas provienen desde Kant (1755 ). La hi

pbtesis laplaciana (1796) es de las mas populares: ésta
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supone que el Sol era una nebulosa gaseosa en rotacién, cuya
fuerza gravitacional la contraia gradualmente, adquiriendo
cada vez mayor velocidad angular. En el momento en que la
fuerza centfifuga de las capas exteriores de la nebulosa ex
cedian la.atraccién 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 &s-
ta segdia contrayé&ndose, el material del anillo se iba sepa-
rando y agregando en una misma regién; posteriormente se con '
densarfa y enfriarfa form&ndose un protoplaneta. El proceso

se repetirfa varias veces dando lugar a otros tantos planetas.

Esta hipbtesis tiene algunas contradicciones:

- El Sol debfa rotar con su m&ximo momento angular. En reali
dad el Sol posee el ,0.999 de la masa total del sistema y sdlo
tiene el 0.02 del momento angular.

- Aun, si todo el momento angular estuviera concentrado en el
Sol, su velocidad de rotacidn seria dé 12 horas y la fuerza
centrffuga en el ecuador serfa sblo el 5% de la fuerza gravi-
tacional. De otra manera es imposible el escape de los ani -~
llos de Laplace. |

c) Teoria Magnética:

Todas las teorias hasta 19240 esgrimian arqumentos mecanicistas
(gravitacionales). '

Un punto de vista completamente diferente fue dado vor Alfvén
(1942-1945) quien suqirid que las fuerzas electromagnéticas
jugaban un papel importante. En su hindtesis, Alfvén asume
'que el Sol tiene un campro magnético general y que la nube va-
seosa que lo rodeaba fue ionizada por radiacidn procedente de
éste. Las particulas gaseosas caen hacia el Sol bajo su fuerza

gravitacional, pero el campo magnético alrededor de éste impi-




de la caida de los componentes ionizados, surgiendo una gra -
dual difusibén de componentes no ionizados a través de los io-
nizados, produciendo un fraccionamiento. De esta manera, se -
glin Alfvén, se producirian nubes de composiciones diferentes

gque se ubicarian en el plano ecuatorial del Sol.

El Sol transferiria ademds su momento angular a las nubes forma
das, a travds de fuerzas magnéticas causando la concentracitn
hasta formar pequefas gotas de liquidos o cuerpos sblidos. Los

planetas se formarfan por la aglomeracidn de tales particulas.
IT.2. ORIGEN DE IOS ELEMENTOS

Nuestro conocimiento sobre la composicidn quimica del universo
se obtiene a partir del anédlisis espectroscdpico de las radia-
ciones procedentes del Sol, las estrellas y el gas interestelar,
asi como del andlisis con sondas espaciales (Venus, Mariner,

Voyager; etc.) y de muestras directas de la luna y meteoritos.

Aun cuando la abundancia de las diferentes elementos varia con-
siderablemente, lps elerontos que son importantes cuantitativa-
mente son s6lo diez, todos con Z< 27; de éstos, los mayores son
el hidrbgeno 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 fusidn de nficleos de hidrbgeno
y la conversidn de nficleos de helio para formar elementos de ma

sas pequenas.

Sin embargo, estos procesos no son capaces de explicar la exis-
tencia de elementos de masas mayores, los cuales requieren para
su formacidn del bombardeo de los nfcleos ligeros con neutro-
nes.

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

(y por emisidn B ) a nficlidos més estables.

En los procesos r (r8pidos) los neutrones toman lugar m8s rapi-
damente antes deique la emisifn B tenga lugar. Este proceso €X-

plica mejor la produccién de elementos transurdnicos.

Asi como es importante conocer el origen de los elementos, tam-

bién lo es el saber cuindo se emplazaron.

Por ejemplo, !2°I decae a !2%Ke por emisidn B8 , con una vida
media-de 16.4 m.a. Esta vida media es tan corta que no existe
1291 en la naturaleza. No obstante, este isdtopo pudo haber si-
do producido durante la formacién de los dem&s elementos. De es
ta manera, si se detectaran grandes concentraciones relativas

1291-12%%e, la edad de la Tierra no sobrepasarfa los 300 m.a.

II.3. COMPOSICION QUIMICA DE LA TIERRA, EL SISTEMA SOLAR Y EI UNIVERSO

Mediante el andlisis espectroscépico del Sol y las estrellas
mds proximas (a través de bservatorios espaciales) asi como del

andlisis guimico de meteoritos se ha conocido la abundancia re-

lativa de varios elementos en el sistema solar y en las estre-
llas cercanas.

La abundancia absoluta varia de un autor a otro dependiendo de

la estrella seleccionada y de los métodos estadfsticos utiliza-
dos.

No obstante, si graficamos las abundancias sobre una escala lo-

garitmica (para poder comparar elementos abundantes con los no-

abundantes), contra el nGmero atdmico 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 canw funcién

de su nGrmero at@mico. Se ha tamado al silice con una abundancia re-
lativa de 10,000 camo base de la escala logaritmica. (Tomado de
Allégre, 1981)




(1) Cuando el ntmero atbémico (Z) se incrementa, la abundancia =

dismuye ré&pidamente.

(2) Para los elementos con nlmero atdmico mayor de 45, la abun-
dancia es virtualmente constante.

(3) Los elementos con nGmero atémico par son mucho més abundan
tes que los impares. Fsta ley es conocida como la Ley de 0ddo y
Harkins.

(4) Tres elementos con bajo nGmer® atdmico tienen una abundancia
desproporcionadamente baja, considerando sus valores 7: Li, Be,
B. }

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

para su nGmero atdmico.

Las explicaciones para todos estos fendmenos podrian hallarse

en la astrofisica nuclear y en los fendmenos de sintesis nu--
clear.




IT.4. COMPONENTES QUIMICOS DEL SISTIMA SOLAR:
MINERALES COSMOLOGICOS

1. Los gasés Inertes: He, Ne, Ar, Kr, Xe y Rn.

2. Moléculas Simples: H H,0, CO N

or Hy 2 0 CH4, etc.
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Estas moléculas aparecen en la atmdsfera de varios planetas, en

tre ellos la Tierra.

Los astrdnomos también las hen detectado en las estrellas lo
cual nos hace ver que existe un grado de uniformidad en la com-

posicidn del universo.

En general, estos compuestos estan en forma gaseosa pero pueden

aparecer en estado ligquido o sdlido dependiendo de condiciones

especificas. ¢Como seria un mar de Co, en plutdn?

3. S6lidos Sencillos: en general son &xidos simples como FeO,

Fe203, TiOz;'sulfurog como FeSz, 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

.4 . . .
tetraedro fundamental SlO4 formando polimerizaciones gque son

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

Los silicatos mé&s abundantes se restringen a unos pocos grupos minera
les: cuarzo, feldespatos, micas, anfiboles, piroxenos y olivi-
nos.

Se han localizado en la %Yierra, la Iuna, meteoritos y posible-

mente en los planetas cercanos.

5. Polimeros de Carbono:son los hidrocarburos y los componen-
tes de la vida (proteinas, amino&cidos). Se han encontrado en

meteoritosy la Tierra. Ninguno en la Iuna.



6. La Asociacibn Fe-Ni: estos elementos se encuentran en-diver
sas proporciones teniendo un comportamiento particular. Mien -
trasrque 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 composicién interna de los pianetas, en los cuales pa
‘recen estar confinados a sus nficleos. Dentro de la curva de

abundancia relativa también ocupan un lugar especial.
II.5. CLASIFICACION GEOQUIMICA DE LOS'ELEMENTOS
1. La Ley Periébdica

En 1869, D. Mendeleev propuso la "ley peribdica" en la cual es
"tableci6 que las propiedades de los elementos son funcioneé pe
ri6édicas de sus nfimeros atémicos. Si se ordenan los elementos
de tal forma que elementos con propiedades semejantes coinci -
dan en columnas verticales se obtendri un'arreglo conocido co-
mo tabla peribdica (ve&se fig. 2.2).

Los elementos asf ordenados caen en 18 columnas verticales que
definen a las familias o grupos quimicos. Muchas veces, los
miembros de cada grupc tienen la misma configuracién de los

electrones de valencia, excepto los nlmeros cu&nti cos principales.

Cada fila horizontal de elementos constituye un periodo. Puede
observarse que las longitudes de los periodos varfan; hay un
periodo muy corto que contiene solo dos elementos, seguido por
dos periodos cortos de 8 elementos cada uno, y luego dos perio
dos largos de 18 elemenfos.'El siguiente perfodo incluye 32
elementos pero el Gltimo estd manifiestamente incompleto. Los
miembros de los grupos formados por los dos perfodos de_ocho

elementos se llaman elementos del grupo principal, y los miem-

bros de los otros grupos se denominan de transicién o transi -

cién interna. Por conveniencia, los grupos principales se sim-
bolizan con un nGmero romano y la letra A, y los grupos de

transicién se senalan con un nmero romano y la letra B.
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FIGURA 2.2. Tabla periddica-de los elementos




En la tabla perifdica puede trazarse una linea escalonada que
divide los elementos en metales y no metales. Los elementos a
la izquierda de esta linea (excepto el hidrégeno) son metales,
en tanto que los de la derecha son no metales; los elementos -
que bordean la linea tienen caracteristicas de ambos y se deno-
minan semimetales.

Los elementos met&licos, ubicados en las‘parte inferiores e iz-
quierda de la tabla periddica, en general tienen energias de io
nizacién bajas y radios at®micos bastante grandes que tienden a
decrecer de izquierda a derecha. En las redes cristalinas, el
ntmero de coordinacidn es alto; generalmente 8 & 12. En sus com
puestos, a excepcidn del fldor, presentan estados de oxidacidn
positivos y negativos. Sus d&xidos son frecuentemente compuestos
volatiles y presentan propiedades &cidas.

ios semimetales caen en una banda dragonal que va del boro al
telurio. Tienen energias de ionizaci®dn ligeramente més altas
que las de los metales Yy estructuras cristalinas mas complejas.
Presentan estados de oxidacién tanto positivos como negativos,

pero los primeros son los mds importantes.

2. Clasificacién Geoquimica de Goldschmidt (Fig. 2.3)

Goldschmidt (1937) observd que existe una coincidenciz en la
distribucidén de los elementos estudiados en meteoritos, produc-
tos de fundicibn, rocas naturales y menas de sulfuros, razbn
por la cual los clasificd de acuerdo con su afinidad geoquimica

en los siguientes grupos:

a. Sideréfilos: son aquellos elementos que tienen afinidad por

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

Su afinidad por el oxigeno es menor. Tendencia por las uniones
metalicas. Por ejemplo: Au, Ge y Pd.
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b. Calct6filos: por un lado incluye aguellos elementos gue 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, Z2n. Su afinidad por el Fe es menor. Tendencia por rela

ciones covalentes.

c. Litbfilos: incluye aquellos elementos gue se concentran en

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

electropositivos y con tendencia marcada a las uniones idnicas
con Si, Al y O preferentemente. Algunos de ellos son: Na, K, Ca,

Mg, Fe.

d. AtmSfilos: aparecen como gases en la atmdsfera. Por ejemplo:

H, N, O, C. He, Ar, etc.

'

Figura 2.3. Clasificacidn Geoguimica de los Elementos (GColdschmidt)

Siderdfilos Calcbfilos Lité6filos Atméfilos
Fe*Co*Ni* Cu Ag Li Na K Rb Cs HNOZC
Ru Rh Pd Zn Cd Hg Be Mg Ca Sr Ba He Ne Ar
Os Ir+Pt+ Ga In T1 B Al Sc ¥ La Lu Kr Ke
Au Re Mo Ge Sn Pb Si Ti Zr Hf Th
Ge*Sn*wW+ A As 'Sb Bi P V Nb Ta
ct*tcu*ca* S Se Te O Cr U
AstSb+ Fe Mo Os . H F Cl Br I
Ru Rh Pb Fe Mn Zn Ga
*Calcbfilos y litb6filos en la corteza
+Calc6filos en la corteza
++Lit6filos en la corteza

La distribucién y afinidad de los elementos por uno u otro grupo
depende de la temperatura, presidén y medio ambiénte guimico. Por

ejemplo, el cromo, gue es un elemento fuertemente litéfilo en la
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corteza terrestre, se convierte en calcdSfilo en condiciones de
baja oxigenacidn como es el caso de algunos meteoritos en los -
gue forma el mineral daubrelita (Fe Cr284).

El caracter geoquimico de un elemento estd estrechamente rela--
cionado con su posici®n dentro de la tabla periddica. Asi, los-
elementos litdfilos tienen ocho electrones en su Gltima configu
racidn electrdnica, los calcbfilos del subgrupo B, dieciocho, y
los siderdfilos del grupo VIII la tienen incompleta o dispareja.
Tambi&n puede observarse que en general, los elementos siderdfi
los se concentran en el centro de la tabla, los calcbfilos a la
derecha, los litdfilos a la izguierda,y los atmdfilos en el ex-
tremo derecho. (Figura 2.4).

La clasificacidn de Goldschmidt no debe entenderse como Gnica y
definitiva puesto que muestra sdlo relaciones de tendencia con-
un caracter cuanpitativo limitado. Los diferentes grupos se -
traslapan con lo cual un elemento puede pertenecer a mas de una
categorfa. La utilidad de esta clasificacidn es la expresidn --

cualitativa del comportamiento geoquimico de los elementos.

II.6 DISTRIBUCION DE LOS ELF'ENTOS EN IA TIERRA Y SU IMPORTANCIA
EN GEOLOGIA

Para comprender mejor la distribucidn de los elementos en el --

globo terréaqueo es importante conocer primero su estructura in-
terna. El estudio del interior de la Tierra se fundamenta en la
sismologia con los aportes experimentales a la petrologia y la-
geogquimica. La combinaci®én de observaciones sismoldgicas y me--
didas de laboratorio de las propiedades de los materiales produ °
ce una aproximacidn, aunqgue incompleta, sobre la composicidn in
terna de la Tiérra (vedse fig. 2.5).

La Tierra presenta una estructura zonada y diferenciada en la -
cual pueden hacerse las siguientes subdivisiones mayores: un nQ
cleo de hierro met&lico, sb6lido en su interior y fluido en su -

parte exterior; un manto compuesto de silicatos ferromagnesianos
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FIGURA 2.,4.

Car cter geoquimico de los elementos con relacién

a la Tabla Periddica de los Elementos.
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el cual incluye: una zona de transicidn en la que los Atomos es-
tén forzados por la presidn a adguirir un empaguetamiento mas
compacto, y la astendsfera gue es una 2ona parcialmente fundida;
por Gltimo, la lit8sfera que incluye una porcidn del manto supe-
rior y la corteza terrestre que puede considerarse como producio
de diferenciacidn quimica del manto. En las tablas 2.1 y 2.2 se
resumen las principales caracteristicas guimicas y fisicas de

las capas de la Tierra.

Dentro de la estructura zonal de la Tierra, el gedlogo trabaja ge
neralmente en fendmenos que se suceden en la corteza terrestre.
La corteza se distingue quimicamente 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 gque se trate. Asi, en la corteza continental aparece a una
profundidad. promedio de 35 Km, mientras que en la oceénica lo es

td a s6lo 10 Km.

Por evidencias sismicas la corteza continental se puede dividir
en dos partes: la corteza siilica, con materiales ricos en sili-
ce y aluminio, y la corteza simdtica con abundancia de silice y
magnesio. Su parte sup~rior es un mosaico de sedimentos, metase-
dimentos, intrusiones igneas, volcanes y bloques, en todos los

cuales act@an los procesos exdgenos y enddgenos.

La composicidn quimica de la corteza corresponde a la de las ro
cas igneas ya que &stas conforman cerca del 95% de su volumen en
relacién con el volumen de rocas sedimentarias y metamdrficas.

Esta aseveracibn es notoria si se observa la‘tabla 2.3 en la que
aparece la composicidn gquimica promedio de las rocas de la corte
za y la de dos rocas igneas, una &cida (granito) y una bésica.

(diabasa) como comparacidn. En la fig. 2.6 se muestra la abundan
cia de los elemen£05 en la corteza, correspondientes a los ntme-

ros atdmicos 1 a 93.



TABLA 2.1. Caracteristicas . fisicas y quimicas de las.
capas de la Tierra.

PROF. NCMERE DE 1A

(Km) “capa CARACTERISTICAS QUIMICAS CARACTERISTICAS FISICAS
- AtmSsfera N2, 02, H2, H:,_O, COZ’ gases Gaseosa
inertes
- Bi&sfera H,0, sustancias orgénicas S6l1ido, liquido y coloi-
dal
-  Hidrdsfera Aguas salada, salobre y Liquido (en parte s&lido)
0 dulce, nieve y hielo
Lit6sfera Predominantemente bisico-ul- S6lida, rigida

trab8sica. Rocas &cidas por
diferenciacifn magmitica

s AstepSsfera Fuente de magmas basdlticos Parcialmente fundida
250 (1-10%)
Zona de FeQ, $10, y MgO. Olivinos y Empaquetamiento campacto
) transicién piroxeno de alta presién. ocasionado por las altas
200 Estructura de espinela presiones
Manto Silicatos ferramagnesiancs S6lido
inferior
2900
NGcleo Férrico-niquelifero con al-
exterior guros elementos "ligeros” Fluido
5000
NGcleo Ider S6lido
interior
€500
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TABLA 2.2. Volumen y masa de las capas que
conforman el interior de la Tierra.

— ESEESOR VOLUMEN DENSIDAD MASA MASA

(Km) (x1047 am3)  (g/amd)  (x1027g) (%)
Atmbsfera - - - 0.000005 0.00009
Hidrésfera 3.5 0.00137 1.03 0.00141 0.024
Corteza 17.0 0.008" 2.8 0.024 0.4
Manto 2883.0 0.899 4.5 4.016  67.2
Ncleo 134710 0.175 11.0 1.936  32.4
Total 6371.0 1.083 5.52 5.976  100.0
Tierra




TABLA 2.3. Cantidades promedio de los elementos
en las rocas de la corteza terrestre,
expresados en g/ton 6 ppm.

NMERO PRQMEDIO
ATQHMID ELEMENTO CORTEZA - GRANITO DIABASA
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 C ' 200 200 100
7 N 20 8 : 14
e 0o 446000 _ 4385000 449000
9. F 625 700 250
11 Na 28300 24600 15400
12 Mg ~ 20900 2400 39900
13 Al £€1300 74300 78600
14 Si 277200 339600 . 246100
15 F 1050 390 650
16 S 260 175 135
17 Cl 130 50
19 K 25900 ' 45100 5300
20 Ca 36300 9900 78300
21 Sc 22 3 34
22 Ti 4400 1500 6400
23 v 135 16 240
24 Cx, 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 0.8 2.2
34 Se 0.05
35 Br 2.5 0.5 0.5
37 Rb 90 220 22
38 Sr 375 250 180
. 39 Y 33 13 25
" 40¢ ar 165 210 100
41 Nb 20 v 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




TABIA 2.3. Continuacién

NUMERO PRQMEDIO

aroyrco | FLEENTO (e GRANITO DIABASA
48 cd 0.2 0.06 0.3
49 In 0.1 0.03 0.08
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 Tm 0.5 0.2 0.3
70 Yb 3.4 1 3
71 Lu 0.5 0.1 0.3
72 HE 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 ©.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 0.005
80 Hg 0.08 0.2 0.2
81 T1 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




ABUNDANCIA EN PORCIENTO EN PESO
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FIGURA 2.6. Abundancia de los elementos en la corteza terrestre, correspondientes

a los nmeros atdmicos 1 a 93.




La tabla 2.4 resume un buen nlmero de andlisis quimicos realiza
dos en rocas ultrabédsicas, bésicas, intermedias y &cidas. Para
observar el comportamiento de los elementos se han graficado
estos datos en -un diagrama de variacidn de Harker due relaciona
el porcentaje de los dxidos de los elementos con el porcentaje
de silice (vease fig. 27 ).

Revisando los valores y datos registrados en la tabla y el dia-
grama mencionados puede constatarse que: el silice, sodio y po-
tasio tienen valores elevados-hacia el polo &acido; el hierro,
magnesio, calcio, titanio y manganeso tiénen valores altos ha-
cia el polo bésico y, el aluminio y el f6sforo muestran tenden-
cias variadas. Tambi&n es interesante analizar el enriquecimien
to relativo del hierro, calculado mediante la fb6rmula: enrique-

cimiento= Fe/(Fe+Mg), el cual ha dado los siguientes resultados:
Ultrab&sico Basicas Intermedias . Acidas
0.42 . 0.61 0.74 0.81

En lo gque se refiere a elementos menores y trazas en rocas Ig-

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

roca aunque se conocen ciertas afinidades como:
a. Be, Li, Ta, Nb, Mo, Sn, 2r, Y, U, Th, La, Pb, Ba, Rb, Tl y
. y » I s
Cs tienden a enriquecerse en ‘las rocas siliceas en relacidn con el

valor medio de la corteza terrestre.

b. Cr, Ni, Co, Cu, V, Z2n, Mn, Se y Ag tienden a enriquecerse
en rocas basicas en relacidn con el valor medio de la corteza.

c. B, Ge, Ga, W, In, Sr y Mn tienen afinidades variables.




TABLA

2.4. Camposicién promedio de
en porciento en peso

algunas rocas fgreas

=
|

= Ntmero de rocas analizadas

35

METALES OXIDOS

ELRENTO U 3 I A OXO U B I A
si 20.7 22.8 25.7 34.4 Si0, 43.8 48.4 54.6 68.9
Ti 1.0 1.1 0.9 0.3 TO, 1.7 1.8 1.5 0.5
al 3.3 8.3 8.7 7.7 AL,O, 6.1 15.5 16.4 14.5
et 3.2 2.0 23 1.2 Fepp, 4.5 2.8 3.3 1.7
re?t 6.6 6.3 4.1 1.7 FeO 8.7 8.1 5.2 2.2
Mn 0.1 0.1 0.1 0.1 ‘MO 0.18 0.17 0.15 0.07
Mg 13.8 5.2 2.3 0.7 MO 22.5 8.6 3.8 1.1
Ca 7.3 7.7 4.7 1.9 Ca0 10.1 10.7 6.5 2.6
Na 6 1.7 3.1 2.9 Nay0 0.8 2.3 4.2 3.9
K 0.004 0.6 2.7 3.2 KO 0.7 0.7 3.2 3.8
P 0.1 0.1 0.2 0.1 oni 0.30 0.27 0.42 0.16
- H,0 0.6 0.7 0.7 0.6
N 182 637 635 794 N 182 637 635 794
U = Rocas ultramé&ficas
B = Rocas bdsicas, excepto nefelfnicas
I = Rocas intexrmedias
A = Rocas A4cidas
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117, FUNDAM“‘N’I"OS TERMODINAMICOS
ITI.1. INTRODUCCION

La termodin&mica relaciona como conjunto a las propiedades de
la materia en los procesos fisicos y guimicos en gue &sta inter
viene..Es decir, la termodinémica trata fGnicamente de las pro-
piedades macroscdpicas observables de la materia sin hacer supo
sicioneslde su naturaleza atdmica o molecular, de la cual trata

la termodin&mica estadistica.

El razonamiento termodindmico se basa en tres leyes de aplica-
cidn universal que han surgido de un nlmero de observaciones y.
experimentaciones, mediante las cuales se pueden hacer conclu-
siones o predicciones acerca de los cambios especificos que pue
de experimentar un sistema. Estas leyes no se derivan sino que se
deducen de nuestros experimentos con el comportamiento de la ma
teria como conjunto, y sintetizan las caracteristicas universa~

les de todas nuestras experiencias.

La primera ley de la termodindmica concierne a la existencia de
la energia y a los .cambios de &sta durante las reacciones quimi
cas; la segunda ley expresa la direccidn natural en gue deben
ocurrir los cambios fisicos y quimicos; y la tercera, trata de
la entropfa de las sustancias cristalinas puras en el cero abso

luto de temperatura.
ITY.2. DEFINICIONES FUMDAMENTALES
Existe cierto ntmero de definiciones con las cuales debemos es-

tar familiarizados, por lo menos en su significado mis elemen-
tal. '




By,

1. SISTEMA

Es alguna porcidn del universo fisico que nosotros consideramos

para su estudio. Cualguier cosa externa al sistema es el espa-

cio exterior o medio ambiente.

Un sistema puede ser sencillamente un grupo de &tomos, minera-
les, rocas, fluidos, menas, etc., en los cuales fijamos limites
a nuestra voluntad y conveniencia. Estos limites se fijan de
tal forma que la porcibn que nos interesa esté en equilibrio.
En el caso de sistemas lejos :del equilibrio, en la actualidad
no se dispone de una teoria que tenga la estructura l1l&gica de
la termost&tica ni la termodin&mica. (Garcfa Colfn, 1983).

: Los cambios que pueden ocurrir dentro del sistema pueden tener
0 no relacibn con el material del exterior. Seglin 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 intercambios de energifia ni de mate-

ria entre el sistema y el medio ambiente.

b. Sistema cerrado: Puede intercambiar energia pero no mate

ria con el exterior.

c. Sistema abierto: Puede intercambiar energia y materia

con el exterior. Por ejemplo, metamorfismo acompanado de metaso

matismo.

2. FRONTERA
Es el mecanismo que separé un sistema del resto del universo.
En la mayoria de los casos lo constituyen las paredes del reci-
piente contenedor (pueden ser rigidas o flexibles), o‘bien, su
superficie exterior (limite 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 condicidén mate

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

cas que estén en facies de esquistos verdes de una regién.
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l. FASE

Estd definida como 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

-como en el caso de la definicidn de sistema, los limites de las

fases pueden cambiar conforme a la escala seleccionada., Asi, en
el estudio de un campo geotérmico (sistema), pueden distinguir

se dos fases: una sdlida (roca encajonante) y una fluida (liqui
dos y vapores).'Ahora,Si se trata de un estudio mas especifico,
como la determinacidn de las alteraciones gquimicas de la roca

encajonante en funcién de la profundidad, las fases del nuevo

sistema serdn, por un lado, los fluidos hidrotermales que circu
lan a una profundidad dada, y por otro, los minerales de un es-
trato determinado. De ser necesario, la escala puede seguir re-= ]
duciéndose. E

4, COMPONENTE

Es la expresibén quimica minima que define completamente la com-
posicidén de una fase. Cada fase de un sistema puede estar forma
da por uno o mé&s componentes. Para una fase en particular sus
componentes pueden definirse en diferentes formas seglin sean
las caracteristicas del estudio que se estd realizando o del co
nocimiento que se tenga de ciertas propiedades termodinamicas
gue las hacen méas (tiles en un tipo de fase gue en otra. Por
ejemplo, los componentes de la solucidn sélida olivino (Mg, Fe)-
Si02 pueden expresarse:

a) Como los miembros extremos silicatados de una solucidn
s6lida constituida por fayalita (Fe, SiO,) y forsterita

2 4
(Mg,8i0,)

b) Como 6xidos: MgO, FeO y SiO2

c) Como cationes: Mgz+, Fe2+ v Si4+




En este ejemplo, es més Gtil expresar a la fase olivino en fun-
cidén de sus componentes silicatados (a) que en forma ibnica (c)
puesto gue las propiedades termodinédmicas de los primeros son

mejor conocidas que las de 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 identi
ficarse o describirse por ciertas propiedades macroscdpicas ob
servables o cuantificables como temperatura, presidn, volumen,

energia interna, entalpia, energia libre y entropia.

Una funcidn de estado es una propiedad del sistema que tiene

cierto valor definido para cada estado y es independiente de la
manera en gue 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 automlticamente los valores de todas las demés.
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 cémo se logran &stos.

Las propiedades termodinédmicas 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 energia.lif
bre, la entropia, la entalpia y‘otras. Todas estas propiedades
varian directamente con la masa. Por otra parte, las propieda-
des son intensivas cuando son independientes de la masa del sis
tema o fase, y ademds, no son aditivas. Para una fase homogénea
tiene el mismo valor en todos los puntos o estos pueden variar
si la sustancia no est& en equilibrio. Como ejemplos de varia-
.bles intensivas tenemos a la temperatura, la presidn, el poten-

cial electroguimico, la densidad, etc.
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6.~ ESTADO DE EQUILIBRIO

Es agquel en el cual las propiedades macroscdpicas del sistema,

tales como la temperatura, densidad y composicidn quimica es-

tan bien definidas y no cambian con el tiempo. El estado de e-
quilibrio puede referirse a alguna de las propiedades del sis-
tema, existiendo asi, el equilibrio mec@nico, equilibrio té&rmi
co y equilibrio quimico. Si se satisfacen las tres formas de
equilibrio anteriores se dice que el sistema est& en equili-
brio termodin&mico. Por ejemplo, en una roca, el estado de
equilibrio (mineraldgico) estéd gobernado, entre otros, por la
composicidn quimiéa, la presidén y la temperatura de los siste-
mas.geolégicos, que se reflejanran luego en la textura, la com

posicidn mineralbdgica y la naturaleza del material rocoso.

III.3. LA PRIMERA LEY DE LA TERMODINAMICA
1. ENERGIA

Todos los cambios en la naturaleza involucran la intervencidn

~de la energia. En su scntido m&s amplio, la energia es una medi-

da de la capacidad para efectuar un trabajo. Esta definicién

clasica, conlleva otra, la de trabajo, que seré@ vista més ade~-

lante.

La energia se caracteriza por las siguientes propiedades:

- La energia es conservada en todas las transformaciones.

- La energia en un cambio de estado especifico depende sdlo de
los estados inicial y final del sistema, y no de la trayecto-
ria que une a.estos estados.

- La energia es una propiedad de estado extensiva del sistema.
\

- La energla tiene diferentes formas mutuamente intercambiables
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como: energfa cinética, potencial, térmica, guimica, nuclear

magnética, elastica, superficial, etc.

- La energia se puede transferir solamente como calor y traba-
jo. '

2. TRABAJO Y CALOR

En termodinamica el trabajo se define como cualquier cantidad
que fluye a través de la frontera de un sistema 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 trav@s de 1la
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 tempera
tura.

Los aspectos mas importantes que tienen las definiciones ante-

riores son:

~ El calor y el trabajo no son substanciales sino métodos por
los cuales los sistemas intercambian energia, es decir, son

energias en transito.

- E1 calor y el trabajo sdlo aparecen en la frontera de un sis-

tema.

- El calor y el trabajo s6lo aparecen durante un cambio de esta
do. '

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

dio exterior.

- E1 trabajo se considera positivo si ha fluido hacia el medio

exterior,
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- El calor se congidera 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 estacdos.

Algunos fenbmenos en que se puede observar transferencia de ca-
lor y trabajo son:

Transferencia de calor a partir de una cimara magmatica que
se enfria.

~ Flujo de fluidos ocasionado por la expansidén té&rmica diferen-

cial: movimientos convectivos en la astenbsfera.

- Desplazamientos, plegamientos, fallas y fracturas en procesos

tectbnicos.

- Actividad hidrotermal por la existencia de una anomalia térmi

ca en proximidad con los fluidos acuosos de un acuifero. E
3. LA ENERGIA Y 1A PRIMERA'LEY DE LA TERMODINAMICA

Después de estos preliminares estamos en condiciones de estudiar
la primera ley de la termodin&mica valiéndonos de los' conceptos: E
de energia, calor y trabajo. Durante una transformacidn ciclica
(aguella en que un sistema parte de un estado inicial 1 y llega-
a un estado .final idéntico, (fig. 3.1) el trabajo (W) producido i
es la suma de las pequefias cantidades de trabajo dw producidas k

en cada etapa del ciclo. Analdgicamente, el calor (Q) -transferi-

do desde el medio ambiente en una transformacidn ciclica es la
suma de las pequenas 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. Como en cudlquier

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 condicidn es la energia
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FIGURA 3.1. Representacién diagramdtica de un ciclo
temmodinfmixco cerrado en el cual el sistema inter -
cambia energfa en varias formas hasta llegar nueva-
mente al estado inicial.



(E); por tanto, en el ejemplo de la fig. 3.1 se tiene que:
LAEL = 0 (3-1)

1

y para cualquier ciclo debe cumplirse que
dan = pag
donde el gimbolo § representa integrales ciclicas.
Siguiendo la convenci8n de signos adoptada por Beattie,
$(ag - aw) = 0 (3-2)
Si la ecuacidn (3—25 es cierta, entonces el teorema matemitico
exige que el integrando sea diferencial de alguma propiedad de

estado del sistema.

Esta propiedad se denomina la energia E del sistema, conocida

también como energfia interna U, cuya diferencial dU estd defini

da por
du = dQ - aw (3-3)

Por lo visto hasta ahora, se ha introducido una funcidn de esta
do U, invocando el principio de conservacidn de la energia, que
no es otra cosa que la primera ley de la termodin@mica. Es con-
veniente aclarar que la primera ley no es la ley de la conserva
cibn de la energfa (que es un principio universal) sino que se
recurre a este principio para explicar el proceso de una trans-
formacidn ciclica en que la suma algebraica de todos los cam-
bios de energia ocurridos en el proceso debe ser igual a cero,.
Mis exactamente, si se agrega cierta cantidad de calor Q a un
sistema, esta cantidad dard origen a un incremento de la ener-
gpia interna del sistema y tambi&n efectuard cierto trabajo ex-
terno como consecuencia de dicha absorcidn calorifica. Esto se

expresa como:




AU = 0-W (3-4)

lo cual implica que se pueden calcular los cambios en la ener-
gfia interna a partir de los valores Q y W medidos en el ambien
te. '

El t&rmino W se puede descomponer en sus diferentes contribucio
nes dependiendo de qué clases de procesos intervengan, como tra
bajo mecénico, el&ctrico, magn&tico, etc. En los casos fisico-
gquimicos el té&rmino W estd producido por una presidn dgue se
ejerce sobre un area. Para ilustrar esto, consideremos un cilin
dro, fig. 3.2, de seccién transversal A ajustado con un pistdn
P. Como la presidn es una fuerza por unidad de area, la fuerza

total que act@ia sobre el pistdn es f = pA.

Si éste se desplaza una distancia dl, el trabajo dWw realizado
es
aw = f£fdl = padl

pero Adl es un elemento de volumen, dV, por tanto
dw = padv

integrando para los limites Vi Y Vf

w= 5 pav (3-5)

i

Si el Gnico trabajo hecho por el sistema es de esta naturaleza,
sustituyendo la'ecuacidn (3-5) en la (3-4) tenemos a la primera
ley como

At = a0 - 5 pav (3-6)

i
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FIGURA 3.2. Significado mecinico del trabajo. Un pistdn

de &rea A es empujadc
una distancia dl.

por una fuerza (f), desplazéndolo




4, CALOR DE REACCION

La ecuacidn (3-6) tiene un caso particular muy com@Gn en la na
turaleza y reproducible en los laboratorios: cuando el proce-
so se realiza a volumen constante. En estas condiciones Sziu
.pdV = 0, y el cambio de energfa interna es numéricamente igual
al calor absorbido por el sistema. En el caso de una reaccidn
quimica para medir AU s8lo necesitamos efectuar la reaccidn a
volumen constante y medir el calor desprendido o absorbido. Si
se desprende calor, Qv es un nUGmero negativo, y la energia in-
terna de los productos es menor que la de los reaccionantes.
Estas reacciones, se dice que son exotérmicas. En el caso
opuesto, Qv es positivo, y los productos tienen una energila in
terna mayor que la de los reaccionantes. Esta reaccidn en que

el sistema absorbe calor, son endotérmicas. Por lo anteriormen-

te expuesto puede decirse que el calor de reaccidn durante un
cambio termomecé&nico a volumen constante es igual al cambio en
la energia interna del sistema, y su valor depende sdlo de los

estados inicial y final.

5. ENTALPIA.

Comlnmente, los procesos fisicogquimicos se efect@an no a volu-
men constante, sino a presidn constante. En consecuencia, el
calor absorbido bajo estas condiciones no es igual a AU. A par

. f
tir de la ecuacidn (3-6) puede deducirse gque AQ = AU+ fi pdv
Si el proceso»écurre a presidn constante

~ AQp = AU + p ffdv,
de donde

AQp = AU + p AV
AQp = (U = Uy) + p (Vg = Vy),

Reordenando términos en relacidén a los estados inicial y final
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Como' puede verse, Qp depende {inicamente de los estados ini-
cial y final (i), (f), razdn por la cual debe existir una.fun-
cidén de estado H (llamada entalpla) de la forma:

H=1U+ pv - (3-7)

cuya variacibén para un cambio finito a presidn constante sea

AH = Ug = U, + pVg - PV, (3=71)
por tanto,
QP = (Ug + pvy) - (U; + pv,)
AQp = i = H,
AQp = AH ' (3-8)

La ecuacidn (3-8) nos dice que el cambio de calor ocurrido du-
rante un cambio termomecanico a presidén constante es igual al

cambio de entalpia del sistema, y su valor depende sdlo de los

estados inicial y final.’

Desde el punto de vista experimental, los cambios caldricos de
un proceso dependen de las condiciones que controlemos del sis-
tema. Si el el proceso se realiza a volumen constante, el AQ
inherente seri igual al cambio en energfa interna, mientras que
si el proceso se lleva a cabo a présién constante el AQ serd
igual al cambio de entalpfa. Para un proceso exotérmico AH es

negativo, y para un proceso endotérmico AH es positivo.

Numerosos investigadores se han dado a la tarea de determinar
los cambios calorificos Q, Y Qp que acompahan a las reacciones,.
Los resultados de estos experimentos se conocen como tablas de
calores de reaccibn los cuales son especificos para cada reac-

cidn,




Para el geflogo, una vez conocidos los datos experimentales,
el problema consiste en determinar las condiciones naturales
del sistema bajo estudio, por ejemplo, una asociacidn minerald
gica, y decidir si los cambios se produjeron a presidn constan
te (misma carga litost@tica a profundidad) o a volumen constan
te. Algunas observaciones de campo y particularmente los estu-
dios en seccibn delgada permiten constatar la constancia del
volumen durante la reaccidn. Pero en general, se supone que la
mayoria de las reacciones han tenido lugar a presidn constante.

De ahi, que las tablas de entalpias sean las més utilizadas.

Otras entalpias involucradas en reacciones y cambios fisicos

son:

- Entalpia de polimerizacidn
- Entalpfia de neutralizacidn
- Entalpfa de solucidn

- Entalpia de cristalizacidn
- Entalpfa de precipitacidn
- Entalpia de fusidn

- Entalpfa de vaporizacibn

- Entalpfa de transformacién polimbérfica

6. DETERMINACION DE LAS ENTALPIAS DE REACCION

La determinacidn de los cambios de entalpia asociados a un cam-
bio de estado puede encontrarse ya directamente como calor in-
tercambiado por el sistema (método experimental), o ya indirec-

tamente a partir de la utilizacién de entalpias esténdar.

- M8todo experimental:

Mediante métodos experimentales es posible determinar directa-

mente el calor de formacidn de un compuesto, realizando la reac
cidén de formacidén en un calorimetro y midiendo los efectos cald
ricos que se producen. En algunos casos surgen dificultades ex-

perimentales para la determinacibn directa de las entalpias ce
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3 de formacidn. Tal es el caso del cambio de estado del elemento
: carbono, de grafito a diamante debido a la presidn y temperatu »
ra tan altas gue son necesarias para que se realice la reac- E

cidn.

Este problema tiene solucidn si aplicamos dos conceptos funda-
mentales:el principio de conservacidén de la energia y el hecho
de AH es una funcidn de estado. Por tanto, el AH asociado a la

conversidn de grafito en diamante no depende del camino de la-

reaccidn y al final de ésta,
AH = LAH (productos) - IAH (reactivos)

Si se buscan reacciones que relacionan en forma independiente-
el grafito y diamante con otro compuesto intermedio, por ejem-
plo el CO2 gue es producto de la combustidn de ambos, se podréa

salvar la situacidén mediante un balance de calores que intervie

nen en cada reaccidn. Las reacciones que se pueden plantear son
1 las siguientes:
Cgrafito — Cgiamante; °P1
. +
Cgraflto ©, gas €0, gas; Al

Caiamante * 92 gas™ 92 gas; AH,

la Gltima reaccibn también puede escribirse

0 - AH

€0, gas Cdiamanté-+_ 2; 3

Notese gque la direccidn de la flecha de la reaccidn debe ser -

consistente con el signo de la cantidad de calor involucrada en

la reaccibn. En sentido estricto es incorrecto escribir doble -
flecha ( 2 ) en las reacciones quimicas si no se indican los ca
lores asociados.

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

cgrafito TAH ) : Cdiamante
—»>
+ | +
02 02 i

+AH2 +AH3
—AIZ . -AH3
: Co2

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

AHl + Ad3 - AH2 = 0
por tanto,
AHl = AH2 - AH3 '

lo cual significa que el AHl asociado a la reaccidn grafitosdia
mante puede calcularse a partir de los AH2 y AH3 de las combus-
tioneg de estas dos sustancias que son m3s fAciles de determinar
experimentalmente,

Un segundo ejemplo sobre la utilizacidn del m&étodo experimental
en la determinacidn de entalpias es la reaccidn mediante la
cual se produce un ortopiroxeno a partir de cuarzo y forsterita
cuya reaccidn es: ‘

Mg

SiO, + SiO > 2MgSio

2510, 2 AR

37 A%
Forsterita+Cuarzo -+ Enstatita

Esta reaccidn es dificil de realizarse experimentalmente tal
como estd indicada puesto que se requieren condiciones altas de
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temperatura y gue la velocidad de reaccidn es muy lenta.

Ante las dificultades mencionadas el problema de calcular la
entalpfa de la :reaccidn se puede resolver mediante el auxilio
de otras reacciones gue involucran los mismos compuestos y que

s1 pueden efectuarse facilmente en el laboratorio.

Una de las reacciones Qtiles para este caso es la capacidad de E
disolucibén de las especies forsterita, cuarzo y enstatita en
i dcido fluorfdrico, en que cada mineral tiene una entalpfa de

siolucibén medible. Por ejemplo, para la forsterita:

Mg,5i0, + = HF — A+ B + «HF; AH,
. Si designamos por AH, , AH3 Y AH4 las entalpias de disolucibn
1 ' : de la forsterita, el cuarzo y la enstatita, respectivamente,

puede proponerse un ciclo imaginario de las caracteristicas si-

guientes:

~ AH
Forsterita + Cuarzo +-—l——— 2Ens%at1ta
o o J

[ [ t 8

) ) ¢!

o] o] N :

o > | > [

ool o] o e o o P

N 0 L (9] > W
(8 - 8 | 3

o)) (o) O;

L Y= nezcla 5

-

Solucién 1 + Soluciébn 2 ——— Solucién 3
All mezcla
Lo importante del ciclo propuesto es que incluye la entalpia
6H, cuya determinacidn resolveria el problema planteado. Los ca
lores de reaccidn involucrados en el ciclo son:

&«

- Disolucién de Forsterita en EF + Solucidn 1l: AH,

‘o

- Disolucibén del Cuarzo en HF » Solucidn 27 AH 5

- Mezcla de las soluciones 1y 2 -+ Solucidn 3; Al mezcla !
- Formacidn de enstatita a partir de la mezcla; -2 H4 :
~ Descomposicidn de la enstatita en cuarzo y forsteritas; - H

1

Puesto que se trata de un ciclo cerrado, en virtud del principio
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ks el

de conservacién de la energia, debe cumplirse que
LAH: = 0
Es decir,

AH., + AH, + AH - 2AH, - AH, =0
2 m 1

3 4

Si las soluciones son diluidas, el té&rmino entalpia de la mez-
cla (AHm) es insignificante, por tanto

AH, = AH, + AH, - 2AH

1 2 3 4

Los valores AH2, AH fueron determinados experimentalmente

3 ¥ bHy
por Sahama y Torgeson (1949) para una solucibn acuosa de HF al

20.1% y 73.7°C; estos son:

AH, = - 95.4 Kcal.mol ™t

v -l .
Ah3 = .- 33.0 Kcal.mol
A - — . "’l

1’14 - - 62-9 ch:l.mOl

Con estos datos, AH, toma un valor de -2.6 Kcal (por 2 moles de

1

enstatita o bien, - 1.3 kcal.mol_1 de MgSiO, formado. Puesto gue

3
la entalpfa es una funcibdn de estacdo, (aquellas que no dependen
de la trayectoria),.el valor determinado experimentalmente si-

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

.do por cualquier potra via; por consiguiente, el AH de la reac-

cidn Fo + Qz—2En seria el aqui obtenido: -1.3 kcal por cada mol

de enstatita.

M&todo esténdar.

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

de entalpias estandares de los componentes que intervienen.

La entalpia est&ndar (AH°) es el cambio de entalpia del siste-
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ma cuando los reaccionantes en sus estados estindares son conver-
tidos en productos epn sus estados estandar. E1 estado esténdar

de una sustahcia en su forma mds estable a la presidn de 1 atm
y a la temperatura de 298.15°K (25°C). |

Dado gue no existen entalpias absolutas, por convencidn se ha
dado el valor de cero a las entalpfias de formacidn de los ele-
mentos en su estado estédndar. Las entdlpias de los compuestos
se han determinado a partir de los calores de reaccibn de sus
elementos, encontrandose todas las sustancias en su estado puro.
En la tabla 3.l1. aparecen las entalpias de formaci®n de sustan-
cias importantes en procesos geoldgicos. Para otros datos con
sfiltese: Thermodynamic properties of minerals and related
sustances at 298.,15°K, 1 bar (lO5 pascals) pressure and higher
temperatures (Robie, R.A. et al, 1979). El método de utiliza-
cidén de datos estindar consiste en combinar algebraicamente las
reacciones cuyas eﬁtalpias conocemos de manera qué se obtenga
la reaccidn deseada. En todas las sustancias deberd especificar
se su estado fisico asi como el nGmero de moles que intervienen.
Recuérdese gue H es una propiedad extensiva.

Para comprender mejor cste método se verdn a continuacidn va=-

rios ejemplos. Para resolverlos se utilizaran los datos AH°f de
la tabla 3.1.

1) Calcular los calores de reaccibn a 298°K y 1 atm en las
siguientes reacciones:

1. T [+]
C(diamante) + ?Oz(g) M co(g) ; (Ad)298
C(grafito) + Coz(g) - 2CO(g) H (AH')§98
(diamante) ~ C(grafito) ; (AH") 3

298

Las entalpfas estandar de formacidn de las substancias involu-
cradas son:




Tabla 3.1 Valores de AH°f, AS°y AG"f a 298°K de algunas sustancias

. importantes en procesos geoquimicos.

Formula Descripcidn Estado AH®f S° AG° £
’ (Kcal) (cal/°K) (Kecal)

Al Metal c 0 6.769 0
a®t aq -125.4 - 74.9 ~115.0
A1203 '~ Corundo c -399.9 '12.186 -376.77
BaSO4 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 0 9.95 0
ca®t aq ~129.77 - 13.2 ~132.18
Cao Cibico c ~-151.9 9.5 -144.4
CaF2 Fluorita c ~-290.3 16,46 -277.7
cacl, c ~190.0 27.2 -179.3
CaCO3 ' Calcita c -288.45 22,2 -269.78
CaCO3 ; Aragomita c -288.49 21.2 -269.53
CaSiO3 qulastonita c -378.6 19.6 * ) -358.2

! C Diamante c 0.4532 0.-5829 0.6850

; C Grafito c 0 1.3609 0

f Co g - 26.4157 47,301 - 32.8079
CO2 g - 94.0518 51.061 - 94,2598
co32- aq -161.63 - 12.7 ~126.22
c1, i 0 53,286 0
HC1 g - 22.063 44,617 - 22.769
HC1 - aq - 40.023 13.16 - 31,350




Tabla 3.1. Continuacidn

Formula Descripcidn Estado AH®f . 8° LG £
(Kecal) (cal/°K) (Kcal)
|
HF g - 64,2 41.47 . - 64.7
HF aq - 78.66 26.0 - 70.41
§ H a aq 0 0 0
. H, : . o 0 31.211 0
Fe Metal c 0 6.49 0
{ - Fe?t aq - 21,0 - 27.1 - 20.30
i - pet aq - 11.4 - 70.1 - 2.52
Fe203 Hematita c -196.5 21.5 -177.1
Fe304 Magnetita ‘ c -267.0 35.0 -242.4
FeSiO3 c -276.0 20.9 -257.0
Fe28i04 c -343.7 35.4 -319.8
Pbs Galena c - 22.54 21.8 - 22.15
Mg Metal c 0 7.77 0
Mgt aq ~110.41 - 28.2 ~108.99
MgO c -143.84 6.4 -136.13
0, g 0 49.003 0
HZO g - 57.79 45.106 - 54,63 i
H20 1 - 68.3174 16.716 - 56.69
K20 c ~ 86.4 20.8 - 46,2 :
Si Metal c : 0 4.47 0 E
si0, Cuarzo c -205.4 10.0 -192.4
Nota: g=gas; aq= acuoso; c=cristal; 1=11quido.
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3
3
i

Grafito....:. 0.00 Kcal.mol-l

" Oxfgeno.... 0.00 " ‘ .

Diamante... 0.453 "

Oy . .... -94.052 "

COo

(g) LI I "26.416

En este ejemplo podemos ver que la entalpfa de cada reaccién

puede calcularse a partir de las entalpias de formacidn de los

reaccionantes y de los productos.

tir

Las

Las

AI-{(reacgién) ZAHf(p;oductos) B ZAHf(reaccionaptes)
(AH)3gg = (-26.416) - (0.453 + 0) = - 26.86 Kcal
( H')§98 = 2(-26.416) - (0-94.052) = + 41.23 Kcal
( H")§98 = 0 - (0.453) = - 0.453 Kcal

'2) Calcular los calores de reaccibn de las forsterita a par

de la siguientes reaccibn:

2Mg ) + Si g + 20 +  Mg,SiO

(g) (forsterita); AHSg¢

2

entalpias de reaccidn de las sustancias involucradas son:

AH (forsterita) = ~508.1 Kcal/mol.
AH (Sl(s)) = 0.0
AH (O2 ) = 0.0 "
(9)
AH (Mg gy) = 0.0 "
entalpias de Si , O y Mg son cero debido a que es-
(s) Q(g) (s)
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tas substancias est@n en su estado esténdar. La entalpfa de la
‘% ‘reaccibn es

AHreaccitn = 2" (forsterita)” ZAHMg - AHg, - ZAHOZ
Hoeaccién = ~ °08.1 - 0-0-0
bH .2 = = 508.1 Kcal: es decir, es una reaccidn exotér
reaccidn r

ca.

3) Calcule el AH de la formacidn de halita a partir de so-
dio y cloro.

Solucibn:

Cuando tranformamos un ntmero especifico de reaccionantes
en un conjunto especifico de productos, mediante m&3s de una se-
cuencia de reacciones, la variaién total de entalpfa debe ser

la misma para cada secuencia. Si establecemos las siguientes se
cuencias:

. — A .
Na(s) + HzO(l) Na OH(S) + sz (g)’ AHl
1 1 el .
HCl(g) + NaOH(S) -—-—v-NaCl(s) + H2 O(l) ; AH3

A partir de las tablas de entalpfas de formacibn, se obtienen
los siguientes datos:

AH (Na) = 0.0 kecal. mol™}

AH (H,0), = -68.31 kcal, mol~ 1
4 ‘ -1
. AR (NaOHS) = ~-101.99 kcal.mol

1

5 ) = 0.00 Kcal.mol

i AH (H
5 g




1

AH (Cl, ) = 0.00 kcal.mol”
g
-1
AE (HClg) = =-22,063 kcal.mol
AH (NaCls) = -98,23 kcal.mol-l
Por tanto, AHl = (2(~101.99) + 0) - (0 + 2 (-68.31))= -33.67 Kcal/mol
AH, = (=22.063) = (0 + 0) = -22.06 Kcal/mol
AH3 = (-98.23 - 68.31) - (-22,06 - 101.99)) ='-42.50 Kcal/mol

El aH de la reaccibén que buscamos puede obtenerse de la suma al
gebraica de las reacciones propuestas:

N + } = -
a(s) HZO(l) -+ NaOH(s) + ?Hz (g) ° AHl 33.67
1 1 . = -
A = -
HCl(g)+ NaOH(s) -+ NaCl(s) + Hzo(l) H3 42.50
3 . 1 . [ —
Cambio neto: Na(s) +‘2C12(g)-+ NaCl H AHneto 98.23kcal

7. DEPENDENCIA DE AH RESPECTO DE LA TEMPERATURA

Antes de considerar el efecto de la temperatura sobre la ental-
pia es conveniente introducir el concepto de capacidad calorifi-
ca al cual estd muy relacionado el fenbmeno. La capacidad
calorifica 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 funcidn de estado, la canti
dad que se requiere para producir un cambio dado de estado depen
de del camino seguido. Por tanto, existen dos tipos de capacidad

calorifica, que segln la definicidn, en términos matematicos son:

- A presidn constante: C_ = dQop _ dH (3-9)
P ar - ar
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daT aT (3-10)

- A volumen constante: CV = dQv dau

Ahora, dado que el AH®° de cualquier reaccidn es

A¥®= HS -H° .
: (productos) ' (reaccionantes),

para encontrar la dependencia de esta cantidad con la tempera-

tura, derivamos con respecto a ella:

130 [¢] 110
dad® _ dH (productos) - dt (reaccionantes)

dT dT ar (3-11)

Pero, por definicidn dE _ Cp (ecuacibn 3-9); sustituyendo en

aT
(3-11) tenemos:G
¢}
dAE® _ ce (productos) - C° (reaccionantes)
dar P P
AAH® _ o (3-12)
at P

Expresando la ecuacidén (3~12) en forma diferencial, tenemos
dAH® = AC? dT. - ,
P |

Integrando entre una temperatura inicial, To (generalmente la

temperatura estandar, 298°) y una temperatura T cualquiera'se

i
obtiene: ;
E
T T
dAH® = AC® 4aT
To! %o p
Q - Q - fT ° :
AH®, = AH®q io 0CH ar,

por tanto, la entalpfia a una temperatura cualguiera T, conoci-
das la AH®° y la Cp de las sustancias, es




T
AH°n = AHL o+ S AC® ar. (3-13)

To jo)
Cuando el intervalo de temperatura considerado en la integra-
cidn de la ecuacibn (3-13) es pequefio, las C° de las sustan-
cias involucradas pueden considerarse constante y la ecuacibn
(3~13) se convierte en
IT\

AHp = AH°fO + AC°p ’ Tof ar (3-13')

Ejercicio: Encuéntrese el AH°a 398°K de la reaccidn

>
Co + O2 “ CO2

si conocemos los siguientes datos:

° = -
AH 298 = 67 640 cal/mol
C°p (CO) = 6.97 cal/°K-mol
[~} — OV
C b (02) = ?.05 cal/°K-mol

-] — OV o
C P (C02) = 8.98 cal/°X-mol

Dado que AC® = AC® - AC®°

P p(Productos) p (reaccionantes)

AC®

D 8.96 - 6,97 - 7.05/2 = - 1.53 cal/°K-mol

Aplicando la ecuacibén (3~13') entre los limites 298° y 398°K se
tiene:

AH® AH® + AC° 398 ar
’ 2é8

398 298 P

267640 -~ 1.53 (398 - 298)
-67790 cal

Para intervalos mayores de temperatura, se ha observado que el

Cp es funcibén de la temperatura y sigue una ecuacidn del tipo
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C_=a+ bT + C/T2
P
donde a, b, ¢,... son constantes para un material determinado.

Ejercicio: Calcular el AH°a 800°K para la reaccidn:

Na Al 813 O8 -> NaA181206 + 5102

albita jadeita cuarzo
dados los siguientes datos:

Albita: AH?

]

- 927,146 cal/mol

296
. | -3 5,2 .
C b = 61.7 + 13.9 x 10 °T - 15.01 x 10°/T° cal/mol.°K
Jadeita: AHO208 = -~ 719,871 cal/mol
co = 48.16 + 11.42 x 1073 T ~11.87x10°/T% cal/mol.°K
Cuarzo: AH°298 = - 217,650 cal/mol
C°p - 11.22 + 8.2 x 10737 - 2.7 x 105/T2

¥

El AHEQR y el AC°p se calculan fécilmente; asi:

MH®, g = = 719,871 - 217,650 + 937,146 = - 375 cal

s = 48.16 + 11.42 x 107°T - 11.87 x 10° /12

3

+ 11,22 + 8.2 x 10 °T - 2.70 x 105/T2

3

- 61.70 - 13.9 x 10°°T + 15.01 x 10°/T°

3

AC® = =2.32 45.72 X 10" °T .+ 0.44 + 10°/T% cal/mol°K




Aplicando la ecuacidn (3-13)

800
AHgoo = AMygg * nggf  ACT, AT
800 _ | .
= = 375 + J/  (=2.32 + 5.72 x 10" T + 0.44 x 10°/T°) 4T
, 298 3 . 00
= - 375 4+ (-2.32T+2272%x10 7 52 0.44 x 107,
? T 298
finalmente:
AH;00 = = 906,15 cal/mol

IIT.4. SEGUNDA LEY DE LA TERMODINAMICA

La primera ley de la termodin@mica nos difinid una variable ter
modinémicayextensiva, denominada energia interna, la cual, en
virtud del principio de conservacibn de la energia es equivalen
te en todas sus formas. Sin embargo, la ley no senala restric-
cidn alguna acerca de la fuente de esta energia ni sobre la di-

reccidn de su flujo.

La segunda ley de la termodindmica, en sintesis, es la introduc
ccidn de otra variable de estado extensiva llamada entropia (S)
la cual es una medida de la direccidn que siguen- los procesos
en la naturaleza hacia el estado de guilibrio. En otras pala-
bras, la funcidn termodindmica entropia explica porqué ciertos
procesos son esponténeos (naturales y porgué otros no (no natu-

rales).

El concepto de entropfa tiene una interpretacidn directa en la

.termodinamica macroscdpica, esto es, no se requiére de argumen-
to de caricter 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 (energfa) del cuer-
po més caliente al m&s frio y no al revés.

- Si existe una diferencia de presiones, fatalmente hay un flu-
jo de volumen que va de la zona de mayor presidn a la de menor
presibn.

- Si hay una diferencia de potencial eléctrico de una regibn a
otra,ocurre un flujo de corriente eléctrica de la regidn 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 espdntédneos
y su ocurrencia sugiere una direccidn privilegiada. Dicho en

otras palabras, la forma en gue ocurren los procesos naturales
es fnica. )

1. ENTROPIA

Consideremos un sistema cualquiera efectuando un proceso rever-
sible que sigue una trayectoria i—+ f, donde i es un estado de
eQuilibrio iniciél y f el final. Si a lo largo de gada porcidn
~de la trayectoria medimos la contribucibén de calor intercambia-
do entre el sistema y sus alrededores, y dividimos esta contri-
bucidn por la temperatura de la fuente externa con la cual el
sistema intercambia calor, el resultado de la diferencia de entro-
pias entre los dos estados seri:

b
T
Segln el enunciado anterior, dQrev (calor intercambiado en un
proceso reversible) es una diferencial inexacta (depende de la
trayectoria), pero como % es el factor integrante, se transfor
ma en una diferencial exacta. Por tanto dQrev/T es una diferen-
cial exacta y su valor depende Unicamente de los estados ini-

cial y final del sistema, razdn por la cual la. entropia es una
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funcidn de estado.

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

entre las temperaturas Tl y T2, la ecuacidn (3-14) se convierte

en
T
AS = S

5 1S

(Proceso reversible) (3-15)
T a
1

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

T1 aT, de manera esponténea, T, siempre es mayor a T por lo

1 2’
cual, con base en la segunda ley, erev - es mayor a cero, y por tanto,

AS >0

En conclusidn, durante un cambio natural, la entropfa de un sis
tema aislado, o el cambio de entropia resultante de intercam-
bios internos de calor en un sistema cerrado pueden Gnicamente
incrementarse. La demostracién de este "principio del incremen-
to de la entropia" puede verse en Garcia-Colin, 1972, o en cual
quier libro de Termodindmica clésica. El incremento de la entro
pia durante los procesos naturales puede, inclusive, extenderse

a los sistemas abierios,

Por otra parte, los procesos son irreversibles cuando

f
r5od
i T <08

2. CAMBIOS ISOTERMICOS: ENERGIA LIBRE

Si consideramos una transformacién isot&rmica que ocurre entre
dos estados inicial y final, dado gque T es constante, la ecua-

cidén (3-14) se convierte en



e S

por tanto, despejando e igualando a cero,

AQ - TAS =0 (3-15)

AQ = TAS , (3-15")

Como vimos en la primera ley, el AQ adquiere propiedades espe-
ciales en el caso de cambios termodinamicos apresidn o volumen
constante,

A volumen constante, AQy

AU

A presibdn constante, AQp AH

Substituyendo estos t&rminos en la ecuacidn (3-15) se obtiene
que

A T, V, constantes, AU = TAS =0 :
' } oondiciones de equilibrio ;
A T, P, constantes, AH = TAS = 0 "

Para condiciones distintas del equilibrio, las expresiones ante-
riores son diferentes de cero y pueden definirse dos nuevas fun-
ciones termodinamicas (auxiliares):

F = U - TAS : Energia libre de Helmholtz (3-16)
G = H - TAS : Energia libre de Gibbs (3-17)

o bien, AG = AH - TAS: Energia libre de Gibbs para un cambio fi-
no (3-17")

La energfa libre de Gibbs es la més utilizada en geoguimica, ya
gue la mayoria de los procesos geoldgicos toman lugar a presibn
aproximadamente constante. Tal como en las entalpias, el valor
numérico de las energias libres expresa siempre cantidades rela
tivas. Es decir, siempre estaremos manejando diferencias. de en-

talpia y de energia libre entre los productos y los reaccionan-
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tes de un proceso gquimico, representadas con AH y AG respecti-
vamente. Ademds, es bueno agregar que dado que U, S y H son pro
piedades -extensivas, las nuevas funciones F y G también lo se-
ran. El significado ffsico de la magnitud G es la capacidad que
tienen las substancias para reaccionar y el limite hasta el
cual la reaccidn llegard, lo cual juega un papel importante en
la compresién y prediccibn de una variedad de procesos geolbgi-
cos.

La expresidn diferencial de la ecuacidén (3-17) es
dG = dH - Tds - sS4t

Como Il

U+ PVy di = dU + PAV + VAP, entonces

daG

]

du + PdV + vdp - Tds - sdT

Como la definicidén de la funcidn H requiere que el proceso se
efectfie a presidn constante, y como el que estamos estudiando

es isotérmico, dP = 0 y dT = 0. La diferencial total de G gqueda

dG = QU + PaV - Tds | (3-17")
El valor numérico de la energia libre se expresa en calorias o
kilocalorfas, y al igual gque la entalpfa, el signo serad negati-
vo si durante el proceso se pierde energia y positivo cuando el
estado energético final sea mayor que el inicial. Por ejemplo,
el cambio de energia libre de la reaccidn entre el oxigeno y el
hidrbgeno a 25°C y 1 atm es

l . - ‘ = - H
H, + > O2 +* d20 :  AG 56.7 kcal;

HZO +> U, + % 0. ; AG = 56.7 kcal.

De estas reacciones puede deducirse que la formacidn de agua a
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partir de sus componentes gaseosOs €s un proceso espontaneo
(aunque extremadamente lento) y que el proceso contrario (diso
ciacibn) no es espontaneo y que requiere para su realizacidn
de energia adicional.

Energia libre de formacidn

La energia libre de formacidn de un compuesto es el cambio de
energfa libre involucrado en la formacién de un mol de sus ele-
mentos. El cambio de energia libre de una reaccibn es la dife-

rencia de energia libre entre los productos y los reaccionantes.

"’LAG=AG

(productos) bG(reaccionantes)

Por ejemplo, en la reaccidn

50, + CO2 + SO + CO

2

las energias de formacidn de las sustancias son:

802 = - 71.7 kcal
Co, = - 94.3 kcal
SO3 = - 88.7 kcal
CO = - 32.8 kcal

El cambio de energfa libre para la reaccibn es

AG

i

- 88.7 - 32.8 - (-71.7 - 94.3)

AG + 44.5 kcal

Por convencidn, la energia libre de los compuestos en. su estado
estandar se denomina energia libre de formacidn estdndar y se

simboliza como AG°f. Sus valores numé@ricos aparecen en tablas
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como se ilustra con la tabla 3.2.

La utilidad inmediata de los cambios de energfa libre, al igual
que los c¢ambios de entalpfa, es determinar con precisidn si una
reaccidn estd en equilibrio o si é&sta se produciri. Las reglas
convenidas son muy sencillas:

Si AG < 0, la reaccibn seré espont8nea (aunque su velocidad sea
tan lenta que no pueda apreciarse).

Si AG > 0, la reaccidn no ocurrir@ a menos que se le proporcio-
ne energla de una fuente exterior, o bien, la reaccibdn ocurrird
pero en sentido contrario.

Si AG = 0, la reaccidn esti 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 entropia es una funcidn de estado del sistema, su valor
para una substancia puede expresarse en funcidn de dos de las
tres variables T, P y V. Si seleccionamos a T como una de las
variables independientes, la entropia podré expresarse cComo una
funcién de T y V o de T y P.

- La entropia en funcidén de T y V:

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

substituyendo esta ecuacidn en la definicidn de energia interna
du = dQ - PdV, se obtiene

ldu = Tas - pav | (3-18)




Ahora, si consideramos que S = S(T,V), su diferencial total es

Q

) ar + (82 av (3-19)

v T

ds = (

G
Q2

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

au =7 35y ar + T V%%) + P ] av (3-20)

3Ty

Como la funcidn U también es funcibén de T y V,

) av (3-21)

_ 2y .
du = (BT) . dT + | T

=)

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

obtiene que

38 aU
T (%) = (%) (3-22)
oT" ¢ oT v
y ademés:
2U) _ ¢ (35, . _
(§~) =T (BV)T P (3-23)
Substituyendo la ecuacidn (3-10) en la (3-22), a volumen cons-
tante,
35
T ('8—,-1,-) = CV,
v
35, _ Cv _
por tanto (ET) = ﬁrw' (3-24)

La ecuaciébn (3-10) en su forma diferencial es
dr = dU - Tds - SsdT;
substituyendo dU de la ecuacidn (3-18) se obtiene

dF = - SdT - PAV (3-25)




Por otra parte si consideramos que F = F(T,V)

Q

dr = (55) ar + (

>
e

I

) av (3-26)
v Vip

Q

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

oF

(k) = -8

5T v (3-27)
OF .

() = - P .

A (3-28)

Si obtenemos las segundas derivadas de las ecuaciones (3-22) vy

(3-23) a T y V constantes se obtienen, respectivamente:

32U _ 328
st5v ~ © (5veT) (3-22")
y
32U _ 32s 3S 3D ot
sveT - ¢ et (§V)T‘ (§T)V (3-23")

Como no importa el orden de diferenciacibn, podemos igualar las

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

3s, _ (3P . _
(‘é'v) = (5—.1-.) (3-29)
T v
Con las ecuaciones (3-24) y (3-29), la ecuacién (3-19) se trans
forma finalmente en '
_ Cv éP , _n
| ds = 4T + (gf)v av (3-20)

Por otra parte, substituyendo la ecuacidn (3-29) en la (3-23)
se obtiene

oU oP
39 =T (zp) - P | (3-31)
T v

- La entropfia en funcién de T y P:




Siguiendo un método similar al del inciso precedente, se pueden

obtener las siguientes expresiones andlogas en funcibn de Py T

39S, _ Cp
(if)p =7 A (3-24")
3G
2% = -5
' —271
aT b (3 )
3G
(&) =V
3% -~ (3-28")
2% = - (Y - | (3-297)
3P T aT P

- Cp _ (9V -
ds = i? 4t (gf)p ap A (3-30")
Q) - Y + v (3-31")
aP T 'aT P

4, ENTROPIA DE LAS REACCIONES QUIMICAS

A presidn constante, el incremento del contenido calorifico
(dH) de una fase producird un incremento de su entropia. En es-

ta condicibn, la ecuacidn que define los cambios de entropia

_ 49
ds = =«
. danl
se convierte en ds = - (3-32)

Por otra partem ya vimos que la entropia podfa expresarse como
funcidén de la capacidad calorifica a presién constante (Cp) y

la temperatura, mediante la ecuacidn:

dH = Cp ar,

con la cual la ecuacidn (3~32) queda

as = 9%33 (3-33)




Esta ecuacidn es muy importante puesto que nos permite calcular
la entropia a cualquier temperatura, si conocemos la capacidad

calorifica de las sustancias que intervienen en una reaccidn,

Ejercicio 1) Calcular el cambio de entropia y el cambio de ener
gfia libre a 800°K de la reaccibn

NaAlSi3O8 z NaAlSi208 + Si02,
Albita jadeita cuarzo
utilizando los datos de Cp del ejercicio de la pigina 65 y los

siguientes valores de entropia estandar:

Albita: 50.20 u.e *
Jadeita: 31.90 u.e

Cuarzo: 9.88 u.e

*u.e: Unidades entrdpicas = cal.mol”t.ok™ 1

Solucibn: integrando la ecuacidn (3~33) entre los limites de
temperatura 298 y 800°K, y utilizando el ACp calculado en el
ejercicio anterior (p. 65) se obtiene:

/T as = I

To To

T CpdT
T

Puesto que Cp depende de la temperatura y sigue la forma

_ c
Cp = a + bT + ‘-IT—Z— ’

la integral gqueda:

200 a C

ASBOO - A8298 = i) (f + b + T§) dT
298
c 1 800
ASSOO = A8293 + {alnT + bT - 55T X
5 00
: -3 0.44 x 10
As800 = A8298 + [2.32 In T + 5.72 x 10 T _Hﬁiﬁﬂﬂui

298
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El término AS se calcula fécilmente:

298

A5298 = A AS

S - .
productos reaccionantes

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

i

Por tanto:

ASSOO - 8.42 - 10.96 + 11.77

AS

800 ~ 7.61 u,e

El cambio de energia libre AC, puede calcularse a partir de la
ecuacidn (3-17"):

AG = AH - TAS

AGBO0 = A - 800 AS

U800 800

Substituyendo los valores calculados de AH y AS a 800°K tenemos:

AG

~-906.15 - 800(-7.61)
5181.8 cal

800

Ejercicio 2) Calcular la energia libre de formacifén a una tempe-

ratura de 298°K de la transformacibn polimbérfica de calcita en -

aragonita, conocidos los siguientes datos:

5 5 ’

AR 598 857598

(kcal/mo1l) (u.e)

ca®t -129.77 - 13.2

D -

co? -161.63 - 12.7
Calcita -288.45 + 22.2
Aragonita -288.409 + 21.2




Las reacciones que involucran a estas substancias son

. 2+ 2-
i) Caco, - —— Ca + CO ;7 (AG)°
! 73 (calcita) disolucidn. 3 298
ii) caco TooToorar Catl o+ COXTi (aGh)°
(aragonita) e 298
iii) CaCo, = CaCo ; (AG™)°
(calcita) (aragonita) 298
La energia libre se calcula mediante la ecuacién
° = ° - o
(8G) ®9g = BH%)9g = ThS34g
Para la primera reaccibn,
(AG) ° = - 129,770 ~-161,630 ~ (-288,450) - 298 (-13.2-12.7-22.2)

298

+ 11,284 cal/mol

]

De igual forma,

(AG')° + 11,126 cal/mol
298

Para calcular el (AG"); podemos auxiliarnos de un ciclo gque

98
involucre la solubilidad de la calcita y la aragonita (reaccio-
nes i y ii).

Calcita AG" - . Aragonita
transf. polimOrf.

AG AG?

Solucidn de

ca®t y cog

en agua
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~Con base en el principio de conservacién de la energfa, puede
deducirse del ciclo propuesto que

Substituyendo los valores calculados,

(AG") ygg = 11,384 - 11,126 = + 258 cal/mol

Este ejercicio tambi&n puede resolverse en forma directa utili-

zando los valores de entalpia y entropia estandar en la reac-
cidn

Calcita > Aragonita ; (AG") 298

(G )398 = H')§98 - T S')°298

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

]

+ 258 cal/mol

Puede concluirse que la reaccidn calcita + aragonita ocurre con
un incremento en la energia libre de 258 cal/mol; por tanto, la
calcita es mds estable que la aragonita bajo estas condiciones,
Es decir, la reaccidn tiende efectuarse en sentido contrario:

aragonita =+ calcita, ocurriendo una pérdida de energia libre
de 258 cal/mol.

ITI.5. LA TERCERA LEY DE LA TERMODINAMICA: ENTROPIA ABSOLUTA

En la solucidn de los ejercicios del inciso anterior se han uti
lizado valores de entropia estandar (AS)° que, como se ha dicho,

representan cambios relativos de entropia.

Como valor de referencia para medir los cambios de entropia 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 temperatu
ra. Este principio (Richard, Nerst y Planck) se conoce como la
tercera ley de la termodindmica. El cidlculo de S° por métodos
estadisticos a partir de datos de medidas de éntropia es tedri-
camente posible. No obstante, los resultados para algunas solu-
ciones y liquidos orgdnicos no es el cero al cero °K con lo

cual la "ley" tiene algunas excepciones.,

La importancia de la tercera ley reside en que permite el célcu
lo de los valores absolutos de entropia de las substancias pu-
ras a pafir de datbs térmicog inicamente. Para este fin es muy
itil la ecuacidn (3-33)

ds = C%?T

Cuya integral es

T T CpdT T

S = S = S _

O°K O°K T O°K de(ln T) (3 34)
Como la tercera ley establece gque para cualquier substancia

cristalina pura a 0°K, S = O, todo lo que es necesario para in
tegrar esta ecuacidn es conocer las capacidades calorificas del
s6lido desde T = 0°K hasta cualquier valor deseado de T.

En el caso de que ocurran cambios de estado entre los limites
de integracién es necesario considerar la influencia de estos
valores "calores latentes" de cambio de estado, como lo son las
entalpfas de fusidn, vaporizacibn o de cualquier otra transfor-
macibn polimérfica. Por ejemplo, para una sustancia que sufre
las siguientes. tranformaciones entre 0° y 298 K§$



Temp. Estados y transformaciones Cp H
0°kK Estado cristalino a} Cp] -
Tt Transformacion polimérfica | AHt

Estado cristalino B,

;
modificacién a baja T Cpp |
‘ |
' . |
TC Transformacion de 2° orden AHC
Estado cristalino ¢
modificacion a alta T Cpg
Tf Fusion AHf
Liquido Cp4
TV Vaporizacion AHV
298°k Vapor Cp5
el calculo de entropia estandar (298°k) seri:
Tt AH T '
° } Nt o AHc
AS 59g = é Cp,d (\nD + To + T£ Cp, d (InT) + ~c
Tf T
o f 0 Cpgd(T) + 2 4 Y cp, d(1nT)
3 T 4
Te f Tf
298
AHy
+ TV + 4\/ Cp5 d('lnT).
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IV. TERMODINAMICA DE LAS SOLUCIONES 4

Los conceptos termodinamicos expuestos en el capitulo anterior \
se aplican preferentemente a sistemas de composicidn constante, F
donde los procesos més frecuentes involucran cambios de estado,

transformaciones polimbérficas e intercambios colorificos de

sistemas cerrados. No obstante, existe una variedad de procesos

) . . ) ‘7 3
en los que las transformaciones llevan consigo un cambio en la

composicidn de las fases por 'lo que es importante conocer las

leyes que gobiernan a tales procesos.

IV.1l. IAS SOLUCIONES: EXPRESION DE LA COMPOSICION

~§ . 1. Soluciones y mezclas.

De una manera general, una solucidn es una fase homogénea ya
sea liguida (agua de mar, solucibdn hidrotermal), sb6lida (plagio

clasas) o gaseosa (atmdsfera) formada por dos o mds componentes

gue no reaccionan al ponerse en contacto entre si.

Para una composicién dada, las propiedades de una solucidn como
indice de refracci®dn, conductividad, viscocidad, etc.,tienen un r
mismo valor (medido a condiciones P,T determinadas), el cual va

riard si ocurre alglin cambio en la composicibdn de la fase.

Existe el caso en que al mezclarse las sustancias dan una solu-
cibén heterog&nea, m&s exactamente, una mezcla. En este caso,
los constituyentes pueden separarse por mecdios mecé@nicos, lo que

no es posible en las soluciones propiamente dichas. Adem&s, en

muchas ocasiones, uno de los constituyentes de la mezcla puede
ser una solucibn como, por ejemplo, una solucidn sobresaturada
de NaCl en agua donde la fase cristalina de la sal persiste.

% Una solucibdn estd formada b&sicamente por dos componentes: el
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soluto y el solvente. Se denomina soluto a aguella sustancia
gue se disuelve en el solvente. En general el solvente es el
componente que cuando estd puro se halla en el mismo estado fi-
sico que el de la solucidn. Asf, en el caso de sdlidos en liqui
dos, la sustancia que se disuelve (sblida) es el soluto, mien-
tras que el solvente es el liquido., Cuando se trata de solucio-
nes en que los constituyentes se encuentran en el mismo esta-
do, aquella sustancia que esté en menor proporcidn serd el solu
to.

La maxima proporcibdn en que una sustancia es disuelta por otra,

constituye su solubilidad que es la misma para ciertas condiciones

de temperatura y presién. M&s exactamente, la solubilidad de un
soluto es la concentracidén disuelta caracteristica del estado

de equilibrio entre el soluto y la solucibdn.

Una gsolucidn saturada se cdenominard aquella que contenga la can

tidad de soluto indicada por su solubilidad a una temperatura
dada, si contiene m&s que esa canticad se conoce como sobresatu

rada, y si contiene menos se llamard no saturada.

La solubilidad es afectada por varios factores: la naturaleza

guimica del soluto y del solvente, la temperatura y la presibn.

Una sustancia tenderd a disolverse en solventes que sean quimi-
camente similares a ella, "lo semejante disuelve a lo semejan-
te". Asimismo, si al efectuarse la solucibdn se absorbe calor,
la solubilidad del soluto se incrementard con la temperatura,
si'por el contrario se desprende calor, se observara un decre-
mento en la solubili@ad. El efecto de la presidn es importante
cuando se tienen soluciones de gases en liquidos, ya que al au-

mentar agquélla se incrementa la solubilidad.

2. Expresiones de la concentracidén de las soluciones.

Todos los cilculos termodin@micos concernientes a las solucio-

nes requieren de expresiones que indiguen la concentracidn de

. - 84 -



los constituyentes. Las unidades de concentracibn mis utiles

son:

-Concentracidn molar (Mi)

Es la cantidad de gramos mol de soluto disuelta en un litro de
disolucidn. El gramo mol es el peso molecular (PM) de una sus-
tancia expresado en gramos. Asf, un mol de '20 serd: 1.008(2)+
16.001(1)= 18.016 g. El nGmero total de moles presentes en una-/
cantidad de sustancia ser& el peso en gramos de &sta entre su -
peso molecular. Por ejemplo, 32.032 g de agua contendrén exacta
mente 2 moles de Hy 0. (32.032/18.016 = 2.0).

Para preparar una solucién 0.1 molsr de NaCl en agua se regue--
rirén:

NaCl : PM = 58,448
1 mol de NaCl = 58,448 g

0.1 mol de NaCl = 5.8448 g

Por lo tanto, deberdn disolverse 5.84g de NaCl en el agua necesa

ria para formar un.litro de soluciédn.

-Fraccidn molar (Xi)

La fraccién molar de un constituyente (i) de una solucidn esté-
definida por la expresidn

X. i : (4-1)

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

y Ini es el nlimero total de moles de todos los constituyentes -
i

presentes.,

Por tratarse de fraccidn molar, la suma de las fracciones mola-
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res de los diversos componentes debe ser unitaria. Asi,

<li:)(j_:. ni =1

S ni
i

por lo tanto, la fraccidn molar de un constituyente serd un nG-
mero entre 0 y 1. De esta manera, si Nnji = 0, significa gue este
constituyente no estd en la mezcla; si Xi = 1.0, la mezcla esta

formada completamente por dicho constituyente.

Para el caso de mezclas binarias como lo son las plagioclasas -
formadas por albita (2b) y anortita (An), o el olivino, formado
por fayalita (Fa) y forsterita (Fo), sSlo es necesario expresar
uno de los constituyentes ya que el otro ser§ el complemento j2:3
ra launidad. Asf, X1 + X2 = 1, por tanto X2 = 1 - X1. Por ejem
plo, un olivino que contiene 70% de forsterita en peso tendra
30% de fayalita. El ca@lculo de las fracciones molares es como -
sigue: |

Forsterita: PM = 140.6

Fayalita: PM = 203.7

Xe o = 70/140.6 = 0.77
forsterita T07130.6 + 3072037

X . X
fayalita = 1 = Xeorsterita

=1~ 0.77 = 0.23

0.0 f00.77 1.0
I Iy Y
! 0'5 l

ra ( <) ( >~ ) To

En el esquema anterior los extremos de la recta contendrén res-
pectivamente 100% de fayalita & 100% de forsterita. Es decir, -
mientras las fayalita se incrementa hacia la izquierda, la fors

terita lo hard 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 solucibn, multiplicada por cien. Por ejemplo, en el anédlisis
de un bronce se obtuvieron los siguientes resultados: Cu 87%, =
Sn 5%, Zn 4%, Fb 4%, Fsto 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 milldn (ppm)

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

cidbn. Corresponde a los mg del componente por cacda Kg de mues-

tra. Se utiliza mucho para soluciones muy diluidas camo mg/l.

Existen otras unidades de concentracibn cuya‘utilidad eés sobre-
todo en quimica analitica. Estas son: normalidad (W), porciento

en volumen (%V), molalidad (m), formalidad (f) y peso por uni--
dad de volumen.

3. Solucién ideal.

Para facilitar el estudio de las soluciones, se les clasifica =--,
como ideales y reales. S5e considera en general una solucibén ---
ideal como aguella que sigue ciertas leyes, en cambio una solu-

cidn no ideal o real, s8lo las cumple en un intervalo limitado-
de concentraciones.

Podemos definir una solucidén ideal como aquella en la cual la -,
actividad de cada componente es igual a su fraccidn molar en --

cualquier condicidn de temperatura, presidn y concentracidn.

El cambio de energia libre en el proceso de mezcla -de dos
componentes est8 dado por

AGp = M3RT1n(a;) + nyRTln(ay) (&2)

donde ny, np = moles de los componentes 1 y 2.




s
i

Constante Universal de los gases

=
i

temperatura absoluta

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

Para una solucidn ideal se tendra:

Otra condicidn para considerar una solucibn como ideal, es que-
se forme sin generacibn o absorcidn de calor, es decir, el cam-

bio de entalpia de la mezcla es nulo.
A%, = 0

Para las soluciones iceales, la relacidn entre la concentracidn

y su presidn de vapor es muy sencilla.

Cuando se trate de dos liquicdos gue forman una solucidn ideal,-
ser&n miscibles en todas proporciones y se comportaran conforme
a la ley de Raoult. Esta ley expresa que la presidn de vapor so
bre una solucidn, seréd proporcional'a la fraccidn molar de cada

uno de sus componentes multiplicadas por su presidn de‘vapor al

estado puro (P°).

La presidn de vapor para el componente 1 serd X;P{, y para el -
componente 2,X2P§ . La presidn cCe vapor‘total sobre la solucidn

de dos componentes liquidos seré:

D = ° no 4"
L XlPl + X2._2 Ley de Raoult (4-4)

cuando se trate de soluciones de s&lido en liquidos su presibn-

de vapor ser& proporcional a la fraccidn molar del solvente:

P = P°X
\Y% s's
donde Ps° es la presifén de vapor del solvente puro.

- 88 -



i

Cuando un gas se disuelve en un liguido formando una solucibdn -

ideal obedece la ley de lenry. En general para cierta temperatu
ras

£ .(q)
__l...g__. = K (4~5)
aj
donde, )
fi = fugacidad del gas sobre la solucibn
aj = actividad del gas en la solucidn.
K = constante
~ Para una solucidén ideal: fi = Pi
= X
‘ %1 1
Sustituyendo en (4-5)
P. = K (4~6)
%
o- bien, X. = K'P, (4-6')
i i

que es la expresidén de la ley de Henry, la cual indica que a

temperatura constante la presibn parcial en la fase gaseosa del

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

tracidn en estado de equilibrio. Dé manera que un gas sera mas-

soluble en un ligquido mientras mayor sea la presidn del gas so-
bre el liguido.

Cuando se tienen varios gases dentro del mismo solvente se cum-
ple para una solucidn ideal: X, = KiP

1

Las implicaciones y aplicaciones de las leyes de Raoult y Henry
se verdn en el capitulo de elementos traza.




]
H
3

4, Soluci6én real.

Las leyes enunciadas para las soluciones ideales no se cumplen-
fielmente en la mayoria de los casos que se presentan en la na

turaleza, por lo cual se habla de soluciones reales.

En una solucibén real, el proceso de mezcla de los componentes -
se acompaila por el desprendimiento o absorcidn de calor.

Particularmente cuando se disuelven dos liquidos que no se com-~
portan idealmeﬁte, cumplen con la ley de Raoult sdlo en concen--
traciones muy bajas o muy altas. Para la mayor parte del rango-
de concentraciones se tienen desviaciones del caracter ideal-.
gue indican interacciones entre el solvente y el soluto; estas-

desviaciones pueden ser positivas o negativas.

El desprendimiento de calor al formarse la solucibdn indica que-
los_cdmponehtes han encontrado una situacidén de menor energia =-=-
gue en su estado puro. Esto ocurre cuando su estructura molecu-
lar es tal, gque se presentan fuerzas de mayor atraccibdn entre -

; las moléculas diferentes del soluto y el solvente gue entre las

! del mismo componente, por ejemplo, debido a la formacidn de puen-
tes de hidrbgeno. En este caso se tendran desviaciones negati--
vas de la ley de Raoult.

La absorci®én de calor indica que las molé&culas de los ‘componen-
tes en solucidn, tienen mayor energfa que en estado puro, o sea,
que las fuerzas de atraccibn entre las mol&culas del soluto y -
el solvente son m8s débiles que entre las de la misma sustan--
‘cia. Debido a la situacién m3s energé€tica de la solucidn, las -
moléculas tenderdn a escapar en mayor medida que en su estado -
puro y se observard que las presiones de vapor de cada componen
.te son mayores que las predichas por la ley de Raoult, o sea, -

se tendradn desviaciones positivas de la ley.



5. Fuerza ifnica.

La fuerza ibnica de una solucibn estd dada por la expresidn pro
puesta poi Lewis y Randall:

-1 ¥y, .2
I_TiMizi'

donde My = concentracidn molar de la especie idnica (i)
Z; = gracdo de ionizacidn
I = fuerza ibnica

A fin de familiarizarnos con esta relacibdn, calculemos la fuer-
za ibnica de una solucidn acuosa que contiene 0.5 moles de KC1l,

0.2 moles de NaCl, 0.3 moles de MgClas y 0.1 moles de MgSO4

I1=1 M (1% + . (n?+ . (Wi+r (1?2
> K cl Na+ cl-
+ M 2+(2)2+ M (1) 2+ m '?_Jr(z)2 + M 2_(2)2
Mg™. Cl- Mg 504
I=1 0.5 (1% +0.5 ()2 +0.2 (1% +0.2 (1)2 +0.3 ()% +
2.
0.6 (D% + 0.1 (2)2 + 0.1 (22
I=2

Recuérdese que la disociacibn de 0.5 moles de KC! produce 0.5 -
moles de K* y 0.5 moles de Cl  ; por el contrario, la disocia-
cidn de 0.3 moles de MgCl, produce 0.3 moles de,Mg2+
les de C17.

V4 2x0.2 mo-

6. Potencial quf mico: propiedades molares

A medida gue avanza una reaccidn quimica, es obvio que cambia -
la composicidn del sistema ya que estdn apareciendo nuevos pro-
ductos a partir de los componentes originales, cambiando por --

tanto las propiedades termodinimicas del sistema.




Una de las propiedades termodin&micas mas importantes, puesto
que senala el estado de equilibrio de un sistema, es la energia
libre, en la cual, para su definicidn se ha asumido implicita~
mente que se trata de una sustancia pura o de una mezcla de com
posicidn fija.

¢Pero qué ocurre si varia el nGmero de moles de las sustancias
presentes? En este caso, la energfia libre serd funcibn no solo

de T vy P, sino del nGmero de moles nl, n2... ce las sustancias

involucradas. La diferencial total de G seri entonces

. {9G dT + 26 .dP+(86 .dn 86\ |
dG-éift N . <ap to 1+ e Angt. .,
7 At

n; T,ng,n T,?,n; 2T,P,m (47)

En el capituloIII se comprobaron algunas relaciones matemdticas

entre las funciones termodindmicas, dos de las cuales fueron:

=

(a_g) v (3-28")
38/ o

Puesto que estas relaciones se dedujeron para sistemas de compo

-5 ' (3-271)

sicibén constante, es decir, ni, Ny... no varian durante la reac
cidn, pueden sustituirse libremente en la ecuacidbn (4-7). (Re-

cu€rdese gue durante la diferenciacidn parcial tocas las varia-
bles permanecen constantes excepto por la cual se estd diferen-

cianco). Por tanto,

dG = -SaT + vVar + Z(ﬁg_) dn

L G (4-8)

£1 término (?- representa la variacidén de la ener-

Bn) T,?,n;y

gia libre del sistema (o fase) debida a la variacibdn del ntmero
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de moles del coﬁponente i, (ni ), permaneciendo constante todos

los demds (n_,) . También son constantes T y P. Este término ha-
sido definido por Gibbs como potencial quimico (M ) el cual se
expresa para cualgquier componente 1 como

ple
8
1 \9n T,P,n (4-9)

2si,por ejemplo, el potencial quimico del ion Na* se expresa

Urr 4+ o= BG '
e (%N%) T,P,n;

si se tuviera una mezcla de H,0, Na't y Cl™, el potencial quimi-

co de uno de ellos se representaria

M 3G
H20 = G;T_) -
, MY 7.p, maT, c17 , etc.

Regresando a la acuacidn (4-8) se puede sustituir el t&rmino u
i

de la (4-9), obteniéndose
aG = -SaT + vdP + Ju dn , (4-10)
i1 i ’

donde la sumatoria incluye a todos 1l6s componentes cdel: sistema

El significado deui se entenderi mds ficilmente si nos imagina-
mos un sistema en donde T,P y los demds componentes n;j permane-
cen constantes y agregamos cantidades infinitesimales del compo
nente u.i,dni moles. Cualquier cambio en la energia libre pro-
vendra de la sustancia adicionada, el cual tendri un valor ce
ui para un mol de &sta. En tales condiciones, despu&s de haber

agregado dni moles, la ecuacidn del sistema (4-10) se reduce a
L ]

dG = u, dn. ;
i i
por tanto dG = u, . ' (4-11)
- 1
dni .




si se tratase de un solo componente, la ccuacidn anterior se-~
reduce a

E =uw .
n (4-12)
Las dos Gltimas expresiones simplifican aln m&s el concepto
de potencial quimico, enuncidndolo como el cambio de energia
libre por mol de un componente., Ademds, surgen inmediatamente

algunas propiedades particulares como:

1) v, es una propiedad intensiva del sistema, dado que estd
b

referido a un mol de la sustancia.

2) W; no puede determinarse en forma absoluta. Unicamente pue
den cdetectarse sus cambios de la misma manera que en el caso
de G.

2) u; se denomina como potencial guimico puesto que la mate-~
ria fluye espont&neamente de una regidn con alto valor de u
a una de menor valor de éste. Téngase presente que p sigue
siendo energia libre y presenta las caracteristicas de ésta,

en cuanto a equilibrio se reiliere,
4) Cuando varias fases de un componente i esté&n en equili-
brio,. el valor u de dicho componente serd el mismo para ca-

da fase a una P y T dadas.

7. Potencial guimico de especies en solucibdn

Recordando las ecuaciones gue se vieron en el capitulo IIT,
gque expresan la energia libre en forma diferencial (&GC) y la-

de la energia (dU), se puede escribir:

dG = dU + PAV + VAP - TdS - 84T ‘ (a-13) o
du = Tds - Pav. | (4-14)



sustituyendo el valor de 4, la ecuacidn (4-13) se convier

te en

éG = Vvar-sdT ’ (4-15)

A temperatura constante, la energia libre de un material puro
se expresa integranco la ecuacidn anterior desde su condicibn

estindar (P = 1 atm, T = 298°X) hasta otro valor de presién T

? Ast,
P P
1 atm : 1 atm
D D
c®- ol @™ o Pyap *
1 atm

La energfa libre de una sustancia en su estado estdndar se re

presenta por G°. Por tanto el t&rmino gt 2tm

es la energfa 1li
bre estdndar para una temperatura dada y la integral que se -

est8 resolviendo se convierte entonces en

P

G ~ G°(T) = frvap
1l atm
de donde
_ P
G'= G°(T) + [ vdpr
1l atm (4 -16)

Por otra parte, sabemos que la ecuacidn de estado de un gas

ideal se expresa como
PV = nRT, (4-17)

de aquf, el valor de V se puede despejar féacilmente:

D : 4-17")




sustituyendo el valor de V obtenido, en la ecuacidn (4-16),

2
G = G°(T) +g nRT gp

1 agn

G°(T) + nRT &n

P(atm)
1l atm

(]
i

Dividiendo todo entre n, se obtiene

G = G°(T) + RT 4nP,
n n

y como la energia libre por mol es el potencial quimico, la e--
cuacibn anterior se convierte en

u = pu°(T) + RTLnP “(4-18)

gue sdlo es valida para gases icdeales. Esta expresidn nmuestra -
gue a una temperatura dada, la presidn es una medida del npoten-
cial guimico del gas.

En el caso de una mezcla de gases ideales, el potencial quimico
de cualgquiera de las sustancias de la mezcla puede expresarse -
en funcidn de la presidn varcial de dicho componente. Es decir,

para el componente 1, cuya presidn parcial es Pi, se tiene que

u_ = u°(T)+RTANnP (4-19)
1 1 1

en donde u°(T) tiene el mismo significado que para un gas ideal:
i :

es el potencial quimico del gas puro bajo una atmdsfera de pre-

sidn a temperatura T.

IV.2, OXIDACION Y REDUCCION: ECUACION DE NERNST.

Un gran nUGmero de reacciones inorgénicas tienen lugar en solu--
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cidn acuosa y muchas de ellas pueden clasificarse bajo epigrafe
de reacciones de oxidacibn-reduccibn o reacciones redox. El pro-
ceso de oxidacidn puede considerarse como la p&rdida de electro
nes por un &tomo, ion o molécula, y la reduccibn como el fenbme

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-
do lo hacen con ‘otros. Asf, el ion nitrito, NOZ reacciona como
un agente oxidante frente al ion yoduro en solucidn &cida, con
virti&ndolo en yoco, ¥y, en cambio, wseduce al permanganato en me
éio acido a Mn2+. Este comportamiento puede fnicamente entender-
se teniendo en cuenta el aspecto cuantitativo de los cambios

electrbnicos que se producen en la oxidacidn y la reduccibdn.

Los dos procesos de oxidacibdn y reduccidn son inseparables y
tienen lugar simulténeamente., Por ejemplo, en la reduccidn del-
ion mercurio (II) por el ion estaino (II), la reaccibdn total es:

2+ 4+

2ng++5n%i.ng2 +Sn

Esta reaccidn puede desglosarse en dos semirreacciones:

- )
2ng++2e-——--Hg"+

2

' 2 4
sn“t -2eT—asn*t

la primera de las cuales es una reaccidn de reduccibn, y la se~
g ‘ gunda, de oxidacidn. Similarmente, la depositacidn de cobre me-

tédlico de una disolucidn 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++2e--——--Cu2+(reducci6n)

? | Zn -2e-—2n (oxidaci®n)

“Cu




i it RS B T

Las reacciones del tipo que acabamos de descriliir pueden verifi
carse Gnicamente cuando se produce una disminuacibén de la ener-
gia libre del sistema. Isto significa que la energfa libre to-
tal de los productos dehe ser menor que la de las sustancias
reaccionantes. Las energias libres absolutas de los iones, &to-
mos o moléculas no se conocen, pero, en cambio, se han podido
determinar valores relativos de las mismas o energfas libres ti-
PO, que pueden utilizarse en lugar de aquéllas para predecir la

direccidn del cambio guimico.

Estas energfas libres tipo representan la energia libre relati-

va del sistema medida a 25€ y 1 atm de presidn. Si, por ejemplo

~escogemos el sistema formado por iones cobre (II) y cinc metdli

co, la energia libre de los elementos es, por convencidn, cero
y las de los iones zn°* y cu®’ valen =35,000 'y 415,900 cal/-
atom-g, respectivamente, De agqui que el cambio de energia libre
(AG°) para la reaccibn:

2+
Zn+Cu-—>Zn2++ Cu

sea -51,000 .cal/atom-g y, por tanto, proceda de izgquierda a de
recha esponté&neamente. Si el cambio de energia libre hubiese si

do positivo, la reaccidn tendrfa lugar de derecha a izguierda.

Aparte de utilizar el cambio de energia libre como tal, para es
timar la tendencia a realizarse de una reaccidn concreta, es po
sible también abordar el problema desde un punto de vista elec~
troguimico. La tendencia de un elemento a ceder electrones a
una solucidn se mide por su potencial de electrodo o potencial -
de oxidacidn. Cuando un metal como el cinc se sumerge en una di
solucidn acuosa de una de sus sales, se establece una diferen-
cia de potencial entre el metal y la disolucidn que depende del
metal, de la actividad de los iones met&licos en la solucidn
acuosa y de la temperatura. Cuando la actividad de los iones es
la unidad y la temperatura 25°C,la diferencia de potencial se

denomina potencial normal del electrodo (E®). Los potenciales
normales se miden por comparacidn con el electrodo normal de hi
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drbégeno (ENH) u otro electroso patrdn como el de calomelanos.
La unidad uvtilizacda es el voltio (V).

El signo atribuido al potencial dJe un electrodo difiere segln
la convencidn particular de signos que se utilice. La empleada
en este libro serid la recomendada por la Unidn Internacional
de Quimica Pura y Aplicada (IUPAC)., Si elegimos el sistema
Cu2+(aq)/Zn y consicderamos las <os semirreacciones, podemos
imaginar una célula donde los dos sistemas que experimen -
tan la oxidacidn y la reduccidn permanezcan separados por un
¢iaZragma poroso (Fig. 4 .1) que actGa como un puente salino al
permitir el paso de los iones impidiendo al mismo tiempo que
se mezclen las disoluciones. En la convencién de la IUPAC, el
signo y magnitud de la fuerza electromotriz (f.e.m.) de esta
célula vienen definidos por el esguema 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 positiva
si el electrodo negativo estd a la izqguierda y al descargarse
aguélla tiene lugar una oxidacidn en dicho electrodo y una re-
duccidn en el de la derecha. La correspondiente reaccidn redox
deberd escribirse, en consecuencia, con los atomos del metal
en el mismo laco de la ecuacidn recox gue se encuentran en la
célula. Por ello se ha escrito el metal zinc en el lado iz-

juierdo de la ecuacidn y el cobre en el de la derecha.

La relacibdn entre ACG°y Z°es
A CG°= ~-nFE®° (420)

donde n es el nGmero de e¢lectrones transferidos en el proceso
de reduccibn y T es el raraday. Si E°es positivo, la reaccidn

procede como se ha escrito anteriormente.

El potencial del electrodo se micde con referencia al electrodo
normal de hidrdgeno (ENII) que se realiza haciendo burbujear

gas hidrdgeno a 1 atm de »nresidn sobre un metal inerte (por
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ejemplo, platino) sumergido en una disolucidn de HC1l Qe activi
dad unidad con respecto al Ili+. Elrpotencial del electrodo a

25°C, bajo dichas condiciones, para el sistema

. + _
H2 —>2H + 2e
se define como 0 V. El potencial de una semirreaccidn idnica
se mide por el de la c&lula en la gue el ENX estd en el lado
izquierdo, y el electrodo en cuestidn en el lado derecho. La
semirreaccidn se formula siempre como una reduccidn:

Estado oxidado+ne” == Estado reducido-
(0x) (Red)

El potencial del electrodo de la semirreaccidn ibnica viene

dado por la ecuacibn de Nernst,

E=R° /Ox RT v (OX)
NF Y (Red) (421)

donde R es la constante de los gases (8,314 J/grado mol), T es
la temperatura absoluta (°K), n el nlmero de electrones trans-
feridos, F el Faraday (96,484 C) y los simbolos Q}) indican la
actividad de las especie idnicas. Cuando (0x) y (Red) son am=

bos la unidad, el té&rmino logaritmico se hace cero y el poten-
cial del electrodo es el potencial normal. lLa actividad de los

elementos en condiciones normales se define como unidad.

Los potenciales de electrodo normales de los elementos orcdena-
dos del m&s negétivo al mé&s positivo constituye la serie elec-~
trogquimica de los elementos. Esta serie puede utilizarse para-
interpretar y predecir la reactividad de los elementos. Un ele -
mento gque forme cationes desplazard de la solucibn acuosa a

otro elemento que est& por encima del mismo en la serie.

El orden de esta serie, en forma abreviada, es:




, + . +
Li*/Li<k*/k<ca®? /ca<vat ma<rg?t mg<n13t /a1<zn?t on
2+ + - ‘
<re** /re<gn? /Sn<H+/%H2<Cu2+/Cu<%12/I<Ag+/Ag+/
Ag<3Br,/Br <3 Cl,/C1;1<t r,/r

Se puede decir que un metal reductor se caracteriza por:
a) Bajo potencial de ionizacién.

b) Bajo calor de sublimacién.

c) Elevada energfa de hidratacion.

Hasta ahora, la discusidn de las reacciones en el electrodo se
ha limitado al sistema M7 (aq) /™ (s). Es posible, sin embargo,
gue tanto la forma oxidada como la reducida sean ibnicas y so-

. 3+ 2+
lubles, por ejemplo re™ /re

y MnOE/Mn2+. Estos sistemas tie-
nen también un potencial de electrodo normal que puede determi
narse construyendo un electrodo consistente en un alambre de
platino sumergido en una solucidn de actividad unidad con res-
pecto a las formas oxidada y reducida,y comparando su poten-

cial con el de un electrodo normal de hidrdgeno:

Hy (1 atm) Fe3t (a = 1)
Pt Pt
H (a=1 re?t (a = a)

bajo estas condiciones la pareja Fe3+/Fe2+ tiene un potencial
de +0,771 V.

. 2 . , 2+
En una reaccidn tal como la reduccidn del permanganato a Mn~ ,
ademds de producirse una transferencia de electrones en el pro
ceso de reduccidn, tiene lugar una transferencia de &tomos. La
oxidacibn de un compuesto por MnO"4 es, pues, dependiente del
pH, siendo la reaccidn total:s
2++1

41,0

- + - .
Mn04+8H +5 e=Mn 2

Para determinar el potencial normal E°de un sistema como el




anterior, es necesario gue la actividad del ion hidxrdgeno sea E

la unidad, puesto que

. | - VY+ 8
\ E<E°+5L 1, (Mn04 ) (1)
ng : 2
f§ (Mn™)
El valor de E°es +1,51 V.,
i En la tabla 4.1 figuran los valores de otros potenciales nor

males de electrodo obtenidos en las mismas condiciones.

Los potenciales normales pueden utilizarse para prever si una-
reaccidn particular puede realizarse ficilmente. Sin embargo,

sus valores nosuministran ninguna informacidén sobre la veloci-

dad de la reaccidn, ni indican tampoco si el proceso puede te-
ner lugar en ausencia de catalizadores.adecuados. Por ejemplo,

la reaccidn entre arsenito y dicromato puede escribirse:

2- P 3+ a0 s . {
Cr 05 +31As0,+811-+2Cr " +37 ;AS0,,+H,0 | !

3

0 en forma de semirreacciones

- [o]
Cr. 0% +6e+ 14 w20t +745.0 E =+1.32 V
27 2 1
T + T TO._ ol -, Y
13250, + 2H -HASO,+21,0 E9=+0.359 V

El potencial total de una cé&lula redox compuesta por estos dos
| sistemas serfa (+1.33-0559 V), y puesto gue I° es positivo, el
c¢icromato deberia oxidar al arsenito. No obstante, a menos gue
ia reaccibn esté& catalizada por la adicidn de trazas de 0sO4,

transcurre con extraordinaria lentitud.

3 Anélogamen;e, los ?alégenos Clz, Bry y I, son capaces de oxi-
‘ dar al 5201— a SOZ_, pero el yodo Gnicamente lo hace al com-
; . - . . 2=

1 puesto intermedio tetrationato 549 -




TABLA 4-1'

PPotenciales de oxidacion norimales

in Aqucouny Solutionn, 2. ed

prentlee-iiall, Nueva York, 1062,

104

‘ - : -y
Pareja [ voltios ﬁ Pareja " voltios
S S — y !
Li*+e mli i ~3,045 | Fe(CN)}"+e =Fe(CN)¢ ‘ +0,36
K*+e"=K i ~2,925 | 2H,S0,+2H* +2¢ " = ;
Rb*+e"=Rb -2925 =S,00" +3H0|  +040
Cs*+e"=Cs =2.923 } 4H,50;+4H" +6e = i ,
Bal*+2e"=Ba -2,90 i‘. =5,0F +6H;0:  +0,51
+ - ! -2.8 ¢ '
Srzr+2c_-5r | _%;3 ! Cu*+e-=Cu . 40,521
Ca A +2_e =='Ca i "4 P l2em=21" I +0,5355
Na’'+e”=Na ‘ -2‘1; i Cu?*+Cl” +¢”=CuCl ;. +0538
M%i +2e7=Mg | .-.3”25 | H;AsO4+2H" +2¢” = |
L +de"=Lu o 5% " =HAsO;+2H,0| +0.559
iHp+e"=H L MnOj +e”=MnO? +0,564
Sc ’+3¢ =Sc I - 2'08 " A d ‘ - - ‘ i
Be?* 4 2= Be -13s ' Cul'+Br +e"=Cubr | +0.04
3+ 4 10m i ~1.66 1 Q2+2H" +2e”=H;0, +0.682
AP+ 3" = Al ’ t Fel* - 2+
g+ - . ~-1,63 . Le +e~ = Fe +0,771
Tid*42¢"=Ti . ’ " Hgl* 42e" 1H .
Mn?* +2¢"=Mn ~1,18 : Hef'+2e"=2Hg +0,789
VI* 420" mV ~-118 i Ag"+e =Ag +0,7991
Znt* 42" =Zn -0,763 | Cu?* +1" 4 e =Cul +0,86
. Cr3*43e-=Cr -0,74 | 2Hgl’+2c'=Hg§’ +0,920
Ga’* +3e"=Ga =053 ¢ NOj+3H'+2¢ =
H,POy+2H* +2¢" = i =HNO,+H,0! +0,94
=HPO+H;0; —~0350 1 NO;+4H" +4e” =
Fel*+2e"=Te -0,440 { =NO+2H,0| +096
Co¥* g =Cit =041 i Bry{liq) +2e~=2Br" +1,0652
Tid* +e = Tit* ~=037 | 5e0"+4H* +2¢ = |
Ind" +3¢”=In = 03421 =H;Se0;+H, 0! +1,15
Ti'+e =Tl ~0,3363 | 107 +6H" +Se”m 413+ 3H,0 I +1,195
Co?* +2¢"=Co -0,277 0;+4H* +4e"=2H,0 - I +1,229
HPO+2H" +2e"= | TI* +2e"=TI* | 41,25
=HPO+H0|  =0276 | Cr,02- 4 14H* + e~ = l
V3*fe =V ~0,255
LY ' . =2Cr3+7H,0  +1,33
Ni?* 42e~=Ni -0,250 Cly+2e"=2CI- I 41,3595
Cul+e =Cu+i- =0,185 ) Adade-mAu "+1.50
AgltemAg-1- =050 § 'Mn3* 4 6= = Mn2* +1,51
Snt*+2¢” = Sn =003 | MnO; +8H* + e~ =
v - iV , ,
Pbl*+2¢”=Pb 0.126 ‘ =Mn?*4H,0! 1,51
2 +2¢ =~ H; 000 | BrO;+6H" +Se™ =
AB(S:05)}" +e” = . . =iBrp+3H0 |  +1,52
= Ag+25;0% +0.0T | Cet* 4e~maCet* +1,61
CuBr+e¢ =Cu+Bc~ +0,033 | Au*t+e"=Au ~ +1,68
SAO:-'FZC‘HZS;O:‘;- +0,08 ! MnO; +4H* +3e" =
CuCl+e = Cu+Cl L +0,137 =Mn0,+2H;0| +1,695
Sn** +2¢7=Sn* | 4045 | H,0,+2H* +2¢"=2H,0 +1,77
Cul*+e =Cu* . +0,153 | Co’*+e~m=Co?* | +1,82
SO +4H* +2¢"= ARt*+e = Ag* +1,98
= H,;S03+H;0 +0,17 ( 510%'4'20'--2501' +2,01
Cu?* +2¢”=Cu +0.337 || Fy+2¢ m2F +2,87
Datos de taveeseu, Wo Mo The orlidation Stateg of the Flements and thelr Potentials



RT

(Red) (4-22)

La ecuacibén E=E°+

indica que el potencial de una solucibn.gue contiene las for--
mas oxidada y reducica de un ion varia con la concentracidn de
las mismas. Suponiendo para las disoluciones diluidas que las-
concentraciones son aproximadamente iquales a las actividades-
Y asignandb los valores de las constantes R,T y ¥, la ecuacibn

de Nernst toma la forma:

(oOx)
1091y TRy~ (4-221)
(Nota: Se ha pasado de ln a log para facilitar el cdlculo).

Eopo4 0,059
n

. 3+ 2+ . ' L 3+)
Para el sistema Fe~ /Fe® , por ejemplo, a una razdn (Fe /

(Fe?*) ge 102, corresponde un potencial:
0,059 2
=Fo+L_—= =
E=E°+~17 loglOlO
0.771+0.118

0.889 V.

Iv.3. .IONIZACION DEL AGUA Y ESCALA pH.

El agua puede comportarse como dcido o como base,y de acuerdo
con el concepto de Bronsted, su comportamiento depende de la -
substancia con la que actfie. El1 agua muestra caracteristicas -
tanto de &cido como de base cuando reacciona»consigo misma =--
para establecer el equilibrio dindmico:

otl 1

H,0 + H.0 —= Y + OH™ (4-23)

2° T 2 3
para el cual la expresibn de equilibrio (suponiendo que (HZO)-
sea constante) es: ‘

(myo*h (o™

Rw =

(H20)2  (4-24)
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en donde Kw es el producto idnico del agua.

La ionizacidn del agua, gue obtenemos de l& ecuacidn (4-22),

~

da siempre un nGmero igual de iones de hidronio y de oxhidrilo.

En realidad, se ha demostrado que para el agua pura, (H10+l)

(OH_1)= 10"7 M. Una solucidn acuosa en la que (H30+l)~= (OlI-l )
=10-7, se dice qgue es neutra, mientras gue cuando (H30+l) >

(OH-l) la solucibn &cida y, cuando (H O'H')<(OH-l
Sea cual sea la concentracidn de H30+ 6 OH_l, el producto ib-

nico del agua es siempre constante en solucidn acuosa, a deter

), es basica.

“minada temperatura.

Se han establecido escalas, a fin de poder citar de manera méas
sencilla ciertas cantidades exponenciales. El simbolo pX se de

fine como:

pX = - log X : : ' (4-25)

en donde X représenta cierta cantidad gue se utiliza en quimi-
ca. Por consiguiente, pH, pOll, pXa y pKw son los logaritmos ne
gativos de la concentracidn del ion de hidronio, la concentra
cidn del ion del oxhidrilo, la constante de (disociacidn acida
y el producto idénico del agua, respectivamente. Asi, puede de-

cirse que la constante de disociacién del agua pKw es:
pKw= pH + »OH = 14
) +1 _ -1 .
en doncde pH =-log (H3O ), pOH = ~log (OH ) y pKw = =-log Xw,

Por tanto, una solucidn acuosa neutra es la gue tenga pil=7, se

ra dcida la que tenga PH< 7, y basica la de pH>7, a 25°C.
S

IV.4. CONSTRUCCION DE DIAGRAMAS Eh-~pH

El cambio de energia libre de una reaccidn estd relacionado

con la constante de equilibrio mediante la ecuacibn:



AG = AG°+RT InK (4-26)

a _e
donde K = D E -
S ’ (4-27)
B °C

R es la constante de los gases y T la temperatura absoluta. En
condiciones estindares, dando valores a Ry T, se tiene,

AG=AG°+ 1.364 log K
Para sistemas en equilibrio AG=0, por tanto;
AG°= -1,.364 log K (4-28)

Puesto que la ecuacidn (4-28) estid en funcibdn de una constante
de equilibrio gue a su vez es funcidn de las actividades de
los componentes; de una reaccidn, esta ecuacidn es muy Gtil pa-
ra estudiar sistemas que involucran especie disueltés, en cuyo
caso, la actividad es practicamente la concentracidn del compo
nente en cuestidn.

Veamos ahora un ejemplo de cbmo pueden crearse diagramas de e-
quilibrio en funcidn de algunas propiedades termodinémicas
bien conocidas, para el caso concreto de la reaccidn hematita
en agua.

2+ -
1’*‘(3203 c+ 311202: 21‘-‘eaq + 60Ila

La constante de equilibrio para la reaccidn es:
. = [re34] 2 [OH-]G
| [Fe 0 ][H o]?
273 2 J

Puesto que Fe203 Yy HZO estdn en su estado estandar, tienen ac

-
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tividades unitarias; por tanto,
* -
o BootRr]e
El c8lculo del cambio de energia libre de la reaccibn es .

~ -AG® - 3 AG®

AG®= 2AG°__ 3+ + 6AG°® :
Fe OH re203 H;0

AG°;'116.5 Vcal

Para esta reaccidn la ecuacibn (4-28) gqueda
116.5= -1.36¢4 1og.K,

de donde

. 3 -
- figgs = 209 [ [on]°

simplificando,

log [FerJ = - 42.7-3 log [OHf] (4-29)
La interpretacidn inmediata de la ecuacibn (4-29) es que la -
estabilidad del Fe203 en agua puede ser graficada como una --

ecuacidn lineal utilizando log Pe3+ y log OH como coor-

denadas.

1. Papei del pH (Potencial de hidr&geno)

et
It
“"l.“’,\'

Otra expresidén del pil es aquella que lo refiere a la actividad

(o concentracidn) del ion hidrdgeno:
pH =-log(a;+)
pH =—log( H+)
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Si a la reaccibn discutida en la seccidn anterior le agrega- E

" mos la disociacidn del agua,

3+ -
Fej03, +3H,0 z2Fe +60H,
- +
GOHaq+ Haq 2 6!1201Q
re.0, +6H__ »2Fe>t 4+31.0
"T27 3¢ aq « " "aq 27
+ +72
Fe™)® [m0]) > [e]
K= — =
T .46 +1 6
[rej0,] [#'] £
Peagrupando,

rog K= 2log (Fe3+)- élog (H+>

Sustituyendo pll = -log (H+)

o
It

log 2 log (Fe3+)+6 pH

El nlimero de reaccic s gque puede ser escrito en funcidn del
pH incluye 6xidos, hidrdxidos, sales hésicas, carbonatos, sili

catos, sulfuros y fosfatos

2. Papel.del Eh (Potencial de &xido-reduccién)

Recordando el concepto de semirreaccidn y aplicéncdolo al siste
. . . . : £
ma bajo estudio, puede escribirse para la reaccidn:
N ,
re?t 4wt ,redt + 1w, f
aq « aqg 5 &
(Ferroso) » (Férrico)
cuyas semirreaceiones son:
2+ 3+ - . . . -
Fe® s Te + e (Oxidacidn: pérdida de e )
+ - ) . . . -
T +e »11H, (Reduccidn: ganancia de e7)
2
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Ahora, puesto que el.Eh es el potencial de una semicelda medi-
da contra el potencial est&ndar de una semicelda de H (el cual
es cero), y el E° es la fuerza electromotiva (o potenéial) de-
la celda cuando todas las sustituciones tienen actividad unita

ria, la ecuacibn de Nernst ( 422) se escribe como:
Eh = E°+ RT 1, x (4-3Q)
nF
Dédndoles los valores respectivos a las constantes R, T y F,
Eh = E°+ 0.05916 log K (4-31)
n

donde n es el nUmero de electrones involucrados en una semi--

reaccidn., En general, cuando:

aA+bB—»cC+dD+n
; Eh=E°+ 0.05916 log ¢ ¢ p ¢
; . ~a . b (4-32)

A B

Las ecuaciones (4-31) y (4-32) son las ecuaciones fundamenta--
] les para la construccidn de diagrama Eh-pH que se verd en el =~
: inciso siguiente.

La fuerza electromotiva (E°) se calcula ficilmente a partir de
tablas de energfa libre. La relacibn entre estos dos parame---

tros surge de la analogia entre las ecuaciones

AG= AG°+RT 1ln K

nF

por tanto puedé decirse gue

nF ' (4-33)
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3. Construccidn de diagramas Eh-pH

Estos diagramas tienen por objéto precisar en funcibdn de dos
par@metros las condiciones de equilibrio de reacciones de oxi-
do-reduccibn y de los procesos de precipitacibdn y solubiliza-
cibn en solucidn acuosa. Es decir, se pueden definir los domi-
nios de estabiiidad de compuestos s&lidos en presencia de la
solucidn § de las actividades de diferentes especies solubles

en equilibrio con estos compuestos sblidos.

La construccidn de diagramas Eh-pH se basa en el conocimiento
de las energias libres de formacidn de los constituyentes, de
los potenciales de electrodo esténdar y de las actividades res
pectivas. Todos estos datos se obtienen féciimente de tablas

de propiedades termodinadmicas entre las cuales se pueden citar:

Garrells, R.M. y Christ, Ch.A(l965) Solutions, minerals and
equilibria, Ed. Harper & Row, N.Y.; Robie, R.A.; Hemingway,
B.S. y Fisher, J.R. (1979} Thermodyﬁamic propexties of minerals
and related substances at 298.15°K and 1 Bar (10~ Pascalas)
pressure and at higher temperatures: U.S. Geological Survey
Bulletin 1452, 456 p.

Todos los cdlculos se realizan a condiciones est@ndar (298,15°
K,1l atm); las actividades de los s®lidos y liquidos puros en
estado estindar son unitarias y las actividades de las fases

gaseosas son iguales a la presidn.

a) Dominio de estabilidad del agua (P=1 atm; T= 298.15°K)

El agua es el solvente por excelencia de la mayorfa de los sis
temas geoquimicos sean estos magmiticos, hidrotermales, mari-
nos, lacustres, etc., por esta razdn es conveniente iniciar la

construccidn de diagramas de estabilidad con el sistema agua.

La reaccidn de disociacibén del agua estd representada por la
ecuacibdn .




2.0+ 4H' +0_+4e”
2 <« ag "2

cuyaiconstante de equilibrio es

K = 5] »o,
[#0]

Puesto que la actividad de un liquido puro es unitaria y la
presibdn ejercida por el 02 es 1 atm (condiciones esté&ndar), la

constante de equilibrio gqueda expresada como K=[H+]4.

Utilizando la ecuacidn de Nernst para soluciones en equilibrio
(ecuacidn 4-31) puede decirse gque

0.059

Eh 5 E°+ log K ;

sustituyendo K y como n=4 electrones, se obtiene
Eh=E°+0.059 log [u*]*
) A

sustituyendo la definicién de pH= -log [Hﬁ

Eh=E°- 4 {0.059) plI
Z

Eh=E°- 0.059 pH

La ecuacidn anterior corresponde a una recta Eh~-pH, con pen-
diente -0.059 y que intercepta las ordenadas en E? Para obte-
ner el valor numérico de E° se puede utilizar la ecuacidn
(4-33)

Primero debe obtenerse el AG®° de 1a reacci6n:

= ° o . o
AG; = AG02 + 4AGH ZAGHZO
AG; 0 + 4 (0) - 2 (-56.69)
A G
r

+ 113.4 Kcal

i

i
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sustituyendo en (4-33)

E°= 113.4 =1.23 volts.
1(23.06)

La ecuacidn final es

Eh

i

1.23-0.059 pH

Esta ecuacidn representa el limite superior de estabilidad del
agua, es decir, arriba de esta linea el agua se oxida. El 1limi
te inferior (donde el agua se reduce) puede obtenerse en fofma
anfloga. La ecuacidn de la recta para este caso es Eh=0.059 pH,
El &rea comprendida entre las dos rectas €s la zona de estabili
dad del agua (fig.4.2 )

b) Diagramas de estabilidad de 6xidos de hierro.

Las fases estables én que se puede presentar el hierro son:
hierro nativo, magnetita y'hematita. La estabilidad de estas
fases va a depender de las condiciones de &éxido-reduccidn y de
alcalinidad del sistema. Para conocer el comportamiento del
hierro en diversas co diciones de Eh-pH es necesario estudiar
cadaluna de las posibles interacciones entre &ste y substan-
cias como el agua o el oxigeno. Veamos en primer lugar los do-
minios de estabilidad de las especies sb6lidas en presencia de
agua.

+

Fe

+2H20(1) 2 Fe(OH)2 +2H4 +2e

(c) (c) (aqg)

La ecuacidn de Nernst para esta reaccidn es

Eh=E° + 0.059 log. Ee(OH)2]>[H+]2

2 (Fe] [}12012
Como las actividades de los sdlidos y los ligquidos son unita-
rias '

Eh=E°+ 0.059 log [H']2
2
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AGUA OXIDADA
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| ' -
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FIGURA 4.2, Limites de estabilidaddl agua camo funcién
del Eh-pl. 1a lfnes P, = 1 corresponde al
ejemplo desarrollado en el texto. (Tomado
de Garrells y Christ, 1965, p. 176).
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como pli= - log (H)
Eh=E®-0.059 pH

E° se calcula facilmente a partir de

. o
E° = A Sy

nF

donde el cambio de energfa libre de la reaccidn (AG;) se obtie

ne de tablas termodinfmicas

AG°e= ° + G° - - 2AG
&Gr &GFe(OH)z 2A e+ &Gpe A H,0
AG;= -115.57+2(0) - 0 -2 (-56.69)

AG;= -2.19 ¥cal

por tanto E°= -2,19 =-0.047 Volts
2(23.06) P
# finalmente | E

Eh= -0.047 - 0.059 pH

Esta ecuacién marca el limite de estabilidad del Fe nativo en
presencia de agua en la que se convierte en Fe(OH)z. La linea
1 tiene la misma pendiente gue la del limite de estabilidad del

agua. (fig. 4-3 )

La interpretacidn inmediata de la recta obtenida es gue el Te

metdlico se oxida en agua (la cual se reduce) siendo esta la

razdn de porgué no se encuentra el hierro en estado nativo en
la naturaleza.

Si la oxidacibén del sistema continuara, es decir:

Fe(OH)2 + H,0,2 Fe(OH)3

+ -
+ H +e
(c) 27 aq

(e)
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FIGURA 4.3. Campos de estabilidad de los hidr6xidos de

hierro a 25°C y 1 atm de presién total.
Se muestran también los limites de esta-

bilidad del aqua. (Tomado de Garrells y
Christ, 1965, p. 183)

- 116 -



La ecuacibn obtenida en forma anfloga es:
Eh= 0.271 - 0.059 pH
La tabulacibn de esta ecuacibn para distintos valores de pH

permite obtener la linea que marca el limite de estabilidad de -
las especie Fe(OH)Z, Fe(OH)3 en un medio acuoso (fig.4.3 ),

Consideremos ahora el caso de la oxidacién del hierro a magne-
tita en un medio acuoso. El proceso se puede expresar mediante
las ecuaciones

1 ‘ ) '3Fec+ 20

++

2 c

44

sut +20.+8e-
aq 2

, + -
3Fec+4H2 pa Fe304c+8Haq+8e

La energfa libre de formacibén de la reaccibn neta es

~o o. - -
AGZ = 4GPy 50, +80Gy+ =306y, 4AGH20
AGS = -242.4+ 8(0) - 3(0) - 4(-56.69)
AG; = =-15.6 Kcal

o
A partir de la relacibén E°= :éEn
nF

E°= -15,6 = -0.084 volts ]
8 (23.06) :

La ecuacién de Nernst es

. ) 8
Eh= -0.084+0.059 log [F©3°4] [H+]

8  [ref [8,0]*

Recordando que las actividades de Fe,0, ,,Fec y H,0, son unita
c

2
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rias,
Eh= -0.084+0.059 log [#*]°
8
sustituyendo -pH = log H' se obtiene finalmente
Eh= -0.084 - 0.059 pH

Esta ecuacidn es una linea paralela a las anteriores, y marca
el limite. de estabilidad entre el hierro y la magnetita (fig.
4.4 ).

Siguiendo un razonamiento andlogo se obtiene la ecuacidn del

limite de estabilidad entre la magnetita y la heﬁatita.

La reaccidn propuesta es:

+ -

2Fe ,0,+H.0 :;3Fe20 +2H + 2e

37477278 3¢

cuya gréfica se incluye en la figura 4.4,

c) Diagramas de esta’' ilidad de iones en equilibrio con suc
éxidos (caso del hierro)

El conocimiento de las actividades de especiesibdnicas en equi-
librio con sus 6xidos (caso del hierro) favorece la compren-
si6n de porqué una especie es soluble bajo ciertas condiciones
de alcalinidad y de potenéial de oxidacidn mientras que en
otras no lo es. Este hecho tiene implicaciones inmediatas en
la explicacibdn de procesos como intemperismo, enriquecimiento
supergénico, alteraciones minerales y precipitacidn 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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FIGURA 4.4. Campos de estabilidadde los 8xidos de
hierro como funcién de Fh y pH, a 25°C
y 1 atm de presi6n total. (Tomado de
Garrells y Christ, 1965, p. 181)




Para la hematita la reaccibdn gque explica el proceso es

+ 3+
Fe203c+ GHaq :ZFeaq + 3H202

La energia libre esté&ndar de formacidn es

AGS = 2AG° 3 + 3AG° ~AG° ~ 6AG®

r +
Fe HyO Fezo3 H

AG; = 2(-2.531+3(-56.69)-(~177.1)=-6(0)

+

AG; = 4+ 2.0 Kcal.

De la ecuacién (4-28] para un sistema en equilibrio

AG; = -1.364 log K.
de donde
dog K = AGE = 2.0 = -1,45
o =I.352 -1.364

Expresando K para la reaccidn propuesta se obtiene

[Fe 3+] 2 [Hzo] 3 _

tos Dezoﬂ [Hqs

Eliminando Fe203 y HZO de la constante debido a su actividad
“C

-1.45

unitaria,

log [ret]? = 1.45
A Bﬁ]6

Reacomodando y sustituyendo - pH por log (%)
21og (re’t) = -1.45-6pn .
o bien,
3 .
log (Fe®") = -1.45-6pH (4 ~34)
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De la ecuacibn obtenida se pueden hacer varias observaciones:
el logaritmo de la actividad (l&éase concentracibén) del ion fé-
rrico en equilibrio con Fe203c es una funcidn lineal del pH,
es decir, no depende del Eh puesto que la solubilidad del
Fezo3 en estas condiciones no es una reaccibén de 6xido-reduc-
cibn; la representacidén en un diagrama Eh-pH para cada activi

dad del Fe3*t ser& una recta paralela al eje Eh; para un pH
estipulado, el valor de [%e3+J queda determinado y viceversa.

Resolviendo la ecuacidn (4-34) para diversas concentraciones
de Fe3+ se obtiene:

log Fe3+ pH
-1 0.09
-2 0.43
-3 0.75
-4 1.09
-5 1.43
-6 1.76
-7 2.09
-8 ' 2.43
Recuérdese gque decir log [Fe3+]= -8 es equivalente a una con-

" centracién de 10-8. En la figura 4.5 se han graficado las

rectas correspondientes a los valores calculados.

Siguiendo el mismo razonamiento, el equilibrio entre el ion

férrico y la hematita esti dado por 'la ecuacibn

+ 3+ -
Fe3°4c+8Haq pe 3Feélq + 4H202 +e

En este caso est8 involucrada una oxidacibén cuyo Eh correspon
diente se calcula:

Eh=R°+ 0.059 log |pe’} 3

[+ °
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FIGURA 4.5. Diagrama de estabilidad del ion

férrico en equilibrio con hema-
tita a 25°C y 1 atm de presién
total. (Tomado de Garrell y Christ,
1965, p. 187).
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b

RealizZando los c&lculos como se ha venido haciendo, se obtie-

ne:
Eh=0.337+0.1771og Fe ' +0.472 pH (4-35)

A diferencia de la hematita, en este caso el equilibrio entre
el ion férrico y la magnetita depende directamente del Eh y
pH. Si asignamos valores de concentraciones .del ion férrico
similares a los del caso anterior,: junto con los valores co- .
rrespondientes del pH se obtendran los campos de estabilidad
de la hematita y magnetita en equilibrio con el ion férrico,
Por ejemplo, para Fe3+ = -6; el p!l obtenido anteriormentc

es 1.76. Sustituyendo estos valores en la ecuacidn (4-35) se

obtiene
Eh=0.33740.177 -6 +0.472 (1.76)= + Q.106

Siguiendo este cilculo para otros valores de Fe3+ y pH se

logra el diagrama de estabilidad mostrado en la figura 4.5.







} V. COMPORTAMIENTOQ DE LOS ELEMENTOS TRAZA

V.1l LOS ELEMENTOS TRAZA f
En los sistemas naturales algunos componentes est@n presentes ﬁ

s6lo en cantidades muy pequefas (aproximadamente menos del
0.1%). A los elementos con este rango de concentracibn se les

conoce como elementos traza. PDebido 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-
1 ras moleculares, acomoddndose como componentes menores en las

soluciones sdlidas, en los fundidos o en cualquier fase fluida.

. Para aclarar més el concepto de elemento traza veamos las defi E
niciones de los elementos que ocupan otras categorias en cuan-

to a su concentracién se refiere. Por elementos mayores y meno

res se designa normalmente a los elementos que constituyen o
determinan las estructuras de los minerales de una roca. En ge
neral, los elementos cuya concentracidn es superior al 1% defi
nen los tipos de fases sblidas; por ejemplo, la formaci6én de
circén o apatito estd rigida por la presencia de algunos centé
simos de porciento de Zr o P respectivamente, considerandose
les en este caso, elementos mayores. Ahora, silaconcentracidn.
es entre 1.0 y 0.1% pasaran a ser elementos menores, y si lle-
ga a ser menor al 0.1% se denominardn elementos traza. Debe no
tarse gque un mismo elemento puede ser elemento mayor, menor o
traza dependiendo del sistema que se esté estudiando; tal es

el caso de Ti, Cl, F, C, e inclusive el Mg.

Otro criterio que puede seguirse en la designacién de cuidndo
un elemento es traza o no es el de Langmuir y Hanson (1980).
Ellos definen a los elementos traza como aguellos que estén
presentes en tan baja proporcidn 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 cristalogréafico

dentro de una fase; el silice y el alumnio sin ejemplos de es-
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ta clase. Los elementos intermedios son los que producen la ma
yoria de las sustituciones en las soluciones s6lidas y aunque
no ocupan el mismo sitio en una fase son suficientemente abun-
dantes para cambiar su estabilidad; por ejemplo, el Mg2+ Yy

Fe2+ en los alivinos y el Ca2+ y Na+ en las plagioclasas,

Si los elementos traza esté&n en concentraciones tan bajas,
¢cuil es el objeto de su estudio y en qué reside su importancia?

Las razones fundamentales para el estudio de estos elementos

son las siguientes:
1) En si mismos tienen su propio interés.

2) Su distribucién es importante en relacibdn con la cos -
mogquimica y a la evolucién de los cuerpos celestes, entre ellos
la Tierra. Por ejemplo, la ley de 0Oddo y Harkins relaciona la
abundancia absoluta de cada elemento con su nGmero atémico, re
laci6én que es la base de las teorfas sobre el origen de los
elementos. |

3) Su presencia puede tener consecuencias en el estudio
de ciertos problemas de mineralogia y cristalografia. Se puede
constatar que los elementos al estado de traza:

- Tienen una influencia sobre el crecimiento y tamafio de
los cristales.

- Pueden determinar el color de los minerales y tener al

guna influencia sobre las propiedades de luminiscencia.

- Pueden dar informacién 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 magmti-
ca por tener é&sta altos valores de Sr, La y Ba.

4) Su distribucidén puede estar relacionada con la solu -

cibn de pfoblemas geolbgicos, entre ellos el origen de la cor
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teza terrestre yAlos grandes ciclos geoquimicos. Algunos pro -

blemas especificos que se puedén enfocar por medio de elemen - ﬁ
tos traza son:

El proceso de diferenciacifn magmitica

La naturaleza isoqufmica o no del metamorfismo E

La naturaleza de la matasomatosis

El origen de los sedimentos biogénicos y los procesos ﬁ
de concentraci6n de algunos metales pesados.

- La distincifn entre sedimentos de origen marino y la- %
custre. |

- El origen del petrdleo

- Los procesos paleobioquimicos y muchos otros més

5) Tienen importancia en el estudio de los yacimientos
minerales.

Este punto tiene una implicacién econémica. Muchos de los ele-

mentos traza son usados en exploracibn geol6gica para detectar
mineralizaciones.

V. 2 DISTRIBUCION DE LOS ELEMENTOS TRAZA EN LA CORTEZA TERRESTRE

La composicién global de la Tierra no difiere mucho de la de
los meteoritos vistos en su conjunto. Cualquiera que sea la
teorfia admitida sobre el origen y evolucifn de la Tierra, é&sta
tuvo que haber tenido una diferenciacibn primordial donde los
productos fueron al principio tres liquidos correspondientes a
las tres fases principales de un meteorito: liquidos manté&li -

cos (de la composicién del manto), sulfurados y silicatados.
(Figura 5.1).




Tipos de Meteoritos
Abundancia

7.92%

6.93%

CONDRITOS
B ACONDRITOS
METEORITOS DE HIERRO

85.15%

FIGURA 5.1. Principales tipos de meteoritos encontrados en la
superficie terrestre.
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Como ya se vio en el inciso II.2, la Tierra est3d conformada
dentro de un esgquema de ordenamiento y regulafidad: el centro
es una esfera envuelta en liquido compuesta de Fe y Ni, le si
guen .varias capas correspondientes ai manto inferior, zona de
transici®dn y manto superior hasta llegar a la discontinuidad
de Mohorovicik. Arriba de ésta se encuentran la litbsfera, hi
drb6sfera, bibsfera y atmbsfera.

Los elementos se distribuyen y se separan en funcidn de sus
propiedades electroguimicas y de sus afinidades con elementos
como el oxigeno, el azufre y el estado nativo. Dentro de la
corteza terrestre, la distribucidn 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 geolbgicos como son: rocas ultram&ficas, bésicas, in-
termedias y &cidas, lutitas, calizas, suelos y aguas de los
rfos. Esta tabla, recopilada por Taylor, contiene los prome-
dios de abundancia de los elementos en diferentes contextos;
las particularidades de distribucidn sobre medios geolbgicos
precisos no estédn contempladas ya que serfa un trabajo muy
complicado a realizar La concentracién anbmala de algunos de
estos elementos en una porcidn limitada de la corteza terres-

tre podrfa constituir un yacimiento mineral.

V.3 ELEMENTOS TRAZA EN ALGUNAS ROCAS IGNEAS

Los minerales mas comunes formadores de rocas igneas compren-
den los feldespatos calco-sddicos (plagioclasas), feldespatos
alcalinos, cuarzo, anfiboles, piroxenos, olivino y otros mine
rales silicatados. En la tabla 5.2 aparecen los diferentes
porcentajes con gue algunos elementos traza y menores estén
contenidos dentro de los principales minerales formadores de
rocas igneas. 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 mé&s amplio, se
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Tabla 5.1 Promedio de abundancia de algunos elementos menores y traza en varias rocas,

suelos y aguas fluviales de la corteza.terrestre,
excepto en lag . aguas de los rios para los cuales est&n ppb)

(Todos los valores estin dados en ppm,

(Tomada de Levinson, 1980,

p. 43-44),

- Corteza R. Ultra- Grano- ; f oo : Agua
tlemento Terrestre mifica Basalto diorita Granito Lutita Caliza Suelo Rio
Ag . 0.074 0.06 0.1 0.07 0.04 0.05 1 0.1 0.3
As 1.8 1 2 2 1.5 15 25 1.50 2
Au 0.004 0.005 0.004 0.004 0.004 0.004 0.005 - 0.002
B 10 5 5 20 15 100 10 2-100 10
Ba 425 2 250 500 600 700 100 100-3000 10
Be 2.8 - 0.5 2 5 3 1 6 -
Bi 0.17 0.02 0.15 - 0.1 0.18 - - -
Br 2.5 1 3.6 - 2.9 4 6.2 - 20
td . 0.2 - 0.2 0.2 0.2 0.2 0.1 1 -
Ce 60 8 ‘35 40 46 50 10 - 0.06
Cl 130 85 60 - 165 180 150 - 7800
Co .25 150 50 10 1 20 4 1.40 0.2
Cr 100 2000 200 20 4 100 10 5.1000 ]

Cs 3 - 1 2 5 5 - 6 0,02
Cu 55 10 100 30 10 50 15 2.100 7

Dy 3 0.59 3 3.2 0.5 5 0.4 1 0,05
Er 2.8 0.36 1.69 4.8 0.2 2 0.5 ] 0.05
Ev 1.2 .16 1.27 1.2 - 1 - - 0.07
F 625 100 400 - 735 740 330 - 100
Ga 15 ] 12 1 18 20 0.06 15 0,09
Gd 5.4 0.65 - 4.7 7.4 2 6 0.6 - 0,04
Ge 1.5 1 1,5 ) 1.5 1.5 1.1 1 1
Hf 3 0.5 2 2 4 3 0.5 - -

Hy 0.08 - 0.08 0.08 0.08 0.5 0.05 0.03 0,007
Ho 1.2 0.14 - 0.64 1.6 1,07 ) 0. - 0.01
1 0.5 0.5 .0,5 - 0.5 2.2 1.2 - 7

In 0.1 ©0.00 0.1 0.1 0.1 0.1 0.02 - -

Ir 0.0004 - - - - - - - -

La 30 3.3 10.5 36 25 20 6 - 0.2
Li 20 - 10 25 30 60 20 5-200 3

Lu 0,50 0.064 0.20 - 0,01 0.5 - - 0,008
Mn 950 1300 - 2200 1200 500 850 1100 850 7

Mo 1.5 0.3 1 1 2 3 1 2 1

Nb 20 15 20 20 29 20 - - -

-Ni 75 2000 150 20 0.5 70 12 5-500 0.3

0Os - 0.0004 - - - - - - - -

Pb 12.5 0.1 5 15 20 20 8 2-200 3

Pd 0.004 0.02 0.02 - 0.002 - - - -

Pr 8.2 1.02 3.9 8.5 4.6 6 1 - 0.03
Pt 0.002 0.02 0.02 - 0.008 - - - -

Rb 90 - 30 120 150 140 5 20-500 1

Re 0,0005 - 0.0005 - 0.0005 - - - -

Rh 0.0004 - - - - - - - -

Ru 0.0004 - - - - - - - .

Sb 0.2 0.1 0.2 0.2 0.2 1 - 5 1

Sc 16 10 38 10 5 15 5 - 0.004
Se 0,05 - 0.05 - 0.05 0.6 0.08 0.2 0.2
Sm 6 0.57 4.2 6.8 3 6 0.8 - 0.03
Sn 2 0.05 1 2 3 4 4 10 -

Sr 375 1 465 450 285 300 500 50-1000 50

Ta 2 1 0.5 2 3.5 2 1 1 ]

Tb 0.9 0.088 0.63 1.3 0.05 1 - - 0.008
Te 0.001 0.001 0.001 0.001 0.001 0.007 - - -

Th 10 0.003 2.2 10 17 12 2 13 0.1
T3 5700 3000 9000 8000 2300 4600 400 5000 3

T 0.45 0.05 0.1 0.5 0.75 0.3 - 0.1 -

Tm 0.48 0.053 0.2 0.5 - 0.2 0.1 - 0.009
U 2.7 0.007 0.6 3 4.8 4 2 1 0.4

v 135 59 250 ° 19 20 130 15 20-5¢0 0,9
W 1.5 e.5 1 2 2 2 0.5 - 0.03
Y 30 - 25 30 a0 25 15 - 0.7
Yb 3 0.043 1.1 3.6 0.06 3 (U - 0.0%
In 70 50 100 60 40 100 25 10-300 20
ir 165 50 150 140 180 160 20 300 -
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Tabla 5.2 Elementos que se encuentran en pequefias cantidades dentro

de los minerales m&s comunes formadores de rocas. Se indica ademas,

la estabilidad relatiya de dichos minerales. (Tomada de Levinson,

1980, p. 46).
Mineral X% 0.X% 0.0X% 0.00X% Estabilidad
0 menos Relativa
0livino - Ni, Mn Ca,Al,Cr, Zn,V,Cu,Sc
Ti,P,Co )
Anfibol - Ti,Fi,K, Zn,Cr,V, Ba,Cu,P,Co, Facilmente
Mn,C1,Rb  Sr,Nj Ga,Pb,Li,B intemperizables
Piroxeno - Ti,Na,Mn  Cr,v,N7, P,Cu,Co,in,
K Ct,Sr Li,Rb,Ba
Biotita Ti,F Ca,Na,Ba - C1,Zn,v, Cu,Sn,Sr,Co,
Mn,Rb Cr,Ni P,Pb,Ga
Plagioclasa K Sr Ba,Rb,Ni, P,Ga,V,Zn
Mn Ni,Pb,Cu,Li
Epidota Tierras  Mn,Ti Th,Sn V,Nb,Zn
Raras(TR) Be,U
Esfena - TR,Nb,Sn, Mn,Ta,V, Ba
Sr Cr Moderadamente
Apatito - Sr,TR,Mn  U,Pb AS,Cr,V estables
Granate Mn,Cr Ti,TR Ga -
Feldespato K Na Ca,Ba,Sr Rb,T Pb,Ga,V,Zn
R Ni,Cu,Li
Muécovita - Ti,Na,Fe, Cr,Mn,V Zn,Sn,Cu,
Ba.Rb.Li Cs.Ga B.Nb
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pueda determinar la fuente probable de-muchos yacimientos mine-
rales puesto que los elementos, originalmente trazas, pueden 1i
xiviarse de las rocas y reconcentrarse dentro de un ambiente
geoldgico apropiado. Otro aspecto importéhte es gue durante la
diferenciacidn magmdtica los diferentes elementos traza tien-
den a asQciarse a los mayores, quienes son los que determinan
los diferentes tipos de rocas, por lo cual es l8gico pensar gue
el control de distribucidn selectiva de los traza (desde el pun
to de vista de abundancia) est& en funcibn de la composicidn de
los magmas; ademis de las caracteristicas ya sehaladas: afini-

dad gquimica, radio ibnico 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
reparticidn de estos elementos debe seguir leyes especificas
que dependen de las propiedades de los minerales y los elemen-
tos. Esta conclusibn se deriva del valor diferente en cada mine
ra; por ejemplo, el nigquel se encuentra en mayor cantidad en
el olivino (325 ppm), un poco menos en la hiperstena (140ppm) y
précticamente ausente en la plagioclasa (2 ppm). Con base en lo
anterior se puede afirmar que la distribucibdn de un elemento
traza no es casual y que existen tendencias a acumularse dengro
de ciertos minérales. Para nuestro caso se distribuyen de la si

guiente manera:

Plagioclasas: Ga, Sr, Ba
Hiperstena: Cr, U, Sc, Z2r, Mn, (Ni), (Co)
Olivino: Mo, Ni, Co, (Mu)

NOTA: Los elementos entre paré&ntesis se concentran en mayor pro

porcibn en otros minerales.

Considérese ahora un roca basica-intermedia: norita de cuarzo y
biotita cuyos valores se muestran en la tabla 5.4. Siguiendo
los lineamientos del ejemplo anterior pueden observarse algunas
tendencias de concentracibn 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 olivino (Tomada de Wager y Mitchell, 1951),

¥

Elemento P]aqios1asa Hiperstena 011vjno 5 Total de i
Traza 48% 29% 22% 1a roca ;
' Ga 50 3 3 26 23
Cr * 350 o 107 175
v * 250 * 72 225
Mo L 3 10 3 *
Li 3 ' 2 3 2 2
Ni * 140 325 12 138
Cu 35. 35 20 31 86 ,
Sc * 30 * 9 20 : ¢
Ir * 20 * 6 35
Mn 20 2100 1700 993 700
Sr 1000 * ' 10 482 700
Ba 65 7 7 35 25
Notas:

1. (*): Inferior al limite de sensibilidad del m&todo analitico
utilizado.

2. (-): Dato no conocido

3. I : Sumatoria ponderada por ejemplo, para el galio .se calcu
la 50 (0.48) + 3 (0.29) + 3 (0.22) = 26

4. La columnma de total de la roca representa el contenido del i
elemento en cuestidn determinado en roca total.




- bel

Tabla 5.4 Elementos traza (ppm) contenidos en los minerales de una norita de cuarzo y bio

tita. (Tomada de Sen, Nockolds y Ailen, 1959).

Elemento Plagioclasa Hiperstena Augita Biotita Magnetita Jimenita 5 Total
Traza y Cuarzo 9% 8% 16% 0.5% 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 30
Co * 65 60 50 70 * 20 20
Sc * 60 120 15 * * 20 25
Ir 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), (Gal), (Zr)

Hiperstena: (Ga), (Cr), (v), (Li), (Ni), (Co), (Sc), (Y)
Augitas: Sc¢, 2r, Y, (Cr), (v), (Li), (Ni), (Co)

Biotita: Li, Ba, Bb, (Ga), (Cr), (V), (Ni), (Co), (Sc), (Zr)
Magnetita: Ga, Cr, V, Mo, Ni, Co ‘

Ilmenita: (Ga), (Cr), (v}, (Ni)

Un Gltimo ejemplo escogido entre las rocas igneas es una tona-
litasgranodiorita Tuyo andlisis de elementos traza se muestra

en la tabla 5.5. Se constan las siguientes distribuciones:

Plagioclasa y cuarzo: Sr, (Ga), (Zr), Ba)

Feldespato potédsico: Ba, (Ga), Sr), (Rb)

Hornblenda: Sc,2r, Y, La, (Ga),(Cr),(Vv),(Ni), (Co), (Ba)
Biotita: Li,Ba,Rb, (Ga), (Cxr),(V), (Ni), (Co), (Sc), (Zr)
Magnetita: Ga,Cr,V,Mo,Ni,Co

V.4 ELEMENTOS TRAZA EN ALGUNAS ROCAS METAMORFICAS

En un programa de investigacidn sobre unos gneises de granate y
biotita, Engel, obtuvo los resultados que se muestran en la ta-

bla 5.6. Las tendencias que pueden observarse son como sigue: .

Feldespato potasico: Pb, Sr, (Ga), (Ti)
Biotita: Ba,Co,Cr,Cu,Ga,Mn,Nb,Ti,V, (Sc),(Sn), (Y), (YD), (Z2r)
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 méds o menos distintos:

Escapotita: Be,Ga,Li,Cu,Pb,Ba,Rb, (B), (Ti), (Mn), (Sr)
Di6psida: B, Cr,Ti,Ni,Co,Cu,Vv,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}.

E}igggto 5123%§§;a5a5 | Feld$2§ato K Horgglenda Biotita Magnetita T ?gigl
Ga 15 10 15 ' 25 120 17 20
Cr * * 85 80 1250 19 15
v tr * 190 295 2500 50 75
Mo * * * * 25 tr *
Li 3 2 5 175 - 15 15
Ni * * 15 22 25 2 5
Co * * 30 35 40 4 10
Sc * * 150 7 * ‘4 tr
Zr 20 o 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 Biotita Granate Total
Traza Potdsico - 22% 0.2% Roca
1% E
B tr : * * 12 ’ 5
Ba * 1000 T3 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 Iy * * 7 g
Sc * 60 550 15
. Sr 1300 15 * 700
Ti 90 (4% Ti0,) 120 3400
* 300 30 55
o * 20 1100 57
Yb * 5 300 3
Zn o * * 200 *
Zr * 30 160 200

Nota: V&ase notas de la Tabla 5.3
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Tabla 5.7 Elementos traza(ppm) contenidos en los minerales de un
skarn.

Elemento

Traza Escapolita Didpsida Calcita
B 39 89 48
Be ’ 29 9 *
Ga 52 - 19 ' *
Cr * 15 *
1N AR 260 23
Li 185 110 -
Ni * 12 *
Co Jx 8 *
Cu .4 | 4 -
) 16 *
Zr * 43 *
Mn 43 1500 1200
S¢ - * 3 -
Y * 23 -
Sr 950 36 1100
Pb 33 | tr 18
Ba 64 o tr 16

Rb ‘ 24 5 -

Mota: V€anse notas Tabla 5.3
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En los casos estudiados se puede apreciar la cantidad y abun-
dancia de elementos traza en minerales formadoresde roca. Para
explicar las acumulaciones de ciertos elementos en cada mine-
ral hay que tomar en cuenta todas las hipbtesis. Una de ellas
es el efecto del radio ibnico de los elementos en los procesos
de sustitucibdn y reemplazamiento. Por ejemplo, la plagioclasa
acepta f&cilmente al Sr y Ga pero rechaza al Ni y Cr puesto
que los radios ibnicos del Ca2+ (ion original de la plagiocla

[
2+ - 0.99 A y srot =

-]
1.12 A). Algo semejante ocurre entre Al3+ y Ga3f en donde sus

sa) y del Sr2+ tienen valores cercanos (Ca
o

radios ibnicos son 0.51 y 0.62 A respectivamente.

V.5. LA LEY DE HENRY Y SU APLICACION

Recordemos el concepto de solucidn como aguella mezcla homogé-
nea de dos o0 méds sustancias en un sola fase. Puesto gque son
mezclas, las soluciones tienen propiedadés gque 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 gque pueden actuar como solutos gases o sdlidos.

Para aquellas soluciones, particularmente cuando un componente
es un sdlido o un gas que estd presente en cantidades relativa
mente pequenas es conveniente designar a este componente como-
soluto y referir sus propiedades termodindmicas a un estado es
t&ndar.

La solubflidad de un gas en un liqpido depende de la temperatu
ra, la presidn y de las propiedades especificas del soluto y el
solvente. Esta dependencia puede observarse en el hecho de que
gases diferentes se disuelvan en diversa medida en un mismo
solvente -0 gue un mismo gas tenga distintas solubilidades en

distintos medios.

Se ha observado, en forma general, que en las curvas que repre

sentan el fenbmeno de presidn de vapor de un soluto en una so-
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lucidn diluida 1la presibdn de vapor (presibn parcial) es pro-
porcional a la fraccidn molar del soluto. Para estas solucio-

nes puede escribirse:

P; = Ry . i i

ON
g
0
~
3
@
[}
H

donde Xi y m; son la fraccidn molar'o la concentracion molal
del soluto i respectivamente. K y K' son constantes de pro-
porcionalidad. A .las relaciones anteriores se les conoce como
Ley de Henry. Esta ley estipula que "a temperatura constante,
el peso de un gas disuelto en una cantidad definida de un sol-
vente dado es directamente proporcional a la presibdn del solu-
to". Cuando se trata de una mezcla de dos o mas gases, cada
uno se disuelve independienteménte de acuerdo .con su_presién

parcial.

La Ley de Henry también puede expresarse en- funcidn de la fuga
cidad toda vez que ésta en algunos casos puede relacionarse
como presién parcial. La ecuacidn (5-1) se convierte entonces
en '

f, = Rx, : cuar .+ X, — O (5-2)
i i

El valor de la constante de broporcionalidad K vy el rango de
composicidn de Xy sobre el cual la ley se cumple. dependen de
la naturaleza del soluto y el solvente y-.-de la temperatura y
presibn total consideradas.

Si bien se ha notado que muchos de los componentes traza inter
act@an fuertemente con los demads componentes de la solucibn, a
bajas concentraciones su comportamiento se reduce a relaciones
actividad-composicién. Para una solucidn ideal (cuando no exis
te cambio de entalpia de mezclaje) la actividad de cada uno de
los componentes estd dada por la Ley de Raoult: |

donde a; es la actividad del componente i, y X; su fraccién

molar -
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En el caso de una solucidn real debe introducirse la constante

K mencionada anteriormente. La ecuacidn (5-3) queda entonces
a, = K. X, ' (5-4)

qgue es otra expresidn de la ley de Henry relativa a la activi-
dad.

Conforme a la Ley de Henry, el estado termodinamico de un solu.

to i puede escribirse:

— — X2
(G.), - (G,), = RT ln—2Z (5-5)
i“2 i1 X1
o tambié&n
— — m,
(Gi)2 - (Gi)l = RT 1ln ° (5-6)
™

Para soluciones que obedecen satisfactoriamente la Ley de llenry
es conveniente escoger como estado esténdar una solucidn cuya
concentracidén molal sea unitaria. Esto es

o

§ =G, + RT inm (5-7)
i i

donde Ei es la energia libre molal del soluto i disuelto en una
solucidn uno molal.

Dado que en los*gases disueltos la presidn parcial del soluto
(Pi) es proporcional a su concentracidn molar (xi) o molal (mi)
y &sta a su vez puede expresarse como la actividad de la sustan

cia en cuestidn, el estado estdndar del soluto puede escribirse
como:

— [
G. = G, + RT 1ln a,. (5-8)
i i i

Para poder comparar las ecuaciones (5-7) y (5-8) que son la ex
presid®n de un mismo estado termodinédmico se hace necesaria la

introduccidén de un nuevo parametro: el coeficiente de activi-
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dad (en base molal), definido como:

con lo cual la ecuacidn esté&ndar se convierte en

(o]

Gy = 6; + RT lnfm; (5-10)

Graficamente las expresiones de la Ley de Henry, Ley de Raoult

y el estado estandar de un solvente se ilustran en la fig. 5.2.

La Ley de Henry se aplica al estudio de la solubilidad de
los gases en ligquidos o de sustancias en estado idnico. Por
ejemplo, en los procesos de diferenciacibdn magm3tica en donde
existen fases s6lida, liquida y vapor, la solutibilidad de los
componentes idnicos juega un papel importante en la cristali-
zacidn. Claro estd, debe tenerse en cuenta que la Ley sufre des
viaciones en el caso de reacciones quimicas y de disociacidn
parcial y gue sblo es aplicable a concentraciones en solucidn
de las mismas especies. ‘

En la fig. 5.3 se muestra un ejemplo de aplicacidn de la Ley de
Henry para una solucidn liquida de cadmio-plomo a una tempera-
tura de 500°C y una presidn de una atmbsfera. Puede observarse

gue la actividad del Cd a bajas concentracidénes es mucho mayor

gque la correspondiente fraccidn molar. Cuando é&sta Gltima se

aproxima a la unidad, la actividad tambi&n lo hace.

El coeficiente de actividad (con base en la fraccibén molar) pue

de calcularse a partir de la relacién andloga (ecuacién 5-9).
aj
AL = —— (5-11)
X3
De la grafica mencionada se pueden obtener facilmente los valo-
res de a; y ¥; para calcular este coeficiente. Asi por ejemplo,

para X3 = 0.50, Ay = 0.72; por tanto,
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FIGURA 5.2. Relacidn actividad-composicidn
para soluciones ideales y para componentes
que obedecen la ley de Henry. (Tomado de

Wood 'y Fraser, 1977, p 197).
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FIGURA 5.3. ,Aplicacién de la Ley de Henry para una so-

lucién liquida de cadmio-plomo a una temperatura de
500°C y una presifn de una atmdsfera.
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Si se obtiene un buen nflmero de valoresACd, podria gene;arSe
una grafica Ai - X%; como la ilustrada en la fig. 5.3. Ahora, a
partir de la Ley de Henry se establecid que la actividad de un
soluto puede expresarse como a; = Kixi, y gque cuando X;—>0, la
constante Ki tiende al valor del i; respectivo. Es decir, que -
para una disolucibén infinitamente diluida el valor Ai seré el
mismo de K;j. Por tanto, la linea punteada de la fig, 5.3 repre-
senta la pendiente de la linea Kogr la cual tiene un valor de

3.3. En la fig. 5.4 puede verse gue A tiene un valor de 3.3.

ca

cuando xCd = 0.

V.6 LEY DE DISTRIBUCION DE NERNST 1

Las relaciones sencillas a; =%, vélidas en la Ley de Henry tam-

bién puedén ser utilizadas para describir la distribucibén de
los elementos en diferentes fases. Como sinbnimos de la palabra

distribucibdn pueden incluirse particidn y concentracibn.

El trabajo m8s antiguo sobre la particidn o distribucibén de uh
componente entre dos cistintas fases data de 1981, cuando Roozen
boom publicd un diagrama rectangular que muestra.la concentra-
cidn de un elemento en cada una de las dos fases coexistentes.

En el ejemplo del caso precedente, sobre la actividad y concen

tracién del Cd en un fundido de plomo, se vislumbra tambié&n el

concepto de distribucidn. Si ademés'del Pb se tuviera otro com~
ponente adicional como el Zn, el cadmio contenido en una mues-

tra formada por estos dos componentes mostraria una concentra-~

cién distinta para cada uno. Esta distribucidn puede cuatificar ]
se y manejarse como una relacidn de concentracibdn del elemento- E
en cada una de las fases, en este caso, en la galena (Pbs) y en
la esfalerita (ZnS), conocida como coeficiente de distribuicidbn
o coeficiente de partici®én.

Un c&lculo sencillo del coeficiente de distribuci®n es el si-

guiente: Considé&rese un sistema formado por Pbs y ZnS en el que
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FIGURA 5.4. Gréfica coeficiente de actividad (A ) versus frac-
cién molar del cadmio (Xg ) para una solucién liquida de Cd-Pb
a una temperatura de 500°C y 1 atm de presién.

- 146 -



el Cd es un componente al estado de traza comln para los otros

dos. Puede establecerse que

X
(XCd)l“x +C§ P (Kogly, = _cd
cd Pbs XCd + XZnS

X

Como Cd es comln para las dos fases, su estado estdndar en el
equilibrio debe ser idéntico para ambas fases. Asi, la ecuacidn

(5-8) puede escribirse como

=0 . ~Pbs

Zns
Geq

GCd + RT1ln ay Yy GCd= GCd + RT1In a

2

o
dado que GCd es constante para una temperatura y una presidn

dadas se pueden igualar estas ecuaciones que

ay w (5-12)

a, Kaa
PbS Zns
por tanto, 1ln = de = ch - ch (5-13)

Dado que la actividad de una sustancia es la concentracidn ter-

modin8mica de ésta, la ecuacidn (5-12) pasa fécilmente a

21 Peal1
a,  (X..,7 ~ “cd
2 ca’,

En general, la relacibn

1

X,

_ | (5-14)
= 1o

Se conoce como Ley de distribucibn de Nernst en la cual el coe-
ficiente K, es una constante para una presidn y temperatura da
das. Esta ley controla la particidn o distribucién de un solu-
to entre dos solventes inmiscibles. Puede decirse entonces, que
bajo condiciones especificas la relacibén de las fracciones mola

res de un soluto entre dos solventes debe ser constante, siem-
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pre que la solucidn sea perfecta.

Walter Nernst (1891) hizo notar que la Ley distribucibn es v&li-
da solo cuando en el soluto no ocurren cambios tales como diso-
ciacidn o asociacibn. Si un soluto se disocia en iones o molécu
las maés simples o si se asocia en molé&culas mas complejas no se
aplicara la ley a las concentraciones totales de las dos fases

sino Gnicamente a las concentraciones de la especie particular

que es comGn a ambas. Ademfs, puesto gue el componente mayor de
muchas de las soluciones acuosas es siempre el HZO’ los efectos
causados por variaciones en la composicidn global sobre los coe
ficientes de distribucibdn son minimos. De esta manera, los sis-
temas petroldgicos naturales nos proporcionan un ambhiente mucho
maés 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

Considérese la cristalizaci®n de una solucibn gue contiene va-
rios iones de muchos minerales. Supbngase que se aplica la ley
de accidn de masas y que las actividades se reemplazan por va-
lores de concentracibn.
Sea un mineral de composicidn H que cristaliza y un elemento
traza E que es capaz de sustituirlo. Una nomenclatura que se
puede adoptar es la siguiente:

H : concentracidn de H en el mineral

E”“: concentracibén de E en el mineral

H : concentracibén de H en la solucibn.

E : concentracidn de E en la solucibn
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La constante de equilibrio puede escribirse

« _ (Ex) (Hs) (5-15)
(Es) (Hx)

si se hace: (Ex) (Es)

(8x) =_R* Y sy T K

la ecuacidn (5-15) se transforma en:
Rx = Rs, K , _ (5-16)
la cual es valida sblo para una P y T consideradas,

Esta relacidn es independiente de otros equilibrios en los cua-
" les participan los mismos elementos. Por la forma de esta rela-
cibn puede afirmarse que la proporcidn de reemplazamiento de un
elemento mayor (Rx) por un elemento traza dentro de un cristal-
a partir de una solucidn en equilibrio (Rs) es funcidn de facto
res cristaloquimicos, de la concentracidn de los fluidos, de la
temperatura y la presibn, todos ellos implicitos dentro de la =~
constante K. ‘

Un ejemplo bastante conocido en el que ocurren fenéhenos de sus
titucidn 'y formacidn de soluciones sblidas es el de la particién
de Fe y Mg entre olivinos y piroxenos; es decir, la distribu-
cibn de dos elementos entre dos fases.

El intercambio de hierro y magnesio entre una fase con estructu

ra de olivino y otra de piroxeno se puede representar mediante-
la ecuacidn:

Mgsio,  + 2FeSiO3’ FeSio, + 2MgSiO,
Forsterita Ferrosilita Fayalita Enstatita
(Fo) (Fs) (Fa) - (En)

A una temperatura y una presidn dadas, la condicibén de reversi-

bilidad y por tanto de equilibrio, es que el cambio de energia-
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libre sea nulo (AG°= Q). La ecuacibn de equilibrio es:

T 01 _Px 01 _Px
(4G) =G +26 -G -26 =0 (5-17)
2 Fa En Fo Fs

L. =01 . i Lo
La notacién G;; significa energia libre por mol del componen-

te fayalita en la fase olivino. Es-conveniente recordar que la
'energia libre por mol es'equivalente al pbtencial gquimico P
razdén por la cual pueden emplearse indistintamente. Asi, la
ecuacibn (5-17) puede escribirse:

T 01 Px 01 Px 1

( 4G)p = uFa+2uEn_-uFo - 2¥pg - (5-177)

El establecimiento de un equilibrio segln la reaccidn propues-

ta, produce las proporciones molares siguientes:

Xl : Fo en olivino
l-Xl : : Fa en olivino

X2 : En en piroxeno
l-X2 : I's en piroxeno

Seglin la ecuacidn (5-8), sustituyendo los valores de actividad
por proporciones, se pueden formular las siguientes ecuaciones

que expresan el estado estandar de estos componentes:

01 o

Meo = Mpg + RT 1n Xl

01

Mpy = u;a + RT 1n (l-Xl)
Py A

uEn =‘u£n + RT 1n X2

Px

Moo = u;s + RT 1n (1-X,)

. 1 .
Sustituyendo estas ecuaciones en la expresidn (5-177) se tiene
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(1 - X2)2 . 'Fo ‘ Fo Fa En (5-18)

RT ln[ (2 -Q(ﬂ. xg } = B° + 2u° - W° 2u°
X
Esta expresidn no es otra cosa que el cambio de energia libre
para una temperatura y presidn dadas seglin se ¥io en la ecua-
cidn (5-17) de la cual se derivd. Ahora, si se considera que to
das las fases son puras y pueden existir como fases separadas,
no obstante ser una solucidén sélida, los cambios de energia li-
bre por mol en el estado esténdar (M;) seran nulos, con lo cual

la ecuacidbn (5-18) se convierte a:

T 2
-( 4G), = + RT In (1-X4) 7,
2
(l—xz) Xl
o bien,
T 2
( 4G) (1-Xx ) X
- P 1 2
~———— = 1ln 7 _ (5-19)
RT (1-X2) Xl
(1-%,) %2
El té&rmino 17 72 representa la constante de equilibrio-
z

(Kx) de la reaccidn que se estd tratando pero referida a frac-
ciones molares. Por tanto, puede escribirse:

TA
_(G)

= . (5-20)
_—-I—Q—'IT-_anX

En este momento es Ultil recordar una de las propiedades mate-
miticas = del cambio de energfa libre a presibn constante segln
se vid en el capitulo III. '

P o , o . o
(83) (8H) o = TaSlgp, + (AV) g
. . P
sustituyendo el valor de (AG)T en (5-20) se obtiene:
_ o o .
In kK = - (aBqg o (as)y, _ Plav) . (5-21)

X

RT R ' RT :
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ademds, tratadndose de un proceso a presibn constante y con cam-

bios de volumen muy pequenos, esta ecuacidn se simplica a

1ln K, = - (AH) + (AS) (5-22)
’ RT R '

El cambio de entalpia (4H) de la reaccidn es calculable facil-
mente a partir de tablas. En nugstro ejemplo tiene un valor de
-2310 cal. (sahama y Torgeson, 1949). El valor de la constante
universal R es aproximadamente de 2 cal/°K y S tambié&n puede
conocerse con suficiente certidumbre. La ecuacidn (5-22) se

transforma finalmente en

1n Bx v1155 + as | (5-23)
T 2
Como puede verse, la ecuacidn (5-28) puede utilizarse ¢como un
geotermbmetro gue depende fnicamente de las concentraciones mo
lares de Fa, Fo, Fs y En reunidos en la constante Kx. También
es importante hacer hotar que para establecer un geotermdSmetro
deben tenerse en cuenta éspectos‘estructurales y composiciona-
les. En el presente ejemplo, el pirdxeno fue. . considerado como
(Mg, Fe) SiO3 en lugar de (Mg,Fe) 5i0,, que es la mas usual
para la hiperstena. La expresibn obtenida muestra que para es-
tablecer un geotermdmetro, la relacibdn molar o el factor de
distribucidn debe ser calculado a partir de un mismo nfmero de

sitios de substituci®n en cada mineral.

Otras consideraciones gue se deben contemplar para la proposi-

cién de un geotermBmetro son las siguientes:

a) La precipitacibn de una sal no es funcién solamente de pro-
ductos de solubilidad de iones sino que depende tambi&n de fe-
ndmenos de sobresaturacidn y de los valores de KX gue dependen
de las condiciones de presibn.

b) La presencia de elementos traza tiene influencia en la pro-
porcibn de elementos mayores a los cuales sustituyen y por en

de en la constante Kx.
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c) En lugar de utilizar las unidades comunes de concentraci®n
de soluciones es conveniente usar las actividades - concentra-
cidn por coeficiente de actividad.

d) No siempre es posible emitir la hipStesis de que el idn de
un compuesto no se altera en la solucidn, es comln el efecto
del fendmeno de hididlisis con el cual las actividades .espera-
das no corresponden a la realidad.

En el capitulo XIII se verdn los principios y caracteristicas
de otros geotermdmetros de uso comln en petrologia, metalogéne-
sis y geotermia.

V.8 ELEMENTOS GUIAS Y TRAZAS EN YACIMIENTOS MINERALES

Tomando en cuenta la movilidad de los elementos existen algunos
gue como el mercurio son indicadores o guias para suponer la
existencia de cuerpos minerales no aflorantes.

Los elementos gulas (indice ) més importantes se muestran en
la tabla 5.8. En ciertos casos el elemento indicador se encuen-
tra en la ganga o en la roca encajonante. .Las razones mas
importantes para utilizar ciertos elementos como guias son: 1)
porque son mds mdviles que los demds elementos con guienes coe-
Xistfian originalmente; por ejemplo, el Mg y el As se utilizan
como Indices para el oro y 2) porque existen métodos analiticos

para detectarlos ya sea en el campo o en muestras remitidas al
laboratorio.

En exploraciones geoquimicas mds detalladas y sobre todo en lo-
gue se refiere a los yacimientos minerales los elementos traza-
y menores coexisten con minerales de inter8s econdmico. En la -
tabla 5.9 se muestra una recopilacidn de los elementos més im--
portantes “encontrados en algunos minerales de mena. N6tese que-
son fundamentalmente calcdfilos. La importancia del anélisis de
estos elementos reside en razones como: 1) pueden ser indicado-

res de mineralizacidn y 2) su abundancia anfmada en la estructu
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Tabla 5.8 Ejemplos de elementos indice utilizados en la prospec-
cidén minera (Tomada de Tevison, 1980, p. 54)

Elemento (s) indice

Tipo de depdsito

As

Mg

Mo

Mn

Se, V, Mo

Cu, Bi, As, Co, Mo, Ni
Mo, Te, Au

Pd, Cr, Cu, Ni, Co
n

IZn, Cu

Rn

S0,

Au, Ag; tipo veta

Au-Ag-Cu-Co-Zn; sulfuros complejos
W-Be-Zn-Mo-Cu-Pb; skarns

Sn-l-Be; vetas o greisens
Pb-~Zn-Ag; sulfuros complejos

H-Sn; metamérficos de contacto
Ba-Ag; vetas v porfidos cupriferos
U; tipo arenisca (Roll)

U; tipo veta

Porfidos cupriferos

Platino y rocas ultramaficas
Ag-Pb-Zn; sulfuros en aeneral
Cu-Pb-Zn; sulfuros en general

U todo tipo de depdsitos

Sulfuros de todo tipo

Nota: Bn la mayoria de los casos pueden muestrearse diversos tipos
de materiales como: roca, suelo, sedimento, agua y vegetacidn.
Fn ciertos casos, como en el raddn, sdlo son précticos el gas

de los suelos y aguas. En el caso de los sulfatos, Gnicamente
se emplea agua.
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TablaA5.9.Resumen de algunos elementos traza y menores contenidos
en galena, esfalerita, calcopirita, pirrotita y arsénopirita, dis--
puestos en orden decreciente de relativa frecuencia en cada mine-
ral. Todos los valores ~sté&n en ppm, excepto donde est& indicado.
(Tomada de Levinson, 1980, p. 67 y 68)

Contenido Rango mas Numero de Frecuencia
ETemento maximo comin muestras relativa de
' consideradas ocurrencia
%
Galena
(Pbs)
Cu 3000 10-200 51 96
Ag 3% 500-5000 233 94
Sb 3% 200-5000 224 84
Bi 5% 200-4000 327 62
Fe 5000 10-50 89 43
Mn 2000 10-50 90 o ;N
N1i 100 10-50 40 . 38
T 1000 <10-50 148 - 36
Sn . 1300 <10-50 338 . 24
As T 1% 200-5000 229 22
Esfalerita
(Zns) . |
Cd 4.4% 1000-5000 921 100
Se 900 <10 41. 100
Mn 5.4% 1000-5000 652 : 87
Ag 1% 10-100 448 ‘ 84
Cu 5% 1000-5000 297 80
Ga 3000 10-200 962 66
In 1% 10-50. 938 52
Co 3000 10-100 413 49
Ge 4000 ’ 50-200 959 48
Sn 1% 100-200 585 40
Hg 1% 10-50 225 37
Ni 300 10-50 211 33
As 1% 200-500 235 . 25
T 5000 - 10-50 310 25
Sb 3% 10-50 197 24
Bi 1000 10-50 186 22
Calcopirita '
(CuFeSy) .
Se 2100 - 10-50 : 43 100
Ag 2300 10-1000 8 100
Sn 770 10-200 10 90
In 1000 <10-100 33 60
: N 2000 10-50 85 54
g Co 2000 10-50 88 38
; Mn : 2% 10-50 = 36 17
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Tabla 5.9 (CONTINUACION)
Elemento Contenido Rango mas Nimero de Frecuencia
maximo comin muestras relativa de
consideradas ocurrencia
v - g

Pirita

(FeSz)

Se 300 10-50 115 97
Ni 2.5% 10-400 1055 89
Cu 6% 10-1% 785 87
Co >2.5% 200-5000 1094 86
Vv 1000 10-50 17 83
Pb 5000 200-500 24 79
As 5% 500-1000 99 67
Ti 600 200-500 21 67
Mn 1% 10-50 927: 54
Ag 200 <10 73 47
Sn 400 10-50 18 39
Zn 4.5% 1000-5000 - 722 36
T1 100 40-100 17. 35
Bi 100 10-50 17 35
Sb 700 100-200 35 23
Pirrotita

(Fey_yS)

Cu 7000 100-200 26 100
Se 63 10-50 20 100
N1 7.47% 50-500 244 96
Mn 3000 200-500 155 88
Ag 100 <10 20, 70
Co 8500 200-500 252 65
Arsenopirita )

(FeAsS?

Mn 3000 10-50 40 98
Co 3.36% 1000-5000 54 87
N1 3000 200-500 54 85

NOTAS : “

1) Basada en datos de escritos, compilados e interpretados por

Fleischer (1955).

Para detalles de significado,

interpretacidn e

incertidumbre en los datos, v€ase Tleischer (1955).

2) E1 "rango mas comGn"

(cuando el elemento estd presente ha sido

seleccionado 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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N

ra cristaiina del elemento principal puede aumentar el interés
econbémico del yacimiento, aun encontréndose en pequefias cantida
des; tal es el caso de elementos como el Cd y Ge contenidos en

la esfalerita, y la plata en la galena.

V.9 LEY DE RAYLEIGH

En los procesos de cristalizacibdn de rocas igneas o’en los de
fusidn parcial los elementos traza pueden ser fuertemente frac-
cionados. Este fraccionamiento puede ocasionar entonces concen-
traciones anbmalas de elementos traza ya sea en la fase crista-
lina o dentro del fundido en donde se les conoce como "elemen-
tos incompatibles".

Dentro de los procesos de cristalizacién a partir de un fundido
pueden darse tres casos extremos:

l.- Que se presenten continuos re-equilibrios entre los crista

les y el fundido produciéndose cristales zoaados (Fig. 5-5).

2.- Que el equilibrio sea Gnicamente de tipo superficial y que
la difusibén dentro del cristal sea mucho mads lenta que en el

fundido o que ocurra una continua separacidn de cristales. (Fig.
5-6).

3.- Que la difusibn dentro del cristal sea mas rapida gque den-
tro del fundido (Fig. 5-7).

En la mayoria de los sistemas naturales el proceso 2 es el més
comln: la separacfén de una fase s6lida de un medio fundido. Co-
mo es sabido, la formacidn de una sustancia nueva a partir de
otra (sensiblemente homog&nea: el fundido), se denomina fraccio
namiento. ' ‘

El proceso de fraccionamiento puede obedecer a diversas causas

y su consecuencia directa es la variacibn gquimica del sistema
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FUNDIDO

7777
////////////,&

éa_ CRISTAL /,
%///////////

FIGURA 5.5. Produccién de un cristal zonado por continuo re-equilibrio
entre un componente (Xl) del fundido y el cristal.

(\X/\
ll s

FIGURA 5.6. Re~equilibrio en el borde de un cristal por difusién muy
lenta del componente X1 (del fundido) dentro del cristal.

e 3

FUNDIDO

Xl -
\ CRISTAL -/

FIGURA 5;7. Ia difusién del componente X
del cristal que dentro del fundido'

1
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por la separacibén de alguno(s) de sus componentes.

Una de las limiténtes del proceso de fraccionamiento es que la

difusidén de alglGn elemento hacia el cristal no sea lo suficien-
temente r&pida para que se mantenga el equilibrio y la continua
separacidn de cristales. El fraccionamiento gue ocurre en este

caso se conoce como de tipo Rayleigh.

Consideremos un magma de composicidn finita que contiene un to-
tal de n moles de varios componentes incluyendo "y" moles de un
componente traza (por ejemplo Ni). La fraccibdn molar del compo-
nente traza dentro del sistema estara dada por

+ Xpraza = ¥/0 , (5-24)

Cuando cristaliza un mineral que contiene al elemento traza. Ca
da capa de &ste que se va formando tratard de conservar el equi
librio con el ligquido gue lo rodea ya'sea por la lenta difusidn
del elemento hacia el cristal o gue este ﬁlt;mo se separe del
sistema despu&s de un corto tiempo. En té&rminos diferenciales,

la nueva composicibén del sistema estd dada por: (Fig. 5-8).
X = n-dn

X = y-d 5-25
y S Y ( )

Las proporciones molares.del elemento traza dentro del cristal

y dentro del fundido estaran dadas por las relaciones

C ' Fundido '
gCristal _ gz ;X = y-dy . , (5-26)
Tr n Tr - n=dn

Dado que los elementos traza obedecen la ley de Henry, el co -
ciente dy/dn puede expresarse como un coeficiente de distribu-
cibn KD relativo a la abundancia de un componente traza dentro

de un fundido:
cristal
X | .
KD = Tr ‘ ’ (5—27)
Fundido

XTr
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n + vy
Fundido
ESTADO | 2
n - dn
y = dy

dy + dn
Fundido

< Salida de una fase cristalina

FIGURA 5.8. Cristalizacién de un mineral que contiene cierta cantidad
(dy) de un elemento traza, produciendo un cambio en la composicién
total del sistema, expresada camo un cociente de distribucién KD entre
el fundido vy el cristal. -
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cristal Fundido
or tanto d = X = K_ X ’ 5=27'
P ~ Tr D Tx’ ( )
dn
Fundido
Por otra parte, en la ecuacibdn (5-26), la fraccibn X se pue-
Tr

de considerar practicamente como y/n puesto que dy y dn son in-
significantes en la fase fundida. Entonces,
Fundido: .
Y
X - . y=n.XFundJ.do
Tr. n Tr

(5-28)

Diferenciando ambos lados de la ecuacibn con respecto a n, se.

obtiene
. gxFundido rundido
dy = n Tr + XTr (5-29)
dn dn
Igualando las expresiones de dy para las ecuaciones (5-29) y
(5-27") se tiene que dn
Fundido .
. dax Fundido
K'XFundldo = n. Tr + X (5-30)
D Tr dn Tr
Reagrﬁpando,la ecuacibn (5-30) se convierte en
n.dx Fundido
‘Fundido Uy
X (Kp = 1) = ———
Tr dn
Tr
dn (K = 1) = —
- D Xhmuhdb
Tr
Fundido
Integrando con respecto a ny a X '
Tr
. . Final
: £
(KD - 1) 1n nl.J.nal = 1n xFundldo
- Inicial Tx Inicial  (5-31)




Fundido

X
(KD = 1) 1Inn =1ln Tr
ng Fundido
%o, Tr (5-32)
Fund, ' . e
donde No y Xo,Tr son las cantidades iniciales de los compo-

nentes totales y trazas respectivamente,.

La relacibn n representa el remanente del fundido original,
n
© Fund

una vez que se ha separado la fraccidn XTr . Al remanente del
fundido original se le designa mediante la letra F, con lo

cual la ecuacidn (5-32) gueda

Fund
(KD—l) In F - 1n Xop
Fund
Xo, Tr
de donde,
Fund _ Fund (Kp - 1) _ N
Xee =X, pr T (5-33)

La ecuacibn (5-33) es la ley de fraccionamiento Ravleigh. Se-

gln ella, conforme la cristalizacibn avanza, la fraccidn molar

de Tr en el fundido (ngnd) para cualquier tiempo se incremen-
tard o disminuird de acuerdo a su cantidad original (Xgungr)

. 14
a la fraccidn remanente F Kp~1)

En la figura 5-9 se observa la variacidn tedrica de la concen-
tracibn de elementos traza durante la fusidn y cristalizacibn
contra la fracciédn fundida remanente (F). Esta figura muestra
gue es imposible que se produzca un enriquecimiento mayor que

el senalado por K.=0, si es que actla exclusivamente el proce-

D
so de fraccionamiento.

V.10 EJEMPLO DE APLICACION DE LA LEY DE RAYLEIGH

(Nota: antes de ver este inciso, es conveniente leer el capitu

lo referente al fraccionamiento isotdpico).
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FIGURA 5.9. Variaci6én teSrica de la concentracidn de elementos

traza durante la fusién y cristalizacién de un magma,

versus
la fraccién fundida remanente (F). (Tomado de Cox, 1979,
p. . 341).
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Considé&rese una raxnién‘de tipo isotbépico en la cual los produc
tos son aislados de los reactivos inmediatamente después de su-
formacidn. Estos productos mostrardn una tendencia caracteristi
ca a diferir en composicidn isotdpica. Ejemplos de este tipo de
procesos es la formacidn de gotas de lluvia y su progresiva eli
minacibén de una nube o la formacibdn de un cristal en una solu-

cidbn sin permitir la difusibn entre el cristal y el liguido.

El efecto isotbpico asociado puede calcularse por un proceo si-

milar al fraccionamiento Rayleigh.

Designemos a "A" como la especie de mayor abundancia isotdpica

y "B" como el isbdtopo menos abundante.,

Si se considera la velocidad de reaccidn a la que cada especie

isotbpica desaparece como porporcional a su concentracidn, esto
es

-dA = Ka (A)

at | (5-34)
-dB = Kb (B) (5-35)
at

Dado que las dos especies isotbpicas reaccionan a velocidades 1i
geramente .diferentes, las constantes Ka y Kb son diferentes. La
relacibén entre estas constantes se puede designar por otra cons

tante (factcr de fraccionamiento definida como a= Kb/Ka.

Relacionando las ecuaciones (5-34) y (5-35) con el factor de

fraccionamiento o , se obtiene

dB

T de
——= Kb (B) - E 5
___gi* e (ay - *&) | (5-36)

Por tanto,
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Reagrupando té&rminos,

dB = oda
B A
: i
Integrando,
B A
f-(_i_}}.: a'fg'é.’
B A
Bo Ao

donda Ao y Bo son las cantidades iniciales de las dos especies

isotbépicas ligera y pesada respectivamente. Resolviendo la inte
gral se obtiene

lIn B = o ln A
I Bo Ao

Aplicando la funcibn exponencial,
(5-37) - .

Dividiendo ambos t&rminos entre A/Ro a fin de expresar la ecua-
cibn (5-37) en forma de deltas (4 ) se obtiene

B/A _ (A, : : . (5-38)
Bo/Ro Ao ~ »
Dado que las especie "B" son Gnicamente una fraccién traza de -
la cantidad total (A + B), la fraccibdn de materia residual co- ,
rresponde a A/Ao. A dicha fraccibn se le designa mediante la le E
tra F. Por tanto la ecuacidn (5-38) se escribe ’
, 1

B/A =F
Bo/Ao

Restando a ambos miembros la relacién Bo/Ao , que es la unidad

se obtiene Bo/Ao

B/A _ Bo/Ro _ . o=l po/mo
Bo/Ao  Bo/Ao = - Bo/Ao
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Simplificando,

= B/A - Bo /Ao

Bo/Ao

El cambio por mil en la composicidn isotdpica se expresa como

$0ks) =

por tanto,
$G) = (F

Para nuestro
en las nubes
del oxigeno.

via, &sta se

( B/A - Bo/Ao ) x 103
Bo /Ao
a=-1 3
- 1)}x 10 {5-39)

ejemplo, durante la condensacidn del vapor de agua
se produce el fraccionamiento entre los isdtopos

Al condensarse dicho vapor y caer en forma de llu-
enriquece en 18O (que es el isbtopo m&s pesado) en

un orden de 9 por mil. En la fig. 5-10 se observa que el 1&g .

r

es transportado a una razdn 1.009 mds réapido que ell°O .

Es decir,

~ K
x = K
por tanto,
&«

0.009_ l)xlO3
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. FRACCION DE VAPOR REMANENTE

1.0 075 050 O.l25 0
l l

Condensado
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_ 1 A
3020 15 10 0 -20
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FIGURA 5.10. Fraccionamiento isotSpico tipo Rayleigh durante
el proceso de condensacién de una nube al producirse la lluvia.
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VI. REGLA DE LAS FASES Y DIAGRAMAS DE FASES

VI.1l.INTRODUCCION

La vaporizacibn, sublimacidén, fusibn, transicidn de una fase sd
lida a otra, solubilidad de sblidos, liquidos y gases entre si,
presiones de vapor de las soluciones, reaccidn quimica entre sd
lidos y liquidos o gases y distribucidn de solutos entre fases,
han sido todos estudiados con m&todos adecuados a cada tipo par
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 distribucién. Sin embargo, es
posible tratar todos los equilibrios heterogé&neos desde un‘pun—
to de vista unificado por medio del principio conocido como re-
gla de las fases, con el cual el nUmero de variables a gque se
encuentra sometido un equilibrio heterogéneo cualguiera, gqueda
definido bajo ciertas condiciones exﬁerimentales 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 nGmero de variables
involucradas, pero las relaciones cuantitativas entre éllas de
ben establecerse mediante expresiones complementarias como las
que se mencionaron. El significado de esta afirmacibn se mostra
ré mds claro 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 gue se emplean frecuentemente. Estos

~son: los eQuilibrios verdadero, metaestable e inestable, el ng

mero de componentes y el grado de libertad de un sistema.

Se alcanza un estado de ecuilibrio verdadero, cuando puede obte
nerse en cualquier direccidn. Termodinimicamente hablando,
aquél se logra cuando el contenido de la enérgia libre del sis
tema se encuentra en un minimo para el conjunto de variables

dado. Asi sucede, por ejemplo, con el hielo y agua a 1 atm de

-presidn y 0°C., A esa presidn la temperatura a que se encuen-

tran en equilibrio las dos fases es la misma tanto si se alcan
za por fusidn parcial del hielo o por congelacibén parcial del

agua.

Por otra parte, el agua a -5°C se obtiene por enfriamiento

cuidadoso del liquido, pero no por fusién del hielo, es decir,

“gque ahora estamos frente a un equilibrio métaestable._Este se

logra s6lo en una direccién y se mantiene si el sistema no se
somete a una variacién repentina, agitacién o siembra de una
fase s6lida. En cuanto se introduce un cristal de hielo, la
solidificacibdn procede rdpidamente, y la temperatura se eleva
a 0°cC.

Se dice que existe estado inestable cuando la aproximacibén al

equilibrio es tan lenta que el sistema parece no llevar a cabo
cambio alguno con el tiempo. Un ejemplo de esta situacidn se
ofrece en la disolucidn del cloruro de sodio en las proximida-
des de la.saturacién. La insuficiencia del tiempo de observa-
cidn puede hacer creer que se ha alcanzado el equilibrio, mien
tras que en realidad el proceso continfia todavia muy lentamen-
te hacia la saturacidn real. Debe tenerse en cuenta que, aun-
gque un estado de equilibrio metastable representa al menos uno
de estabilidad parcial, el inestable no lleva en si, ninguno,

sino Gnicamente un proceso de cambio muy lento.
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El plmero de componentes de un sistema es el menor nlmero de va
riables independientes, en funcidn de cuyas fbrmulas se pueden
escribir ecuaciones que expresan la composicibén de cada fase
presente, La cantidad deseada aquil es el numero minimo y no im-
porta qué constituyente particular se elige para expresar las
composiciones de las diversas fases. Lo veremos mds claro con
los ejempios siguientes. En el sistema "agua" las fases presen-
tes son: hielo, agua liquida y vapor. La composicibén de cada fa
se se puede expresar en té&€rminos del constituyente fGnico: agua,
y de aqui que &ste sea un sistema de un solo componente. La va-
riable podria ser tambi&n el hidr6geno o el .oxigeno, porque la
especificacidn de uno de estos fija autom@ticamente el otro por
medio de la fdrmula H,0. Consideraciones andlogas ensenan que
el nimero minimo de constituyentes necesario para describir la
composicidn de todas las fases en el sistema sulfato de sodio-
agua, es dos y el sistema es de dos componentes. Las fases que
sO,, Na,SO,. 7H,0, Na,sO,. 1l0OH,0, so-

2 274" 2 274
lucionés de Nazso4 en agua, hielo y vapor de agua. La composi-

pueden presentarse son Na

cién de cada una de ellas en funcidn de los dos componentes sul
fato de sodio y agua, queda establecida asi:

: Na,S0,: Na,50, + 0H20
Na,$0, . 7H,0: Na,S0, + 7H,0 . ggt::acuoso
Na,S0, .10H p: Na,SO, +10H,0 1 = 1fquido
Na,s0, (ac.) : Na,S0, + xH,0 s = s6lido
H,0(s), H,0(1),H,0(g): ONa.SO,+ H.O g = gas

2774 2

Se observarad que la composicidn de ciertas fases queda estable-
cida en funcibén de sblo uno de estos constituyentes, mientras
gue otras necesitan un conocimiento.de las cantidades presentes
de ambos a fin de especificar sin ambiguedad la composicién de
la fase. Como en este caso dos componentes es el nlimero minimo
con el cual se definen todas las fases, gl sistema sulfato de

sodio y agua es de dos componentes,

El hechoesencial que conviene recordar al decidir el nflmero de

componentes de un sistema, es que no importa qu& constituyentes




particulares fueron elegidos como variables independientes, pe-
ro si su nlmero que debe ser minimo. Si no es asi, alguno no ég
- ra indebendiente de los restantes. De nuevo, al escribir la com
posicidn de una fase en funcidn de los componentes elegidos, se
permite usar los coeficientes mds, menos y cero, frente a cada

componente. Asi, en un sistema producido por la disociacibén del

carbonato de magnesio, segfin la ecuacidn:
MgCO3(s)==MgO(s) + Coz(g),

las composiciones de las diversas fases pueden representarse en
funcidn del carbonato y del &xido de magnesio de la manera si-
guiente:

Mng3

= CO2 + MgO
MgO = MgCO3- CO2
CO2 = MgCO3- MgO

Finalmente, con el nombre de grados de libertad o variancia de

un sistema queremos significar el nGmero minimo de variables in
dependientes (tales como la presidn, temperatura, concentracidn)
gque deben especificarse a fin de definir completamente las res-
'_tantes del sistema. El significado de los grados de libertad de
un sistema se deduce de los ejemplos sigulentes: Para especifi-
car sin ambigliedad la densidad del agua liquida, es necesario
establecer la temperatura y presidn a que corresponde esta den-
sidad; asi, 0.99973 g por milimetro®a 10°C vy 1 atm de presidn.
Una afirmacién de la densidad a 10°C sin mencionar la presidn,
no define claramente el estado del agua, porgue sobre €sta pue-
den existif todas las presiones de vapor posibles. En este caso
porglo tanto, es nécesario especificar dos variables, y esta fa
se cuéndo se encuentra presente sola en un sistema tiene dos
grados de libertad, es decir es bivariante. Cuando se encuen-
tran en equilibrio el agua liquida y el hielo, la temperatura y
las densidades de las fases est&n determinadas sdlo por la pre-
sidn, si se conoce &sta quedan definidas las restantes. Por

ejemplo, si conocemos que el agua y el hielo estan en equili-
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brio a la presién de una atmésfera, la Eemperatura puede ser
inicamente 0°C y quedan establecidas también las densidades.
Anilogo razonamiento se aplica a la temperatura como variable
independiente. En cada temﬁeratura de equilibrio arbitraria-
mente elegida (dentro del intervalo de existencia de las dos
fases) corresponde s6lo una presidn determinada, y asi, una
vez mads, el sistema queda definido en funcidn de una sola va-
riable. Bajo estas condiciones el sistema s6lo tiene un grado
de libertad, es decir, es monovariante.

VI .3 LA REGLA DE LAS FASES DE GIBBS

J. Willard Gibbg en 1876 establecid por vez primera que hay
una relacién fija entre el nfimero de grados de libextad, de
componentes y fases presentes. Esta relaci®dn conocida como rg
gla de las fases, es un principio muy general, y su validez no
depende de la constitucidn atémica 0 molecular en cosideracibn.
Hay que abonar en favor de Ostwald, Rbozeboom, Van't Hoff y
otros por mostrar cdmo. esta generalizacidn es utilizable en el

estudio de los problemas de equilibrio heterogéneo.:*

Para formuiar esta regla, consideremos en general a un sistema
de C componentes en el que existen P fases presentes. El pro-
blema ahora estd en determinar el nfmero total de variables
del sistema. Este depende de la presidn y temperatura. De nue-
vo, a fin de definir la composicibébn de cada fase es necesario
especificar la concentracidn de los (C-1) cohstituyentes pues-
to que el otro restante, queda determinado por diferencia. Co-
mo hay P fases, el nlmero total de variables de concentracidn
serd P(C-1), que junto con la temperatura y presidn constitu-
yen un total de P(C-1)+2.

El estudiante r&cordard del &lgebra que cuando existe una ecua
cibn con n variables 1ndepend1entes, son necesarias n ecuaciones,
a fin de encontrar los valores de cada variable. Andlogamente,
para definir las P(C-1)+2 variahles del sistema, debemos dis-

poner de este nlmero de ecuaciones. La siguiente cuestidn gue
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se plantea es entonces: ¢Culntas ecuaciones, que comprenden aque
llas variables, es posible establecer? Para contestar esta pre-
gunta debemos recurrir a la termodinf@mica. Esta nos dice que el
‘equilibrio entre las diversas fases de un sistema es posible sb
lo si la energia libre molal parcial de cada cbnstituyente de
una fase es una funcién de la presién y temperatura, y hay (c-1)
variables de la concentracién, se deduce inmediatamente que la
condicidn de equilibrio permite escribir-una ecuacibn entre las
de cada constituyente distribuido entre dos fases cualesquiera.
Cuando existen P fases dispondremos de (P-1) ecuaciones para ca
da constituyente, y para C constituyentes habré C(P-1) ecuacio-
nes.

Si este nfimero es igual al nfimero de variables, el sistema que-~
da completamente definido, Sin embargo, no es el caso general

y el nlmero de variables exceder& al de ecuaciones en F, donde

F

L]

NGmero de variables - NGmero de ecuaciones
P(C-1) + 2 - C(P-1)
=C=-P + 2 ' (6-1)

La ecuaciéh (6-1) constituye la celebrada regla de las fases de
Gibbs. F es el ntmero de variables del sistema cuyo valor debe
' especificarse arbitrariamente para que el estado de éste quede
caracteriiado sin ambiguedad. Segfin esta regla, el nGmero de
grados de libertad de un sistema estd determinado por la difen-
cia en el nGmero de componentes y el de fasés presente, esto
es, por (C-P).

Al hacer esta derivacifén se ha supuesto que cada componenté se
encuentra en cada una de las fases, de no ser asi, y si faltase
en una de ellas, el ntimero de variables de concentracién dismi-
nuye en uno, pero a la vez lo hace tambi&n el nGmero posible de
ecuaciones, de aqﬁi el valor (C-P), y por 1lo }anto F permanece
sin modificacidn, tanto si cada constituyente se halla presente
o0 no, en todas las fases. Esto quiere decir que en la regla de
las fases es iconveniénte clasificar todos los sistemas de acuer

do con el nGmero 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 combinacién de cierto ntmero de diagramas b&sicos, o de

la combinaci6n de los mismos, dando un diagrama completo més

complejo. En cualquier caso, el significado de las relaciones
de fase en un sistema es f&cil de entender cuando se dispone de
dos tipos de diagrama elemental.

Los sistemas de dos componentes condensados se clasifican prime

ro segfin 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 solucién. Sobre esta base 10s tipos elementa-

les son:

Clase A. Los dos componentes son completamente miscibles en el

estado liquido.

Tipo I.

Tipo II.

Tipo III.

Tipo IV.

Tipo V.

Los componentes puros sflo cristalizan desde
la solucién.

Los dos constituyentes forman un compuesto
s6lido estable hasta su punto de fusifbn.

Los dos componentes forman un compuesto s&-

lido que se descompone antes de alcanzar su
punto de fusién.

Los dos constituyentes son completamente mis

cibles en el estado s6lido y por esa razén

dan una serie completa de soluciones sélidas.

Los dos constituyentes son parcialmente misci-
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bles en el estado sbdlido y forman soluciones
sblidas estables.

Tipo VI .Los dos constituyentes forman soluciones s8li-
das que son estables UGnicamente hasta la tempe

ratura de transicibn.

Clase B. lLos dos componentes son parcialmente miscibles en el
estado liquido.

Tipo I. Los componentes puros sblo cristalizanldesde'
la solucibn.

Clase C. Los dos componentes son inmiscibles en el estado liqui
do.

Tipo I. Los componentes puros cristalizan s&lo desde
la solucidn.

l. CLASE A: TIPO I. DIAGRAMA EUTECTICO SIMPLE

Los sistemas condensados de dos componentes que pertenecen a es
ta clase tienen un diagrama general cuyo aspecto se muestra en
la figura €.1. Se caracterizan por el hecho de que los constitu
yentes A vy B'sbn completamente miscibles en el estado ligdido,
vy tales soluciones dan s®lo fases sdlidas puras A y B. En esta
figura los puntos D y E son los de fusibn de A y B puros respec
tivamente. La linea DG da las concentraciones de las soluciones
saturadas con A a temperaturas comprendidas entre D y F, o los
puntos de congelacidn de las soluciones que dan una fase sblida
A. An&logamente, la linea EG da las concentraciones de las solu
ciones saturadas con el sdlido B a temperatura comprendidas en-
tre Ey F. En G la solucidn es saturada en A y B, esto es, las
tres fases se hallan en equilibfio. Se deduce, por lo tanto gque
las lineas DG y EG, representan equilibrios bifasicos monova-
riantes, mientras que G es un punto invariante, en el cual la
temperatura F y la composicibn C de la solucibn debe permanecer

constante en tanto coexistan las tres fases. La temperatura pue
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FIGURA 6.1. Diagramé eutéctiéo simple -
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de hacerse descender debajo de F s®lo cuando una de las fases
ha desaparecido y por enfriamiento ulterior la solucidn se en-
cuentra gaturada. En otras palabras, en F la solucidn G debe so
lidificar completamente, y es por tanto la temperatura minima
en la cual existg una fase liquida en el sistema A-B; debajo de
ésta, el sistemé es completamente sblido., La temperatura F es

la eutéctica,y Cy G son la composicibn y el punto eutécticos.

Encima de las lineas DG y GE se encuentra el area en la cual la
solucidn se halla no saturada o existe el fundido. En ella sblo
hay una fase presente y el sistema es divariante. A fin de defi
nir un punto cualquiera en esta area deben especificarse tanto
la temperatura como la composicibén. El significado de las por-
ciones restantes del diagrama puede hacerse mds claro al consi-
derar la conducta por enfriamiento de varias mezclas de Ay B.
Tomemos primero una mezcla de composicidn global a, si se-ca-
lienta hasta el punto a'"' se obtiene una solucibn no saturada.
Al enfriar esta solucién hasta el puntova" se obtiene x'" . En
este punto la solucidn estd saturada con A; o en otras palabras,
a" es el punto de congelacidn de la solucidn a la temperatura
x" . A medida que continfa el enfriamiento sigue separéandose A,
y la composicidn de la solucidn saturada cambia segln la linea
a'- G. Asi, a una temperatura tal como la x', el sblido A estd
en equiiibrio con la soluciﬁn saturada de composicida y', vy asi
sucesivamente. Puede verse, por esa razdn, gue para una composi
cidén global que queda en el area DFG,el s6lido A estd en equili
brio con diversas composiciones de la solucidn dada por la cur-
va DG en cada temperatura. Sin embargo, a la temperatura F apa
rece otra fase sblida, B, y el sistema se vuelve invariante. Al
extraer calor A y B cristalizan desde la solucién saturada en
relacidn fija, C, vy la cristalizacién continfia hasta que la so-
luci®dn ha solidificado completamente. Una vez que este proceso
estd completo y no queda sino una mezcla s6lida de A y B, el
'sistema se vuelve monovariante, y el enfriamiento sigue debajo
de F en el &rea FACG de coexistencia de los dos sbdlidos A y B.

La inspeccifén del &rea sdlida FACG en el microscopio revelaria
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que estd constituida por cristales relativamente grandes de A
que han tenido una oportunidad para crecer desde la temperatu-
ra Xx'' a una menor de F, y hay tambié&n una mezcla intima de
cristales mads finos de A y B que cristalizan en la proporcién C
definida a una temperatura T. Losvcristales mayores de A, se
llaman primarios, porqué'son los primeros en aparecer. El area
FACG debe marcarse por esa razdn como conteniendo cristales pri
marios de A en una mezcla de eut&ctico intima de cristales de
Ay B. (figura 6.2).

An&logas consideraciones aplicadas a las composiciones globales
que quedan entre C y B, tal como b, por ejemplo, muestran que
un &rea EFG del s6lido B estd en equilibrio con las soluciones
saturadas a lo largo de EG. A la temperatura F aparece el sbli-
do A, el sistema se hace invariante, 'y asi permanece hasta que
la solucidn solidifica en G. Una vez que la solidificacidn es
completa, la mezcla pasa dentro del &rea FBCG donde el constitu
yente primario B y la mezcla eutéctica de composicidn global C
se hallan presentes. Finalmente, enfriando.una mezcla de compo-
sicidn C no obtendremos ningln sblido hasta llegar al punto G,
en el cual aparecen simult@neamente A y‘B, y el sistema solidi-
ca a temperatura .constante para producir Gnicamente la mezcla
eut&ctica. En este sentido, la composicidn C se comporta como

una sustancia pura durante la solidificacibdn. Sin embargo, el

‘resultado no es un solo sdlido 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 sblidas parti
culares y describir el comportamiento de una mezcla glabal dada
al enfriarse. Asi se puede ver que la separacibn de A puro tie
ne sdlo lugar en las mezclas gue quedan dentro del area DFG en-
tre las temperaturas D y F. Andlogamente, B puro se obtiene s6-
lo en el &rea EFG a partir de composiciones globales que quedan
entre C y B, y UGnicamente entre las temperaturas E y F. La pro-
porcibén de sdlido en la solucidn saturada para cada temperatura

se estima desde el diagrama. Para una composicidn gldbal a que

- 179 -




Lk £\

PR LA A 7,
Hares
XL ¢
=ht .\

47

CE LAY

ﬁ%\f 2 ‘h—"
£ [

: AN ¥ S
1P A i!lg p ) ‘! A Aoyt I ‘(‘u X4 ";VB"
2 Sl RN DR NG (|5 %&i
D G a Wy RPN RSN AN A i
x}&&" é’ﬁﬂ H@AQQZ.A" a%h%\&?ﬂ 'Rb'gﬁ 2’.‘?’:&‘ i $ B! l Al /g@b\ .\—v'-ld... '-‘J;‘?_”l‘ *
. TPB
2mm AJ. B Az"“'B

FIGURA 6.2. Cristalizaci6n de un liquido L de camposicién Xﬁf’ donde A co-
rresponde a una plagioclasa y B a un clinopiroxeno. Cuando el liquido al
canza la temperatura t, se forman por enfriamiento muy lento cristales pro
toeutécticos (primari: ;) de A, constituidos 100% de plagioclasa. Estos
cristales grandes son estableS con un liguido residual que modifica progre
sivamente su camposicién (del punto 1 al punto 2) conforme desciende la
temperatura. Cuando el sistema alcanza la camposicién X cristalizan simu}_
té&neamente A2 y B. Los cristales (misma composicién de A.) son mds pe -
quenos dado que el liquido se ha effpobrecido en ese constitliyente. La mez-
cla A, + B (mezcla eutéctica) cristalizar8 hasta el agotamiento de la fa-
se 1iGuida. La roca formada corresponde a un gabro cuya plagioclasa es
anortita (cristales de A) y el clinopiroxeno,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 solucidn saturada de composicibén y', mien
tras que ia distancia a'y' nos da la cantidad de s6lido A pre-

sente en la mezcla. Por lo tanto, la relacibdn x'a‘'/a'y' es tam-
bién la razdn en peso y'/A, si la composicibn se expresa en por
centaje en peso, o molar si asil viene expresada la composicidn

de Ay y'. Con estas relaciones y cualquier peso global es posi
ble calcular el rendimiento de la fase sblida 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 fusibn, el diagrama de fases toma
la forma tipica mostrada en la figura 6.3 para el sistema de
cloruro cuproso-cloruro férrico. Si el compuesto, en este caso
CuCl.FeClB, se considera como un componente aparte, todo el sis
tema puede pensarse como constituido de dos diagramas del tipo
eutéctico simple, uno por CuCl—CuCl.FeCl3 y el otro por....
CuCl.FeC13—FeCl3. La discusi6n de los diagramas del tipo I se

aplica a cada porciéﬁ con el resultado mostrado en la figura 6.3.

Un compuesto tal como el CuCl.FeCl3 gue funde a temperatura
constante para dar un liquido de igual composicién que el com-
puesto sdlido se dice que tiene un punto de fusibn congruente.
Compuestos de esta naturaleza aparecen tambi&n en los sistemas
binarios del oro-teluro (AuTez), aluminio-selenio (A128e3) Yy

cloruro de calcio-cloruro de potasio (CaClz-KCl).
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rrico.
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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 fusibn, sino qde al calentar se en -
cuentra que en lugar de fundir congruentemente en un punto se
descomponen para dar una nueva fase s6lida y una solucién de
composicién diferente de la de las fases s6lidas. Cuando eso
sucede, se dice gque el compuesto lleva a cabo una transicidn o

reaccién peritéctica o una fusién incongruente.

En general, una reaccién peritéctica se representa mediante la
ecuacién A )
C C, + Solucién (o fundido) (6-2)

2 1

donde C, es el compuesto y Cqy la nueva fase sblida gue puede
ser tanto un compuesto como un constituyente puro. Como lo indi
ca la ecuacidn (6-2) la reaccibn peritéctica es reversible, es-
decir,lo contrario., Como durante la reaccidn peritéctica exis-
ten tres fases en equilibrio, el sistema es invariante, y de
aguil gque tanto la temperatura como la, K composicidn son fijas, y-
cambiaran sblo cuando desaparece una de las fases, o0 en otras
palabras, cuando la reaccidn peritéctica se ha efectuado total-
mente. La temperatura constante a la cual tiene lugar la rea-
cidn se llama peritéctica o de transicibén, y para esta tempera-
tura se obtendrd una porcibn horizontal en las curvas de enfria
miento anflogas a la porcibdn eut&ctica. (Figura 6.4).

Las relaciones en un sistema en el que tiene lugar una reaccidn
peritéctica se ilustran con el diagrama para el'sistéma conden=-
sado binario del fluoruro de calcio sblido (fluorita). Cuando
se alcanza el punto B, a 737°C, se produce una reaccidn peritéé
tica entre la sustancia fundida de composicidén B y la fluorita

para formar el compuesto Can.CaCl2 seglin la ecuacibén
CaFj + Fundido — CaF, . CaCl, (s)
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Esta reaccidn procede isot&rmicamente al formar el compuesto C
hasta que se consumen totalmente, bien sea, la fluorita o el
fundido, dependiendo esto Gltimo de la composicién global de la
mezcla. Si la composicidn global queda entre la de la fluorita
y C, por ejemplo "a" en la figura, hay méyor proporcidn de este
Gltimo compuesto del gue es necesario para reaccionar con la
sustancia fundida B, y de aqui que al agotarse el fundido, &ste
se habra transformado todo en Can.CaClz, mientras que el exce-
so de fluoruro de calcio quedard como tal. En consecuencia, den
tro del area comprendida entre el eje de aquel fluoruro y C de-
2.CaC12
Si por el contrario, la composicidn 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 sb6lido,
y de aquil que los productos de la reaccibn peritéctica seran C
y fundido sin reaccionar. Al pasar al &rea situada inmediatameg
te debajo de CB tendremos sblido C y fundido en equilibrio con

las concentraciones de las soluciones saturadas dadas por la li

bajo de 737°C, sdlo existen dos fases sdlidas: CaF, y CaF

nea BD. Debe observarse que las lineas AB y BD no son conti -
nuas sino que presentan una rotura en B. Esto significa que
las fgses sblidas fluorita y Can.CaCl2 tienen cada una sus pro-
pias curvas de solubilidad que intersectarn con B, la concentra-
cidn de la solucidn saturada con ambas fases. Finalmente, si la
composicibn global fuese b, que corresponde exactamente a C,
existe suficiente fluoruro de calcio para,reaccionar con todo
el fundido, y el resultado de la reaccidn perité&ctica es ahora
compuesto puro C, Unicamente.

El resto de diagrama no introduce nada nuevo. CBDE es simplemen
te un diagrama C y cloruro de calcio. Con esta interpretacibn
del diagrama, las designaciones de las éreas‘mostradas se dedu-
cen facilmente. Se observard que la mezcla eut@ctica estd com-
puesta de cloruro de calcio, CaEz.CaCl2 y fundido, sin que apa-
rezca fluoruro de calcio puro.
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4, CLASE A: TIPO IV MISCIBILIDAD TOTAL EN EL ESTADO SOLIDO

De la misma manera que dos liguidos se disuelven entre si, lo -
hacen 'los s6lidos dando una solucién sblida. Estas, como las 11
guidas, son homogé&neas y pueden variar en composicidn dentro de
limites muy amplios, diferencidndose asi de los compuestos sbdli
dos cuya composicidn es fija siempre. El examen por rayos X de-
las redes de las soluciones s&lidas ensefia gue un constituyente
entra en la red de otro y se distribuye uniformemente en todo -
€l. Esta uniformidad de distribucidn establece una diferencia -
de la solucidn sélida con la de una mezcla de sb6lidos, pues en-
este Gltimo caso, cada constituyente conserva su estructura --
cristalina caracteristica.

Los diagramas de fase condensada de los sistemas binarios donde

las fases sdlidas y liguidas son completamente miscibles, se cla

sifican en tres grupos:

l. Los puntos de fusidn de todas las soluciones son intermedios-

entre los componentes puros.
2. La curva de puntos de fusidn presenta un minimo. .

3. La curva de puntos de fusidn presenta un maximo.

Estos diferentes casos se discutirén ahora.

- Tipo intermedio de diagrama. La figura 6.5 presenta el diagra

ma de fases del sistema fayalita-.forsterita (Fe,Si0,-Mg,5i0,) --
donde los dos constituyentes son completamente miscibles en am-
bos estados sdlido y liquido, formando solucidn sélida. En este
diagrama, la curva superior, curva de liguidus, da la temperatu
- ra de solidificacidn inicial, es decir, las compoéiciones del -
fundido saturado con soluciones sdlidas (olivino) a diversas =--
temperaturas; mientras que la curva inferior, o de gblidus, da-

la temperatura a que tiene lugar la solidificacién final. Comen
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do, j , ici r
zan por ejemplo, de un magma de composicidn FeXMMgl—XM, al

enfriar este sistema, no se separard ninguna fase sblida has-
ta alcanzar la temperatura C; entonces se producir& una peque
na cantidad de solucibn sblida (olivino) de composicidn a,
cambiando la composicién de la solucibén fundida hacia, por
ejemplo, b. Por enfriamiento posterior, b comienza a solidi-
ficar en d, y la composicidén de la fase sblida se reajusta a
e al solubilizar algo de fayalita desde el fundido. En toda
ocasibn la composicién de las soluciones liquidas y sb6lidas
en equilibrio est&n dadas por las intersecciones de las 1i-
neas horizontales isotérmicas con las curvas de liquidus y
s6lidus. Conforme prosigue el enfriamiento la composicibén del
fundido se mueve a lo largo de la curva liquidos hacia la fa-
yalita, mientras que la solucién s&lida se moverd en la misma
direccidén a lo largo de la linea de sdlidus. _Cuahdo se alcan
za la temperatura ‘T, la solucién sblida esté& en equilibrio
junto con una pequefia cantidad de fundido cuya composicidn es
la composicién global de la mezcla, y de aquif que la mezcla
solidifique completamente, dando un solucién s6lida de compo-
sic6én £ igual a la composicibdn original del fundido (Xm). Un
enfriamiento posterior conduce a un simple descenso de la tem
peratura de f. La composicién de la fase cristalina ha cambia
do de composicibén durante el enfriamiento desde la temperatu-
ra de su primera aparicibén; no obstante, los cristales forma-
dos pueden ser facilmente no homogéneos pero bajo las condi-
ciones geoldgicas supuestas para este sistema, dichos crista-
les podrian reaccionar internamente hasta el equilibrio y re-

homegeneizar su composicién.

Las mismas consideraciones se aplican al enfriamiento de cual
guier composicidn global en el diagrama. Aunque el proceso de
enfriamiento descrito arriba ha sido considerado en etapas;
realmente los cambios de composicién del s6lido 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 liquidus y sdéli-

dus en cada temperatura. Debe recalcarse, sin embargo, que

este modo de solidificacibn se obtiene sb6lo cuando el enfria-
miento es suficiente lento y hay buen contacto entre las fa-
ses para alcanzar el equilibrio, pero cuando el enfriamiento
es répido y hay poca agitacién se separan soluciones sblidas
de composicién variable, y la temperatura final de solidifi-

cacién es menor que T. como ocurre en algunos basaltos.

L
- Tipo con minimo en el diagrama. El diagrama de la figura 6.6
del sistema Ca,Al_.SiO, - Ca,MgSi ' constituye una variacibn

oA1,510, oM9S1,0, :
de la figura 6.5. Aqui como antes, los componentes forman una

serie completa de soluciones sblidas, pero la curva de puntos
de fusibn presenta ahora un minimo. De nuevo, la curva supe-
rior es el liguidus mientras que la inferior es el s6lidus.
Excepto por la variacidén de la composicidn del fundido corres-
pondiente al minimo, las relaciones de este sistema son pare-

cidas a las descritas para el caso fayalita-forsterita.

Otros sistemas que guedan dentro de esta categoria son: car-
bonato de potasio-carbonato de sodio, cloruro de potasio-bra-
muro de potasio)'bromuro merclGrico - yoduro mercfirico, nitra-
to de potasio-nitrato de sodio, plata -antinomio y cobre-
oro.

Tipo con méximo en el diagrama. Aunque se presenta pocas ve

ces, este tercer tipo de diagrama presenta un mé&ximo en la
curva de puntos de fusién. ©La figura 6.7 muestra un diagra-
ma de esta clase. De nuevo el liquidus es la curva superior:
y el s6lidus la inferior. Como en el caso precedente, existe
s6lo una composicién del fundido que solidifica a temperatura
constante, y es la que corresponde al m&ximo. Las rgstantes

composiciones se comportan de la manera descrita.
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5. CLASE A. TlpO V. MISCIBILIDAD PARCIAL EN EL ESTADO SOLIDO .
CON EUTECTICO

Cuando ‘dos sblidos son "solubles entre s1 en una grado llmltado

' ‘Gnicamente A disolverd una c1erta cantldad de B para dar una so-

lucibn saturada de B en A, mlentras que B disolverad algo de A.
“para dar una soluc16n saturada dé A en B. En tanto estas concen
traciones limites no se sbbrepasan, lé.fasé-sélida és'homogénea'
y constituye una solucibn s&lida Gnica. si se sobrepasa al»ih-v
térvalo de miscfbilidad resultan dos. fases.sélidas, cada una

de ellas compuesta- en una solucién saturada de un’ constltuyente
.en el otro. Se deduce de la regla de las fases que para equli
‘brios comprendidos entre una 'solucidn sblida Gnica y el fundido;
el sistema serd monovariante. Cualquier proceso qué involucra

la coexistencia de dos soluciones sblidas y un fundldo se reall

zara 1sotérm1camente

Los sistemas con una miscibilidad parciél présentan dos'tipos ae
4_diagrama. En el primero de los mlsmos, tlpo V, el” enfrlamlento
del fundido dentro de cierto limite orlglna ‘un eutéctivo conte-
riiendo sustancia fundida y dos soluciones sélidas. La‘otra posi
bilidad,‘tipo VI, se_présenta_chando las doé‘soluciones.sélidas.
'no son estables'dentro de ciertos .intervalos de~conqentraci6n-

y una de ellas se transforma en otra.por'una.reaCéién peritécti
ca.

La figura €.3. nos muéstra un .diagrama tipico de un sistema en -
el cual la miscibilidad parcial en el estado s6lido conduce a

un eutéctiQO'B. La linea AB es la curva de liquidus para -las so
luciones sblidas de yoduré'de plata en yoduro de mercurio (I),
mientras que la linea AX es la«aé s6lidus para las mismas solu-
ciones. Anélogamehte, la lfnea BC es la curva de lfquidds para
las soiuciones,sﬁlidas‘del yodurO‘metcﬁrico en yoduro de plata
(II),.mientras.qué la linea YC'es la curva de sélidos para es-
tas sOlddiones. El area encerrada por las lineas AX, XB y BA
contiene entohces.las soluciones sélidas_I~y el~fundido, 3% elA_-
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drea comprendida por las lineas BY, YC y CB soluciones sb6li-
das II y fundido. Debajo de AXYC no hay sustancia fundida
presente, sino finicamente soluciones sélidas. A la derecha de

YZ y debajo de CY, la fese sb6lida presente es solucibn sblida

- IT, mientras que a la izquierda de WX y debajo de AX, la fase

sb6lida es la solucibn I.

El 4rea debajo de XY y entre las lineas WX y YZkes'él inter-
valo de miscibilidad parcial de las soluciones sblidas. En
esta 4rea coexisten I y II, con las lineas WX y YZ mostrando
las composiciones para cada temperatura. De las direcciones
de estas lfneas resulta claro que la micibilidad parcial de
los yoduros sb&lidos decrece conforme disminuye la temperatu-
ra. El1 eutéctico en B comprende a dos soluciones sblidas 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-nitra
to de talio, azobenceno-azoxibenceno, naftaleno~&cido monoclo
roacético, y los pares metdlicos: Plomo-antimonio, plata-co-
bre y cadmio-zinc.

6. CLASE A: TIPO VI. MISCIBILIDAD PARCIAL EN ESTADO SOLIDO,
CONPERITECTICO.

En lugar de presentar un eutéctico, dos soluciones sb6lidas pue
den llevar a cabo una reaccién peritéctica en la cual una solu
cidén sblida de un tipo se transforman en la de otro a una tem-
peratura definida. Cuando asi 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 liquidﬁs y s6lidus,
respectivamente, de las soluciones s6lidas de B en A, mientras

DF y CE son las correspondietes a la de A en B. Como puede ver
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'se en el diagrama, cualguier composicibén global gque gquede entre
A puro y el punto F da sdlo soluciones I; aquellas que est&n en
tre B puro y el punto D dan solamente soluciones sdlidas II.
Sin embargo, las fases sblidas que resultan de mezclas compren-
didas entre F y D dependen si la composicidn global queda entre
FyC, 6 Cy D. Enfriando una mezcla cualquiera entre F y C,
tal como a, nos dara primero una solucidn sblida I de composi-
cidn f cuando se alcanza el punto b. Un enfriamiento mayor pro-
duce nueva separacibén de I de composiciones segln fF, mientras
que el ajuste de la composicidn del fundido procederid segln bD.
Pero cuando se alcanza la temperatura que corresponde a la 1li-
nea FD, punto d, la solucidn sblida I de composicidén F se hace
inestable y comienza a reaccionar con el fundido de composi-
cibn D para formar una.solucién sb6lida II de composicidn C.
Como esta reaccidn perit&ctica entre dos soluciones sblidas y
el fundido lleva apareada la coexistencia de tres fases, el prg
ceso tiene lugar isotérmicamente'hasté que el fundido se consu~
me totalmente y permanecen sblo dos fases. Una vez que ha desa-
parecido la sustancia fundida empieza a abatirse la temperatura
y pasamos dentro del 3rea de miscibilidad parcial de las dos so
luciones sdlidas. Las lineas FG y CcH dan las composiciones de I
y II respectivamente a diversas temperaturas debajo del peritéc
tico.

Para una composicibén cualquiera que varia entre C y D, tal como
g, el comportamiento por enfriamiento seri analogo al de a has- -
ta el punto i, la temperatura perit&ctica. En i, la solucidn sb
lida F y el fundido D reaccionan otra vez para dar una soluci6;
sblida II de composicidn C; pero como ahora hay mayor propor-
cibén 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 reaccibn perit&ctica debe resultar una presencia de
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la solucidn sblida II y del fundido. Esta mezcla llegard a so-

lidificar en j y producir Gnicamente una solucibn sblida II.

En el diagrama en discusion, la solucibn sblida de composicidn
j ser8 estable sb6lo entre las temperaturas que corresponden a j
y k. Cuando alcanzamos esta Gltima temperatura, j pasa dentro
del intervalo de miscibilidad parcial y se desdobla en dos so-
luciones s6lidas.

La aparicidn dei‘peritéctico que involucra las soluciones sbli-
das se encuentra en sistemas binarios como 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 discusidn en los sistemas gque presen--
tan una sola fase liquida, los hay con sustancia fundida par-
cialmente miscible sblo en cierto intervalo de temperatura y
concentracién. Cuando hay una separacibén de un ligquido en dos
capas, aumenta el nlmero de fases y la relacidn entre ellas se
modifica. El caso gue consideramos ahora es aquel en que la sus
tancia fundida es parcialmente miscible pero las fases sblidas
son constituyentes puros, figura 6.10 . Este es esencialmente el
diagrama de un eut&ctico simple con un &rea de miscibilidad par
cial de la sustancia superpuesta sobre el mismo. Fuera del area
de domo y sobre las lineas de s6lido existe Gnicamente una fase
1iquida. Dentro del &drea de domo y sobre la linea DE coexisten
dos fases liquidas cuyas composiciones en cada temperatura es-
té&n dadas por las lineas de unibn horizontales como bJ o kL. Co
mo las relaciones debajo de la linea DE se han discutido, nece-

sitamos estudiar s®lo la conducta en y sobre dicha linea.

Con este fin, consideremos especificamente un fundido de compo-
sicibn a que estd comprendid entre D y E. El enfriamiento no
produce nuevas fases hasta gque en b aparece una peguena canti-

dad de una segunda capa de liquido J. Un enfriamiento posterior
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g 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 composicidn del punto f, la capa D gueda
saturada de A y esta fGltima comienza a depositar segfn el es-
guema.

Liquido D —> A (S6lido) + Liquido E (6-4)

Durante esta cristalizacidn de A y transformacidn de la capa
liguida D en 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 composicidn dada por EF. La solidificacibén final tig

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 ocasionard una separa
cibén de A cuando se cruza la lineaCb , el enfriamiento poste-
rior desplaza la compbsicién del fundido hacia D; en este pun-
to tiene lugar una separacidn de la sustancia fundida en D y E.
A partir de aqui la separacibén de A se verifica bajo condicio
nes isot&rmicas hasta la desaparicidn total de D, y desde aqui
la mezcla de A y fundido a lo largo de EF enfria de la manera
descrita. Como a la derecha de E sdlo hay presente una fase 11
quida, el comportamiento serd el descrito en un sistema eutéc-
tico simple.

Muchas veces la linea CD es sumamente corta y no existé. En es

te Gltimo caso coinciden los puntos D y C; es decir, en el pun

§ to de fusidn de A la capa mds rica en ese constituyente es
' practicamente A puro. De nuevo, el punto eutéctico F puede des
; plazarse tan cerca del eje B que borra la linea FG y el éarea

B + fundido. Ejemplos de todas estas modificaciones de la figu
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gura 610 la presentan los pares binarios condensados lito-sodio,

bismuto-ZzZinc, bismuto-cobalto, cromo-cobrey cobre-plomo.

8. CLASE C: INM_ISCIBILIDAD EN LOS ESTADOS SOLIDO Y LIQUIDO

Cuando dos constituyentes son completamente inmiscibles tanto
en el est;do s6lido como en el 1ligquido, cada una de estas sus-
tancias fundira y congelard independientemente de la otra. La
figura 6-11 nos presenta un ejemplo de tal conducta del sistema
vanadio-plata. Debajo de 960°C los dos elementos existen en fa-
se sblida. A 960°C la plata funde claramente coexistiendo en ’
forma liquida con el vanadio sdlido, hasta el punto de fusidn
de éste, que es 1710°C, y desde aqui el sistema contiene sdlo
dos liquidos puros en dos capas.

Andloga conducta se observa también con los pares metélicos bis
muto-cromo, cromo-hierro, aluminio~sodio, aluminio-plomo, galio
‘mercurio, potasio~magnesio, y otros. En la practica, en todos -
los casos las sustancias fundidas se hacen parcialmente misci-

bles por encima del punto de fusidn del constituyente de punto

de fusibn més elevado.

9. DIAGRAMAS COMPUESTOS

Como regla general, los diagramas binarios sblido-liquido no
son de los tipos mds sencillos descritos, sino que tienen ele-
mentos de varios tipos combinados en un solo diagrama. En la fi
gura 6-12 se muestra una relacidn de fases més complicada del
magnesio-cinc. Al aplicar los principios generales desarrolla-
dos para los tipos m8s simples, es factible interpretar los
equilibrios mas complicados que tienen lugar en este sistema
como una combinacién de la formacidén de solucidn sdlida, forma-
cidn de compuestos, ambos estables (Manz) e inestables (MgZn y
Mans), y eutécticos. El estudiante podrd comprobar por si mis-
mo de la validez de las inscripciones de las diferentes areas,
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VI5 APLICACION A PROBLEMAS PETROLOGICOS Y METALOGENETICOS
1. REGLA DE LAS FASES MINERALOGICAS

La regla de las fases expuesta es importante en la petrologia
para el estudio de la cristalizacidn de las masas fundidas de
silicatos o magmas. Es asi mismo importante para el estudio de
las rocas s6lidas, como las fgneas y las metambérficas, porque
determina el nUmero de minerales que pueden ocurrir en equili-
brio en una roca dada. Debe hacerse notar que el nfimero maximo
de fases puede alcanzarse solamente en un sistema invariante,
es decir, con 1la temperatura y la presibdn fijas invariablemen-
te, correspondiendo a un solo punto en un diagrama de equili-
brio. Durante el proceso de formacidn de mineral, la temperatu
ra y la presidn no son constantes. Por ejemplo: para un conjun
to como el de albita-clorita-epidota-esfena que aparece comGn-
mente entre las rocas metambrficas, debe ser estable en un am~-
plio intervalo tanto de temperatura como de presibn, correspdg
diendo ‘a un &rea en un diagrama P-T. En consecuencia, tanto la
temperatura como la presibn son variables, corresponden a dos

grados de libertad. En estas condiciones, la ecuacidn

]

F C-P+ 2

puede escribirse:

Esta ha llegado a conocerse como la regla de las fases mineral&gi
cas, la cual fue sugerida pQr'primera vez por Goldschmidt en
1912, Segtin esta regla, el ntmero de minerales diferentes en
una roca no debe exceder, sino ser igqual, al nimero de compo-
nentes (n). |

Cualquier elemento individual es un sistema de un componente;
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es decir, n = 1, El1 azufre, por ejemplo, es dimbrfico y puede .
existir en dos fases sblidas distintas ortorrémbica y monocli-
nica; cada una de &stas es estable en un intervalo particular
de temperaturas y presiones. A cﬁalquier presibén fija, como la
presibn atmosférica, la temperatura fija de coexistencia de las
dos fases en equilibrio es 95°C, Cualquier compuesto gue no se
descompénga al fundirse se considera como un sistema de un com-
ponente (n = 1l). Asi, 8102 es un sistema de un componente para
el cual se conocen cinco fases. Cada una de &stas es la forma
estable en un amplio intervalo de temperaturés y presiones (fig.
6-13). Sin embargo, dos fases pueden existir juntas en equili-
brio en condiciones fijas de temperatura y presibén. El cuarzo y
la tridimita, por ejemplo, esté&n en equilibrio a 1 atmbsfera y
867°C. Por consiguiente, sb6lo hay una forma de SiO2 en una roca
particulay , sea ignea o metamérfica.

S1 n = 2, la regla de las fases mineral6gicas predice que el nd
mero m&ximo de minerales serd dos en cualquier roca en particu
lar. Asi, por ejemplo, para el sistema de dos componentes
NaAlSiO4 - SiO2 en el que los minerales posibles son: nefelina
NaAlSiO4, jadeita NaAlSiZOG, albita NaAlSi308, y cuarzo 8102

(omitiendo las formas polimdérficas de alta temperatura del SiOz).

En las rocas Igneas, las asociaciones comunes son:

Albita + nefelina

Albita + cuarzo

En las rocas metamdrficas las asociaciones comunes son ¢

Albita + cuarzo
.Jadeita + cuarzo
Jadeita + albita

Hablando en general, en cualquier roca gque ha alcanzado el e-
quilibrio, sflo dos de los cuatro minerales posibles estar8n presentes.

Si n = 3, la regla de las fases mineralbgicas predice que el nG-
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mero méximo de minerales seri tres en cualquier roca en par-
ticular. En un sistema como el de Mg0-Al1,0-5i0,, son posi-
bles unos catorce minerales. No obstante, en cualquier roca
pueden presentarse juntas asociaciones de no mas de tres ejem
plos tipicos son la forsterita (Mg28104) + enstatita (MgSiO3)
+ espinela (MgA1204) en las peridotitas (rocas igneas ultra-
m&ficas), o la cordierita (Mg2A14Siols) + espinela + corindén
(A1203) en las hornfelsas peliticas (sedimentos arcillosos me

tamorfizados).

La regla de las fases mineralfgicas es, en consecuencia, un
principio muy importante en la formacibén de minerales“y ekprg
sa el nfimero limitado de minerales que hay en las rocas comu-
nes, especialmente en las igneas y en las metamfrficas. Al-
gunos elementos quimicos mé&s 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
m&ximo de ocho minerales en una roca Ignea. E1l nfimero 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 méficos.

2., LOS FELDESPATOS - o : )

Los feldespatos simples son : la ortoclasa (KAlSi308), la
albita (NaAlSiOS) y la anortita (CaA1251206), abreviados Or,
Ab y An, respectivamente. Entre todos los minerales formado-
res de rocas, los feldespatos deben su importancia al hecho
de que constituyen mis del cincuenta por ciento de todas las
rocas fgneas, estando Intimamente relacionados en su forma y
en sus pfopiedades fisicas. Por tanto, su fisico-quimica, su
interaccién, sus reaéciohes con otros minerales y su modo de
pcurrencia son de la mayor importahcia en el estudio de la
petrologia. '

Los feldespatos simples mencionados arriba se encuentran raras
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veces en las rocas. La fdrmula general para los feldespatos

puede escribirse entonces en la forma WZ4 g+ &n la cual

K, Na, Ca, Ba, Sr

si, Al y Fe 7

N
]

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 1la
red negativamente cargada. La red de tetraedros de Si04_y
de AlO, es eladstica y puede ajustarse por si misma al diverso
tamano de los cationes. Cuando los cationes son relativamente
grandes (K, Ba), la simetria cristalina es monoclinica o seudo
monoclinica; con los cationes mds pequefios (Na, Ca), la estruc
tura se deforma ligeramente y la simetria se vuelve triclinica.
La albita y la anortita forman una mezcla isomorfa completa,
la serie de la plagioclasa. La ortoclasa y*la'albita son sblo
pafcialmente miscibles; forman la serie de los feldespatos al-

calinos. La ortoclasa y la anortita son dificilmente miscibles
a cualquier temperatura.

Cualquier mezcla isomorfa entre Ab y An se llama plagioclasa,

y todas las plagioclasas son triclinicas.

El sistema albita-anortita muestra las relaciones simples de
la disolucidn sb6lida y es de importancia fundamental para una
comprensidn de la serie de la plagioclasa. Las relaciones de
fusidtn de esta serie pueden representarse haciendo referencia
a la figura 6-14. La curva superior es una curva de liquidus,
arriba de la cual todo estid fundido; la curva inferior es una
curva de-sélidus, abajphde la cual todo estd sdlido. Entre es-

tas dos curvas, la materia fundida y los cristales coexisten.

- . La albita pura se funde a 1,118°C; la anortita pura, a 1.553°.

gque contiene 50% de cada una, comienza a fundir -
se a 1,287°C en £, y la fusifn es completa a 1,450°C en a; o
bien, una masa fundida que se estd enfriando comienza a crista

lizarse a- 1,450°C en a, y su cristalizacibn es completa a
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1,280°C, en f£, Las lineas horizontales unen fases fundidas %
cristalizadas que pueden coexistir a la misma temperatura. En
con§ecuencia, los cristales que est&n en equilibrio con el
liquido e tienen la composicidn f; los cristales que estan en
equilibrio con el liquido ¢ tienen la composicidn d, y asi su
cesivamente para otras composiciones y temperaturas. Se obser
vard que un liquido en enfriamiento produce cristales conside
rablemente mds célcicos que el liquido cuando &ste alcanza la
temperatura de la curva de ligquidus. Si se baja mis la tempe-
ratura y se mantiene el equilibrio, el liquido reacciona con~
tinuamente con los cristales haciéndolos mas y mds sddicos.
Por tanto, la composicidn del ligquido se mueve hacia la iz-
quierda a lo largo de la curva a-c a medida que progresa la
cristalizacién al descender la temperatura. Cuando la reaccién
entre los cristales y el liguido es finalmente completa, los

‘cristales tienen la misma composicién que el liquido originalk.

Si los cristales formados inicialmente reaccionan en forma in
completa o no reaccionan en absoluto con el liqudio al descen
der la temperatura, el liquido residual se enrigquece en fel-
despato s&dico. Si se separan completamente los cristales a
medida que se desarrollan, el producto final de la cristaliza
cidn es albita. La estructura zonal de las plagibclasas se de
be a falta de alcance de equilibrio. El enfriamiento r&pido
impide que los cristales formados originalmente reaccionen
con el liguido residual, y los cristales formados posterior-
mente, gue son mas séaicos, se precipitarén alrededor de los
primitivos. El resultado es el feldespato con zonas con un nf
cleo c3lcico rodeado por bordes sddicos. También puede exis-
tir la combinacidén inversa, o sea, un nficleo sddico rodeado
por bordes calcicos.

Fl feldespato potasico KAlSi3O8 ocurre en la Naturaleza en
cuatro formas que tienen simetria y propiedades fisicas dife-
rentes. La microlina (triclinica) es caracteristica de las
pegmatitas y de otras rocas igneas de grano grueso y de baja

temperatura, mientras que el sanidino (monoclinico) es carac-
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teristico de las lavas siliceas, por lo cual es razonabl%rcon—
siderar la primera como una forma de baja temperatura, y al se
gundo comb una forma de alta temperatura del feldespato potési
co. La ortoclasa (monoclinica) se encuentra en una amplia va-
riedad de rocas Igneas y metamSrficas que han cristalizado des
de temperaturas intermedias a bajas. La adularia es la forma
de baja temperatura y su ocurrencia estd restringida a las ve-
tas hidrotermales. '

Los fenbdmenos de fusibén del feldespatO'poﬁésico se representan
en la figura 6.15. El diagrama muestra un sistema de dos compo
nenetes con un compuesto intermedio, el feldespato potésico
KAlSi308, que tiéne un comportamiento poco comiin en la fusién.
Una masa fundida de composicién 1, con concentracidn de SiO2
inferior a la de saturacién,’se enfria a T1 en a, en cuyo pug-
to la leucita comienza a separarse. Al avarnizar el enfriamien-
to, la leﬁCita continla separé&ndose vy la masa fundida cambia

a lo largo de la curva de lfiquidus hacia R. En el punto de re-
accidn R cesa la cristalizacién de leucita y la masa comienza

a reaccionar con los cristales de leucita convirtiéndolos en
parte en feldespato de potasio. La masa fundida R es la Ginica
fase liquida capaz de existir en equilibrio con ambos, leucita
y feldespato de potasio: A 1,150°C tiene lugar el fendbmeno de
fusibén incongruente, donde los cristales de feldespato se des-
componen en cristales de leucita y una masa fundida de composi
cibén R. A medida que la temperatura se eleva por encima de R,
se disuelven los cristales de leucita en el liquido hasta que
desaparecen todos, dando un liguido de la composicidén del fel-
despato de potasio; El punto R es el punto de fusidn incongruen .
te, temperatura a la cual cambia una fase s6lida a otra fase sd
lida y un liquido, difiriendo ambos en composicién de la sblida
original.

Una masa de composiciébn 2 se enfria hasta b a-T3, produciendo d4di
rectamente cristales de feldespato potésico. Al descender la tem
peratura y‘producirse la cristalizacidn continua del feldespato,
el 1fquido cambia su composicién a lo largo de la curva de 11 -
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Schairer y Bowen, 1947).
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quidus hacia E. En E tiene lugar la cristalizaci8n eutéctica
del feldespato y de la tridimita,

Una masa fundida de composicidn 3 se enfria hasta c a T2, en

cuyo punto continda formé&ndose la tridimita y la masa fundida
sigue la curva desde ¢ hacia E, en donde el liquido cristaliza
finalmente como una mezlca eutéctica de tridimita y feldespato

de potasio.

Este sistema representa los tres productos cristalizados fina-
les. Primero, si se enfria répidamente una masa fundida de com
posicibn 1 y no se mantiene el equilibrio, el liguido no reac-
cionard completamente con los cristales de leucita en el punto
de reaccidn R; pero el 1liquido alcanzari el punto eutéctico E,
donde cristalizan simult&neamente el feldespato y la silice.
Segundo, si se hunden los cristales de feldespato en el liqui-
do o se separan de:ralguna otra manera de modo que no pueden
reaccionar con el liguido en el punto de reaccidn R, el proce-
so de cristalizacifén avanzard de R a E, recorriendo todo el ca’
mino o parte de &1, con la aparicidn directa del feldespato de
potasio. Finalmente, la leucita y el feldespato pueden hacer

su aparicidn entxe las masas fundidas 1 y 2.

El sistema ortoclasa-albita ha sido estudiado por Bowen y
Tuttle Fig. 6-16 . Durante la investigacidn de laboratorio se
han hecho considerables adelantos por la adicidn del agua a
presifn, lo cual favorece la cristalizacién y hace bajar su tem
peratura.sin afectar las relaciones generales de eguilibrio.
Una presifn de vapor de agua de 2,000 Kg pof centimetro cuadra
do baja la temperatura de cristalizacidn como 300  °C, confir-
mando con ello la opinidn sostenida durante largo tiempo por
algunos petrélogos relativa a la importancia del 'contenido de
aguaien la reduccidn de la temperatura de cristalizacidn magmd
tica. La forma y la posicidn 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 estd establecido en

tre sblidos, en los cuales el agua no participa en ninguna de
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tas fases.

El sistema ortoclasa-albita no es absolutamente binario a cau
sa de la fusibn incongruente de la ortoclasa para dar leucita;
sin embargo, el campo de la leucita desaparece a 2,000 Kg por
centimetro cuadrado de presibdn. La curva ¥X-Y divide al campo
de los dos feldespatos separéndolo del campo de un feldespato,
y tiene una temperatura méxima de 660°C a una compdsicién de
Ab550r45.7En consecuencia, la cristalizacidn arriba de 660°C
en el sistema da un solo feldespato a cualquier composicidn.
Cualquier:punto de la curva X-Y representa la temperatura mi-
nima de existencia estable para el feldespato homogéneo de

esa composicidn; si se mantiene el equilibrio abajo de esa
temperatura, el feldespato comenzard a segregarse de la mez-.
cla.

Los cristales mezclados entre la ortoclasa y la albita repre-
sentan una serie mineral importante en la naturaleza. Los
miembros de la serie ricos en potasio son monoclinicos y se
les llama ortoclasas sbdicas; ciertamente, la mayoria de la
ortoclasa que se encuentra en las rocas igneas es en realidad
ortoclasa sb6dica con un contenido considerablemente mayor de
potasio que de sodio. Los miembros de la serie ricos en sodio
son triclinicos y reciben el nombre de anortoclasas. A alta
temperatura la serie es continua; pero al ocurrir un enfria-
miento lento se verifica la exsolucién; es decir: los cris-
tales homogéneos de mezcla se separan en dos fases sdlidas

que forman un intercrecimiento conocido como perthita (de
Perth, Ontario, Canadi) o antiperthita. En las perthitas la
plagioclasa ocurre del mineral que sirve de matriz, ortoclasa
o microclina; en la antiperthita esti invertida esta relacidn.
La perthita se vuelve homogénea una vez mds cuando es calenta-
da por largo tiempo a 1,000°C. No todas las perthitas se han
formado por disolucibn; algunas son productos de reemplazamien
to metasomitico 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 las rocas siliceas, mientras que la plagioclasa se pre-
senta en una gama de composicibén gue recorre la clasificacibn
de las rocas igneas desde el granito, donde predomina la Ab,
hasta las rocas ultramé@ficas, en las que predomina la An. Por
tanto, es necesario el conocimiento de la identificacibn de

los feldespatos para la determinacibén de las rocas igneas.
3. APLICACION A PROBLEMAS METALOGENETICOS

a)l Sistema de un componente.

El sistema azufre. Fste elemento existe en dos modificacioneé
sblidas, la rbmbica estable a la temperatura ambiente, y la
monoclinica variedad estable a temperaturas mas elevadas. Es-
tas dos fases sblidas junto con la liquida y vapor dan la posi
bilidad de existencia de cuatro fases Gnicas, que a sﬁ vez con
ducen a los equilibrios siguientes:

Equilibrio bifisico Equilibrio trifésico
1. s(r) - s(vapor) 1. S(r) - 8(m) - S(liquido)
2. S(m) - S(vapor) 2. S{(r) - s(ligquido)-S{(vapor)
3. S(r) - s(liguido) 3. S{m) - S(liguido)-S{(vapor)
4, s(m) - s(liquido) 4, S(r) - S(m) - S(vapor)

5. S(liquido) - S(vapor)

6. S(r) -~ S(m)

Equilibrio tetrafdsico

1. S(r) - S(m) - S(liguido) - S(vapor)

Al aplicar. la regla de las fases a estos equilibrios, podemos
anticipar 1la existencia de cuatro areas divariantes monof8si-
cas, seis lineas monovariantes bifadsica¥, y cuatro puntos de
equilibrio invariantes trifasicos. Como el ntmero midximo de fa

seés gue se encuentran presentes en equilibrio esta dado cuando
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F = Q, se deduce que es P = 3 para un sistema de un solo com-
ponente. Por lo tanto, no puede existir equilibrio tetrafésico

en &ste ni en ningln otro sistema de un componente.

La figura 6.17 muestra el diagrama de fases esquemdtico del
sistema. Las cuatro &reas monofisicas se hallan dispuestas co-
mo se indica. Las lineas OP y PK son las curvas de sublimacibn
del azufre r6mbico y monoclinico, mientras KU es la curva de
presidn de vapor del azufre liguido. En el punto P hay transi-
cidn de azufre :xbdmbico a ézufre monoclinico, y por lo tanto es
un punto invariante que corresponde al equilibrio S(r) - S(m)-
S(vapor). El azufre monoqlinico funde en K, y asi este punto
corresponde al equilibrio trif&sico S(m) - S(liquido) - S(va-
por). La linea PS ensena la variacidn del punto de transicidn
con la presibn, mientras la KS muestra, de igual manera, la
variacidn del punto de fusidén del azufre monoclinico con la
misma variable. Estas dos lineas intersectan en S dando el
equilibrio S(r) - S(m) - S(liguido). Finalmente, la linea SW
nos da el punto de fusidn del azufre rémbico. Estos son todos
los equilibrios estables que tienen lugar. El area del azufre
monoclinico estd encerrado por las lineas PS, PK y K§, y por
esa razdn no puede existir azufre monoclinico en condicidn es-
table fuera de la misma, ni adem@s, lo estd el vapor a presio-
nes mayores gue las dadas por las curvas OP, PK y KU debajo de
la temperatura del punto critico U. Por encima de esta tempera
tura no hay liquido posible. De aquil que el area liquida est&-
determinada por la vertical de puntos que pasa por U y desde

aqui existe vapor a presiones elevadas.

Los equilibrios restantes en este sistema son todos metasta-
bles. Por un calentamiento r&pido es posible sobrecalentar el
azufre rémbico a lo largo de OP, la linea PR, que es la de e-
quilibrio de sobrecalentamiento de S(r) con S(vapor). Andloga-
mente, es posible sobreenfriar el azufre ligquido en todo inter
valo UK hasta R. En este punto la linea de metastabilidad S(r)
- S(vapor) intersecta otra mestastable también, la S(liguida)-

S(vapor) originando el punto invariante metastable S(r) -
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S(liguido) - S(vapor). La linea RS muestra la variacidn de es
te punto metastable con la presidn y es, por esa razbn, la 11
nea de los puntos de fusidn del azufre rbémbico como una fun-
cién de la presidn. Esta linea es una extensibn de la esta-
ble WS en el intervalo de ,metastabilidad.i Debe quedar bien
claro que, cuando tienen lugar varios equilibrios metastables,
no aparece el azufre monoclinico; en su lugar, el azufre rdm-
bico se transforma Qirectamente en el liéuido segin RS, o en

vapor segln PR sin pasaX por la etapa monoclinica.

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 gque se traza la temperatura en
funcibdn de la fraccibn molar de magnesio para una presidn
constante. Las curvas de enfriamiento para este sisfema indi-
can la presencia de dos puntos eut&cticos. Uno de ellds, A,
consiste en una fraccidn molar de 0.1 de Mg y se proguce a
380°C.-El segundo, B, consiste en una fraccibn molar de 0.74
de Mg y se presenta a 347°C. Cuando se estudian soluciones
que contienen m&s de 0.1 mol por ciento, se descubre gque la
temperatura a la que se separa una fase sblida se incrementa
a lo largo de la curva AC, hasta alcanzar un mximo a 590°C y
una fraccidn molar de 0.33 de Mg. Las soluciones con fraccio-
nes molares mayores de 0.33 de Mg, dan como resultado una se-
paracibdn de fase a temperaturas inferiores a 590°C, hasta al~
canzar una fraccidn molar de 0.74 de Mg, el segundo punto eu-
téctico. La fase sdlida que se separa de la mezcla en fusibn
que tiene una fraccidn molar de Mg de entre 0.1 y 0.74, no es
ni Zn puro, ni de Mg puro, sino que resulta una fase sb6lida
intermedia, con la composicién de 0.33 de fraccidn molar de.
Mgy 0.67 de fraccibdn molar de Zn. De acuerdo con este hecho,
un célculo simple demostra;é que esta fase intermedia puede
representarse mediante  la fb6rmula Manz. Ademas, se ha encon-
trado que este compuesto tiene un punto de fusidn relativamen
te definido, que corresponde a 590°C. Las fases que se preci-

pitan del primer punto euté&ctico, A, son Zn sblido puro y
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Ngmb sblido, y en el segundo punto eutéctico, B, Mg s&lido pu
ro y MgZn,. Un examen de la figura 6.18 revelard que podemos

considerar este diagrama camo formado por dos diagramas eutécticos sinmples.

Veamos ahora los cambios de fase que se producen cuando una so-
lucidn que contiene una fraccidn molar de 0.2 de Mg y 0.8 de

Zn a 550°C, indicada por el punto x de la figura 6.18 se enfria
lentamente a 300°C. El liguido persistird hasta que la tempera-
tura descienda hasta alrededor de 510€, en donde se alcanza la

curva AC en el punto y. En este punto, el compuesto sbélido co- .
mienza a precipitarse de la solucidn y existen dos fases en e-
quilibrio. Al reducirse la temperatura, se cristaliza una mayor
cantidad de compuesto de la solucién y la concentracién de ésta
estard dada por la curva AC avanzando hacia A. Cuando se llega a
la temperatura gutéctica, la concentracidn del liquido es igual
a A y comienza é”precipitarse Zn puro de esta solucibn, al mis-
mo tiempo que lo hace Mgznz. Puesto que a esta temperatura exis
ten tres fases en equilibrio, A corresponde a un punto no varia
ble, f=c¢c~-p+1l=2- 3+ 1=20, vy la temperatura se mantendra
constante hasta que todo el liquido se solidifique. A partir de
la temperatura eutéctica hacia abajo, hasta llegar a 300°C, no

se registran mas cambios de fase y la mezcla s6lida se limita a
enffiarse. Observe que puesto que el liquido original contenia més

Zn que Mg, el sdlido final no contendr& Mg sblido, ya que tode

este elemento se utilizard en la forma de compuesto. Ademéds, de
acuerdo con la estequiometria de la formacidn de Man2 gue indi-
ca que 2 moles de Zn reaccionan con 1 mol de Mg para dar 1 mol

de Manz, es evidente que se forma 0.2 mol del compuesto y 0.4

mol de Zn permanece en la mezcla sblida final. Una serie simi-

lar de cambios de fase se producira cuando se enfrie una solu-

cién que queda encima de la curva BC, excepto gue la mezcla sb-
lida final se compone de Mg vy Manz, puesto que el liquido ori-

ginal era mds 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 gue cuando un liquido Que contiene 30% por pe-
so de Cu en el punto a, se enfria lentamente, la solidifica-
cidn se inicia a 1375°C, o sea el punto b de la figura. La
fase sBlida que se separa es una solucidn sblida homogénea, cu
ya composicibn se da en la interseccidn de la linea de unidn
cb con el solidus, ¢ en la figura. Puesto que esta solucidn sd
lida es ma@s rica en Ni, el liquido restante serda més rico en
cobre, que tiene un punto de fusidn més bajo y, por tanto, el
punto de congelacidn del liquido descenderda. El resultado es
que el punto b bajard a la curva liquidus, hasta que la Gltima

gota de ligquido tenga la composicidn d. La solidificacidn to-

tal se produce a 1310°C y la solucidn sblida tiene la composi

cidn e, que es la misma que la del liquido original, en a.

Por lo que acabamos de ver, es evidente que la curva liquidus
indica la temperatura a la gue las soluciones de varias concen | E
traciones comienzan a solidificarse y, por tanto, representa

los puntos de congelacibn de esas soluciones. Del mismo modo,

la curva sé6lidus indica las concentraciones de la solucidn sé-
lida que se separa en el punto de congelacidn, es decir, la so
lucidn sblida que estd en equilibrio con el liquido, dada por
una linea de interconexidn. Alternativamente, si principiamos
con una solucibn sblida de composicidén e, por ejemplo, y aumen
tamos la temperatura de 1310°C, esta solucidn sblida comenza-
ria apenas a fundirse. Por tanto, los puntos de la curva séli-
dus representan una seccidn de dos fases, en la que el liquido
y la solucidn sblida estan en equilibrio. Las concentraciones de
las dos fases que estln en equilibrio a una temperatura, es-
tan dadas por la interseccidn de la linea de interconexibn con
el liquidus y el sdlidus.

La cantidad relativa de las dos fases en equilibrio a una tem-

peratura dada se puede observar utilizando la ecuacién:

ecuacidn:
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L

cantidad de fases liquidas _ 2y
cantidad de fases s®lidas =~ zx (6-5)

Asf, a 1180°C las fases en equilibrio son la solucién s6lida
que contiene 60% de peso de Cu, y la liquida, que contiene 80%
de Cu de peso, puntos x y y, respectivamente, en la figura 5.19
Las cantidades relativas de estas fases, que corresponden a la
composiciédn bruta z se obtienen mediante la ecuacibén (6-6).

cantidad de solucibn sblida que contiené 60% de peso de Tu _ xy .
cantidad de fusidn que contiene 60% de peso de Cu =~ xz (6-6)

Un estudio del sistema AgCu demuestra que la plata puede disol
ver al cobre a 775°C, s86lo hasta el 6% por peso de Cu. También
se ha encontrado que la SOIubilidad de la plata en el cobre, a
esa|temperatura, se limita a alrededor de 2% por peso de plata.
Entre estos extremos, es decir, el 6% por peso de plata y el
98% por ﬁeso de Cu, las fases que existen a esa temperatura se
componen de varias mezclas de las soluciones s8lidas, que tie-
‘nen las concentraciones antes mencionadas. En la figura 6.20 se
presenta el diagrama completo de fases, a presidn constante,
para el sistema Ag-Cu. Las regiones comprendidas entre los
ejes y las curvas de temperatura ABC y DFG, contienen unicamen-
te fases s6lidas que se conponen de soluciones sélidas no sa-
turadas de CQu(s) en Ag(s) yAg(s) en Cu‘('s),respectivamenté. Las regio
nes ABE y DEF, contienen cada una de ellas una fase liquida y
otra sblida, que sé componen, respectivamerite, de soluciones
sblidas saturadas de Cu(s) en Ag(s) y Ag(s) en Cu(s). Por deba
jo de la temperatura indicada por la linea BEF, existen dos sg
luciones s®lidas saturadas, siendo una de ellas de Cu(s) en
Ag(s), y la otra de Ag(s) en Cul(s). '

Puesto que la linea BEF representa la temperatura mggrbaja a
la que puede existir la fase liguida, se le llama temperatura
eutéctica, en la cual se encuentran en eguilibrio tres fa-
ses, 'un liquido de concentracifn E' y dos soluciones sélidas sa
turadas, una de las cuales es rica en plata, que tiene la con-
centracién de B y la otra rica en cobre, con la concentracibn
de F. Puesto que en E estén presentes tres fases, la regla de
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FIGURA 6.20. Diagrama de fases para el sistema Ag-Cu

a presifn constante, donde se ilustra la irmiscibilided
parcial de scluciones s6lidas.
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las fases nos indica que los grados de libertad para este sig
tema binario, a presibn constante es £f = c - p+ 1 =2 - 3 +
1 =0.

Veamos los cambios de fase que se registran cuando un liquido
de concentracién a, figura (6.20) se enfria lentamente. Cuan-
do se llega a la curva liguidus AE, se obtiene el punto de
congelacibdn del liquido de concentracidén b y la fase sb6lida
se extiende. Esta fase sblida és una solucidn sb6lida saturada
de Cu(s) en Ag(s), con una composicidén c dada por la intersec
cién de la linea de interconexifn bc con la curva sb6lidus ABC.
Cuando el enfriamiento continfa, la composicidn de la fase 11
quida desciende por la linea AE. desdé el punto b a E y la com
posicién de la solucién sbélida baja por la linea ABC, desde
el punto ¢ a B. Cuando se llega a la temperatura eutéctica,
se separan del liquido dos soluciones, de concentraciones B y
E, mientras que el liquido tiene ahora la concentracidén E.
Puesto que este sistema de tres fases es invariable, la tempe
ratura se mantendrd constante hasta que todo el liquido se ha
ya solidificado. Un enfriamiento posterior da como resultado
la composicidn de dos soluciones sblidas saturadas, que va-
rian a lo largo de las lineas BC y FG. Cuando se alcanza la
temperatura indicada por el punto d, las dos soluciones sb6li-

das saturadas de cancentraciones e y f estaradn en equilibrio.







VIL. FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO

VIL1 INTRODUCCION

La palabra isb6topo proviene del griego (iso, igual; topos, lu-
gar) y se designa para aquellos atomos de un mismo elemento
gue contienen en su nficleo el mismo nlmero de protones pero
distinto nmero de neutrones, variando con ello su masa atdmi-
ca. Los isbtopos tienen entonces el mismo nlmero atdmico y ocu
pan una misma posici®dn dentro de la tabla peribdica por lo

cual sus propiedades guimicas son muy parecidas.

Por convencidn, la notacidn de los isbtopos se realizara de

la siguiente manera:lg(J, donde el superindice 16 representa
el nGmero de masa (protones + neutrones) y el subindice 8 re-
presenta el ntmero atbmico. Obs&rvese que estos ntmeros se es-
criben antes del elemento.

Los isétopbs se pueden dividir en estables e inestables (ra-
diactivos o pesados) seglin sea su comportamiento en el tiempo.
El t&rmino "estable" es un término relativo ya que depende de
los limites de deteccidn de los tiempos de decaimiento radiac-
tivo cuyas té&cnicas estan en continuo avance, pero ya existe
un consenso en cuanto a cuiles son las caracteristicas que dis
tinguen a estos grupos. Asi, las variaciones isotdbpicas de los
elementos estables (ligeros) son el resultado del fracciona-
miento isotbpico asociado con procesos fisicos y quimicos,

mientras gque las variaciones en los isbtopos inestables son

el resultado de una desintegracidn radiactiva con emisién de

algGn tipo durante el proceso.

Las té&cnicas modernas de espectrometria de masas han hecho po-
sible 1la medida‘de las variaciones de abundancia isotdpica de
los elementos en 8rdenes de una parte por 1.0% , conociéndose
hasta el momento més de 300 isbtopos estables y méé de 1200
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inestables. De los elementos naturales sbélo 21 son elementos
puros, es decir, formados por un solo isbtopo. Todos los demis
son mezclas de al menos dos isbtopos en variadas proporciones,
por ejemplo: el boro estd formado por 18.98% de “B y 81.02% de
118, Otros elementos tienen mayor nfimero de isdtopos como es

el caso del selenio, donde su abundancia en la naturaleza es:

74

Se:  0.87%
"6se:  9.02%
"ses 7.58%
78Se: 23.52%
805e:  49.82%
82Se: 9.18%

Otros isbtopos clasificados como estables son: hidrbgeno, oxi-
geno, carbono, nitrbgeno, silicio, cloro, bromo, litio, magne-
sio y calcio. Para un estudio mas completo de los isbtopos de
estos elementos consfiltese a Hoefs (1973). ‘

Las base§ de la geoqguimica de isbtopos estables fueron puestas
por Urey en 1947 en sus trabajos sobre las propiedades termodi
nédmicas de las sustancias isbtopicas,y por Nier gquien desarro-
116 el espectrbmetro de masa en 1940. Antes de explicar en de-
talle las particularidades del fraccionamiento isbtopico es
4itil presentar algunas de las tendencias generales que se han
observado al respecto (véase Allegre y Michard, 1973 y Hoefs,
1973):

1) Para todos los elementos de ntmero atdmico menor a 20 se
han medido variaciones isotdpicas por medio de detectores mo-

dernos.

2) Para los elementos con nfimero atdmico mayor a 20 se presen-
tan dos casos: i) la mayoria de los elementos tienen una compo

sicibn isotbpica constante (fluctuaciones menores a 1 por 10%)
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y ii) ciertos elementos como Ar, Sr y Pb muestran considera-
bles variaciones en la composicibn isotbpica (algunas veces
por factores de 100 a 1000),

3) Los fraccionamientos isotébicos 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 sblida, liquida o gaseosa
tienen variaciones en la composicidn isotbpica; ejemplos son

el hidrbgeno, carbono, oxigeno, nitrbdgeno y azufre,

5) Con el incremento de la temperatura los factores de fraccio
namiento disminuyen, lo cual significa gue un ambiente de alta
temperatura (ej, roca magmdtica) tiene menores fraccionamien-

tos que uno de baja temperatura (roca sedimentaria).

6) Durante las reacciones biolbégicas como por ejemplo, la fo-
tosintesis, reacciones bacterianas y otros procesos microbiold
gicos, los isBtopos ligeros son enriquecidos preferentemente
en los productos de la reaccibén en relacidén a las sustancias
reaccionantes.

En este capitulo se trataran las caracteristicas y procesos
del fraccionamiento isotbpico causados por procesos quimicos,
biolégicos y fisicos, mediante el andlisis de uno de los iséto
pos m8s estudiado: el azufre. Se veran tambi&n algunas genera-
lidades de isbtopos de hidrbgeno y oxigeno. El carbono se tra-
tard en un capitulo aparte (cap. X) puesto que su estudio re-
quiere del conocimiento previo de conceptos de geoquimica orga

nica (cap. IX).

Nota: por razones de presentacion del escrito, en algunas oca-
siones se escribirn los 'componentes de materiales sulfurosos
en su forma tradicional (ej. H,S, PbS, etc.) y otras en forma

invertida SH2 correspondientes a la misma sustancia.
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Esto en razbn de que en varias partes del escrito deberi ante-
ponerse el nGmero del is&topo correspondiente o el valor

de (§) para un isbtopo determinado. Por ejemplo, la expresidn
_63"‘SH2 representa el valor § del isbtopo 34 del azufre en el

compuesto &cido sulfidrico H.S & SH

2 2°

VIL 2 GENERALIDADES SOBRE LOS ISOTOPOS DE AZUFRE

1. HISTORIA

La geoquimica de los isdtopos de azufre se incia con el descu-
brimiento de 3 isdtopos estables por Aston en 1933: s, *s vy

WS en proporciones relativas de abundancia de 96/1/3.

Seis afios mas tarde, A. Nier, et. al. (1939) detectaron un
cuarto isbtopo estable de azufre: 3°6g.

J. Mac Namara y H. Thode (1950) definieron las abundancias re-
lativas para el azufre de los meteoritos (trolita o sulfuro de

hierro) segln las proporciones siguientes:

32

S = 95.081%
3s = 0.750%
35 = 4.215%
365 = 0.017%

Fue necesario esperar los trabajos de Sakai (1957) para cono-
cer la variacidn de los diferentes coeficientes de fracciona-

miento, en funcidén dé& la temperatura.

Este periodo marca una acumulacidn de resultados sobre la com-
posicibn isotbpica 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 bésicos y ultfg
bisicos (Mac Namara, Szeabo y Thode, 1952; Jensen, 1959; Mons

ter y Shima, 1962; Smjtheringale y Jensen, 1963). Sobre la
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composicibn isotbpica de los océanos (Thode y Monstef, 1964;
Holster y Kaplan, 1966; Rosler-Pilot-Harzwer y Kruger, 1968;
Picot y Harzer, 1970; Eremenko y Pankina, 1271). Sobre la im-
portancia del fraccionamiento isotdpico al mcomento de la re-
duccidn de los sulfatos por las bacterias o de la oxidacidn
bacteriana del sulfuros en sulfatos (Harrison y Thode, 1957;
Nakai y Jensen, 1960, 1964; Mekhtieva y Kondrateu, 1964).

Rapidamente aparece que la composicidn isotbpica del azufre
de los meteoritos es remarcablemente constante. Es asi que
las primeras grdndes compilacionés de los resultados dispdni-
bles, W Ault, et al. (1959) muestran que la relacibn isotdpi
ca 325/3%s del azufre de los meteoritos es generalmente com-
prendida entre 22.18% y 22.24%Debidoaque la relacibn isotdpi
ca 3%25/3%s del azufre meteoritico es remarcablemente constan
te y que su valor medio es prdximo a la medida de la composi-
cibn isotbpica del azufre en la corteza terrestre (328= 95.1%,
335 = 0.74,3%S = 4.2%,365 = 0.02%), J. Mac Namara y H. Thode
sugirieron la idea de una identidad en el origen de estos me-
tales. Simultidneamente, los estudios sobre los materiales te-
rxestres de la litdsfera (serie de referencia) revelaron que
la composicidn istdrica del azufre de las rocas béasicas y ul-
~trabésicaS'es generalmente cercana a la de los meteoritos.
Por el contrario, la composicidn isotdpica de sulfuros y sul-
fatos de la corteza sidlica aparece variada en limites relati
vamente grandes de 10.80% para los sulfatos asociados a los
domos saliferos del sur, U.S.A. (Feely y Kulp, 1957), a
23.20% (promedio) para el azufre de sulfuros asociados a arci
llas rocas en materia orgéanica (Vinofraduo, et al. 1956). La
razdbn de una dispersidn tan grande en esta &poca era descono-
cida. Desde 1950 Szabo, et al. mostraron que la composicibn
isotdpica de lqs sulfatos marinos ss remarcablemente constan-
te para tres gfandes océanos (Artico, Atlantico y Pacifico)
va que 32g5/3%g = 21.75. W. Ault (1959) y J. Kulp (1960, 1969),
confirmaron la constancia de la composicidn isotdpica del azu-
dcéanico proponiendo un valor medio cde 21.76 + 0.2% . En esta

época, J. Feely y J. Kulp (1957) mostraron que la composi-
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cibn isotbpica de los sulfuros evaporiticos del Jurd3sico eran
muy diferentes a los actuales.

El conjunto de resultados analiticos acumulados por estos auto
res y los sucesores permitieron mostrar la evolucidn de la
composicidn isotbpica del azufre de los sulfatos marinos desde
el periodo actual hasta el Precaémbrico. Esta evolucibn se mues
tra en lanigura'Ll.Los valores propuestos esté&n de acuerdo al
nivel de la grandes variaciones de la composicidn isotbpica de
los periodos Silirico-Devdnico y Permo Tfiésico. Por el contra
rio, las diferencias, a veces importantes, entre las diferen-’
tes escalas sefialan la dificultad de establecer una escala en
donde el inter&s es fundamental en geogquimica isotdpica del
azufre.

A mediados de los afios 60s, se constata que el azufre mant&li-
co, uno de los principales reservorios terrestres, tiene una
composicidn isotdpica remarcablemente constante-22.22% . La
composicidn isotdpica del azufre en otros reservorios, litésfe

ra y océ&anos es.variqblq,y depende del periodo geoldgico consi
derado. '

En 1968, Sakai determina por un mé&todo semiempirico las rela-
ciones de funci®dn de particibn de un cierto nimero de compues-
tos: HS ™, FeS2,mﬁ5 y PbS, de importancia fundamental, en donde
liga claramente los mecanismos quimicos e isotdpicos en fun-
cidn del Eh y pH.

En 1970 A. Ahomoto apoyéndose,en parte en los resultados expe-
rimentales de Sakai (concernientes al equilibrio sulfatos- sul-
furos), y por otro lado sobre los resultados termodindmicos de
Holland, Barnes y Hegelson, pone claramente en evidencia la im
portancia de la fugacidad del oxigeno sobre la composicidn iso
tépica del azufre entre 150 y 350°C manifestando sus resulta-

dos sobre un diagrama FO2—pH.

Es asf que la lista de los parametros indispensables en geoqul
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mica se alarga: temperaturas, pH, fugacidad del oxigeno,azufre

y fuerza ibnica de la solucibdn.

Las aplicaciones de los isbtopos de azufre en la metalogénesis
de yacimientos sulfurosos se funda sobre la extensibén y la po-
sicidn del conjunto de valores tomados por la relacibn 32g/3%5

del azufre de los sulfuros de un depbsito. (Fig. 7.2).

Las variaciones de esta relacidn son debidas a causas fisicas
y quimicas. En este caso, el fraccionamiento ligado a la dife-
rencia de velocidad en los mecanismos alimentarios isotbpicos
implica una reaccidn quimica global (reversible, equilibrada)
entre los compuestos del azufre. Asi, ciertas reacciones favo-
recen a un isbtopo en relacidn a otro, incrementandose, por
tanto, su cantidad relativa en uno de los compuestos que resul
tan de la reaccidn. Los enlaces formados por los isbtopos lige
ros (32?S) se rompen m&s facilmente que los de los isbétopos pe-
sados (3*s); por tanto, durante una reaccidn quimica, las molé
culas de los isbtopos ligeros reaccionan mis répidamente que
las de los pesados. Esta tendencia que tienen los isbtopos de
segregarse (particibn de isdtopos entre dos sustancias con di-

ferentes proporciones isotdpicas entre ligeros y pesados) es

llamado fraccionamiento isotdpico cuyas particularidades se ve

ran més adelante (inciso VIL3).
2. ELECCION DE ESTANDARFE

En el estudio de isbtopos estables, el interé&s principal es la
medicidn de los pequenos cambios en las proporciones de los
isbtopos, las cuales se han referido a‘algunos "estindares" de
aceptacidn internacional. La unidad de relacibn isotbpica estd
dada por el valor delta (6§) expresado en partes por mil (% ).

Bl & estd definido por:

(o]

_ [ proporcién isotbpica de la muestra _ 11 % 1000
proporcidn isotdpica de un estandar .
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El problema de la seleccidn de un estandar al cual referir to-
das las determinaciones es complicado. Un estadndar debe cumplir

plenamente los siguientes requerimientos:

l)»Ser usado en todo el mundo como punto cero.

2) Tener una composicidn homogénea.

3) Estar disponible en cantidades relativamente grandéé.

4) Ser facil de manejar en la prepracidn de medidas quimicas e
isotdpicas.

5) Tener un valor medio dentro del intervalo de variacidn en

la naturaleza.

Existe una variedad de materiales que se utilizan como est&nda
res, algunos de los cuales se enlistan en la tabla 7.1. Para
el caso del azufre, el patrdn de referencia internacional es
la troilita del Cafién del Diablo, Arizona, la cual tiene una
proporcidn de 325/3%S igual a 22.22% . La unidad de medicidn

es entonces:

§34g (% ) = 3%5/325 (muestra)-34S/32S (estandar)X1000
Jhs/izs

(estandar)

Asi, el valor §3%s del azufre de la troilita del CD es enton-
ces cero. El azufre ligero, con una nroporcidn 325/3%sS mayor
al de la troilita, tiene un valor 63ﬁS negativo, y el azufre
pesado, con una proporcidn 32g/3%s mayor al de la troilita,

tiene un valor positivo.

La forma 63%S% 6 factor de enriquecimiento del is6topo 3'S es
de gran utilidad ya que simplifica la escritura de las relacio
nes termodin@micas en base a la geoguimica de isbtopos.

VII.3 NOCION DE FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO

Es sabido que las propiedades quimicas de un elemento estan re
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TABLA 7.1. Esté&ndares mundiales para la determinaci6n
de la camposicifn isotbpica de algunos elementos.
(Tomada de Hoefs, 1973).

oceénica :

ELEMENTO ESTANDAR ABREVIATURA
H 1. Composicitn pramedio del agua SMOW
" ocefnica
C 1. Belemnitella americana de la PDB
formacién cret&cica de PeeDee,
Sur de Carolina
2, Caliza'a de Solenhofen, Alemania SL
pat 1. Troilita (FeS) del meteorito cor
férrico dél Candn del Diablo,
Arizona
0] 1. Composicidn prcmédio del agqua SMOW

- 237 -




lacionadas con la configuracidn de su "nube" electrdnica, mien
tras que sus propiedades £fisicas estan ligadas a la estructu-
ra de su nficleo (conjunto de neutrones y protones),; lugar don-
de reside la mayor parte de la masa cdel atomo. Nado que los
isbtopos de un elemento tienen la misma configuracidn electrbd-
nica, sus propiedades quimicas tienen que ser similares. Efec-
tivamente, esto ha sido lo observado, pero hasta ciertos limi-
tes. '

En efecto, al nivel de la cin&tica de la reaccidn quimica, la
masa molecular juega un papel importante. La teoria cuintica
permite demostrar que el comportamiento de una molécula és des
crito en funcidn de su energia electrdnica, de rotacibn, vibra
cidn y translacidn de la mol&cula considerada. FEsta teoria per
mite demostrar que la energia electrdnica y las de rotacibdn y
translacidn son sensiblemente id&nticas para dos moléculas iso
tbépicas (32502 v 3“502, nor ejemnlo). La diferencia se sitfa
al nivel“ae_las energias de vibracibn, donde la frecuencia de
vibracidén (v) de una mol&cula ligera es.superior a la de una

pesada. Estas frecuencias esté@n relacionadas por:

V32 = V34 \ ¥3a/ V32,

donde Moy Y Mg, SON las masas recducidas de las mol&culas consi

deradas. Asi, para el SOZ’ la masa reducida seri igual a

= M325 x Ml6q, 32 + 16

H - == =

32 MI75 x MI60, = 32 + 16 1.000
. = 34 16 )

Mg M X 1oy, - 34 + 16 - 1.04

M32eg x M1beQ, 32 = 16

La desigualdacd Hag>lay implica que EVIAETE Ahora bien, la
constante de velocidad de una reaccidn quimica elemental es di
rectamente proporcional a la frecuencia de vibracidn de la mo-
lécula reaccionante. Por consiguiente, la velocidad de reac-
cibn es siempre mayor para la mol&cula ligera (por ejemplo
32502) que para la molécula pesada (3“502) dada la mayor masa
de esta Gltima. Asi, al momento de la transformacidn
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i

i
e

3260, "e—— 3250 + 1/2 O

2 2
3‘*502 —— 3450 + 1/2 0,
(Reactante) ¢Producto)

3

el nfimero de mol&culas **50, que se descompone es mayor al
nGmero de moléculas de ”802 gue se descomponen durante un
mismo lapso de tiempo. Por tanto, en el caso de gue la reac-
cibn no sea total, en un momento dado el producto SO serd mis
rico en s que el reactante SO,. Para .sta reaccibn se puede

definir un coeficiente de fraccionamiento:

3ZS
. 50
3%g (7.1)
K= yi——
S
. 802

Se- distinguen cléasicamente dos tipos de fraccionamiento isotd
pico:

- Cin&tico o monodireccional

- Reversible o bidireccional

Se dice que un fracg}onamiento isotbpico es cin&tico si el
proceso se realiza en un solo sentido. &s el caso, pér ejem-
plo, del fenbmeno de difusibn, donde el® agente que actlia es
un cambio en la presidn o en la concentracidn, es decir, la

aparicidn de un gradiente.

Un fraccionamiento isotdpico es susceptible de aparecer si
una reaccidn guimica (que normalmente es reversible) se reali
Zza en condiciones tales que los productos sean inmediatamente

eliminados del sistema. Asi, en la transformacidn
A+ B d CcC + 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 reaccidn inversa © + D » A + B va no se produce, apare-
ciendo asf un fraccionamiento isotbpico. Por ejemplo, un flui-
do hidrotermal gque esti saturado en HZS bajo cierta presidn Yy
temperatura, al momento de llegar al contacto con la atmdsfera,
un medio infinito donde la presibn parcial 3e HZS (PHaS) es
despreciable, las moléculas Ade st serdn evectadas del fluido
y no tendrén ninguna tendencia a penetrar de nuevo en &l, dis-

persandose en la atmdsfera.

El fendmeno anterior, conocido como desmezcla, podria ser re-
versible si las moléculas de HZS fueran inyectadas en un medio
de dimensiohes m&s restringidas, es decir, donde la presidn
parcial de H,S adquiera un cierto valor. En este caso, cuando
el valor de PHaS es mayor en el medio exterior que en el liqui
do, la fase vaﬁor tenderd a repenetrar en la fase acudsa lle-
gando inclusive a alcanzar el equilibrio. Richo estado se al-
canzara cuando el nGmero de moléculas de HZS que deja la fase
liguida es (estadisticamente) compensado por el de las molécu-
las que salen de la fase gaseosa para penetrar en la solucidn.
Cuando el movimiento es perfectamente estacionario, se produce
el equilibrio gquimico e isotdpico. La diferencia entre la com-
posicién de I8 (ag),y st (g) sera igual al coeficiente de

fraccionamiento por intercambio isotdpico.

Por otro lado, el efecto de la temperatura puede hacer que una
reaccidn sea monodireccional o reversible. El ejemplo més cla-
ro de fraccionamiento de este tipo es la interaccidn de sulfu-

ros-sulfatos, el cual serada examinado posteriormente.

Urey (1947) con conceptos muy sencillos, explica las relacio
nes de funcibn de particidn de las molé&culas isotbdpicas llegan
do a obtener las constantes de equilibrio de las reacciones de

intercambio isotbdpico. Sea la reaccidn.

aA; + b3, 2> ah, + b3, (7-2)

en la cual A y B son moléculas que contienen un elemento en co
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min de azufre dentro del caso que nos interesa. Los subindices
1l v 2 representan el isbtopo ligero y pesado (*s y *s) res-
pectivamente.

La variacibn de la energia libre de la reaccibn se calcula f&-

cilmente mediante la ecuacibn

AG° = apG® + bAG°B - aAG®° - bAG°B (7=3)

A 1 A 2

2

Por otra parte, la constante de equilibrio se manifiesta por
la relacibn clasica de termodin&mica macroscbdpica como
AG®

Ink = - ' (7-4)
RT

Ademds, la relacibn entre energia libre y la funcibn particidn

se representa por

AGS = E;-+ RT1InN - RT ani (7-5)
donde E, es el punto de energia cero de la moléculai , Ny Q4
son respectivamente el nlmero de Avogadro y la funcidn de par-
ticidn de la molécula i. Esta relacidn define muy generalmente
la energia libre de un constituyente i en funcibn de parame-

tros microscbpicos (frecuencia de vibracibdn molecular del com-
ponente 1i).
Para cualquier componente de la ecuacidn (7-3) se podra expre-

sar la variacibn de la energfa libre en funcibn de los paréame-

tros citados. Por ejemplo, para el componente Bl ’
AGOB = [° + RT1nN - RTanB (7-6)

1 By 1

LLevando estas expresiones a la ecuacidn (7-4), se obtiene gue
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+ b (E°B + RT1InN - RTI1nQ,. )
B
1 1
l° ——
+ a (E a t RT1nN P.TanA )
2 2
- b (E° + RT1nN - RT1nQ_ )
B, B,
- D -
- a (E A, + RT1nN RTanAl)
In K= _
RT
de donde, despejamos K
a a
L2
0
_L*a ar? + bR? ~ aE? - DbE?
K = : 1 . . exp ( A, By Ay BZ)' (=)
QB RT
2
Q
By

En lugar de tomar E; como "punto de energia cero "se puede con
siderar como base de la curva de energla potencial de la molé-
cula (Urey, 1947). Como las curvas de energia potencial son

practicamente id&nticas para las mol&culas isotdpicas, la rela

cidn (7-7) se simplifica, obtenié&ndose.

Q
K = L 71 (7-8)

De este modo, gracias al modelo desarrollado por Urey (op. cit.)
la constante de equilibrio K de la reaccidn de intercambio
isotdpico puede ser calculada si se conocen las relaciones de
funcidn de particidn Q2/Q1 de las moléculas A y B. La estima-

cidn del valor numérico de QZ/QI es muy compleja pero se faci-
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lita gracias a las simplificaciones introducidas por Urey y a
gue existen tablas que‘muestran las funciones de particidén de
los principales compuestos sulfurosos gaseosos, acudsos Ycris
talizados, susceptibles de.intervenir en fenbmenos hidroterma-
les (Tabla 7.2 ). Los resultados consignados fueron obtenidos
por M. Sakai (1968). Su empleo es muy sencillo en la medida en
gue este autor tomb directamente en cuenta el nimero de atomos
de azufre intercambles igual a:

1l para la mayor parte de los compuestos,
2 para la pirita y el azufre diatbmico,y
8 para la molé&cula Sg

En resumen, para una reaccidn de intercambio cuyo proceso de
equilibrio se escribe

aAl + sz pe aA2 + bBl

ot

donde A y B son moléculas que tienen un elemento como constitu
yente comln,y los subindices 1 y 2 indican las moléculas que
contienen sblo un isdtopo ligero o pesado respectivamente. La
constante dé equilibrio K (ecuacidn7 -8) es el cociente de dos
funciones de particién (Q), una para las dos mol&éculas de A y
otra para las de B; en otras palabras, el cadlculo de las fun-
ciones de particién es del mismo tipo que el de las constantes
de equilibrio quimico, donde la funcibn particién es funcidn
de los niveles de energfa de las mol&culas (rotacionales, vi-

bracionales, etc.) y de su peso estadistico.
VII.4 EQUILIBRIO QUIMICO Y TQUILIBRIO ISOTOPICO

Considérese un sistema formado por HZS y HS} el cual tiene un
pH menor de 10 y se encuentra a 25°C.

Estos compuestos reaccionan para formar.
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TABLA 7.2.. Funciones de particifn reducida (Q)
para diferentes compuestos sulfurosos (Segtn H.
Sakai, 1968)

COMPUESTO 300 400 500 600 700 800 (°K)
sOi' aq 82.1 51.7 35.2  23.5 18.8 14.0
s05 ag 71.2  43.1 28.6 20.4  15.2 11.7
S0y gas 43.0 27.6 19.1 13.9  10.6 8.2
Hy8 g-aq 13.0 8.9 6.6 5.1 4.0 3.2
HS~ g 9.2 6.7 5.1 3.7 3.0 2.4
sé (1/8) 15.8 8.9 5.7 4.0 2.0 2,2
5, (/2), 0.1 6.0 4.0 2.8 2.1 1.6
So rémbico 15.8. - - - - -
FSy pirita 184 10.9 7.0 4.8 3.6 2.7
NS, orita 14-3 8.0 5.2 3.6 2.6 2.0
PBS lena 3.6 2.0 1.3 0.9 0.6 0.5
5%~ 0.0 0.0 . 0.0 0.0 0.0 0.0
ag ,
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+¥
I
+

H2S HS + H ; K (7-9)

HS

+¥
fani
+
0n
=

(7-10)

E Desde el punto de vista isot8pico la primera reaccibn puede es
1 cribirse

H232s —— H32g5" + H (7-9"')

H 345 ——— H3%7  + H (7-9")

Las constantes de equilibrio para estas reacciones, por'tratag

se de especies en disolucidn, se expresan en t&rminos de sus

actividades respectivas de la siguiente forma:

K.,. = O9u32g~ . gt
32, .
~ H23zs (7-11)
K Apy3ug” ayt ' (7-11")
34 g . .
A 34
H,34s

k2

La relacidn entre S y *s se obtiene facilmente, haciendo

el cociente entre las ecuaciones respectivas. De esta manera, 4
K328 3g32g” 2yt 3p3s g
K . =
348 w32 s .FudtsT ., W' (7-12) r
simplificando
- ay32a” a3y :
Fays - us™) T Faos HTES Hy S
®345  2u3’s ag3u g~
(7-13)

La constante de equilibrio isotbpico aparece entonces como una
relacién de constantes de equilibrio guimico KBZS Y Kaug rela-
tiva a los equilibrios del isotbpo ligero y pesado respectiva-
mente. )
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La constante de equilibrio guimico cldsico depende entre

otros factores de la temperatura y el pH, cosa que también ocu
rrirad en relaciones que involucren a las anteriores. Asi, por
ejemplo, en el caso de isbtopos 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 quimico de la ecua-
cibn (7-9)

Kl - e . aH+
a
st
de donde,
f1_ Zms” | | C(7-14)
a..+ a
H HZS

Se observa que la constante Kl estd afectada por un factor
_1 que por definici6n es el pi del sistema. Lo mismo podra
ay* afirmarse para los equilibrios isotbpicos de (328/348)H g
y del (**s/3%) -, 2
Por el contrario, la relacibn (328/348)

los cuales dependeran del valor de pH.
32, ,34

n.g/ (778/7°8) g~ depen

derd sélo de la temperatura, puesto que lds actividades del

. + : :
ion H se anulan mutuamente por el efecto de ion comfln.

Considérese ahora un sistema cuyos componentes estan en estado

gaseoso, representado por la reaccidn en equilibrio:

» + 1 0y — 50y

La constante de equilibrio gquimico puede escribirse en funcidn
de las fugacidades respectivas:

y desde el punto de vista isotbpico

- 246 -



2 .

(7-15)

Las composiciones, isotbpicas 32s/3%s para el SO, y SO, estarén
en funcidén de la fugacidad del O, y no dependerén de la tempe-
ratura. '

De igual manera puede escribirse para el sistema H,S - SH™
donde

. _ ap324” a,32
K(st - syTy = H'SS . THZT S
an3h e~ an3u
H°*S H3' S . (7-16)

Las expresiones de K en las ecuaciones (7-15) y (7-16) corres-
ponden entonces a la ley de accibdn de masas de los equilibrios
isotbpicos, ma&s comlGnmente expresadas por:

34 32 T 32 34
SO2 + , SO3 < SO2 + SO3

H3?2s + H3%s TEd%s o+ m32s”
Hasta el momento se ha supuesto implficitamente que el medio en
donde ocurren las reacciones es cerrado. Es evidente que las
relaciones anteriores ser&n inaplicables tratidndose de un sis-
tema abierto. Este podria ser el caso del proceso removiliza-
cibén de sulfuros de un medio sedimentario por el establecimien
to de un circuito convectivo acuoso. Este problema se analiza-
. ra posteriormente.

VIL5 REACCION MONODIRECCIONAL Y FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO

Examinaremos a continuaci®dn el caso de un proceso unidireccio-
nal como es el caso de la reduccidn de sulfatos a sulfuros, fe

ndémeno muy comfn en la formacidn de yacimiento de azufre biogé

-
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nico a partir de anhidrita en un medio con circulacié4n de ma-

teria orgdnica y actividad bacteriana.

Seglin Berner (1973) las bacterias de tipo desulfovibrio desul

furicans, con caracteristicas reductoras, utilizan los iones
sulfatos disueltos (procedentes de anhidritas, CaSO4) como
aceptadores de hidrdgeno para oxidar la materia orgdnica (co-
mnmente hidrocarburos) y reducir simult@neamente a los sulfa
tos. En otras palabras, las bacterias tbman el oxigeno de los-
sulfatos y excretan HZS' el cual estd enriquecido en S con-
respecto al sulfato. Seglin Jensen (1959), la reaccidn que in-

volucra este proceso es del tipo:

3

ZCHZO + SO4 ‘~HZS + 2HCO
(aqg) Bacterias (g)

Esta reacciébn de primer orden es en realidad el promedio de
dos reacciones elementales si se considera la presencia de los

isdtopos 32 v 34 del azufre en las especies que intervienen,

guedando
o} 32 ) 32 ' -
~CH20 + SO4 > H2 S + 2HCO3
(aq) Bacterias (g9)
34 > 34 -
2CH20 + SO4 ~H2 S( | + 2HCO3{
(ag) Bacterias g
las cuales progresan a velocidades diferentes Vl Yy V2 respecti=-

vamente de acuerdo a los valores relativos de Kl y K2 de las

mismas. Por consiguiente,

vV, = K, . a = da / dt
1 1 120 H *?%s

4 2

da-
H

#g s/ dt

vV, = K . a

3'-OSO

4 2

de donde,
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a. *52' ajzg
3% K ~ S0, _
Ay3sg K d34 g0

2" 2 4

Por el contrario, si.los sulfatos no son constantemente reho-
mogenizados, el enriquecimiento, en %3 en el st determinard
un enriquecimiento progresivo de S en los sulfatos. Se han
medido enriquecimientos de *s en HZS del orden del 75% a 25°C
en relacidn al sulfato (Faure, 1979). Para una mayor discu-
sidn acerca del fraccionamiento biogénico, véanse los Apuntes

de Metalogenia, p. , de esta misma serie).
VII.6 FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO POR DIFUSION Y TERMODIFUSION

- La difusibn es el proceso por el cual una diferencia de con-
centracidn de una sustancia disuelta tiende a anularse en sen

tido del solvente.

La termodifusidpn es el proceso por el cual una diferencia de
concentracifn de una sustancia disuelta tiende a establecerse
en el sentido del solvente bajo la influencia de un gradiente
de temperatura.

Estos dos fenbmenos implican el desplazamiento de la sustancia
disuelta en el solvente inmbdvil. En cada uno de los casos ten-
dera a establecerse un ffaccionamiento'isotépico.si el soluto

estd constituido por moléculas pesadas y ligeras.

En los sistemas naturales siempre existen. fradientes de tempe-
ratura de diversa Indole e intensidad,por lo gue los afectos di
fusivos y termodifusivos seridn antagbdnicos; esto sin tomar en-
cuenta los eventuales movimientos convectivos en sentido del

solvente que podrian enmascarar los efectos simultineos de los
procesos en cuestibdn. En-otrogs términos, los efectos de difu
sidn vy termodifusidn se anulan reciprocamente. Para evaluar la
magnitud de cada uno de ellos seria necesario que el solvente

fuera una fase inmdvil, es decir, fijo en un medio muy poOroso
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y précticamente impermeable, condiciones muy dificiles de obte
ner.
VII.7.NOCION DE BALANCE ISOTOPICO

Sakai (1967) demostrd que la composicidn isotbpica §3r3*S del

azufre total en solucidn puede expresarse nor:

623‘{5 =

e

.Si'xi , _ (7-17)

donde Si es alguno de los compuestos del azufre y Xi su frac-

cidn molar. Asi, por ejemplo, para un sistema en el gue parti-

cipan especies como HSO, soz, st_, la composicidn isotdpica

total de 3%S estarid dada por:

§1348=(8§3450,H .X

- 3L
4 HSO Y+ (83%80

K= )+ (§3*sH

= 23 -
4 S0 )+ (8°"*SH

2°%5 s

4 4 ) S

La fraccidn 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' + 50,
= -> =

so, < s +s0,

H,S . HST + ut
- - +

HS > S + H
-«

En la préctica, la temperatura, la fugacidad del 0, v el pH
tienen valores fijos y sdlo se manifiestan dos constitu-
yentes, pudiéndose despreaciar las concentraciones o fraccio-

nes molares de las demés especie sulfurosas.

Si ¥ y Y son las especies dominantes, los compu€stos isotdpi-
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cos Xy Y estar@n manifestados por:

§3%X = AX - Y(T) Y

X+Y (7-18)
§3%Y =  AX - Y(T) X

X+Y {7-19)

Si suponemos un sistema en el gue las condiciones sean tan re-

ductrices para que Gnicamente puedan existir especies como H,S,

- 2
HS y S, las constantes de equilibrio de este sistema se re-

presentan como:

Ky = _2us™ . ay*
a
H,S
K, = 3s° . agt
qhs
o 7 .01 - 13,9
a 25°C: K, = 10 y K2 = 10 ;
a pH = 7.0:
- 7
%Hs™ = 1.0 y 3~ =10
a a -
H,S HS

. . . a.=
De las relaciones anteriores puede apreciarse que la S es

muy inferior a las HS y H,S, razdn por la cual puede despre-

2
ciarse en los cilculos.

En este momento es conveniente conocer algunos datos experimen
tales que resaltan el efecto de la variacibdn de alguno de los
parémetros referidos, en un sistema formado por HS vy HZS’ con
cantidades insignificantes de §°, SO, vy HSO, .

A 25°C y pH = 7.0, la reaccidn

- - +
HZS « HS + H
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procede con cambios molares dados por

AH,S - HS® = 3.8%
El fraccionamiento isot®pico 6°"S se puede calcular facilmente
a partir de las ecuaciones (7-18) y (7-19) designando con X
al componente H,S y con Y al HS .

2
§3“SH, = AH,S - HS, 8us” = + 1.6%
8Hs™+%H, S
a
§¥%SH = AH,S - HS™ HyS
2 . 2 = - 1.6%
qns”+%.s

2

Una modificacidn delpH original implica una importante varia
cibdn de la relacidn aHS_/HZS. Asi, a un pH = 8 las composicio-

nes isotBpicas del sistema se convierten en:

‘63“SH2 + 3.42%

f

§3%sH - 0.38%

También se ha cbservado gue la diferencia H,S - HS  disminuye
con el incremento de la temperatura aunque esta fluctuacidn
tendera a ser minima a temperaturas elevadas por el efecto
de termodifusidn. Por ejemplo, Barnes, et al. (1961) ha repor-
tado los siguientes datos para una temperatura de 250°C y un
pH de 5.3,

§3%SH + 0.7%

2

§34%SH = =~ 0.7%

Aumentando el pH a 6.3,

§34“sH

I

> + 1.26%

§3%sH” 1 0.40%
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cos Xy Y estar&n manifestados por:

§3%X = AX - Y(T) Y

X+Y (7-18)
§3%Y = AX - Y(T) X

X+Y (7-19)

. . . s t
S1 suponemos un sistema en el gue las condiciones sean tan re-

ductrices para que Gnicamente puedan existir especies como H.,S,

2
HS” y s~, las constantes de equilibrio de este sistema se re-

presentan como:

K, = _us” . %"
a
H,S
K2 = 3= agt H
qys
7 o 01 - 13.9
°C. = = H
a 25°C: K; = 10 y K, = 10 ;
apH=7.0
. = 7
us” = 1.0 y % =10
a a -
H,S HS

. . . a.=
De las relaciones anteriores puede apreciarse que la S es

muy inferior a las HS y H,S, razdn por la cual puede despre-

2
ciarse en los calculos.

En este momento es conveniente conocer algunos datos experimen
tales que resaltan el efecto de la variacibdn de alguno de los
par&metros referidos, en un sistema formado por HS vy HZS’ con
cantidades insignificantes de S, SO, vy HSO, .

A 25°C y pH = 7.0, la reaccidn

-> -
H,§ <« HS + H

2
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procede con cambios molares dados por

AH,S - HS® = 3.8%

El fraccionamiento isot®pico §°*S se puede calcular facilmente
a partir de las ecuaciones (7-18) y (7-19) designando con X
al componente H,S y con Y al HS .

a

63“SH2 = AH,S - HS, HS™ = + 1.6%
8Hs™+%H, S
a
§%%SH™ = AH.S - HS™ HoS
2 . 2 = - 1.6%
4us~™+%4. s

2

Una modificacidn delpH original implica una importante varia
cibn de la relacibn aHS'/HZS. Asi, a un pH = 8 las composicio-

nes isotbpicas del sistema se convierten en:

‘53“SH2 + 3.42%

§3%sH - 0.38%

También se ha observado que la diferencia H,S - HS~ disminuye
con el incremento de la temperatura aunque esta fluctuacibn
tendera a ser minima a temperaturas elevadas por el efecto
de termodifﬁsién. Por ejemplo, Barnes, et al. (1961) ha repor-
tado los siguientes datos para una temperatura de 250°C y un
pH de 5.3,

§3%SH + 0.7%

2

§34%SH

- 0.7%

Aumentando el pH a 6.3,

§3%SH + 1.26%

2

§3%sSH

it

1 0.40%
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VII.8 FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO DE SULFATOS

El fraccionamiento del azufre contenido en los sulfatos depen
de de las relaciones que unen a éstos con sulfuros como H,S,

- - 2
HS , S y XS, donde X puede ser Cu, Pb, Zn, etc.

Partiendo de las experiencias de Oana, et al. y considerando
gue entre los sulfatos y los sulfuros se establece un equili-
brio quimico rapidamente, Ohmoto demostrd gue a una temperatu-
ra de 250°C, la variacibdn de una unidad en el pH o de una uni-
dad logaritmica en la fugacidad del 02, determina una varia-
cidén de +20% en el §3¥*s de los sulfuros metidlicos. La impor-
tancia de esta fluctuacidn que corresponde a variacibn total
de M35 (es decir, §%“1S) se explica por los valores elevados

de los componentes del sistema, los cuales oscilan entre 28.6-
y 35.2% .

Los procesos més comunes en que participan los sulfatos son
los siguientes:

1. REDUCCION DE SULFATOS

Harrison y Thode demostraton que la reduccidn de sulfatos a
temperatura ambiente es posible s6lo mediante el empleo de re-
ductores muy enérgicos como el dcido yodhidrico. El coeficiente
de fraccionamiento isotbpico de este caso es de 1,022 a 25°C,

cuyo valor es muy prdximo al resultante de una reduccibn bacte
riana (1.020 a 32°C).

Al momento de producirse la reduccidn irreversible de los sul-
fatos, el H,S se empobrece en 335 en un promedio de -22.0% .
Si suponemos que se establece un régimen estacionario entre la
difusidn del soz, su reduccidn y la produccidn de HZS por reac
cidn con el Fe52 de los sedimentos, a un pH de 8.5, la mayoria
delHZS disuelto pasard a HS™ ya que en tales condiciones 8Hs™/
ast = 1/30. Ahora, si tomamos como referencia el §%“S% de
los sulfatos del agua de mar, la constante de equilibrio isotd
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pico entre HS vy FeS, serd de 1.0092 con lo cual este Gltimo
componente se enriquecerd en ' 'S (Sakai, 1968).

2. OXIDACION BACTERIANA DE SULFUROS

Los mecanismos elementales implicados en este proceso son més

complejos que en el de reduccibdn de sulfatos a sulfuros. Segln
los datos experimentales y dependiendo del tipo de bacteria u-
tilizada el enriquecimiento en los sulfatos puede ser en isdto

32

pos de S o de **s, lo cual complica el estudio del fracciona

miento de esta especie.

Por ejemplo, Nakai y Jensen obtuvieron un fraccionamiento iso-

2S a SO4 mediante

la accibn catalizadora de cultivos de Thiobacillus thioxydans

tépico muy bajo en la oxidacidn de FeS, y H

y Thiobacillus thioparus, con valores de enriquecimiento de
34
S% .

**s en sulfatos comprendidos entre -0.3 y =1.75

Por su parte, Ivanov, Grinenko y Lein (1968) encontraron valo-

r es muy distintos para la oxidacidn de S, H,S y Fes, de has

2
ta + 17% . Ademds, notaron una actividad bacteriana impor-

tante a 85°C.

Otros autores como Kaplan y Rafter (1958) determinaron un enri

quecimiento en 'S de -7.5% en la oxidaci®n bacteriana de HZS

por Thiobacillus concretivarus. Estos resultados estén en to-

tal oposicibn a los obtenidos por otros invéstigadores como
Mekhtieva y Kondraten en 1964. Estos autores han sefialado la
importancia de los mecanismos elementales en la oxidacién de

H,S en soz la cual se realiza en tres etapas:
- Primera: HZS-——> S%;sin fraccionamiento

. - 2
- Segunda: $° —e SmOn; acumulacidn temporal de *2s en el
polithionato intermedio.
- Tercera: smon-——»-so los productos finales de SOZ ten-
dridn la misma composicidn isotbpi-

ca que st,
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3. OXIDACION DE SULFUROS EN SULFATOS

Vinogradov y Grinenko (1964) demostraton que durante la oxida-
cidn del azufre en sulfato, este Giltimo se empobrece en *g
en valor aproximado de -1.9% a 25°C. Este valor es muy prdxi-
mo al determinado por Nakai y Jensen en una 6xigenaci6n bacte-
riana,el cual varia entre -0.03 y + 1.7% a 32°C.

VII.9 TERMODINAMICA QUIMICA E ISOTOPICA DéL AZUFRE EN SISTEMAS
HIDROTERMALES

La diferencia entre las composiciones isotdpicas de un conjun-
to de compuestos sulfurosos implicados en una reaccidn guimica
reversible o irreversible depende de la temperatura. Por su
parte, el valor de las composiciones isotbpicas d5% de dos
compuestos en equilibrio quimico e isotdpico depende ademés de
la temperatura, de otros parametros como fo , PH, I (fuerza
iénica de la solucidn), MM™s y M¥s (molariaad total del azu-

fre utilizado para formar el sistema).
Considérese el sistema representado por

= + "
SO4 + SH ——— HZSaq + 402g

el cual se encuentra a una temperatura lo suficientemente ele-
vada para admitir su reversibilidad. Ademds, se ha supuesto

que la composicidn isotdpica original (I§3*S) es 0%.

La constante de equilibrio quimico del sistema se puede expre-
sar en funcidn de las actividades de los componentes en estado
disuelto y de fugacidades para los gaseosos. Asi,

O2
a = 2

S0, . ay*t (7-20)

Seglin la ley de Henry, la actividad de una sustancia disuelta

es proporcional a su concentracidn molar, porporcionalidad que
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gque se establece mediante un coeficiente de actividad ()) pro-

pio de cada sustancia. De esta manera,

a; =Mty
Sustituyendo la relacibn anterior en la ecuacibn (7-20) para
los compuestosgs sulfurosos, se obtiene
# £

2
M ;
K = "H,S."H,8.70,

Mo~ Pen™ 2
SO4W. SO4 -agt

La actividad del H' se ha dejado como tal puesto gue cuando
sea necesario se puede manejar directamente como pH. Reordenan
do t&rminos,

2
M a,.+ =
HyS _ ¢ “H . # SO,
M 2
5O, | fo . YHZS (7-21)

2
Si se observan los t&rminos de la relacibdn (7-21) puede decir-
se inmediatamente que los de la derecha son todos conocidos
pues se trata de constantes termodinimicas facilmente determi-
nables. Entonces, puesto que la I8°'S es constante, la rela-
Mst % MSO4 dependera de T, pH, fO2

y de la fuerza ibnica I,ya gque esta Gltima se calcula directa-

cibn entre las molaridades
mente como funcibdn de los coeficientes de actividad (P).

Ahora, de acuerdo a las concentraciones molares relativas del

HyS y el Soz se podré&n presentar dos casos extremos.

Primero, cuando la masa de st exceda con mucho a la del SOZ,
es decir ' '

M ML=

HZS >> SO4 ,
la variacibn isotbpica total del azufre (r§®“S) corresponderd
pricticamente a la variacidn de %S en el Hés. Esto puede es-
cribirse como

£§®*s = 18°'sH,.
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Por el contrario, si la concentraci®n del ion soz es mucho ma-
o v
yor que la de st aq’

Mo >> My ¢

o
N

se concluye, por analogia, que

£8%*s = §°'s0;
De manera general, siempre es posible calcuiar las composicio-

nes isotdpicas de dos o mas constituyentes de un sistema (X vy
Y) si se conoce su relacidn molar Mx/My. Ademis, si el sistema
guimico considerado estd en eguilibrio guimico, los valores de
Mx y My serédn definidos en funcidn de la reaccibn quimica de

una de estas dos especies y por parametros de los que dependen
(aH+, T, fo , fs & I). Si los compuestos X y Y estén en equi-
librio quim%co ezisotépico, los 3%6X y 3%8Y calculados y me~
didos deberin ser iguales o muy parecidos.~Los diagramas pro-

puestos por A. Ahomoto se fundamentan en estos principios y su

aplicacibdn tiene enormes consecuencias en metalogenia.

No obstante que el azufre tiene varios grados de oxidacibn
(+6, +4, 0, -2) y forma una diversidad de compuestos, las espe
cies estables en geologia son muy reducidas, maxime (ue algu-
nas de ellas esta@n en tan pequeias cantidades que sc¢ pueden
despreciar. Otros compues
tos de importancia geolbgica como Naso,, Nast4 v CaSO4 presen
tan un comportamiento muy similar al de las sustancias que tie
nen fbrmulas del mismo tipo, pudiéndose establecer analogias
entre ellas. Para una sustancia en particular, por ejemplo el
NaSOZ , la composicibn isotbpica total de &*S se expresa por
la f6rmula:

£83%s=(83%%s X
NaSOa' NaSOZ).

D 4 3y 3y
I‘I S H28)+(6 SHS_X )+-oo+(6 S

2 HS
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VII.10.PROCEDIMIENTO ANALITICO

Existen diversos métodos para determinar la abundancia relati-
va de isbtopos estables los cuales se fundamentan en alguna
propiedad fisica que permita detectarlos. Entre los ma@s conoci
dos estln an8lisis por activacidn neutrfnica, an8lisis del es-
pectro electromagnético, determinacibdn de gravedad especifica
de fluidos y an8lisis por espectrometria de masas.

El método de espectrometria de masas es de los mds utilizados

para medidas de relaciones isotbpicas.

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 ‘interés, utilizando para ello alguno de los mé&to
dos de separacidn de minerales o especies quimicas, ya sea me-
diante procedimientos fisicos como trituraci®én, molienda, vi-
braci®n, magnetismo, liquidos pesados, separacidn manual con
ayuda de un microscopio estereografico, etc., o mediante ata-
que quimico de muestra pulverizadas agregando &cidos como el
nitrico, clorhidrico o bromidrico. El m&todo utilizado depende
rad entonces del estado fisico de la muestra, de su composicibdn

quimica y de la fase sulfurosa que nos interese.

El paso siguiente consiste en producir un gas, SOZ’ por reac-
cibn de los materiales obtenidos en el paso anterior con algfn
agente oxidante como Cu0O, Cu,O, VZOS Yy 02. En el caso del

VZOS’ el sulfuro puro se mezcla con V se coloca en un tubo

0
2757
de cuarzo y se calienta a 1000°C. A esta temperatura el V205

libera suficiente oxigeno para oxidar el sulfuro a SOZ' Cuando
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el reactivo utilizado es el CuZO, las proporciones relativas
de &ste con las del sulfuro dependerd de la temperatura de cal
cinacibn. La relacibn ponderal CuéO/shlfuro se fija en un pro-
medio de 5 (fig. 7.3 .). La muestra se trata como la anterior.
Para evitar la formacibdn de SO, el cual podria producir un
fraccionamiento entre SO2 Yy SO3,el tubo se enfria rapidamente
a temperatura ambiente. A continuacidn el tubo de cuarzo, cu-
yos extremos han sido previamente obturados con lana de cuar-
zo, se introduce en la linea de extraccidn y purificacidn de
S0,. (fig.7.4 ).

Para la extraccidn de sulfatos y de azufre total son necesa-

rios un solvente y un agente reductor. El agente reductor mas
utilizado es una mezcla de HCl, HZSO4 y HI. E1 H
ma puede precipitarse como Cds.

2S que se for-

Los sulfuros diseminados en muestras de roca pueden ser desin-
tegrados con acido clorhfdrico en presencia de aluminio. El
HZS resultante puede precipitarse como Cds. La pirita requiere

de una técnica de preparacidn diférente debido a que su

ataque con HCl es muy lento. Usualmente se le oxida con &cido
nitrico hasta convertirla en sulfato el cual es tratado como se

indicd anteriormente.

Después de gue se ha obtenido el SOZ’ este gas se recupera en
wa trampa enfriadora compuesta por nitrfgeno ligquido. El proce
so de extraccibn se controla mediante un detector "jauge pira-
ni"; cuando &sta termina, los gases no condensables por el ni-
trbgeno son evacuados por un sistema de bombeo secundario (va-
cio secundario).
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son

Algunos de los gases que quedan atrapados junto con el 502
(SO, -

H,0, CO, y SO,. 3 3

sojp 3% SO§Y) se eliminan calentando los gases atrapados y en-

El agua y las diferentes formas de SO

fridndolos en un serpentin mantenido a -40°C (fig. 7.5 ). El
S0, es atrapado inmediatamente a una temperatura de -110°C y
el anhidrico carbbénico se evacla por una bomba secundaria. Al

término de esta purificacidn el SO, se calienta y se concentra

por nitrdgeno en una "dedo de guanie" (fig. 7.4 ) comunicado a
un mondmetro de mercurio. Este QGltimo implemento permite medir
el rendimiento global de la extraccibén (fig. 7.6 ). Finalmen-

te, el gas es colectado y colocado en una trampa al vacio lis-

to para ser analizado.

VII. 11 MEDIDAS ESPECTROMETRICAS

La muestra de 802 a analizar se introduce en un espectrbdmetro

de masas. La fig. 7.7 corresponde a un espectrdmetro VG-602.

Las moléculas del gas introducidas dentro de la c@mara de ioni
zacibn son sometidas a un bombardeamiento por haces de electro
nes emitidos por un filamentro caliente y focalizados por el

campo magnético de un imin. Las moléculas de tal manera ioniza
das son extraidas de la camara y aceleradas por un campo elec-

trdénico.

Las moléculas salen de la fuente bajo la forma de un haz estre
cho que penetra dentro de un campo magnético gque las desvia

en funcidn de la relacidn de masa y la carga segln la fbrmula:
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donde;

M = masa del ion

o
h

carga del electrdn

R = radio de curvatura de la trayectoria del ion de masa
m y de carga g

V = fuente potencial (alta tensidn)

B = campo magnético deflector

Los rayos correspondientes a las diferentes masas son focaliza
dos sucesivamente en el frente del colectoxr Las intensidades
de las corrientes obtenidas son funcidén directa de las concen-
traciones de los atomos correspondientes en la mezcla analiza-
~da. ,

Finalmente, las sefiales son amplificadas, medidas y registra-
das. El conjunto de relaciones (3%S/%*2?S) de la muestra y el
(3*s/%%5) del estandar se tratan en una calculadora programa-
ble que da directamente el valor de §%“S% . La muestra de refe
rencia puede ser interna o estar constituida por anhidrido sul
furoso industrial. Para que los resultados' tengan valor inter-
nacional deben estar referidos a la Troilita del Candn del Dia
blo (C.D.T.).

VII.1 . LOS ISOTOPOS DE HIDROGENO Y OXIGENO

Hasta 1931 se pensaba gque el hidrdgeno consistia de un sblo
is8topo. Urey, et al.(1932) descubrid un segundo isdtopo esta-
ble mis pesado, al que llam® deuterio. Las abundancias relati-

vas de estos dos isbtopos fueron determinadas por Way, et al.
(1950) : ‘




lg

2D = 0.0156%

99.9844%

Existe un tercer isbtopo llamado tritio (3T) el cual es radiac-

tivo con uma vida media aproximada de 12.5 ahnos.

El oxigeno es el elemento mds abundante de las corteza terres-
tre y se le encuentra en estado gaseoso, liquido o formando com
puesto sblidos, la mayoria de los cuales son térmicamente esta-
bles en un amplio rango de temperaturas. Este elemento estd for
mado en la naturaleza por tres isdtopos estables cuyas abundan-
cias velativas seglin los anédlisis efectuados por Garlick, 1969

son:

Y0 = 99,763%
Vo = 0.0375%
180 = 0.1995%

Son numerosos los trabajos aparecidos sobre la isotopia del hi-
drbgeno y el oxigeno, entre los que pueden citarse los de
Epstein (1956), White (1968), Sheppard (1977), Friedman, et al,
(1970), Taylor (1979) vy otros.

Los atomos de oxigeno e hidrdgeno forman el compuesto agua, el
cual tiene un comportamiento geoquimico particular desde diver-
sos puntos de vista: por su origen (aguas meteéricas, connatas,
juveniles, -magmiticas, etc.), para su quimica, por su salini-
dad, etc.

Como resultado de la existencia de diveréos isbtopos de los ele-~
mentos mencionados, se pueden formar diferentes tipos de aquas
que varian en sus proporciones isotbpicas, por ejemplo: HZ‘BO,-
H., VY, H, ¥ o, Dz“’o, 02170, D, “o, pH'®0, DH'’0, DH® O (no se
tomd en cuenta al isbtopo tritio).
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VIII. DECAIMIENTO RADIOACTIVO

VIII.l. PRINCIPIOS GENERALES DEL DECAIMIENTO RADIOACTIVO,

Como se vio en el capitulo anterior, el fraccionamiento isotdpi
co debido a procesos fisicoguimicos se restringe a los elemen~
tos ligeros (M<440) donde los productos resultantes son variacio
nes en las proporciones relativas de cada uno de los isbtopos
de un elemento, conservindose la identidad quimica de la sustan
cia. Por otra parte, en los elementos de masa atdmica mayor tam
bién se han observado grandes variaciones en las abundancias de
ciertos isdtopos, variaciones que no pueden explicarse solamen-
te por mecanismos fisico-quimicos puesto gue en ellas participa
ademads, el proceso de radioactividad. Un ejemplo de variacidn
del contenido isotdpico de una sustancia se ilustra en la fig.
8.1 donde aparece la composicidn isotdpica del Pb en una gale -

na y un Zircdn.

La radioactividad es un fefiomeno natural (tambi&n artifical)

descubierto por Beckerel (1896) mediante el cual una sustancia
emite particulas energéticas y/o radiacidn durante un proceso
de decaimiento radioactivo. A su vez, el decaimiento radiocacti-
vo es la desintegracidn espont@nea de los &tomos de ciertos nf-
clidos, los cuales pueden ser estables o inestables durante el
decaimiento, hasta que llegue finalmente a un nfclido estable.
Por ejemplo, todos los isdtopos de uranio son radioactivos,
mientras que del potasio sélo algunos lo son. En la fig. 8.2 se

muestran los nficlidos de los principales elementos pesados.

Los mecanismos fundamentales del decaimiento radioactivo son
cinco: decaimiento beta (£ ), decaimiento por emisibén de posi-
, . . - . L] .
troén (ﬂf), decaimiento por captura electrdnica (C.E), decaimien

to en ramificacidn y decaimiento por emisidn alfa (*X). Estos
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FIGURA 8.1. Composicién isotfpica del plomo en
minerales de galena y ¢irodn. (Tomado de Allegre,
1981, p. 115).
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procesos pueden estar acompafiados de otras radiaciones vy emisio

nes como neutrinos, antineutrinos y rayos gama ({).

El decaimiento beta (p’) fue propuesto por Fermi en 1934. Los
rayos}f son emisiones de electrones provenigntes del nfcleo,
los cuales fueron explicados como la transfbrmacién de un neu-
trdn en un protdn y un electrdn, siendo lanzado este Gltimo co-
mo una particula P—. Téngase presente gue estos electrones no
son de la nube electrdnica. El resultado de este proceso es que
el nGmero atdmico de la sustancia;Se incrementa en . uno y el nf-
mero de neutrones disminuye en uno.

No. Atdmico | No. Neutrones ~ No. Masa
Ntcleo Padre z - N “la=z4+n
NGcleo Hijo 2.+ 1 N -1 Z= (Z+1)+ (MN+21)

Durante el decaimiento beta, son emitidas otras particulas y ra
diaciones gue permiten mantener el principio de conservacidn de
la energfa. Estas son las antineutrinos (V) los cuales no tie-

nen carga y sSu masa es muy pequena vy las radiaciones gama (),
que son radiaciones electromagnéticas. Asi, por ejemplo, el de-
caimiento del ¥Cl en ﬁAr.(Fig.B.B ) puede ocurrir por tres

vias, todas con la emisidn de particulas‘ﬁ' con distintas ener-
gias. Como algunos de los nficleos formados guedan en estado exi
tado, el exceso de energfa es emitido como radiaciones § con va

lores discretos de energia.

El decaimiento 'por emisidn de positrdn (ﬁ+) consiste en la
transformacidn de un protdn en un neutrdn y la emisidn de un po
sitrdén,el cual es una particula similar al electrdn en masa pe-
ro de carga positiva. Como en el caso anterior pueden estar aso
ciadas emisiones de neutrinos y rayos gama. El nfimero atdmico
del nficleo padre se ve disminuido en uno, y el de neutrones in-

crementado es esta cantidad (Figura 8.4).
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No. Atbémico NMo. Neutrones No. Masa
NGcleo Padre 2 ‘ N A =12 + N
Nfcleo Hijo z - 1 N+ 1 A=(2-1)+(N+1)

La Fig.

cidn:

8.4 ilustra el decaimiento del

%0 en

"o —> IN + ﬁ+ +V + 0

donde :
+
B

Q

positrdn

neutrino

YN segln la ecua

energia de decaimiento medida en millones de

eletrbn-voltios (Mev).

El decaimiento por captura electrdnica es otro proceso para au-
mentar en un neutrdn al nficleo, por la entrada a &ste de un

electrdn extranuclear el cual anula la carga de un protdn, con-

virti&éndolo en neutrdn.

No. Protones{ No. Neutrones No. Masa
NfGcleo Padre y/ N A=2+ N
NfGcleo Hijo 2 -1 N + 1 A=(2-1)+(N+1)

Generalmente los electrones provienen de la capa K, mis cerca-

na al nficleo, cuya vacante es llenada por electrones de capas

sucesivas. Durante este proceso electrbdnico son emitidos rayos

X de diferentes energias seglin hayan sido los niveles de exita

cidn alcanzados y. las energias de los subniveles involucrados.

(Figuras 8.5 y 8.6).
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FIGURA 8.5. Esquema de la
captura de un electrdn de la
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FIGURA 8.6, Decaimiento ra-
diactivo del igCa en f%Ar por
captura electrénica (E.C.).
Se observa también el decai-
miento del 18K en §8Ca por
emisién beta.
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En el decaimiento por emisién de particulas alfa, el nficleo a-

témico emite dos neutrones y dos protones, que al salir reducen
en &ste el nfimero atémico en dos unidades y a la masa en cuatro.

Las particulas alfa también se conocen.como nficleos de helio.

No. Atbmico No. Neutrones No. Masa

Nicleo Padre 7 N A 72 + N

Z+N~-4

NGcleo Hijo Z - 2 N - 2 A

]

En la figura 8.7 se ilustra el decaimiento del torio 228 en ra-
dio 224 por emisidn de particulas alfa de cuatro energfas dife-
rentes. Acompafian a la reaccidn la emisidén 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 desintegraéién de los nfclidos
radioactivos se manifiesta por la proporcionalidad del nGmero

de nﬁclidos que se desintegran en un intervald de tiempo dado,

en relacidn al nfGmero total de estos nficlidos. La ley de desin-
tegracidn radioactiva se define por

dN

I AN, 8-1)
donde,

N = nGmero de atomos padres

A = constante de decaimiento radiactivo

t = tiempo

Esta relacidn es estadistica y no permite predecir en qué ins-

tante un nfcleo cualguiera va a desintegrarse.
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La constante de decaimiento radiactivo puede definirse entonces

como la fraccidn de un gran nfimero de &tomos de un elemento ra-
dioactivo que decae por unidad de tiempo. No depende de con
diciones fisicas ni quimicas y no evoluciona con el tiempo. Las
inicas excepciones son los fendmenos de captura electrbnica

(C.E.) y conversidn interna durante la eyeccidn de un electrdn.
El efecto de estos fendmenos es minimo puesto que las variacio-
nes de los niveles electrdnicos profundos que intervienen en es

te proceso también son pequeias.

El periodo o vida media ("half life") de un elemento se refiere
al tiempo en el cual un nfimero de nficlidos (No) es reducido a

la mitad debido al decrecimiento radioactivo. Se simboliza por-
T, t 8 Tl/

2-
T1/2 = 1ln2 (en unidades de tiempo) (8-2)
Puesto que 1ln2 = 0.693, X = 0.693 T, en unidades de tiempo—l.

Algunas de las constantes de decaimiento () se muestran en la

tabla 8.1. E1l perfodo o vida media (T1/2) se calcula facilmente.

-11

Por ejemplo, para el rubidio 87, X = 1.42 x 10 afios™ !; por

tanto, su vida media serd de 48,881.3 millones de afios (m.a.)

La vida promedio (0) ("average life") se define como la media
de duracidn de vida o "tiempo de vida media"

= -t
1 . S tdN = 1 . Note dt= 1
No N=No No t=0 X

H

donde:

N = Nlmero de &tomos padres radiactivos presentes actual-
mente.
No = NGmero de &tomos padres radiactivos presentes origi-
nalmente en el sistema cuando t = 0.
t = Tiempo,

e = Exponencial.




TABLA 8,1 principales constantes de decaimiento usadas en geo-

cronologia.

Isbtopo Padre

Isbdtopo Hijo

87Rb

187Re

40K

238U

235U

232Th

87Sr

187OS

40Ca

205Pb

. 207Pb

208Pb

Const. de decaimiento (X)
1.42 x 1071 afos™!
1.12 x 107 afos™t
4.18 x 10711 amos™t
1.537 X 10710 afios”

9.72 x 10710 afos”

4.99 x 10711 afos”

Los primeros métodos de datacibdn usaron el conteo de eventos

gue obedecen una .ley de la forma (8-1) gue son producidos desde

el instante inicial a determinar.

La ecuacidn (8-1) se integra como

N = Noe~At

(8-3)

la cual da el nGmero N de nficlidos subsistentes al instante t

en funcidn del nGmero de nficlidos iniciales No.

El significado matemdtico (y fisico) de la ecuacidn anterior es

gue la acumulacidn de descendientes a trazas de desintegracibn

es més rapida al inicio del proceso (formacidn de la roca; tiem

po = cero) y se hace infinitamente lenta cuando los parientes

radioactivos han crecido casli totalmente.

Es conveniente hacer notar gue en todo momento existen &tomos pa-

dres, &tomos hijos (radiogdnicos) y &tomos hijos incorporados,



estos fltimos introducidos a la roca en el momento de su forma

cidén. De ahi que sea necesario distinguir unos de otros.

El nGmero de &tomos hijos radiogénicos (*D) que se han formado
por el decaimiento de un padre N en una especie de roca desde

la fecha de su formacidn hace T afos es
* D = No-N (8-4)
El nimero total de &tomos hijos (D) en el espécimen serd
D = Do + *D . (8-5)

donde Do es el nGmero de atomos hijos incorporados al espéci-
men al tiempo de su formacidn.

combinando (8-4) y (8-5) se tiene
D=Do + No - N : (8-6)

Ahora, segfn la ecuacidn (8-3)

N = Noe *©

que también se puede expresar

No = Ne>‘t

se obtiene

At
D = Do + N (e - 1) (8-7)

gue es la ecuacibn fundamental de la geocronologia y se puede

aplicar a cualquier esquema de decaimiento. Por ejemplo, para
. 3

el método de Rb-Sr, sblo hay que substituir 87rb y &r por D vy

N, respectivamente.

Una forma m8s general de la ecuacidn de decaimiento es

No - N = N (e’f -1) (8-8)
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la cual permite calcular t si se pueden medir la diferencia
No-N de las desintegraciones seguidas por los nficleos inicia-
les y el nfimero N de nficlidos subsistentes. Aungue una sola
medida podrfia dar la edad de una roca} es preferdble en algu-
nos métodqs analizar varias muestras de la misma edad, pero

con concentraciones isot8picas diferentes.
2. CRONOMETPROS UTILIZABLES TN CADA INTERVALO DE TIEMPO.

Existen dos clases de nfclidos utilizables segfin el intervalo
de tiempo esperado para una roca: los isdtopos radioactivos
"primitivos", existentes desde la formacidn de la tierra (Ta-
bla 8.2) y los isdtopos cosmog&nicos que son generados de ma-
nera continua (Tabla 8.3)., La diferencia entre las aplicacio-
nes de estos dos grupos se debe ante todo a que los nficlidos del
segundo grupo tienen todos un periodo mis corto que los nfcli
dos primitivos (Tabla8 .4, Gltima columna).

En funcidn de los fendmenos nucleares que intervienen, se pue
den distinguir tres grupos de métodos de datacibén. En el pri-
mero se mide el decrecimiento de los isdtopos radiactivos
por la acumulacidn de isdtopos estables producto de los ante-
riores; comprende los mé&todos Sm-Nd, Rb-Sr, Re-Os, Lu-Hf,
Th-Pb, K-Ar y Ar-Ar. En el segundo grupo se realiza el conteo de
los eventos radiactivos diferentes a los de los nflclidos esta
bles producidos durante la desintegracibn; este método com-
prende a los isdtopos radicactivos descendientes del uranio,
El tercer grupo es el de los isdtopos cosmogénicos. (Tabla 8.4).

Los cronbmetros del primer grupo se utilizan exclusivamente
para datar formaciones geoldgicas y eventos tectdnicos anti-
guos. En la préactica no tienen un limite superior de empleo,
pero en edades j6venes las limitaciones provienen de la peque
fia cantidad de nficlidos estables formados en periodos muy cor
tos. Asf, el método U-Th-Pb no se usa para algunos millones
de afios, caso contrario al de los métodos de argdn donde las

determinaciones del gas pueden utilizarse hasta para el ins-
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TABLA 8.2

NUCLEOIDES PRIMITIVOS UTILIZADOS EN GEOCRONOMETRIA.

NATURALEZA Y § DE | ISOTOPO | CONSTANTE Y POR- REJACIONES TSOTO | OBSLRVA-
NUCLED | DESINTEGRACION, ENER| FINAL CIENTO DE DESIN- | PCRIODO PICAS EN GEOCROS | CIONES
GIA MAXIMA, ESTABLE | TEGRACION. NOMEIR1A
I. NUCLIDOS EXISTENTES DESPE LA FORMACION DE LA TIERRA
¢lsm 2.15 MoV 14ind | 6.54 x 107127 [1.06 x 10%4 m
a’ -1 = 0 8
1 0.27 MeV $8sr | 1.42 x 10 *'a ' |4.88 x 10'% **Rb/°7TRL=2.59265 | (2)
865r/%85re(), 1194
8451 /%8520 ,056584
33{Re 0.001 MeV 1870s | 1.52 x 107*%a"? [4.56 x 10‘%}‘”05/“5090.83 1)
Primordial .
18l | g-(97418) VS HE | 1.94 x 10787 {3.57 x 10'%a (1)
' 0.43 MeV 176 yb | (solo - ‘ -
para B8 Se
C.E. (3:1%) 0 desprecia la C.E.]
a . 0 i
23ih 4.01 MoV ’:: Pb | 4.9475 x 102" |1.40 x 10% @)
a -~ =1
2380 | 4,19 MeV 238 Pb | 1.55125 x 10 a |4.47 x 10 a| **°u/??%y=137.88 0]
{Precisién proba-
blemente excesiva)
Fisién Esponténea [Productos] . . s
~ 200 MeV de Fisibn 7.03 x 107 *{9.85 x 10 m)
<310 .1
13K CEy 8% (11.2%) $9r | 0.581x10° a “OAr = 99.600% )
8- - (88.8%) 2lca | 4.962 x 107*%a7? Year = 0.063%
1.32 MeV T 5.543 x 107*%"1|1.25 x 10%[?Ar = 0.337%
“OAr/36Ar » 295,5
39K = 93.2581%
“9K = 0.01167%
“IK = 6,7302%
a -
33y 4.39 MeV 207pb | 9.8485 x 10%% 7} [7.03 x 10%a (1)
Fisién EsBonténea Productos | 3.65 x 10°%7 1.9 x 10"
. 200 Me e Fisién
II. NUCLIDOS - DESCENDIENTES DE LOS PRECEDENTES
Productos dc Filacién del
23¥th *BPu y U
-2 -
238pb 8 8% | 3.39x 107 2’ | 20.4a
0.017 MeV :

(1) Valor dado en el texto

(2) valor normalizado por Steiger y Jager (1977)
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TABLA 8.3

COSMONUCLIDOS UTILIZADOS PARA MEDIR EL TIEMPO

ISOTOPO FINAJ

) TASA MEDIA DE FORMACION EN M | DESINTEGRA- : CONSTANTE DE
NUCLEG POR AND. [‘\Dm DE mRMACION‘] . CION Y ENER~ ESTABLE DESINTEGRACION PERICDO OBSERVACIONES
™ GIA MAX. EN ’ N
MeV
- a _ Y -
10 Be 1.26 x 10” 4tomos x m* a 8~ 0.555 9B 4.62 x 10 a ! 1.5 x 10° a. No se utiliza en datacién.
| Protvn y neutrén sobre '3 Ny CE, v 1L 1.2 x 107247 53.4 a.
180 [Con produccién parisita de 0.477
IBe].
541 4.8 x 107 4tomos x m* a ! g+ 1.16 28 Mg 9.67 x 107 a* 7.16 x 10°% a
3¢ A= 'Be x 3.8 x 107}
isc1 4.5 a 6.5 x 10® 4tomos x m* a’} 8" 0.714 2§ Ar 2.3 x 10 a7t 3.01 x 10% a Periodo a precisar.
tica “1Ca/*% Ca = 8x10 % saturado.| CE Pura 1K 6.93x 10°¢ a’? 10% a Detectado por radiacién X
Captura de neutrones témmi- | 0.427 de 3.3 KeV.
cos por 33Ca ( v=440 mb)
L c En promedio 7x10 4tomos x m*a '} 8- 0.155 4N 1.209 x 10 “a’! 5.730 x 10° a 5.568 x 10° a3 por con-
s N+ n-t¥c+ IH [1.244 x 107%™ i (5.571 x 10%a) vencidn para los cilculos.
por convencidn]
i3 ar | 4.2 x 10" *4tomos x m* a’} 87 0.57 13« 2.57 x 10 %! 2.69 x 10* a
(0.112 dpm/litro de aire) .
(Accién de los rayos cdsmicos
sobre el argdn)
$isi |5 x10 Atomos xm!.a 87 0.1 its 6.93x 107 | | 10 a Pseudo periodo_de 300 afios
(Radiacibn cdsmica’ sobre el Intermediario }3 Pb
argén 40) (B P 1.7 MaV; ™= 14.3 d)
id .3 x 10! 4tomos x m? a ! g~ 0.018 3 He 5.57x 102 a? 12.43 a

1
bn+ UNECs QT
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TABLA 8.4 ALGUNOS METODOS DE DATACION POR FENOMENOS NUCLEARES.
LIMITES DE MEDICION |
METODOS . APLICACIONES Y OBSERVACIONES
INFERIOR SUPERIQR
147 143 ~ . A rocas muy antiguas
N 3 9 LTy gua
62 Sm 60 dl <350X10% afios 4.5X10%  afios Crecimiento de la corteza
Geoquimica del neodimio
87 87 6 rs s - Gran método clésico
R 4 iCH P, - L4
37 b 38 s 8 X 107 afic 3 X 107 arfos Aplicado perfectamente a rocas magmati-
cas y ortoderivadas. '
187 187 - . . Medida in situ de las mineralizaciones
75 Re 76 Os algunos 10° afios] 4.5 X 10° aios (y no de minerales asociados).
176 Lu 176Hf no citado 3.7 X 10° afios Trazos de la evolucidn planetaria
71 72 . Determinacién de A *7®Lu
92%0-Thg, "Pb algunos 10° afios| 3.0 a 4.5x10%fios| Gran método clésico

Datacién de yacimientos de uranio de
todo tipo.

Desequilibrio ra-
dioactivo de la
familia del ura-
nio

350 000 aiios

Niveles marinos y paleoclimas sobre
los continentes: concreciones calc
cas y rocas ignneas

Arqueologia: huesos y dientes

40 40

19 18 AT

<10* afios y actu-
al.

4.5 x 10° afios

Gran método cldsico para rocas totales
y numerosos sistemas : hornb}enda,
biotita, feldespatos, glauconita, etc.




tante cero (dias). En la medida en que los espectrbmetros de
masas sean capaces de registrar concentraciones cada vez mas
pequenas, el empleo de los geocrondmetros de este grupo se po
dré destinar a edades m&s recientes.

El segundo grupo de crondmetros no permite datar eventos anti
guos como el anterior ya que usa periodos mé&s cortos, o em-
plea testigos de decrecimiento en los que la irradiacién es
menos durable que los is6topos estables. La sensibilidad de
los métodos de deteccidn abre grandes posibilidades hacia eda

des recientes.

Los isbtopos cosmogénicos permiten datar intervalos de tiempo
limitados superiormente por el tipo de decrecimiento, e infe-
riormente por la variacibén de las mediciones y la incertidum-
bre debida al efecto de los rayos cbsmicos. La hipStesis fun-
damental del m&todo es que los cosmonficlidos son producidos o
introducidos en la atmdsfera a una velocidad constante y de-

ben evaluarse caso por caso.
3. LOS PRINCIPIOS DE MEDICION

a. Medida de No-¥, nfimero de nlGclidos iniciales desintegrados:

1) Se puede contar <l nfimero de nlclidos descendientes direc
tos producidos desde gue éstos son estables. Esta es la base

del método potasio-argdn y rubidio-estroncio.

2) Cuando los primeros descendientes son radiactivos se pue-
den contar también los nficlidos terminales de las cadenas de
desintegracidn si los periodos de nficlidos intermediarios son
cortos en relacidn a aquellos que sirven de base al cronbme-

tro. Este es el caso de los métodos U-Th-Pb.

3) El nfmero No-N puede ser evaluado por el nmero o la in-
tensidad de las trazas dejadas por la desintegracidn y las ra

diaciones asociadas en la muestra.
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Este principio es la base de los métodos de trazas de fisidn,
termolumiscencia y seflales de la resonancia de espin electrd-

nica.

b. Medida del nfimero N de nficlidos radiactivos restantes

1) E1 método mé&s comln y el méds antiguo es el conteo de la de
sintegracidn por unidad de tiempo conociendo la constante X ,
o trabajando por calibracidn con una muestra de referencia.

Cuando los is&topos radiactivos tienen concentraciones bajas,
ésta debe aumentarse antes de proceder al conteo, siendo nece
sario determinar el rendimiento de esta operacidn por procedi

mientos separados.

2) Para elementos con perfodos suficientemente largos, o me-
diante técnicas muy sensibles, la medida de N es mis precisa
gue el conteo. Fste es el caso, desde hace mucho tiempo, de
la determinacidn de isbtopos de uranio y plutonio por espec-
trometrfa de masas cldsica. En los filtimos anos, el uso de
dispositivos de medidas selectivas de masas y de aceleradores
ha permitido extender los dominios de medidas directas a isd-
topos de mucho mé8s cc.:o perfodo, notablemente los isdtopos
cosmogénicos y particularmente el 1%¢., La sensibilidad de es-
te método ha pemitido disminuir en muchos casos el nGmero de

muestras a estudiar.

'3) Para ciertos isdtopos se procede a la medida de un descen-

diente de vida m&s corta 3% perfodo lo suficientemente breve
para que esté en equilibrio el &tomo padre. Este es el caso
del 328i, medido por su descendiente el 32P, o del 210pPb medi
do por el 210po,

4) En el caso de tritio, se calcula ¥ tomando en cuenta el nf
mero de nficlidos y su descendiente estable 44e producido en

un cierto tiempo.
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4, LA INSTRUMENTACION

El nGmero de impulsos relacionados con la deteccifn de parti-
culas en un intervalo de tiempo dado.debe ser conocido con
bastante precisidn. Para lograrse &sta debe ser de tal
magnitud que produzca un minimo de partficulas superior al 1%i-
mitg de sensibilidad del aparato.

a. E1 conteo

Los conteos son empleados preferentemente para elementos de
vida corta cuya concentraci®n quimica es fiable. Para alcan-
zar las concentraciones requeridas muchas veces deben seguir-
se procesos de reconcentracidn quimica e, inclusive, isotbpi-
ca (caso del tritio en relacidn al hidrégeno). Estos procedi-
mientos son delicados pues pueden ocurrir pérdidas isotbpicas
a causa de fraccionamientos de diversa Indole; por su parte
el uso de trazadores radioactivos facilita la evaluacidn de

rendimientos de separacidn quimica.

El objetivo final del conteo es obtener las actividades espe-
cifica absolutas de los radionficlidos, las cuales difieren se
- glin sea el tipo de radiaciones que emitan éstos. Para isbto-
pos que emiten radiaciones alfa, la técnica de preparacidn de
la fuente presenta aigunos problemas ya que puede presentarse
contaminacién por radiaciones. Para las partfculas beta (prac
ticamente todos los isbtopos de la tabla 8.3) se han disefado
dispositivos especificos destinados a mediciones de bajas ac-
tividades de radiaci®bn como las del tritio y carbono 14. Por
iltimo, los contadores gama tienen menos problemas en la de-
teccidn pero como se manejan isbtopos de muy baja abundancia
y wollmenes grandes de roca, debe operarse con prudencia y

precauciones y los reactivos ser de gran pureza.

b. Posibilidades de contaminacifn por radioelementos artifi-

ciales.

- 292 -



Dentro de la atmdsfera.se estén incorporando permamentemente
varios tipos de isBtopos, unos naturales (por la radiacidn
cBsmica) y otros artificales debidos a experimentos e indus-
tria nucleares. En la tabla 8.5, se muestran los aportes anua
les de algunos isdtopos Gtiles en datacidn; en ella puede ver
se por ejemplo, gue los valores de 210pp jntroducidos arti-
ficialmente en la atmdsfera estd muy por abajo de los apor-
tes naturales; por el contrario, las cantidades de tritio y
de !*C producidas por las centrales nucleares y los ensayos
atdmicos sobrepasan en varios grados de magnitud a las produ-
cidas naturalmente, constituyendo entonces una fuente de con-

taminacidén para los isdtopos mencionados.

Otro tipo posible de contaminacidén se deriva del tratamiento
"previo gue se le hace a la muestra antes de introducirse al
espectrdmetro de masas, el cual para su operacién sélo requie
re de pocos microgramos O picogramos de muestra. Debido al al
to riesgo de contaminacidn por los reactivos utilizados asf
como por polwo atmosférico es necesario efectuar las operacio-
nes en las llamadas "salas blancas“, las cuales disponen de
puertas perfectamente aisladas, los fluidos (especialmente el
aire y el agua) son cuidadosamente purificados y filtrados, y

la presidn interior es de tipo positiva.

c. Instrumentos de medicidn

El instrumento de medicidn clisico es el espectrdmetro de ma-
sas. En estos ecuipos se puede determinar la relacidn de abundan-
cia de un isdtopo radiogénico en relacibén al isbtopo estable.
del mismo elemento; tambidn se puede medir la abundancia de
un isbtopo trazador introducido artificialmente en el caso de
dilucibn isotbpica. 4

Otros sistemas de deteccibn isotdpica son: espectrOmetro de
resonancia de spin (RSE) o superespectrdmetros de resonancia
paramagnética electrfnica (RPRE), con los cuales se pueden de-

tectar los electrones y los fendmenos paramagnéticos creados
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bajo radiacidn; los microscopios 6pticos que se utilizan en
la medida de trazas de fisi®én; los hornos de deteccibdn usados
en termoluminiscencia; los aparatos de electrodepositacibn

procedente a la espectrometria, % los electrolisores necesa-

rios para la concentracidn de tritio.

En los Gltimos afios se ha introducido la utilizacidn de acele
radores. Fstos aparatos que originalmente fueron destinados
para experimentos de fisica nuclear han sido modificados para
gue puedan medir isdtopos radiogénicos mediante variaciones
en la fuente y la adicibn de selectores de masa. El problema
a resolver es el de medir ciertos nficlidos en presencia de n@
clidos vecinos, a veces 108 a 10'°% veces mas abundantes, o
también, para separar nucleoides de la misma masa pero de na-
turaleza quimica diferente. '

TARLA 8.5. Aportéé anuales de algunos elementos
dentro de la atmSsfera terrestre (en Curies).

ACTIVIDADES NUCLEARES
COMBUSTION
. Ensayos y |Produccién
NUCLIDOS NALAALES | oroduccibn |de energfa CARggN
de armas eléctrica
iH 2x10° 2.7x10%8 | 1.5%10° -
=
1§C 3.8x10% 1.7X10° 3.4x10° -
gras 4.9%10° 5.4 2.0X10° 6.6X10°
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VIII.3. EL METODO POTASIO-ARGOM
1. INTRODUCCION

Los principios del m&todo potasio-argbn fueron establecidos

por Aldrich y Mier (1948). Desde entonces, la té&cnica ha sido
de uso comGn en razdn de la diversidad del material geolbgico
que permite datar, y de su bajo costo en relacibn a otras téc

nicas como rubidio-estroncio, uranio-plomo o samario-neodimio.

Desde su aparicidn, los resultados aportados por los relojes

geolbgicos han sido ampliamente aceptados teniendo siempre en
cuenta el contexto geolbgico de &stos. La primera etapa de es
ta actitud consiste en saber leer con provecho las diferentes
columnas de una tabla de resultados, razbn por la cual se ve-

ran en detalle los métodos y las t&cnicas analiticas.

Cuando se dispone de un resultado geocronométrico, lo mi&s na-
tural es conocer su significado; se examinar&@ entonces el fun
cionamiento del reloj potasio-argdn en su caso mids general.

Por otro lado, es posible que la edad calculada est8 en desa-

cuerdo con el contexto geolbgico; en consecuencia, deberan
discutirse los problemas que surgen por el exceso y pérdida de
argbn. Por Gltimo, para concluir, se propondrd una guia précti
ca de uso en geologia.

2, PRINCIPIOS GENERALES Y TECNICAS ANALITICAS

a. Principios generales

El principio general del método potasio-argbn es muy simple:
el potasio 40, uno de los isBtopos de K, es radiocactivo (pe-

rfodo: 1.25X 10° afios) y se desintegra el argbn 40. Si 1la
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constante de desintegracibdn es conocida y si las cantidades
de isdtopos padres e hijos son medidas de manera precisa,es
posible calcular una edad.

La desintegracidn radioactiva del %0K produce un 88.8% de
40Ca por emisién g8~ a partir del nficleo, por la transforma-
cidén de un neutrdn en protdn. (Fig. 8.6 ). El 11.2% restante
se convierte en “0Ar siguiendo tres procesos diferentes. En
la mé&s frecuente (11%) un electrdn de la capa K es capturado,
credndose un neutrdn a expensas de un protbdn cuya carga es a-
nulada por el electrdn mencionado. El &tomo de “OAr asf produ
cido, se encuentra en un estado de exitacidn del cual pasa ra
pidamente al estado fundamental emitiendo radiacidn gama. O-
tro proceso consiste en captura electrdnica sin emisidn gama;
es poco comGn (0.16%) y puede ocasionar un error en la medida
de las constantes de desintegracidn del “0K que se determinan
por conteo gama o beta. El tercer mecanismos de transforma-
cibn 40K-40Ar resulta de la emisién de un positrdn (3+) efec-
to que produce la transformacibn de un protdn en neutrdn; es-
te modelo de desintegracidn es afin m8s raro gue el segundo
(0.001%) .

El decaimiento del 40K permite en realidad la creacidn de dos
geocrondmetros, el K-Ar y el K-Ca aunque este Gltimo préctica

mente no se utiliza. El 40Ca es el isBtopo natural més abundan

te de este elemento mientras gque el 40K es el menos abundante
de los del potasio como lo indica la tabla 8.6; en consecuen-
cia, las variaciones isotbpicas del calcio radiogénico son des

preciadas en la mayoria de los casos.

La determinacidn de “%K en un sistema dado se facilita grande-
mente si su composicién isotdpica presenta un valor uniforme.

Para obtener la cantidad de “0 x en una muestra s&lo es necesa
rio medir el porcentaje total de potasio y conocer su composi-

cibn isotdpica. Pero si se toma en cuenta que el potasio tiene

- 296 -



TABIA 8.6. Constantes utilizadas en cronametria
por potasio-argén

CONSTANTE NUEVAS CONSTANTES ANTTGUAS
(Steiger vy Jaeger (Wetherill, 1966)
1977)
40 0.581 x 10710 afios™ 0.585 x 10 Oafios™?
40 4.962 x 10710 afios™ 4272 x 10 ani0s7t
Py 93.2581 % ' 93.08 %
40y 0.01167% ©0.0119 %
41k 6.7302 % 6.91 %
40pr 99.600 %
‘38Ar 0.063 % )} Argbn atmosférico
365r 0.337 %

una masa ligera, surge la duda sobre la uniformidad en la com-
posicidn isotdpica y sobre los posibles fraccionamientos que
pueda sufrir este elemento tal como ocurre con otros isdtopos
ligeros como el azufre y el oxigeno. Las medidas efectuadas so
bre diversos materiales terrestres y meteoriticos han demostra
do gue pueden ser consideradas como uniformes (Bournett, et
al., 1966). La Gnica excepcibn la constituye las partes super-

ficiales de ciertos meteoritos que han sido sometidos a bombar
deamiento cbsmico.

La cantidad de “%ar producido "in situ" por el proceso de de-
sintegracidn se puede obtener con precisidn sblo si se efec-
tGan correcciones del “9Ar atmosférico (no radiogénico), que ha.
sido absorbido por la superficie de cristal o procede‘de conta

. . 1ftica.
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Examinando la tabla 8.6 y la figura 8.7 es f&cil comprender
que las determinaciones precisas de la abundancia natural del
“9% vy su constante de desintegracidn en ' Ar han tenido sus
problemas. Los valores utilizados actualmente para el célculo
de edades son los recomendados por Steiger y Jaeger (1977).
Los propuestos con anterioridad por Wetherill (1966) que figu-
ran también en la tabla son conocidos bajo el nombre de constan

te antigua.

Desde el punto de vista prictico es necesario entonces, recal-
~cular los resultados publicados antes 1977.

valvulas de

alto vacio
Espectémetro _é_ &F
de masa

‘ Pared
a fria E
Carbdn Carbdn
activo aclivo
Horno Horno Horno de
a titanio a titgnio | extraccioh
Q; Trazador
Bomba Bomba
secundaria secundaria
Bomba : Bomba
primaria primaria

FIGURA 8.8. Sistema de extraccién y medicién de argbn. Los hornos de ti-
tanio a altas temperaturas atrapan el 02 Ny, CO, Oy (850°C) y el Hp (350-
450°C) . El1 carbdn activado act@ia como filtro nolecuafar absobiendo los gases
extraidos por los hornos. La trampa en fomma de "U" estd enfriada a -190°C
por nitrégeno liquido; su fi es atrapar los hidrocarburos que contuviese la
muestra sin retener el argdn.
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Examinemos ahora la ecuacifn de la edad y las hipdtesis formu-
ladas para obtener un resultado geoldgico significativo.

H0ar + 40Ca » H4O0K(e At 1)

donde “%Ar y “PCa son los isbtopos producitos por la desinte-

gracién "in situ" del "X cuya constante de decaimiento es A .
La constante ) tiene dos componentes, una debida a la desinte-
gracibn de “°K en “%Ar, denominada Az , y otra por la desinte-

gracién de "%K en “%Ca, llamada g . Entonces,

S A (8-10)
“OAr +40Ar ‘g = K [e(xz + A8t -'1]
A
LOpy = 40K Ay [e(xz + Aglt _ 1]
AZ + A8
de donde:
1 log [20Ar s it 4
e = Oge LO0R 3
A+ A T ‘ (8-11)
E B

Para que la ecuacidn de edad tenga significado geoldgico deben
cumplirse un nQmero de hipbtesis:
A A

- Los términos % y B8 son constantes.

- La composicibn isotdpica del potasio es idéntica no importan
do el sistema considerado.

- El argdn en el sistema no puede tener dos origenes, radiogé-
nico y atmosférico.

-~ Para el potasio y el argdn el sistema debe ser cerrado desde
el inicio del evento geolbgico que se va a datar.

- NingfGn exceso de argdbn debe ser introducido en el mineral,
ya sea en el momento de su formacidn o de un evento metamdr-
fico subsecuente.

~ La presencia de argdn atmosférico debe corregirse adecuada-
mente.
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b, Técnica analitica

Para calcular la edad por medio de la ecuacidn (811l) sblo es
necesario medir la concentracidn de *%Ar radiogénico y de "“OK
en un sistema dado. Los métodos analiticos que permiten hacerlo

seran brevemente descritos.
1) Anélisis del argdn.

Actualmente, el valor de 40Ar radiog&nico de muestras.medidas
en casi todos los laboratorios se realiza por dilucibn isotépi.
ca y espectrometrfa de masas. Las particularidades y variantes
de este método se pueden consultar en Cassignol, et al, (1979
y 1982).

Los lineamientos a seguir en el andlisis de argdn son: en un
crisol de molibdeno en el interior de un sistema de vacio se
funde una cantidad conocida de mineral ; la fusidn se efectfa
la mayoria de las veces con un horno de alta frecuencia; cuan-
do ésta se termina,se mezcla una cantidad conocida de argdn en
riguecido en el isBtopo 38 (mds de 99%) con el gas extraido de
la muestra. Este es el principio de "dilucidn isotbpica". Esta
mezcla es purificada extrayé&ndole los gases quimicamente acti~
vos como el Hy, CO,, Oy ¥y Nyj al final de este paso sblo gqueda
una mezcla de gases inertes, incluyendo al argdn, la cual es
introducida en la fuente de un espectrdmetro de masas. Las re-
laciones “%Ar vy iﬁéﬁ son determinadas generalmente en forma
38Ar 36Aar

estadistica; esto significa que las valvulas esté&n unidas di-
rectamente al espectrdmetro de masas y las bombas est&n cerra-
das, aunque esto puede ocasionar efectos de "memoria". A conti
nuacidn se mide la composicidn isotdpica de la muestra, de la
cual se puede calcular f&cilmente la proporcidn de argdn radio
génico puesto que se conocen las composiciones isotbpicas del
argdn atmosférico y del trazador inyectado. En la figura 8.9
se muestra un esquema de cbmo se puede calcular la cantidad de

“0pr radiogénico (tomada de Dalrymple y Lanphere, 1969).
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A0ar

=
—

i

?dA;:': 3eAr
CAlatm .

SArGIm ] SSArgim '}

FIGURA 8.9. El argén analizado por el
espectrémetro estd formado por tres com-
ponentes: argén radiogénico (Arpaq) ., ar-
g6én trazador (Argp) y argbn por contamina
cibn atmosférica (Ar tm) - E1 diagrama no
estd a escala. (Tomago de Dalrymple y
Lanphere, 1969).




La ecuacidn general que permite el cllculo del “%Ar radiogéni
co es

N R EEe v N
Afug =" Ay :T;r“‘ "Ar_' A A A A, — ) . "A'M (8-]2)

donde: qurradiog = nlmero de &tomos de argdn 40 radiogénico

de la muestra

38ArT = nlmero de Atomos de argdn 38 del trazador
( )M = relaciones medidas
( )a = relaciones atmosféricas

2) Anédlisis del potasio

Las concentraciones del potasio pueden ser determinadas a par
tir de alguno de los métodos siguientes: espectrometria de
flama, absorcidn atdmica, actividad neutrdnica, dilucidn isotd
pica y espectrometria de masas. Para detalles sobre estas téc-
nicas v€ase Dalrymple y Lanphere (1969). La precisidn obtenida
en estos métodos es aceptable para valores KZO iguales o mayo-
res a 0.1%, En caso de concentraciones menores, para obtener
resultados correctos deberd recurrirse a técnicas de dilucidn

isotdpica y espectrometria de masas.
3) Los errores analiticos

La cifra + que se escribe a continuacidn de la edad calculada
es un factor de error que depende de la reproductividad. Ideal
mente, el experimentador deberia efectuar una diez medidas
sobre cada muestra cosa gque 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 imprecisibén de la medida.

La causa principal de error gue afecta la precisidn proviene
de la correccidn del argdn atmosférico ya que &ste debe ser

sustrafido del argdn total para conocer el radiogénico:

40 = 40 - 40
Arrad Artotal Aratm (€-13)

Si la cantidad de “0Ar atmosférico es peguena, la incertidum-
bre del valor de 40Ar radiog€nico también lo serd (Fig. 8-10 ).
Por el contrario, si la cantidad de argdn atmosférico es alta,

la incertidumbre sobre el radiogénico serid importante.

La mavoria de los experimentadores utilizan la fdrmula propues
ta por Cox y DPalrymple (1967) para calcular el error. E1l valor

obtenido es estimacidn de desplazamiento de la precisibén anall

tica:
o, , 0N\ N1 — P\
o O AT e
oK = desplazamiento (diferencia) tipo de los andlisis de pota
sio
ocX = desplazamiento ( diferencia) tipo de la calibracidén del
trazador de argdn.
c40 _ desplazamiento (diferencia) tipo de la relacién “%Ar me-
38 4iaa 38pr
036 = desplazamiento (diferencia) tipo de la relacibén 3°Ar me-
38 dida 38ar
r = fraccidn de “9Ar radiog&nico:

Dalrymple y Lanphere (1969) proponen una serie de curvas (Fig.
8-11 ) o de ¢ extrapolados en funcidn de r, despu€s de haber
estimado o, = 0.5%, OX = 0.3% y 040 = 0.2% para diferentes

X
38
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40A"rod

[T Error de 5%
o] en ®CArgim

40
Arrad :

Error de 5%
en 4°Aro‘m

A0y s+
. Afatm

FIGURA 8.10. Si la cantidad de ‘0Ar_. =~ es pequefia,
la incertidurbre en el valor de 0Ar .y también lo
serd. Cuandpla cantidad de 40Aratm es alta, aumenta

la incertidumbre del 40Arrad‘ (Tomado de Dalrymple
y Lanphere, 1969).
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DESPLAZAMIENTO TIPO (0) EN %

—
—_ )

0 o1 0.2 6.3 0 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9 1
FRACCION DE ARGON RADIOGENICO

FIGURA 8.11. Desplazamiento tipo en %(¢ ) sobre una edad
K-Ar en funcién de la fraccibén de argdén radiogénico para

diferentes valores de O %8 Las curvas estédn calculadas
a partir de la ecuacifn 8-14 para 0y = 0.5%, T, =0.3%

Y Ugg = 0.2%. (Tomado de Cox y Dalrymple, 1967).
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valores de 36 . Cuando el porciento de Ar
38

rior a 10% el error analitico es muv grande.

. es infe
radiog -

4) Tabla de resultados

Los resultados de una datacidn X-Ar se prasentan en forma de
tabla. La tabla 8.7 es un eijemplo para el caso concreto del

"Granito de Crétes", Francia, donde el mineral analizado fue

una biotita.

TARLA 8.7. Ejemplo de una tabla de resultados por
potasio-~argén.

40 . 40 .
MUESTRA MINERAL K,0 Ar (radiog).inq Ar(iidlog) EDAD
(% peso) Ar (total) x10 mol/g (m.a.)
Granito | Biotita | 8.60 98.4 463.6 340710
de Creta.
= 0.581 x 10710 afios™t
= 4.962 x 1070 ;71
40 -4
K/Ktotal = 1,167 x 10 ~ mol/mol

La primera colﬁmna muestra la localizacidn geografica de la
muestra; la segunda indica el mineral analizado, en este caso
biotita; la tercera corresponde al valor de potasio bajo la
forma K20 o de X; la cuarta refleja el grado de contaminacidn
por el argdn atmosférico, en este ejemplo casi despreciable
por lo cual la medida tiene buena precisidn; la fGltima colum
na es la edad calculada en millones de anos (m.a.). En un ren
glén anexo se colocan las constante utilizadas. E1 t se obtie-

ne segfin el procedimiento indicado anteriormente.
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5) Limites de edad del m&todo

- Limite superior: no existe puesto gue se trata de un reloj

de tipo acumulativo.

- Limite inferior: es debido fundamentalmente a la contamina-
cidn por argdn atmosférico. El sanidino es el mineral que per
mite datar las rocas mids jdvenes.

3. FUNCIONAMIENTO DEL RELOJ POTASIO-ARGON

El principio de funcionamiento del reloj potasio-argdn se exa
minard en primer t&rmino. Lueqo se explicaréd la nocidn esen-

cial de la temperatura de blogqueo para deépués discutir los
aspectos de aplicacidn tedrica Y préctica.

a) Principios.

1) Caso en gue la muestra tiene una historia geolbgica simple.

El potasio-argdn es un reloj de acumulacidn. Cuando un atomo
de potasio 40 se desintegra en argdén 40, este filtimo es atrapa
do en el interior de la red cristalina ' de aguellos minerales
llamados "retenedores", considerados como convenientes para de-
terminaciones potasio~argdn.

La tempratura a la cual un mineral puede soportar una difusibn
importante es del orden de 200°C.

El principio de funcionamiento del reloj potasio-argdn se mues
tra en la figura 8.12 tomada de Dalrymple y Lanphere (1969).

Estos autores escogieron un modelo de cristalizacidn magmética
dentro del que se distinguen tres etapas para el establecimien
to de un reloj ideal. La primera etapa estd dominada por el fe
ndmeno de difusibn del argbén que no se gueda en la red crista-

lina. La etapa intermedia corresponde al inicio del enfriamien
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to y de acumulacidn parcial del argdn. La etapa final manifies
ta una retencidn completa de este gas. Como puede observarse,
la etapa critica es la intermedia ya que depende en primer lu-
gar de la duracidn del fenbmeno geoldgico implicado y ensegui-
da de la naturaleza del sistema analizado. Si el proceso res-
ponsable es répido, como por ejemplo el volcanismo, la dura-
cidn de la etapa intermedia se puede considerar como nula, ra-
z26n por la cual, las edades medidas en diferentes minerales se
ran idénticas y reflejaran el momento de cristalizacibn del
magma. Por el contrario, en el caso de un proceso lento, como
el enfriamiento de un batolito granitico o de un episodio meta
mérfico, la duracidén de la segunda etapa va a depender no sola
mente de la naturaleza del fendmeno geoldgico en cuestidn, si-
no también de la naturaleza de los diversos minerales constitu-
yentes de la roca; esto ha dado lugar, para los procesos len-
tos, a la nocidén de temperatura de blogueo o de cierre
(Armstrong, 1966) donde la edad medida no corresponde a la de

una cristalizacidn, sino a una edad llamada de enfriamiento

RETENCION DE ARGON EN %

100

-— Solidificocidn y enfriomiento
Acumulacién parcial de argén

Silicato fundido Roca sdlida enfriada
Sin acumulacién Acumulacién total de argén

PRESENTE
0 1
TIEMPO
EDAD K. Ar.

FIGURA 8.12. Principio del funcionamiento del reloj
potasio-argén en una roca Ignea. (Tomado de Dalrymple
y Lanphere, 1969).
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("cooling age"). Harrison y Mac Dougall (1980) han ilustrado
muy bien esta nocidn a partir de un estudio de intrusiones
graniticas de Nueva Zelanda; mientras las hornblendas y bioti
tas de estas rocas dan edades de 112.9 t.l.6 m.a. y 107 t —--
3.2 m.a., respectivamente, los feldespatos potésicos de la
misma formacidn tienen edades de 90 m.a. Estas diferencias de
edades reflejan las diferentes temperaturas de blogqueo para
los minerales mencionados. Y, por tanto, pueden reflejar la

historia té&rmica del intrusivo.

2) Caso en que la muestra tiene una historia geolbgica comple

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 presencia de eventos té&rmicos subse-
cuentes ocasionan una pérdida parcial de argbn. La edad calcu-

lada no tendrd ningGn significado geoldgico.

En resumen, el funcionamiento del reloj K-Ar depende a la vez
de la historia t&rmica de las rocas estudiadas y de las capaci

dades de los diferentes minerales para retener el argdn.
b) Aspectos tebricos de la nocidn de temperatura de blogueo.

Los aspectos tedricos de la temperatura de blogueo han sido es
tudiados por Dodson (1973 y 1979). En la figura £.14 se ilus-
tra este concepto para un elemento radiogénico como argdn 40.
A temperaturas cercanas a la de cristalizacién (Ta) el argbn
se difunde ripidamente a partir de su formacidn por desintegra
cibn radiocactiva; al momento del enfriamiento se llega a un do
minio de temperatura transicional (Ta-Tb) acumulandose parte
del argdn dentro del mineral; finalmente, a temperaturas mas
bajas (Tb) las pérdidas son minimas y el elemento radiogé&nico
se acumula. Cuando se calcula una edad, se efectflia en efecto
una extrapolacién de una parte de la curva de acumulacidn ha~

cia el eje del tiempo. La figura mencionada muestra entonces
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RETENCION DE ARGON EN %

100 -

Silicato fundido.
Sin acumulacion
de argon

Y-

" [4-Soiidificacién y

enfriamiento,
Acumulacidn
parcial de argdn

Roca sblida enfriada.
Acumulacion total
de argén

-

| Recalentamiento
y enfriamiento.
pérdida parcial
de argon y
acumulacion

Roca sblida enfriada.
Acumulacidn total

“de argon

PRESIENTE

o

FIGURA 8.13.

EDAD K. Ar~

\)

Principio del funcionamiento del reloj
potasio-argén en una roca ignea sujeta a recalenta -
miento después de su cristalizacién.
Dalrymple y Lanphere,1969) .
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FIGURA £.14. Concepto de temperatura de blogueo.

(A) Curva de enfriamiento.

(B) Curva de acumilacién. (Ta v Tb son limites naturales
de un estado transitorio.

lLas lineas discontinuas indican los limites aproximativos
del estado transitorio para una historia térmica dada.
Cuando se calcula una edad en un mineral determinado se
extrapola la curva de acumulacién hacia el eje del tiempo.
la temperatura de bloqueo corresponde a la del mineral en
el instante indicado por su edad aparente. Cuando la velo
cidad de enfriamiento es lenta, la duracién del estado tran
sitorio serd mayor produciéndose la pérdida parcial o total
del argdn. En consecuencia, la edad aparente sera menor,
asi como la temperatura de blogueo.
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gue la temperatura de blogueo (Tf) no es un evento estricta-
mente definido, aunque se puede tomar &sta cawo la temperatura del
sistema cuya edad est& siendo calculada. Por otro lado, el exa
men de esta misma figura permite imaginar facilmente que la
temperatura de blogueo de un mineral determinado depende de
la velocidad de enfriamiento; si &sta es lenta, serd mayor el
tiempo durante el cual hay pérdida de argdn, razdn por la cual

la edad calculada seri menor.
c) Aspectos précticos de la nocién de temperatura de bloqueo

Por lo visto anteriormente, la temperatura de bloqueo no tiene
un valor preciso ya que varia seglin el contexto geoldgico y la
historia t&rmica de la regidn. Los valores de temperatura de
bloqueo determinados por diversos métodos varfan ligeramente
de un contexto a otro. Examinemos a continuacidén las tempera-

turas de bloqueo de los minerales mas usados en K-Ar:
+ Hornblenda: 530 + 40°C (Harrison y Mac Dougall, 1980),
+ Biotita: 300 + 50°C (Wagner, et al., 1977),

280 + 40°C (Harrison y Mac Dougall, 1980).

+ Muscovitas: 350 + 50°C (Purdy y Jaeger, 1976),determinadas

en condiciones de P-T de metamorfismo.

+ Feidespatos potésicos 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 pertitizacidn y
de la historia t&rmica de las regiones estudia-
das. Posteriormente, Harrison y Mac Dougall (1982)
determinarion una temperatura de blogueo de
132 + 13°C.

+ Plagioclasas: debido a su compleja estructura no se disponen
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de estimaciones correctas. Berger y York (13981)
sugieren que podrian ser vecinas a las de los

feldespatos potésicos.
4, EXCESOS Y PERDIDAS DE ARGON
a. Excesos de Argbn

Una de las hipdtesis fundamentales de este método es que el
material no contiene argdn radiogénico en otras cantidades que
no sean las producidas "in situ" por la desintegracidn 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-
gbn. Segfin Damon (1970) cuando la edad es anormalmente mas an-
tigua existe la presencia de argdn extrafho 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-
sidn de argdn en la superficie del mineral. Este proceso ha si
do puesto en evidencia por Karpinskaya, et al. (1961l). Eviden-
temente, el método de K-Ar cldsico no permite hacer una distin
cidn entre estos dos tipos; para hacerlo es indispensable em-

plear el método con na desgasificacidn progresiva.

Los fenbmenos de incorporacidn de argbdn 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 argbn. Estos mi
nerales no deben ser utilizados para data-

cidn.

+ Piroxenos: varios autores (Hart y Dodd, 1962; Mac Dougall y
Green, 1964; Kirsten y Muller, 1967) han detecta-
do excesos de argdn en piroxenos de rocas metamdr
ficas, basicas y ultramé@ficas. Estos excesos son

faciles de observarse puesto que los contenidos
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de potasio de rocas de este tipo son muy bajos
(K,0<0.1%).

+ Olivino: este mineral tiene concentraciones de potasio de
algunas ppm. El exceso de argdn es muy frecuente.

No se usa en esta técnica.

+ Plagioclasa: Los casos de exceso de argbn en plagioclasas
de origen metamdrfico o magmético son numero-
sos. Como este mineral se usa en dataciones de
rocas magmaticas es muy conveniente disponer de
varias muestras de una misma serie magmitica.
La existencia de exceso de argdn en este caso
depende de la naturaleza y edad de las rocas
encajonantes; mientras sean mas antiguas, ma-
yor es la posibilidad de liberacidn de argdn

por efectos té&rmicos.

+ Feldespatos alcalinos: en razdn del alto valor del KZO en
estos minerales, tanto los de baja temperatura
(ortoclasa y microclina) como los de alta (sa-
nidinc’ presentan frecuentemente excesos de ar
gdn, los cuales no afectan los célculos.

+ Micas: Giletti (1971) ha comprobado excesos de argdn en bio
titas, pero, al igual gque el caso anterior, por ser
minerales con alto potasio, no se modifican signifi-

cativamente las edades.

+ Anfiboles: debido a la gran retentividad del argdn, los an-
fiboles son uno de los crondmetros K-Ar més fia-
bles razbn 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 andlisis K-Ar en roca total es de uso frecuen
te para el fechamiento de basaltos recientes.
Ozima y Kuda (1972) determinaron excesos de ar-
gbn en vidrios bas&@lticos submarinos. Se consta-
ta, entonces, gque las "pillow-lawvas" emplazadas
bajo una fuerte presi6n’ hidrostatica tienen una
concehtracién elevada en argdn 40 en los bordes
vitrificados  que decrece r&pidamente hacia el in
terior. Esta distribuic6n del argén se explica
por el hecho de gue la velocidad de enfriamiento
es menor hacia el interior de la pillow-lava,
por cuya razdn es recomendable utilizar solo las
porciones holocristalinas del centro de la

pillow para su datacidn.
b. Las pé&rdidas de argbn

Las pérdidas de argdn tienen por efecto dar edades geolbgicas
més jO6venes. Si la pérdida es completa, el reloj K-Ar es lleva
do a cero y reflejard el evento que causd el fendmeno. En mu-
chas ocasiones la pé&rdida es incompleta y la edad calculada no

refleja ninglin evento geoldgico como se sefiald en la figura
8.13.

Entre los factores gue provocan las pé&rdidas de argdn se pue-
den mencionar:

l) Incapacidad de una red cristalina para retenr el argdn.
Ciertos minerales como las plagioclasas pertiticas, alin a tem-
peratura ambiente, retienen mal el argdn (Reynolds, 1957).

2) Fusidn parcial. Este fenbmeno hace que el reloj K-Ar se re-
grese a cero.

3) Metamorfismo. El metamorfismo de alta temperatura produce
en la mayoria de los minerales una pérdida de argbn. Si el fe-

némeno es de corta duracidn la pérdida es parcial. En ocasio-
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siones el argdn liberado puede ser reintroducido en el cris-
tal por difusidn.

4) Alteracidn hidrotermal y supergénica. La alteracién libera

parcialmente el argdn produciendo edades andmalas.

5) Recalentamiento. Un recalentamiento prolongado a temperatu
ras de algunos cientos de grados causan la pérdida de argdn.

Este tipo de recalentamiento puede ser producido por la intro
ducibn de diques y cuerpos similares, o por una entumescencia
térmica poco elevada. Recuérdese que recalentamiento no es si

ndénimo de metamorfismo.

6) Efectos tectdnicos. los procesos tectdnicos pueden ocasio-
nar pérdidas de argdn en ciertos minerales., Maluski (1978) ha
estudiado en detalle la influencia de la deformacidn alpina
sobre el batolito calco-alcalino de Cbrcega en donde demostrd
que los anfiboles, biotitas y feldespatos sujetos a deforma-

cidn perdieron parte importante del argdn radiogénico.

7) Por preparacidn de la muestra. Gentner y Kley (1957) han
demostrado que los . despatos potédsicos y las biotitas moli-
dos a menos de lOO/Mm implican una pérdida de argdn radiogéni

co que puede llegar hasta el 50% si se pulveriza harta 5—10ﬂm.

Los mecanismos de pé&rdida del argdn se pueden resumir en dos
aspectos fundamentales: la difusidn y la capacidad retentiva
de un mineral por este gas (o temperatura de blogueo). Lo an-
terior significa que cuanto mayor sea la temperatura de blo-
queo, mayor serd la retentividad. Para aplicar esta asevera-
cidn nos referiremos al ejemplo clidsico de K-Ar de Hanson y
Gast (1937). E1l complejo granitico de Snowbank (Minnesota,
U.S.A.) cuya composicidn va de cuarzomonzonita a diorita y es
cortado por un gabro. La edad del granito es 2.6% lO9 anos y
la del gabro lxlO9 afios. Hanson 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 intrusidn del

gabro se produjo
entonces energia
de los cristales
intensidad de este

a elevada temperatura y baja presibén, existid
suficiente para liberar el argdn radiogé&nico
del granito, produci&ndose su difusidn. La

proceso se ve incrementada ya que el argdn,

por ser un gas noble, estd unido a la red cristalina Gnicamen-
te por fuerzas de Van der Waals las cuales son muy débiles, El
argdn una vez liberado se incorpora a la atmb&sfera 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 potésico (Fig.8.15 ),

5. LAS ISOCRONAS POTASIO=ARGON

Se han hecho diversos intentos para encontrar una edad geoldgi
camente significativa cuando el sistema analizado ha estado so
metido a excesos o pé€rdidas de argbn. Uno de estos intentos es

la construccidn de isocronas “%Ar-"“0K “0aAy fLog
S%Ar /- \3FaAr

-

o

a. Isocrona “%aAr-"0x (figura 8.16 )

La concentracibn aparcnte de “UAr radiogé&nico se grafica en

funcidn del “°¢

K expresado en %. El contenido.-de “®Ar se obtie-

ne bajo el supuesto
gen atmosférico. En
cos no presentan ni

finen una recta gque

proporcional al tiempo.

de que el "®Ar no radiogénico tiene un ori
el caso ideal donde los sistemas cogenéti-
pérdida ni exceso de argdn, los puntos de-
pasa por el origen, y cuya inclinacidn es

En el caso en donde las muestras pre-

sentan una misma cantidad en exceso o pérdida, los puntos defi
nen una recta donde la inclinacidn corresponde a la edad geold

gica verdadera,y la ordenada al origen,el exceso o pérdida. La

ecuacibdn de la isocrona es,

entonces

b Q - 40
(TUAT) fedigo - (UAT

“OAr +

xetag)t
-1]
o

L0 (
A . 7K [e
Ae+ )

)atm

(8-15)
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% ARGON RETENIDO
100~ Hornoblenda,, Muscovita
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DISTANCIA "DEL CONTACTO AL INTRUSIVO (km.)

FIGURA 8.15. Curvas de retenciébn de argdn en los
princip’ales minerales del stock de Snowbank, Min-
nesota, en funcién de la distancia de ungabro que
lo intrusiona. {Tomado de Hanson y Gast, 1967).
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donde

qur = - ) 3 .
0 Arexceso Ardlfu51on

La ecuacidn es de la forma Y = b + mx

En el caso ideal l+0Ar0 = 0. Las edades calculadas a partir

de la ecuacidn datan el evento geolbgico.

Si “OArO> 0, existe un exceso de argdn. Las edades calculadas
para cada muestra seran superiores al evento geoldgico que se
desea datar. La edad dada por la inclinacidn de la recta ten-
dra significado geoldgico sélo si*%Ar, es idéntico para todos

los sistemas.

Si “OArO<.O, existe una pérdida de argdn por difusidn. Cada
edad calculada es inferior a la edad real. Como en el caso an
terior, la edad indicada por la pendiente de la recta tendréa

significado geolbgico si Ar, es idéntico para todos los siste

mas.
“OArA\_ 40K (figura 8-17)
b. La isocronsa 35Arm/ 35 AT

Esta isocrona se basa en el mismo principio que el método Rb-

36
medido / Armedido
Cabe seflalar que se ha eliminado la

Sr. Las relaciones “0OAr
: 2 40 36
cidn de K/ Armedido'

contribucidn del trazador en la relacién “OArm/36Arm.

se grafican en fun=-

La ecuacidn de la isocrona es la siguiente :

4LOAY 40ar Ae (Ae + AB)t 40pyr 40ar 40ar
_m . € - 1]+ a, e¢36 d  (8-16)
) 36 36 36
3 Arm Arm Ae + AB Arm Arm Arm

X a c e d



YA,
o Ar )
X0 + ISOCIONa (“Ar = YAy + “AL.)
1500 |-
1000 &
At t-
i pidnE ——————x (@ (A *AB T
500 Inclinacidn Y (, )
308 S L
L A L -
o 2 4 6O WK
” x 10°
an AN /\I’
[£1V] - IK
rona 365‘“ VS. 3¢
FIGURA 8.17. IsocC o 36Ar

NOTA: 4()Arm = Argbn 40 medido

40Arrad = Arg6n 40 radiogénico

40Aratm = Arg6n 40 atmosférico
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La ecuacidn es de la forma y = ax+x+e+d

“OAra = argdn 40 atmosférico
L*OAre = argdn 40 en exceso
L+OArd = argbn 40 peridod por difusibn

La inclinacidn de la recta es proporcional a la edad; la orde
nada al origen, indicada por la relacidén 4“0Ar es el exceso
de argdn de una serie de muestras. En el cggg?ideal, aquel
donde no existe ni exceso ni pérdida, la ordenada al origen
es 295.5 la cual corresponde a la relacidn “OAr del argbén at-
mosférico. La isocrona que da una edad geolgg§gamente signifi

cativa debe cumplir:

‘-}OAr LiQArd
e —
3PATY I5ATY =0
m m
es decir,
- ¢+ e - d = constante

El modelo de isocrona planteado, idéntico en apariencia al ru
bidio~estroncio, es en realidad muy diferente. En el caso del
rubidio-estroncio existen solo dos componentes en el estron-
cio, uno radiogénico y el otro inicial. E1 argdn, por el con-
trario, puede presentar tres componentes, uno radiogénico,
otro atmosfé&rico y, eventualmente, uno inicial. A primera vis
ta, cuando el tercer componente estd presente, parece poco
probable que la relacidn ¢ + e - d = constante sea satisfecha

para sistemas cogenéticos diferentes.
6. USO DEL METODO POTASIO-~ARGON EN GEOLOGIA

Cualquier gedlogo que utilice edades K-Ar se puede preguntar:
¢Cudles son los crondmetros fiables y los limites de empleo

del método? ¢Qué significado geolbgico tendrd el resultado y
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cudles son las causas posibles de una edad "anormal"? En los

pirrafos siguientes se tratard de responder a estas pregun-
tas.

a. Los crondmetros K-Ar fiables

Para gque un crondmetro K-Ar sea usado debe reunir las siguien

tes condiciones:

- Debe retener el argdn a temperaturas geoldgicas normales,
es decir, entre 100 y 200°C,.

- Ser resistente a la alteracidn hidrotermal y supergénica.

- Contener suficiente potasio para permitir las determinacio-

nes de K-Ar, es decir, no es suficiente que el potasio sea un
catidn esencial.

Examinemos ahora en forma sistemdtica los principales cronbme
tros utilizados:

1) Rocas Igneas:

+ FPeldespatos potésicos: los feldespatos potasicos de "baja
temperatura" (ortoclasa y microclina) de las rocas plutdnicas
tienen una larga reputacidn de no ser utilizables en K-Ar. Va
rios trabajos recientes (Foland, 1974; Maluski; 1978 y Albaré
de, et al., 1978) han mostrado que estos dos minerales pue-
den dar edades geoldgicamente significativas 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 per
turbadores de poca intensidad sean té&rmicos o termomecanicos

que de otra manera pasarian inadvertidos mineroldgica y geo-
cronométricamente.

Por su parte, el sanidino y la ortoclasa por ser minerales

- 323 -




de alta temperatura retienen muy bien el argdn, 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 m&s satisfactorios en rocas volc&nicas que en
plutbénicas. Es conveniente ser prudentes con las dataciones
de estos minerales pues son muy sensibles a los fendmenos tec

tbnicos perdiendo argdn (Montigny, et al., 1982).

+ Feldespatoides: los crondmetros més fiables y mé&s utiliza-

dos son la nefelina yla leucita.

+ Biotita: la biotita junto con la hornblenda son los crondme
tros K-Ar m@s utilizados ya que tienen valores elevados de po
tasio, alta retentividad de argdn y temperaturas de blogueo
de 300°C.

+ Muscovita: como la biotita, es un crondmetro muy bueno por
su alta retentividad de argdn y por su estabilidad en las al-

teraciones supergén’ -as.

+ Flogopita y lepidolita: la flogopita presenta las mismas ca
racteristicas que la biotita en K-Ar. La lepidolita es mds ra

ra y presenta desventajas en razdn de contener litio.

+ Anfiboles: la hornblenda es un mineral muy Gtil en K-Ar ya
gue se encuentra presente en muchas rocas volcinicas, plutdni
cas y metamdrficas, retiene bien el argdn y sus concentracio-
nes de potasio no dan problemas excepto en rocas de menos de
10 m.a. La Gnica reserva gue se le puede hacer es que presen-
ta con frecuencia exceso de argdn (Roddik y Farrar, 1971).
Otros anfiboles como la actinolita y la glauconita tienen
iguales propiedades gue la hornblenda. Para la glauconita ca-
be mencionar gue su baja concentracidn en potasio (0.2% en

KZO) y exceso de argdn constituyen un problema en la determi-
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nacibn de edades.

+ Piroxenos: se encuentran en rocas volcénicas, plutdnicas y
metambrficas; ¢ontienen menos de 0.1% de K20 por lo que es
muy dificil datar rocas muy recientes. El exceso de argdn ha
sido notado por varios investigadores (Mart y Dodd, 1962; Mac
Dougall, 1963; Dalrymple, et al., 1975 y otros).

+ Roca total: los andlisis de roca total en granitos no se
consideran muy fiables puesto que las temperaturas de blogueo
de sus. ‘constituyentes registran una edad de enfriamiento y no
de ‘cristalizacidn. Por el contrario, en rocas basélticas el
potasio se encuentra dentro de la fase intersticial y no den
tro de los femocristales, con lo cual se retiene bien el argbn.
Eh”eI caso de que la matriz sea vitrea, el problema es mas de
liCaao"ya gque algunos tienden a perder el argdn y otros lo
contienen en exceso. Cuando se dispone de un buen nfimero de
muestras es conveniente desechar aquellas gue contengan vi-
drio.

2) Rocas sedimentarias:

+ Glauconita: El1 Gnico mineral gque se utiliza rutinariamente
para la datacidn de rocas sedimentarias es la glauconita. Es
bueno recalcar que no todos los minerales verdes considerados
como glauconita lo son. D'Odin (1975) resenbé los criterios ne-
cesarios para seleccionar la glauconita como cronbmetro K-Ar
confiable 7 entre ellos figuran: criterios estructurales, la
muestra debe ser fresca y estar excenta de movimientos tectdni
cos) s1 es posible, la roca que contiene el mineral deberd te-
ner menog de 300m de sobrecarga, aunque los resultados en glau
conjitas a 1500 m han sido buenos. Otros criterios son de natu-
raleza sedimentoldgica: es un hecho gue las glauconitas que
pravienen de un medio arcilloso proporcionan mejores resulta-
des que aguellas provenientes de un medio carbonatado. El sedi-
mente ideal debe contener més de 10% de glauconita en una frac

¢i8n de tamafo superior a 200 micras, menos de 10% de carbona-
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tos y menos de 10% de caolin en la fraccidn arcillosa. E1 Gl-
timo grupo de criterios concierne a la preparacidn y purifica
cibn de la muestra: cada fraccién de glauconita es pasada a
Rayos X ya que se ha comprobado que existe una relacidn entre
el espaciamiento de las hojas y el valor en potasio; una exce
lente glauconita contiene entre 8 y 8.5% de K,0, una buena en
tre 7.5 y 8.0%,y aquellas con menos de 7% deben usarse con re
servas.,

+ Illitas, esmectitas y atapulgitas: la utilizacidn de K-Ar
en estos minerales es delicada puesto gue tienen una memoria
detritica, indicando edades m&s antiguas, pero si son de neo-
formacién se consideran como buenos geocrondmetros. La difi-
cultad radica en tener buenos criterios para demostrar si el
mineral es detritico o de neoformacidn; ademds, debe recordar
se que la alteracidn metedrica puede provocar p&€rdida de ar-
gbn. |

+ Zeolitas: Bernat, et al. (1970) realizaron algunas tentati-

vas pero &stas resultaron poco fructuosas.

+ Sulfatos: la alun .. K Al3(SO

to que puede dar resultados por K-Ar satisfactorios. Silber-

4)2 (OH)6 es el Gnico sulfa
man y Ashley (1970) verificaron su fiabilidad.

b. Preparacidn de las Muestras

Durante el proceso de separacidn de minerales deben tenerse
en cuenta dos reglas importantes: la primera es la de obtener
minerales puros a fin de que las alicuotas destinadas a pota-
sio y argdn sean idénticas y, por otra parte, que las fases
ricas en potasio no contaminen a las gue tienen menos; la se~
gunda regla es la de utilizar minerales con una talla de 80um

y evitar la heterogeneidad en los granos.
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7. EVALUACION DE EDADES POTASIO-ARGON

Para juzgar la calidad de una edad por K-Ar es necesario con-
tar con varias medidas, puesto gue con un fnico valor la pro-
babiliad de tener un error es del 20% la cual se reduce gran-

demente si se aumenta el nGmero 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 0 las trazas de fi-
sibn, con los cuales se puedan hacer contrastaciones. Por ra-
zones de costo esto no siempre es posible.

Otro aspecto importante lo constituye las observaciones de
campo como son las relaciones estratigrdficas de rocas volca-
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 paleontoldgico, cuando sea posible, de las rocas

sedimentarias que sirven de encajonante a rocas igneas.

Teniendo en cuenta los aspectos anteriores, una determinacibn
va a considerarse como "anormal" cuando aparezca discordante
0 inconsistente con los resultados geolbgicos obtenidos por
otras fuentes, de las cuales se tiene plena certeza. En tal
caso, O bien, se reconsideran los conocimientos geoldgicos
gue se tengan de la zona en cuestidn, o la edad reportada por
K-Ar no es correcta. A este Gltimo respecto, las causas impu-

tables a una mana datacibn podrian ser:

a. Errores aleatorios

Los errores aleatorios pueden deberse a errores analiticos, a

un conocimiento dudoso del contexto geoldgico o0 a un muestreo
dudoso.




Los errores analiticos cometidos-en el laboratorio pueden de-
tectarse en la mayoria de los casos durante el avande del pro
ceso al aparecer datos intermedios cuyos valores son anorma-
les; en este caso el error se corrige reiniciando el an&lisis.
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 geoldgico es una de
las causas mas frecuentes de discrepancias entre geblogos y

geocronometristas, pues muchas veces las edades paleontoldgi-
cas de referencia tienen bastante imprecisidn o las interpre

taciones geolbgicas no han sido correctas.

Algunas muestras no son tomadas en su lugar de origen apare-
ciendo dudas en el muestreo. De manera general seria ideal
que el geblogo y el geocronometrista procedieran en conjunto
el muestreo. La interpretacidn de los resultados tendria en
este caso poca controversia. No es raro que aparezcan mues-,
tras mal numeradas; este incidente se puede reparar con la 1li

breta de campo.

b. Las edades son muy jdvenes

La aparicidn de edades muy Jjdvenes es debida a condiciones
geoldgicas que inducen pérdidas de argdn o a una falla de co-
nocimiento concerniente a las propiedades retentivas de algu-
nos minerales del argbn. Los d&ficits de argdn se pueden ex-

plicar por:

1) E1l material no retiene argdn: como ya se ha visto, algunos

minerales no retienen el argdn mientras que otros lo hacen ex
celentemente. A este respecto se conocen bastante bien las ca

racteristicas retentivas relativas de los minerales m&s comu-

- 328 -



nes, mismas que deberan tenerse en cuenta al realizarse una B
determinacidn o al interpretar un resultado.

2) Eventos térmicos post-formacidn: el recalentamiento de una

roca despu€s de su cristalizacidn implica pérdidas de argdn.
Un evento de tal tipo puede ser puesto en evidencia mediante
el an8lisis de diferentes minerales de una misma roca. El par
ideal es la biotita hornblenda ya que &sta GGltima retiene

bien el argdn mientras que la primera lo pierde facilmente.

3) Alteracidn: las alteraciones de alta o baja temperatura
desordenan la red cristalina provocando pérdidas de argbn. En
la mayoria de los casos la alteracibn puede reconocerse ficil

mente en el microscopio o megascdpicamente, razbn . por la
cual la muestra debe ser eliminada.

4) Ganancia de potasio: se utiliza este tipo de argumento pa-

ra explicar edades muy jdvenes pues se ha comprobado que exis
ten intercambios de sodio potasio a altas y bajas temperatu-
ras, producidas entre fluidos y minerales como los feldespa-
tos. En la mayoria de los casos estos fendmenos vienen acompa

nados de transformaciones minerolbgicas observables microscb-
picamente.

c. Las edades parecen muy elevadas

l) Exceso de argdn 40: se trata del argbdn introducido en 1la

red cristalona durante o despugs de la formacidn de la roca.

En incisos anteriores ya se vieron los minerales gue pueden
presentar esta anomalia.

2) Argdn heredado o contaminado: este argdn proviene de xeno-

litos m@s antiguos. El problema es muy serio y bastante fre-
cuente en rocas volcanicas 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 ib6nico del potasio por otro catién.

CONCLUSION

El método potasio-argdn se aplica con €xito a un gran n@mero
de minerales: hornblenda, biotita, feldespatos y glauconita;
e igualmente, sobre roca total. Permite datar eventos geoldgi
cos recientes y muy antiguos debido al periodo de desintegra-
cibn relativamente corto, con costos modestos en relacidn a

otros métodos.
VII.4. EL METODO DE DATACION RUBIDIO-ESTRONCIO

1. PRINCIPIOS

a) El sistema Rb-Sr y la Ecuacibn de Decaimiento

La desintegracidn radiactiva del ®*'Rb en ¥Sr ha permitido
la utilizacibn de e ~ sistema en las ciencias de la tierra
bajo dos aspectos tundamentales: como trazador isotdpico y co

mo un método de datacidn de eventos geoldgicos.

La obtencidn de edades se deprende de la ley de la radioacti-

vidad manifestada con la f6rmula (8-17).
D = Do + N(e't - 1) ' (8-17)

donde D= cantidad del isdtopo radiogénico presente actualmente,
Do= cantidad del isdtopo radiogénico inicialmente presen-
te,
N= cantidad del isdtopo radioactivo presente actualmente,
r= constante de desintegracidn, y

t= tiempo transcurrido.
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En lo que concierne al Rb-Sr, el isdtopo radiactivo es el 87Rb

y el radiogénico el 87Sr relacionados por la ecuacidn

87Rb
37

-> 87Sr + B-
38

Sustituyendo los isdtopos correspondientes en la ecuacibén (8-17)

se tendrd:

87 _ 8 87 At
( Sr)m = Sr)i + Rb)m (e 1)
donde (87Sr)m = valor actual medido
(87Rb)m = valor actual medido
(87Sr)i = valor inicial desconocido

Puesto que en el laboratorio

se miden relaciones en lugar de

valores absolutos, las determinaciones se hacen con respecto

al isdtopo no radiogénico 86sr, el cual es estable, por lo

cual 86Sr = 865r

87sr 87Sr 7Rb
86gy SGSr

lo que conduce a:

t = L log

A

. (et -1) (8-18)

' (8-19)

87

f6rmula que permite calcular

El anilisis de la férmula (8-

la edad t.

19) permite senalar algunas ca-

racteristicas de ventaja y desventaja. Se observa que el cal-

culo de t depende de:
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- La constante de dasintegracidn A del 87Rb que tiene un valor
acordado internacionalmente (Steger y Jager, 1977) de
A87Rb = 1.42 X 10" !! afios™ !
que corresponde a un periodo o una vida media de
T = 48.8 X 10° ahos.

El periodo de dasintegracidén del 87Rb es suficientemente

grande (cerca de 50 mil m.a.) para permitir la datacidn sobre
una gran parte de la escala de tiempo geoldgico. Sin embargo,
para edades jdvenes (<10 millones de anhos) el largo periodo de

desintegracidn limita el empleo del m&todo.

86
S¢
y en el procesamiento del Fb y el Sr, del cual depende la re-
lacidn(87Rb); esta precisidn aumenta con el mejoramiento de

86Sr

- De la precisibn obtenida en la medida de la relaci6n(§7sf>

las técnicas y actualmente no se presentan problemas para es-
te método.

- De la manera de conocer ¢l valor de la relacidn 87S£> la
86s5r/ i
cual no es medible en el laboratorio. Las dos formas de cono-

cerlo son: dando un valor arbitrario a la relacidn o calculéan
dolo.

- Del comportamiento geoquimico del Rb y el Sr. En efecto, pa
ra que la detefminacién de la edad t es necesario que el sis-
tema no haya sufrido ninguna modificacidn en las cantidades
radioactivas y radiogénicas distintas de las que proceden del
fendmeno de radioactividad del 87Rb. 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
geolbgica, su volumen, etc. Esto llama la atencidn sobretodo
en la importancia del muestreo y el procesamiento de las mues

tras.
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b) Caracteristicas geoguimicas 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 relacifn a otros elementos. Las concentracio
nes de Rb, por ejemplo, en rocas ultrab&sicas son de algunas
partes por milldén (ppm) y de algunas centenas de ppm en rocas
graniticas.

En el Rb" y el k" son metales alcalinos que tienen radios idni
.cos con walores muy prbximos: 1.48 i y 1.33 R respectivamente;
lo cual hace gue sus propiedades fisicoguimicas sean tambi&n

~.similares. Asi, el Rb se dispersa ficilmente en un medio poté-

'sico (biotita, muscovita, feldespato potadsico, entre otros)

pero sin formar minerales propios.

El st y el ca®® son metales alcalino-t&rreos cuyos radios
i6nicos también son prdéximos: 1.13 A y 0.99 A respectivamente,
siendo esta una de las razones por las cuales el estroncio re-
emplaza facilmente al calcio en muchos minerales cédlcicos,
principalmente las plagioclasas, estableci&ndose asi una estre
cha relacibn entre el m&todo de Rb-Sr y la geoquimica de ele~
mentos mayores. Por ejemplo, dado que las relaciones RL/Sr y
K/Ca sufren variaciones (fraccionamientos) en el transcurso de
la diferenciacidn magmitica (fusidn parcial'y cristalizacién
fraccionada), &stas son muy itiles en geocronologia para la ob
tencibn de isocronas, lo cual permite trabajar sobre diferen-
tes minerales pertenecientes a una misma roca. Por el contra-
rio, la relativa independencia geoquimica entre el Rb y el Sr
tiene por consecuencia la tendencia a reaccionar diferentemen-
te uno en relacibn al otro en el transcurso de procesos comc

alteracibn y metamorfismo.
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2. PRESENTACION E INTERPRETACION DE PESULTADCS

a. Edades convencionales

1) Principios de las edades convencionales. Regresando a la

ecuacidn (8-19) se constata que la relacién(?igg es el Gnico
86sr/i

t&rmino que no se puede medir directamente. Esta dificultad

puede salvarse escogiendo, por ejemplo, un valor arbitrario

para esta relacidn, obteniendo con ello lo que se conoce como

edad convencional, Fste método tiene la ventaja de que se pue-

de obtener una edad con solo una muestra, habldndose entonces

de edades puntuales. Son varios los valores utilizados por con

vencibn para el estroncio inicial; por ejemplo, 875r\ =0.712

86Sr,

(medido en el agua de mar, donde la relacibén Rb—»0 , o mds re
. S ‘ . 2
cientemente el de 87sr = 1.705 que corresponée a la relacidn

86
Sr i

isotdpica inicial media de las rocas Igneas. No obstante,
cualquier valor que se seleccione no dejari de ser arbitrario,
lo cual disminuye el valor del resultado. Claro esti, existen
varios casos en que la asignaci®n de un valor arbitrario no
afecta en mucho el resultado final. Uno de ellos es cuando la

relacién de [873r\ es mucho m&s grande que la de
BGSr 86Sr i

Como ejemplo puede citarse una datacidn en biotita de una ro-

ca ignea, realizada por Duthoy (1977), gue dio los siguientes
resultados:

87Rb> = 111
8635yr/m 865r m

Escogiendo (87sr = 0.712 se obtiene t = 309 m.a.
BGSr
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Escogiendo <f75r = 0,705 se obtiene t = 313 m.a.
865

|4 ]

lLos regsultados anteriorés muestran una diferencia minima con-
respecto al valor arbitrario selaccionado.

2) Elementos de interpretacidn de edades convencionalas. El
gran nmero de anflisis efectuados en minerales de rocas mag-
miticas y metambrficas por Rb=-Sr ha demostrado que los resul-
tados no corresponden siempre a la 8poca de emplazamiento o a
la de cristalizacién de las formaciones estudiadas. Estas
constataciones han permitido pensar en un comportamiento den-
tro de un sistema abierto de los elementos an cuestibn. En
particular, las p8rdidas deo Sr radiogénico, que son las mis
frecuentas, se pueden explicar por la mayor movilidad de as~
tos f&tomos dentro de las estructuras cristalogrfficas ya que
ocupan posiciones c¢ristalogrifficas anormales. Esta movilidad
se ve también favorecida por la tendencia del Sr de sustituir
al Rb, por su tamafio m&s pequefio con respacto a 8ste y por su
carga electropositiva superior (+2 en lugar de +1).

La movilidad de los 4tomos radioglnicos los hace mfs sucepti-
"bles de ser afectados por fenBdmenos posteriores, como térmi-
cos, por ejemplo. Como se vio en el capitulo anterior, cada
especie mineral se comporta en un sistema cerrado abajo de la
temperatura de blogueo, pudiéndose establacer una jerarguia
de diferentes minerales en relacifn a su resistencia a un e-
vento térmico., En efecto, las temperaturas de blogueo son muy
inferiores a las temperaturas de formacidn del mineral, razbn
por la cual la edad aparente calculada no es la de cristaliza
oi8n. La diferencia entre la edad real y la medida en ocasio=-
nes puede sar muy grande; esto se ha explicado en dos formas:
i) o bien, el mineral se enfrfa lentamente ("slow cooling”)
despubn de su oristalizacidn, midiéndose una edad muy diferen
te a la de oristalizacibn que mé&s bien serfa la de un emplaza
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miento, el final de un evento metamérfico, un levantamiento
regional, etc.; o bien, ii) gue 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 est& relaciona
da al Gltimo fenbmeno.

Las nociones anteriores pueden constituir una gufa para la
discusibn de resultados de tipo convencional, pero es impor-
tante sefialar que la temperatura no es el Gnico parametro que
interviene en el comportamiento de los minerales en un siste-
ma cerrado sino que existe una variedad de fenbmenos (quimi-
cos) que pueden provocar la movilidad de los elementos, entre
ellos la lixiviacibn.

b. Isocronas:
l) Principios:
Si se observa la ecuacibn (8—i8)

875r\ = 875rN  + [87Rb\ (ext-l)
86sr/m aesq/i 86s5r/m

se ve que corresponde a la ecuacidn de una recta de la forma
Yy = b + xa bajo la condicibn 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

relacidn de estrincio inicial, sino mejor calculado trabajan-
do sobre un conjunto de muestras. En efecto, si b (valor del

estroncio isotbdpico inicial) es conocido para todas las mues-

tras analizadas, &stas deflnlrén un recta en un diagrama de

,coordenadas x ={87Rb 875k con pendiente a=e*®-1,
_ 86sr / m 86Sr m

proporcional a la edad t del conjunto. La interseccibn de la

recta con el eje de las ordenadas cefine un punto b correspon
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diente a la relacién [87sr\ . Un a recta con los elementos
86gr /i

anteriores se denomina isocrona (fig. g-ig ).
Las condiciones tedricas 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 comln para todas las muestras. Esto significa
que todas deben haber tenido en un cierto momento de la histo
ria una constitucién isotdpica del Sr idé&ntica. Esta nocibn
equivaie al cardcter cogen&tico que deben exhibir las mues-
tras.

iii) Los puntos representados deben definir una recta. Como
dos puntos definen siempre una recta es necesario analizar
mds de dos muestras. A partir de esto, la calidad de una iso-
crona dependerad del ntmero de muestras analizadas, de su dis-
tribucibn en el plano coordenado y de la rigurosidad de su a-
lineamiento. La calidad de la isocrona podr& evaluarse con
los criterios estadisticos habituales como el "indice de des-
viacidn ponderada".

2) Elementos de interpretacibn de isocronas:

La interpretacidn de isocronas depende directamente de cbmo
se obtienen &stas. En t&rminos generales existen dos formas
de obtenerlas: mediante el andlisis de rocas totales pertene-
cientes a un mismo evento geol8gico o con el andlisis de dis-

tintos minerales pertenecientes a una misma roca.
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Tw= 1895 £ 20Ma
1 (V'Sc/7™Sr); » 0,702 £ 0.0004
1.0
0.9}
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MRb/MS,

FIGURA 8~18. Isocrona de rocas totales.
Ejemplo del Granito de Maroc, Africa del Norte

(Tanado de Charlot, 1978).
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*Isocrona de Roca Total

Existen varias condiciones para la construccién 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-

te. De manera simple se puede satisfacer esta condicibn cuan-
do las muestras pertenecen a una misma formacibn geolbdgica
ignea. En el caso de rocas sedimentarias o metambrficas la
contemporaneidad de las muestras es un tanto incierta porque

ella depende de la duracibn de la sedimentacibn o del metamor
fismo.

Una segunda condicidn es que las muestras analizadas deben
comportarse en un sistema cerrado. A este respecto son impor-
tantes el volumen de nuestra 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 ta
les minerales dentro de la muestra afectard positiva o negati
vamente la cantidad de Sr radiog&nico medido. Asi, por ejen-
plo, las micas son buenos donadores de 5r, mientras que los

feldespatos y los apatitos son aceptadores.

La tercera condicidn de una isocrona en roca total es que ten

ga la misma constitucibn isotbdpica inicial. La homogeneidad
de la constitucibn isotdpica en el interior de una formacién
geoldgica puede producirse en un sistema liquido o en uno sb&-
lido. En el liquido se puede lograr por mezcla de estroncios
de constituciones isotbpicas diferentes mientras que en el sb

lido los intercambios se realizan por procesos de difusibn

isotdpica. Cada uno de estos mecanismos o la unidn de estos es
td presente en alguno de los eventos que se cdesea datar. Asi,
en rocas magmdticas la homogenizacidn isotdpica se puede reali
zar al momento del emplazamiento, dadas una viscosidad Yy una
temperatura altas; en rocas sedimentarias el mecanismo predomi

nante es el de difusibn isotdpica aungque su velocidad estari
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relacionada con la granulometria; por Gltimo, en las rocas me-
tamdrficas es posible la interaccibdn de difusidn isdtopica y
mezcla por fluidos, dependientes ambos de la mineralogia origi

nal y de la intensidad y tipo de evento metambdrfico.

La Gltima condicibn para la elaboracidén de la isocrona de roca
total es que las muestras analizadas deben producir, dentro de
los mérgenes de error estadistico, un alineamiento en el dia-
grama [87Sr vs. [87Rb . Te esta condicibdn surgen algunas
8egy 865r/ m

arbigiedades. Examinemos el caso de falsas isocronas de las
cuales las mé&s frecuentes son tres: falso alineamiento, rectas

mezcladas y efecto de envejecimiento.

+ Talso alineamiento: se ha dicho que por dos puntos se puede
hacer pasar una recta; este alineamiento no tiene valor de iso
crona pero puede tener un significado geoldgico en el caso de
edades convencionales. Cuandos se dispone de 5 o mé&s puntos,
es posible establecer isocronas bastante distinas entre si, si
seleccionamos al azar combinaciones cde tres puntos. Tsto es
eguivalente a si en lugar de las cinco o m?s nuestras sdlo se
hubieran tomado tres; de ahi la obtencidn de distintos alinea-
miento para un mismo conjunto de datos. Lste error disminuye

conforme se incremente el nGmero de muestras analizadas.

+ Rectas mezcladas: en el caso de mezclas binarias de dos cons-
tituyentes en cualquier proporcidén que tienen una composicidn
isotbpica diferente, los anilisis de rocas totales presentan di
ferentes porporciones de mezclas que pueden definir una recta

en el diagrama 378:> (j Rb\ (fig. 8-19 ). Esta recta no es
86c g6

C‘
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‘ B1ge /5y

falsa isocrona

¥ Rb/Sr

FIGURA 8.19. Recta de una mezcla: ejemplo telrico.

En el tiempo t, dos constituyentes A y B se mezclan
en todas proporciones. las muestrss representan di-
ferentes proporciones de la mezcla definiendo una
recta con inclinacién. En el tiempo t + x (al mo -
mento de efectuar la medida), el alineamiento obser
vado en el ddagrama Rb-Sr no tiene el valor de una
isocrona. Es decir no es una edad significativa y

no proporciona el valor de una constitucidn isotSpica
inicial del Sr.
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una isocrona puesto que nunca existid una homogenizacidn iso-
tdépica en el sistema. La deteccidn de rectas mezcladas se pue
de realizar mediante algunas pruebas como las propuestas por '
Allegre y Lars (1965), TLangmur, et al., 1978, entre otros.

+ Efecto de envejecimiento: no obstante que una isocrona ten
ga un magnifico alinemaiento, &ste puede ser debido a efec-
tos de enveiecimiento (Peucat, 1982). Ln dataciones efectua-
das por Peucat (1282) en granitos emplazados en &pocas dife-
rentes entre 380 y 330 m.a. se ha observado que la heteroge-
neidad isotdpica al inicio va decreciendo progresivamente con
forme se incrementa la edad. Este incremento también se refle-
ja en el indice cde calidad de la datacidn,el cual tiene una
desviacidn media de 101 al inicio (360 m.a.) y de sdlo 2.9 al
final (3 000 m.a.) (fig.8-20 ). Asi, una dispersidn real bien
marcada al inicio termina por ser enmnascarada con el tiempo.
Es decir, que para periodos nuy antiguos se pueden tener iso-
cronas falsas (no hay homogenizacidn isotdpica) a partir de

rocas gue 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 método se asegu-
ra la condicidn primorcdial de cogenetismo de las nmuestras que
a su vez garantiza una constitucidn isotdpica comlin del Sr al
momento de la cristalizacifn y una edad comGn. AGn m8s, como-
al momento de la cristalizacidn el Sr y el Rb se reparten entre
los diversos minerales de la roca, lo cual facilita una dis-
tribucidn de valores mnis amplia en las abscisas siguiendo un
orden creciente: apatito, plagioclasa, feldespato potéasico,
muscovita y biotita (fig. 8-21 ).

La obtencidn de la isocrona depende fundamentalmente de la
condicibn de comportamiento en un sistema cerrado ya gue los
diferentes minerales no tienen todos la misma temperatura de

blogqueo. Esto Gltimo no constituye un impedimeénto sino al con

- 342 -



¥1Sr/™Sr
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3398 ¢ 140Ma(t 4%)
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FIGURA 8.20. Efecto de envejecimiento: ejemplo tedrico.
Ios intrusivos escogidos, representados por los puntos 1,2,
3 y 4 no tienen la misma edad ni composicibén isotSpica. La
edad calculada en 1 est8 afectada por un error importante
(r 37%); el indice de desviaci6tn ponderada es alto (101).
El modelo muestra que para edades calculadas en los intru
sivos 2, 3 vy 4 (1.000, 2,000 y 3,000 m.a., respectivamen-
te), la dispersifn termina por enmascararse con errores de
menos del 4% para el sitio 4. (Tomado de Peucat, 1983).
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B:(1/1)
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/ RT (FSr™Sr), = 0.7214 & 0XKM
0.720FPL '
2 1 6 S 0T s T -
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FIGURA 8.21. Isocrona de minerales. Ejemplo de un gneis
de dos micas en Limousin, Francia. PL = plagioclasa;

Ms = muscovita; B, y B, = biotitas de purezas diferentes
RT=roca total. (Tomado“de Bernard y Greffiths, 1975) .
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trario, la isocrona no podria construirse si todos los minera
les se formaran a un mismo tiempo caso en el cual no existi-
ria un suficiente fraccionamiento de los elementos en cada
una de las fases minerales de la roca y, por ende, una separa
cidn de los puntos coordenados.

3. FORMA DE TRABAJOQ

a. El1 Muestreo

El muestreo para datacidn por el método Rb-Sr necesita en to-
dos los casos de la competencia de un gedlogo. Su interven-
cibn se realiza despuds gue los estudios de campo hallan defi
nido el objeto a datar y el propdsito de la datacidn, es de~

cir, el evento geolbgico del cual se desea conocer la edad.

Las muestras a escoger deben ser perfectameénte sanas, es de-
cir, exclusivamente reveladoras del vproceso petrogen€tico; no
debe presentar alteracidn metedrica o de otras; el volumen
(10 a 50 %g) se escoge seglin la granulometria de la roca y la
escala a la que se tomd la muestra (ej. escala de un banco de
explotacidn). lLos xen~litos, las zonas de contacto, los bor-
des de los granitos, asi como las zonas tectonizadas (fallas,
fracturas) deben evitarse. lLas diversas fases de la roca po-
dran ser muestreadas. Las muestras deberadn de preferencia ser
reducidas en el campo a un tamafno gue permita su transporte
y su molienda; deber& empacarse bien para evitar su contamina
cidn con otras muestras o materiales. Cada muestra deberd ser
descrita perfectamente en la libreta de campo y ser cartogra-
fiada. Siempre es conveniente conservarse un testigo para la-

mina delgada u otras pruebas.

b. Procedimiento LExperimental

IZn el laboratorio las muestras de rocas totales son molidas
(con m&quina y disco) y "cuarteadas". Esta operacidn consiste
en dividir el polvo de manera sucesiva hasta obtener la canti

dad deseada de una fraccibn que representa la ruestra. La frac-
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cid6n destinada para el anélisis serd reducida a polvo de menos

de 200 mallas en un mortero de &gata.

En €l caso de anadlisis cde minerales la -muestra cuarteada es mo-
lida hasta la liberacidn de los granos. El polvo obtenidc es
tamizado y las fracciones granulométricas obtenidas son trata-
das por lo métodos cl&sicos de separacibn de minerales: pmesa
vibradora, diferencia de densidades, separacidn electromagnéti
ca, etc. En todo momento cdeben extremarse los cuidados para no

incurrir en contaminaciones, pérdidas de muestra , etc.

A continuacibén se procede al andlisis preliminar de Rb y Sr
por métodos como absorcidn atdmica o flourescencia de rayos X,
los cuales permitiradn seleccionar las muestras que presenten
una suficiente separacidn de puntos en el eje de las abcisas.
Esta préctica ademés de seleccionar las muestras sirve de guia
para cuantificar el "spike" (trazador cuya éomposicién isotdpi
ca y pureza son conocidas) que debe mezclarse a la muestra al
momento de la dilucidn isotdpica, que servirad de indicador
para controlar sus valores de Fb y Sr medidos en el espectrdme

tro de masas.

El Rb y Sr se extraen atacando una muestra de unos 100 mg de
polvo con &cido fluorpercldrico. A esta solucidn se le agrega
una solucidn mixta de Rb y Sr de referencia (8%Sr enriquecido
al 99.98% y 87Rb enriguecido al 98%). El Rb se precipita como
perclorato y se separa por centrifugacidn. . Ll Sr se extrae en
columnas de resinas de intercambio idnico. Las concentraciones
finales obtenidas son de 5 nanogramos para el Sr y cantidades
alin menores para el Rb, de ahi la necesidad de que los labora-
torios cuenten con atmdsferas filtradas y se trabaje con reac-
tivos ultrapuros. Las muestras asi tratadas son analizadas en
el espectrdmetro de masas donde la ionizacidn se realiza en £i
lamentos de t&ntalo oxidado. La calidad de la medida se verifl
ca efectuando varias mediciones de la misma muestra o por com-
paracién con estandores externos en los que se conocen perfec-

tamente las caracteristicas isotdpicas de Rb y 5r.
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Finalmente, se grafican los puntos obtenidos en un diagrama

vs. El alineamiento gr&fico se calcula por el
8bSr 865r

m&todo de minimos cuadrados. La constatacidn de un alineamien-
to correcto serd verificado por un indice de desviacibén media
ponderada de valor bajo.

VII.5. EL METCDO DE CATACION SAMARIO-NEODRIMIO

1. INTRODUCCION

El desarrollo del método Sm-Nd es una consecuencia directa de
la investigacidn cosmoquimica y notablemente del estudio de
los meteoritos (Notsu, et al., 1973; Lugmair, et al., 1975 b;
Nakamura, et al., 1976). El objetivo de este capitulo es poner
en relieve sus ventajas y limitaciones en el dominio de la geo

cronologia.
2. PRINCIPIOS

El samario y el neodimio pertenecen al grupo cde los lantinidos
y cada uno tiene varios is&topos:

SAMARIO (Z=62) NEODIMIO (2=60)
lbhbgm 142M4a
147Sm 143N4d
1488m lbuNng
1495m 145N8
150Sm 146M4
1526 148M4d
1548 150Nd

El !27sm es radioactivo y se desintegra en 1{3Nd estable, se-

gln la siguiente reaccidn nuclear.

47 L L
1628m > 1a e + 4ile




El periodo T del !¢7Sm es de 1.06x10!! aflos (Gupta y Farlane,
1970) que corresponde a una constante de desintegracidn de

A = 6.54x107 12 afios !, la cual tiene un valor nmuy pequefio.
Por ello, el método Sm-Nd es uno de los mds apropiados para
medir edades antiguas. En algunos casos es posible medir eda-
des jbvenes de hasta 100 m.a.

El Sm y Nd forman parte de los lanténidos y en consecuencia
es conveniente recordar algunas caracteristicas fisicoguimi-
cas importantes de este grupo, sobretodo su comportamiento en
el transcurso de los procesos geoldgicos y su abundancia en

los diferentes tipos de rocas.

3. CARACTERISTICAS CEOQUIMIAS IMPORTANTES DE LAS TIERRAS RARAS
O LANTANIDCS

La familia de los lantanidos agrupa 15 elementos (v€ase tabla
8.8) gue se distinguen por una configuracidn electrdnica ca-
racterizada por la presencia de dos capa insaturadas (54 y 5f)
y de una capa saturacda (6s). Esta estructura electrdnica par-
ticular determina la coherencia geoguimica del grupo. Dstos
elementos son en general trivalentes a excepcidn cdel europio
y del cerio gue pued~n ser respectivamente divalente y tetra-
valentes. El radio idnico de las tierras raras dismuye del
lantano al lutecio (de 1.06 A a 0.26 A). Este Sm y lId tienen
radios idnicos muy cercanos (0.96 & y 1.0 %) 1o cue junto con

la valencia com@in hace que estos elenentos sean practicamente

Sm

Nd
rian en un orden maximo de 3 en los diversos sistemas geoldgi

isogquimicos; asi, las relaciones son poco diferentes, va-
cos y se modifican muy poco bajo la accidn de los agentes di-

nédmicos externos.

Un la corteza terrestre asi como en los condritos,los lantani-
dos esté&n en proporciones relativamente variables los unos con
respecto a los otros. Los elementos con nlmero atdmico par

son siempre mis abundantes que los de nUmero impar y la propor
cidn de elementos en la corteza decrece conforme el nGmero atd

- 348 -



Tabla 8.8. Caracteristicas quimicas y distribucifn de los lantinidos en algunas rocas
de la corteza terresire

CONTENIDO PROMEDIO

No. Atom. Elemento Simbolo Configuracitn Corteza R. Ultrab. R. basalt. Granitos Sienitas Sienitas
. Terrestre : nefeline
39 Itrio Y -4d5s? o33 0.X 21 35 20 255
57 Lantanio la -5d6s? 30 0.X 15 45 70 282
58 Cerio - Ce ~4f%6g2 60 0.X 48 81 161 547
59 Praseodimio Pr -4£36s? 8.2 0.X 4.6 7.7 15 65
60 Neodimio Nd -4f%6s2 28 0.X 20 33 65 252
61 Prometio Pm —4£f%6s2 No se ha encontrado naturaleza
62 Samario Sm -4fs6g2 60 0.X 5.3 8.8 18 54
w 63 Eurcpio Eu -4f76s2 1.2 0.X 8 1.4 2.8 . 1226
‘f’ 64 Gadolinio Gd -4£753652 5.4 o 5.3 8.8 18 47.5
65 Terbio Tb -4£%6s? 0.9 0.X 0.8 1.4 2.8 12
66 Disprosio - Dy ~4f1%6s? 3.0 0.X 3.8 6.2 13 47.9
67 Holmio Ho -4fllgg? 1.2 0.X 1.1 1.8 3.5 13.1
63 Erbio Er -4f126g2 2.8 0.X 2.1 3.5 7.0 25.3
69 Tulio T ~4f1 3652 0.5 0.X 0.2 0.3 0.6 5.0
70 Tterbio Yb -4£1%6s? 3.4 0.X ‘ 2.1 3.5 7.0 23.8
71 Lutecio Lu -4£145d6s2 0.5 0.X 0.6 1.1 2.1 6.0




mico aumenta. Esto da por resultado una relacidn de
abundancia relativa de forma zigzagueante dificil de usar en
la practica (£ig.8-22 ). Para salvar este inconveniente,

Coryell, et al. (1976) propuso una "normalizacidn" mediante
Roca

Condrito
cidn de curvas més regulares. Lstos "espectros de tierras ra-

el recalculo lanténidos; la cual permite la obten
ras" son con frecuencia caracteristicas para las grandes fami

lias de rocas, por lo cual podrian ser usados para su identifi
cacidn (fig. 8-23 ).

Los lanténidos se distrubyen en todas las rocas como elemen-
tos traza. Generalmente se encuentran en los minerales substi
tuyendo a los iones mayores (Al, Ca, Mg, etc) formando solu-
ciones sbdlidas, siendo esta la razdn de su gran dispersidn en
las rocas. En las rocas basdlticas se localizan principalmen-
te en los clinopirorenos, anfiboles y granates; en las grani-
ticas se encuentran, entre otros, en los feldespatos y las mi
cas. Una parte importante de los lanta@nidos puede concentrar-
se como elemento mavor (>1%) en algunos minerales accesorios
de los granitos como alunita, monacita, xenotima , tantalita,
columbita, etc. De agul es evidente la necesidad de tomar

muestras representativas (varios Xg).

Los lantinidos son elementos poco solubles en agua, inclusive
en aguas termales. Por ejemplo, la concentracidn ce Nd en el
agua de mar sblo alcanza 3x10 ¢ ppm (llogdahl, et al., 1968).
Por esta baja solubilidad, la pareja Sm-N4d serd resistente de
manera general a la lixiviacidn aungue en condiciones particu
lares pueden ser removidos por algunos f£luidos como CO32, 320,

etc. (Mysen, 1977; Wentland y Harrison, 1979).

£n el medio s6lido los lantdnidos no se difunden facilmente

debido esto a gue tienen altas densidades de carga (densidad
carga del elemento P
de carga = - - un nGmero atdmico gran-
gJ radio atdmico Y J

de (2=57 a 71). Estas caracteristicas conducen a una relativa
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FIGURA 8.23, Diagrama de Coryell, et al., 1963. Espectros
de lanténidos que caracterizan a los grandes tipos de rocas:

1. Basaltos potésicos; 2. Basaltos alcalinos; 3. Granitos;
4. Sedimentos de Norteamérica ; 5. Basaltos mid-oceénicos;
6. Komatitas. (Tomado de Cauvel, 1982).
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insensibilidad de la pareja Sm-Nd a las influencias té&rmicas,

reforzando su inmovilidad a escala de roca total.
4, GEOCRONOLOGIA POR SAMARIO-NEODIMIO

El m&todo Sm-Nd permite tebSricamente obtener dataciones por

tres formas:
- Edades convencionales
- Isocronas de minerales o roca total

- Edades modales

a. Edades Convencionales

Tal como en el método Rb-Sr se puede en principio calcular eda-

des convencionales asignando un valor a la relacidn wINa

de la fdrmula general de datacidn: “om i

Gl» 3Nd)m Cuand>
t ~-4-10g 1 + \I%%Nd T55Ng (8-20)
478m
o),

b. Edades por Isocrona

A partir de la fOrnula

143Mg CHNd 1478m o1y

144NQ /m 1uuNd 14 4Nd /m (g=21)

due es una recta del tipo y = b+xa, si t es una constante, el
método Sm-MNd permite obtener una isocrona. Pero tomando en
cuenta las caracteristicas geoquimicas de los lant&nidos es po
sible ver los inconvenientes y ventajas cdel método de isocro-

nas.

l) Isocrona de roca total. La principal ventaja del método Sm-

Nd reside en su carédcter refractario, su insclubilidad y de ma
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nera general la inertidad. Asi, por ser el sistema Sm-Nd muy
dificilmente perturbado , la obtencidn de una isocrona en roca
total permite inclusive datar la diferenciacibén magmitima aln
en presencia de metamorfismos de alto grado (facies granulita).
Los resultados actuales sugieren que a la escala de roca total
los lantanidos son inmdviles o poco mdviles (Jacobson y
Wasserburg, 1978; De Paolo, et al., 1982; Jahn y Zhang, 1984)

mientras que el Rb y el U son més afectados.

En contraposicidn a las ventajas del Sm-Nd descritas en el pa-
rrafo anterior, el comportamiento geogquimico del sistema es en
s{ mismo un obstdculo para la obtencidn de isocronas en rocas
total ya que las relaciones %% no varian mucho. La solucidn
practica de este problema es Wtilizar rocas de composicidn qui
mica diferente (&cidas y basicas) para obtener las abscisas.
El nuevo problema gue presenta esto es gque las rocas podrian

no ser cogenéticas con lo cual la isocrona no tendria validez.

2) Isocrona de minerales. Los diferentes minerales de una mis-
ma roca permiten obtener una isocrona siempre gue las relacio-
nes %% sean lo suficientemente variadas. En este caso la hi-
pStesis de cogenetismc s verificado lo que pone en ventaja es
te método al de roca total. Para minerales magmadticos la edad
obtenida serid la de cristalizacibn. Si se trata de minerales
metamdrficos, como el Sm y el Nd son resitribuidos durante la
recristalizacidn, el metamorfismo es el que serd datado. En el
caso del Fb-Sr, las isocranas de minerales pueden ser grave-
mente afectadas por la movilidad del Sr o por la presencia de
minerales donadores, aceptadores, etc.; estos fendmenos son me

nos importantes para el Sm-Nd en razdn de su poca movilidad.

c. Edades Modelos

1) Principios. A partir de un conjunto de hipbtesis coherentes
de un "modelo" es posible poner en funcionamiento un método de
datacidn que es particularmente usado en el método Sm-Nd. Las

edades obtenidas son llamadas edades ICE (Intercept with
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g

Chondritic Evolution) o edades CHUR (Chondritic Uniform
Reservoir) .

El principio es el siguiente: los estudios cel Meteorito Juvi
nas realizados por Lugmair, et al. (1975a) permitieron deter-
minar los siguientes par@metros:

- edad: 4560 millones de afios.

- Composici®dn isotdpica del Nd para esta edaé= 1“3N.> 0.50€677
+0.00010. LubNg

- Relacién(l%7sm}= 0.1967 (dato de Jacobson y Wasserburg,1520).

1uuNg

Estos datos junto con los de otros meteoritos condriticos £fa-

cilitaron la elaboracién de una curva de evolucidn isotbpica

de Nd en los condritos, dentro de la que también se han inclui

do datos de basaltos recientes (fig. 8-24 )

Ahora, las relaciones iniciales de Nd ({!*3NMd de muchas ro-
G,
cas de corteza terrestre,tanto de origen Igneo intrusivo como
extrusivo, caen razonablemente bien sobre esta curva (error me
nor al 5%) por lo cual se ha concluido que existe dentro de
nuestro planeta un reservorio guimico de naturaleza condriti-
ca asignado presumiblemente al manto. Entonces, puesto gue mu
chas de las rocas analizadas provienen directa o indirectamen
te (fusibn parcial) del manto, es posible calcular una edad

para cualquier roca proveniente de este reservorio.

En efecto, al momento de su gé&nesis unz roca tiene una cons-
titueidbn isotbpica inicial idéntica a la de CHUR. Se tiene en-

tonces:
(wsNd = Cusud> + (1“7Sm) (et -1)
144N3 /CHUR 14433 /CHUR 1 44N3/CHUR (8-22)
o) ‘ i o)

gque corresponde a la recta de evolucidn isotépica de CIUR

143 = 143 147 At
. ( Nd) = ( N c) sm (e*-1)
L4414/ muestra Lh by muestra 1hhng mue.atra

o) o. (8-23)
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FIGURA 8.24. Recta de evolucibén de los condritos- (CHUR)
y alineamientos de los valores isotfpicos iniciales en
algunas rocas arqueanas. (Tomado de Chouvel, 1982).
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gue es la recta de evolucidn isotdpica de una nmuestra. En la

interseccidn de estas dos rectas se cumple que

CHBN> 143\19
LENG CIUR bty muestra

de donde _ W
C“3Nd C“ 3Nd
— IT%0Nd JcHUR ~ \I¥¥Nd Jnuestra
Tonur = 1l log |1+ 8
A ﬂq7si) Cq7sﬁ>
L \L 443/ CHUR “4Nd/muestra
o o -
La determinacidn de una edad modelo Tenur € ilustra en la fi
dlz -
gura 8-25.

2) Discusibn del modelo. Dos puntos deben sefialarse:

El primero concerniente al significado geocronolbgico de las
edades modelo; éstas pueden ser muy diferentes seglin el tipo
de roca en la que se haya hecho la determinacibn,ya se trate
de rocas derivadas directamente del manto como los basaltos, o

de rocas intermedias o acidas diferenciadas.

Sin entrar en mucho detalle, en el caso derocas basicas las
edades modelo calculadas podran ser significativas en cuanto
a su emplazamiento y cristalizacién. Para las rocas acidas,
por el contrario, las edades modelo obtenidas podr&n ser muy
diferentes a las edades de cristalizacidn y de emplazamiento
debido a gue no provienen directamente del manto. Para estas
rocas las edades de emplazamiento y cristalizacidn deber8n
ser determinadas por isocronas de rocas totales o por isocro-
nas de minerales. Claro estd, no quiere decir que las edades
modelo no tengan significado en rocas &acidas; por ejemplo, en
los granitos estas edades corresponden a la edad de extrac-
cibn del magma fuera del manto. S£i por otro método se logra
conocer la edad de cristalizacién podria obtenerse la veloci-

dad o el tiempo que tardd dicho magma desde su formacibén has-
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ta su emplazamiento. Este mismo contraste de edades podria
servir de guia para conocer la formacidn y evolucibn de la
corteza continental pues las coherencias o incoherencias en-
tre ellas podrian interpretarse como indicadores de intensi-

dad de reciclaje de la corteza antigua implicada en su géne-
sis.

El segundo punto concierne al concepto de reservorio mant3li-
co (que proviene del manto) condritico. llay que tener en cuen
ta gue el manto terrestre nc ha evolucionado en la misma for-
ma que los cuerpos condriticos en cuanto a la relacidn Sm/Nd
se refiere. Algunas porciones tienen una relacidn Si/Nds>con-
dritos, es decir, un empobrecimiento relativo en lantanidos
ligeros. Para probarlo ., basta considerar estas relaciones en
los basaltos mid-ocefnicos actuales (MCRB) los cuales se deri
van de una fuente que se ha empobrecido en estos alementos
desde hace nucho tiempo dada su continua actividad. Se nota
entonces el peligro gue puede tener el darle mucho significa-
do a las edades modelo calculadas en relacidn a un reservorio
mant&lico condritico, sobre todo cuando los resultados geoqui
micos permiten suponer gue la roca se ha derivado de un manto
empobrecido. En tales casos es preferible calcular edades mo-
delo en relacidn a un reservorio mantilico-empobrecido. Estas
edades se conocen como T (DM = "Depleted Mantle"; manto em-

DM
pobrecido).

3) Notaciones sistemlticas: en el método Sm-Nd ha sugerido la

necesidad de normalizar las determinaciones con respecto a

los condritos. La nomenclatura utilizada es la siguiente:

Juv1nas Ty 3
103 N)
144NQ CHUR

CHUR
143

Tng, ( N )
144Nd /CHUR

(los valores varian en la literatura de 0.51263G a 0.5126432)

Relacidn inicial de CHUR = 0.50677

i

1]

Relacidn actual de CHUR = 0.51264




Relacidn actual medida en la mues-
tra

Muestra _ 1guw
TNa, = d>

IhUNQ/ Muestra

o
Elh?sm
1L'“Nd)Muestra

’-&7S

il

Relacidn actual de CHUR = 0.1967

Relacidn actual medida en la muestra
l44Ng Mue«;tra

Isgur = chur (:“7Sj> e>‘t -l] Pepresenta la relacidn
14 3y
T 1uuy CHUR (-rm%fi de CHUR no actual
sino a la edad (T) de
la nmuestra.
chur IMuestra - IChur
Mg, _ Nd, Nde x 1o*
- IChur
Nd
E:chur IMuestra - IChur
Nd. . N& Néry x 10f
IChur
Nd,

Chur Chur

€ Y €7- representan las desviaciones de la relacidn
N do LIGT :

(1“3N§> con respecto a la relacidn de CHUR para el tiempo ac
l4uNg

tual (o) y T respectivamente.

Finalmente, la edad modelo calculada en relacidn a CHUR es:

IChur _ Muestra

<1’+7S Cu 7q o (8_20)
144Nn4d Chur 14 4g muestra

TChur= % log |1 +

5. DOMINIOS DE APLICACION EN CEOILOGIA

En contraste con los numerosos resultados de isocronas por

Rb-Sr, las de Sm-Nd en minerales o roca total son muy pocos.

- 360 -



PR e o

A

e ™

Nt

Por un lado esto es explicable por lo reciente de la té&cnica,
Yy por otro porgue se aplica preferentemente a rocas muy anti-

guas con historias geolbgicas complejas.

La isocreona publicada por Janh, Gran y CGlikson (1982) para ro-
cas komatiticas metamorfizadas a la facies de esguistos verdes
pertenecientes al grupo Onverwacht, Africa del Sur, dio una
edad de 3560+240 m.a. gque se interpreta como la edad del volca
nismo (fig. §-26 ). Como comparacidn, los resultados por Rb-Sr
para estas mismas rocas volcinicas ultrabisicas, aparecen como
puntos dispersos en el diagrama sin ser posible dibujar la iso
crona. Esto ilustra la diferencia de comportamiento de estos
dos sistemas durante el metamorfismo. Conviene sefialar agui
gue la mayoria 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, 1975b, 1980); Zindler,
et al. (198la); Gruan, et al. (1985); Dupré&, et al. (1984) y
muchos otros.

Un caso conocido es el de las migmatitas de Noruega estudia-
das por Jacobsen y Wasserburg (1978), el cual se trata de un
ejemplo de rocas de composicidn quimica muy variada (graniti-
ca a dioritica) sometidas a un alto metamorfismo (facies anfi
bolita a granulita). Cinco de las siete rocas analizadas caye
ron dentro del limite 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 Gl-
timas también fueron datadas por Rb-Sr y U-Pb cdando una edad
de 2600 m.a. pero se rejuvenecieron en 1.8 m.a. en la facies
granulita; Los autores concluyeron gue el sistema Sm-Nd no tu
vo fraccionamiento durante el metamorfismo granulitico. Este
ejemplo muestra bien la utilidad del método Sm-Nd en la data-

cidn de eventos primarios con perturbaciones secundarias muy
intensas.
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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 método
Sm~-Nd ha encontrado un campo de aplicacidn privilegiado en la
cosmocronologia, 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 cristalizacidn de
3700 m.a. para esta roca (Lugmair, et al., 1975b) (fig. 8-28 ).

6. CEOQUIMICA ISOTOPICA LEL Nd: APLICACIONES

La geoguimica isotdpica del Nd tiene muchos campos de aplica-
cibn. El uso del Nd como trazador isotdpico ha permitido pro-
gresos como en la petrogénesis de los basaltos ocednicos y con
tinentales, la evolucidn de la corteza y el manto,y la geoqui-
mica de los océ&anos, entre otros.

a. Variacién del NAd en los Basaltos

Los valores isotdpicos de los basaltos modernos son muy varia-
bles (véase: De Paolo y Viasserburg, 1976b, 1977, 1979b;
Richard, et al., 1976; Hawkesworth, et al., 1977). Asi, los ba
saltos de las dorsales mid-oceénicas (MORB) tienen valores

Eggﬁr +10; en los arcos insulares de +8, en las islas ocedni-

cas de +6 y en las zonas continentales (CFB) de O (fig.g-29 ).
Estos valores de zggﬁr sirven entonces de parametro.caracteri
zador de la situacidn geotectdnica de los basaltos, encontran-
dose asi una aplicacidn de la geoquimica isotdpica del Nd en

la identificacibén de sitios geotectdnicos.
Por otra parte, si se comparan las constituciones isotbpicas

del Nd y el Sr en los basaltos se observa gue tienen una corre

lacidén negativa. La linea de evolucidn que los caracteriza se
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conoce como "mantle array" o "mantle correlated band” (fig.
8-30) . Puesto gque el Nd es resistente a los eventos térmicos
el arreglo anterior se traduce como una heterogeneidad impor-
tante en‘el manto.

b. Crecimiento de la Corteza Continental

El método Sm-Nd tiene una aplicacidn importante en la determi-
nacién de la edad de formacién de nueva corteza continental a
partir del manto ya que las edades modelo calculadas en minera
les de rocas sediﬁentarias permiten precisar las &pocas de di-
derenciacidn de los protolitos cuya fuenfé original ha de ser
mant&lica. Esta aplicacibn se fundamenta en el hecho de que
los procesos de erosi6n, transporte y sedimentacibn no afectan
de manera substancial las relaciones Sm/Nd (Mac Culloch y
Wasserburg, 1978).

Por otra parte, las contribuciones reépectivas de composicidn
mantdlica y crustal pueden estudiarse empleando conjuntamente
Sr y Nd. Asi, 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 participacidn mantilica més imporitente.

C. Geoguimica Isotbpica del Nd en los Océ&anos

Las determinaciones de la constitucidn isotbpica del N4 en los
océanos muestran valores distintos para cada océano (Piepgras

y Wasserburg, 1980):

- Océ&ano Atlantico, eNd, = -12 +
- Océ&ano Indico,. eNdo = - 8 +
~ Oc&ano Pacifico, eNdo= - 3 +




Estos valores, muy inferiores a los de los basaltos oceénicos,
sedalan gque el Nd de los océanicos estd controlado por fuentes
de origen crustal. El Atl&ntico gue estd limitado por regiones
continentales més antiguas presenta valores més negativos que

el Pacifico, rodeado por corteza mds joven.
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FIGURA 8.30. "Arreglo del manto". Comparacién de las camposiciones isot6-
picas del Nd y el Sr en basaltos de dorsales ocefnicas y de islas oceéni -
cas. (Tomado de Dosso y Rama Murthy, 1980).
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IX. GEOQUIMICA DESCRIPTIVA

INTRODUCCION

El estudio geoquimico de los diversos materiales como rocas,
minerales de mena y ganga, fluldcs hidrotermales, gases de
la atmbsfera, etc., debe basarse en el principio de que son
sistemas quimicos din@micos y no meras asociaciones de minera
les o elementos quimicos. El caracter cambiante de los medios
geoldgicos 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 gegggimiga tebrica (termodinédmica, cristalografia, etc.)
trata de estahlecer las leyes v reglas gue gobiernén los meca
nismos quimicos que intervienen en los procesos geolbgicos a
fin de preveer el comportamiento, las reacciones y las condi-
ciones de estabilidad de las diferentes especie guimicas que
participan. Nel conocimiento de estos mecanismos surge el and
lisis cuantitativo de los elementos en los diversos medios
geolbgicos, a cuyo conjunto (de conocimientos) se le conoce
como geoguimica descriptiva. Esta ciencia abarca, todo lo

gue conocemos y podemos decir de los elementos quimicos consi

derados en su entorno geoldgico. Puede cdefinirse en funcibn

de sus objetivos entre los cuales estén:

l. Seguir la historia de cada elemento a través de las trans-~
formaciones de los minerales que los contienen, es decir,

definir el "ciclo geoquimico".

2. Comprender el comportamiento relativo de varios elementos
considerando las condiciones fisicoquimicas en que puedan
encontrarse.

3. Pronosticar el tipo de sistema quimico (roca, mineral,

fluido, etc.) en gque con mayor posibilidad se encuentre un
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elemento determinado.

El conocimiento de geoquimica descriptiva en la prospeccidn

minera encuentra una aplicacién inmediata de dos maneras:

1. Conociendo la geologia 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 tiende a concentrarse, seleccionar "a priori"”
las regiones mds favorables para encontrarlo, tomando en

cuenta el contexto geoldgico de la regibdn.

Por lo anteriormente expuesto puede afirmarse cque la geoquimi
ca descriptiva es un proceso Ade descubrimiento y distribucibn
de hechos, de prediccidn y verificacibébn del comportamiento
guimico de los elementos, de evaluacidn de las correlaciones
y las explicaciones. Todo esto conduce a una comprensidén de

por qué los elementos tienen las propiedades qgue poseen.

X1 EL CICIO GIOQUIMICO

Un ciclo geoguimico es la representacidn esguemdtica del iti-
nerario gue puede seguir el atomo de un elemento cualquiera
durante su paso por condiciones geoldgicas sucesivas hasta
regresar a su situacidn inicial. El ciclo se construye por
yuxtaposicién de un cierto nlmero de trayectorias parciales
conocidas por observacidn o experimentacibn, o deducidas a

partir de modelos generalmente aceptados.

La existencia de un ciclo es consecuencia de desequilibrios
quimicos en continua aparicidn causados por cambios en fac-
tores como presidn, temperatura, composicidn guimica, estruc-
tura geométrica, altitud, procesos orogénicos, etc. El resul-
tado de la interaccidn de algunos de estos factores €s la rup-
tura de la estabilidad del mineral y la liberacibn de sus

constituyentes, disponiéndolos para entrar en otras combina-
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ciones.

Para que un ciclo geoquimico sea completo debe comprender los
dos ambientes geogquimicos fundamentales: el ambiente primario
y el ambiente secundario, los cuales suelen referirse a proce
sos enddgenos y procesos exdgenos respectivamente (véase fig.
8.1). El apbiente primario incluye aquellas areas que se ex-
tienden bajo el nivel de circulacibén de aguas metebricas y la
zona donde ocurren los procesos cde diferenciacidn ignea y meta
morfismo. LCn este ambiente opera el ciclo endbgeno que tiene
por caracteristica condiciones de alta presidn y temperatura
y poca cantidad de oxigeno libre. Este ciclo tambi&n compren-
de la homogenizacidn y aporte de nuevo material en 4ue los
procesos mis importantes son el metamorfismo, la metasomato-
sis y la anatexis. Por otra parte, el ambiente §ecundari¢ com
prende los procesos superficiales de intemperismo, formacidn
de suelos y sedimentacidn en la superficie‘de la tierra (pro-
cesos exégénos). Se caracteriza por presiones y temperaturas
bajas, abundancia de oxigeno libre y otros gases como el co,
y una relativa libertad del flujo de fluidos. Las leyes de la
duimica tradicional (quimica ibnica) se aplican muy bien mien
tras que los productos deerosidn. vayan en solucidn. El ciclo
exdgeno tiene varias etapas y son: alteracifn, transporte, se
dimentacidn (que comprende absorcidn y precipitacidn) y diagé
nesis. La materia viva juega un papel importante como es en
la formacidén de rocas biogénicas, reducciones y oxidaciones
bacteriana, formacidn de suelos, ciclo clorofiliano y en la
fijacibn de ciertos elementos trazas gue son de utilidad en

la prospeccidn geoguimica minera.
IX.2. GCGEOQUIMICA DESCRIPTIVA

En este inciso se describirin las caracteristicas fundamenta-
les de los elementos mas abundantes de la corteza terrestre

atendiendo a su afinidad géoquimica, minerales y rocas en gue
se encuentran y su comportamiento quimico en los distintos me

dios geblogicos. Para un mayor informacidn consfltese el Cur-
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so de Geoquimica Descriptiva de Saupe (1978).

1. ELEMENTOS ALCALINOS

Los elementos alcalinos (Li, ¥a, ¥, Rb, Cs y Tr) son metales
gue nunca se encuentran en estado elemental en la naturaleza
puesto que reaccionan rédpidamente con casi todos los no meta-
les. Mientras que el sodio y el potasio son los mé&s abundan-

tes de este grupo, los demds son menos comunes y @parecen como

- elementos trazas. CGCeoguimicamente todos son 1itdéfilos y sus

reglas cristalogrdficas se basan en los radios idnicos.

Los metales alcalinos son agentes reductores fuertes, forman
bases fuertes y dentro del grupo de los metales son los més
blandos y poseen las temperaturas de fusién més bajas. Forman
oxidos ibnicos de la f£drmula general MO, con una red cristali
na antifluorita. Sus hidrdxidos, como el !aOH y el KOH, tam-
bi&n son compuestos idnicos pero con la estructura cristalina
del cloruro de sodio. Las sales que forman (halogenuros alca-
linos) son compuestos idnicos m3s estables y presentan tempe-
raturas de fusidn y epbullicidn altas. Algunas de estas sales
son: LiBr, NaCl, KCl y KBr. .

En geoguimica los metales alcalinos mas importantes son el so
dio, potasio y rubidio, los cuales se describen a continua-
cidn. (Tabla 9.1).

a. Sodio (Na)

El sodio es el sexto elemento en orden de abundancia crecien-
tes y forma parte de un gran nGmero de minerales gue se pue-
den agrupar en tres categorias:

Mineralogia

1) Compuestos solubles: Evaporitas
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1ABLA 9.1 Contenido praredio de elementos alcalinos en algunas rocas

Z8¢

1a Na K Rb Cs
k ppm % % ppm ppm
Contenido Praredio 20 2.36 2.09 a0 3
Rocas igneas
Granitos 40 2.77 3.3 200 5
R. acidas pobres en Ca Ty 2.58 4.20 170 L
R. 4cidas oon Ca ' 24 2.84 2.52 110 2
Dicritas 20 2.00 2.30 100 -
Sienitas 28 4.04 L._80 110 0.6
R. basicas (1) 15 1.9Y4 0.83 us5 1
R. basicas (2) 17 1.80 0.83 30 1.1
R. ultrabésicas (1) 0.5 0.57 0.03 2 0.1
R. ultrabasicas (2) 0.x 0.42 0.0CY 0.2 U.x
" Pramedio 25 2.8 2.6 120 1
Rocas sedimentarias
Esquistos 66 0.96 2.60 140 5
Lutitas 15 0.33 1.07 60 0.x
Carbonatos 5 0.0u 0.27 3 0.x
Praredio 53 0. 85 2.4 130 8
Sedimentos Oce&nicos
Argilitas 57 4.0 2.50 110 6
Carbonatos 5 2.0 0.29 10 0.4
Agua de mar 0.1 1.06 0.04 0.2 0.002
Halurcs 0.78 0.98 1.33 1.48 1.65



- Sales: lalita vaCl

- Sulfatos: Glauberita Nazso4.CaSO4
x 3 3 : Nt
Mirabilita Na2804.lV“20
Thenardita Na2804
Glaserita NaK 5 (504)2

- Carbonatos: Natron NaZCOB.lOHZO

N .2

Trona LlaZCOB.NaHCO3 H20
Né&colita Na,‘i('.‘.o3

-~ Boratos: Borax ﬂa2B4O7.lOH20
Kernita Ja23407.4H20

- Nitratos: Nitratina NaNo .,

2) Minerales formadores de roca.

.-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 sbdico, NaAlSijOs,: al

bita y otro cédlcico, CaAl,Si,Og: anortita los cuales forman
~una solucidn sbdlida, ' La existencia de alguna
de estas plagioclasas depende fundamentalmente de la tempera-
tura y la composicibn original de la solucibn, asil como de 1la
. diferencia de radios ibnicos que entre los dos extremos (Na-
Ca) no es muy grande: Na = 0.98 R y Ca = 1.06 R. En los fel-
despatos alcalinos, la solucibn sblida se establece entre la
albita (NaAlSi,0g) y el feldespato potadsico (KALlSi;04) orto-
clasa. Fn esta solucidn la relacidn de ra-
dios idnicos es mayor del 102 Na=0.98£ 3% §=1.33£.
~Feldespatoides . gon aluminosilicatos de composicidn quimica
similar a los feldespatos alcalinos pero que contienen menos
silice. Los hay de sodio y potasio pero los primeros son los
mds abundantes y se encuentran en rocas muy alcalinas defi-
cientes en silice por lo cual rara vez se les encuentra aso-

ciados con cuarzo. Los feldespatoides méds comunes son:
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Sodalita Na,Al_Si.O,..Cl

4773773712
Lazurita (.Na,Ca)8 (Al,si)12024(S,SO4)
Noseana Na8A168i6024SO4
Nefelina NaAlSiO4
Cancrinita Na6(A168i6022) CaCO3.2H20
Hauyna (Ma,Ca) ,_oAl Si 0,,(S0,), ,
Analcima NaAlSiZOG.HZO

- Piroxenos. Son un grupo importante dentro de los minerales

2Si206 donde X es

generalmente Ca, Mg, Fe, Li, Al, Ma o Ti. Se dividen en dos

formadores de rocas. Su fdrmula general es X

grupos, los ortopiroxenos (ortorrdmbicos) y los clinopiroxe-
nos (monoclinicos). Estos filtimos contienen innes de Ca, Na,
Al y Fe +. Dentro los clinopiroxenos existe una serie conti-
nua de Ca-Na limitada por la didpsida (CaMgSi,O.) y la aegiri

276
na (NaFeSi206)

Otros piroxenos de sodio son la jadeita (NaAlSiZOG) y la augi-
ta (Ca, Na) (Mg, Fe, Al) (Si, Al)206.
Estos minerales aparecen en rocas alcalinas como sienitas, en

rocas metamdrficas y en algunos meteoritos.
- Anfiboles. son un grupo de considerable complejidad quimica

debida a la extensa sustitucidn atdmica gue puede ocurrir en
su estructura.
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Los anfiboles sddicos mAs comunes son:

, . 24+ 3+ .
Riebeckita Nazr‘e3 Fe2 818022(OH)2
. 2+
Arfvedsonita Na3(Mg,Fe )4Al(818022) (OH,F)2

2+ . ,
Glancbfana Naz(Mg,Fe )3A12518022(Oh)2

El papel subordinado del calcio en los anfiboles impide la
existencia de series continuas Ca-Na. Los diferentes anfiboles
s6dicos tienen significados petrogen&ticos distintos: la rie-~
beckita y arfvedsonita aparecen conjuntamente con la nefelina
en los granitos y sienitas sbdicos; por otra parte, la glaucd-
fana aparece en los esquistos de glancbtfana como resultado de
un metamorfismo particular.

3) Minerales raros:

Criolita NaAlFG: en pegmatitas

Ciolita Na5A1F14: asociada con criolita
Ferrucita NaBF,: en rocas volcanicas
Maladrita NazsiFG: en rocas volcanicas
Villaumita WaF: en sienitas nefelinicas
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El comportamiento del sodio varia seqgfin sea el medio en que se

encuentre:

Medio vivo. En el medio vivo juega un papel vital en los ani-

males, .particularmente en los vertebrados. I.a sangre humana
contiene 5 y 6 g/i' ce NaCl.

lledio sedimentario: In los procesos de alteracidn, el Na se

libera m8s répido que ¢l K. Es por ello que la muscovita y la
ortoclasa son més estables que los ferromagnesianos, las pla-

gioclasas o la albita.

La geoquimica del Na en el ciclo superg&nico es controlada
por su alta solubilidad, facilit@ncdose su lixiviacidn e incor
poracidn a las aguas subterridneas o marinas. Este hecho ocu-
rre con mayor dificultad en el ILi v ¥ que tienen solubilida-
des menores. Il transporte cde los metales alcalinos y su eli-
ninacidén de las aquas superficiales estdn regidos por los ra-
dios de hidratacidn respectivos gue son funcidn inversa del

radio ifnico.

Cn los depdsitos evaporiticos el !NaCl estd acompafado de sa-
les mids complejas. Como regla general estos depdsitos comple-

jos se realizan en etapas, a saber:

1) Carbonatos cde Ca, luego de Ca y Mg
2) Sulfatos de Ca, luego de Ba

3) Cloruros de Na y K

4) Sulfatos mixtos de Mg v Ma

5) Sulfatos mixtos de Mg y ¥

La precipitacibn de una sal a partir de una solucidn, o de nu-

merosos iones presentes, depende de las siguientes reglas:

1) La precinitacidn se realiza en funcidn de la concentracidn

y la solubilidad.
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Si dos sales tienen un ion comfin, disminuyen sus solubilida

des si estdn presentes en la misma solucidn.

3) 5i Ados sales no tienen un ion comfin, aumentan sus solubili-

dades si estan presentes en la misma solucibn.

4) T.a temneratura tiene una fuerte influencia en la solubi

(._J

-

dad, contrariamente a la presidn.

redio metamrbrfico. l.os valores Ge Ma I” son relativamente es
Y

tables durante el metamorfismo isoguimico, n& obstante gue

las relaciones mineraldqgicas cambian en funcidn ‘e las condi-
ciones de presibn y temperatura. Ce ha observado cue las rela
ciones de Na en los Zeldespatos potdsico y placioclasas aumen
tan con la intensidad cel metarorfismo. Tiemplo Jde reacciones,

en presencia de Ma, durante el metaror/ismo son:

2Na (A1Si,0.). 1,0 == Ma2lfiC, + MaPlSi.Cq + 28,0

&

Analcima Nefelina Mlhita

SiO2 + Ma (2 SlqO,) J%O g Nah?fiﬁﬁn -+ HQO
Cuarzo Mnalcimz Albita

‘edio igneo: Ta geoquimica del Ma en este medio estd regida en

su rayor partce ror la sustitucidn Ta - Ca y en menor propor-

cidn por la sustitucidn Ma-I gque se re

[

2liza a alta temperatura,
Tl ¥a esti asociado mis estrechamente al Ca gue al Li o X que

le son nés prdximos cquimicamente.

2
-

b. Potasio !

Ll potasio es el séptiro elemento en or”en de abundancia en la
corteza terrestre y ruestra notorias Jdiferencias con respecto

al sofio coro: enricquecimiento en las arcillas y 2nriguacinien
to en las rocas &cicas, en contraste con las rocas Lasicas gque

son mas ricas enrn sodin. Tl notacio es forralor de varions tipos
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de minerales como:

1) Compuestos sclubles : evaporitas

-~ Sales cloruradas: Silvita

Carnalita
Pélihalita
Glaserita
L.angbeinita
Leonita

Schoeénita

2) Minerales formadores de roca.
~ Feldespatos alcalinos:

Ortoclasa
Anortoclasa
Microclina

Adularia

Sanidino

- Feldespatoides:
Leucita

Hauyna

~ Micas:

Muscovita

Illita

Flogopita

Glayconita
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zCcl

KMgCl,.6H,0

2

KZMgCaz(SO4)4.H20

K3Na(SO4)2
KzMgz(SO )

4’3
K,Mg (S0, 44,0

K, Mg (S0 4);€H,0

- ¥AlSi, 0, (monoclinico)

3%

(Na,K) Alsi,Og

XALSi 04 (triclinico)

KA181206

(Na,Ca,K)gAl 8io,, (C1,

6 24

50,, €O4)

4 2-3

YAl

3 2

Al4(Sl7_

33010(0H)
¥1-1.5 Al

020) (OH)4

KMg3AlSi3OlO(OH)2

(X,Na) (Al,Fe3+,Mg)2

6.5 71-1.5

(Al,Si)4 OlO(OH)2



Biotita X(Mg,re), (Al,Te)Si 0

3 3710
(OH,F)2

Lepidolita ' K(Li,Al)3 (Si,Al)4 OlO
(F,01),

El potasio estd notoriamente ausente en la mayoria cde los mi
nerales ferro-silicatos. Su comportamiento en diferentes me-

dios es como sigue:

Medio vivo. Es fundamental para el desarrollo de los vegetales
y animales. Constituye un factor importante en la fertilidad
de los suelos vya que una cosecha consume de 10 a 50 Kg de es

te elemento por hectdrea. El potasio pasa a los vegetales a

‘partir de los feldespatos, micas y arcillas illiticas por

procesos de meteorizacibdn. Las plantas también pueden obtener
este elemento extray&ndolo de suelos de vidrio volcinico, el
cual contiene entre 3 y 6% de KZO'

Medio sedimentario:El K es liberado méds lentamente que el Na

en el momento de la alteracibdn; en efecto, el feldespato pota
sico y la muscovita son particularmente estables a condicio-
nes de presidn y temperatura ordinarias. Por otra parte, la

cadena de descomposicidn es:
Feldespato — sericita — illita — caolinita
El K también forma evaportias aunque en menor proporcidn gue

el Na. En depbsitos evaporiticos se observa una cierta afini-

dad del K con respecto al Fe, el cual le da cierta coloracidn
rojisa a la silvita (KcCl).

Las diferencias de comportamiento entre el MNa y K son notorias

si se observan las variaciones de la relacidn Na/K en:
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Rocas 1igneas

Agua de rio

Agua de mar

Suelos '

O O NN
.
> 00 3 O

Arcillas

w

Estas diferencias pueden atribuirse a fraccionamientos entre
estos dos elementos (también con los deméds dlcalis) debidos
al potencial idnico de cada uno, el cual les da una mayor o
menor movilidad. De esta manera, mientras que el sodio es
transportado integramente al nivel fredtico como Na,CC

2773
NHC03, el potasio es retenido en gran parte en los productos

o

de desintegracidn de los silicatos, con los cuales forma la
arcilla potédsica illita. Por su parte, en las aguas naturales
la relacidén Na/K es controlada por el equilibrio albita-fel-
despato X el cual se representa por la reaccidn de Ellis y
Mahon (para temperaturas menores a 175°C):

NaAlSizOg + KY— Kplsi,

albita feldespato K

+
O8 + Na

Medio metamdrfico. Durante el metamorfismo pueden ocurrir in-

tercambios de elementos siguiendo gradientes de potencial qul
mico entre capas o grupos de roca de composicidn 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. ILa
segregacidn de estos elementos, que junto con el Siyel Al son
los mis mdviles, es debida a la accidn de esfuerzos diferen-
ciales los cuales producen asociaciones metambrficas de baja

presibn.
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Medio igneo. El potasio aparece en diferentes proporciones en

todas las rocas igneas (v€ase tabla 9.2). Mientras en la mayo-
ria de las rocas ultrabasicas el contenido de potasio es muy
bajo, en rocas acidas e intermedias aumenta considerablemente
llegando hasta un 12% de Kzo. Se observa pues que existe un en
riquecimiento de este elemento en el transcurso de la diferen-
ciacién magmdtica ya que el potasio se integra preferentemente

en la ortoclasa y sobre todo en las micas que cristalizan tar-
diamente.

Tabla 9.2 contenido de K20 en diferentes rocas igneas

Rocas Rocas ' Basaltos Dasaltos Rocas intermedias
ultrabasicas|méficas oceénicos lunares ricas en silice

0.08-0.64 0.43-3.46{ 0.06-0.14 0.02-0.08 1.76-4.95

Rocas alcalinas -
pobres en silice | Carbonatitas

5.24 - 12.66}1 0.07 - 5.64 (Datos tomados de Barker, S.
1983)

La composicidn guimica de una roca ignea depende de la profun-
didad de la cual provenga y del ambiente tectdnico en gue se
desarrolle. El potasio, junto con el sodio y calcio pueden ser
indicadores de estos ambientes. Por ejemplo, se ha observado
gque el contenido de potasio aumenta cuanto mayor sea la profun
didad de la cual provienen los magmas en zonas de subduccibn.

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 gquimico y radio idnico, por lo cual es

comin el "camuflaje" de minerales de rubidio en potésicos.

Conforme a la terminologia de Fersman el rubidio es un "elemen
to disperso" y no forma minerales propios siendo su participa-
cidn como sustitucidn por elementos de radio idnico cercano
como: st (1.65), T1% (1.49), k¥ (1.33), pb%* (1.32) y Balt
(1.43).

Los isdtopos de ¥Rb y ¥R son particularmente importantes en

geologia isotbpica por su decaimiento radiactivo en:

¥ ph ¥ sy

le ‘_____,_ “OAr

Las relaciones de estos elementog’se han convertido en los mé-
todos mis empleados en geocronologfia dada su amplia distribu-
cidn en varios tipos de rocas. Los minerales que se prestan
para ser datados son mica, feldespato y hornblenda, aunque tam
bién se emplea toda la roca cuando sus componentes minerales

no pueden separarse.

Medio sedimentario. El nlGmero de minerales importantes que se

depositan actualmente en el fondo de los océanos es reducido

v la mayoria se encuentra disuelto en estado idnico dentro del
agua marina con leyes por abajo de su limite de solubilidad.
El rubidio tiene una solubilidad baja pero.aln asi puede encon
trarse en los sedimentos. Algunas concentraciones de este ele-

mento son:

Arcillas 150 ppm
Agua de mar 3200 ppm
Corteza precambrica 240 ppm
Lutitas 140 ppm
Areniscas 60 ppm

Carbonatos 3 ppm
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Medio metamdrfico. La relacibén K/Fb no es afectada por un meta

morfismo débil a medio. Valores anormales elevados en rocas me
tambrficas permiten suponer su derivacibdn a partir de sedimen-
tos que contenian evaporitas. ‘

Medio igneo. En el transcurso de diferentes procesos gquimicos,

que son en efecto los fenbmenos geoldgicos, todos los elemen-
tos se fraccionan, se enriquecen en ciertos medios y se empo-
brecen en otros. E1 Rb en el medio igneo presenta un comporta-
miento particular con respecto a otros elementos como K y Cs,

gque nos permiten utilizarlo como indicador de diferenciacidn
magmatica.

El rubidio (r = 1.45 i) sustituye libremente al potasio (r =

1.33 R) y sus concentraciones respectivas dependen de sus con-
centraciones originales en el magma. La relacién K/Rb presenta
variaciones en su valor que han sido interpretadas como conse-
cuencia de distintas etapas de diferenciacidn magmitica duran-

te la cual el Rb ha ido reemplazando progresivamente al K a me
dida que equella aumenta.

El resultado es una disminucidn en el valor de K/Rb a medida
gue aumentan procesos como diferenciacidn magmitica, diferen-
ciacidn metambérfica y fusidn parcial. El enriquecimiento en es
te elemento, observado en el andlisis de rocas igneas, se jus-
tifica tebricamente por la analogia existente entre Rb y el K
(potencial iénico y electronegatividad) por la pequena diferen
cia entre sus radios iénicos. La cristaloquimica también predi-
ce este comportamiento toda vez que el Rb ird ocupando los si-
tios dejados por otros cationes (X, Cs) durante el avance de
una diferenciacién 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 &sta el espacio disponible para el catidn es mayor que
en el feldespato.
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2. ELEMENTOS ALCALINO-TERREOS

Los elementos alcalino-té&rreos pertenecen al Grupo IIA (Be,
Mg, Ca, Sr, Ba y Ra) y son todos litdfilos. En la naturaleza
nunca se encuentran en forma metdlica porgue son reductores ac
tivos y reaccionan facilmente con los no metales. Presentan
una dureza relativa mayor que la cde los metales alcalinos 1lo
cual sugiere que el enlace metdlico de los elementos del grupo
ITA es mas fuerte que en los del IA. Otras propiedades como
temperaturas de fusidn y ebullicidn y entalpias de vaporiza-
cidn muestran la misma tendencia. El1 Ca y Mg son los mas abun-
dantes de este grupo y se concentran en los productos inicia-
les de cristalizacidn de magmas basdlticos (olivino, plagiocla
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 lité6filo con afinidad con el Li, B,
Rb, Cs y otros elementos pegmatiticos. También se asocia con
el F en greisens y en ambientes metasomdticos no pegmatiticos
generalmente como bertrandita. Su actividad geoquimica estd re
gida por fendmenos de sustitucidn de Al3+(r=0.57£) v Si4+(r =
0.42&» gque aunque energéticamente es dificii,se Xe facilitada
por el pequeio radio idnico del beriljo (r = 0.34A). El Be es
un indice para la blisqueda de mineralizacidn pegmatitica, car-

bonatitas y de Sn-W.
Mineralogia . Los principales minerales de blerilic scn :

Berilo : Be3A1281 o}

616
Fenakita : Be25i04
Crisoberilo: BeA1204
Helvita: Mn4Be3(SiO4)3S
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Medio vivo. Las plantas tienen concentraciones normales de 0.5

a 4.0 ppm de berilioaungue en algunas aparecen concentraciones
andmalas de 15 a 30 ppm que pueden constituir un indice en la
prospeccidn biogeoquimica de beril io.El Be y sus 8xidos son

uno de los productos quimicos mis tdxicos para los seres vivos.

Medio sedimentario. En este medio el Be es admitido como subs-

tituto del Rl en los medios filicos pero sin llegar a formar

minerales propios. Se concentra en arcillas y en algunas rocas:

Mineral de Fe sedimentario 10 ppm

Mineral de Mn sedimentario

5 ppm
Bauxitas 40 ppm
Lutitas 3 ppm
Areniscas 0.1 ppm
Calizas 1.0 ppm

En un estudio estadistico de esquistos bituminosos de U.S.A.
se encontrd gue el Be estd concentrado principalmente en las
fracciones detriticas con valores de 3 ppm. Tambi&n se ha en-
contrado en hullas terciarias en concentraciones de 15 ppm en

cuyos yacimientos constituye un indice para la localizacidn de
éstas.

Medio metamdrfico. Se conocen minerales de Be asociados a

"Skarn" (derivados de minerales sedimentarios metamdrficos) en
la regidn de Suecia Central en donde alcanzan concentraciones
de 100 ppm.

Medio igneo . El Be se concentra en granitos, pegmatitas y

otras rocas formadas al final de la diferenciacidn magmética
como producto de concentracibn en los'liquidos residuales. En
los granitos se le encuentra substituyendo a plagioclasas y mi
cas. Por su tamafio i6nico.reducido (r = 0.35 R) al sustituir
los cationes de algunas rocas igneas lo hace en posiciones de

coordinacidn 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.

Mineralogia. Se conocen aproximadamente 150 especies minerales

en las que interviene como catidn. Algunas de éstas son:

1l) Silicatos. Ll magnesio forma buen nGmero de silicatos aso-
ciados generalmente al Fe2+ con gquien constituye el grupo de

minerales ferromagnesianos entre los cuales estéan:

- Tetraedros y anillos sencillos

Olivino: Mg,S5i0, (Forsterita)

Monticelita: CaMgSiO4

Granate: Mg3A12813012 (Piropo)

Melilita: CazMgSi207 (Akermanita)

- Cadenas simples
Ortopiroxeno: MgSiO., (Enstatita)
Clinopiroxeno: CaMgSi206 (Didpsida)

- Cadenas dobles
Anfiboles: (Mg, Fe)7Si8022(OH)2 (Antofilita)

Caz(Mg,Fe)sslsoz(OH)2 (Tremolita)

- Estructura en capas

Clorita: X12Y8020(OH)

+ +
Mg, Fe? ,Fe3 , Al

si, Al

it

donde X
Y

le’

Talco: Mg3Si4Olo (o),

Serpentina: Mg3si205(OH)4

2) Oxidos e hidrdxidos: Estos minerales se encuentran princi-

palmente en los "Skarns" dolomiticos:
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Periclasa: MgO (Substitucidn de Mg por Fe, Zn & Mn)

Brucita: Mg(OH)2 (Cerivada por a

3) Cloruros y sulfatos. Aparecen en

lteracidn de la anterior)

yacimientos de evaporitas

con excepcidn de la sellaita y la chambercita.

Kieserita: MgS0, . 4H,0

2

MgSO,. 7H,0

Bischofita: MgClz. 6H20

Epsomita:

Sellaita: MgF, (Apare
Boracita: Mg3B7Ol3Cl
Chambercita: Mnge3+BO5

4) carbonatos. El calcio y magnesio

ce en dolomitas bituminosas)

(Conocida tambi&n como
ludwigita que aparece en
skarns dolomiticos-ferrife-

ros con aportes de boro)

constituyen una serie iso-

mbrfica completa (véase fig.9.2 ) debida a la gran diferencia

entre sus radios ibnicos. Algunos de estos carbonatos son:

Magnesita: MgCO3
Dolomita: CaMg (CO3)2
Huntita: CaMg3(CO3)4

Nesquehonita: Mg (HCO3) (
Hidromagnesita: Mg (CO3)4

2

(OH)2.2H 0

OH)2. 2H.,0 } Carbonatos
2

Hidratados

El comportamiento geogquimico de magnesio en los distintos me-

dios es como sigue:

Medio vivo. Il magnesio, como algunos otros metales bivalen-

tes, participa en pigmentos pirblic

El andlisis del contenido de Mg en

os produciendo clorofila.

aninales marinos conduce a

varias interpretaciones paleoecolbgicas como:

l) Los animales incorporan cantidades de Mg superiores a las

- 397




T | p— T T T T T
1200 - ~ 1 a
G4 !
" !
’ 1
oo - “— DOLOMITA ~
CALCITA
1ooo |- '\
© MASMESITA
* - \
< %00 s
: |.
< so0 [ DOLOMITA + MAGNESITA &
[ J \
[ [l
E 700} CALCITA+-DOLONITA L
'™
€00 | 4
00 1 ‘
800 =6 26 36 46 %o 76 80 bo
CaCOy MgCOy
PORCENTAJE Mg COy
FIGURA 9.2, Relaciones de fases del sistema
CaC0, - MgCO, en la formacidn de minerales

carbonatados de Ca y Mg.

- 398 -



que permite la cristalografia (20% contra 5%). Estos conjuntos

metastables se reorganizan durante la diagé&nesis.

2) Para una especie cualquiera, la cantidad de Mg incorporado

varia proporcionalmente a la temperatura de un medio.

3) La cantidad de Mg incorporada tiene variaciones en cada es-
tacidn.

Medio sedimentario. En las fases detriticas de los sedimentos

arcillosos el magnesio estd contenido en las micas (filosilica
tos) las cuales estan acopladas de minerales como cuarzo e
illita. Algunas micas como la clorita son minerales de neofor-
macidn en micromedios reductores con presencia de pirita y ma-
teria organica.

En los carbonatos el proceso de dolomitizacibén (adicidn de mag
nesio) ocurre en un solo sentido y no a la inversa debido fun
damentalmente a que el radio idnico del Mg (0.78 R) es menor

que el del Ca (1.06 5) ya que tienen la misma valencia. Por su
parte en- los carbonatos lacustres se ha observado la siguiente

sucesibdn en aguas ricas en magnesio:
Calcita —— dolomita —= huntita — magnesita

En esta serie la relacibn Ca/Mg y la presidn 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 concentracibn se
debe a variados mecanismos como: formacidn de evaporitas dolo
mitizacidn de calcéreos (que es el mecanismo principal), ex-
traccidn por animales marinos y formacidn de arcillas, eviden-
ciado por la glauconita.

Medio metamdrfico: E1l comportamietno del Mg en el transcurso

del metamorfismo ha sido bien estudiado. Se ha notado que el
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coeficiente de particidén del Mg entre dos minerales disminuye
. . . 2+

con un metamorfismo creciente (evolucidn paralela al re” )

produciéndose una rehomogenizacidn de los componentes y faci-

lit&ndose el equilibrio guimico.

Durante el metamorfismo la dolomita es menos estable que la
calcita, descomponiéndose seglin la reaccibn:

MgCa(CO3k.-—'CaCO + MgO + Co

3

Dolomita Calcita Periclasa

2

La periclasa da lugar a la brucita Mg(OH)2 por hidratacidn.

Las reacciones durante el metamorfismo se complican més si in
tervienen silice y agua. Un sistema compuesto por MgO—SiOz-
HZO puede razonarse en base a diagramas triangulares de compa
tibilidad y diagramas de equilibrio de fases (P,T) como los

mostrados en la fig. 9.3, Los minerales posibles en este sis-

tema, ademis del SiO2 y HZO, son:
- Periclea:a (P) MgO
- Brucita (B) Mg(OH)2
- Forsterita (F) MgZSiO4
- Enstatita (E) MgSiO3
- Talco (T) Mg3SJ.4OlO(OH)2
- Serpentina (s) Mg381205(OH)4

'Si se observa la reaccidén de la segunda curva de la fig. ¢.3

se tendréa:

Serpentina — forsterita + talco + vapor, la cual pue-

de escribirse como:

a Mg,Si,0g (OH) , —= bMg,Si0, + cMg 8i,0,,(0H) + dH,0
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calculando los coeficientes a,b,c y d mediante un sistema de

ecuaciones lineales se obtiene :

5Mg ;51,04 (OH) , —> 6Mg,Si0," + Mg,;81,0,,(OH), + 9H,C

Las reacciones son mas complejas alin si el material original
estd constituido de calizas y dolomitas siliceas (parte anchu-
rada de la fig. 9.4). Este sistema contiene cinco componentes:
Sioz—CaO-MgO-Hzo—Coz. Los conjuntos minerales intermediarios
estan en funcidn de la presidn parcial del CO, que estd dada
por la relacidn C02/CO2 + H20. Se puede observar que el talco
no es posible cuando la presidn parcial del CO2 es baja, mien-
tras que la tremolita as estable a presiones elevadas del C02.
Las reacciones que pueden establecerse en este sistema son:

1) 3MgCa(CO + 4Si0 + H,03¥Mg35i,0,, (0OH), + 3CaCO.,+ 3CO

3)2 2 2 4910 (OH) 3 3
dolomita cuarzo agua talco calcita
2) SMg3Si4olOmw¢ 6 CaCO, + 48i0,==3Ca,Mg;Si40,, (OH),

talco calcita cuarzo tremolita

+ 6CO2 + H20

b

3) 5MgCa(CO + 85i0, + H O;SCaZMgSSi 0 (OH)2 + 3CaCO0,+7CO

3)2 2 2 8722 3 2

i i = i + +
4) CazMg5818022(OH)2 + 3CaCO3 + 28102 5CaMg81206 3CO2 H,0
tremolita calcita cuarzo didpsida
5) Mg,Si,0,,(OH), + 5MgCa (CO,),<= 4Mg,5i0, + 5CaCO4 5 CO,+H, 0
talco dolomita - forsterita calcita

6) Ca, Mge SigO,,(OH),+ 11MgCa(CO4),3¥8Ng,Si0,+ 13CaC0+9C0,+H,0

tremolita ' dolomita forsterita calcita
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iedio igneo. La geoguimica del magnesio en el medio igneo esti
(=]

regida por su radio idnico (0.78 A) que no le permite entrar

en las estructuras feldespéticas y por su similitud con el
2+

Fe en cuanto al radio y potencial idnicos los cuales son:
2+ 2+
Mg Fe
[} [}
Radio idnico 0.78 A 0.82 A

Potencial idnico 2.10 2.12

La presencia de estos elementos en un sistema NaAlSi3O8 - KAl-
Si308 - CaAlZSiZOB- 8102 - 4,0 , que es la composicidn mé&s a-
proximada a un magma natural, los convierte en modificadores
de estructuras que cambian sustancialmente el orden de apari-
cidn de las fases cristalinas durante el enfriamiento. La cris
talizacidén de un magma basaltico,en cuanto a minerales de mag-
nesio se refiere, comienza con la formacidn de olivino (Mg,Fe)2
Si04; a medida que disminuye la temperatura cesa su formacidn
y se inicia la cristalizacibén ce piroxenos, le sigue 'la de an-
fiboles y por Gltimo las micas negras. Es notable el enriqueci
miento relativo de 8102 a lo largo de estas reacciones denomi-
nadas por Bowen como "serie discontinua". Las estructuras de
los olivinos y piroxenos permiten la entrada con mayor facili-

2+

dad de los iones de Mg2+ que los de Fe dado el menor radio

ibénico 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 52 lu-
gar en orden decreciente de abundancia y su comportamiento es

finicamente litdfilo.

Mineralogia

1l) Silicatos.

- Plagioclasas. Constituye el miembro anortita CaAlZSi208 qgue
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junto con la albita y la ortoclasa conforman las series de so
luciones sdlidas de los. feldespatos. En los incisos del sodio

y el potasio se vieron sus caracteristicas,

- Feldespatoides. Proporciona el caricter alcalino de estos
minerales junto con el Na y K. El calcio aparece de manera su
bordinada.

Cancrinita: Na6(Al6Si CaCO.. 2H.O

6024 3 2

Al _si O, , (SO

Hauyna: (Na,Ca) ,_gAl,Si 0,,

4)1-2

- Grupo de la Escapolita. Constituyen otro ejemplo de series
isomorfas entre un polo cdlcico y otro sddico, més carplicadoc que

el de las plagioclasas:

Marialita: Na4Al3512024C1

Meionita: Ca4(A16024) (SO4,CO3,C12)

- Melilitas. Constituyen series complejas entre Al y Mg confor

mando soluciones sdlidas continuas con un eut&ctico de 0.74 de

gehlenita (miembro aluminico)

2SJ.O7
5! i
(LgSlZO

Gehlenita: CazAl

Ackermanita: Ca

2 7)

2) Minerales ferromagnesianos. El Ca estd ausente en las peridc
titas y micas, pero forma parte de .

- Micas duras

Margarita: CaAlz(A12812)OlO(OH)2
Clintonita: Ca (Mg,Al)3 (AIBSl)OlO(OH)Z

- Piroxenos
Augita: (Ca,Na) (Mg,Fe,Al) (Si,Al)ZO6
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Didpsida: MgCaSizcé
. ) Forman una so 16 6514
Hedenberglta:FeCa81206} Gxii%SSKX1SOIlda
~ Piroxenoides
Wollastonita: CaSiO3
Bustamita: MnCaSi206

- Anfiboles. Presentan asociaciones mas pobres en Ca y més ri-
cas en Mg que los piroxenos. Su clasificacidn es algo mas com-
pleja que la de éstos. Los anfiboles cilcicos y ferromagnesia-

nos constituyen la serie actinolita formada por dos miembros

extremos:

Tremolita Ca2Mg5518022(OH)2

Ferroactinolita: CazFesslgozz(OH)2
- Granates:

Andradita: Ca3Fe2813O12

1 . Q4
Grosularita: Ca3A12._~.13O12
Ouvarovita: Ca3Cr2813012
+

- Epidota. Los minerales de este grupo son de Ca, Al, Fe2 con

algunos reemplazamientos de Mg2+ y Fe3+. Es caracteristica de

rocas cédlcicas metamorfizadas. El1 término cdlcico puro es la

Al3Si 0., (0H)

zoicita: Ca 39015

2

3) Carbonatos. Los carbonatos de Ca son de los minerales mas

abundantes. Los mas importantes son:

Calcita: CacCco

3
Aragonitas CaCO3
Dolomita: CaMg(CO3)2
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4) sulfatos y boratos:

Yeso: CaSO4.2H20
Basanita: Ca(s0,),.10,0"
Anhidrita: CaSO4

Glauberita: Na,Ca (804)2
Polihalita: K2Ca2Mg(SO4)2.H20
Colemanita: Ca28604.5H20
Priceita: Ca4810019.7H20

5) Fosfatos, arseniatos y vanadatos: De los 240 minerales que
forman este grupo, S0 contienen determinadas cantidades de

Ca. El m8s importante es:

Apatita: Cag (F,Cl, OH) (PO,),

que se encuentra en las rocas igneas y en sedimentarias (fosfo
ritas).

6) Otros:

Fluorita: CaF

Medio vivo: E1l Ca juega un papel fundamental en el medio vivo.

La geoquimica éel Ca en los restos fdsiles es insuficientemen-
te conocida pero puede dar apoyo a estudios paleoecolbgicos,
de isbBtopos estables, oxigeno y carbono. Mineraldgicamente se
sabe por ejemplo gue las ostras secretan calcita, otras arago-
nita y los vertebrados aragonita vy apatita.

Medio Sedimentario:

l) Carbonatos. La quimica del CaCO4 en solucidn ha sido bien
estudiada. E1 Ca es abundante en la corteza terrestre y su so-
lubilidad lo hace muy sensible a la alteracién metedrica. Se
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encuentra incorporado en aguas diversas con una concentracidn
promedioc de 15 ppm en aguas dulces y 400 ppm en aguas saladas.
En efecto, la solubilidad del Ca es una funcidn directa de la
actividad del co, la que a su vez es, funcidn directa de la pre

sién total e inversa de la temperatura.

Abajo de cierta profundidad, llamada profundidad de inversidn
(6000 m para el Pacifico), los sedimentos actuales no contienen
carbonatos puesto que son disueltos totalmente antes de llegar
al fondo del mar. Cuando el CaCO3 rebasa su limite de solubili
dad el calcio se sustrae del agua de mar por precipitacidn
inorgédnica, incluyendo el crecimiento de organismos con esgue-

leto y caparazones.

2) Fosfatos: Bajo la forma fosfatada el ciclo del calcio es di
ferente. Los estudios oceanograficos han demostrado que las
concentraciones de fosfatos son mayores en aguas frias. Is por
ello que los principales depdsitos de fosfatos en el mundo es-
tadn asociados a aguas frias ascendetes o al choque de corrien-
tes de distinta temperatura, una de ellas cargada de aquel ele-
mento. Entre los factores que intervienen en los procesos de

precipitacidn pueden ‘'.encionarse:

- Influencia exclusiva de los factores fisicos (pc0, s T

y precipitacidn quimica.

- Actividad de fitoplancton que concentra el fdsforo y atrae

los peces.
- Actividad orgénica.

3) sulfatos. Las reacciones entre estos minerales puede resu-

mirse de la siguiente manera:

< 70°C
7 ™
yeso\\\——ﬂ’/ﬁ
\

basanita-———e—CaSO4-f — CaSO4

90°C ///////;7 anhidrita
ar’c

rapida -ooo-—n——

- 408 -



R N TR St

La temperatura de transformacibén de yeso en anhidrita es baja
y se ve favorecida por la presencia del NaCl. La precipitacidn
directa de anhidrita no se ha obtenido experimentalmente, de
ahi que en la asociacidn yeso-anhidrita, el primero sea consi-
derado como de origen primario mientras gque la anhidrita es
producto de deshidratacidn. Este proceso est8 acompafiado de re
duccidn de volumen, mismo que es ocupado por los iones del

NaCl gque participan activamente en la diagénesis de estos sedi
mentos.

Medio metamdrfico. 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 presidn de un bar la calcita es més estable que la do
lomita, la primera se descompone a 827°C mientras gque la dolo-
mita lo hace a los 400°C.

Ahora, si se trata de un medio cerrado y se incrementa la tem-
peratura el resultado es la recristalizacidn de la calcita dan
do un marmol cuando la calcita original es pura,o marmol cipo-
lino cuando no lo es. En este proceso se pierde la estructura

primaria y los cristales aumentan de tamano.

En presencia de 8102 la reaccibén fundamental del metamorfismo

de la calcita es la formacidn de wollastonita segln la reac-
cidn: '

CaCO3 + SiOz-——h CasSiO + CO

3 2

Dependiendo del entorno geoldgico en que se verifique esta

reaccidn se van a tener situaciones muy diferentes como:

1) Rocas porosas cuyos poros no estin comunicados; en este ca-
so el factor critico es el CO, liberado en la reaccidn,el cual
no puede escapar presentindose un problema de disponibilidad

de volumen para este gas. El resultado es que la produccidn de
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wollastonita es lenta y se alcanza el equilibrio cuarzo-calci-
ta—wollastonita—COz.
2) Rocas porosas con circulacidn de ‘fluidos: en este caso ocu-

rre la liberacidn paulatina del CO, formado en el curso de la

reaccidn y el equilibrio no se alcinza hasta que alguna de las
fases reactantes sea completamente consumida. lLas finicas aso-
ciaciones posibles son entonces cuarzo + calcita, cuarzo +
wollastonita o calcita + wollastonita. Por otra parte, también
se ha observado que las temperaturas de formacidén de la wollas
tonita aumentan con la presidn fluida total y con la presidn
parcial del C02,con lo cualypara que exista formacidn de este
mineral en metamorfismo regional es necesario que disminuya la
presidn parcial del C02,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 A1203,
Mg0O, reO, Fe203 vy 8102 las reacciones son més complejas y se
producen nuevos minerales silicatados. Por ejemplo, en los
"skarns" es comlin la presencia de didpsida, wollastonita,grana

te, idocrasa, werneritas (escapolita), etc.

Medio igneo. De las asociaciones que pueden tener los tetrae-

dros de (SiO4)4_ el Ca es generalmente octacoordenado. Las con
centraciones de este elemento son madximas en las rocas forma-
das por plagioclasa basica , piroxenos y anfibilos: gabros y
dioritas. En las rocas ultrabasicas y acidas el contenido de
Ca es menor. En las rocas basicas subsaturadas se concentra en
los feldespatoides y en la familia de las melilitas que son pi
rdxenos deficientes en silice. Acerca del origen de estas Glti
mas se decia que son el producto de asimilacidn de material
calcireo por lavas, pero mas recientemente se ha propuesto que
las melilitas se forman por la reaccidn de cristales de olivino o
dibpsida con un magma subsaturado. Una segunda posibilidad es
la cristalizacidn precoz de melilita simulténeamente 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 fusidn en funcidn de la presidn, lo cual expli
ca que las carbonatitas estén formadas esencialmente de carbo-
natos de Na y Ca. A una presidn de un bar la calcita se descom

pone a 827°C en CaQ y coz; si la presidn parcial P llega a

Co2
1 Kb (en ausencia de agua) se produce una fusidn congruente

por encima de los 1300°C. En presencia de un exceso de agua, la
fusibn congruente se formard a los 650°C. Por otra parte, los-

magmas siliceos y carbonatados son inmiscibles.
d. Estroncio (Sr)

El Sr es un elemento traza producto del decaimiento radioacti-

vo del 8"Rb mediante una reaccién}?.

S&b ———————tpe 815r
B
Esta reaccidn es de gran utilidad tanto para la determinacidn
de la ecad absoluta de muchas rocas, como para discurrir el o-
rigen de las rocas igneas, a partir de la.}elacién isotbpica
original del magma geiierador. Para mayores detalles véase el

inciso correspondiente al rubidio (pag. ) o el curso de geo
logia isotépica de Jager, E. (1979).

Mineralogia. Por la facilidad con que el Sr es sustituido por

el Ca y por el K en menor proporcidn, este metal presenta po-
cos minerales (aproximadamente 25) de los cuales los mds impor

tantes son:

Calestita: SrSO4

Estroncianita: SrCo

Medio vivo. L1 Sr se incorpora facilmente en la aragonita de
las conchas y caparazones. Se conocen algunos ejemplares de fo

raminiferos formados completamente de celestita.
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Medio metambrfico. El comportamiento del Sr en el curso del

metamorfismo es poco conocido, mas la apreciacidn de Shaw

(1956) es que es poco mdvil.

Medio sedimentario. El Sr es precipitado de las aguas median-

te tres mecanismos: carbonatacidn, absorcidn en arcillas y
sulfatacidén en evaporitas. La incorporacidn del Sr en los car

bonatos depende de varios para&metros como:

- Relacidn Sr/Ca de las aguas marinas
- Selectividad de los organismos

- Estructura de los carbonatos

- Temperatura de cristalizacidn

- Salinidad del agua

En la serie diagenética aragonita-— calcita—sdolomita se ob-
serva que el contenido de Sr decrece,puesto que las estructu-
ras de las redes cristalinas son progresivamente menos hospita
larias para este metal.

Medio igneo, En las rocas igneas los valores de Sr siguen de

manera general a los del Ca. La correlacidn es mejor en los
granitos que en los basaltos. Las relaciones entre los diferen
tes isbtopos de estroncio con otros elementos han sido amplia-
mente estudiados en rocas Igneas con miras a encontrar infor-
macidn sobre la procedencia del magma y la edad de las rocas

analizadas.

Esti comprobado que el prodﬁcto del decaimiento radiactivo del
87Rb es el 875r, y que cuando el primero est& ausente o en muy
pequeflas cantidades, la cantidad del 87Sr no puede cambiar
grandemente con el tiempo toda vez gque ambos cristalizan a par

tir de un mismo fundido.

Para comprender mejor el comportamiento de un elemento o isb-
topo es conveniente relacionarlo con otros con quienes tenga

alguna afinidad. Por razones genéticas el ®7Rb estd relaciona-
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do con el estroncio radiogénico (€7) y con el no radiogé&nico
(86) . La proporcidn de 875r/865r en el manto terrestre es
practicamente la misma hallada en meteoritos (con poco o nin-
gin 87Rb) en los que se ha visto que tiene un valor constan-
te de 0.699. La mayoria de los anéliéis de magmas recientes
(basaltos y gabros de dorsales ocednicas), de los que se pre-
sume poca contaminacibén 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 gue rocas proce
dentes de magmas provenientes de niveles mds superiores (enri
quecidos en 87Rb) habrin partido de una relacidn superior a
la anterior. El problema de determinar la procedencia del mag
ma queda pues reducido a la determinacidn de la relacidn ori-
ginal 878r/865r, la cual se obtiene paralelamente al método
geocronolbdgico 87Frb/87Sr que se vio mas detalladamente en el
capitulo de isotopia (pag. 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 6tros metales, particularmente feldespatos, que a formar mi
nerales propios.

Mineralogia. Los principales minerales de bario son:

| Barita: BaSO4
Witerita: BaCO3
Celsianita: BaA1251208
Benitoita: BaTici.oO

379

Medio vivo. El Ba no juega ninglin papel positivo en los seres

vivos. Como la mayoria de los metales pesados es tdxico 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 detriticas el Ba esti conténi

do en los feldespatos potdsicos gque contienen igualmente plo-
mo. En estudios experimentales de alteracidn de silicatos (fel

despatos potdsicos y micas) el Ba pasa mds répidamente en solu
cidn que el K.

Las arcillas absorben Ba a causa de la gran dimesién del ion,
de su tendencia a una coordinacidn alta y de su potencial de
ionizacidn bajo. Las capacidades de fijacidn de las arcillas
se clasifican en orden decreciente (no solamente para el Ba)
en: montmorillonita - illita - coalinita. Los nddulos de manga
neso absorben igualmente el Ba en su forma sulfatada en concen
traciones de hasta 0.2%.

La oxidacidn de la materia orgdnica produce la sulfatacidn del
Ba el cual es menos soluble en esta forma y precipita. La solu
bilidad del BaSO4 varia en funcidn inversa de la salinidad del
agua de mar a causa del exceso del ion sulfato, de ahi que la

incorporacidn de aguas fluviales a aguas marinas con Ba en so-

lucidn, facilite su precipitacién.

El Ba también se puede concentrar a partir de otras fuentes
como su expulsidn durante la recristalizacidn de la aragonita
(que lo contiene) en calcita; o bien, a partir de la altera-
cidén de rocas Igneas &cidas donde estd concentrado en la orto-
clasa y en las micas. La alteracidn de un blogue de un metro
de espesor porvun Km2 de superficie de una roca que contiene

1000 ppm de Ba puede liberar 2500 toneladas del elemento.

Medio metambrfico. Los resultados analiticos son escasos y con

tradictorios pero se asemeja con el Sr por su poca movilidad.

Medio igneo. El Ba sigue fielmente el comportamiento de los

elementos alcalino-t&rreos: estid subordinado en las rocas al-

calinas (las sienitas, por ejemplo). )

Por la similitud de su radio i6nico con el del K, el Ba se con
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centra en la ortoclasa en donde su "captura" es energéticamen-
te ventajosa. Las especie mineraldgicas asi 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-
talizacibn es un indice de diferenciacidn. La relacibdn 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 fusién y de ebullicidn y de reactividad modera
da. Todos ellos son ferromagn&ticos en algln grado. Su quimica
se limita principalmente a los estados de oxidacibén m&s bajos,
+2 y +3. Se conocen algunos estados de oxidacidn méds altos pe-

Yo son muy inestables y tienen poderosas propiedades oxidantes
(véase tabla 9. 3).

a. Hierro (Fe)

El hierro ha dado su nombre a los siderbfilos y sin embargo no

es caracteristico de este grupo. Seglin sea el caso se comporta
como:

- Siderdfilo: meteoritos metilicos y nGcleo de la
tierra (?).
- Calcbfilo: pirita y otros sulfuros

~ Litdfilo: silicatos normales.
La geogquimica del Fe esta controlada por la presibén parcial

del oxigeno (POZ) ya que existe una gran diferencia de solubi-
lidad entre Fe?*' vy Fedt
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TABLA 9.3. Contenido promedio de elementos férricos en algunas rocas

Fe Co Ni

(%) (ppm) . (ppm)
Contenido promedio :
(Taylor, 1964) 5.63 © 25 75
ROCAS IGNEAS
Granitos 2.70 5 8
Rocas &cidas pcbres en Ca 1.42 1 4.5
Rocas 4cidas ricas en Ca 2.96 7 15
b Dioritas 5.85 10 55
Sienitas 3.67 1 4
Rocas basicas 8.56 45 160
Rocas ultrabisicas 9.43 150 2000
ROCAS SEDIMETARIAS Y METAM. .
Esquistos 4.72 19 68
"Lutitas 0.98 0.3 2
Carbonatos 0.38 0.1 20
Arcillas ocefnicas act. 6.50 74 225
Sedimentos carbonatados act. 0.90 0.7 30
AGUA DE MAR 2 a 20 ppb 0.1 ppb 0.1 a 0.5 ppb
RADIO IONICO Fe?t= 0.82 2t = 0.82 ni%t = 0.78
Fe3*= 0.67 o>t = 0.64




El Fe es soluble en un medio reductor y &cido, y precipita en
uno oxidante y bésico.

En la corteza terrestre el Fe ocupa la cuarta posicibén en or-
den de abundancia, precedido por el 0O, Si y Al; pero si se to-
ma en cuenta la posibilidad de un nficleo terrestre de Ni-Fe po

dria ser el elemento mids abundante de la tierra.

Mineralogia. El Fe se encuentra en todas las clases de minera-

les a causa de su abundancia, de sus faciles cambios de valen-
cia y de su triple caricter geoquimico. Como seria muy extenso
mencionar todos los grupos en que participa, sb&lo se menciona-

rdn los més generales y conocidos.

En el medio igneo participa en los minerales ferromagnesianos
pero sus concentraciones econdmicas son en la forma de sulfu-
ros (pirita y pirrotita) y 6xidos (hematita, magnetita, ilmeni
ta). E1l Fe nativo (siderb6filo) es mids 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 esencialmentec bajo la
forma de 6xidos (hematita, magnetita), de hidrdxidos (goetita
lepidocrogita, limonita), de sulfuro (pirita), de carbonato

(siderita) y de silicatos en general poco conocidos:

Chamosita: (caolin)
Greenalita: (serpentina)
Grunerita: (anfibcl)
Minesotaita: (talco)
Estilpnomelano:

Turingita: (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 oxi-

geno), en las bacterias y algas "ferruginosas" que lo utilizan
para la asimilacidn clorofiliana de la energia liberada por la

oxidacidén del Fe2+.

Medio sedimentario.

1) Solubilizacidn, transporte y precipitacibn.

La incorporacidn del Fe al ciclo supergénico puede escribirse

de la siguiente manera en los procesos de intemperismo:

i) FeO + 2co2 + Hzo———> Fe(Co3H)2
ii) Fe (CO3H)2~——’~ c02 + Feco3 + H20
o) también:-—72CO2 + Fe(OH)2
iii) 2 Fe (OH)2 + 2H20 + %_02 3Fe(OH)3 + H20

En la segunda ecuacidn puede observarse que tiene un eguili-
brio K segln la ecuacidn:
¥ = (Co),-

(Fe(CO3H)2)

(FeCO) . (4,0)

3°'72

si la concentracidén del co, disminuye, la del Fe(CO3H)2 tam-
bién, en beneficio de la concentracidn de FeCO, que es menos
soluble y precipatard cuando su cantidad rebase el limite de

saturacidn de. la solucidn.

El transporte de Fe se realiza en el agua bajo formas muy di-

versas:

- En forma detritica

~ Absorbido por las arcillas
- 418 -



Coloidal: bajo la forma de Fe (OH)3 gue no es so-
luble pero puede estabilizarse formando

complejos.

Fijado por complejos ferro-silicatados

Fijado por complejos htmicos

Disuelto: este transporte sblo es importante en
presencia de CO2 y ausencia de oxigeno

que pasaria del Fe2+ a Fe3+

. En efecto,
el Fe3+ no es soluble arriba de un pH =
3; el Fe2+ solubiliza a pl = 5 y preci-
pita hasta pH = 7. Este mecanismo fue

fundamental para la formacidn de los ya
cimientos de hierro precémbricos facili
tado por la ausencia de oxigeno atmosfé

rico-en esta era.

El contenido de Fe en aguas de los rios es generalmente bajo
(1 ppm), afin en ausencia de oxigeno. La forma en que se encuen
tra en estas aguas es predominantemente coloidal. En el agua
de mar su contenido es aln mds bajo, llegando al orden de 2 a 20
ppb. La sensibilidad del Fe al pH se muestra en el siguiente
equilibrio:

Fe (OH)3 -——-—*Fe3+ + 3(0OH)
en donde: K = (Fe3+) (OH_)3
(Fe(OH)3)
por otra parte, Ka = (Fe3+) (OH_)3 = lO—38 (1)
K = (OHT) (H+) - 10-14 (2)
. - 3+
de la ecuacidn (1); (Fe™ ) = Ka
(OI-I')3
de la ecuacidn (2); (OH™) b
+




substituyendo (2) en (1),

(Fet) = ka L @H3 = 10738 L h?
K3 (10713
Para un pd = 8.5, la concentracidn de Fe3+ sera:
(Fe3+) - l04 % (10—8.5) _ lO4 < 10-25.5 - 10—21.5
Para un pd = 6.0, la concentracidn de Fe3+ serda:
(Fe3t) = 10% x 10718 = 1074
Se observa que la concentracidn de Fe3+ es mayor aun pH = 6

gque a pH = 8.5.

El pH de aguas de diferentes medios es el siguiente:

- Agua de rio: 6.5 - 7.0
- Agua de mar: 8.0 - 8.4
- Aguas calcéreas: 8.0 - 8.4

Es la débil solubilidad del Fe la que lo separa de su acompa-
nante mas préximo en el medio igneo, el Mg , y del Ca al cual
estd menos relacionado. En el medio sedimentario se acerca al
Al que también tiene baja solubilidad. Fl paralelismo entre Fe
y Al es méas acentuado cuando los dos estan en solucidn en un

medio &cido; su evolucidn depende del pH asi:

pH: 3 a 5 : el Fe precipita y el Al queda en solu-
cidn

pid: > 5 : ambos precipitan

Un Gltimo mecanismo de precipitacidn del TFe es la sulfuracidn
por actividad bacteriana gque expulsa el azufre reduciendo los
sulfatos y produciendo cadenas mineraldgicas complejas. Algu-

nos de los productos de este proceso son:
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Greigita Fe,S

3

9°g

4

Mackinawita Fe

Estas reacciones se realizan en los primeros centimetros de se
dimentos marinos o litorales donde la descomposicidn de la ma-

teria orgénica provoca répidamente la aparicidn de condiciones
reductoras.

2) Comportamiento del

El Fe participa en el
tes y caracteristicos
beds"), diagénesis de

hierro en el medio supergénico.

medio supergénico en fendmenos frecuen-
como lateritizacidn, lechos rojos {"'red

minerales de Fe ooliticos y cementacidn

de sulfuros.

- Lateritizacidn:

El término laterita es un designacidn general para un conjunto
de productos de alteracidn en zonas intertropicales, constitui

dos por oxidos de Fe y Al los cuales presentan con frecuencia
una coloracidn roja.

SeglGn Millot (1964), el mecanismo corresponde a una circula-
cidn muy activa (no hay lateralitizacidn en zonas secas),con

temperaturas entre 20 y 25°C los cuales producen la hidrdlisis

completa de :silicatos en:
Goetita FeO (OH)
Gibbsita: Al(OI—I)3
Caolinita: A1281205(OH)4

Los dem8s elementos mayores y una parte de la silice son lixi-
viados seglin sea el r&gimen hidrodinamico; el Fe se presenta
como Fe3+ (insoluble si el pH es elevado), como Fe2+ (soluble
en un medio reductor) y como complejos solubles con la silice
formando silicatos ferrosos y fé€rricos. En algunos casos se
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produce el transporte del metal.

El principal agente de la precipitacidn del Fe es la oxidacidn
debida al oxigeno atmosférico la cual se puede realizar de di-

ferentes maneras:

- Ascenso del nivel fredtico a la superficie

- Infiltracidn y enriquecimiento de oxigeno

- Desaparacidn de la cubierta vegetal

- Alternancia de las estaciones lo cual produce va-
riaciones en el nivel fredtico vy por consiguien-
te alternancias peribdicas de. oxidacidn y reduc-
cibn sin las cuales la lateritizacidn seria impo-~

sible.

La evolucidn de las lateritas produce la "siderolita", conoci-
da tambi&n como hierro pisolitico, la cual son relictos de la
alteracibn de grandes masas de lateritas pQr accidn de las

aguas de infiltracidn.

-Lechos rojos ("red-beds")

. P

Jos lechos rojos son formaciones continentale detriticas méas o
menos gruesas, depositadas en un medio semi-&rido, con poca ve
getacidn, clima subtropical y con una actividad bacteriana lo

suficientemente intensa para eliminar rapidamente toda la mate
ria orgénica. Bajo estas condiciones oxidantes, sblo la hemati

ta es estable y de ahi la coloracidn roja, caracteristica de
estos depbsitos.

ILa limolita es inestable en ausencia de agua y evoluciona a hg'
matita por lo cual es posible que ciertos lechos rojos sean se

cundarios.

- Diagénesis de minerales de Fe oolitico.

Sson rocas detritico-quimicas formadas a patir de un depbsitc
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de estuario bien clasificado, contituido por tres elementos
principales: granos de cuarzo, fragmentos de conchas y limoni-
ta. Los depdsitos estudiados presentan estratificacidn cruzada,

la limonita disminuye en Adireccidn del litoral debido al aumen-

-to de fragmentos de conchas y de arcillas. Verticalmente se ob-

servan secuencias negativas, comenzando por arcillas y terminan
do con una calcarenita. T.os valores de Fe son econdmicos sdlo

cuando la granulometria es mayor a 0.250 mm.

Se han observado cambios en la mineralogia que se traducen en
diferencias de color de la roca de cafe a verde. La identifica-
cidén de las estructuras sedimentarias primarias (la naturaleza
de los nfcleos de los oolitos, sus dimensiones, estratificacidn
cruzada y otras) muestran que su origen es diagenético segln el

orden:

limonita ——= leptoclorita —- siderita —» pirita
Estas reacciones esté&n influenciadas por factores como aguas
intersticiales y la disminucidn del Eh producida por la descom-

posicidn de la materia orgéanica.

- Cementacidn de sulfuros

En el caso de yacimientos sulfurosos, el e juega un papel im-

portante en los fenbmenos cde concentracidn superficial. En las
partes situadas por abajo del nivel fredtico, en agquellas en

donde circula el oxigeno, se tienen reacciones del tipo:

CuS + 202*—~t CuSO4

Estos sulfatos son solubles en medios con pE menores a 7.0,

el cual es mantenicdo por la alteracidn de minerales como la pi-
rita, y se infiltran reaccionando con los sulfuros no oxidados
situados bajo el nivel fredtico en doncde la praesidn parcial del
oxigeno es mids baja:

CucCcC + Tes + FeSO

4

g
@]
o
4]

a + S
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Estas reacciones se producen principalmente en zonas climati-

cas con poca precipitacidn fluvial, donde no hay escurrimientos
importantes y, por tanto, con una erosidn lenta. A medida que a-
vanza la erosibn, la concentracidn de-elementos metalicos se va
dirigiendo hacia la parte més baja, siguiendo un orden de reem-

plazamiento dado por la serie de Shirmann:

Mg, Ag, Cu,3i, C&,Pb, Zn, Ni. Co, Tle, Mn
Estos enriquecimientos son en general de poca extensidn verti-
cal por lo que podrian sefalar una falsa anomalia en la pros-

peccidn minera.

Medio metamdrfico:

El Fe2+

estad subordinado en el ciclo superficial pero es mas a-
bundante en las zonas més profundas, en donde la cantidad de
oxfigeno likre no es suficiente para oxidar més Que una pegueia
parte del Fe de la corteza. Durante el curso del metamorfismo
progresivo se ha observado que una parte del oxligeno se regene-
ra mientras que otra es reducida. Esta reduccidn progresiva

del Fe fue demostrada por Shaw (1956) en las pelitas.

La siguiente reaccidn es importante en el metamorfismo:

FesS + 3Fe,C

2 3Cy4 2FeS + 4Fe. 0., .

273

Fue realizada experimentalmente por Holland (1959) a 400°C y
por Barnes y Kullerud (1961) a 625°C. En la fig. 9.4 puede ob-
servarse que en general no se dan pares de minerales inicos vy
que'los cuatro minerales no pueden formar simultaneamente una a
sociacibn estable, Existen varios puntos triples, algunos de

los cuales son:
FeS - T'eS - Fe, 0O

I'eS - Fe,0, - Fe,0
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FIGURA 9.4. Daminios de estabulidad de algunos minerales
‘de Fe en funcibén de las fugacidades del 82 Yy 02, para una
temperatura de 400°C
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Por otra parte, los 6xidos de un componente dependen de los mi-
nerales acompanantes; por jemplo, en las jaspilitas no ocurren

cambios mineralbgicos sino sdlo un crecimiento cristalino.

En presencia cde carbonatos las reacciones se producen en el mo-
mento de la decarbonatacidn; asi, en las ticticas, 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 calcédreas o dolomitas puras por el aporte
de grandes cantidades de Si, Al, Fe y Mg. Algunos minerales ca-

racteristicos de estas rocas son,

hedenbergita: Ca (Mg,Fe)Si206

Ilvaita: CaFe2+ (SiO4)2 01l

Medio igneo.

La comparacidn de Fe y Mg en las rocas igneas es muy interesan-
te. Seglin Rankama y Sahama (1950) los contenidos promedios de
estos dos elementos son:

% Te % Mg
Dunita 6.30 27.94
Hornblendita 11.75 7.53
Cabro 8.84 4,53
Diorita 5.63 2.52
Granodiorita 3.28 1.15

Goldschmidt (1954) destacd la importancia del radio idnico del

Mg ‘que por ser ligeramente més pequeno que el de Fe2+ produce
asociaciones minerales mas sdlidas y de maybr punto de fusidn.

Es por ello que la forsterita tenga un punto de fusidn (1890°C,
a 1 bar) mas elevado que el de la fayalita (1200°C). La substi-
tucidn Fe2+/Mg2+ es en general continua de un polo a otro, cosa
que no ocurre con los feldespatos alcalinos, En el caso de oli-

vino la solucidn sdlida se acerca a la ideal.
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Durante el curso de la diferenciacidn magmitica se han observa-
do dos tendencias tipicas que controlan la incorporacidn del Fe
durante la cristalizacidn; estas tendencias estén en funcidn de
pO2 (Osborn, 1959) (Fig.9.5 ) y son:

- Tendencias de Fenner: en magmas toleiticos donde el olivino

y las plagioclasas béasicas cristalizan primero. La pO2 es baja.

- Tendencia de Bowen : en magmas calcoalcalinos donde cristali-
zan primero el olivino y los piroxenos. La cantidad de Fe incor

porada en la red cristalina es la mds importante. La pO2 es al-
ta.

b. Cobalto (Co)

Las caracteristicas del Co han sido estudiadas por Young, 1957
y Carr y Turekian, 1961.

El Co cambia de valencia mds f&cilmente que el Fe y su comporta
miento quimico es mads cercano al de su vecino el Ni.

Mineralogia.

El Co forma principalmente sulfuros y arseniuros. Los arsenia-
tos conocidos se derivan de la oxidacidn del arseniuro. Los mi-
nerales més importantes son:

Cobaltita: CoAsS
Esmaltita: CoAS3
Soflorita: CoA52

. . . C .
Eritrita: O3(AsO4)2 8H,0

Medio vivo.

El Co es un oligo-elemento indispensable en la vida de las plan
tas y se encuentra en la vitamina B-1l2.
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FeO

K,0 + Na,0 MgO

FIGURA 9.5, Tendencias de diferenciacidn magmitica:
I. Tendencia de Fenner (Bushwveld, Stilwater, Skaer-

gaard); II. Tendencia de Bowen (Batolito del Sur
de California). La zona sconbreada corresponde a los
basaltos. ‘
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Medio Sedimentario.

El Co3+ es inestable en solucidn y pasa al estado bivalente,

que con el Fe podrd constituir oxidantes. El resultado es su
facil concentracibén en forma de sulfuro como consecuencia de
la poca solubilidad de este Gltimo.

El contenido promedio de Co en las rocas sedimentarias es:

Lutitas: 20 ppm

Lutitas negras: 10-20 ppm
Areniscas: 0.3 ppm
Calizas: 4.0 ppm

Medio metamdrfico.

El Co entra preferencialmente en las redes ferro-magnesianas,

pero la particidn es més fuerte a més temperatura.

Medio igneo.

Las abundancias mas altas de Co se observan en rocas ultrabési-
cas, concentrandose en el olivino y los piroxenos, pero las le-
yes econdmicas se obtienen de los sulfuros asociados que facili

tan su extraccidn.

Para el conjunto de rocas igneas, los valores de Co son inver-
sos a los del Si02. A primera vista se han observado maximos re
lativos de elementos como Bi - Co - Ni - U - Ag con algunos pro
ductos de diferenciacidn de magmas graniticos (Herciniano euro-
peo).. La fuente de estos metales se ignora hasta el momento, pu
diendo ser producto de una removilizacidn de elementos prove-
nientes de lugares diferentes.

No obstante que el Co2+ tiene igual tamafio y estructura electrd
nica que la cel Fe2+, tiende a separarse de &ste (junto con el

2+ ' . . .2
Mg~ ) en los magmas ferromagnesianos. Por ello, la relacidn
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Co/Fe disminuye de valor a medida que aumenta la diferenciacidn
2+

llegando inclusive a la desaparicibn del Co

c. Niquel (Ni)

Las caracteristicas geoguimicas de este elemento y sus yacimien

tos pueden estudiarse en Lombard (195¢).

El Ni es un elemento siderdfilo y calcdfilo: se encuentra en
vacimientos de sulfuros masivos (ej. Sudbury) acompanado 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 depdsitos lateriticos de Ni,
Co, Fe, Mn y Cr; y en nddulos de fondo oceanico de Mn, Ni, Cu y
Co.

Mineralogia.

El Ni es generalmente bivalente y se encuentra en los siguien-

tes minerales:

Pentlandita (Ni,Fe)958
Bravoite (Ni,Fe)S2
Millerita NiSs

Nicolita NiAs
3reithauptita Nisb
Rammelsbergita NiAs2
Skuterrudita NiAs3
Gersdorfita NiAsS

Ulmanita NishS

Anabergita N13(Aso4)2. 8H20.
Garnierita N13S;205(OH)4
Neponita Clorita niquelifera

e eqs . c e L2+ .
Por la similitud entre sus radios idnicos el Ni tiende a subs

tituir al Mg2+ en los 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 alteracidén de las rocas el MNi pasa en so
lucidn, pero es transportado més lejos que el Fe el cual preci
pita en el momento en gue pasa‘a su estado trivalente. Con el

SiO2 y el g0, el Ni forma silicatos niqueliferos econdmicamen

te importantes en sus formas lateriticas. .

El perfil ideal de un depdsito de esta naturaleza de arriba ha
cia abajo es:

1) Zona estéril: Oxidos e hidrdxidos de Te

2) Zona oxidada: Limonita y geotita niqueliferas
(1 a 2% de Ni)

3) Zona silicatada: Clorita y serpentinas niqueli-
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 oceanicos se registran valores méas

elevados de hasta 1000 ppm. Este Ni puede tener como fuentes:
1) Lixiviacidn de rocas volcanicas submarinas

2) Decantacidn de polvo metedrico (condritos fé&rri-
cos)

En los nddulos de manganeso tambié&n se han detectado concentra

ciones importantes.

Medio metambrfico:

No se conocen los efectos del metamorfismo en minerales nique-
liferos.
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Medio igneo .

El Ni presenta gran similitud con el Co en cuanto a su comporta
miento en el medio igneo: cuantitativamente estd contenido fun
damentalmente en rocas ultrabisicas (dunitas y noritas), pero
las concentraciones primarias econdmicamente interesantes apa-
recen en los sulfuros gue las acompafan (pirrotita, pentlandi-
ta). La ligazdn del Ni a las rocas béasicas né estd admitida
por todos los autores: en el caso de la lapolita de Sudbury,
Canada, French (1971) defiende la hipbdtesis de un impacto me-

tedrico por la presencia de Ni en "astroblemas".

4. PLATINOIDES

Los metales del grupo del platino: rutecio, rodio, paladio, os
mio, iridio y platino son metales algo raros y tienen en comfn
una resistencia a la reactividad quimica. Sus temperaturas de
fusidn y ebullicidn son altas, al igual gue sus entalpias de
vaporizacidn. Aparentemente la gran estabilidad de la red cris
talina metdlica es la causa més importante de la naturaleza

inerte de estos metales.

Mineralogia

Los elementos del grupo del platino existen preferentemente en
forma met&dlica en general formando aleaciones entre ellos. Las
cristalizaciones como sulfuros y arseniuros son raras (Cabri,
1976) .

Distribucidn

Los minerales de este grupo se concentran en las rocas ultraba-
sicas (dunitas) pero raramente son explotadas por estos elemen
tos dada su baja concentracibn. En la corteza terrestre el con

tenido promedio es:
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. Pt: 5 ppb Ir: 1 ppb
Pa: 10 ppb Ru: 1 ppb
Ph: 1 ppb Os: 1 ppb

Pueden obtenerse yacimientos por concentracidn detritica y cons
titucidn de placeres favorecidos por la poca alterabilidad de
los platinoides. La mayor parte de la produccidn (98%) se obtie
ne como subproducto del tratamiento de sulfuros de Fe y, sobre
todo, del Ni y Co procedentes de rocas basicas, principalmente
noritas. Lo dicho anteriormente enfatiza la aseveracidn de que

los platinoides son elementos dispersos.

Las discusiones sobre el origen de estos elementos y de su sepa

racidn se reducen en dos proposiciones.

1) Por diferenciacibn sedimentaria procedente de e-
tapas de concentraciones sucesivas.

2) Heterogencidad del manto en cuanto a su conteni-
do en elementos trazas.

Esta filtima posibilidad tiene argumentos a su favor como la dis
tribucidn 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 Tasmania el Os-Ir.

Otro aspecto importante de los elementos siderdfilos, particu-
larmente de los platinoides, es su baja concentracién en la cor
teza mientras que en los meteoritos es relativamente alta. De

ello puede pensarse que su mayor concentracidn reside en el nf-
cleo (NiFe).
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NOTA:

En el capitulo de Geoguimica Descriptiva se ha pretendido intro-
ducir al estudiante en el andlisis sistemdtico de los elementos

mds importantes de la corteza terrestre. Por supuesto este inci
so no ha sido exhaustivo quedando por estudiar otros que como el
si, Al, O, S y Cu son fundamentales en la comprensidn de muchos

procesos geoldgicos. Estos elementos podran consultarse en obras
afines, revistas y publicaciones. En la bibiiografia que se de -

talla a continuacidén se enlistan los documentos bésicos para su
consulta.
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X . GEOQUIMICA DE LA HIDROSFERA

Por: Ing. EDUARDO MORALES DE LA GARZA
INTRODUCCION

En su sentido m&s amplio la hidrdsfera es la porcidn de agua
¢ue rodea a la litdsfera. Incluye la fase de vapor de agua
de la atmdsfera, el mar, los rfios, los lagos, las nieves per
manentes y las aguas subterraneas. Por su cardcter dinimico
dentro de la hidrSsfera tambi&n se incluyen los diversos com
ponentes sdlidos, liguidos, gaseosos y idnicos que se encuen
tran suspendidos o disueltos dentro de ella.

El agua en la naturaleza se encuentra formada por isdtopos
de hidrbgeno y oxigeno de diferentes masas encontridndose que
4 su mayor parte (99-73%) estd constituida por 'H y '*0. La

: porcidn restante estd formada por los isb6topos *H, °H, !0 vy
}% 180. El agua formada por el 2H (deuterio) se conoce como

i agua pesada y presenta propiedades diferentes al agua forma-
da con hidr&8geno de masa l; aquélla tiene una temperatura de

mixima densidad de 11.6°C y un punto de fusidn de 3.8°C (Pan
zarini, 1970).

Solamente una pequena fraccibén del agua terrestre se halla
presente en la atm6sfera o se encuentra retenida en los la-
gos, glaciares, cuerpos de aguas interiores, rios y aguas

subterrdneas. Casi toda el agua pertenece a los océanos (Ta-
bla 10.1),

Si consideramos a la superficie de la Tierra (5.1 x 10%km?),
puede observarse gue el océano cubre el 70.8%, o sea’
3.6 x 10°%km?.

!
;
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TABLA 10.1 DISTRIBUCION Y MASA DE LA HIDROSFERA

Masa Proporcion
(x101°ton) (%)
Agua de mar 1,410.0 86.50
Lagos y rios 0.5 0.03
Hielo continental 22.0 1.30
Vapor de agua atmosférica 0.013 0.000
Agua en los sedimentos y
rocasvsedimentarias 200.0 12.2
Total: 1,632.0 100

(Segiin Poldervaart, 1955; en Gross, 1971)

Las teorias acerca del origen de la hidrbsfera han variado

conforme se realizan mayores investigaciones y se conocen
nuevos datos. Originalmente se considerd a la hidr&sfera co-
mo un engendro del estado pregeoldgico del desarrollo de la
tierra fundida. Con la evolucidn de las teorias cosmogdnicas
aparecen otras en gue su origen es atribuido al incremento
del campo gravitacional de la Tierra, el cual cuando adquiere
una magnitud lo suficientemente grande retiene algunos compo
nentes ligeros como el nitrégeno, oxigeno, nitrdgeno y otros.
gases. Se piensa que la fuente de estos elementos es la des-
gasificacidn del manto debida a la actividad magmadtica duran
te sucesivas eras geolbgicas. La intensidad de este proceso
puede observarse en los volcanes actuales donde el volumen
de agua arrojado por un sdlo criter es del orden de

5.0 x 107 toneladas por afio. No obstante gque este modelo ad-
mite el reabastecimiento ininterrumpido de la hidrdsfera en
toda la historia de la Tierra, se debe reconocer gue su volu-

men principal fue formado en los estadios mas antiguos del
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desarrollo del planeta a tal punto gue para fines del Precam
brico (2,500 ma.) el volumen de la hidrdsfera deberia formar
no menos del 60% del actual (Ronov y Yarashevsky, 1967, en
Jain, V.E. 1980). |

X .1 OCEANOS Y MARES
1. ORIGEN DE LOS OCEANOS

Como se vio en la introduccidn de este capitulo, el origen

del agqua de mar y la de la atmbsfera est@n estrechamente re-

lacionados;, las hip&tesis relativas a dicho origen se cen-
tran en dos posibilidades: que el agua forme parte de la at-
mésfera primitiva del planeta, consistente adem&s de metano,
dibxido de carbono y amoniaco en cuyo caso la fuente prima-
ria seria césmica; o bien,’Que el agua sea producto de la se
gregacidn gradual del planeta primitivo dentro de una capa
interior y otra exterior a medida que éstevcomenzé a calen-
tarse. La condensacibn gradual de los vapores se produjo du-
rante el paulatino enfriamiento de la Tierra, culminando con
la formacién de un océano primitivo. En ninguno de los dos
modelos. se contempla la existencia de oxigeno libre durante
los primeros 2,000 o 3,000 m.a. de la historia de la Tierra.
Asi, que el elemento vital se quedS en los. 6xidos de los cua

les fue liberado gradualmente por procesos metabdlicos de la
vida misma.

Existe suficiente evidencia geolbgica y paleontoldgica para
afirmar que la hidrbsfera ya estaba formada entre 3,000 y
3,500 m.a. Claro esta, que el volumen y composicién de dicha
agua debieron ser completamente distintos de la de hoy
dfa. Las aguas estarian saturadas de compuestos carbonosos,
sulfurosos y nitrogenados que darian un aspecto oscuro y par
dusco a los océanos y no cristalinos como los conocemos hoy
(Morgan y Anders, 1979). Se presume tambi&n la presencia de

sulfatos y sulfitos disueltos en pequefas cantidades en el
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agua de los primitivos océanos como producto de la oxidacién
de los sulfuros por la accidn de la radiacidn ultravioleta

en el agua. (Junge y Warkneck, 1979).

La actividad conjunta de los procesos.anotados junto con 1la
de otros que se verdn mas adelante le dan los atributos que
hoy conocemos del mar: una solucidn acuosa constituida por
varios s6lidos y gases en la gue se encuentran tambi&n sus-
pendidos materiales sdlidos orgadnicos e inorgénicos y pobla-

da por organismos vivos animales y vegetales.

2. COMPOSICION DEL AGUA DE MAR

En el mar se encuentran disueltos todos los gases de la at-
m6sfera siendo los mds abundantes el nitrbgeno, el oxigeno y
el anhidrico carbdnico, de los cuales este iltimo se halla
principalmente como carbonato y bicarbonato al reaccionar
guimicamente con el agua de mar. Como cada-'gas tiene su pro-
pia solubilidad la proporcidn en que estadn disueltos en el
mar no es igual a la que presentan en el aire existiendo en
promedio un 64% de nitr8geno, 34% de oxigeno y un 1.6% de
anhidrido carbdnico. Los gases raros del aire estdn presen-
tes en pequenas cantidades y en ausencia de oxigeno suele

haber &cido sulfhidrico y probablemente metano. (Pauzarini,
1970) {(Figura 10.1).

La mayoria de los componentes sdlidos provienen del continen
te del cual son arrancados por procesos de intemperismo ,
transportados por las corrientes fluviales y distribuidos
dentro del mar por las corrientes marinas. La lixiviacidn vy
el intemperismo dentro del mismo fondo ocednico tambi&n son
importantes en losprocesos dindmicos del océano, sobre todo
en las zonas de volcanismo extensional de las dorsales oced-
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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mentos introducidos se encuentran potasio, magnesio y so-
dio. (Andel, T.M., 1977).

En sus primeros estadios evolutivos 'la Tierra tenia pocos
continentes. El aporte de &stos en la comesicién del agua
de mar se ve entonces subordinado al aporte de elementos
extrafdos de la misma corteza oceinica. Es 186gico pensar en-
tonces que los mares eran menos salinos pero eran mas ricos
en hierro y sflice que los mares actuales. Con el crecimiento
posterior de los continentes aumenta considerablemente el
aporte de elementos de éste y de la corteza oceénica, hecho que

se alcanzd hace aproximadamente 1,000 m.a. A partir de esa
&poca la composicidn de los océanos ha sido pricticamente la
misma o ha variado dentro de limites muy estrechos.

Los ciclos quimicos que se producen ahora en los océanos per
tenecen en gran parte a un sistema oxidante. En algunas zo-
nas, sin embargo, existen situaciones en que el oxigeno se
ha agotado por la descomposicidn de sustancias orgénicas en
proporciones tales que el oxigeno provisto por la atmdsfera
o por fotosintesis resulta insuficiente, prevalenciendo, en-
tonces, condiciones de carencia de oxigeno (o andxicas)
(Gross, 1971).

3. PROPIEDADES DEL AGUA DE MAR

a) La salinidad. Una de las propiedades més importantes del

agua de mar es la salinidad 1la cual representa la cantidad

en gramos de sales disueltas en un kilogramo de agua de mar
y se expresa en partes por mil (0/00). lLa salinidad de las
aguas oceénicas oscila entre 34 y 40 0/00. Los valores mas
altos aparecen en lugares donde la evaporacidn excede a la

precipitacibén 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 volcénicas y su elevada concentra-

cidn en el agua de mar se debe.a la alta solubilidad de to-
. - . + + +

das sus sales con los cationes mé&s comunes (Na , K , Mg? ’

ca?” N Sr2+). La clorinidad de las aguas oceénicas es en pro
medio de 19 0/00.

Entre la salinidad y la clorinidad existe una relacidn 1li-

neal de tipo empirico dada por la siguiente ecuacidn:
s (0/00 = 0.03 + 1.805 C1 %

Los valores de salinidad dados por esta ecuacidn son un tan-
to mids bajos gque los reales con una discrepancia del
0.14 0/00, cantidad que es despreciable.

Otros elementos presentes en el agua de mar son: sodio, pota
sio, magnesio, calcio, estroncio, boro, silicio, azufre,
fluor y bromo. En estado gaseoso aparecen.disueltos oxigeno,
carbono, nitrbgeno y gases nobles. (Fig. 10.1). La mayoria
de los elementos mencionados aparecen en estado idnico pro
ducto de diversos grados de disociacidn de sales. En la Ta-
bla 10.2 se muestran las cantidades promedio de sales y
otros componentes encontrados mediante el andlisis guimico

de aguas ocednicas.
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TABLA 10.2 PRINCIPALES SALES Y COMPONENTES DEL AGUA DE MAR A
35 0/00 y 20°C

Contenido

Sal : Formula Kg/m3
Cloruro de sodio NaCl 20.014
Cloruro de magnesio MgC]z 3.812
Sulfato de magnesio MgSO4 1.752
Sulfato de cobre Cus0, 1.283
Sulfato de potasio K2504 0.816
Carbonato de calcio CaCO3 0.122
Bromuro de potasio KBr 0.101
Sulfato de estroncio SrSO4 0.028
Acido boérico HZBO3 0.028

(Tomado de Chavez, 1981)

En su forma idnica los componentes anteriores pueden expre-

sarse en su forma disociada como iones metdlicos y iones béa-
sicos que son los més abundantes y se reconocen como consti-
tuyentes principales. Los constituyentes secundarios no supe
ran el 0.025 de los primeros pero tienen gran importancia en

relacidén con la biologia del mar. (Tabla 10.3)

TABLA 10 .3 PROPORCION DE LOS PRINCIPALES EI‘.EMENTOS DISUELTOS
EN EL AGUA DE MAR

Ton (%) Ton (0/00)

c1- 19.353 CO4H™ 0.142

Na© 10.760 B~ 0.067

S0 2.712 Sr 0.008

'Mgg+ 1.294 B 0.004

cal* 0.413 F 0.001
K" 0.387 Total  31.0

(Tomado de Gonzé]ez, B., 1982)
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c) El pH y.el Eh. En la superficie de los mares estd regula-

do por el contenido y tipo de sales y por la cantidad de ga-
ses atmosféricos disueltos CO, y O,. El agua de mar es nor-
malmente alcalina con un valor de pﬁ entre 2.6 y 8.4 encon-
trdndose la mayor alcalinidad, es decir los valores mayores
de pH, en la superficie o cerca de ella. Donde el agua se en
cuentra en equilibrio con el anhidrido carbdnico del aire,
el pH esté entre 8.1 y 8.3 pero cuando hay una gran activi-
dad fotosintética de las plantas de modo que se ha reducido
el anhidrido carbbnico, puede encontrarse valores mayores.
Por debajo de la superficie del mar el pH varia en consonan-
cia con la variacidn experimentada por el anhidrido carbdni-
co debido a la actividad bioldgica, de tal manera que en la
zona fdtica donde se desarrolla el proceso de fotosintesis
suelen encontrarse los mayores valores. Debajo de ella el pH
decrece hasta alcanzar un minimo gue en general coincide con

el minimo contenido de oxigeno, para aumentar luego nuevamen
te hacia el fondo.

Las aguas ocednicas tropicales y subtropicales estdn satura-
das de CaCO; en la superficie. A mayores latitudes predomina
la subsaturacidn. El equilibrio de las aguas superficiales
con la atmdsfera tanto de CO, como O, determina un Eh débil-
mente oxidante, que se vuelve débilmente reductor a medida
que decrece el contenido de 0, de acuerdo a la profundidad.
La escasés de oxigeno en el fondo del mar-en cuerpbé de agua
de extensibn reducida y por lo siguiente de escasa circula-
cidn de agua (cuencas restringidas) es donde se hallan los
2*  Mn?%, gue en parte derivan de los
mismos sedimentos del fondo. (Gonzalez, 1982).

iones reducidos S27, Fe

4. CAMBIOS COMPOSICIONALES

Los cambios composicionales de las aguas ocednicas pueden ex
plicarse en funcién de su misma historia evolutiva. Por ejem

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 aparicidn. Los sedimentos y los registros fdsiles
nos proporcionan datos de los ambientes originales en que
se desarrolld la vida y de la composicibn y procesos que ocu
rrieron en eras anteriores. Tomando como base estas observa-
ciones, pueden concebirse los distintos procesos que pudie-
ron haber cambiado la composicidn del agua marina dentro de
los limites de tolerancia de la vida ocednica (Andel; T.H.,
1977). E1 aporte de componentes quimicos por lavas es uno.
Un r&pido movimiento de las placas puede producir md&s magne-
tismo ocednico y/o continental y tener mayor efecto sobre la
quimica del agua gue un movimiento mds lento. Los continen-
tes como proveedores de material disuelto tambi&n esté&n suje
tos a variacidn. Un continente con poco relieve, cubierto
por el mar o desértico aportarid menos material al mar que
uno montanoso, con largos rios y altas precipitaciones. Una
tercera causa posible de cambios en la composicidén del agua
de mar es la biolb6gica. En los océanos actuales los organis-
mos microscdpicos son responsables del reciclaje de elemen-
tos como el carbono y el silicio a los cuales incorporan en
sus funciones metabdlicas. Otros iones como el POqz, N03=,
N02=, Si03= Yy NHM+ son utilizados por los organismos marinos
para formar tejidos y tienen por tanto una significacidn bio
l6gica especial. Entre los 'iones que sufren menores variacio
cuantitativas debido a que son absorvidos por los organismos
en pequefias cantidades est&n el Fe?, cu?®, Th*t, Mn2t y 1”
(Mckenzie y Garrels, 1966). Por otra parte, la disolucidn de
los cadiveres de los organismos vivos hace gue exista en el
agua de mar materia orgédnica en disolucibdn, de composicidn y

en cantidades variables.
X .2 CUENCAS CERRADAS.

La cantidad y composicidn de las sales disueltas varian mu-
cho en mares interiores y lagos que en los océanos y mares

marginales, dependiendo esto del clima y del &rea geogréafica.
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En general, la salinidad de los mares interiores y lagos es
inferior a la de los oc&anos llegando a ser casi nula en el
caso de lagos glaciales. En contraste, el contenido de sales
en los lagos y mares de regiones aridas, como el Mar Muerto,
llega a valores extremos de hasta 25%. Algunos llegan al es-
tado de saturacidn con lo que se presenta el fenbmeno de pre
cipitacidn de sales y otros compuestos desde los mas 1insolu-
bles (carbonato y sulfato de calcio) hasta los cloruros y ni
tratos de sodio y potasio cuya solubilidad es mayor. La pro-
porcidn de las distintas sales difieren de un cuerpo de agua
a otro. Asi, mientras los lagos salinos son ricos en cloruro
de sodio (derivados en su mayor parte de brazos de mar), los
lagos alcalinos contienen principalmente sulfatos, carbona-
tos y/o bicarbonatos, sean s6dicos, cllcicos y magnesianos.
Estos Gltimos esté&n ligados generalmente a regiones volc&ni-
cas.

X .3 RIOS

La composicidn gquimica del agua de los rios difiere sustan-
cialmente de la de los mares tanto por su menor contenido to
tal de sales como por la distinta proporcidén de los slemen-
tos. En los rios el calcio predomina sobre el sodio; ello re
fleja un contenido mucho mayor de CO; como resultado de un

intercambio mids activo con la atmbsfera.

El cloruro de sodio presente en los rios deriva en su mayor
parte del "reciclado" del agua de mar, 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 erosidn de los sedimentos (Gonza-
lez, B., B., 1982).

X .4 AGUAS SUBTERRANEAS

Las aguas subterridneas figuran entre los factores exdgenos
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que influyen activamente en los cambios de relieve de la su-
perficie terrestre en la destruccidén y formacidn 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 elevacidn de las rocas y la incor
poracidn de apreciables cantidades de la cat? y alcalis. La
oxidacidn de los sulfuros de las rocas producen sulfatos.
Los cloruros son menos abundantes en las aguas subterréneas,
a excepcidn de acuiferos derivados de aguas marinas "f&siles"
preservadas en reservorios cerrados (aguas "cognatas"). Una
caracteristica de estas aguas es su relativa abundancia de

bromo. (Gonzdlez, 1982).

Las aguas subterrdneas pueden disolver a compuestos facilmen
te solubles (haluros, sulfatos, nitratos, carbonatos, fluora

sy + .
tos y silicatos de k* y Na ), los ligeramente solubles

+ + . .
(SrsO, , carbonatos de Ba++, Sr +, Sn +, Ag++ y también Si0,)
y compuestos insolubles (hidréxidos de Fe®’, Mn®t, Ti®t y
co’hy. '

s

Existen en la corteza de intemperizacidn 46 elementos hidroge
néticos (elementos en equilibrio agua-corteza terrestre y mi
nerales hidratados de su precipitacidn de soluciones acuo-
sas); éstos son los siguientes: H, O, N, Ca, .Mg, K, Na, Cl,
S (como 802), C (como CO,), 8i (como Si0;), Pb, Zn, C4, 2ag,
Au, Cu, Bi, Ni, Co, Mo, Sn, VvV, 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 estd en funcidn de toda
una serie de variables. Las propiedades de un elemento dado
y las propiedades del agua como solventes son constantes. las

variables son: la concentracidn idnica de hidrdgenos en la
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FIGURA 10.2. Ciclo esquemitico del agua.
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solucidn (pH), el potencial de 6xido-reduccidn (Eh), presidn,
temperatura, disociacidn ibnica, la presencia de un ion co-
mGn en la solucidn, presencia de gases (CO,, 02), interac-
cién guimica de iones en la solucidn y la dispersidn
(Krauskopf, 1967).

Los compdestos de elementos quimicos pueden estar presentes
en soluciones ibnicas, moleculares y coloidales, asi como en
suspensiones mecanicas. Las aguas atmosféricas pueden conte-
ner pequenas cantidades de tales elementos aungue pueden au-
mentar su concentracidn al atravesar zonas de intemperiza-
cidn.

En todas las latitudes, dependiendo del grado de intemperiza
cibn y la diferencia cualitativa de sus productos, asi 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 estdn determinadas por

los siguientes fa »res: (Segln Chifaz, 1976).

1. Por la solubilidad de los productos de oxidacidn de los
sulfuros de otros compuestos.

2. Por el pH y el Eh del agua.

3. La oxidacidn de los metales en forma de sulfuros insolu-
bles en agua.

4. Losmedios de cambio de aguas.

5. Las formas de los metales, su distribucidn en los depdsi-
tos y en las cercanias; tamafio de los campos de minerali-
zacién de diferentes tipos.

6. Permeabilidad de la roca.

7. Ambiente climidtico, hidroldgico y orografico.

8. Efectos quimicos de las rocas cercanas como productos de

filtracidn de las rocas mineralizadas.
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La concentracidn ionica de hidrdgeno (pH) tiene una gran sig
nificacién en la concentracidn y disolucién de metales. As{t
el Cu estd presente a un pH de 5.3 pero su cantidad eg muy
pequefia o ausente en medios alcalinos. Las sales de Pb y 2n

pueden permanecer en solucibn acuosa a un pH de 6 a 7.

Como consecuencia de la accidn disolvente del agua que se
filtra y circula a través de las rocas y de acuerdo con los
aniones gque eéstas liberan se forman distintos tipos de
aguas subterrfneas. Las mds abundantes son las bicarbonata-
das, cuyo catidn en primer lugar es el calcio, y menos comin
el sodio o una combinacibén de ambos. Este predominio de bi-
carbonatos se explica por que el aire y‘la materia orgfnica
de los suelos representan una fuente permanente de CO,. Las
aguas cargadas de bicarbonato de calcio, pueden depositar
CaCO; en la interfase con la ‘zona de aeracibn y dar asi ori-
gen al "caliche". Esta depositacifn se produce por el escape
de CO;. Las aguas mis bicarbonatadas son lag que se filtran
a través de las calizas. El sodio presenta en las aguas, pro
cede principalmente de la descomposicifén de plagioclasas s&-

dicas.

Lag aguas cloruradas son resultado en su mayor parte de los
sedimentos marinos recientes y, en zonas costeras, de sales
marinas acarreadas por los vientos.

La presencia de nitratos en las aguas subterrfneas es rara.
En ciertos lugares son el resultado de la contaminacibn de
residuos org&nicos. (Gonzdlez, 1982).

Los productos de oxidacién de sulfuros es la principal fuen-
te de metales en agua. Los sulfuros son extremadamente inso-
lubles; sus productos de oxidacidn tienen su m8ximo desarro-
llo en el limite superior de las aguas subterr&neas, en la
interface sblido-liquido-gas.
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Se observa un pH més &cido en aguas subterrineas en los hori-
zontes donde la oxidacién de los sulfuros se efectfia con mayor
velocidad. El pH es bajo en zonas de menof acidez, tendiendo a
un valor de 7.0, o a niveles mis alcalinos dependiendo de la

composicién de la roca y del grado de intemperizacién.

El pH de las aguas'del lavado de los sulfuros en el proceso de
oxidacibn ser§ mis 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 gque fueron es-
tables en la solucién a un pH &cido precipitan ocasionando que
la concentracién de metales en el agua disminuya. Agqui se to -
man en cuenta los efectos de la materia org&nica ya que una
parte de los metales puede ser retenida en solucién por sustan
cias orgénicas.

El contenido de metales depende también del medio climdtico.
Las soluciones se diluyen durante las épocas de lluvias prolon
gadas, pero después de la lluvia, en los trbépicos, sigue'una
temporada de seca en la que la concentracifn de los metales en
el agua llega a su miximo. Los metales en aguas corrientes es
tén presentes en forma soluble y en suspensibén. Las aguas fred
ticas se elevan dura.ce la época de lluvias inhibiendo la oxi-
dacibén de los sulfuros. Después de esta temporada, las aguas
freticas descienden y los sufuros htmedos se oxidan répida-
mente al contacto con el aire Chinaz, 1976):

Por lo visto anteriormente, es importante notar que las aguas
subterréneas acarrean productos de intemperizacién gue cambian
su composicién. Esto, junto con los procesos de intercambio

que ocurren entre el agua y el medio gque atraviesa hardn un sis
tema muy dinémico.
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XI. INTRODUCCION A LA GEOQUIMICA ORGANICA

Por: Dr. Luis Obregédn Andria

XI.l. INTRODUCCION

En este capitulo se tratardn aspectos generales acerca del ori -
gen, tipos, distribucidn y evolucidn de la materia orgé&nica (MO)
atendiendo a su comportamiento geogquimico en diversos medios que
la contienen. Al final del capitulo se hari referencia a los mé-
todos y parédmetros empleados en la determinacidn del grado de
evolucidn que ha sufrido &sta, lo cual es muy importante en la
prospeccidn de yacimientos de hidrocarburos y de carbdn. Las ca-
racteristicas isdtopicas del carbono se verdn en un capitulo in-
dependiente dada la extensidn del tema y los distintos sistemas

naturales en que se le ha estudiado. (Véase capitulo XII).

Todos los cuerpos o conjuntos derivados del elemento carbono con
excepcidén de los carbonatos, constituyen por definicidn la mate-

ria orgénica en sentido amplio.

Ia materia orgénica sintetizada por los vegetales, de la cual
una pequefia parte es preservada e introducida en los sedimentos,
es el origen com@in de todos los combustibles fdsiles (petrdleo,

gas natural, carbdn, arenas asfdlticas y lutitas bituminosas).

XTI .2. ORIGEN DE LA MATERIA ORGANICA (MO)

Actualmente la mayoria de los investigadores diferencian dos ti-
pos de materia orgénica: el sapropélico (marino) y orgénico

el de los vegetales superiores, regido por las condiciones
geogrdficas y més particularmente por el clima (temperatura, 1llu
via, etc.) En el mar, el fitoplancton es el producto primario
mids importante de materia orgédnica. La presencia de la luz, nece

saria para la fotosintesis, y la abundancia de sales minerales
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controlan su productividad. El fitoplancton comprende principal
mente dos importantes grupos de algas, las diatomeas y los dino
flagelados y ademds los cocolitofdridos, que forman el nivel
tré6fico 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 més impor-
tantes de materia orgénica 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.l, se muestran los datos de c&lculo de la composi
cidn promedio viva en su produccién anual para biocenosis de di
ferentes facies. Como se puede ver, la composicidn guimica de
la materia orgé&nica en la produccidn anual de una biocenosis,
sin importar las diferencias en las relaciones de los grupos de
organismos correspondientes, resulta sumamente mondtona, por un
lado para las facies de la peddsfera 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 orginicas estdn presentes practicamente en todos
los sedimentos, desde aquellos afin en proceso de formacidn, has
ta las rocas sedimentarias gque han sufrido un metamorfismo con-
siderable.

Las sustancias orgdnicas en los sedimentos se encuentran tanto
en forma dispersa (MOD), como concentrada. La MOD estd casi en
todas las rocas sedimentarias. La materia organica concentrada
estd representada por los yacimientos de carbdn, petrbleo, gas,

natural, las lutitas bituminosas y las arenas asfélticas.

La MOD estd presente en las rocas sedimentarias en forma de pe
quenas capas, lentecillas, manchas, detritus de material fina-
mente disperso, como vetas, etc. A menudo es posible seguir

horizontal y verticalmente los diferentes tipos de MOD. Estas

- 458 -



BI0MASA -~
{ en carbono }

PRODUCCION ANUAL

{ on carbon )

COMPOSICION TOTAL DE LA PRODUCCION ANUAL X

CONPOSICION ELEMENTAL LOMPOSICION DE CRUPQ
FAC L E S w125 |ez2:a| -
gra? H q/nz ] ¢ H L AL 8 §‘§ 5; Egg <¥a
23183 |,321228
NEEI R T HEEE
DX a | A=
Bosques €=17106.7 €=868.2 .
Radera 16,800 98.20 102 34,78
Cortezs 294 1.72 m 24.30
Hongos 0.10 0,0096 .87 0.33
Hongos destructores de maders 5.0 0.029 150 17,28 y : §-0.41
Hongos del suelo 3 0.018 93 10.71 ? S0.70 | 6771 5.19) guyg gpf 33| 293 28.3] L2
Bacterlas del suelo 1.08 0,006) 108 12,84
Invertebrados {(qusanos, (nsec .
tos, moluscos). = 1.87 b.0t09 0.94 0.1
Vertebrados 1,54 0.0090 0.40 0.05 /A
Praderas y Campos de labranze €=138.7 [=154.2 .
Pastos 134,40 96.90 84.70 54.95
Hongos del suslo 0.2? 0.20 8.10 5.2 ] $-0.56
Bacteriss del suelo 0.60 0.4} 60.0 38.92 52.52 "96» 6.79 0'”?‘7 5.41 39.7f19.0118.5 ”‘.-
Invertebrados (gusanos, insec .
tos, moluscos). - 1.8 1.85 0.96 0.62
Yertebradoy 1.54 1.2 Q.40 Q.26
Pantanas €=78,5 E=132.6
Vegetales de turberas n.a2 98.34 na 58.22 -0,
h:urlu de las turbas 0.82 1.05 a0 30.92 52.7% ) 6.3516.18 3.3’;?2, 5.1135.9119.8178.6 ) 20.6
Hongos de las turbas 0.48 0.61 1h.b 10.86
Hidrofacles
tagos Ee20.7 E=376.9
Fitobentos (flores acudticas,
algns). w3 fshss | 17.0 - ’
Fitoplancton 4,0 19.32 200.0 §).07
loobentos {moluscos, insec
t0os, gusanos, organismos ~
con concha) 2.7 13,08 1.76 0.47 ; .
looplancten {organismos con ~ ? 50.72 | 7.08]9.78 g:g|8§g 7.3159.016.6 |26.8) 0.3
con concha, otros 0.8 3.86 8.0 2.1}
Peces 0.4 1.93 0.12 0,08
Bactertas en el agus 0.5 2.42 50.0 13.26
Bacterias en los sedimentos 1.0 4.83 100 26.5) /
Mares de 12 p.ataforma continen
tol. T fe=269 £=502.5
Fitobentos {flores acuftices, ~ ]
algas). 15.0 55.66 30 5.97 -
Fltoplancton 1.22 4,53 250 49.75 0.8 )
‘l’:c:::n)\los (maluscos, gusanos, 81 30.06 1.2 243 7| s0.70 } 2.07]9.78 0-31.62 [7.2] 55.0)6.8 |26.6 | 0.8
looplancton (organismos con =
concha, otros}, 0.6 2.38 9.0 1.79
Peces 1.12 8,16 0.3 0.05-
Mam{feros marinos 0.04 0.15 0.008 0.0016
Bacterlas en el agua 0.57 2.10 m 34,04
Bacterias en los sedimentos 0.30 1.1 Jo 5.97 /
tar abierte E=1.6 €=136.2 N
Fitoplancton 0.41 26,62 80 58.75
loobentos 0.40 25.96 0.6 0.44 i
looplancton 0.30 19,48 4.5 N
Peces 0.22 14.29 0.06 0.05 $-0.8) .
50.81 7.09 j9.86 {0O-31.81 7.6]59.5]6.2 677 | -
tanlfecay morinos 0.02 1.30 0.00% 0.0003 ’
Bacterias en o) agus 0.16 10.39 LL] 35.25
fecteriss en 103 sedimentos 0.0} 1.95 3.0 2.20

TABRLA 11.1.

Camposicidn promedio de la materia viva inicial que pro-

porciona la materia orgénica a los sedimentos 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 composicidn de la MCD se efectfia
mediante su subdivisidn en fracciones ocupando un importante lu
- gar los métodos gquimicos y petrogri&ficos de investigacién de la
materia orgénica (MO) en general.

La composicidn de la MOD se estudia principalmente mediante su

divisidn en las siguientes fracciones:
1. LOS BITUMINOIDES

Es aguella parte de la MO extraible de los sedimentos y rocas

sedimentarias con solventes orgdnicos neutros. Este término fue
propuesto por N.B. Vassoevich (1960) para reemplazar el antes

empleado "bitGmenes", debido a que el concepto quimico analiti-
co de bitumen no corresponde con su determinacidn genética. Por
"bitGmenes" se debe entender sdlo aquellas sustancias genética-
mente ligadas con el petrdleo (né&ftidos seglin Vassoevich, op cit)

o externamente parec das a €l (naftoides seglin Vassoevichop cit)

Dentro de los solventes gue extraen a los bituminoides se pue -~
den citar: el éter de petrdleo, el benceno, el cloroformo, la
acetona, el éter etilico, el alcohol benceno, el tetrocloruro
de carbono y otros. Para gque una sustancia pueda ser referida
al grupo de los bituminoides es suficiente su solubilidad en
cualquiera de estos lfquidos (Kartzev, 1960). Pero siempre seré
indispensable citar el solvente empleado y las condicioneé de

extraccidn.

Dentro de las fracciones de los bituminoides, se pueden diferen
ciar las siguientes subfracciones correspondientes a un an&dli -

sis de grupo:

a) Aceites, que corresponden a la parte de los bituminoides so-

lubles en éter de petrdleo y que no es absorbida por un sili
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b)

c)

d)

2.

cagel. Consisten principalmente de hidrocarburos conteniendo
algunos otros compuestos orgdnicos principalmente neutros vy
en los sedimentos jbvenes, &cidos grasos;

Resinas, o0 sea la parte de los bituminoides soluble en &ter
de petrdleo y gue si se absorbe por un silicagel. Consisten
principalmente de compuestos que adem&s de contener H y C,
contienen O, S, N. Ceneralmente se dividen en resinas "bencé-
nicas" neutras, las cuales se pueden lavar del absorbente con
benceno y las resinas "alcohol-bencénicas", m&s &cidas, lava-
bles con alcohol benceno. La primera fraccidn tiene sustan -
cias mds neutras, asi como parte de los compuestos hidrocarbu

rados pesados y la segunda,- compuestos més ricos en heterodto
mos con radicales &cidos;

Asfaltenos, o la parte de los bituminoides insoluble en &ter

de petrdleo, pero solubles en cloroformo. En su composicidn
los asfaltenos son semejantes a las resinas, pero se diferen-
cian de é&stas por un peso molecular mayor;

Carbenos, que corrcsponden a la parte de los bituminoides so-

lubles s®lo en sulfuro de carbono. Estln constituldos por los

componentes de mayor peso molecular.

LOS ACIDOS HUMICOS

Es aquella parte de la materia orgdnica, extraible de los sedi-

mentos y rocas sedimentarias (después del ataque con HCl) con

una solucidn alcalina. En la composicidn de esta fraccidn de la

MOD puede haber componentes que se forman inmediatamente de la
descomposicidn de los productos biogénicos iniciales (en las

aguas de la cuenca de sedimentacidn, en los sedimentos frescos),

gue paulatinamente van desapareciendo, perdiendo los carboxilos

y otros grupos funcionales a medida que aumenta el grado de car

bonizacidn (o maduracidn) de la MO. A este grupo corresponden

los compuestos que aparecen como resultado de una oxidacibn se-
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cundaria de la MO durante el intemperismo de las rocas.

Si las rocas no han sufrido procesos secundarios de oxidacidn,
el contenido de la fraccidn de &cidos himicos progresivamente
disminuye al aumentar la edad geolbdgica y la profundidad ¢.1 hun
dimiento.

Quimicamente los acidos hfimicos corresponden a agquellas sustan-
cias solubles en soluciones acuosas alcalinas y que se precipi-
tan de la solucidn al afiadir &cidos minerales. En seco son de co
lor café obscuro y negro y tienen fractura cocoidal. Su composi-
cidn media es: C = 55 a 65%; H= 3.5 a 5.5% 0 + N+ S = 30 a 40%.
Entre mayor sea la aereacidn del ambiente dé formacidn, menor se
ré el contenido de H y como regla, mayor serd el contenido de N.
El oxigeno estd presente en forma de hidrdxilos y carboxilos fe-
ndlicos; un papel subordinado tienen el oxigeno carbonilico y me
taxilico. Durante el intemperismo de los carbonos y bitGmenes so
lidos se forman productos anilogos, pero no idénticos a los &ci-
dos hlimicos. Los &cidos hfimicos inferiores no son solubles en

agua, pero si en el alcohol.

3. LA MATERIA ORGANICA INSOLUBLE.

La fraccidn insoluble de la materia orgénica que gene almente re
presenta la mayor parte de la MOD en los sedimentos y en las ro-
cas sedimentarias, es la menos estudiada; El estudio de esta
fraccibn se dificulta por su propiedad, es decir por su insolubi
lidad. Esta materia orgénica insoluble es también llamada Kerdge
no, fundamentalmente en la literatura francesa.

El t&rmino kerdgeno originélmente fue aplicado a las lutitas bi-
tuminosas, para referirse a la materia orgénica de ellas que en
una destilacidn en seco genera un destilado lfguido (alguitrén).
Posteriormente se extendid a la materia orgédnica de las lutitas
combustibles (sapropélicas) en general. En la actualidad, el tér
mino kerdgeno es también empleado para definir la MO de las luti

tas combustibles asi como a la MOD singenética a las rocas de
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cualguier tipo genético. Para los objetivos de este capitulo el
término kerdgeno se emplea en su sentido restringido a la MCD

insoluble en solventes org&nicos neutros.

El kerdgeno esta constituido por una fraccidn generalmente poco
importante desde el punto de vista cualitativo, formada de ele-
mentos figurados, esporas, polen, algas, detritus vegetales y
animales, y por una fraccidn no figurada, cuantitativamente la
mis importante, que se deriva también de organismos vivos que

atravesaron procesos fisico-quimicos afin poco conocidos.

XI..4 CALIDAD Y TIPOS DE LA MATERIA ORGANICA,

El kerdgeno no es un constituyente homogéneo, sino gue agrupa el
conjunto de la materia org&nica insoluble incorporada en los se-
dimentos y cuyo origen puede variar grandemente: organismos acud
ticos en donde domina el fitoplancton, restos de vegetales supe-
riores terrestres arrastrados por los rios, microorganismos (en

particular bacterias), productos hGmicos provenientes de suelos

terrestres y también fragmentos carbonosos resultantes de la ero
sidn de las rocas sedi- eantarias. Bajo estas condiciones se puede
esperar que las diversas particulas orgédnicas gue forman el kerd
geno tengan estructuras gquimicas diversas; més alin, las propor-

ciones seglin el medio de depdsito, asi como las transformaciones

bioguimicas gue pueden sufrir por los microorganismos que vivian
en el cieno.

Se constata sin embargo, gue en la mayoria de los sedimentos £56-
siles, el examen Optico de los fragmentos orgénicos permite cla-
sificarlos en un pequeno nGmero de tipos, cuya nomenclatura no
estd todavia fija (residuos vegetales, materia sapropélica, exi-
nas, etc.). Por su lado el an&lisis fisico-quimico utilizando la
composicidn elemental, la espectrometrfa infrarroja, la microdi-
fraccidn de los electrones, el andlisis termogravimétrico y la
resonancia paramagnética electrdnica ha mostrado cue la composicién
del kerbgeno varia alrededor de tres tipos principales:
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Tipo I; correspondiente a la materia orgdnica de tipo lacustre
la cual es rica en lipidos y es formada a partir de al-
gas de tipo Botriococus.

Tipo II; Correspondiente a la materia org&nica compuesta esen -
cialmente de aportes marinos derivados de fito y zoo -

plancton, depositada en medio reductor.

Tipo III; correspondiente a la materia org&nica compuesta esen-
cialmente de aportes continentales derivados de vegeta

les superiores, en donde podemos incluir el carbdn.

Estos diferentes tipos de kerdgeno pueden ser expresados en un
diagrama del tipo establecido por Van Krevelen segfin la relacidn
atdébmica de los tres principales elementos constituyentes del ke-
régeno (H, 0, C,) figura 11.1.

La calidad de un kerdgeno, es decir, su capacidad para producir
petrb6leo o gas, depende en primer lugar de su composicidn origi-
nal. Un kerdgeno ric. en hidrbgeno (tipo I y II), puede propor -
cionar una cantidad importante de aceite y después de gas, si es
td sepultado a profundidades suficientes, como sucede con la ma-
teria orgé&nica derivada del fitoplancton, como es el caso de las
algas. Por el contrario, un kerdgeno pobre en hidrbgeno y rico
en oxigeno (tipo III) posee un bajo potencial en aceite; sin em-
bargo podr& producir gas por cracking (desintegracibén térmica) a
gran profundidad, como sucede con la materia orgénica procedente
de vegetales superiores terrestres.

Estudios recientes han mostrado la cantidad de hidrocarburos (HC)
capaces de producirse por pirélisis segln sea el tipo de kerdge-

no:

a) Kerbgeno 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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contenidos de carbono orgénico alcanzan un 18%, presenta un

potencial genético de 160 kg de HC por tonelada de roca.

b) Kerdgeno del tipo II (Terciario Inferior de la cuenca de Pa
ris), donde los contenidos de carbono orgdnico se elevan a

un méximo de 13%, dan 75 kg de HC por tonelada de roca.

c) Kerdgeno del tipo III (Cuenca de Douana; Camerfin, del Creta-
cico Superior), con carbono orgénico del orden de 1.5%, pre-
senta valores muy débiles de tan sdlo 1.2 kg de aceite y gas
por tonelada de roca.

XI .5 LAS ROCAS GENERADORAS

El resultado de la conservacidn de los hidrocarburos fdsiles vy,
sobretodo, de la formacidn de nuevos hidrocarburos a partir del
kerdgeno, son las grandes cantidades disponibles de petrdleo 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 petrdleo, contie-
nen originalmente muy poca materia orgénica. Esto se debe simple
mente a la necesidad de preservar é€sta de la degradacidn aerdbi-
ca en el momento de depbsito. En las rocas porosas, el agua car-
gada de oxigeno disuelto circula libremente, mientras que los se
dimentos de grano fino (arcilla, lodo calcidreo fino) constituyen

un medio cerrado.

En este Gltimo tipo de rocas, comlinmente llamado "roca madre",
se conserva la materia organica y posteriormente se forma el pe-
trdleo y el gas. Para formar los yacimientos, es necesario movi-
lizar los hidrocarburos para introducirlos en los receptéculos
porosos y una vez en su interior, acumularlos en las trampas (fi

gura 11.2).

Este desplazamiento constituye el fenbmeno de migracidn del pe-

trdleo, cuyo rendimiento puede ser muy desigual. La efectividad
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FIGURA 11.2. El petrfleo formado a partir de la materia orgénica
se encuentra originalmente en un estado disperso dentro de los
sedimentos. De ahf va a migrar hacia una roca cuya porosidad sea
mayor (migracién primaria), fenf@meno que continuard hasta que en
cuentre un obstéculo que le impida sequir viajando (anticlinal,

falla, etc.). En este Gltimo lugar (trampa) se acumularé cons -
tituyendo un yacimiento.
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de este mecanismo puede evaluarse calculando, en cuencas bien
exploradas, el equilibrio del petrdleo acumulado en yacimien -
tos y el del restante que se encuentra en estado disperso en
las rocas madres. Se llega asi a relaciones que varfan de 1:10
a 1:1000 seglin las cuencas. El primer caso corresponde a las se-
ries de tipo deltdico, en donde las rocas madres arcillosas es-
tédn formadas. por numerosos canales arenosos que aseguran las
vias de migracidn. El segundo caso corresponde a las series ar-
cillosas impermeables masivas, en donde los canales son raros o

estfin ausentes.

En el fendmeno de migracidn se distinguen generalmente dos fases
sucesivas: la migracidn primaria, que lleva el petrdleo de la ro
ca madre a un depdsito poroso y la migracidn secundaria, que co-
rresponde al desplazamiento del petré6leo al interior del depbsi-
‘to, hacia una trampa. Por ltimo, en ciertos casos puede haber
dismigracidn, es decir, una fuga de petréleo fuera de la trampa,
ya sea para caer en otro lugar o bien para escapar a la superfi-
cie.

La migracidn primaria es el campo menos conocido de la geologia
petrolera, Se han desarrollado numerosas controversias alrede -
dor del mecanismo y del modo de transferencia de los hidrocar-
buros, sin que se haya obtenido afin una respuesta satisfactoria.
Un fendmeno que quizi sea importante es el de la absorcibn de
compuestos pesados y polares que contienen oxiIgeno, nitrdgeno y
azufre (resinas y asfaltenos) sobre las rocas madres. En efecto,
el orden de abundancia decreciente de los diversos constituyen-
tes del petrdleo, que se puede observar en las rocas madres, es
generalmente: resinas y asfaltenos, hidrocarburos aromdticos e
“hidrocarburos saturados. En la mayorfa de los petrbleos crudos
sucede lo contrario que en el fendmeno de la adsorcidn, que se
presenta mucho en las resinas y asfaltenos, poco en los aromati-
cos y es casi nulo en los saturados que se ven favorecidos en la
migracidn (figura 11.3).
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FIGURA 11.3. El paso del petrSleo de la roca madre a la roca
porosa va acompafiado de un cambio en su camposicién quimica.
Se ilustran dos casos: uno en roca detritica (roca madre =
lutita, depSsito = arenisca) y otro en roca.carbonatada (ro
ca madre = marga, depSsito = caliza). En ambos, los com = .
puestos pesados y polares (resinas y asfaltenos) permanecen
absorbidos preferencialmente en la roca madre, mientras que

los aceites cdel yacimiento se enriquecen en hidrocarburos,
particulammente hidrocarburos saturados.
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Los mecanismos de expulsidn son en la actualidad objeto de nume
rosas controversias y todos ellos se enfrentan a objeciones di-
ficiles de evitar. Pueden considerarse dos mecanismos principa-
les: monofédsico (movimiento del agua gue arrastra los hidrocar-
buros disueltos o en estado de micelaso) y polifésico (movimien
to de una fase aceite o gas, mds o menos independiente de la fa
se acuosa).

S§i se trata de resumir los mecanismos mds factibles, pueden dis
tinguirse dos etapas sucesivas que corresponden al hundimiento
creéiente de las rocas. A baja profundidad (por ejemplo hasta
1000 m) impdrtantes cantidades de agua son expulsadas de la ro-
ca madre: a pesar de la leve solubilidad, el agua podria ser un
vehiculo relativamehte eficaz. Sin embargo, cabe mencionar que
~esta escala de profundidad se sitGa antes de la zona principal
de formacidn del petrdleo y que las cantidades de que se dispo-
ne ser&n entonces limitadas. Cuando la profundidad aumenta, el
volumen de agua disponible para la expulsidn es Fadé.vez menor
y sblo podr& transportar cantidades insignificantes de petrdleo.
Por el contrario, a medida que la roca madre entra en la zona
principal de formacid . de petrbdleo y después en la formacidn de

gas, la presidn aumenta considerablemente en su interior.

Esto se debe por una parte al peso de las capés suprayacentes.
La presidn dentro de los depbsitos es aproximadamente hidrosta-
tica, mientras puede igualar la presidn geocestitica (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 conse
cuencia una elevacidn considerable de presidn, puesto que a par
tir de una macromolécula de kerdgeno y en un volumen dado, se
forma un gran ntimero de moléculas de hidrocarburos y particular
mente de gas. La presidn puede aumentar y vencer la capilaridad
y mads afin, sobrepasar el limite de resistencia mecénica de la
roca, en donde se desarrollan las microfisuras, que permiten es

capar al petrdleo y al gas.

Una vez que se llega al depdsito poroso, el movimiento del pe-
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trbleo y del gas se explica facilmente por las diferencias de
densidad que tienen con el agua que llena normalmente dicho de~
pdsito. Los hidrocarburos tienden de esa manera a ocupar los
puntos altos de la capa y quedan asi atrapados en los domos an-
ticlinales, contra las fallas, etc. El movimiento tambi&n puede
ser lateral o hacia abajo, desplazédndose siempre en las zonas
de menor presidn. Por ejemplo, dentro de un mismo estrato hori _
zontal que gradfia de arcillas a arenas, la migracidn ocurrira

en la direccidn de estas Gltimas.

XI .6 EVCLUCION DE LA MATERIA ORGANICA EN EL SUBSUELO

Los estudios efectuados tanto sokre el kerbdgeno como sobre los
hidrocarburos y otros constituyentes del petrdleo, mostraron cua
les son los mecanismos por los que la materia orgé&nica se trans-
forma durante su sepultamiento: 2 medida que la profundidad y la
temperatura aumenta, el kerdgeno que estaba en equilibrio metaes
table se encuentra progresivamente colocado fuera de ese equili-
brio. Las ligaduras hetereocatfmicas que unian entre ellas los nQ
cleos del kerdgeno, se van sucesivamente a romper, comenzando
por las ma&s débiles. l.os edificios asi liberados tienen general-
mente una estructura global comparable a la del kerdgeno, pero
su masa molecular es mds débil: son los compuestos heterocatdmi -
cos pesados, comparables a las resinas y a los asfaltenos que
son solubles en los aceites brutos, o afin los constituyentes més
pesados que no son solubles sino en mezclas del tipo metanol ace
tona-benceno. Paralelamente, una parte del oxigeno es eliminado
bajo la forma de co, vy HZO (figurall.4). E1 metano puede igual
3+ 8i 1la
temperatura continfia aumentando, la ruptura de ligaduras sigue

mente ser producido por ruptura de grupos metoxil-QCH

(primero heteroatémicas, despué&s carbono-carbono), tanto en el
seno del kerdgeno restante como dentro de los fragmentos previa-
mente liberados y esto hasta la formacidn de moléculas relativa-

mente pequefas y desprovistas de heterodtomos (los hidrocarbu -
ros) . |
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Tomando en cuenta la diversidad de composicidn, la degradacidn
empieza mds precozmente en el kerdgeno de tipo II, donde las 1li
gaduras heteroatémicas son abundantes y variadas y més tardia
mente en el tipo I donde sonvraras Y donde ‘es necesario esperar

la ruptura de ligaduras més enérgicas C-C.

A gran profundidad, la evolucidn termina en un "cracking" (desin
tegracidn térmica) tanto del aceite ya formado como de
las cadenas que permanecen afin fijas sobre los nficleos poliaro-
miticos del kerdgeno. La pérdida de hidrbgeno en los hidrocarbu
ros asi liberados es compensada por una aromatizacidn creciente
del residuo. |

El conjunto de estas reacciones puede ser considerada, a partir
de los resultados de los andlisis fisico-quimicos y especialmen
te de: espectrometria infrarroja, de la microdifraccidn electrd
nica y de la resonancia paramagnética electrbnica, como una re-
organizacidn progresiva del esgueleto carbono del kerdgeno has-
ta llegar a formar hojas poliaromédticas por una creciente aroma
tizacidén (Fig.11.5). Estas se vuelven progresivamente paralelas
reduciendo su distancia interfolial a un espacio vecino al del
grafito. Para alcanzar esta situacidn, es necesario hacer desa-
parecer todos los obstfculos, es decir, los ciclos saturados y
los heterociclos que deforman las hojas aromiticas, asi como
las ligaduras heterocat8micas y las cadenas aliffticas 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, asf como de gas carb&nico
y agua y por aromatizacién creciente del ker8geno residual. Es-
ta aromatizacién producida por los ciclos saturédos, puede tam-
bién resultar de la recombinacibén de radicales libres.

Bajo estas condiciones, se puede considerar que la formacién de

petrbleo y de sub-productos oxigenados como CO2 Y H20 es una

consecuencia del rearreglo progresivo de la estructura de carbo

no del kefégeno en su evolucidn hacia la forma grafftica que es

el Gltimo término de una evolucidén térmica. La aparicibén de gra
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FIGURA 11.5. Ejemplo de estructura molecular
en un ker6geno tipo 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 gue aparece a partir

de zonas de biotita y de andalucita-estaurolita de metamorfismo.

El mecanismo de evolucidn del kerdgeno queda representado en la
figura 11.6 en la que la formacidén de petrdleo y de gas es el
resultado de un conjunto de reacciones paralelas y/o sucesivas
que se desarrollan dentro del orden de las energias 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 Vasste vich et al (1967), el porcentaje en pe

so (Clarke) de carbono organico (C.org) es como sigue:

rocas arcillosas: 0.90%
rocas limoliticas: 0.45%
rocas arenosas: 0.20%
rocas carbonatadas: 0.20%

lo cual da un Clarke para el C. org. en el sector continental de

la estratisfera de aproximadamente 0.58%.

Estas cantidades tan pequenas de MOD en las rocas sedimentarias
exigen pafa su estudio el mayor de los cuidados y las técnicas
mids precisas para permitir el conocimiento profundo y detallado
de naturaleza.

El estudio de la MO de los sedimentos y rocas sedimentarias en
los Gltimos 25 aflos ha recibido un impulso considerable gracias
al espectacular desarrollo que han experimentado las técnicas

de observacidn durante este periodo. Esta evolucibdn ha ayudado a

las Ciencias de la Tierra en general.

Disciplinas tales como la paleoecologia, la sedimentologfia, la
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EVOLUCION TERMICA DE LA MATERIA ORGANICA ENLOS
SEDIMENTOS -
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FIGURA 11.6. Esquema de degradacién del kerSgeno
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petrografia, etc., frecuentemente requieren del estudio de la
MOD. La investigacibén intensificada de los recursos naturales
de energia: petrb6leo, gas natural y carbdn, actualmente no se
pueden imaginar sin tomar en cuenta las propiedades de la MOD.
Los trabajbs recientes sugieren que incluso en prospeccidn mine

ra, la MOD puede proporcionar una informacidn 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 acudti-
cos tales como algas y plancton ; organismos a&reos tales co-
mo esporas, polen, vegetales superiores).

2. Determinar la magnitud de evolucidn diagen&tica y catagené-
tica de la MOD.

Los métodos de estudio de la MOD pueden ser definidos en dos
grandes grupos:

a). Los métodos bpticos, heredados de la petrografia de los car

bones y del anflisis palinolbgico;

b). Los métodos ffsico-quimicos, cuya particularidad es su gran
variedad.

Para poder aplicar los mé&todos mencionados es necesario llevar a
cabo una fraccionacidn de lalMOD empleando sus propiedades fisi-
co-quimicas. En el protocolo analitico general, es costumbre di-
vidirla primeramente en sus dos fracciones mayores: la materia

orgénica'soluble en solventes orglnicos neutros (bituminoides) y
la materia orgdnica insoluble (kerbgeno). Al mismo tiempo la ro-
ca completa es estudiada por m&todos petrogr&ficos y calentada

en corriente de gas inerte para la obtencidn de los compuestos
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volatiles, que mas adelante son estudiados por cromatografia en

fase gaseosa.

En la tabla 11.2, se muestra el protocolo analftico para la MOD
en las rocas sedimentarias, resultado de la unificacidn de las
dos escuelas principales: la Francesa y la Soviética. El trabajo
con las secuencias analiticas de cada una de estas escuelas, nos
permite unificar los criterios, obteniendo de esta manera un pro

tocolo que complementa ambas direcciones.

XI.8 DETEFPMINACION DEL GRADO DE EVOLUCION DE LA MATERIA ORGANICA

La materia orgédnica presenta la propiedad de ser muy sencible a
la accidn de la temperatura y esto ocurre de una manera irrever
sible. Las modificaciones que sufre tanto quimicas como fisicas
se traducen sobre propiedades Spticas por una evolucidn de la

reflectancia y la fluorescencia.

En la mediaa en que los fendmenos de diagénesis estan ligados,
entre otros, a la temperatura, las propiedades 8pticas de la MOD
en los sedimentos serén un medio de medir el estado evolutivo
de ésta.

El aumento de reflectancia de los carbones con el estado de evo-
lucidn o Rango es admitido actualmente como una de las mejores

escalas de hullificacidn.

Ia curva promedio publicada en el ILéxico Internacional de Petro-
grafia del carbdn (1963-1971) tiene un valor universal y se apli

ca a las cuencas de todos los paises. (figura 11.7).

Bien entendido, cada grupo de constituyentes no sigue la misma
curva evolutiva (figura 11.8). Es la serie gelificada Huminita
(lignito)~vVitrinita (hulla) que sirve de referencia, por ser la

mids com@n 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 1la
evolucidn.

Este grupo es sin embargo muy interesente en la medida donde
transgrede los limites 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
oxidacidn o combustidn sus propiedades evolutivas, pero constitu

ye un buen indicador de facies.

Si se considera no el conjunto de cuencas hulleras, sino la evo
lucidn sobre la vertical de una misma cuenca, por ejemplo la de
Lorraine, se constata gue se encuentran exactamente todos los
estados. Evolucidn lenta y paralela de los grupos de la vitrino
y la exinita, convergencia de las curvas hacia la reflectancia
l1.6%, pérdida de las propiedades de fluorescencia y las posibi-
lidades de maceracidn, aparicidn de la bireflectancia y de la
anisotropia Sptica, etc.

Recientemente se ha empezado a utilizar un nuevo método (pirdli
sis) para determinar la evolucidn de la materia organica tanto-

dispersa como concentrada.

La analogia entre la evolucidn de la materia orgénica durante el
sepultamiento y la pirdlisis en atmdsfera no-oxidante ha sido

ampliamente reconocida.

En ambos casos existe un proceso de carbonificacidn debido prin
cipalmente a la temperatura. Asi, el efecto de una temperatura
baja (20-200°C) para un periodo largo (millones de anos) en la
naturaleza, es logrado por una temperatura alta (300-600°C) pro-

ducida en un perfodo corto en el laboratorio.
El método consiste en la deteccidn selectiva y en el andlisis
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cuantitativo de los compuestos oxigenados e hidrocarburos libe-
rados por la materia orgénica calentada bajo temperatura progra
mada y en atmdsfera inerte.

La temperatura T max. corresponde al midximo desprendimiento de
estos productos producidos por cracking del kerbgeno durante la
pirdlisis. Esta temperatura dada en °C es garacteristica del ni-
vel de evolucidn de la materia orgénica, la cual diferencia tres
zonas:

Zona inmadura: T max 435°C
Zona de aceite: T max entre 435 - 460°C

Zona de gas: T max 460°C

Estos mismos limites pueden ser establecidos por la reflectancia

de la vitrinita quedando de la siguiente manera:

Zona inmadura 0.5% R.
Zona de aceite entre 0.5% - 1.35% R.
Zona de gas 1.35% R.

Una sintesis del rango del carbdn y el potencial petrolero medi-
do a partir de la reflectancia de la vitrinita y la T max. es

mostrado en la tabla 1l1.3 incluyendo algunas referencias opticas.

XI .9. PARAMETROS EMPLEADOS EN LA DETERMINACION DEL POTENCIAL
GENERADOR '

El potencial generador de hidrocarburos estd en funcibn primera-
mente del tipo de materia orgénica (composicidn original) conte-

nida en la roca y, después, en el porcentaje de carbono orgénico
(inciso XI .4).

Dentro de los métodos de estudio para determinar el potencial ge

nerador, se encuentra el de pirblisis (inciso XI .7) efectuado a
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partir de 100 mg., de roca. La figura 11.9 muestra un ejemplo

esquematico de los paré@metros obtenidos, de donde se puede dedu

cir la siguiente informacidn:

1.

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 &rea SI, da la cantidad de hidrocarburos 1li
bres (aceite + gas) contenidos en la roca, los cuales son

expresados en mg HC por gramos de roca;

El pico P2 corresponde a los hidrocarburos producidos debido
al cracking del kerdgeno hasta 550°C. El1 &rea S2 proporciona
el petrdleo residual de la roca, expresado en mg HC por gra-
mos de roca;

El pico P3 corresponde al CO, producido por pirdlisis de la

2
materia orgdnica de la roca. El1 drea S3 indica la cantidad

de CO2 expresada de mg por gramos de roca.

La relacidn entre la cantidad de hidrocarburos correspondien
tes a S1 y la cantidad total de compuestos hidrocarbonados
que pueden ser pr.ducidos por el kerdgeno lo cual puede ser
expresédo por la suma S1 + S2, es llamada Indice de produc -

cidn, es decir, indice de produccidn _ ST

Sl + 82
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XII. LOS ISOTOPOS DEL CARBONO

POR ING. JORGE NIETO OBREGON

XII.1INTRODUCCION,

En este capitulo se tratan brevemente las principales carac-
teristicas del elemento carbono y sus isdtopos; y se descri-
* be la forma en gue se encuentra distribuido en la naturale-
za. Se pone especial énfasis en su comportamientd en los ya-
cimientos minerales y problemas genéticoé relacionados.

1. Distribucidn en el Universo y la Tierra.

El carbono es uno de los elementos mds abundantes en la natu
raleza y es la base de la existencia de vida en la tierra. Es
el elemento mds importante en la Bidsfera y ocurre también

en la corteza y manto de la Tierra.

En términos de su distribucibdn, 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 mayoria del 27 por ciento restante estd en for
ma de combustibles fdsiles y carbono amorfo diseminado de ro
cas sedimentarias. La atmbdsfera, hidrdsfera y bidsfera 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 organicos,
y en carbdn de piedra (o simplemente carbdn). También ocurre
en estado oxidado, como bidxido de carbono, iones de carbo-
nato en soluciones acuosas, y como minerales de carbonatos.
Ademids se encuentra como elemento nativo en forma de grafito

y diamante.
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2. Isdtopos del carbono.

El carbono (de nGmero atdmico = 6) tiene 2 isdtopos estables:
12C con una abundancia relativa de 98.89 por ciento y el l3C
con una abundancia de 1l.11 por ciento. En la naturaleza tam-
bién ocurre el isdtopo radioactivo e que se forma en la’

atmdésfera superior por una reaccidn (n, p) del isdtopo esta-

ble lgN.

3. Esté&ndar de Referencia.

La composicidn isotdpica del carbono se expresa en términos
de la notacidn delta, usada para el oxiIgeno, hidrdgeno, azu-
fre, etc.... y que relaciona las abundancias de dos isbtopos
del mismo elemento, expresados como cocientes. El parametro

delta carbono trece se define como sigue:

13 1l
13 c/lzc)m - ({

3
si3c o ¢ c/12,

)St X 1000 (0/00)

13
( C/lzc)st

donde m, se refiere al cociente de estos isbtopos en la mues
tra y st se refiere al cociente en el estindar; el resultado

se expresa como una fraccidn por millar (%).

La referencia estindar internacional es gas de Co, obtenien-
do por reaccidn de belemnites de la Formacidn Peedee con &aci
do fosfdrico al 100%, y se conoce como el estandar PDB de
la Universidad de Chicago (Belemnitella Americana, Peedee

Formation, Cretaceous, South Carolina).

El carbono siempre se analiza como gas CO, usando espectrdme
tros de masa equipados con doble colector (Craig, 1957). Las
muestras de carbonatos se hacen reaccionar con &cido fosfdri

co al 100% a 25°C, mientras que los compuestos organicos se
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oxidan a CO2 a temperatura de 900-1000°C.

La geologfa de isbtopos del carbono, ha sido revisada ante-
riormente por Craig (1953), Rankama (1963), Schwarcs (1969),
Degens (1969), Hoess (1973) y Junge et al, (1975).

XII.2.FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO DEL CARBONO.

1. Procesos naturales del fraccionamiento isotdpico.

Los isbdtopos del carbono se fraccionan por una variedad de

procesos naturales gue incluyen la fotosintesis y reacciones
de intercambio isotdpico entre diversos compuestos de carbo-
no. Se mostrard mids adelante gue este fraccionamiento isotd-

pico es importante también a muy altas temperaturas.

De manera general podemos decir que la fotosintesis produce

12

un enriquecimiento de C en compuestos organicos sintetizados

bioldgicamente. Mientras que por otro lado, reacciones de in
tercambio siotdpico entre gas CO2 y especies carbonatadas

acuosas tienden a ¢ .riquecer los carbonatos en l3C. Como re-
sultado, la abundancia isotdpica de 13C en carbono terrestre

varia alrededor de un 10 porciento.

La variacidn de los valores de S 13C para diferentes siste-
mas ecoldgicos y ambientes geoldgicos se muestra en forma sin
tetizada en la Fig. 12.1. NOtese gque un enriguecimiento en el
isdtopo 13C produciri valores més altos en 8 13C mientras que

. — 12 z
un enriquecimiento en C correspondera a un decremento en
13
los valores de & "C.

2. El Carbono en la Eibdsfera.

La fotosintesis corresponde a un proceso complejo por medio

del cual el bibdxido de carbono atmosférico es incorporado a
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las plantas verdes. Este proceso se puede representar por la
ecuacidn.

6 CO2 + 6 H,O C_ H,,0, + O, (Faure, 1977)

2 6126 = "2

Durante la fotosintesis el carbono estd fijo en el tejido de
. C e . 12

las plantas, se enriquece significativamente en C, en rela

cidn al bidxido de carbono atmosférico, cuyo valor es

§ l3C = .- 71%.

Las plantas fotosintéticas se pueden subdividir en 2 grandes

13

categorias, en base a sus valores de & C (Smith and Epstein,

1971). Las plantas terrestres tienen valores de § 13C que va
rian ente -24% a -34%, mientras que los de plantas acuiticas,
de desiertos y salmueras pantanosas, y pastos tropicales va-
rian entre - 6% a - 19%. Algas y Liquenes forman un grupo in-
termedio con valores & l3C.de - 12% - . Una discusidn
detallada de los procesos por los cuales ocurre el fracciona

miento isotdpico en las plantas puede verse en Faure (1977).

3. El carbono en los combustibles fdsiles.

La composicidn isotdpica del carbono en el carbdn es similar
a la de las plantas modernas terrestres y aparente-
mente no varia significativamente con el incremento en el
rango del carbdn o su edad geoldgica.

El valor promedio de 8 13C es de alrededor de -25% en rela-
cidn al estindar PDB.

Esta composicidén isotdpica constante parece indicar que no
ocurre un fraccionamiento isotbépico apreciable durante la
formacidn del carbdn, y que las plantas de las cuales se for

md tenian composiciones isotdpicas similares a las de las
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plantas modernas (Faure, 1971).

Los valores isotdpicos del petrdleo son también notablemente

uniformes con valores promedios de 8 13C alrededor de -28%.

En general el petrdleo parece estar enriquecido en 12C un 10%

en relacidn a las plantas acudticas modernas.

Sabemos que los lipidos estan enriquecidos en 12C en un 8%

comparado con otros compuestos biogénicos, y ésta es la frac
cidn més estable de todos los constituyentes de las plantas;
es inscluble en agua y contiene hidrocarburos que se parecen

a la composicidn del petrdleo.

Por estas razones Silverman (1964) concluyd que el petrdleo
se deriva de la fraccidn de los lipidos mientras que el car-
bdn se forma de la fraccidn celulosa de las plantas.

El carbono en el gas natural estid alin mds enriquecido en 12C
que el petrdleo con el cual casi siempre estd asociado. Por
ejemplo Colombo, et al. (1966) , encontraron que los valores
de S_l3C de campos de gas natural italianos variada entre 11

mites de -40 a -70% relativos al PDB. (Figura 12.1).

El empleo de los combustibles fésiles ha incrementado signi-
ficativamente el contenido de bidxido de carbono en la atmds
fera hasta en un 10 por ciento entre el ano 1900 a 1972, se-
gln Farmen and Baxter (1977). Ademas ha causado un decremen-
to significativo en el valor de 813C atmosférico porque 1los
combustibles fdsiles estan enriquecidos en 12C, en relacidn

al CO., atmosférico. Finalmente el contenido de 14C de la at-

2

mdsfera ha sido disminuido porque los combustibles fdsiles
. 14 - :

no contienen C; a este fendmeno se le conoce como efecto

Suess (Faure, 1971).
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4. El1 carbono en rocas sedimentarias.

Hiroshi Ohmoto y Robert Rye (1979), usando varias fuentes so-
bre el contenido de carbono en rocas igneas, sedimentarias y
metamdrficas, concluyen gque el 93% del total del carbono en
la corteza se fija en rocas sedimentarias y metamdrficas, y
sblo el 7% se encuentra en rocas igneas. Menos del 0.01% del
total del carbdn se encuentra en la atmdsfera. El carbdn en
rocas sedimentarias y metasedimentarias se encuentra en un
22% en forma reducida (carbono orgénico y grafito), y en un
78% en forma oxidada (carbonatos).

Ademd&s como ya se habia mencionado, las rocas carbonatadas
son prominentes en el contenido del carbono y, por lo tanto,
es de particular importancia revisar brevemente el comporta-

miento isotbpico en las calizas marinas y no marinas.

- El1 carbono en carbonatos marinos.

Los valores de 8 l3C de rocas carbonatadas marinas del Céam-
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 823C ( Figura 12.1 ) han sido reportados para varias loca-
lidades de carbonatos para los gque se presume un enriqueci-

miento en 12C debido a la oxidacidén del metano (c.f. Faure,

1977).
-~ El1 carbono en carbonatos no marinos.

Los carbonatos de aguas dulces normalmente estdn enriqueci-

12 . .
dos en C en relacidn a los carbonatos marinos y con valo-
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res més variables de 8 l3C. El enriquecimiento relativo en

12C y la mayor variabilidad de los valores 813Ces atribui-

ble en gran medida a la presencia de gas CO2 derivado de 1la
oxidacidn de fragmentos de plantas y suelos y por la respi-
racidn de las plantas. Finalmente, la composicidn isotdpica
del carbono en conchas de moluscos modernos marinos y no ma

rinos es similar a la de las rocas carbonatadas (Fig. 12.1).
- El carbono en rocas sedimentarias Precambricas.

El descubrimiento en la década de los sesentas de que las ro
cas Precambricas contenfan evidencia de vida en los oc&anos

(Schopf, 1968), se basa en 3 lineas en evidencia:

1) reconocimiento de plantas microscdpicas preservadas morfo

légicamente como algas y bacterias;

2) extraccidn de mezclas complejas que se cree fueron produc
to de la descomposicidn de materia biogénica, y
. . e . - ‘. 12
3) enriquecimiento significativo del carbdn reducido en c,

similar al encontrado en sedimentos modernos.

La composicidn isotdpica del carbono reducido en rocas se

dimentarias. preclmbricas estd distribuida sobre un amplio

l3C de -15 a -40%. En consecuencia, el

rango de valores 8
carbono reducido de estas rocas estd enriquecido en lzc 3%
por lo tanto puede ser de origen sedimentario.

El amplio rango de variacidn de los valores de Sl3C puede
ser resultado de la diagénesis y alteracidn termal progre
siva. Ha sido notado anteriormente {(Mikirdy and Powell,
1974 y Barker and Friedman, 1969) que los valores de

Sl3C se vuelven menos negativos (implicando un enriqueci-

13

miento en C) a medida que se incrementa el grado metamdr
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fico. El enriquecimiento en l3C puede resultar de la formacidn

de metano por rompimiento termal del kerbgeno. Este proceso en
riquece el metano en 12C y deja un residuo enriquecido en 13C.
La fig. 12.2 muestra cbOmo el carbdn reducido de las rocas sedi-
mentarias Prec@mbricas y del C&mbrico Medio de Australia estén
. . . 13 . .
progresivamente enriquecidas en C a medida que se incrementa

el rango (decremento del cociente H/C) de la materia orgénica.

La composicidn isotdpica del carbono oxidado (i.e. carbonatos
en rocas prec@mbricas es similar a la de los carbonatos moder
23¢c de + 8.2 + 2.6% (promedio)

para dolomitas de la Formacidn Lomagundi de Rodesia (Schidlows

nos. Sin embargo, valores de 6§

ki et al., 1975, 1976) parecen indicar que el enriquecimiento
andmalo de estas rocas en 13C resultd de la remocidn preferen

cial de 12C por materia organica en una cuenca cerrada (fing.n.

5. El carbono en carbonatitas y diamantes.

Valores de 813C 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 813C
del carbono en magmas formados por fusidn parcial de las rocas

del manto promedio (Ohmoto y Rye, 1979).

La composicidén isotdpica 813C de la mayoria de los carbonatos
de carbonatitas varfian 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.S5.S.): -3.36 + 0.81%

La composicidn isotdpica del carbono en diamantes parece ser

variable dentro de un rango de -2 a -10%. Aparentemente, el
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FIGURA 12.2. Relacidn entre el 8 7C de carbono reducido
presente en rocas sedimentarias del Precémbrico al P&rni-
co Medio, contra el rango de la fraccidn orcéanica indica-
da por la relacién H/C. Ios circulos corresponden a mues-—
tras de Australia v las cruces a pedernales de Sudafrica.
los datos sugieren que el carbono organico en rocas sedi-
mentarias estd enriquecido en carbono 13 por la formacién
v subsecuente pérdida de metano, el cual concentra al car
bono 12.



fraccionamiento isotdpico del carbono es posible alin a tempe-
raturas de 1200°C.

6. El carbono en rocas igneas y gases volcinicos.

El carbono en rocas graniticas, mdficas y ultramdficas mues -
tra una distribucidn mds amplia en valores Sl3C, que las car-
bonatitas. Ohmoto y Rye (1979) reportan valores de +2 a -10%

para carbonatos y de -15 a -30% para carbdn reducido (figura

12.1).

- Carbono oxidado.

Dado que las concentraciones asi como las composiciones isotd
picas del carbono oxidado en rocas igneas son muy variables y
claramente exceden el rango de 813C de las carbonatitas, Fau-
re) concluye gque los minerales de carbonatos no pueden ser

principalmente de origen magmatico.

Los valores Sl3C de carbonatos y CO2 en rocas igneas puede por
lo tanto reflejar la:; composiciones de carbonatos en solucibdn
acuosa que pasaron a través de una roca dada, durante y des -

pués de su historia de cristalizacién.

- Carbono reducido.

Este en rocas Igneas tiene una composicidn isotdpica m&s uni -
forme gque el carbono oxidado y tiene valores de Sl3C gue 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 asimilacidn de rocas sedimentarias pdrtadg
ras del carbono biogénico (c.f. Nagy, 1970).

~ Carbono en gases volcénicos.

Por otro lado los gases volcénicos de fumarolas y lavas contie
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ne CO2 Yy pequenas concentraciones de CH, (1% del gas). La com

posicidn isotdpica de estos gases muestran que el CH4 esté
significativamente enriquecido en 12C en relacidén al C02. Los
13

valores 8 °C de gas co, de &reas geotérmicas varia entre -2

a -6%. Mientras que el CO, colectado de lavas en procesos de

2
enfriamiento varia entre -14 a -28%.

En contraste, la mayoria del metano geot&rmico varia entre va
lores de 813C de -20 a -30%, indicando que &éstos pueden estar
enriquecidos en 13C en relacidn al metano derivado de hidro-

carburos de origen biogénico.

7. Carbono en Condritas Carbonosas

Una composicidn isotdpica muy diferente ha sido reportada para
carbonatos en condritas carbonosas (Clayton, 1963). Los valo-

13

res de 8 °C fluctlan entre +58.6 a 64.4 en relacidn al estén -

dar . PDB. Este es el ejemplo mis extremo de enriquecimiento en

Sl3C de todo el registro isotdpico de este elemento (figura 12.1).

Contrastando notablemente con estos valores, la composicidn

. P 13 . .

isotbpica 67 °C del carbono reducido en las condritas carbono-
sas varia entre -7 a -30% reflejando un conspicuo empobreci -

miento en 13C. (Belsky and Kaplan, 1970).

Experimentaciones fisico-quimicas realizadas independientemen-
te (Lancet and Anders, 1970) demuestran que tales diferencias
en composicidn isotdpica pueden ocurrir durante la sintesis
inorgdnica de hidrocarburos, por reaccidn entre CO, Hy ¥ HN3

en presencia de un catalizador de niguel, hierro o magnetita.

8. E1 Carbono en mirmoles y grafito.

Cuando las rocas carbonatadas marinas son sujetas a un meta -
morfismo de contacto, la composicidn isotdpica del carbono y
la del oxigeno cambian. En geheral los valores 813C y 8180
disminuyen cerca del contacto intrusivo.
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Deines y Gold (1969) estudiaron la composicién isotdpica de la
calcita en calizas arcillosas del Ordovisico Tardio en una au-
reola metamdrfica de contacto causada por la intrusidn del
Plutdédn Mount Royal en Montreal, Quebec. Sus principales resul
tados se citan a continuacidn:

S13C S18O
Caliza inalterada + 1.13 . +24.12
Marmol, aureola de contacto - 0.58 +18.4
Calcita dentro del intrusivo - 3.91 +11.06

Estos autorres concluyeron que las composiciones isotdpicas
del carbono y el oxigeno habian sido alteradas a tal punto que
la calcita metamdrfica no puede distinguirse de la calcita ig-
nea.

Otros autores (Shieh y Taylor, 1969) han publicado valores si-
milares para rocas en estos ambientes petroldgicos (por ejem -
plo 813C = -3.0 %,para calcita de skarns) y atribuyen el de-
cremento en los valo: s de 813C decarbonatos a reacciones de
descarbonatizacidén y estiman que el CO2 liberado por este pro-
ceso fue enriquecido en 13C en un 6%. Algunas reacciones de
descarbonatizacidén incluyen:

Calcita + Cuarzo —— Wollastonita + COZ'
4

2 Dolomita + Cuarzo —2Calcita + Forsterita + 2co,
El grafito =curre no s6lo en rocas sedimentarias metamorfosea-
das sino también en rocas igneas. Andlisis de grafitos en ro=

cas sedimentarias arrojan valores de Sl%C gque son compatibles
con un origen biogé&nico del carbono. Por otro lado, se han en
contrado "grafitos pesados" con valores de 8%3C de - 2 a -8%¢

en meteoritos, rocas ultramaficas 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
bioldgico para tales grafitos a partir de la reduccidn de car
bonatos y CO2 con hidrégeno molecular.

9. El carbono en yacimientos minerales

- E1l carbono en yacimientos hidrotermales.

El contenido de carbono en las menas hidrotermales esti repre-
sentado principalmente por carbonatos de calcio, magnesio, hie
2 ¥ CHy
Y gaseosas, en minerales de mena y ganga.

rro y manganeso, y por el gas CO en inclusiones fluidas

Las fuentes principales de carbono en fluidos hidrotermales

incluyen: €alizas marinas (Sl3C = 0), fuentes corticales pro-
fundas o promedio (Sl3C = -7%,), y compuestos orgdnicos de o-
rigen biogénico (813C = -25%0) .

Los valores. de 813C para el CO, en inclusiones fluidas se en-

2
cuentran entre -4 y -12%0en relacién al PDB. Asimismo, la ma-
yoria de los carbonatos en vetas hidrotermates tienen valores

entre -6 y -9 (Fig. 12.1).

El bajo contenido de 813C en gas CO2 y carbonatos en yacimien-
tos hidrotermales generalemnete sugieren una fuente profunda

para el carbono.

En la figura 12.3 se muestran algunos datos isotbpicos del
carbono:de carbonatos y de CO, en inclusiones fluidas de yaci
mientos hidrotermales (Ohmotoéy Rye, 1979). En la mayoria de
los depdsitos mostrados se observa una tendencia a incrementar

los valores de 813

C para los carbonatos formados en las Glti
mas etapas de la mineralizacién. Tal tendencia, que fue senala
da por primera vez por Rye y Ohmoto (1974), puede ser producida

por:
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1) Decremento de la temperatura

2) Disminucibdn de los cocientes C02/CH en los fluidos

4

3) Una contribucibn creciente de CO2 de otras fuentes.

En cada uno de los depbsitos mostrados en la figura 12.3, las
temperaturas de mineralizacidén disminuyeron hacia los Glti -
mos estadios de la mineralizacidn.

Sin embargo, Ohmota y Rye (1979) argumentan que la disminucidn
de temperatura por si soly . no puede ser la responsable de to-
do el inceremento en Sl3C de estos carbonatos. Pues, por ejem-
plo, en la Mina Providencia, Zacatecas, el cambio miximo de
temperatura durante la mineralizacidn de carbonatos fue de
300°C a 200°C. Una caida’ de 100°C en temperatura puede produ-
cir aproximadamente de 2 a S de incremento de 813C de car-

bonatos.
- El carbono en yacimientos paleokérsticos.

Estos yacimientos, popularizados en la literatura anglosajona
como tipo "Mississippi Valley" son concentraciones de sulfuros
de Pb y Zn, alojados por lo comlin en cavidades de disolucibn
k&rstica en calizas y se cartaceterizan pdr contener inclusio-
nes fluidas con salinidades altas (15 a 25% de NaCl en peso),
temperaturas de homogenizacidn muy bajas (50-150°C) y conteni-

do de compuestos orgdnicos gaseosos (CH4).-

En la figura 12.3 se observa el comportamiento isotdpico del
carbono en este tipo de yacimientos. Por ejemplo, en Pine Point,
Canada, las temperaturas durante la etapa de mineralizacidn
variaron entre 100 y 25°C (Fritz, 1969), y aunque se observa

en general un incremento en los valores de Sl3C para las Qlti-

mas etapas de mineralizacién, la variacibdn total en 813C es mu

cho m&s grande, llegando inclusive a tener valores positivos.
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XIII. GEOQUIMICA EN LA GEOTERMIA

Por: Ing. Raymundo Martinez Serrano
XIII.1. INTRODUCCION

La aplicacibén de la geoquimica al estudio y desarrollo de

fuentes de energfa geotérmica ha sido uno de los objetivos de
esta rama de la geologfa. A través del estudio quimico de los
fluidos termales es posible hacer estimaciones de tempertaura
del yacimiento, condiciones de ebullicién y relaciones de mez

clas de aguas gue ocurren dentro de ellos.

Ios métodos y técnicas geoquimicas que se utlizan para estimar
la temperatura de un yacimiento geotérmico son de tipo empiri
co y se les conoce como geotermdmetros. El estado actual del
conocimiento en este campo permite ya proponer algunos modelos
termodindmicos que explican las relaciones empiricas observa-
das; no obstante, la interpretacién de los resultados asi obte
nidos requeriré de consideraciones particulares al campo estu-
diado, de tipo geoldégico e hidrolSgico.

Los geotermbmetros yp .cden ser divididos en cuantitativos y cua
litativos. Los cuantitativos requieren normalmente de andlisis
quimicos rigurosos de las aguas termales de pozos O manantia-
les naturales; en cambio, los cualitativos pueden ser usados

para concentraciones andmalas de ciertos elementos "indicado -

res" que se encuentran dispersos lejos de la fuente de calor.
XIIL 2. GEOTERMOMETROS CUALITATIVOS

Los geotermbmetros cualitativos se basan en la distribucién y
concentracibén relativa de elementos vol&tiles 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 anbmalas similares, asociadas a estructu
ras favorables que permiten la circulacién de vol&tiles en zo-
nas metamdrficas profundas.
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La presencia o concentracién andmala de un elemento o sustan-
cia puede tener diversos significados. Por ejemplo, White y
Tonani (1970) sugieren que el enriquecimiento de B, NH4, HCO3,
Hg vy HZS (con un pH bajo del agua) en aguas subterrdneas some
ras podria“ - resultar de la ebullicién a profundidad. Mahon
(1970) observd que las relaciones altas de Cl/F y Cl/SOZ en
liquidos de aguas geotermales indican generalmente altas tem-
peraturas dentro del sistema. Asi, si se tienen variaciones

de COZ/NH3, C02/H2 y COz/st en fumarolas podrian ser indi-
cadores de cercaniaa aguas calientes de origen profundo. El
contenido de hidrdaenc 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
vacimientos geotérmicos. Este método puede ser répido y alta-
_ mente sensitivo para detectar yacimientos geoté&rmicos acgivos

o yacimientos fdsiles (yacimientos hidrotermales) que no aflo
ron en superficie (Fournier, 1977). Las concentraciones altas
andfmalas de elementos vol&tiles como el litio son utilizadas
para detectar zonas de alta temperatura bajo la superficie,
aungue 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 composicién qufmica de aguas termales se
reaciona con la temperatura del yacimiento, White (1970) y

Fournier (1970) han sugerido las siguientes consideraciones:

1. 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 un adecuado aporte de todos los reactantes.

3. Existe equilibrio en el reservorio o acuifero con respecto

a la reaccién del indicador especifico.
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4. No hay re-equilibrio posterior del indicador cuando é&ste

abandona el reservorio.

5. No hay mezcla de diferentes aguas en su camino a la super
ficie. En caso contrario se deber& evaluar tal mezcla si es
posible.

El equilibrio de la reaccidn en el reservorio depende de di-
ferentes factores tales como la cinética de la reaccibn par-
ticular, la temperatura, la reactividad de la roca encajonan
te, la concentracién del elemento indicador en el agua y el

tiempo de residencia de esta ltima 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 ini
cial del reservorio y la cinética de varias reacciones, las
que pueden ocurrir a diferentes velocidades, provocando que
la tempertaura final de equilibrio pudiera ser diferemnte para

distintos geotermémetros.
XIII,4, GEOTERMOMETROS DE SILICE

Bodvarsson (1960) fue uno de los primerds ; en proponer un
geotermbémetro empirico cualitativo de silice bas&ndose an ané
lisis quimicos de aguas termales de manantiales de Islandia.
Poco tiempo después, Morey, et al. (1962) experimentaron con
la solubilidad del cuarzo a presidn de vapor, definiendo las
bases tebéricas para la formulacién de un geotermémetro cuan -
titativo (Fig. 13.1, curva A) (Fournier y Rowe, 1966).

Mahon (op.,cit.) demostrd que las concentraciones de sflice

en aguas geot&rmicas esté@n controladas por la solubilidad del

cuarzo, la cual es funcibdn de la temperatura.
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FIGURA 13.1. Gréfiéa de disolucién de silice contra entalpia para deter-

minar la temperatura del ocomponente caliente mezclado con agua fria.
Explicacién en el texto.
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El geotermfmetro de sflice permite determinaciones precisas
de la temperatura del reservorio a partir de muestras de po-
zos; sin embargo, su uso en manatiales naturales se dificul-
ta ya gue puede ocurrir la precipitacibén de silice antes de
que el liquido llegue a superficie, regisﬁréndose temperatu-
ras errbneas (Fouernier y Truesdell, 1970).

Los siguientes factores deber&n ser considerados cuando se

utilice el geotermémetro de silice:

1. La ecuacién y el intervalo de temperaturas: la ecuacién
comiinmente usada para describir la solubilidad del cuarzo a
presién de vapor en fluido$ hidrotermales y enfriados conduc
tivamente es:

T(°C) = 1309/(5.19 - logC)- 273.15, (13.1)

donde C = concentracién de sflice en mg/l o ppm. El error es
de ¥12°C en el intervalo de 0°- 250°C; el mejor rango de uso
es 150 - 225°C. Arriba de 250°C la ecuacifén se aparta dréasti-
camente de los resultados experimentales.

2. Efectds de separacién de vapor: como las aguas termales se
encuentran en ebullicién, existe separacién de vapor del flui
do original, ocasionando incremento en la concentracién del
silice. Es necesario entonces, hacer una correccién, de acuer
do a la cantidad de vapor perdida (Fig. 13.1, curvas Ay B).

3. Precipitacién de silice antes del muestreo: cuando un flui
do sale del reservorio con una temperatura mayor a 225-250°C

y fluye a la superficie con un enfriamiento relativamente len
to, el cuarzo no precipita durante el viaje ascendente de la

solucibn; pero cuando se tienen temperaturas mayores a 250°C,
algo de cuarzo precipita a profundidad, variando la composi-

cibn original y modificando la temperatura obtenida.

4. Precipitaci6n de sflice después del muestreo: a temperatu-
ra ambiente (25°C), la solubilidad del silice 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 145°C puede estar saturado en silice amor
fo el cual precipitar&@ cuando disminuya la temperatura. Es de
cir, todo exceso mayor a 115 mg/Kg de silice amorfo precipita
rd cuando la temperatura alcance los 25°C, hecho que ocurre
después de efectuarse el muestreo. La solucién practica para
este problema es la de diluir una cantidad conocida de la

muestra recién tomada a fin de disminuir la concentracién del
silice.

5. Control del sflice acuoso por otros sb6lidos de cuarzo: el
cuarzo es la forma polimérfica m&s estable y menos soluble de
silice dentro de las condiciones de presibén y tempertura co-
munes en los sistemas geotermales; pero por razones cinéticas
otras formas de silice pueden fofmarse Yy persistir metaesta-
blemente dentro del campo de estabilidad del cuarzo. En la fi
gura 13.2. se presentan las solubilidades de varias fases de
sflice en agua a presién de vapor, cuyas ecuaciones se mues-
tran. a continuacién (Fournier, 1973):

Calcedonia: T(°C) = 1032/4.69 - log C) - 273.15 (13.2)
Cristobalita T(°C) = 1000/(4.78 - logC) - 273.15 (13.3)
Cristcbalita T(°C) = 781/(4.51 - log C) - 273.15 (13.4)
Sflice amorfo T(°C) = 731/(4.52 - log C) - 273.15 (13.9)

(Todas estas ecuaciones son vdlidas para el intervalo 0-250°C)

En algunas aguas termales con temperaturas mayores O menores
a 150°C el cuarzo parece controlar la concentracién de sflice
disuelto; sin embargo, bajo ciertas condiciones, cualquiera

de las otras especies pueden controlar al sflice 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

comparaci®n a fluidos neutros (pH = 7) (Fig. 13.3).

7. Dilusibn subterré&nea de aguas termales con aguas frias: exis-
ten evidencias de que las aguas termales ascendentes su diluyen

con aguas frias subterr&neas y, en consecuencia, un nuevo equi-
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FIGURA 13.2. Solubililidad de varias fases de silice
en agua a la presién de vapor de la solucién. A = si

lice amorfo, B = cristobalita beta, C = cristobalita
alfa, D = calcedonia, E = cuarzo. (Tomado de Fourier,
1973) .
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FICURA 13.3. FEfecto calculado del pH sobre la solubilidad
del cuarzo a varias temperaturas de 25°a 350°C, usando da-
tos experimentales de feward (1974). ILa linea punteada re-
presenta el pH recuerido para diferentes temperaturas para
alcanzar una disolucién aproximacda de 10% de cuarzo.
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librio quimico agua-roca, después de la mezcla, puede O no
ser alcanzado; por lo tanto, el geotermémetro registrard
la iltima temperatura de equilibrio que no corresponderé a

la del reservorio original.

XIIL 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 funcibn
de la temperatura. Adem8s, se ha comprobado gque arriba de
175°C la relacidn sodio/potasio de aguas naturales estd con-
trolada por el equilibrio albita-~feldespato potésico.

Los primerios en experimentar la relacién Na/K en fluidos
geotermales fueron Orville (1963) y Hemley (1967) por medio

de la reaccién:

k' + Feldespato Na Feldespato K + Na+ (13.6)

La constante de equilibrio de esta reaccibén se obtiene por:

Feldespato K Na+

Ke = T
Feldespato Na K

' (13.7)

donde los paréntesis cuadrados denotan las actividades de las
especies inscritas, y la constanté Ke es funcién de la tempe-
ratura.

En la figura 13.4 se presentan los resultados experimentales
de Orville (op. cit.) y Hemley (op. cit.) en comparacién con
los resultados‘empiricos de White (1965), Ellis y Mahon (1967)
y Ellis (1970). Se observan fuertes discrepancias entre ellos,
debidas posibiemente a variaciones en las condiciones experi-
mentales (sobre todo la presifn) o a la utilizacién de valores
errbneos de los coeficientes de actividad.
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En la figura 13.5 se presentan los valores de la relacibén Na/K
en mg/Kg para diferentes yacimientos geotermales contra sus
temperaturasbmedidas en el reservorio por otros métodos. Las
curvas C y D representan las variaciones tebricas 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 - sanidino). Observe que arriba
de 100°C las aguas de algunos pozos caen entre las curvas C y
CD, mientras que abajo de esta temperatura los puntos se ubican
bajo la curva C, indicando que la relaci6én de disolucién Na® Yy
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 minimos 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 ecuacidn que representa esta curva es:

T(°C) = 1217/(log (Na/K) + 1.483) - 273.15 , (13.8)

la cmﬂ.es'vélida para temperaturas mayores a 150°C y fue propues
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 ecuacién es:

T(°C) = 855.6/(log (Na/k) + 0.8573) - 273.15, (13.9)
valida para temperaturas mayores a 150°C.

En esta figura puede apreciarse que a temperaturas cercanas a
270°C no existen diferenceias notables entre las curvas A y B;
en cambio, entre 125 y 200°C la curva B sé aparta drésticamente

de los datos graficados, por lo cual la curva A es:ila més utili
zada.
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FIGURA 13.5. Rel i®6n Na/K de aguas naturales asi como
sus temperaturas medidas en el pozo. Curva A. linea
ajustada por minimos cuadrados a los datos reales.
Curva B, combinacibén de Truesdell (1976), White (1965)
y Fllis (1970). Curvas C y D, localizacidn aproximada
de las lineas albita baja - microclina y albite alta -
sanidino, respectivamente. (Tomada de Fourier, 1979).



XIIL6. GEOTERMOMETRO SODIO-POTASIO-CALCIO

El geotermfmetro Na-K-Ca fue desarrollado por Fournier y
Truesdell (1973) para corregir las temperaturas anbmalas ob-
tenidas por el geotermSémetro 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 concentracién del calcio estd controlada por la solubilidad
de la calcita. De las mGltiples reacciones en gue participan

los cationes mencionados, la mayorfia se limita a las siguientes

configuraciones:
(x + 2y)KT + S6lido = xNa' + yca’t + s6lido (13-10a)
(2y - x)KT + xNa' = s6lido = yca’t + sélido (13-10D)
(x - 2y) KT + yca®’ + s6lido = xNa® + sélido (13-10¢)

Para facilitar la comparacién entre las ecuaciones anteriores
se pueden representar en términos de un ion sencillo de potasio,
participante en la reaccidn total, con und constante de equili-

brio K* generalizada para las tres ecuaciones anteriores:

log K* = log (N¢ %) = log (Ca/Na) (13-11)

en donde fp depende de la estequimetria de la reaccidn. Para

un valor de g = 1/3, estimado por aproximaciones gr&ficas, la
reaccidn neta es:

k¥ + s6lido =(1/6)Ca’’ + (2/3)Na’ + s6lido (13-12)
Para un valor de de 4/3, la reaccién neta es:

+ + . 2+ .

K + (i/3)Na + sb6lido = (2/3)Ca + S6lido (13-13)

En la figura 13 .6 se representan las dos curvas p= 1/3 y P=4/3,
las cuales combinadas pueden servir como referencia para geoter
mometria de muchas aguas. Estas curvas también pueden ser. usa-
das para estimar la temperatura de equilibrio entre el agua y

la roca (Fournier y Truesdell, 1973).
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Los cambios en las concentraciones debidas a ebullicifn y mez-
clas con agua fria diluida pueden afectar al geotermémetro
de Na-K-Ca. La consecuencia principal de la ebullicién es la
pérdida de CO2 ocasionando la precipitacidn de CaCO3 y con es
to la pérdida de Ca2+, produciéndose , finalmente, temperatu

ras andmalas.

Fournier y Potter (1979) detectaron que el geotermémetro de
Na-K-Ca da resultados andmalos altos cuando se aplica a aguas
ricas en magnesio. La figura 13.7 presenta las cofrecciones
de temperaturas que deben ser sustraidas .de las temperaturas

calculadas por el método de Na-K-Ca y que contienen magnesiow

La correccidn de las temperaturas también puede ser calculada

empleando las siguientes ecuaciones:

- Para R entre 5 vy 50

2

= 10.66 - 4.7415R + 325.87 (log R)°- 1.032X10°(log R) /T -

T
Mg
1.968%107 (log R)°/T° + 1.605%10’ (log R)>/T? (13-15)

- Para R menor a 5

2

Tppe = =1.03 + 59.971 log R + 145.05 (log R)” - 36711(log R)2/T = e

Mg

1.67x10’ (log R)/T° | (13-16)

donde: R = (Mg/(Ma + Ca + K) X 100, donde los iones est&n expre-
sados en equivalentes.

TMg = correccidn de la temperatura en grados centigra-
dos que debe ser restada de la temperatura calculada por Na-K-
Ca; vy,

T = temperatura calculada por Na-K-Ca (en °K)
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FIGURA 13.7. Grafica para estimar la correccién por tempera-
tura de magnesio pra el geotermémetro de Na-K-Ca y distintos
valores de R.
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