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INTRODUCCION

En el trabgjo anterior Geoquimica de elementos traza y su
relacion con la petrogénesis de rocas igneas: Model os cuanti-
tativos de procesos magmaticos. Parte | (Hernandez-Bernal et
al., 1997), sereviso el significado de los principales procesos
magméticos, asi como el comportamientoy variacién delacon-
centracion de los elementos traza durante dichos procesos. En
este trabgjo (parte 1) se explica el proceso de decaimiento
radioactivo y cdmo este fendmeno se utiliza en las geociencias
para determinar la edad de diferentes eventos geol dgicos o el
origen y evolucién de las rocas. Los temas tratados en este
trabajo han sido recopilados de numerosos articulos y libros
clasicos especializados, por o que solo agunos son citados. Al
final se daunalista de referencias para consulta general.

L os &tomos delos que lamateria esta compuesta poseen un
ndmero fijo de protones y electrones para cada elemento; sin
embargo, un mismo elemento puede tener diferente nimero de
neutrones. Entonces, un isdtopo es cada uno de los diferentes
&tomos de un mismo elemento con un ndmero de neutrones di-

ferente; por giemplo ;H y ZH , U, SU Y “2U (donde
€l subindiceindicael nimero atdmico = protonesy el superindice
lamasaatomica= sumade protonesy neutrones). Losisotopos
de un elemento se comportan de maneraidénticadesde un pun-
to de vista quimico, pero la diferencia en sus masas conduce a
distintos comportamientos durante procesos fisicos. Los ele-
mentos no solo tienen varios isétopos, sino que algunos de es-
tosisotopos pueden ser inestables (is6topo padre o radioactivo)
y convertirse a otros elementos (is6topo hijo o radiogénico)
mediante diferentes mecani smos de decai miento radioactivo (a,
[, B*, capturade electronesyy fision espontanea).

Losisbtopos establesno radiogénicos, esdecir, que no se
originaron apartir del decaimiento radioactivo de otro elemen-
to, a igual quelos radiogénicos, proporcionan datos relevantes
acercadel origeny procesos de materiales corticales. Laabun-
dancia natural de los isbtopos estables en la Tierrano ha cam-
biado desde su origen; sin embargo, existen procesos denomi-
nados de fraccionamiento provocados por cambios fisicos y
guimicos que ocurren en lanatural eza (evaporacion, condensa-
cion, fusion, cristalizacion, difusién, etc.). El grado defraccio-

namiento es proporcional a la diferencia de las masas de los
is6topos de un mismo elemento que interviene en alguno de
estos procesos. Algunos de |os isétopos estables mas estudia-
dosen geocienciasson el H, C, N, Oy S, debido a su abundan-
ciaenlaatmésfera, aguay mineralesformadoresderocay asu
participacién en procesos geoldgicos en €l interior y sobre la
superficiedelaTierra. Sus principal es aplicaciones se encuen-
tran en la caracterizacién isotOpicade aguadelluvia, oceanica,
magmética, glaciares, nieve, salmueras, yacimientos minerales
asi como en laeval uacién de cambios climéticos, intemperismo,
diagénesis, contaminacion cortical, y actividad organica, entre
otras.

En este trabajo trataremos Gnicamente con |os sistemas
isotopicosinestablesy con lainformacion que nos pueden pro-
porcionar acercade la evolucion de los materiales terrestres en
los que se encuentran.

DECAIMIENTO RADIOACTIVO

Existe unarelacion entre la estabilidad del nticleo atdmico
y el nimero de protones/nimero de neutrones. Para nucleidos
con masas atomicas bajas, lamayor estabilidad selogra cuando
N = Z, pero conforme se incrementa la masa atomica, la rela-
cion estable se aproximaaN/Z = 1.5. Latrayectoria de estabi-
lidad es un «valle» de energiaen €l cual 1os nuclidos inestables
delos alrededores tienden a caer, emitiendo particul as de ener-
gia, constituyendo asi el fendmeno de decai miento radioactivo.
Lanaturalezade | as particulas emitidas depende de lalocaliza-
cion del naclido inestable relativo a valle de energia. Los
nuclidos inestables en cada lado del valle usualmente decaen
por procesos isobaricos, esto es, un protén nuclear es converti-
do aun neutrén o viceversa, pero lamasadel ndclido no cambia
significativamente. En contraste, los niclidos inestables en la
parte alta del valle de energia frecuentemente decaen por emi-
sién de una particula pesada (particula a), reduciendo la masa
total del nuclido.

L os principal es mecani smos de decaimiento radioactivo son:

e decaimiento 3 (negatron): los &omos del elemento padre
decaen mediante la emision de una particula beta cargada
negativamente (negatrén) y neutrinos que provienen del ni-
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cleo atdbmico y que son acompafiados de radiacién en for-
ma de rayos gama (y). Esto puede verse como latransfor-
macion de 1 neutrén = 1 protén + 1 electrén (particula 3).
El nimero atémico del &tomo hijo seincrementaen unoy
el nimero de neutrones se reduce en uno, quedando el mis-

mondmerodemasa. Por giemplo: &’ Rb® 5/ +f+0 +Q
en donde D = antineutrino y Q = energia de decaimiento.

e decaimiento B* (positrén): el radiontclido emite electrones
del nucleo cargados positivamente (positrén) y un neutrino.
Esto eslatransformacion de 1 protén = 1 neutrén + 1 posi-
tron (particula 3*) + 1 neutrino. El elemento hijo tiene el
mismo nimero de masa que €l padre, pero un protén me-

1 - 18 18 *
nos. Por gemplo: °F ® 8O+b +p Q.

* decaimiento por capturade electrones: un protén es capaz de
capturar auno de los electrones de las capas mas cercanas
al nucleo formando entonces un neutrén y emitiendo un
neutrino. El ndclido resultante es un nimero atémico me-
nor, conservando el mismo nimero de masa. Por g emplo:

125 ® 12514+ O.
5| ® e Q

e decaimiento ramificado: Los isdbaros (&omos de diferente
elemento pero con el mismo nimero de masa) cuya dife-
renciaen nimero atdbmico esigual a uno, tienen diferentes
energias de enlace, |o que hace posible unareaccion espon-
tanea en donde un isdbaro es convertido a otro mediante
decaimiento 3 que libera energia. Por ejemplo, para los

., 40 .
isobaros 15 AT, 10K y 5 Ca, se tiene que e “K es

radioactivo y decae por emision By B a*Ary “Cares
pectivamente.

e decamiento a: Este tipo de decaimiento ocurre en atomos
pesados mayores que €l Bi. Puesto que las particulas alfa
estan compuestas por 2 protonesy 2 neutrones, laemision
de unade estas particul as reduce en dos unidades el niime-
ro atbmico y en cuatro unidades a nimero de masa. El
is6topo hijo no es un isdbaro del isétopo padre. Por g em-

plo: ZITh®22Ra + g *+ Q.
MATEMATICAS

El decaimiento radioactivo es un proceso estadistico. Esto
significaque si aislaramos a un atomo de material radioactivo,
no sabriamos en que momento decaeria. En cambio, si conside-
ramos un gramo de 28U (que contiene aproximadamente 2.53 x
10% &tomos) tenemos que en un periodo de 4.468 x 10° afios la
mitad de éstos &tomos habran decaido a?*Pb. Enlossiguientes
4.468 x 10° afos, habran decaido lamitad de los &tomos restan-
tesy asi sucesivamente en forma exponencial. A este periodo
en el cua decae la mitad de los &omos padre, se le denomina
vida media y es un valor caracteristico de cada nuclido. El
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hecho de que latasa de decaimiento esta relacionada ala canti-
dad de atomos presentes, significaque mateméticamente se pue-
de representar por:

aN _
dt

N=numero de atomos del elemento radioactivo (isétopo padre),

-AN )

A= constante de decaimiento radioactivo, y

A= |n_2 , endonde T, eslavidamedia.
12
Entonces:
AN _ @
N

Integrando la expresion [2]:
1 .n= 3
[ AN =-Afdt (3)
N

InN = =t +C (4)

y tomando como constante lacondicion de N=N, cuando t=0: y
arreglando términos:

InN = -At +InN, ®)

INN —InN, = -At (6)
ON O

In = —At (7)
N

AN e ®)
N,

N, = Ne'*- ©)

En éstaUltimaecuacion, N representael nimero de &tomos
padre que permanecen después de un tiempo t a partir del nd-
mero original de ellos N, cuando t=0. El ndmero de &omos
hijo (D*) producidos por el decaimiento de un elemento padre
ser&

D*=N,-N (10)

sustituyendo N, la ecuacion [9]:
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D* = Ne" - N (11)

D* = N(e" - 1) (12)

El nimero de atomos hijo (D) presentes en cualquier tiem-
potes

D:DO+D* (13)

endonde D, esel niumero de &omos hijo que habiainicialmente
(t=0). Utilizando laecuacion [12]:

D =D, +N(g" 1) (14)
Esta ecuacion es la base fundamental de las herramientas

de fechamiento geocronoldgico. Generalizando este razona-
miento a un sistemaisotépico X - Y, setiene:

Y(hoy) = Y(inicial) + X(hoy) (e/\t - 1) (15)

es decir, y=b+ x(m) , laexpresion de unalinearecta

Resolviendo parat, que eslavariable de interés:

-VY L]
t:llngm+lm. (16)

A Xig 5

Tabla 1.

FECHAMIENTOS

Existen varios pares isotopicos Utiles parala Geologia. El
rango de edades que pueden cal cul arse depende principal mente
delavidamediadel isdtopo padrey de la precision con que se
conozcalaconstante de decaimiento radioactivo. El método de
fechamiento que se escogeralo determinan dos factores princi-
palmente: la edad aproximada de la roca y su composicion
mineralogica. EnlaTablal seresumen las caracteristicas prin-
cipales de los métodos de fechamiento estandares. El célculo
de la edad de una roca o un mineral puede hacerse por varios
meétodos, mismos que detallamos a continuacion.

ISOCRONA

Por gjemplo, para el sistema isotopico Rb-Sr, en donde €l
8Rb decae a®Sr, lagréficadelasrel acionesisotopicas ® Sr/%Sr
vs&Rb/®Sr de una serie de rocas cogenéticas, o bien de minera-
les, formaraunarecta cuyapendiente seraproporcional alaedad
del conjunto (ver ecuacion [15] y Figural). En este punto cabe
aclarar que las rel aciones i sotdpicas estan dadas como cocien-
tes referidos a un isotopo estable y suficientemente abundante
del elemento, en este caso el ®Sr. Como puede verse, es nece-
sario que existaunadistribucion ampliaen los valores de Rb/Sr
para que larecta generada esté bien definiday su error sea mi-
nimo. Existen distintos algoritmos con los que se pueden cal-
cular los parametros de dicharecta, pero €l mas utilizado es el
de York (1969), que ademés de tomar en cuentalos errores ana-
liticos en ambas coordenadas, Xy Y, también considera su co-
rrelacion. Loserrores en laedad cal culada seran magnificados
por este proceso para dar una estimacion razonable de laincer-
tidumbre, la cual incluye ambas dispersiones, lageoldgicay la

par isotépico  decaimiento NCS)

T12(Ga)

edadesposiblesde material susceptible de
fechar ser fechado

0K, Oar ceyp+

5.543 x 10 (total)  1.39, 11.93

> 10° afios rocas igneas volcanicas y
metamorficas, feldespatos,
micas, anfiboles, vidrios
volcanicos

8Rb . ¥r B- 1.42x 10*

48.8 > 10’ afios

rocas igneasfélsicasy
metamorficas, biotitas,
muscovitas

147gm _, MNd a 6.539 x 102

106 > 108 afios

rocas basicasy ultrabésicas,
rocas metamorficas
(anfibolitas-granulitas),
rocas lunaresy condritas,
granates

1.55125 x 10%°
0.8485 x 10°°

238U . 206Pb a
235U R 207Pb a

4.468
0.704

> 10° afios

zircon, monacita, xenotima,
esfena

18y, 10Kt B- 1.93x 10

35.7

> 5 x 10° afios

gadolinita,
Xenotima,meteoritos, rocas
lunares, roca tota

B7Re ¥0s B- 1.64x 10"

42.3

> 2 x 10° afios

meteoritos, sulfuros
(especiamente
molibdenita)

“c B- 1.2x 10-4

5568 afos

10 - 10 x10° afios

materia organica
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Figural. Diagramadeunaisocronacon datosde Rb/Sr. Sepuede
observar €l arreglolineal depuntosquerepresentan avariasrocas
cogenéticas, en donde la edad de la roca es directamente propor -
cional alapendientedelarectay laordenadaal origen proporcio-
nael valor inicial de®Sr/%Sr.

analitica. Las edades que pueden ser calculadas de esta forma
incluyen alos pares: Rb-Sr, Sm-Nd, K-Ar, U-Pb, Lu-Hf. Silos
puntos de laisocrona corresponden avarios minerales, setrata
de una edad de enfriamiento promedio, pero si corresponden a
la roca total, la edad corresponde a la de la Gltima
homogenizacién isotdpica de la roca, a pesar de eventos
metamorficos.

CONCORDIA-DISCORDIA

El Uranio tiene 2 isdtopos radioactivos (28U y 25U) con
vidas medias e isotopos hijos diferentes (ver Tablal). Por €llo,
dentro del mismo mineral, ambos sistemasisotépi cos evol ucio-
nan con diferentestasas de decaimiento. Si segraficanlasrela
ciones 2%6"Ph/23U vs 27 Ph/?°U, que corresponden a (e%%-1) vs
(e%¥-1), se generaunacurva, denominada curva de concordia,
en la que yacen todos | os puntos con edades concordantes 207*
y 206*. Su curvaturacorresponde aladiferenciaque hay entre
sus vidas medias. La curva de concordia puede ser descrita
como una curva paramétrica de dos funciones, x(t), y(t), donde
cadafuncién de tiempo es independiente.

Si ocurrié unapérdidade Pb 6 un sobrecrecimiento decris-
tales al tiempo t,, los puntos con edades concordantes estaran
desplazados alo largo de unalinearectaentret y t,, generando
lallamadalinea discordia (Figura2). Lasedades U-Pb dedis
cordia obtenidas de zircones usualmente dan 2 valores. Lain-
terseccion superior de la discordia con la concordia t, corres-
ponde a la edad de cristalizacion de larocay la interseccion
inferior t, a la edad del evento que perturbé el sistema
(metamorfismo, difusion, etc)

EDADESMODELO T, YT

CHUR

Para el sistema Sm-Nd se obtienen edades comparando las

relacionesisotépicas delas rocas en estudio ( Nd /144Nd) :”
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Figura 2. Diagrama de Concordia, curva generada por los siste-
mas?®U y 2°U. El arreglolineal delos puntos genera una cuerda
Ilamada Discordia, cuya inter seccion superior representala edad
decristalizacion delarocat,y lainterseccion inferior representa
la edad de alglin evento metamorfico t,.

contraaquellas del manto empobrecido (DM = depleted mantl€)

(143 Nd /144Nd)0 y con lacomposicion primordial delaTie-
DM
rra (CHUR = uniform

chondritic reservoir)

Dichas edades representan el tiempo

( © Nd /144Nd) ZHUR

promedio deresidenciaen lacortezao bien, el tiempo en que el
Nd fue separado del reservorio. Estas edades modelo se obtie-
nen determinando el tiempo transcurrido desde que larelacion
143N d/““Nd delarocaeraigual alarelacion “*Nd/**Nd del DM
obiendel CHUR. Partiendo de estapremisay de las ecuaciones
gue representan lacantidad actual de*Nd/***Nd en unarocase
obtiene:

. In 143N%44Nd):n - (143N%MNd)(():HUR +1S (a7

modelo X 147 )m _ (147 )0
r/'1““Nd r g”“Nd CHUR B

Estas definiciones son muy simplificadasy no contemplan
todas las posibles interpretaciones. Para un conocimiento méas
amplio de dichos sistemas se refiere al lector a Fauré (1986),
De Paolo (1988) y Dickin (1997).

EDADES DE ENFRIAMIENTO

Una edad obtenida isotopicamente siempre fecha la termi-
nacion de un proceso fisico, es decir, la cristalizacién de un
mineral (edad de cristalizacion), o su enfriamiento (edad de
enfriamiento) debajo de un umbral de temperatura, la cual se
denominatemperaturadecierreo debloqueo T . Losminerales
tienen diferentes temperaturas de cierre paralos diferentes sis-
temasisotopicos, dependiendo del tamafio del cristal, composi-
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cion quimica, etc.. Algunas de estas temperaturas son bien co-
nocidas para ciertos minerales. Por ello, paraunamismaroca,
laedad de zircon por U-Pb (T ~800°C) sera mayor que la edad
de hornblenda por K-Ar (T _~500°C), y éstaasu vez seramayor
que laedad Rb-Sr de biotita (T ~300°C). A partir deladiferen-
cia de la edad de enfriamiento de los diferentes mineraes de
unaroca, es posible calcular tasasy trayectorias de enfriamien-
to para ciertos rangos de temperatura.

SISTEMASISOTOPICOSY LA FORMACION
DE ROCAS

METEORITOS

L os meteoritos son fragmentos de grandes cuerpos que se
supone fueron originados al mismo tiempo que los planetas y
satélitesdel SistemaSolar. Por €llo, se piensaqueun ciertotipo
de meteoritos [lamados condritas representa a la materia pri-
mordial del sistemasolar y preservalasrel acionesisotopicasde
éste, ya que proviene de liquidos silicatados similares alos de
las rocas igneas terrestres primitivas. Muchas condritas
basdlti cas han sido fechadas por diferentes métodos, mostrando
que la mayoria, aunque no todas, se formaron hace 4.5 + 0.1
Ga

IsOTOPOS DE U, Sr Y Nd COMO TRAZADORES DE
LA EVOLUCION PLANETARIA

El is6topo 2%Pb es el producto del decaimiento radioactivo
del 28U. Entonces, lapendiente de lalineade evolucion (Figu-
ra 3a) 2°Pb/?*Pb es proporcional alarelacion 2¥U/24Ph. Esta
relacion debid ser muy pequefia en la nebulosa solar, como es
evidenciado por lasabundancias actualesen el Sol, detal forma
que la curva mostrada parala evolucién i sotépicade lanebul o-
sa(SN) tiene una pendiente pequefia. Cuando desciendelatem-
peraturaen lanebulosa, el U, que tiene unatemperatura atade
condensacion, condensa antes que € Pb. Por €llo, la Tierra
debi6 formarse con unarelacién U/Pb mayor que larelacion de
lanebulosaal momento delaacrecion (~ 4.5 Ga). Esto esmos-
trado por el incremento en la pendiente de la curva correspon-
diente ala Tierra, después de la condensacion y acrecion. Un
fraccionamiento posterior del U respecto a Pb pudo ocurrir en
la Tierracomo resultado de laformacion del nicleo. Debido a
latendenciadel Pb aformar sulfuros, éste entré en grandes can-
tidades al nticleo, mientrasque el U fue segregado. El resultado
fue una porcion silicatada con relaciones U/Pb altas (manto y
corteza) y un nicleo con relaciones U/Pb bajas. Posteriormen-
te a la formacién del nlcleo, 1os procesos magmaticos en la
porcién silicatada de la Tierra pudieron formar diferentes do-
minios con relaciones U/Pb altas y bajas, representadas en la
figura por las flechas divergentes. Los puntos de inflexién de
las curvas muestran los cambios en larelacion U/Pb registrados
con mayor sensitividad en la evolucion isotOpica de la Tierra.
El sistema U/Pb ofrece informacién precisa del tiempo de for-
macion delaTierray del nicleo, pero menos precisadel tiempo
de separacion del manto y la corteza debido a que el fracciona-

miento de estos dos el ementos fue menor.

Laevolucion del sistemaRb-Sr esdiferente (Figura3b), ya
que € Rb es substancialmente méas volétil que € Sr bagjo las
condiciones que prevalecieron en lanebulosasolar y por ellola
Tierra heredd una relacion Rb/Sr aproximadamente 10 veces
menor alaque se encuentraen el Sol (Figura3b). Sinembargo,
adiferenciadel sistemaU-Pb, el fraccionamiento de este par de
elementos fue menos intenso, por 1o que el sistema Rb-Sr fija
con precision el tiempo de la formacion de la Tierray de los
meteoritos. Otros procesos magméticos subsecuentes también
han fraccionado fuertemente el Rby Sr, de tal forma que tam-
bién la edad de la corteza esta dada por el sistema Rb-Sr.

El sistema Sm-Nd es diferente porque ambos elementos son
refractarios en términos de la secuencia de condensacion de la
nebulosa solar. Por ello, el fraccionamiento de padre-hijo du-
rante la condensacion de la Tierra debié ser mucho menos in-
tenso. Ademés, estos elementos no pudieron ser incorporados
en €l nucleo, por lo que no hubo fraccionamiento de Smy Nd en
las etapas tempranas de la evolucién del planeta (Figura 3c).
Sin embargo, un fraccionamiento substancial de Smy Nd ocu-
rri6 por procesos magmaticos en la porcién silicatada. Conse-
cuentemente, el sistema Sm-Nd no ofrece informacion acerca
de la edad de la Tierra, pero si provee una excelente descrip-
cion de la diferenciacion magmatica de la Tierra. Una buena
estimacion de larelacion “*Nd/*“Nd actual en laTierraes pro-
vista por las mediciones en los meteoritos condriticos. Esta
linea base es de unaimportanciamuy grande, yaquelas estima-
ciones de la cantidad de Nd presente en cada reservorio han
permitido, mediante un balance de masas entre la cortezay el
manto, calcular la cantidad de manto que ha sido involucrado
en laformacién de la corteza.

ROCAS SEDIMENTARIAS

Las rocas sedimentarias detriticas estdn compuestas por
minerales y rocas derivadas de la erosion e intemperismo de
rocas igneas, metamorficas o sedimentarias mas antiguas. En-
tonces, lacomposi cion isotépi ca de estos detritos no dependera
Unicamente del decaimiento de un elemento desde el momento
de su depositacion, sino también de las edades de | as particulas
gue los componen.

El fechamiento absoluto del tiempo de depositacion delas
rocas sedimentarias es un problema dificil de resolver. Los
fechamientos de rocas igneas descritos anteriormente parten de
lasuposicién de que las relaciones isotdpicas de laroca fueron
homogéneas durante la depositacion o diagénesis temprana y
que laroca se comporté como un sistema cerrado hasta el pre-
sente. Sin embargo, es dificil que dichas premisas se cumplan
en conjunto, debido a que | os procesos de intemperismo, trans-
porte, depositacion y diagénesis pueden alterar
significativamente la relacion isotdpicainicial de los detritos.
Los minerales susceptibles de ser fechados en las rocas
sedimentarias son de dostipos: a) allogénicos (detritos) que son
relativamente resistentes a abrir el sistema isotopico en condi-
ciones de sepultamiento, pero tienen problemas con lasrelacio-
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Figura 3. Esquemadelaevolucion isotopicadelaTierrailustran-
do ladiferencia entre los sitemas U-Pb, Rb-Sr y Sm-Nd. FN: for-
macion del nucleo, C-A: condensacion-acrecion, NS: Nébula So-
lar, CHUR: reservorio condritico uniformey O: Tierratotal (to-
mada de De Paolo, 1988).

nes isotopicas heredadasy b) los mineral es autigénicos que son
precipitados por |0s procesos diagenéticos y muestran gran ho-
mogeneidad en las relaciones isotopicas iniciales pero cuyos
sistemas isotopicos pueden abrirse facilmente durante el
sepultamiento. Algunos mineral es que pueden ser fechados en
rocas sedimentarias son lasmicas, €l fel despato potasico, laillita
y laglauconita.

L as edades model o (tiempo de residencia de los materiales
en lacorteza) delasrocas clésticas sedimentarias, son similares
alas edades de las rocas de | as cual es se derivaron éstos detri-
tos, por €ello, las edades Sm-Nd cominmente exceden su edad
estratigréfica (Figura4). Las edades de residencia delasrocas
sedimentarias del Proterozoico (entre 2,500 y 570 Ma) y del
Fanerozoico (entre 570 y 250 Ma) son generalmente mayores a
su edad de depositacion, 1o cual nos indica que estos detritos
estan compuestos principal mente de material cortical reciclado
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gue se separd del CHUR mucho tiempo antes de que se deposi-
tara como un sedimento. Sin embargo, la diferencia entre las
edades de residenciay la edad de depositacién decrece cuando
detritosj6venes vol canogenéti cos son mezclados con terrigenos
de rocas antiguas. Los resultados de varios estudios indican
gue €l reciclamiento de corteza antigua fué més intenso desde
hace 2 Ga, por lo que se piensa que durante el Arqueano (antes
de 2,500 Ma) los aportes de rocas magméticas primitivas para
formar la corteza fueron mucho més importantes que en tiem-
pos posteriores.

OCEANOS

La composicion isotépica del Sry Nd en aguas marinas
variaregionalmente entre los mayores océanos del mundo por-
gue ésta depende de la edad y de las relaciones Sm/Nd de las
rocas que los rios drenan hasta sus cuencas. En general, los
sedimentos de la Cuenca del Pacifico tienen relaciones mayo-

4

wﬁmﬂﬁo

en lacorteza (Ga)
N
I

Edades de residencia

\ \ \
1 2 3 4

edad estratigréfica (Ga)

Figura4. Relacion entrelasedadesmodelo de Nd (edadesderesi-
dencia) delutitasy susedadesestratigraficas. Lasedades modelo
exceden a las estratigraficas formadas después de los primeros 2
Ga de historia de la Tierra. Antes de los 2 Ga, las edades son
mucho maés parecidas, probablemente porque las rocas
sedimentariasdel Precambrico Temprano estaban compuestasde
material depositado casi inmediatamente despuésde su separ acion
del mantoy del CHUR (tomada de Faur &, 1986).

res de “3Nd/**Nd y menores de 8Sr/¥Sr respecto alos valores
del Océano Atléntico. Esta observacion confirmaque los rios
gue drenan hacia el Pacifico estan erosionando corteza conti-
nental que es substancia mente méasjoven que laerosionadapor
losrios que alimentan a Atlantico (cratones). Estoimplica que
la composicién isotépica del Sry del Nd puede ser utilizada
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para catalogar a agua derivada de diferentes océanos con el
propésito de estudiar la circulacion de las corrientes marinas.

L os carbonatos biogénicos son resistentes a la alteracion
diagenética y, dado que son secretados directamente del agua
marinapor los organismos, no contienen fraccion detritica. Des-
afortunadamente, debido a su escaso contenido de Rb no pue-
den ser fechados convencional mente por el sistemaRb-Sr, pero
una calibracion de la evolucion de las relaciones isotopicas de
87Sr/%Sr del aguamarina puede ser usadacomo unaherramienta
indirecta de fechamiento. Obviamente, este método requiere
de material bien fechado estratigraficamente. Este método no
puede competir en precision con el fechamiento bioestratigréfico,
pero esmuy Util en perfiles de carbonatos sin fosiles. También,
algunos depdsitos de corales se han podido fechar con el méto-
do U-Pby U-Th.

COMPORTAMIENTO DE LOSISOTOPOSEN
LA PETROGENESISDE ROCASIGNEAS

| SOTOPIA DEL MANTO

CHUR Y eNd

LaevoluciénisotépicadelaTierrahasido descritaparael
sistema Sm-Nd en términos de un modelo llamado reservorio
condritico uniforme (CHUR). Este modelo asume que €l
neodimio terrestre ha evolucionado en un reservorio uniforme
cuyarelacion Sm/Nd esigual aaquel delas condritas. Lasva-
riaciones de larelacion “*Nd/**Nd son muy pequefias en lana-
turalezay entonces, su representacion en términosde ladesvia-
cion apartir de un valor estandar daun mejor significado aeste
parametro.

143
E ( Nd 144Nd ) E
t i _ ].DX 104 [18]

& =
CHUR gl“sNd 144Nd) H
CHURt

E (143Nd 144Nd) E
0 — hoy _ 4 19
€chur = amsNd ) ]%x 10° [
144Nd u
CHUR,hoy

€ cur Indicaladesviacion del valor “*Nd/*“/Nd delarocares-
pecto a valor del CHUR en unidades de partes por 10* hace t

afnos, mientras que, EOCHUR indicaladesviaciondel valor *Nd/

144N d de laroca respecto a valor actual del CHUR.

Paraunarocaquetiene eNd=0, se puedeinferir que hasido
derivada de un reservorio dentro de la Tierraque tiene el valor

condritico de Sm/Nd. Unarocacon eNd> 0, puede ser derivada
de un reservorio con relacion Sm/Nd mayor que la relacién
condritica (Figurab).

Lamayoria de |os basaltos oceani cos tiene valores de eNd
gue son similares a los presentados por las condritas o bien
desplazados hacia valores méas positivos. Si se consideraaes-
tos basaltos como magmas producidos por fusién parcial del
manto, se puede interpretar que larelacion Sm/Nd original del
manto fué igual al valor de condritay que muchas partes del
manto han sufrido extraccién de magma a lo largo de varios
episodios en el pasado, haciendo mas positivo el valor de eNd
conforme se extrae mayor volumen de magma.

No es posible muestrear directamente el manto; sin embar-
go se conoce, a menos en parte, su estructuray composicion a
partir de observaciones sismicas, gravimétricas, mineralogiade
xenolitos, magmas derivados del manto, etc. EnlaFigura6 se
muestran | as caracteristicasisotépicas delos mayoresreservorios
desilicatos: manto empobrecido (superior), manto enriquecido
(inferior), corteza continental, etc., asi como €l tipo de basaltos
generados a partir de éstos.

Se puede observar que los basaltos tipo MORB tienen los
valores més bajos de #Sr/%Sr y los més altos de “*Nd/*“*Nd, lo
cual sugiere que el manto, que esfuente delos MORB’s, tiene
bajas relaciones Rb/Sr y altas Sm/Nd relativo alafuente delos
OIB’s. Todos los MORB’s 'y la mayoria de los OIB’s tienen
valores positivos de eNd, ya que el Nd es incompatible en el
manto (igual que las demés tierras raras ligeras); los valores
143N d/***Nd son mayores que |os de lacomposicién global dela
Tierra(CHUR). El Rbesmaéasincompatible que el Sr, mientras
que €l Nd lo es més que el Sm. Esto sugiere que el manto ha
sido afectado por procesos de fusion parcial y extraccion del
fundido que remueven alos elementos més incompatibles. Es
decir, laextraccion de un fundido rico en elementosincompati-
bles paraformar la corteza continental dejaun manto empobre-
cido en dichos elementos. Entonces, el proceso dominante que
afecta la composicion del manto parece ser la fusion parcial.
En el caso del sistema Lu-Hf, los basaltos tipo MORB y OIB,
tienen valores eHf positivos (eHf definido en forma silmilar a
eNd), yaque el Hf es masincompatible que el Lu en el manto.
L os datos isotépicos de Sr y Nd de los basaltos continentales
muestran un mayor dispersion en laFigura6 reflgjando los efec-
tos de la asimilacion de la corteza continental en las firmas
isotopi cas de los magmas derivados del manto. Lasvariaciones
en las relaciones i sotdpicas de los basal tos reflgjan |1a heteroge-
neidad a gran escalaen el manto.

| SOTOPIA DE LA CORTEZA CONTINENTAL

En laFigura6 se observaque las rocas de la corteza conti-
nental tienen valores de ¥ Sr/%Sr mucho més altosy valores de
143N d/***Nd mucho mas bajos que aquellos valores del manto,
dado que la corteza esta enriquecidaen Rb'y Nd en relacion a
Sry Sm.
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Figura 5. Esquema delaformacion por fusion parcial (5b) delosreservorios con relaciones altasy bajas de Sm/Nd (5¢) a partir deun
reservorio homogéneo (5a). En lafigura 5d se muestrala variacion delarelacion “**Nd/***Nd y los valores de eNd en tales reservorios
conforme pasa el tiempo (DM = manto empobrecido, CHUR= reservorio condritico uniforme, C= corteza continental). En losrecuadros
delafigura5e seobserva queen el manto hay un enriquecimiento delas Tierras Raras Pesadas, mientrasquelas TierrasRarasLigeras
tienen mayor afinidad con los minerales de la corteza (tomada de De Paolo, 1988 y White, 1998).

Se han realizado diversos intentos para determinar la evo-
lucion y crecimiento de la corteza continental. L os trabajos
clasicos de Kistler y Peterman (1973) y Bennet y De Paolo
(1987) obtienen mapas en donde reconocen provincias que aso-
cian a eventos tectonicos (adicién de nueva corteza, desplaza-
mientos corticales, etc.) (Figura7).

Kistler y Peterman (1973) observan unavariacion sistemé-
tica, independiente de la edad, de los valores iniciales de &Sr/
8Sr en rocas graniticas del W de los Estados Unidos. Cuando
dichas variaciones isotépicas son graficadas, parecen reflgjar
rasgos paleogeograficos y de significado fisiografico y
geoquimico. Lalinea®Sr/*Sr . =0.706 coincidecon el limi-
te entre las rocas del eugeosinclinal paleozoico y el
miogeosinclinal, mientras que la linea Sr/*Sr = 0.704
conicide con €l limite entre las rocas ultramaficas y una expre-
sion topogréfica en la anomalia de Bouguer. Posteriormente,
Bennett y De Paolo (1987) establecen, también en €l W de Es-

tados Unidos, a partir de relaciones iniciales de Nd en rocas

114

cristalinas, contornos de las edades de residencia (T ,,); defi-
nen tres provinciasy sugieren la existencia de otras. Las eda-
des modelo de estas provincias sugieren acrecion sucesiva de
cortezanueva al cratén Argqueano del norte. Los arcos forma-
dostempranamente recibieron unacomponente mayor del cratén
gue los arcos mas jovenes.

PROCESOSIGNEOS Y VARIACIONES ISOTOPICAS DE
Sry Nd

L os elementos tales como € Rb, Sr, Sm, Nd, U, Thy Pb,
estan presentes en todos |os tipos de rocas, en concentraciones
gue varian desde algunas partes por millén (ppm), hasta cientos
de ppm. Estos elementos se concentran en minerales en los
cual es pueden substitiur a elementos mayores, por jemplo, €l
Sr substituye al Ca, el Rba K, el U a Zr etc. Laconcentracién
de Sm y Nd en los silicatos formadores de roca, aumenta de
acuerdo alasecuenciaen que cristalizan en laserie de reaccién
de Bowen. Deigual forma, laconcentracion de ambos elemen-
tos aumenta con el grado de diferenciacién, pero su relacion
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MORB = manto superior

+5 OIB = plumas del manto inferior
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Figura 6. Sistematica isotépica de Sr y Nd de la corteza y del
manto. Se observan losvalores positivos de eNd con valores bajos
de®Sr/®*Sr paralosM ORB (Basaltos de Dor salesM eso Oceanicas)
y los OIB (Basaltos de I slas Oceanicas). Losbasaltos continenta-
lespueden representar mezclasde plumasdel manto, litésfera sub-
continental, corteza continental, etc. y por ello, una mayor varia-
cion en su isotopia. La corteza continental esta caracterizada por
valores altos de &Sr/%Sr y valores negativos de éNd en un rango
amplio (tomada de White, 1998).

T,,>27Ga

—_—

Figura7. Provinciasisotopicasbasadasen lostrabajosde Bennett
and De Paolo (1987) y Kistler and Peterman (1973). En estemapa
seobservan 3 provinciascon orientacion NE-SW. L asedadesmo-
delo decrecen y los valores de eNd (hace 1.7 Ga) aumentan con el
incremento de la distancia hacia del SE del craton arqueano. Ya
que la nueva corteza fue generada alejandose del nucleo, la pro-
vincia mas distal fue derivada casi por completo del manto
proterozoico. También puedeverselalinea®Sr/%Sr inicial = 0.706,
asociada con €l limite del cratén, ya quelasrocas al oriente dela
linea 0.706 han estado fijas desde finales del Precambrico.

Sm/Nd disminuye. Cuando se forman liquidos silicatados por
lafusién parcial del manto o la corteza, lafase liquida se enri-
gueceen Nd enrelacion al Sm, debido aque el Nd* tiene radio
ionico mayor que el Sm*, haciéndolo mas incompatible en la
fase sdlida. Contrariamente, en el caso del Rb-Sr, el Rb tiene
mayor afinidad litéfilay lasrocas de la cortezatienen unarela
cion Rb/Sr mayor que la de las rocas del manto.

Esimportante tener en cuenta que durante los procesos de
generacion de magmas (fusion parcial y cristalizacion fraccio-
nada) |os cocientes de las concentraciones delos elementos cam-
bian en funcion de los coeficientes de distribucion (D), pero las
rel aciones i sotépicas no cambian ya que estos procesos no dis-
tinguen las diferentes masas de la misma especie. Por €llo, es-
tos procesos son model ados con base en las concentraciones de
elementos traza, especialmente de las Tierras Raras (ver
Hernandez-Bernal et al., 1997).

Los procesos de mezcla 'y asimilacion si son capaces de
alterar las relaciones isotdpicas de |os componentes que inter-
vieneny por ello pueden ser model ados en términos de rel acio-
nes isotépicas. Por gjemplo, el magmatismo relacionado a
subduccién es resultado de la mezcla de liquidos derivados de
lafusién parcial del manto y componentes corticales (asimila-
cion de corteza através de la cual ascienden), de tal forma que
este magma significa adicion de nuevo material del manto y
reciclamiento de cortezaantigua. Ademas, es en este ambiente
tectonico donde se recicla el prisma sedimentario acumulado
en latrincheray |lacorteza oceanica que se subduce. Entonces,
paracomprender |as caracteristicas geoquimicas del magmatismo
dearco, tenemos que concebirl o en términos de mezclade com-
ponentes. A continuacion se describen las ecuaciones que, a
partir de lasfirmasisotépicas delasrocas, permiten cuantificar
los grados de mezclay asimilacion en los procesos de genera-
cion de magmas.

MODELOSDE MEZCLA DE DOS
COMPONENTES

1) MEZCLA BINARIA PARA UN ELEMENTO

En laforma més simple, la contaminacién de los magmas
derivadosdel manto por cortezacontinental puede ser vistacomo
un proceso de mezcla de dos componentes. Si setiene lamez-
cladelos componentes A y B en la proporcion

fo_ A (20)
B+ A

entonces la concentracion de cualquier elemento X en dicha
mezcla sera

Xy = X, +X(1-1) (21)
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Lautilidad del factor de mezclaf enlasCienciasdelaTie-
rrayace en el hecho que puede ser determinado en unamuestra
de un conjunto de mezclas de dos componentes a partir de la
concentracion observada de cual quier elemento en estamezcla;
rearreglando [21]:

Xy = F(X,4 = Xg) + X (22)
seresuelve paraf
f=XuXs, (23)
Xa~ Xg

Tomando como ejemplo lasrelacionesisotépicasde Sr, las
mezclas (denominadas con subindice M) de dos componentes
guetienen diferentes concentraciones de Sr asi como rel aciones

b= Nd,S,-Nd, S,
c= (S/®S),Nd, S, - (7S/%S) Nd, S,

d= (“Nd/Nd), (S /#S) N, Sr - (“*Nd/“Nd),
(T'S/S),Nd, S,

y f estéa definido por:

f= XB(R;‘ - R(j) (27)
RKA((XA_XB)_R:XA+R12(XB

sustituyendo X, Y tenemos:

spilrsl 7B g
%868’ Ha HSGS a/l Ij

isotépicas S /%S en sus componentes A y B (denominadas HSLSH HiH LH (28)
con subindices) también se pueden representar como: Fes aﬂ( AS B) A%s BA Hse Ee
Estaexpresion equival e alaecuacion de unahipérbolacuan-
do segrefica (¥S/%9),, vs. &,
g ) B (873. ) 0 gms ) B (879,. ) 0
(873. ) _ S‘AS’Bg 868. B 868. A N S’A 868. A 8’B 868. BE (24)
86 -
s/u (S - ) (S, - 5)
(27) también puede expresarse como:
oS -_a 25
("Ses), = ~tb = REX, T+ REX (1 1)

Esto mismo puede representarse por una linea recta a

graficar (87%9’)M vs /S, locual permite derivar laecua

cion de mezcla a partir de la medicién de estos parametros en
un conjunto de muestras que se supone se han formado por la
mezcla de dos componentes.

11) MEZCLA BINARIA PARA DATOS DE DOS
ELEMENTOS (EJEMPLO CON Sr Y Nd)

Laecuacion de mezclaapartir de medicionesisotdpicasde
un conjunto de rocas que relaciona a ambos elementos (X y Y)
es
X X pY Y —_
aRX +bRXRY, +cRY, +d =0 (26)
en donde:
R = Proporcion isotopica de la mezcla para un elemento

a= (*Nd/*Nd), Nd.Sr, - (“*Nd/“Nd),Nd, S,
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Todas estas ecuaciones nos permiten construir model os hi-
potéticos de dos componentes de composicidn conocida o deri-
var laecuacion de mezclaapartir de dos muestras que son mez-
cla de esos dos componentes. Sin embargo, |os conjuntos de
rocas formados por mezclas binarias frecuentemente no yacen a
lo largo de la curva esperada debido a que sus composiciones
isot6picasy concentraciones son modificados por procesos pos-
teriores, tales como cristalizacion fraccionada, contaminacion -
asimilacién de un tercer componente, alteracién por fluidos
hidrotermal es, intemperismo, etc. EnlaFigura8 se observala
curva generada por la mezcla de los componentes del magma
derivado del manto y corteza continental (roca encajonante) y
un conjunto de muestras cogenéticas. Esta secuencia de mues-
tras puede interpretarse en términos de lamezclabinariade los
elementos elegidos como A y B, con porcentajes de mezclaque
van desde el 5 hasta el 60%.
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Figura 8. Diagrama de mezcla binaria de A (magmas derivados
del manto) y B (corteza continental) utilizando relacionesisotépicas
deNdy Sr. Lospuntosgraficados corresponden a datosisotopicos
derocasmagmaticasdel terreno Xolapa. Estemodelo simple pue-
deexplicar €l origeny lavariacion isotopica de esta seriederocas
en términos de un proceso de contaminacién cortical que varia
desde 0 hasta 60%, entrerocas magmaticasy encajonantes.

MODELOS DE ASIMILACION-
CRISTALIZACION FRACCIONADA (AFC)

Lafusion de un sdlido es un fendmeno endotérmico, mien-
trasquelacristalizacién de un liquido es un proceso exotérmico.
El calor latente de fusién esigual en magnitud al calor latente
de cristalizacion. Si el magma esta sobre o bgjo el liquidus,
entonces éste solo puede obtener calor para generar fusién del
encajonante, yendo por si mismo ala cristalizacion fracciona-
da. Entonces, se puede esperar que esos dos procesos estén
acoplados en uno solo llamado asimilacién-cristalizacién frac-
cionada (AFC). En este modelo, el efecto del fraccionamiento
en latrayectoriade lamezcladependerdademés del coeficiente
de distribucién volumétrico D.

De Paolo (1981) desarroll6 ecuaciones que describen el
comportamiento de la concentracion de |os elementos traza 'y
de las relaciones i sotopicas que toman lugar durante |os proce-
sos simulténeos de AFC. Paracualquier elemento traza:

C =CF?+ ——C*1-F?) (0

r-1+D
en donde;
Cf = conc. elemento en el magmaooriginal

C_= conc. elemento en el magma contaminado

C*= conc. elemento en el contaminante

r=relacién entrelatasade asimilaciéon y latasade cristali-
zacion fraccionada

D= coeficiente de distribucion volumétrico
z=(r-1+D)/(r-1)
F= fraccion de magma restante

en esta ecuacion se asume que D y r son constantes.

Paralas relaciones isotOpicas se tiene:

0
L:LO+(L*—LO)§—CLF‘ZE (31)

CL

dondelL, Ly L* son relaciones isotopicas con subindices que
corresponden a magma contaminado, original y contaminante,
respectivamente. Estas ecuaciones son generalmente aplicables
acualquier magmay acualquier contaminantey pueden ser uti-
lizadas para modelar la interaccion del magma y la roca
encagjonante. Parael caso de cristalizacion fraccionada perfec-
taen lacual no existe asimilacion, r=0y la ecuacion se reduce
alaecuacion defraccionameinto de Rayleigh. EnlaFigura9se
muestran las curvas calculadas para diferentes valores de D¥
con incrementos del porcentaje de asimilacion (M) relativo al

magmainicial (M ), con unarelacion fijade M /M _ (asimila-
cion/ cristalizacion). Una cantidad menor de fraccionamiento
relativo a la asimilacion causard una menor desviacion de la
lineade mezclasimple, y unacantidad mayor defraccionamiento
causaramayor desviacion. Cuando laplagioclasaentraal con-
junto cristalizante, esto tiene un efecto dramatico en losval ores
de D%, cambiando el comportamiento de Sr de ser un elemento
incompatible (D¥<<1) a un elemento compatible (D¥>1) en €l

material cristalizante (Figura9).

0.7250

roca encajonante

r=0.2

Sr=0.01

D
\e ¢

magma parental

|

0.7000

T

0 400 800 1200 1600
Sr (ppm)

Figura9. Efectosdel proceso simultaneo deasimilaciony cristali-
zacion fraccionada (r=0.2) en la quimica de un magma con g em-
plos donde D% tiene valoresde 2, 1, 0.75y 0.01. Los diferentes
conjuntos de rocasgr aficados corresponden a varias seriesdero-
cas igneas que pueden ser interpretados con estos modelos. | =
monzogranitos, u = monzonitas, s = granitos de dos micas, m=
granodioritas. Modificado de Farmer y De Paolo (1983).
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DISCUSION

El fendbmeno natural del decaimiento radioactivo es utili-
zado en las geociencias como unaherramientamuy valiosapara
determinar laedad de diferentes eventos geol dgicos: cristaliza-
cion de magmasy minerales, metamorfismo, edades deresiden-
ciaen lacorteza, etc. Esto es posible gracias a que latasa de
decaimiento A delos niicleos inestables es constante y bien co-
nocida para muchos de ellos. Los procesos quimicos que su-
fren los magmas y minerales no distinguen a los diferentes
is6topos de un elemento, ya que son quimicamenteiguales. Sin
embargo, debido asu diferenciade masas, son fisicamente dife-
rentes. Este hecho es mas notable en |os elementos ligeros, en
donde debido alas grandes diferencias de masa de sus isétopos
losfendmenos de fraccionamiento son intensosy cuantificables.
Por gjemplo, la diferencia de masas de 0O y 0 es de 2/18 =
11%, mientras que para un elemento pesado la diferencia entre
8Sry 8Sr esde 2/88 = 2.3%. Debido aque €l fraccionamiento
de los elementos pesados es muy pequefio, practicamente la
variacion de susrelaciones i sotopicas respecto al tiempo, apar-
tir deun valor inicial homogéneo, se debe Uinicamente al decai-
miento delos nlcleosinestables. Lasrelacionesisotopicasini-
ciales de algunos elementos son indicadores de la fuente de los
magmasy permiten laeval uaci 6n de procesos magmaéti cos como
lamezclay contaminacion.

El usoinicial delosisotoposen laGeologiaestuvo enfoca-
do hacia la geocronologia exclusivamente. Las aplicaciones
geoquimicas llegaron después. En los afios 50 se desarrollaron
meétodos como el Pb-a, ahoraen desuso por lagran incertidum-
bre en sus premisas, posteriormente el método K-Ar, U-Pb, Rb-
Sry en ladécada de los 80's el método Sm-Nd. Todos estos
avances selograron graciasavariosfactores. mejor conocimien-
to delas constantes de decaimiento, desarrollo de espectrometros
de masas con uno o varios colectores, adquisicion y manejo
estadistico de datos con computadora, mejoramiento de lastéc-
nicas de separacion quimica de elementos, etc. En la actuali-
dad, métodos como €l Lu-Hf y Re-Os se desarrollan con preci-
siones muy altasy, dada la vida mediatan larga de estos siste-
mas (3.6 y 4.2 x 10 ° afios respectivamente), las variaciones en
la sexta 0 séptima cifra decimal son indicadoras de procesos
geoldgicos. Por otra parte, métodos més tradicional es como €l
Ar-Ar (variantedel K-Ar) y el U-Pb han sido mejorados gracias
al uso delatécnicade calentamiento con laser y €l acoplamien-
to de microsondas, de tal forma que cristales sencillos 0 mues-
tras muy pequefias son susceptibles de ser fechados en diferen-
tes rangos de temperaturas, mostrando historias complejas de
enfriamiento.

Esimportante decir que, aunque en laactualidad hay méto-
dos nuevos muy complejosy precisos, |os métodos tradiciona
les (Rb-Sr, K-Ar'y Sm-Nd) proporcionan informacion muy va-
liosa y en nuestro pais aln falta cubrir la mayor parte de su
territorio con informacién de este tipo.

Lo mésimportante es que cada dato i sotopico debe ser eva-
luado junto con otros parametros geol 6gicos (composicion
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mineral 6gica, textura, unidades adyacentes, grado de
metamorfismo, rasgos estructural es, etc.) parainterpretar el ori-
geny evolucion de laroca. La eleccién del método isotépico
depende del tipo de rocay lainformaci én que se desea obtener.

Finalmente, en la tercera parte de este trabgjo, seilustrara
como se puede utilizar lavariacion en laconcentraciony enlas
rel aciones i sotopi cas de |os el ementos traza en hojas de célculo
para modelar algunos procesos magmaticos en rocas igneas.
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