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Capitulo 1

Metamorfismo: factores
y mecanismos

DEFINICION DE METAMORFISMO

El metamorfismo es el conjunto de transformaciones que implican una reordenacién a
escala atémica de los elementos de una roca, determinando una recristalizacién en estado
solido, bajo el efecto de variaciones de temperatura, presion o composicién.

METAMORFISMO, DIAGENESIS Y ANQUIMETAMORFISMO

Esta definicién de metamorfismo excluye los procesos de alteracion superficial, los
cuales, aun funcionando a escala atémica o iénica, conducen principalmente a la destruc-
cién de las rocas, por lixiviado y disgregacién mecanica, y no a su transformacién. La de-
finicién que precede incluye, en cambio, la diagénesis, que es la transformacion de los se-
dimentos blandos en rocas sedimentarias. La diagénesis consiste, en gran parte, en una re-
duccién de la porosidad de los sedimentos por compactacion, pero implica también las
recristalizaciones. El metamorfismo generalmente tiene lugar en condiciones de tempera-
tura y presién mds elevadas que las de la diagénesis, pero la naturaleza intrinseca de los
mecanismos fisicoquimicos es la misma en los dos procesos. El metamorfismo est4 liga-
do, por lo general, a los fenémenos orogénicos o preorogénicos, mientras que la diagéne-
sis estd asociada a la dindmica de las cuencas, pero esta distincién es en extremo sutil
dado que la dindmica de las cuencas precede, sigue o acompaia a la orogénesis. Asi pues,
es indiscutible que entre metamorfismo y diagénesis hay un problema de limite que no
siempre puede resolverse con claridad.

Un criterio de diferenciacién basado en la cristalinidad de la illita se utiliza a menu-
do para delimitar los campos respectivos del metamorfismo y la diagénesis. Este criterio
(fig. 1-1) mide la evolucién cristalogréfica progresiva de las filitas desde las fases arcillo-
sas (tipicas del campo de la diagénesis) hasta las fases micdceas (tipicas del metamorfis-
mo). Esta evolucién atraviesa un campo intermedio, el del anquimetamorfismo, que se
considera, segtin los casos, el término final de la diagénesis profunda o el resultado de los
primeros efectos del metamorfismo.
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Fig. 1-1. Dominios de la diagénesis, el anquimetamorfismo y el epimetamorfismo caracte-
rizados por las propiedades cristalogréficas de la illita. La parte derecha de la figura es una
porcion del difractograma de rayos X que muestra las reflexiones [001] y [002] de la illita
(6: angulo de refraccién). La agudeza del pico [001] expresa la calidad o «cristalinidad» del
reticulo cristalino del mineral. La altura del pico [002] expresa la concentracion de Al que
entra en el reticulo cristalino en funcién de la temperatura. La parte izquierda de la figu-
ra («diagrama de Esquevin», Frizon de Lamotte, 1985) muestra la variacion de la relacion
[002)/[001] en funcién del indice de cristalinidad IC y la anchura del pico [001] a un tercio
de su altura en condiciones experimentales determinadas. (De Kibler, 1984.)

METAMORFISMO Y MIGMATIZACION

Como proceso de recristalizacion en estado solido, el metamorfismo, en principio, se
distingue claramente de los fenémenos magmaticos, que implican la intervencion de un 1i-
quido silicatado. No obstante, en ciertos dominios del metamorfismo de alto grado, la tem-
peratura es suficientemente elevada para permitir la fusién parcial de los materiales y la
produccién de liquidos, generalmente de composicion granitica. Si estos liquidos perma-
necen encerrados y cristalizan, en el seno mismo de las rocas que los han originado, se de-
sarrollan formaciones mixtas o migmatitas que pertenecen al campo del metamorfismo.
Las migmatitas y la migmatizaci6n se estudiardn en este manual.

PRESION Y TEMPERATURA EN EL GLOBO TERRAQUEO

La naturaleza de los minerales de las rocas metamoérficas, asi como el conjunto de tex-
turas que éstas presentan, ponen de manifiesto que las cristalizaciones se han producido a
cierta profundidad bajo la superficie y, por consiguiente, a presiones (P) y temperaturas
(T) relativamente altas. Los parrafos que siguen estan dedicados a examinar la evolucién
de los pardmetros P y T en el interior del globo terrdqueo.
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PRESION
Definicidon de presion litostatica

La presion es una fuerza por unidad de superficie. Su magnitud en el SI se expresa en
pascales (1 Pa=1 N - m?). Los ge6logos también utilizan el bar, mdltiplo de la baria del
sistema CGS (1 bar = 10° dyn - cm™ = 10’ Pa). En este manual, la presion se expresard in-
distintamente en MPa (10° Pa), GPa (10’ Pa) o kb (10° Pa).

Al nivel del suelo se aplica la presion atmosférica, fuerza ejercida por unidad de su-
perficie por la masa de la atmésfera sometida a la atraccion terrestre. Al nivel del mar,
esta presién tiene un valor proximo a 10° hPa o 1 bar. Los efectos de la presion atmosfé-
rica sobre los procesos metamorficos son nulos.

En los sistemas fredticos (mantos de aguas subterraneas) y en el fondo de los océanos,
la presion hidrostatica en un punto representa la fuerza pgz ejercida por unidad de super-
ficie por la masa de agua que soporta (p: densidad del agua, o sea 1.000 kg por m’;
g: aceleracion de la gravedad = 9,81 m - s7; z: altura de la columna de agua en metros;
fig. 1-2). La presi6n hidrostdtica desempefia un papel importante, por ejemplo, en la alte-
racion y el metamorfismo de los basaltos ocednicos. Alcanza valores de 25 a 30 MPa
(=250 a 300 bar) en las zonas de alta temperatura proximas a las dorsales ocednicas y de
70 a 100 MPa en las fosas ocednicas.

La presién litostdtica, o presion solida (P,), en un punto representa la fuerza pgz apli-
cada por unidad de superficie por los materiales rocosos superpuestos (fig. 1-2). El valor
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Fig. 1-2. La presion hidrostatica P, y la presion sélida Ps. Una y otra se expresan por el
producto pgz, donde p es la densidad del medio (1.000 kg - m™ para el agua y de 2.000 a
2.800 kg - m™ para las rocas de la corteza continental), g es la aceleracion de la gravedad
(9,81 m - s y z es la profundidad en metros. A una determinada profundidad, la presion
de agua es inferior a la presioén sélida en los medios fisurados en comunicacion con la su-
perficie (puesto qUe p.y. < Pew)- ES igual a Ps en profundidad si no hay otro fluido presen-
te, en los medios nada o muy poco permeables. SP: superficie piezométrica. P: profundi-
dad. Los dos recuadros, a escala centimétrica, indican la posiciéon del agua (en negro) en
relaciéon con los granos minerales. El limite entre medio permeable (porosidad abierta) y
medio de muy baja permeabilidad (porosidad cerrada) se sittia hacia los 15 km de profun-
didad (v. fig. 1-14).
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Fig. 1-3. Representacion de los sistemas de esfuerzos. a) Esfuerzos isétropos: las fuer-
zas aplicadas al sistema son iguales en todas las direcciones del espacio. No hay defor-
macion. b) Esfuerzos anisétropos: o, coincide con la vertical, Ps = o, y 6, > Ps. ¢) Esfuer-
z0s anisétropos: o, coincide con la vertical, Ps = 6, y 6, < Ps. d) Desarrollo del esfuerzo de
cizalla t por efecto de una anisotropia de esfuerzos. El valor maximo 1, corresponde a pla-
nos situados a 45° de los esfuerzos principales. e) Representacion de los esfuerzos en el
circulo de Mohr; o, es la presion de carga y o, el esfuerzo tectonico. El esfuerzo de ciza-
lla alcanza un valor maximo 1, para o = 45°. El esfuerzo tectonico (o desviador) es igual a
(o, — 03)/2 = 1,,. De este modo, para valores relativamente elevados de o, (algunas kb) en
los campos ddctiles, la sobrepresion tecténica es despreciable (v. fig. 1-4). (De Mat-
tauer,1973, y Nicolas, 1988.)

de p depende de la naturaleza de los materiales. En la corteza continental, p tiene un va-
lor préximo a 2.600 kg - m™ y P, = 260 MPa hacia los 10 km de profundidad. La presién
es del orden de 1 GPa (= 10 kbar) al nivel del Moho. En el manto superior ultrabésico, p
es del orden de 3.300 kg - m™; las presiones del orden de 3GPa (unas 30 kb) se alcanzan
hacia los 100 km de profundidad, en las inmediaciones de la zona de baja velocidad (LVZ,
del inglés: low velocity zone).

Anisotropia de esfuerzo y sobrepresion tectonica

Cuando un sistema no estd sometido a ninguna presion mas que la litostatica sufre, si
es suficientemente dictil (a partir de 3.000-4.000 m de profundidad), fuerzas de igual
magnitud en todas las direcciones del espacio. El sistema esté en equilibrio dindmico. Los
esfuerzos se llaman isdtropos y se representan por una esfera en que el sistema se sitiia en
el centro (fig. 1-3). Cuando las fuerzas tecténicas entran en juego los esfuerzos ya no son
isétropos. Entonces se representan por un elipsoide triaxial que implica la existencia de un
esfuerzo maximo G, y un esfuerzo minimo o, (fig. 1-3). En este caso existe una anisotro-
pia de esfuerzo (o, — ). La presion que se ejerce sobre el sistema en la direccién de o,
si su direccién no coincide con la vertical, supera el valor de la presion litostatica P,, pro-
vocando un efecto de sobrepresion tecténica. En realidad, la anisotropia de esfuerzo da lu-
gar al desarrollo de un esfuerzo de cizalla T cuya intensidad es del orden de magnitud de
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Fig. 1-4. Evolucion de la intensidad del esfuerzo de cizalla en funcion de la profundidad
en una zona de desgarre. El esfuerzo de cizalla t (en abscisas) alcanza el valor maximo
de 120 MPa (1,2 kb) hacia los 8 km de profundidad con una temperatura del orden de
200 °C (el modelo tiene en cuenta la produccién de calor mecanico tV). Debajo de esta
profundidad, este valor desciende rapidamente en funcion inversa de la temperatura y pasa
a ser despreciable en la corteza continental ductil. En la cima del manto superior litosféri-
co fragil, el esfuerzo de cizalla vuelve a ser mas elevado (2 kb), pero tiende a 0 hacia los
100 km de profundidad al nivel de la zona baja de velocidad o LZV. (Modelizacion numé-
rica de Leloup y Kienast, 1993.)

dicha sobrepresion a que estd sometido el sistema (fig. 1-3), siendo su valor maximo en
los planos situados a 45° de los esfuerzos principales ©, y 0, ya que:
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La intervencion de los esfuerzos de cizalla implica la deformacién de las rocas, lo que
determina el retorno méds o menos rapido al equilibrio de los esfuerzos. En los 6rdenes
plasticos, la deformacion es eficaz para valores de T de algunas decenas a algunas cente-
nas de bares (fig. 1-4). Asi pues, el efecto de la sobrepresién tecténica no es significativo,
en valor relativo, mas que en los dominios muy superficiales. Se hace despreciable en pro-
fundidad, ya que P, alcanza valores de algunos kbar. Por tanto, sus efectos son desprecia-
bles en lo que se expone a continuacion.

TEMPERATURA

Grado geotérmico

La temperatura aumenta con la profundidad: este hecho se comprueba por medidas di-
rectas en las galerfas de minas y en los sondeos geotérmicos o petroliferos (v. fig. 5-42).
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Asi puede definirse localmente un grado geotérmico: espesor vertical de terreno corres-
pondiente a un aumento de temperatura de 1 °C. En las zonas continentales estables, el va-
lor del grado geotérmico es del orden de 30 m, pero en realidad varia considerablemente
entre 10 y 50 m.

Flujo térmico y produccion de calor

El grado geotérmico es la expresién de un gradiente 0T/dz donde z es la profundidad;
este gradiente indica que existe una transferencia de calor hacia la superficie del globo te-
rraqueo, transferencia que estd alimentada por el flujo térmico regional (calor procedente
del manto) y por una produccién local de calor debido a la radiactividad de ciertos ele-
mentos (**U, **U, **Th, “K). En un modelo estrictamente conductivo se expresa median-
te la siguiente formula:

aT
K—-=q,+AH

0z
donde K es la conductividad térmica de los materiales (W - m™ - °’K™), q,, el flujo térmico
(W - m™) procedente del manto, A, la produccién de calor (W - m™) y H el espesor del ni-
vel productivo. El flujo g, cantidad de calor que atraviesa una determinada superficie por
unidad de tiempo, generalmente es muy débil: del orden de 0,2 W por m’, salvo al nivel
de las dorsales ocednicas o regiones caracterizadas por un adelgazamiento litosférico im-
portante (fig. 1-6). La produccién de calor estd representada por la relacion empirica:

A,=p 107 (9,7 [U] + 2,7 [Th] + 3,6 [K]) W - m™

donde p es la densidad de las rocas, [U] y [Th] las concentraciones en ppm de estos ele-
mentos y [K] la concentracion de potasio en tanto por ciento en peso. En estos términos,
la produccién de calor de un zocalo granitico es del orden de 2,6 mW por m’; es 40 ve-
ces mds débil en los basaltos toleiticos y 200 veces mas débil en las peridotitas que son
rocas muy pobres en elementos radiactivos. Asi pues, la produccién de calor es significa-
tiva en las unidades de la corteza continental, pero es despreciable en la corteza ocednica
y con mds razén en el manto superior.

CONDUCCION Y GRADIENTE GEOTERMICO

Geotermia conductiva

Conociendo los valores del flujo y de la produccion local de calor, y sobre la base de
cierto niimero de aproximaciones, es posible calcular la forma del gradiente 0T/dz, es de-
cir, la forma del gradiente geotérmico hasta profundidades que superan ampliamente las
posibilidades de la medicién directa. Basta utilizar la ecuacion general de calor para los
transportes conductivos:

or 9o aT 0 aT ad aT
pc —=—o Ko i = + — K— +A(x.y‘7.l
ot ox ox dy dy/ = oz oz
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donde p es la densidad y c el calor especifico de los materiales. La expresién considera la
evolucién en el tiempo t de la temperatura T de un punto de coordenadas cartesianas x, y,
z sometido al efecto de gradientes de temperatura variables segin estas tres direcciones
del espacio. Si la conductividad térmica K y la produccién de calor A se consideran cons-
tantes en todas las direcciones del espacio:

aT T _F T BT
pc— =K + s + A,
ot ax* Oy’ | oz
o bien:
aT Ot iy 04T A,
—=K +—t+— | +
ot ox* dy o7 pc

donde x (s - m™), o difusibilidad térmica, es igual a K/pc.
Utilizando el operador laplaciano (nabla):

) d 0
Vai= - +
ox* dy’ 07

resulta:

JaT A,
—=xV'T+
ot pc

En estado estacionario, la temperatura no depende del tiempo:

oT
—— =0
ot

La ecuacion del calor puede expresarse de forma simplificada:

Siendo T, q, y A,, la temperatura, el flujo de calor y la produccion de calor en la su-
perficie (z = 0), la solucion de esta ecuacién se convierte en:

Yo A,
Z p—

K 2K

T=T, +

Se trata de la ecuacion de una pardbola que da la temperatura en funcién de la pro-
fundidad z. Por consiguiente, es posible construir diferentes gradientes geotérmicos (figu-
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Fig. 1-5. Representacion de diferentes tipos de gradientes geotérmicos en un diagrama
de temperatura-profundidad. En trazo discontinuo: modelos conductivos de Clark y Ring-
wood (1964), basados en la difusién de calor en los materiales del globo terraqueo. GO y
GC: geotermas oceanica y continental. En trazo continuo: diferentes modelos de geoter-
mas basadas en los modelos «convectivos» (v. fig. 1-6). FO y DO: dorsales y fosas ocea-
nicas. AS: forma posible de las geotermas situadas tras las zonas de subduccion. Una in-
version del gradiente aparece en s, en el nivel en que el perfil temperatura-profundidad cor-
ta el plano de subduccion.

ra 1-5) cuya forma depende del valor de los diferentes pardmetros criticos (q,, K, etc.) y
que dan la temperatura en funcién de la presion. Segin las medidas aparecen dos tipos
principales de gradientes geotérmicos: el «gradiente continental» que corresponde a los
antiguos escudos, gruesos y estables, se caracteriza por temperaturas relativamente bajas
en comparacion con las del «gradiente ocednico» calculado en los campos de expansion
reciente.

Perturbacion del gradiente geotérmico conductivo

Las rocas de la corteza y del manto terrestres son medios muy malos conductores del
calor; la conductividad térmica K es del orden de 2,5 W - m™ - °K™" para el granito y de
4 W -m' - °K" para las peridotitas. La conductividad del hierro es 30 veces mas alta y
175 veces la de la plata. De este cardcter aislante de los materiales rocosos se desprende
que la difusion del calor es un mecanismo poco eficaz para disipar la energia térmica en
el interior del globo terraqueo. Por ello, los aportes locales de calor, por mecanismos di-
versos, provocan perturbaciones duraderas de los gradientes térmicos conductivos, que re-
quieren cientos de miles o millones de afios para llegar a amortiguarse por conduccion.

Conveccion del agua en medio poroso

Este mecanismo de transferencia de calor no afecta mas que la parte superior de la
corteza caracterizada por porosidad y permeabilidad suficientes para permitir la circula-
cién de agua (o, de un modo mds general, de una fase fluida). El agua, fria en la superfi-
cie, equilibra su temperatura en la profundidad con la de las rocas encajantes; su densidad
disminuye; si se trata de un fluido libre, el sistema puede entrar en conveccion desde el
momento en que el nimero de Rayleigh supere el valor critico de 10™:
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gpd’ 0AT
Ra=—> 10°

KN

donde g es la aceleracion de la gravedad, p la densidad del medio, d la dimensién verti-
cal del sistema, 0AT la variacién de la densidad debida a la variacion de la temperatura,
« la difusividad térmica y 1 la viscosidad del fluido. En realidad, en el caso particular de
la conveccién en medio poroso, la expresion es mds compleja puesto que tiene que hacer
intervenir la tension superficial ligada a la circulacion del fluido por canales de pequefio
digmetro. De cualquier modo, desde el momento en que la conveccion se ha puesto en
marcha, se realiza una transferencia de calor hacia la superficie que depende del caudal y
la temperatura alcanzada por la fase fluida en la profundidad. En la parte superior del sis-
tema, el fluido cede una cantidad determinada de calor a las rocas encajantes cuya tem-
peratura varia en funcién del tiempo segun la expresion:

JaT oT
p.c.—=KV’T + peco,—
ot Jz

donde p.c, y p, son las densidades y calores eéspecificos, respectivamente, de la roca en-
cajante y del fluido; v, es la velocidad vertical del fluido. ;

De esta manera, el funcionamiento de un sistema hidrotermal convectivo da lugar a un
penacho térmico en la superficie (fig. 4-8), ya que las isotermas correspondientes al gra-
diente conductivo estdn fuertemente perturbadas por la circulacién del fluido. En la se-
gunda parte de este manual se ofrecen ejemplos de estos mecanismos.

Inyecciones magmaticas

Los magmas procedentes del manto superior (basaltos) o de la corteza continental pro-
funda (granitoides) son poderosos agentes de transferencia térmica que, del mismo modo
que los sistemas hidrotermales, dan lugar a un ascenso de las isotermas ligadas al gra-
diente conductivo. Un razonamiento andlogo al precedente se aplica en este caso, aunque
los magmas no representan un verdadero sistema convectivo puesto que se consolidan al
experimentar cierto grado de enfriamiento; no obstante, numerosos autores utilizan la ex-
presion «transferencia convectiva» (0 advectiva) para designar este modo de transporte de
calor. Los magmas circulan por fisuras del encajante (cuya formaci6n eventualmente pue-
den haber provocado por fracturacion hidrdulica) y transfieren a este encajante una parte
importante del calor que transportan. En el caso de intrusiones localizadas en un encajan-
te considerado «infinito», esta transferencia obedece a las leyes de la difusion del calor,
como las que se presentan en la segunda parte, en el ambito del estudio del metamorfis-
mo de contacto. Cuando se trata de intrusiones de malla densa, que corresponden a in-
yecciones repetidas, aportan una contribucion importante a la forma del gradiente geotér-
mico local:

oT
K—=q,+0pc (T,-T)
0z

donde v, p, y ¢, son la velocidad vertical, la densidad y el calor especifico del magma in-
trusivo. La produccién de calor por radiactividad no se tiene en cuenta aqui. El «agente
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de adveccion» v, tiene el mismo significado que v, en las expresiones precedentes; T, es
la temperatura de las intrusiones y T la del encajante.

La transferencia escalonada de magmas, por «almacenamiento infracortical» y por in-
yeccion a través de la corteza continental, es un mecanismo importante para comprender
ciertos gradientes de alta temperatura que caracterizan algunas series metamorficas; més
adelante se citan algunos ejemplos.

Transferencia vertical de las unidades litosféricas

Fragmentos importantes (varios miles de km®) de la litosfera ocednica o continental,
inicialmente en equilibrio térmico sobre un gradiente conductivo, pueden desplazarse bajo
el efecto de mecanismos tecténicos o gravitacionales. Si el desplazamiento implica un
componente vertical, cada uno de los puntos de la unidad experimenta, por conduccién,
un reequilibrio térmico que es del siguiente tipo:

oT A, oT
—=kVT+—-v—
at pc oz

En esta expresion se reconocen los términos de transferencia conductiva y de produc-
cién de calor por radiactividad a los que se suma algebraicamente un término de transfe-
rencia vertical de masa. Si la dimensién del vector de transporte de masa v es grande en
relacién con la difusibilidad térmica k, la unidad estd en desequilibrio térmico en relacion
con el gradiente conductivo. Ello da lugar a una deformacién de las isotermas tanto mas
pronunciada cuanto més grande es v (fig. 5-8); esta deformacién es una inmersi6n (o in-
vaginaci6n) de las isotermas si la unidad se sumerge en el globo terrdqueo (p. €j., en caso
de subduccién); el gradiente geotérmico 0T/dz presenta localmente una pendiente fuerte
(fig. 1-5); si, por el contrario, la unidad asciende hacia la superficie, aparece una concen-
tracién de las isotermas y una pendiente débil del gradiente local (figs. 1-5 y 1-6). Diver-
sas posibilidades caracterizan varias situaciones geodindmicas que se analizan en la segun-
da parte de este manual (v. fig. 5-8). En este caso, como en el de las inyecciones mag-
maticas, la expresion «transferencia convectiva» se utiliza igualmente, teniendo todo su
sentido cuando se trata de los movimientos de la astenosfera, los cuales representan una
conveccién en sentido estricto.

Produccién mecanica de calor en accidentes tectonicos

La deformacién de las rocas bajo los efectos de los esfuerzos tecténicos genera un tra-
bajo que, en gran parte, se transforma en calor. La cantidad de calor producida estd liga-
da a la intensidad del esfuerzo de cizalla T (en Pa) y a la velocidad V (en m - seg™') de des-
lizamiento de los compartimentos de roca a lo largo del accidente. La realidad de este me-
canismo esta atestiguada por la existencia esporddica de rocas de muy alta temperatura,
parcialmente vitreas («seudotaquilitas») a lo largo de ciertos accidentes tectonicos mayo-
res. La disipacion de este calor por conduccién tendria por efecto la perturbacién mds o
menos importante del régimen térmico a lo largo de accidentes tecténicos de gran magni-
tud. En la segunda parte de este manual se consideran ejemplos referidos a la subduccién
y a una zona de cizalla a escala del continente asidtico.

La importancia del papel de esta fuente de calor, sin embargo, es objeto de contro-
versia. Realmente, el aumento de temperatura de origen mecanico tiene como efecto in-
mediato la disminucion de la viscosidad de las rocas y, en consecuencia, del valor de T
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Fig. 1-6. Distribucion de las isotermas en el manto superior: modelo «convectivo». Tem-
peratura en °C. D: dorsal oceanica. F: fosa oceénica. Las transferencias de calor ligadas a
los movimientos de ascenso y de hundimiento de materia en el manto son mucho mas efi-
caces que las transferencias por conduccién térmica. Esto explica el apretamiento de las
isotermas a la altura de las dorsales y su invaginacion en las zonas de subduccién. Las
flechas indican el sentido del desplazamiento de la materia, a velocidades que son del or-
den del centimetro por afio. Las cifras entre paréntesis indican los flujos de calor en W por
m?. (De Oxburg, 1980, y Turcotte y Schubert, 1982.)

(fig: 1-4); por ello, segin numerosos autores, el calor mecénico no puede aportar pertur-
baciones significativas y duraderas a los gradientes geotérmicos.

GRADIENTES GEOTERMICOS EN EL CONTEXTO DINAMICO

El globo terrdqueo no es un sistema térmico en equilibrio conductivo, porque hay
transferencias «convectivas» de calor asociadas con la dindmica de las unidades del man-
to y de la corteza. El desplazamiento de los materiales, malos conductores del calor, si-
guiendo la dindmica de las placas litosféricas (expansién, subduccion y colisién) o a con-
secuencia del magmatismo, se realiza a velocidades muy superiores a las de difusion de
calor en las rocas: los gradientes calculados a partir de los modelos conductivos estdn, en
realidad, fuertemente perturbados fuera de las zonas continentales estables («cratones»).
La figura 1-6 representa as la distribuci6n de las isotermas en los mil primeros kilémetros
de profundidad, calculada considerando los desplazamientos de los materiales a velocida-
des del orden de algunos centimetros por afio en el marco de la conveccion del manto. Es-
tas isotermas estdn apretadas en las zonas de flujo térmico elevado que corresponden a flu-
jos ascendentes de materiales calientes (p. €j., a la altura de las dorsales); por el contrario,
estan separadas de los campos de flujo térmico débil correspondientes a hundimientos de
la litosfera (subduccién). Las diferentes formas de gradientes que se deducen de esta con-
figuracion térmica estan representadas en la figura 1-5.

El gradiente geotérmico representa la evolucion de la temperatura en relacién con la
profundidad; representa también, ipso facto, la evolucién de la tempereatura en relacién
con la presién. En esta perspectiva, las condiciones P,T a que estdn sometidas las unida-
des geolégicas en movimiento ponen de manifiesto algunos casos simples (fig. 1-6):

1. En las regiones de flujo térmico elevado (dorsales ocednicas o cadenas de monta-
fias en levantamiento) ascienden unidades hacia la superficie: sufren una descompresion
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rdpida a temperatura elevada; esta evolucién es, en ciertos casos, casi adiabdtica (sin in-
tercambio de calor con las formaciones encajantes) a consecuencia de la mala conductivi-
dad térmica de las rocas.

2. A lo lago de las zonas de subduccién descienden en profundidad unidades aso-
ciadas con la litosfera ocednica. Sufren presiones crecientes mientras permanecen a tem-
peraturas bajas o moderadas.

3. Durante los procesos de colisién quedan bloqueadas a cierta profundidad unidades
previamente subducidas. Un reequilibrio térmico por difusién y produccién local de calor
induce en ellas un aumento de temperatura casi isobdrico (es decir, a presién constante).

Estos ejemplos muestran que en el estudio de los procesos metamorficos no es sufi-
ciente tener en consideracion los gradientes geotérmicos dindmicos tal y como estan re-
presentados (figs. 1-5 y 1-6). También hay que tener en cuenta su evolucién temporal en
un lugar determinado o mds bien, para una unidad geolégica determinada, en un contexto
dindmico de extension, convergencia o colision. Esta evolucién queda reflejada, en efec-
to, por la evolucion en el tiempo de los parametros P y T que controlan las recristaliza-
ciones metamorficas en las rocas. El aspecto temporal de la evolucién de las condiciones
del metamorfismo («trayectorias» P,T,t siendo t = tiempo) se desarrollard especialmente
en la segunda parte de este manual.

TRANSFORMACIONES METAMORFICAS

Los reordenamientos a escala atémica o i6nica de los constituyentes de una roca du-
rante el metamorfismo responden a una necesidad termodindmica: la minimizacién de la
energia total almacenada por el sistema. Esta energia estd almacenada en las rocas bajo
tres formas principales:

1. Energia movilizada por las superficies intergranulares.

2. Energia de dislocacion ligada a la deformacion.

3. Energia electrostatica de enlace entre los 4tomos o energia libre (también llama-
da entalpia libre).

La minimizacién de la energia de superficie y de la energia de dislocacién conduce a
una evolucion textural de las rocas (modificacién de la geometria de los granos: recocido
y recristalizacion sintectdnica, respectivamente). Estos mecanismos se describen mds ade-
lante, en el capitulo que trata sobre las estructuras y las texturas de las rocas metamorfi-
cas. La minimizacion de la energia libre es la principal causa de las reacciones mineral6-
gicas, es decir, de las inestabilidades de los minerales y de las asociaciones de minerales
a ciertas condiciones de P,T, y de su sustitucién por otras especies. Estos procesos reacti-
vos son, naturalmente, muy importantes en el metamorfismo y se describen, de manera su-
cinta, a continuacion.

REACCIONES MINERALOGICAS

Se manifiestan seguin tres modalidades principales:
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1. Cambio de estructura de un mineral (fase sélida), sin variacion de su composi-
cién quimica. Se trata de una transformacioén polimérfica que se expresa de la manera si-
guiente:

fase A = fase B

2. Inestabilidad entre dos o varias fases minerales de la roca (o del sistema), dando
lugar a reacciones mineraldgicas entre fases. Estas reacciones se expresan de la manera
siguiente, segtn la complejidad del sistema mineral6gico:

fase A + fase B = fase C

fase A + fase B = fase C + fase D

fase A + fase B + fase C = fase D

fase A + fase B + fase C = fase D + fase E
etc.

3. Cambios de composicién del sistema: por ejemplo, un aporte o una salida de flui-
dos (H,0, CO,, etc.), o bien un aporte, una salida o un cambio de cationes en solucién
(Na' <> K, p. €j.), son susceptibles de provocar reacciones mineralégicas de la forma:

A+x=B obien A+x=B+y

siendo x e y cationes disueltos en la fase liquida.

Las transformaciones polimérficas y las reacciones mineralégicas sin cambios de
composicién del sistema son calificadas como transformaciones topoquimicas. Las reac-
ciones que implican una modificacién de la composicion del sistema se califican como
transformaciones metasomdticas. En el primer caso, el sistema se considera cerrado y los
transportes i6nicos que resultan de las transformaciones metamorficas son del orden de
magnitud de las dimensiones de los cristales del sistema. El metasomatismo implica, por
el contrario, un sistema abierto, produciéndose el transporte de materia a una escala que
sobrepasa las dimensiones del sistema.

TRANSFORMACIONES POLIMORFICAS

Existen muchos ejemplos en los sistemas naturales. Asi, por ejemplo, seis minerales
diferentes, correspondientes a seis arquitecturas cristalinas diferentes tienen, exactamente,
la misma composicién quimica SiO;: se trata del cuarzo a, el cuarzo B, la tridimita, la cris-
tobalita, la coesita y la stishovita. Cada una de estas especies es estable en un campo par-
ticular de las condiciones P,T. Dos carbonatos, la calcita y el aragonito, tienen la misma
composicién CaCO,, siendo el aragonito, en principio, el polimorfo de alta presién. Tres
silicatos de aluminio tienen también la misma férmula estructural. Nos interesamos parti-
cularmente por esta dltima familia de polimorfos.

Ejemplo de los silicatos de aluminio

Los tres silicatos de aluminio actualmente conocidos son la andalucita (And), la silli-
manita (Sil) y la cianita (Ky) o distena. Estos minerales tienen una composicién quimica
expresada por la férmula ALSiO,. Como todos los silicatos estan constituidos por apila-
mientos regulares mas o menos compactos de aniones de oxigeno O™ (radio i6nico: ri =
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Fig. 1-7. Transformaciones polimorficas: caso de los silicatos de aluminio. a) Diagrama
de fases segun el modelo de Holdaway, 1971. b) Posicion de las superficies de energia li-
bre en un diagrama GT, a 2 y 4 kb. A 2 kb, cada uno de los tres polimorfos se caracteriza
por un campo de temperatura en el cual él representa la fase mas estable (configuracion
que representa la energia libre mas débil). A 4 kb, la energia libre de la andalucita es siem-
pre mas alta que la de los otros dos polimorfos: este mineral no es estable a estas condi-
ciones de presion. Ky: distena (p = 3,6). Sil: sillimanita (p = 3,25). And: andalucita (p = 3,15);
dd, aa y ss: superficies de energia libre de la distena, andalucita y sillimanita, respectiva-
mente.

1,4 A) que delimitan cavidades tetraédricas en las que se alojan los pequefios cationes Si*
(ri=042 A) y cavidades octaédricas en las que entran los cationes Al** (ri = 0,51 A) poco
mayores que los Si. La forma exacta de los apilamientos (o reticulos cristalinos) difiere de
un mineral a otro, lo que explica que los tres polimorfos (minerales con igual composi-
cién quimica y estructuras diferentes) tengan caracteristicas fisicas diferentes: dimensio-
nes de la malla cristalina, por ejemplo, o propiedades opticas y densidad. A la densidad
mas alta (la de la cianita o distena), corresponde el apilamiento mds compacto. Pero el
paso de una estructura a otra no implica més que modificaciones relativamente pequefias
de la forma del reticulo cristalino y desplazamientos idnicos del orden de magnitud de la
dimensién de la malla cristalina (algunos A).

Cada uno de estos silicatos de aluminio corresponde a condiciones de estabilidad bien
definidas en un espacio P,T (fig. 1-7 @). Una informacioén importante se extrae de este dia-
grama: a variaciones continuas de la intensidad de P y T corresponden variaciones dis-
continuas de las arquitecturas cristalinas, por la simple razén de que las posibilidades de
ordenacion mutua de los dtomos, aceptables geométrica, electrostitica y energéticamente,
son un nimero limitado. Ademads, es posible constatar que, a una determinada temperatu-
ra, la fase de alta presién presenta la mayor densidad.

En el diagrama de la figura 1-7 las rectas que delimitan los campos de estabilidad de
los tres polimorfos representan equilibrios mineralégicos que, en el sentido de un aumen-
to de temperatura (convencionalismo que se utilizard sistemdticamente en lo que sigue),
se escriben de la manera siguiente:

And =Sil; Ky=And; Ky=Sil

Dos polimorfos son estables al mismo tiempo (coestables) a lo largo de cada una de
las rectas de equilibrio. Los tres polimorfos son coestables en el punto singular del dia-
grama representado por la convergencia de las tres rectas de equilibrio.
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Interpretacion termodinamica sucinta

Una estructura cristalina representa la movilizacion de cierta cantidad de energia. A
0°K esta energia interna U es de origen estrictamente electrostdtico; representa la suma
de las energias de enlace entre los dtomos que forman la estructura y dependen de la po-
sicién respectiva de los diferentes iones en la estructura cristalina. Si T y P aumentan, la
energia interna U aumenta, pues el cristal almacena cierta cantidad de calor dq, que se tra-
duce por una agitacién de los iones alrededor de su posicién de equilibrio tedrico y cier-
to trabajo dw que se traduce en cierta compresion eldstica de la estructura. Entonces su-
cede que:

dU =dq +dw
donde:
dq = TdS
y:
dw = - PdV

S es la entropia que mide el desorden de la estructura cristalina. V es el volumen, que
varfa en funcién inversa de la presion. Estas magnitudes generalmente estdn referidas a
una cantidad definida de materia cristalina: el mol. El volumen molar V y la entropia mo-
lar S de un cierto ndmero de fases ttiles para seguir este manual se exponen en la tabla 3-2.

En un sistema cerrado (de composicion constante), el equilibrio se establece a presion
y temperaturas determinadas cuando la «energia libre G» (o «energia libre de Gibbs») es
minima, con:

G=U-TS +PV

G es un valor aditivo, proporcional al nimero de moléculas de los constituyentes del
sistema; puede referirse a una cantidad definida G.
Cuando P y T varfan, y si el equilibrio se mantiene, la variacién de energfa libre se escribe:

dG = - SdT + VdP

Asi, en un espacio PTG (fig. 1-8), toda especie mineral estd caracterizada por una «su-
perficie de energia libre» que ilustra la variacion de G en funcién de Py T. Las superfi-
cies de energfa libre de dos especies minerales que tengan la misma composicion se cor-
tan generalmente en el espacio P,T. En el caso de dos polimorfos, distena y andalucita,
por ejemplo, la curva de interseccion entre dos superficies corresponde a la igualdad:

Gistenn = Gandatucia
lo que se puede escribir:

AG = G,y — Gy, = 0

Los dos polimorfos son «coestables» en estas condiciones. Si P y T varfan indepen-
dientemente, las condiciones de equilibrio ya no corresponden a la interseccion de las dos
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Fig. 1-8. Evolucion de G en funcion de P y T: las superficies de energia libre de la dis-
tena y la andalucita. La interseccion de las dos superficies corresponde al equilibrio diste-
na = andalucita, es decir, a la condicién AG = G,.s — Gy, = 0. A temperatura mas baja AG > 0.
La distena es el polimorfo méas estable; por lo tanto, es la fase que debe cristalizar en es-
tas condiciones. A una temperatura mas alta, AG < 0, por el contrario, la fase mas estable
es la andalucita. El equilibrio en el diagrama P, T es la proyeccion sobre este plano de la
interseccién de las-superficies de energia libre. Para no recargar el dibujo, la superficie de
la energia libre de la sillimanita no se ha representado. La leyenda es la misma que la de
la fig. 1-7.

superficies de energia libre y AG # 0; la especie mds estable presenta la energia libre més
baja. Si:

Gy — Gaa=AG >0

el equilibrio se desplaza hacia la izquierda y la distena (Ky) es la fase menos estable. Si
Py T varian de tal modo que:

Gy~ Guu=AG <0

el equilibrio se desplaza hacia la derecha y la distena presenta se transforma en andalucita.

Las rectas que separan los campos de estabilidad de los tres polimorfos de los silica-
tos de aluminio (andalucita, sillimanita y distena; fig. 1-7) representan las proyecciones
sobre el plano P,T, de las intersecciones de las superficies de energia libre de cada uno de
los tres minerales. El punto de convergencia de las tres rectas en el plano P,T representa
la proyecci6n del punto singular comun a las tres superficies.

Pendiente de los equilibrios en el espacio P,T
Las condiciones de equilibrio entre dos polimorfos, es decir, dos fases de igual com-

posicién, corresponden a la igualdad AG = 0. Se puede demostrar que la ecuacién de este
equilibrio en un diagrama P,T se escribe:
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dP AS
d (AG) = (AV) dP — (AS) dT =0 siendo: — = —
dT . AV

Por lo tanto, la pendiente del equilibrio en el diagrama P,T es igual, segtn la formula
de Clapeyron, al cociente del incremento de la entropia partido por el incremento de vo-
lumen de la reaccion.

Incremento de entropia

El incremento de entropia:
AS = Sproduclo e Sreactivo

es siempre positivo cuando la reaccion se considera en el sentido en que representa un au-
mento de temperatura. Efectivamente, el aumento de entropia corresponde a un aumento
del desorden en la estructura mineral. En ciertos casos se trata de una modificacién mo-
derada de la forma de las posiciones cristalogréficas donde se alojan los cationes. En otros
casos, la diferencia de entropia representa transformaciones mds radicales: cambios de po-
siciones cristalograficas de ciertos cationes (Al’ = Al’, p. €j., es decir, introduccién de un
catién relativamente voluminoso en una posicion cristalogréfica relativamente pequefia),
0 bien la desestabilizacién de las fases hidratadas pasando los OH™ de la fases sélidas a la
fase vapor (v. mas adelante).

Incremento de volumen

El incremento de volumen que corresponde a la reaccion es:
AV = meduclo o Vreaclivo

Si este incremento se considera en el sentido de un aumento de temperatura (AS > 0)
es, segin los casos, positivo (AV > 0) o negativo (AV < 0). Asi, en el diagrama de los si-
licatos de aluminio (fig. 1-7), la reaccién distena = sillimanita presenta un AV positivo
dado que el producto (sillimanita) tiene una densidad mds baja que el reactivo (distena).
Por lo tanto, la pendiente de la reaccién es positiva dado que AS/AV es positivo. Por el
contrario, la transformacién andalucita = sillimanita presenta un AV negativo ya que el
producto tiene una densidad mds alta que el reactivo; por lo tanto, la pendiente de la reac-
cion es negativa.

Las fases sélidas se caracterizan por las variaciones débiles de V en funcién de Py T
puesto que sus coeficientes de compresibilidad y expansi6n térmica son bajos. La entro-
pia molar de una fase determinada varia mucho en funcién de la temperatura, pero la di-
ferencia AS entre producto y reactivo de una reaccién polimérfica no varia significativa-
mente en relacién con AS® (S° representa la entropia del producto y del reactivo en el «es-
tado estdndar»: condiciones en que han podido realizarse medidas (en general a 298 °K y
1 bar). Por consiguiente, para un equilibrio en que no intervienen més que fases sélidas
cuya composicién no cambia en funcién de P y T, la relacién AS/AV permanece practica-
mente constante, proxima a AS’/AV°. El equilibrio conserva, pues, una pendiente cons-
tante en el espacio P,T: se trata de una recta de reaccion.
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Calculo de las pendientes de los equilibrios

El volumen molar de una fase es igual al cociente de su masa molecular por su den-
sidad. Se expresa en m’ por mol en el sistema internacional (SI) o en cm’ por mol en el
sistema CGS. V° se calcula facilmente para minerales de composicién simple, como en el
caso de los silicatos de aluminio. Para especies mas complejas en la tabla 3-2 se citan los
valores. La entropia molar S° es un pardmetro al que es més dificil acceder, pues se ne-
cesita realizar mediciones delicadas por calorimetria. La bibliografia suministra también
valores mas o menos precisos (tabla 3-2). La entropia molar se expresa en julios (J) por
°K, o bien en calorfas (cal) por °K en el sistema CGS. La pendiente de un equilibrio se
obtiene entonces directamente en Pa - °K™ 0 en bar - °K™":

dP AS° J-mol'-°K"'
—= = =Pa- K"
dT AV° m’ - mol™

En efecto, el producto J - m™ corresponde a la definicién del Pa (1 N/m?).

El célculo de las pendientes de equilibrio que implican los 3 silicatos de aluminio se
ilustra en la figura 1-7. También se presentan ejemplos de cilculo de pendientes de reac-
ciones mineraldgicas en el capitulo 3, asi como el método de determinacién de la ordena-
da en el origen.

REACCIONES ENTRE FASES DE UN SISTEMA

Sistema binario

Dos fases A y B pueden reaccionar entre ellas para dar lugar a la cristalizacién de una
fase C:

A+B=C

Los reactivos A y B se representan por un segmento xy, o sistema binario, a lo largo
del cual estdn representadas todas las composiciones intermedias entre A y B (fig. 1-9);
x ey son los constituyentes del sistema. Cada composicién del sistema se caracteriza por
las concentraciones X:

X, =y/(x+y); X, =xlx+Yy)

(x e y se expresan generalmente en moles). En el caso particular en que A y B represen-
tan los dos extremos del sistema, las composiciones estdn definidas por las concentraciones
X, = A/(A +B) o X; =B/(A + B). En un sistema cerrado, la composicion de la fase C se
sitiia forzosamente sobre el segmento AB, entre A y B. Asi pues, la figura 1-9 es un dia-
grama TX que representa la evolucién mineralégica del sistema en funcién de la tempe-
ratura, a presion constante, es decir, TX(P). Del mismo modo se pueden construir diagra-
mas PX(T) o GX(T,P).

A baja temperatura (por debajo de la temperatura de reaccién T,), la asociacién mine-
ralégica A + B es la mds estable de las asociaciones posibles. Por encima de la T, la fase
C es mds estable que la asociacién A + B, por consiguiente, C cristaliza a expensas de
A + B. La naturaleza exacta de la asociacién mineral6gica depende, entonces, de la com-
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Fig. 1-9. Representacion TX (temperaturas frente a concentraciones) de un sistema bi-
nario x,y. La presion (P) se considera fija. Las composiciones de las fases A, B, C y D es-
tan definidas por las concentraciones X, o X, [y/(x + y) o X/(x + y)]. A la temperatura T, la
fase C es mas estable que la asociacion A + B. A la presion (P), T, corresponde, pues, al
equilibrio: A + B = C, con la igualdad: AG = G¢ — (G» + Gs) = 0 (teniendo en cuenta los coe-
ficientes estequiométricos de las fases que intervienen en la reaccion). Segun la composi-
cién que se considere en el segmento xy aparece una nueva asociacién A + C o B + C,
seglin sea A o B la fase en exceso. A la temperatura T, la fase D es mas estable que la
asociacion B + C, etc.

posicién inicial del sistema sobre el segmento AB, siendo la composici6n critica la de la
fase C (X, = 0,6): para X, < 0,6 la asociaci6n estable por encima de T, es A + C; en efec-
to, para esta composicién, la totalidad de la fase B estd agotada por la reaccion y la fase
A permanece «en exceso»; para X, < 0,6 la asociacién estable es B + C, donde B es la fase
en exceso; para X, = 0,6 s6lo estd presente la fase C. A la temperatura T, la asociacion es-
table es A + B + C para todos los valores de X, diferentes de 0,2 (composicién de A) y
0,9 (composicién de B).

Esta reaccién estd representada en el diagrama P,T (fig. 1-10) andlogo al de la fig. 1-7.
La naturaleza de las asociaciones mineraldgicas en ambas partes de las reacciones se pre-
cisa con la ayuda del segmento AB que define la composicién del sistema. Como en el
caso de las transformaciones polimérficas, la recta de reaccion representa la proyeccion de
la interseccién de las superficies de energia libre sobre el plano P.T. El incremento
de energia libre de la reaccion es:

AG =G, - (G, +Gy)

teniendo en cuenta los coeficientes estequiométricos de las fases que intervienen en la
reaccion.

La representacién gréfica de la energia libre de una mezcla de dos fases se ilustra en
la figura 1-11.

La pendiente de equilibrio estd determinada por:

dP AS° S%—(S% + S%)

dT AV V2 (VS VD)
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Fig. 1-10. Representacion de un diagrama P,T de las reacciones mineralégicas en un
sistema binario. Los segmentos dibujados en los diferentes campos del diagrama repre-
sentan las asociaciones mineraldgicas estables en el campo considerado, en funcién de la
composicion del sistema. Una clave se indica en el recuadro. Las condiciones P,T expre-
sadas en el diagrama TX (fig. 1-9) se han representado aqui: (P), T,y T.. Ademas de los
equilibrios A + B=C y B + C = D, aparecen otras dos reacciones en el diagrama: son ne-
cesarias para la loégica geométrica del conjunto (v. cap. 3).

Ejercicio. Escribe las otras dos reacciones indicadas.

¥ T~ !
L v 4,_,;;V;_-:_;_‘—\L\_\V V v -_’\~V i
O E TS I el =
(Gp +Gp) <Gc Gc < (Ga + Gg)
. AL(GA+GB)<GD ? A(GC+GB)<GD(I3 Fi£ b
X
! L |
% V V v "
P) - o e
e e e
)\GC<(—G;;(§D)—C:———D B /I\(GA+GD)<GC g
c LGD<(GC+GB)| 1 1 lGD<(GC+GB) 11 d

Fig. 1-11.  Interpretacion de las reacciones de un sistema binario en un diagrama GX. Los
valores relativos de G se representan esquematicamente por las 4 fases A, B, C y D im-
plicadas en los equilibrios. La forma muy aguda de las curvas de energia libre (que co-
rresponden, sin embargo, a una funcién continua) significa que estas fases presentan com-
posiciones estrechamente definidas en el segmento AB (deben compararse con las solu-
ciones solidas, fig. 3-19). Para cada una de las fases G disminuye en funcion de T (figu-
ra 1-18). Para una composicién determinada X, la asociacion estable presenta la energia
libre total mas débil. Diagramas (a), (b) y (c) a presién constante (P). Diagrama (d): presién
Pl (P)s Ty <55 T T s T <R3 T ST
Ejercicio. Compara ésta con las figuras 1-9 y 1-10.
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El diagrama TX (fig. 1-9) muestra que a una temperatura T, aparece inestabilidad en-
tre By C:

B+C=D

Esta reaccién no concierne, naturalmente, mds que a las composiciones del sistema
comprendidas entre X, = 0,6 y X, = 0,9, y la asociacion A + C no es reaccional por de-
bajo de T, en las condiciones de presién consideradas (P).

Las reacciones en un sistema binario del tipo A + B = C indican desplazamientos i6-
nicos mucho mas importantes que los que resultan de las transformaciones polimorficas.
La recombinacién de los elementos entre las diferentes fases implica, en efecto, migra-
ciones que son del orden de magnitud de las dimensiones de los cristales de las asocia-
ciones mineraldgicas (de algunos mm a algunos cm). El pardmetro tiempo, que controla
la velocidad de difusién de los dtomos en las asociaciones, por lo tanto, debe ser tomado
en consideracién para definir la cinética de las reacciones, tiempo necesario para la con-
clusién de los equilibrios. Esta cinética es tanto més lenta cuanto més baja es la tempera-
tura. Asi, los equilibrios no se alcanzan nunca en condiciones de muy bajo grado de
metamorfismo. Gracias a esta cinética extremadamente lenta a baja temperatura, las aso-
ciaciones mineralégicas de las rocas metamorficas de alto grado atin se observan y pue-
den estudiarse en condiciones de baja presion y baja temperatura en los afloramientos ac-
tuales.

Sistema ternario

La composicion del sistema estd definido en este caso por tres componentes quimicos:
X, y y z que constituyen los tres vértices de un diagrama triangular. Cada uno de los pun-
tos situados en el interior del tridngulo representa una composicién particular del sistema,
caracterizado por las concentraciones en x (X, =x[x+y+z]), y (X;= yix+y +z]) y
z(X.=z/[x+y+z]) que determinan coordenadas baricéntricas (X, + X, +X. = 1). Asi
pues, el espacio de dos dimensiones estd completamente ocupado por la representacion de
las composiciones y no es posible utilizar, como sucedia antes, representaciones TX o PX.
Pero es posible representar de manera simple, en un espacio P,T, las reacciones minera-
16gicas y las asociaciones estables que de ellas se obtienen (fig. 1-12).

Las rocas carbonatadas con cuarzo forman un sistema bastante extendido en la natu-
raleza. Este sistema se representa por el tridngulo SiO,-CaO-MgO, con la condicién de
que se disponga permanentemente de cantidades suficientes de H,O y de CO, para el fun-
cionamiento de las reacciones (es decir, H,O y CO, son fases «en exceso»). Las composi-
ciones de las rocas carbonatadas estdn indicadas sobre el diagrama (campo rayado). En
condiciones de baja temperatura y de baja presién (condiciones de la diagénesis) todas las
rocas presentan asociaciones mineralégicas idénticas:

calcita + dolomita + cuarzo (+ H,O + CO,)

La parte derecha del diagrama estd desocupada: las asociaciones mineral6gicas posi-
bles sobre el plano tedrico en las condiciones consideradas no se realizan por falta de ma-
terial que tenga la composicion quimica conveniente.

A Py T moderadas (alrededor de 380 °C), el cuarzo se vuelve inestable en presencia
de dolomita. Se produce una reaccién mineralgica que se escribe:

4 cuarzo + 3 dolomita + 2 H,0O = 3 calcita + 1 talco + 3 CO,
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Fig. 1-12. Representacion P, T de los equilibrios en un sistema ternario SiO,-CaO-MgO
(+ H.O + CO,). A la derecha de la figura: clave que indica la composicién en el sistema ter-
nario de las diferentes fases implicadas en el equilibrio (Qtz: cuarzo, Tlc: talco, Tr: tremo-
lita, Dol: dolomita y Cal: calcita). H,O y CO, estan en exceso. Esta clave se repite en los
diferentes sectores del diagrama P,T situado a la izquierda de la figura, lo que permite ca-
racterizar las diferentes asociaciones estables y las diferentes reacciones mineralégicas.
La reaccion cuarzo + dolomita + H,O = calcita + talco + CO, interviene a baja temperatura
(T < 380°C) y presion relativamente alta. Como en la figura precedente, las diferentes
reacciones que aparecen en el diagrama son geométricamente necesarias para la cohe-
rencia del conjunto (v. capitulo 3).

Ejercicio. Escribir las reacciones, caracterizar las diferentes asociaciones mineralé-
gicas que resultan y distinguir las que aparecen claramente en las composiciones natura-
les consideradas (campo rayado).

La aparicién de la asociacién talco + calcita significa que:
G (3 Cal+ 1 Tlc + 3 CO,) <G (4 Qtz + 3 Dol + 2H,0)

La curva de reaccion (fig. 1-12) representa, pues, como en los casos precedentes, la
proyeccion sobre el plano P,T de la interseccion de las superficies de energfas libres de
las dos asociaciones. Las rocas carbonatadas presentan entonces dos asociaciones minera-
légicas diferentes, segin su composicion inicial:

cuarzo + calcita + talco,
o bien,
dolomita + calcita + talco

Una parte de la calcita y el talco son los productos de la reaccién. Cuarzo o dolomita
son las fases en exceso, que no pueden coexistir.

Otras reacciones mineralégicas posibles en este sistema se han representado también
en la figura 1-12. Hay que tener en cuenta las siguientes puntualizaciones:

1. Ciertas asociaciones, posibles en el plano teérico (p. €j., Qtz + Dol + Tlc = tre-
molita), no conciernen a las composiciones consideradas. Asi pues, no funciona en el sis-
tema topoquimico considerado a falta de la composicién conveniente.
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2. Ciertas asociaciones mineralégicas no se desarrollan nunca para las condiciones
consideradas (p. €j., Qtz + Tlc + Tr, o bien, Tlc + Tr + Dol).

3. Todas las reacciones consideradas deben ser geométricamente realizables: la linea
de unién entre los productos corta necesariamente la linea de unién entre los reactivos
(Qtz + Dol = Cal + Tlc es una reaccién posible; Cal + Dol = Tle + Qtz es incorrecta); o
bien el tridngulo definido por los reactivos contiene el producto de la reaccion (Cal + Tle
+ Qtz = Tr es una reaccién posible; Dol + Tlc + Cal = Tr es incorrecta). Si estas condi-
ciones no se respetan, el equilibrio de las reacciones no es posible.

La ordenaci6n de las reacciones y las asociaciones mineral6gicas, como las represen-
tadas en la figura 1-12, obedece a la regla de las fases y a condicionantes geométricos es-
trictos que se exponen en el capitulo 3.

Influencia de la fase fluida

En el péarrafo anterior se indica que los fluidos, como H,0 y CO,, son producidos o
bien consumidos por las reacciones mineralogicas. Estos fluidos tienen una influencia im-
portante sobre la forma de las reacciones y sobre el campo de estabilidad de las asocia-
ciones mineralégicas. Por lo tanto, es necesario aportar precisiones acerca de su compor-
tamiento en las rocas.

Situacion de los fluidos en una roca

Las moléculas de agua y de di6xido de carbono (principales fluidos de interés geolo-
gico) ocupan cuatro situaciones diferentes en el seno de las rocas: los fluidos pueden pre-
sentarse como ligados (o de constitucion), adsorbidos, disueltos o libres (fig. 1-13).

H.O ligada

adsorbido y libre

Fig. 1-13.  Representacién esquematica de la localizacion de los «fluidos» en las asocia-
ciones mineraldgicas. Los fluidos «ligados o de constitucion» forman parte de la estructu-
ra de los silicatos y los carbonatos (aqui H,O entra en forma de hidroxilos (OH) en la es-
tructura del anfibol. Los fluidos «adsorbidos» (en trazos discontinuos) constituyen una pe-
licula muy fina (espesor del orden de algunos A) de moléculas «alineadas» en un orden
aproximado a lo largo de superficies cristalinas. Los fluidos «libres» aparecen formando
una fase de vapor (punteado) individualizada en los poros intergranulares o en las inclu-
siones fluidas de los minerales. La porosidad (dimension de los poros intergranulares) y la
permeabilidad son muy escasas a partir de 15 km de profundidad (fig. 1-14).
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Fluidos ligados o de constitucién

Las moléculas de la fase fluida forman parte de la estructura cristalina de los minera-
les hidroxilados o carbonatados, en forma de grupos (OH)™ o (CO)*. Es inapropiado lla-
marles «fluidos» en este caso. Estas moléculas son liberadas en forma de una fase fluida
por reacciones de deshidratacién y decarbonatacién que destruyen los reticulos cristalinos
de las fases hidratadas y carbonatadas:

CaCo, + SiO, = CaSiO, + CO,

calcita Qtz wollastonita
K[Si;Al0,,JAL(OH), + SiO, = ALSiO; + K[Si,AlO,] + H,O
moscovita Qtz  sillimanita feldespato K

Fluidos absorbidos sobre la superficie cristalina

Las moléculas de CO, y H,0 estdn dispuestas en un orden aproximado a lo largo de
las superficies de los cristales de la roca, sobre un espesor de algunos A. Estas moléculas
constituyen una fase fluida, no mévil o escasamente movil, cuyo volumen es variable en
funcién de:

1. Lanaturaleza de los minerales y la morfologia de los granos (en funcién de la ten-
si6n superficial y los efectos electrostaticos de las superficies).

2. Las condiciones ambientales P,T. Citemos el caso extremo de un mineral arcillo-
so, la montmorillonita, cuyas pajuelas diminutas son capaces de retener por adsorcién cer-
ca de dos veces su volumen de agua. En las condiciones del metamorfismo, las cantida-
des de fluido absorbido son muy escasas. Pero aunque no sea mévil, esta reserva de agua
0 de gas carbénico tiene un papel importante en el desarrollo de las reacciones mineralé-
gicas. Efectivamente, constituye un medio de difusi6n intragranular que permite el des-
plazamiento rdpido de los iones, favoreciendo la deformacién y la recristalizacion.

Fluidos disueltos en liquidos silicatados

Es un caso particular que, con todo rigor, no deberia considerarse en el marco del me-
tamorfismo. Sin embargo, afecta el campo de alta temperatura de las migmatitas. El agua
liberada por la fusion parcial de los minerales hidroxilados entra en solucién con el liqui-
do silicatado (hasta el 10 % en peso), mientras éste no estd saturado. La pelicula intragra-
nular de liquido rico en agua disuelta constituye también un medio de difusién muy favo-
rable a los cambios i6nicos y al desarrollo de los mecanismos reaccionales. Es interesante
advertir que la fusion parcial de las rocas metamérficas es un medio eficaz de extraccién
de su agua que es facilmente disuelta en el liquido silicatado, en cantidades tanto ma-
yores cuanto mds elevada sea la presion. Los residuos sélidos de la fusién parcial son,
pues, generalmente muy pobres en agua, lo que explica que presenten por lo general aso-
ciaciones mineraldgicas que pertenecen a la facies de las granulitas (v. cap. 3).

Fluidos libres

La fase fluida se denomina «libre» o «mévil» cuando es identificada como tal (en es-
tado de vapor supercritico en las condiciones del metamorfismo) en los poros de la aso-
ciacién mineralégica o en inclusiones dentro de los minerales. La roca entonces estd «sa-
turada» de fluido. En realidad, no existe limite neto entre fluido mévil y fluido adsorbido,
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dado que la cantidad relativa de fluido en estas dos situaciones varia en funcién de las
condiciones de P,T.

La presencia de una fase fluida libre en una roca permite definir una presion de flui-
do, parametro importante en relacién con la extension de los campos de estabilidad de las
fases hidratadas (micas o anfiboles) y carbonatadas (calcita o dolomita). Desplazamientos
de la fase fluida a través del sistema (en funcién de la permeabilidad y a favor de los gra-
dientes de presi6n) arrastran naturalmente el transporte de iones en solucion en el fluido
que representa entonces el agente principal del metasomatismo, o transporte i6nico a gran
escala (del metro al kilémetro) en las unidades metamorficas.

Presion de fluidos

La presion de la fase fluida en una roca se expresa por comparacioén con la presién
que reina en el slido circundante. Se pueden presentar dos casos diferentes.

Dominios superficiales fisurados

Este caso concierne especialmente a la presion de agua Py,.. El agua intersticial estd
en comunicacion con el agua fredtica por medio de fisuras mds o menos verticales. Su pre-
si6n estd determinada por la expresion P, = p,gz, donde p; es la densidad del fluido (= 1.000
kg - m™ para el agua superficial), g es la aceleracion de la gravedad y z la altura de la la-
mina de agua (figs. 1-2 y 1-14). La presién de agua es, por consiguiente, en este caso muy
inferior a la presién de material sélido circundante P, = p, gz, donde p, es la densidad me-
dia de las rocas superficiales (> 2.000 kg - m™). Este dominio fisurado con permeabilidad
elevada ocupa la parte superior de la corteza, de 6 a 15 km de profundidad (figs. 1-2 y
1-14). La diferencia importante entre Py, y P, es la razén por la cual los sondeos perfo-
rados a gran profundidad (algunos miles de metros) tienden a obstruirse rapidamente si no
se revisten.

Dominios profundos, aislados de la superficie

En estos dominios, la permeabilidad es muy débil y la fase fluida intersticial no esta
conectada con la superficie. Sin embargo, los poros que contienen la fase fluida més o me-
nos rica en agua estin probablemente interconectados en el plano horizontal, lo que per-
mite explicar ciertas caracteristicas de la corteza continental profunda: especialmente con-
ductividad eléctrica y reflectores sismicos. Un razonamiento simple demuestra que en es-
tos campos, la presion de fluidos P; es igual a la presion de los sélidos circundantes.
Efectivamente, una situacioén en la que P, < P, implica la existencia de un gradiente de pre-
sién a la escala microestructural. Este gradiente debe equilibrarse rapidamente por reduc-
cién del volumen de los poros, hasta la igualdad P, = P.. En cambio, si P, > P, (caso posi-
ble, especialmente durante ciertos procesos volcanicos), el volumen de los poros debe au-
mentar, o bien el fluido en sobrepresién debe migrar hacia puntos donde la presion es mas
débil, hasta la igualdad P, = P,. Asi, en equilibrio, la presion de los fluidos se considera,
salvo casos particulares, igual a la presién solida.

Presion parcial de fluido y fugacidad

La fase fluida intersticial estd constituida por agua (H,0) o gas carbénico (CO,), o por
cualquier otro fluido de interés geoldgico (CH,, SH,, Cl, F, O,, N, etc.). La mayoria de
las veces, en las condiciones del metamorfismo, el fluido es mixto, constituido por una
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Fig. 1-14. Percolacion en la corteza continental. Modelizacion basada en un calculo de
probabilidad. a) Percolacion en la corteza inferior: estd controlada esencialmente por una
red de fracturas horizontales no conectadas con la superficie. La presién de fluido en la red
es igual a la presion litostatica (P, = P.). Esta disposicién se ajusta, segun los autores, a la
presencia de los reflectores sismicos horizontales que caracterizan la corteza inferior, asi
como la conductividad eléctrica elevada de esta unidad. b) Percolacién en el conjunto de
la corteza continental. La corteza superior esta caracterizada por una fuerte densidad de
fracturas verticales interconectadas con la superficie. Por lo tanto, la presion de fluido
(esencialmente Py,,) es inferior a la presion litostatica (P, < P,). En este modelo, el limite
entre corteza superior y corteza inferior corresponde al «umbral de percolacion» (UP) a
partir del cual las rocas ya no presentan permeabilidad significativa. Moho: discontinuidad
de Mohorovicic. (De Gavrilenko y Gueguen, 1989.)

mezcla de dos o varios fluidos. En este caso, la presién de una especie determinada o pre-
sion parcial de fluido (P,) puede expresarse aproximadamente en funcién de la presion to-
tal P, y de la fraccién molar de la especie considerada en la fase fluida; por ejemplo:

H,O
PHzo = Px = Ps X H:O
H,0 + CO, +CH, + ...

Asi pues, la presion parcial de una especie en un fluido es siempre inferior a la pre-
sién total ya que:

P.oP,. =X P, = pH,0.+ pCO, + pCH,...

Asi, para un sistema en el que el fluido intersticial estd constituido por mitad de agua
y mitad de gas carbonico (en moles), la presion parcial de agua se puede considerar pré-
xima a 0,5 P..
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En realidad, esta expresion de la presién parcial de un fluido en funcién de su con-
centracién en la fase fluida no es rigurosa méds que si el fluido constituye una mezcla ideal
de gases perfectos, que no es el caso de las mezclas H,O + CO,. El parametro termodina-
mico pertinente para describir la presién parcial de un fluido en una mezcla es la fugaci-
dad o presién parcial efectiva f, que se expresa a partir del potencial quimico (; de la es-
pecie i en la fase fluida. El potencial quimico del gas carbonico a la temperatura T, para
P = 1 bar y para una concentracién molar XCO, = 1 (la fase fluida no comporta mas que
gas carbonico) serd:

0
Weo; = Heoyr, 1,1

La fugacidad del gas carbénico fe,, estd definida de modo que:

Meoyr.p.x) = H()Cog +RT In fcoz
Para los gases perfectos:
fCO,=XP=p

siendo P la presién total de fluido y p la presion parcial del fluido considerado.
Para las fases gaseosas que distan de ser gases perfectos:

f = XPy

siendo 7y el coeficiente de fugacidad.

Es importante conocer la fugacidad de las especies que estdn en proporciones muy ba-
jas en la fase fluida. La fugacidad de oxigeno £ O,, por ejemplo, que corresponde a pre-
siones parciales extremadamente débiles (entre 107" y 10 bar) es, sin embargo, un pard-
metro capital para el estudio de los sistemas que contienen hierro puesto que controla el
grado de oxidaci6n Fe*’/Fe™ de este elemento.

Variacién del volumen molar de la fase fluida

El volumen molar o el volumen especifico de la fase fluida varfa de manera impor-
tante y continua en funcién de Py T, segtin una relacion méas o menos proxima a la de los
gases perfectos:

PV =n RT

donde R es la constante de los gases perfectos y n el nimero de moles del fluido. La figu-
ra 1-15 muestra la variacién del volumen especifico del agua en forma de curvas isocoras
de volumen especifico constante. Para un aumento de presién de 2.000 bar (= 200 MPa) a
600 °C, es facil constatar que el volumen especifico del agua disminuye a la mitad.

Esta variacién continua del volumen especifico de la fase fluida contrasta con la va-
riacién discontinua del volumen molar de las fases solidas; efectivamente, para una aso-
ciacion sélida determinada, V varia de manera despreciable en funcién de Py T; por el
contrario, V varia de manera muy brusca cuando esta asociacion se vuelve inestable en fa-
vor de otra ms estable, a lo largo de una reaccion mineraldgica. Esta diferencia de com-
portamiento entre fases s6lidas y fases fluidas explica la forma particular de las reaccio-
nes mineralégicas en que invierte una fase de vapor.
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Fig. 1-15.  Variacion del volumen especifico del agua en funcion de P y T. Curvas «iso-
coras» (de volumen constante) en cm® por g de agua. En la mayoria de casos, las condi-
ciones de metamorfismo corresponden al campo supercritico. En el punto critico (punto ne-
gro) la fase liquida y la fase de vapor tienen el mismo volumen especifico (es decir, la mis-
ma densidad). El fluido conserva un volumen especifico de 1 cm® - g para un gradiente
geotérmico de 13 °C por km. Estas condiciones se realizan en el caso del metamorfismo
de baja temperatura (BT) y alta presiéon (AP) (v. segunda parte). En los casos mas fre-
cuentes, el volumen especifico de la fase de vapor es superior a este valor. Sobre el dia-
grama se han representado tres ejemplos de gradientes geotérmicos (trazos gruesos) to-
mados de la figura 1-5. (De Burnham, Holloway y Davis, 1969.)

Efectivamente, al contrario de lo que se observa para los equilibrios entre fases s6li-
das de composicién constante para las que AS/AV permanece mas o menos invariable para
todos los valores de P y T, esta relacién es variable a lo largo de los equilibrios en que in-
terviene una fase fluida, ya que AV varfa de manera discontinua en funcién de P y T. Con-
sideremos el caso de una reaccién de deshidratacion:

tremolita = diépsido + enstatita + cuarzo + H,0
AV = (Vy, + Vg, + VQIZ i+ VH;O) - (V1)

Este equilibrio presenta una pendiente débil y positiva a baja presién en el diagrama
P,T. En efecto, en estas condiciones, Vy,, es elevada y, por consiguiente, AV es elevado.
Cuando P aumenta, V,,, disminuye; dP/dT = AS/AV aumenta. La pendiente es infinita
cuando AV = 0 y se vuelve negativa en las regiones del espacio P,T donde V,,, es sufi-
cientemente bajo para que AV < 0. Una inversién de pendiente de este tipo es caracteris-
tica de las reacciones de desestabilizacién de los anfiboles (fig. 1-16).

Liberacion de fluidos y diferencia de entropia

Las reacciones de deshidratacion y de descarbonatacion se manifiestan por la libera-
cién de moléculas de agua y gas carbdnico previamente introducidos en el reticulo crista-
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Fig. 1-16. Evolucion de la pendiente de la reaccion de deshidratacion de la tremolita para
P.,0 = P.w La pendiente es infinita (AV = 0) para P proximo a 12kb, hacia 950 °C. Estas
condiciones no se realizan frecuentemente en los dominios metamérficos, pero pueden pre-
sentarse en el manto superior. La reaccion de deshidratacion Fe-actinolita = fayalita + he-
denbergita + cuarzo + agua presenta una inversién de pendiente hacia 8 kb y 600 °C (Viel-
zeuf, 1982), condiciones que se realizan a lo largo de ciertos gradientes metamorficos. (De
Fry y Fyfe, 1969.)

Ejercicio. Representar las dos reacciones descritas por esta figura en los sistemas
Ca0-Si0,-MgO (+ H.O + CO,) y CaO-SiO,-FeO (+ H,O + CO,) (v. fig. 1-12). ;Cuales son
las asociaciones resultantes? ;Son realizables estas asociaciones en las series carbona-
tadas naturales?

lino de los minerales con hidroxilos y carbonatos. Esta reaccién implica un aumento de
desorden de la estructura; es decir, un aumento de la entropia del sistema. Un aumento de
entropia siempre estd ligado a un aumento de temperatura; por lo tanto, la asociacién que
conlleva una fase fluida libre generalmente es la asociacién de alta temperatura. Los va-
lores elevados de AS caracteristicos de las reacciones de deshidratacion y de descarbona-
tacién explican las pendientes elevadas (AS/AV) de los equilibrios, casi paralelos al eje de
las presiones en las condiciones habituales del metamorfismo. Por lo tanto, estas reaccio-
nes generalmente son buenos termémetros si existe la posibilidad de evaluar las presiones
parciales de CO, y H,0.

Presion parcial de fluido y campo de estabilidad
de las fases hidratadas y carbonatadas

De manera general, la estabilidad de las fases sélidas que admiten grupos (OH') o
(CO*) en sus reticulos cristalinos esta favorecida por las fuertes presiones parciales de
agua o gas carb6nico. Supongamos una reaccion frecuente en el curso del metamorfismo
de las rocas carbonatadas:

calcita + cuarzo = wollastonita + gas carbénico
CaCO, SiO, CaSiO, CO,

En un sistema cerrado en que la fase fluida no contiene mas que CO, (XCO, = 1), la
reaccion se produce a temperaturas tanto mds elevadas cuanto mds alta es la presion total
(P, = Pg,). El equilibrio es una curva ya que AVCO, disminuye en funcién de la presién
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Fig. 1-17.  Condiciones de la reaccion CaCO, + SiO, = CaSiO, + CO, en funcién de la pre-
sion parcial de CO.. La presion parcial de CO, se expresa por la concentracién molar de
CO; en la fase fluida H,O + CO.. La linea discontinua (XCO, = 0,0) no tiene significado geo-
I6gico ni termodinamico. Esta calculada a partir de experimentos realizados a P atmosféri-
ca (1 bar) en sistema abierto. Su pendiente negativa indica que el CO, liberado por la reac-
cién no se ha tenido en cuenta para el célculo de AV. (De Winkler, 1967 y Vernon, 1976.)

(fig. 1-17). Para XCO, = 0 el campo de estabilidad de la asociacién Cal + Qtz estd consi-
derablemente reducido puesto que el equilibrio se desplaza hacia la derecha a baja tem-
peratura. Pero esta reaccién produce CO, libre y, en un sistema cerrado, la condicién
XCO, =0 no se pude mantener. En ausencia de otro fluido, la asociacién Cal + Qtz per-
manece estable en las condiciones definidas por P, =P. La pendiente de la reaccion
para XCO, = 0 (fig. 1-17) se ha calculado para un sistema abierto que deja escapar el CO,
producido; por lo tanto, el equilibrio no se realiza y esta recta no tiene significado geo-
16gico.

Las condiciones intermedias de composiciones de la fase fluida (0 < XCO, < 1) se rea-
lizan cuando el sistema contiene también otra fase fluida como, por ejemplo, agua. Parta-
mos de una situacion inicial en la cual XCO, = 0 y XH,O = 1. La reaccién empieza a fun-
cionar a baja temperatura y produce CO,. De aqui resulta un aumento de XCO, en la fase
fluida y de la presion parcial de CO, en el sistema. El equilibrio se desplaza entonces ha-
cia las temperaturas mds elevadas hasta una situacion de equilibrio de los potenciales qui-
micos:

Meaco; + Msio, = Heasios T Meo,
donde:

Mo, = !-L(c):o: + RT In f,

La figura 1-17 expresa la situacién de este equilibrio para XCO, = 0,25 y 0,5.
El desplazamiento de este equilibrio produce una fase de vapor de CO, puro. Pero
otras reacciones liberan una fase fluida mixta. Asi, la reaccién:

calcita + talco + cuarzo = tremolita + H,O + CO,

libera una fase fluida caracterizada por XCO, = 0,6.
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Fig. 1-18. Reacciones metasomaticas en el sistema Al.SiO; + SiO, + H,O + K'. Las dos
variables representadas en la figura son la temperatura y la actividad de K* en la solucién
(escala logaritmica). Sil: sillimanita; Ms: moscovita, y Kfs: feldespato potasico. Las figuras
B y C ponen de manifiesto los efectos respectivos de la presiéon de agua (1 bary 1 kb) y
del pH de la solucién (pH 6, 7 y 8) en la posicién de las reacciones. (De Eugster, 1970, en
Vernon, 1976.)

REACCIONES METASOMATICAS

En los casos precedentes, s6lo se han considerado equilibrios en sistemas de compo-
sicion constante (topoquimicos). Ahora vamos a examinar ejemplos de reacciones en sis-
tema abierto. En este caso, la composicién es una variable, al igual que la presion y la
temperatura. En los sistemas metamorficos, las variaciones de composicion generalmente
estan ligadas a desplazamientos de la fase fluida intersticial portadora de iones en solu-
cién. Pero igualmente a través de la fase fluida intersticial se producen difusiones de es-
casa amplitud (del orden del metro). La difusién en sélido, por los reticulos cristalinos,
generalmente es tan lenta que no puede intervenir en el origen de los procesos metaso-
maticos.

Supongamos un sistema Al,SiO; que admite una fase fluida constituida por agua que
contiene SiO, en solucién. Examinemos el comportamiento del sistema bajo el efecto de
concentraciones crecientes de K" en solucién en la fase fluida (fig. 1-18).

Se consideran tres equilibrios:

3Si1+38Si0,+2K"+3H0=2Ms+2H" (1)
Sil +5 Si0, + 2 K" + H,O =2 Kfs + 2 H' (2)
Ms + 6 SiO, + 2 K" =3 Kfs + 2 H" 3)

Estos equilibrios estan controlados por la actividad del K* (= [aK"]) y la actividad de
la silice (= [aSiO,]) en solucién en la fase fluida. También estdn igualmente controlados
por P, que interviene en las reacciones (1) y (2), pero no interviene en la reaccién (3)
puesto que el H,O no estd implicada en el equilibrio; el fH" interviene en las tres reaccio-
nes. Este tltimo pardmetro es la fugacidad del hidréogeno expresada por el pH de la solu-
cion (cologaritmo de la concentracion en H™ en la solucién). Un pH bajo (fuerte concen-
tracion en H' en la solucién) amplia el campo de estabilidad de la sillimanita y de la mos-
covita a expensas del feldespato potdsico, pues el desplazamiento del equilibrio hacia la
derecha produce H" libres. Por consiguiente, las reacciones de fases en el sistema depen-
den de la intensidad de estos dos pardmetros, como muestra la figura 1-18. La reaccién
(3) no esta desplazada en el diagrama por las variaciones de P, mientras que en el cam-
po de estabilidad de la moscovita se amplia fuertemente bajo P, elevadas.
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RESUMEN: FACTORES DEL METAMORFISMO

La naturaleza de las asociaciones mineraldgicas y la textura de las rocas metamorfi-
cas dependen de diferentes factores:

La presion se expresa en forma de presion litostatica (P,) y en forma de presion de
fluido (P;) cuando existe una fase de fluido libre. La presion parcial de un fluido depende
de la concentracion de este fluido en la fase fluida o, mas exactamente, de su fugacidad.
El efecto de las sobrepresiones tectonicas se desestima en las condiciones de metamorfismo
pero la anisotropia de esfuerzo da lugar a esfuerzos de cizalla T, que controlan las defor-
maciones. El desarrollo de las texturas de las rocas metamorficas depende, fundamental-
mente, de este pardmetro (v. cap. 2). A una presioén determinada, es decir, a una profun-
didad determinada, la temperatura T depende de la forma de los gradientes geotérmicos,
los cuales reflejan la dinamica de la litosfera en la region considerada. La energia libre G
de las asociaciones mineraldgicas varia en funcién de las condiciones de P y T, y en unas
condiciones determinadas, la asociaciéon mds estable presenta la energia libre mds baja.
Asf pues, la naturaleza de las asociaciones mineraldgicas es el reflejo directo de las con-
diciones P,T a que ha estado sometido un sistema determinado en un momento deter-
minado.

La composicion de un sistema se expresa por las masas o concentraciones de sus cons-
tituyentes. Los equilibrios y reacciones mineraldgicas que intervienen en un sistema de-
penden, naturalmente, de su composicion. Los sistemas a menudo se consideran cerrados
y no cambian de composicién durante el metamorfismo. En cambio, a veces deben consi-
derarse abiertos, especialmente a la circulacion de fluidos que transportan iones en diso-
lucién. En estos casos, la evolucién de los sistemas es metasomdtica.

El tiempo: la intensidad de las variables P y T evoluciona con el transcurso del tiem-
po, en relacion con la deformacion de los gradientes geotérmicos, consecuencia de la di-
namica global de las placas litosféricas y del manto convectivo. Ello da lugar a una evo-
lucién en el tiempo de las condiciones P, T en los sistemas metamorficos que refleja la
evolucion global de la geodindmica interna. La cinética de las reacciones mineraldgicas
generalmente es menos rdpida que la variacion de las condiciones de cristalizacién lo que
ofrece como resultado la superposicion de asociaciones en desequilibrio en las rocas me-
tamorficas. Descifrar la evolucién de las asociaciones mineraldgicas en una roca meta-
morfica o en una serie metamorfica permite contribuir a la comprensién de los mecanis-
mos de la dindmica interna del globo terrdqueo.





