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RESUMEN

Los minerales 6xidos pueden ser usados para reconstruir la evolucién de sistemas magmiticos gracias a su amplio
rango de condiciones de cristalizacidén. Sin embargo, este grupo de minerales ha despertado poco interés desde un punto de
vista petrogenético en comparacion con los mincrales silicatados o algunos elementos traza y sus isdtopos. En particular, los
6xidos de fierro y titanio, que son los minerales magnéticos mds importantes de las rocas igneas, han recibido poca atencion
en un contexto petrogenético. El presente articulo ofrece una visién gencral de los diversos usos de estos minerales, haciendo
énfasis en las muchas dreas de investigacion que estdn afin siu explorar.

INTRODUCCION

Los objetivos principales de 1a petrologia ignea modema
inctuyen: 1) la caracterizacién de las regiones en las que se
origina el magma, 2) la determinacién de las condiciones de
almacenamiento de magma hasta momentos antes de ser
arrojado a la superficie de la Tierra y 3) la evaluacién del grado
y tipo de alteracién sufrida por el magma durante su ascenso
desde su lugar de origen hasta su emplazamiento final (Wilson,
1691). La cuantificacion de clementos traza, asi como la
identificacién de ciertos isétopos, y su correlacion con diferentes
medios de generacién magmadtica son elementos indispensables
de la gran mayoria de los estudios petrogenéticos modernos.
Otro aspecto importante de estos estudios consiste en el examen
detallado del tipo, la textura y las relaciones existentes entre
diferentes fases minerales presentes en la roca. Sin embargo,
no todos los minerales han recibido la misma atencidn a pesar
de que hay algunos, generalmente menospreciados, que también
pueden ofrecer informacidn petrogenética muy valiosa. Por
ejemplo, las composiciones de los minerales éxidos en general
son particularmente sensibles a variaciones en la temperatura,
presion, fugacidad de oxigeno y composicién quimica global
del sistema magmatico y fluidos circundantes, por lo que este
grupo de minerales puede ser usado para deducir [a ocurrencia
de eventos de fusion y extraccidn de la fase fundida (Haggerty,
1991). También pueden proveer informacion confiable acerca
de condiciones pre-eruptivas, y si son combinados con métodos
de termometrfa de minerales silicatados, constituyen una
herramienta petrogenética muy poderosa (Frost y Lindsley,
1991). Este articulo se concentra en los usos petrogenéticos de
los 6xidos de fierro y titanio, haciendo mayor énfasis en aquellos
relacionados con las propiedades magnéticas de las rocas igneas.
La primera parte consiste en una breve revision de las
caracteristicas de estos minerales, mientras que en las secciones
subsecuentes se presenta un panorama amplio de sus
aplicaciones, incluyendo una breve seccion en la que se destaca
la posible utilidad de las propiedades magnéticas de las rocas
fgneas como indicadores petrogenéticos.

MINERALOGIA MAGNETICA

Los 6xidos de fierro y titanio constituyen los minerales
magnéticos mas importantes en 1as rocas igneas. La composiciéon
quimica de estos minerales puede ser representada
convenientemente en un sistema ternario con vértices FeO-TiOx-
Fe(0; (Figura 1). En este sistema podemos definir tres grupos
minerales principales con estructuras cristalinas y propiedades
magnéticas caracteristicas {(O’Reilly, 1984). Las
titanomagnetitas forman un grupo de 6xidos con una estructura
de espinela inversa en la que iones de Fe?* ¢ Fe*" pueden ocupar
espacios tetrahedrales y octahedrales. Los minerales de este
grupo presentan una solucién sélida completa entre los dos
miembros extremos (magnetita, FesO4 y ulvoespinela, Fe:TiO4),
misma que es preservable al enfriarse rapidamente desde
temperaturas superiores a los 600°C (Lindsley, 1991). Un
segundo grupo de minerales lo conforman los éxidos
rombehedrales (estructura de corindén), que constituyen la serie
de las titanohematitas. La ilmenita (FeTiO1), uno de los
miembros limite, tiene planos (0001) alternativamente ocupados
por Fe* o Ti", y puede ser visualizada como una versidn
ordenada de hematita (Fe20s), el otro extremo de la serie. El
grado de orden atdmico preservado en la estructura de los
minerales de este grupo que son enfriados rdpidamente depende
no sélo de la composicién quimica sino también de la
temperatura previa al enfriamiento rdpido, ya que se pueden
encontrar rangos de inmiscibilidad en la solucién sélida
principalmente a temperaturas cercanas a la temperatura
ambiente (Banerjee, 1991).

El tercer grupo de dxidos de Fe-Ti comprende minerales
que se forman como resultade de la oxidacién a bajas
temperaturas {a 600°C; Haggerty, 1991) de titanomagnetitas
originales. Este grupo, conocido como la serie de las
titanomaghemitas o espinelas con deficiencia de cationes, cubre
la region por debajo de la linea punteada a la derecha de las
titanomagnetitas en ¢l diagrama de Ja Figura 1. Existen tres
mecanismos alternativos para la formacién de las
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titanomaghemitas, aunque los detalles de estos procesos no estaii
todavia perfectamente claros. El primer mecanismo consiste en
la adicién de 4tomos de 6xigeno en la superficie de un grano de
titanomagetita original, lo cual induce un enriquecimiento en
iones de Fe** durante difusién idnica. En este caso la proporcién
entre atomos metalicos y de oxigeno disminuye, mientras que
la proporcidn de atomos de Fe/Ti permanece constante. En el
segundo mecanismo los dtomos de Fe en la superficie de una
titanomagnetita pueden ser perdidos debido a reacciones
quimicas con el medio circundante, lo cual conduce a un
descenso en la proporcién de dtomos metdlicos/oxigeno de
manera simultdnea a un descenso en la proporcién de atomos
de Fe/Ti. El tercer mecanismo postula la pérdida de dtomos de
titanio, aunque este mecanismo requiere de condiciones muy
especiales (O’Reilly, 1984). En este Ultimo mecanismo se
produce un incremento en la proporcién entre atomos de Fe/Ti,
mientras que la proporcién de dtomos metédlicos/oxigeno
disminuye. La inestabilidad de las titanomaghemitas a
temperaturas relativamente bajas (p.ej., la maghemita se
convierte muy ficilmente en hematita si es recalentada a 300°C)
ha dificultado la interpretacién de estos minerales en sistemas
naturales, aunque al parecer, el primero de los mecanismos
descritos es el mecanismo de formacién preferencial. Esta
hipétesis se apoya en el hecho de que las titanomaghemitas son
mas comunes en las rocas a los costados de las dorsales
ocednicas, mientras que en la zona central de las dorsales el
grupo de las titanomagnetitas es el mas comun (Banerjee, 1991).

En los é6xidos de Fe-Ti son comunes como impurezas
elementos como Al Cr, V, Mn y Mg. El contenido de estas
impurezas depende tanto de las condiciones de cristalizacion
como de las condiciones en las que se encuentra el mineral
después de su formacién. Lamentablemente, los coeficientes
de particién de las impurezas en los éxidos magnéticos estén
pobremente constrefiidos (p. ej., Neumann, 1974; Wilson, 1991)
a pesar de la importancia que estos factores tienen desde una
perspectiva petrogenética. Por esta razén, en las secciones
siguientes se hara referencia a 6xidos de Fe-Ti puros a no ser
que explicitamente se indique lo contrario.

FUGACIDAD DE OXIGENO

Desde una perspectiva termodinamica, la fugacidad de un
gas debe satisfacer dos condiciones importantes: La primera
conclerne a la fugacidad y el potencial quimico de un
componente dado, y la segunda involucra la fugacidad y la
presién. De estas condiciones es posible establecer la sigujente
relacion entre la fugacidad (f), presién (P), temperatura (T) v
volumen molar de un gas (V)

1 RT =
(ij - L (_ - V]dp
P RTY\ P
en donde R es la constante de los gases ideales. El cociente {/P

es conocido como el coeficiente de fugacidad, y generalmente
se denota por la letra griega v. El integrando de esta ecuacién
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Figura 1. Sistema ternario mostrando la composicién quimica de
fos 6xidos de Fe-Ti. Los tres sistemas principales para el
magnetismo de rocas se indican con las lineas més gruesas (el
campo de las titanomaghemitas ocupa el drea debajo de la linea
punteada, a la derecha de la linea correspondiente a las
titanomagnetitas). El cuadro negro marca la composicién de un
grano hipotético de titanomagnetita original que al ser oxidado
cambia su composicién global siguiendo la flecha, para ocupar el
punto marcado por el cuadro blanco. Sin embargo, el grano ya no
es homogéneo, sino que estd formado por laminillas intercaladas
de composicién cercana a magnetita y a ilmenita puras {marcadas
por los circulos negros).

Fe 0,
(Hematita}

corresponde a la diferencia entre el volumen real de 1 mol de
cualquier gas a ciertas condiciones de P, T v ¢l volumen que
ese gas tendria si se comportara como un gas ideal. En otras
palabras, la fugacidad esta relacionada con las desviaciones en
el comportamiento de un gas respecto al caso ideal, y en cierta
forma puede ser interpretada como la tendencia de ese gas a
escapar de una soltucion (Nordstom y Mufioz, 1986).

En un contexto petrogenético, el concepto de fugacidad de
oxigeno es necesario para expresar cualitativamente el potencial
de oxidacién de un sistema. Experimentalmente se ha
encontrado que grupos especificos de minerales, por gjemplo
fayalita-magnetita-cuarzo, permiten controlar las condiciones
experimentales de oxidacidén en la sintetizacién de otros
minerales a altas temperaturas. Por esta razén, se ha convertido
en practica comin hacer referencia a las curvas de equilibrio de
un reducido nimero de grupos de minerales utilizando
diagramas de temperatura contra el logaritmo de la fugacidad
de oxigeno al expresar las condiciones de equilibrio de cualquier
otro grupo de minerales. De este modo, la fugacidad de oxigeno
en realidad funciona como una variable experimental que
permiite estimar el cambio de energia entre las porciones oxidada
y reducida de cualquier grupe de minerales en coexistencia
(Frost, 1991).

Existe entonces una pequefia diferencia entre el concepto
termodindmico de fugacidad de oxigeno y su aplicacion en el
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4mbito petrogenético como consecuencia de la imposibilidad
para establecer si el oxigeno se encontraba en realidad libre en
una solucion de la cual cristalizaron los minerales de interés.
De hecho, lo mas probable es que ésto no fuera asf en la mayorfa
de los casos, y entonces lo tinico que podemos asegurar es que
las condiciones de fugacidad de oxigeno prevalecientes durante
la cristalizacién debieron ser similares a las que
experimentalmente favorecen el equilibrio de ciertos minerales
especificos. Es decir, la aseveracién de que se han determinado
las condiciones de fugacidad de oxigeno prevalecientes al
momento de formacién de una roca no se debe interpretar en el
sentido de que existia una cierta cantidad de oxigeno tratando
de escapar del magma origmal, sino mas bien se debe interpretar
en el sentido de que las condiciones de equilibrio durante la
formacion de la roca favorecen la presencia de un cierto
elemento en un estado de oxidacién caracteristico. Por gjemplo,
un valor muy pequeilo de la fugacidad de oxigeno sugiere que
se favorece la presencia de flerro metalico (Fe”), mientras que
un valor muy grande favorecerd la formacién de minerales,
como la hematita, en los que el fierro tiene un cardcter férrico
(Fe™). La relacion termodindmica existente entre [a fugacidad
y otras variables como la presidén o la actividad quimica de
algunos elementos puede ser usada para deducir valores de estas
ultimas. Sin embargo, es practica comin hacer Unicamente
referencia a [as condiciones de la fugacidad de oxigeno sin entrar
més en detalles con respecto a otras variables termodindmicas.

GEOTERMOMETROS Y GEOBAROMETROS

Los métodos analiticos que nos permiten estimar las
condiciones de presion y temperatura prevalecientes a una cierta
profundidad debajo de la superficie de la Tierra se conocen como
geobardmetros y geotermdémetros, respectivamente.
Cominmente, tanto los geotermémetros como los
geobardmetros consisten en la determinacion experimental de
las condiciones de equilibrio que propician la formacién y
coexistencia de algunas fases minerales. En esta seccidn se

mencionan algunos aspectos de uno de tales métodos el cual

estd basado en el estudio de los éxidos de Fe-Ti.
A) ROCAS VOLCANICAS

De acuerdo con Anderson (1968), cuatro factores
principales pueden influenciar [a fugacidad de oxigeno de un
magma baséltico: [) la composicién del material original y el
grado de fusidn que se genera en el sitio de origen del magma,
2) ¢l cambio en la temperatura y en la presion a la que se
encuentra el magma, cambio asociado al ascenso desde su zona
de origen, 3} cambios quimicos en el magma asociados con
pérdidas y ganancias de elementos quimicos y con la formacién
de minerales durante su ascenso, y 4) el porcentaje de
cristalizacion alcanzado hasta momentos antes de su erupcion.
Las condiciones de fugacidad de oxigeno y temperatura a las
que se encuentra un magma justo antes de ser eruptado pueden
ser deducidas a partir del an4lisis de fenocristales de éxidos de
Fe-Tien coexistencia, lo cual constituye actualmente el uso mas

extendido de estos minerales en un contexto petrogenético.

Buddington y Lindsley (1964) establecieron el primer
geotermometro/geobardmetro basado en el estudio de los éxidos
de Fe-Ti . El método, aplicado a rocas volcdnicas, consiste en
la determinacién de las composiciones quimicas de
titanohematitas y titanomagnetitas coexistentes dentro de los
limites de un mismo grano mineral. El par de composiciones
quimicas observado se usa para encontrar un punto en la grafica
mostrada en la Figura 2. Mediante esta grafica se determina
entonces un par de valores de la fugacidad de oxigeno y de la
temperatura (que corresponde a las coordenadas del punto
anterior), que corresponden a las condiciones prevalecientes al
momento de la erupcién del magma. La grafica original
propuesta por Buddington y Lindsley (1964), fue construida
con base en datos experimentales cuidadosamente determinados,
fue ampliamente aceptada desde su aparicion y este método ha
sido aplicado muy frecuentemente. Por ejemplo, Anderson
(1968) dedujo que las condiciones de temperatura y fugacidad
de oxigeno de los magmas alcalinos de la isla Tristdn da Cunha
deben ser similares a las condiciones pre-eruptivas de los
basaltos toleiticos de Hawaii, a pesar de que ambos magmas
tienen una proporcion muy diferente de Fe:03/FeO que pareceria
sugerir condiciones muy diferentes (al menos un orden de
magnitud) en la fugacidad de oxigeno. En otro ejemplo,
basdndose en ¢l andlisis detallado de la composicién quimica
de 6xidos de Fe-Ti contenidos en especimenes de lavas de
diferentes partes del mundo, Carmichael (1967) determind que
la temperatura del liguidus de las rocas volcanicas acidas se
encuentra comunmente alrededor de los 900°C. Otros ejemplos
incluyen los trabajos de Fodor (1975), Johnson y Arculus
(1978), Sakuyama {1979), Papezik y Hodych (1980), Bevier
(1981), Deruelle {1982}, Gillot y Nativel (1982}, entre muchos
otros.

Una formulacién tedrica del geotermometro de éxidos de
Fe-Ti fue desarrollada por Andersen y Lindsley {1988) y
Lindsley et af. {1990). D¢ acuerdo con Rutherford (1993), esta
formulacién termodindmica ofrece la posibilidad de determinar
certeramente (+20°C) la temperatura de magmas que se
encuentren en el intervalo 720°-1000°C, y en condiciones de
fugacidad de oxigeno cercanas al equilibrio de las fases niquel-
niquel-oxigeno. A diferencia de la versidn experimental de
Buddington y Lindsley (1964), el geotermdémetro tedrico
propuesto por Lindsley ef al. (1990) incorpora los efectos del
intercambio de iones de Mg y Fe?* entre olivino-magnetita y
entre olivino-ilmenita haciéndolo un poco maés cercano a las
circunstancias que tienen lugar en los sistemas naturaies. Esto
es importante ya que al examinar en detalle las condiciones de
equilibrio en los sistemas de cuarzo-ulvoespinela ¢ ilmenita-
fayalita se puede mostrar que si las composiciones originales
de los 6xidos son preservadas, las condiciones de fugactdad de
oxigeno, temperatura, presién y actividad de silice pueden ser
estimadas a partir de la determinacion de las composiciones de
minerales coexistentes dentro de los grupos cuarzo-
ulvoespinela-ilmenita-ortopiroxeno u ortopiroxeno-
ulvoespinela-ilmenita-olivino (Lindsley ez al., 1990).
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Figura 2. Diagrama de temperatura contra fugacidad de oxigeno
mostrando algunas de las curvas de equilibrio para las {ases
coexistentes de titanomagnetitas y titanohematitas originalmente
determinadas por Buddington y Lindsley (1964). La composicién
delas titanomagnetitas estd expresada en términos de su contenido
de magnetita, y la de las titanohematitas en términos de hematita.

Las dos versiones anteriores del geotermoémetro de 6xidos
de Fe-Tino son totalmente equivalentes, como se puede apreciar
al examinar el caso de la Toba Bishop. Basdndose en el
geotermometro de Buddington y Lindsley (1964), Hildreth
(1979) concluy que esa toba refleja la existencia de una cdmara
magmatica estratificada térmica y composicionalmente. Sin
embargo, Frost y Lindsley {(1991) demostraron que al utilizar
¢l sistema ortopiroxeno-augita-titanomagnetita-ilmenita-cuarzo
como un geotermémetro independiente, el rango de temperatura,
presion y fugacidad de oxigeno del magma que dié lugar a la
Toba Bishop debié haber sido particularmente estrecho (824°+
10°C, 2700 £+ 600 bars y 1.39 £ 0.05 unidades logaritmicas,
respectivamente). Ademas, con base en el sistema extendido
de silicatos-dxidos de Fe-Ti, no se justifica la identificacidn de
un patron evolutive tomando como referencia la posicion
estratigrafica de las muestras, como originalmente lo habia
sugerido Hildreth (1979), por lo que la evidencia a favor de
una camara magmatica estratificada queda eliminada.

Una version tedrica adicional de un geotermémetro basado
en la composicion de ¢xidos de Fe-Ti fue derivada por Ghiorso
y Sack (1991} quienes extendieron las relaciones de equilibrio
a sistemas que comprenden espinelas con iones de (Fe-Mg*)-
Al-Cr-Ti-Fe y 6xidos rombohedrales con iones de Fe*-Mg-Mn-
Ti. Aparentemente este nuevo geotermoémetro da resultados
comparables al geotermémetro de Lindsley ef a/. (1990) en el
rango de temperatura 750°-850°C y fugacidades de oxigeno
cerca de la curva de equilibrio del sistema cuarzo-fayalita-
magnetita, aunque la versién de Ghiorso y Sack (1991) es la
mas completa que se ha propuesto hasta el momento en términos
del numero de fases minerales incluidas. Sin embargo, a pesar
del potencial que aparentemente tiene esta nueva versién del
geotermémetro de los dxidos de Fe-Ti atin no se ha aplicade de
manera sistemdtica en el estudio de sistemas naturales.
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B) ROCAS PLUTONICAS

Los oxidos de Fe-Ti en las rocas pluténicas, a diferencia
de los encontrados en rocas volcdnicas, estan generalmente
sujetos a procesos de re-equilibracién durante el enfriamiento
lento propio de estas rocas. La re-equilibracién involucra tres
fases distintas: 1) intercambio de iones de Fe y Ti entre los
6xidos y silicatos en coexistencia, 2) intercambio de iones entre
titanomagnetitas y titanohematitas ya existentes y 3) la
formacién de un éxido de Fe-Ti a expensas de otro (p. ¢j. la
“exsolucién” de laminillas de ilmenita dentro de granos de
titanomagnetita).

En la actualidad hay evidencias que sugieren que las
reacciones que involucran olivine, piroxeno y 6xidos de Fe-Ti
ocurren entre los 900° y 700°C, mientras que las reacciones
involucrando biotita, feldespatos potasicos y oxidos de Fe-Ti
pueden extenderse hasta cerca de los 400°C (Irost, 1991). Sin
embargo, ésta es un drea de investigacién muy reciente y es
posible que estos valores cambien conforme se realicen estudios
mas detallados.

En lo tocante a la re-equilibracién entre dos ¢xidos de Fe-
Ti independientes de los silicatos de su entomno, ésta depende
de factores que incluyen la abundancia relativa de
titanomagnetita y titanchematita originales, la composicién del
fluido circundante y la fugacidad de oxigeno original. Para
ilustrar Ia relacién que tienen todos estos factores, se pueden
examinar los diferentes casos mostrados en la Figura 3. Sila
roca cristaliza bajo condiciones de fugacidad de oxigeno més o
menos altas, y la fase dominante de los dxidos de Fe-Ti es
ilmenita, fas condiciones de equilibrio que seguirdn los oxidos
estd indicada por la curva 1A, hasta encontrarse con la curva
que representa las condiciones de equilibrio dei sistema
hematita-ilmenita. Perc si la fase dominante es una
titanomagnetita, las condiciones de equilibrio de estos minerales
seguira la curva 1B. Esta trayectoria puede verse interrumpida
por la presencia de fluidos con alto contenido de carbono, los
cuales desviarian las condiciones de equilibrio de los minerales
de Fe-Tia lo largo de la curva denotada por (COz+CO)Cen la
Figura 3. Por otro Jado, si la roca cristaliza bajo condiciones de
fugacidad de oxigeno menores, la interaccion entre los Oxidos
de Fe-Ti y silicatos puede hacer que las condiciones de equilibrio
de los primeros siga la curva 2A, mientras que la preponderancia
de magnetita como fase original favorece la curva 2B,
independientemente de la interaccién con silicatos.

En todo caso, debido al gran numero de variables
involucradas y a la gran diversidad de posibles condiciones
naturales, no es sorprendente que la petrologia magnética se
encuentre aiin en plenas vias de desarrollo, requiriéndose mucho
esfuerzo y mas estudios detallados antes de poder utilizar esta
herramienta de manera cotidiana en el estudio de las rocas
pluténicas.
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Figura 3. Diagrama de temperatura contra fugacidad de oxigeno
ilustrando algunos de los diferentes caminos en equilibrio que
pueden seguir los 6xidos de Fe-Ti durante el enfriamiento de rocas
intrusivas. Ver texto para una discusién mis amplia.

PATRONES COMPOSICIONALES DE OXIDOS
DE Fe-Ti EN ROCAS VOLCANICAS

Los rangos composicionales de las titanomagnetitas y
titanohematitas cominmente encontradas en diferentes tipos de
rocas se muestran en las Figuras 4 y 5. Desafortunadamente,
debido a la falta de interés general en el estudio de los dxidos
de Fe-Ti desde una perspectiva petrogenética, la delimitacidén
de los rangos composicionales mostrados en estas figuras han
permanecido practicamente inalterados desde ¢l trabajo de
Buddington y Lindsley (1964). Los datos més recientes
incorporados en estos diagramas proceden de la recopilacion
hecha por Frost v Lindsley (1991).

A pesar de la complejidad en la secuencia de procesos de
oxidacién y re-equilibracion que tiene lugar durante el
enfriamiento de la mayoria de las rocas igneas, se puede observar
un descenso continuo en el rango de TiO:z en las titanomagnetitas
conforme avanza el grado de diferenciacién, mientras que el
contenido de hematita es relativamente pequefio,
independientemente de la composicion global de la roca. Estos
patrones composicionales aparentemente reflejan una diferencia
constante en las condiciones de cristalizacion de diferentes tipos
de magmas (Frost y Lindsley, 1991). Los magmas toleiticos
tienden a cristalizar en condiciones de fugacidad de oxigeno
menores que los magmas calcialcalinos, aunque debido al
amplio rango en los patrones composicionales es dificil
establecer condiciones de cristalizacién con mayor detalle.

Un aspecto interesante de los patrones composicionales de
los dxidos de Fe-Ti en las rocas igneas estriba en la cantidad
estimada de impurezas enclavadas en los diferentes minerales.
Por ejemplo, entre las titanomagnetitas de las rocas alcalinas,
¢l contenido de AlaQs puede variar entre 6% y 10% vy el
contenido de MgO puede tomar valores entre 5% y 8%, mientras

Basalto toleitico

Basalto alcalino

Andesita y dacita

Basanita y hawaiita

Riolita con biotita y hornblenda

I N I I B B
10 20 30 40 50 60 70 80 920
% Ulvoespinela en titanomagnetitas

Figura 4, Composiciéon de las titanomagnetitas que se encuentran
cominmente en rocas volcanicas.

Riolita

Rocas con ortopiroxeno normativo

|| L] \ | \ |
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% de hematita

Figura 5. Composicion de las titanohematitas que se encuentran
comiinmente en rocas volcinicas.

que el contenido de estas impurezas en las titanomagnetitas de
otro tipo de rocas normalmente es menor a un 2% (Frost y
Lindsley, 1991). La cantidad de impurezas encontrada en las
titanohematitas también muestra una cierta dependencia con la
composicién global de la roca ya que se estima que ésta puede
variar desde un 7% en toleita, reduciéndose gradualmente hasta
llegar a un 2% en riolita. Las consecuencias de estos patrones
no han sido ain completamente explorados, pero es posible que
influyan, aunque sea débilmente, las propiedades magnéticas
de estos minerales.

El efecto de factores como la temperatura de cristalizacion,
la fugacidad de oxigeno v la cantidad disponible de iones en la
distribucién de impurezas en los minerales magnéticos ha sido
estudiado por algunos autores (p.ej., Dasgupta, 1970; Speidel,
1970; Neumann, 1974). Los resultados de estos estudios nos
Hevan a concluir que la temperatura es el factor mas importante,
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seguido de la proporcion de iones de impurezas/iones de fierro
existente en el magma original. La fugacidad de oxigeno, al
parecer, ejerce un control muy débil en dicha distribucién, de
tal manera que la determinacién del tipo y cantidad de impurezas
contenidas en los oxidos de Fe-Ti puede ayudarnos en la
determinacion de las temperaturas de formacion de algunas rocas
volcdnicas de manera independiente a los geotermometros
explicados anteriormente.

GRANITOS DEL TIPO MAGNETITA/ILMENITA

A pesar de los problemas ya mencionados con respecto a
la estabilidad de los éxidos de Fe-Tien rocas pluténicas, Ishihara
(1977) propuso una clasificacién muy 1til de los granitos basada
en su contenido de magnetita. Si el granito contiene magnetita
pertenece a la llamada serie con magnetita, mientras que si la
roca no contiene este mineral se dice que pertenece a la serie
con ilmenita. Cabe mencionar, sin embargo, que los granitos
de la serie con magnetita también contienen ilmenita, por lo
que es preferible referirse a los dos tipos como granitos con o
sin magnetita, segln cotresponda.

De manera simple, se considera que los granitos con
magnetita son el resultado de la cristalizacion de un magma
bajo condiciones de alta fugacidad de oxigeno mientras que los
granitos de la serie sin magnetita estan relacionados con
condiciones de baja fugacidad de oxigeno. Basado en este
esquema, Ishihara (1977) propuso que los granitos con magnetita
son el resultado de la cristalizacion de magmas generados a
mayores profundidades, mientras que los granitos sin magnetita,
en contrasie, estuvieron asociados con magmas generados a
profundidades menores bajo la influencia de material
carbonatado posiblemente relacionado con la presencia de rocas
sedimentarias como roca encajonante. De esta manera, la
division de granitos en ambas series resultaba ser andloga a la
clasificacion de granitos en tipos [ (resultado de la fusién de
rocas igneas) y S (resultado de la fusidén derocas sedimentarias)
propuesta por White y Chappell (1977).

Sin embargo, la analogla entre ambos esquemas de
clasificacion de granitos se vuelve un poco indefinida al tomar
en cuenta la distribucién regional de rocas de este tipo. Por
ejemplo, en la parte norte de la isla principal de Japén (Honshu)
se encuentra una mayor cantidad de granitos con magnetita del
lado del Océano Pacifico, mientras que del lado del Mar de
Japén se encuentran granitos sin magnetita. Esto contrasta con
lo que ocurre en las partes central y sur de esa misma isla en
donde las posiciones relativas de ambos tipos de granitos estdn
intercambiadas. En una escala mas grande también existen
aparentes contradicciones de este tipo ya que los granitos sin
magnetita en Chile se encuentran del lado de la trinchera y los
granitos con magnetita se encuentran continente adentro
(Ishihara y Ulriksen, 1980}, mientras que en el margen oriental
del continente asiatico esta relacion esté inveriida (Gastil er af,,
1990).
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Gastil er al. (1990) examinaron con mayor detalle el
problema de la distribucién regional de las rocas graniticas
tomando como base la regién que comprende la parte sur de
California (EUA) y la peninsula de Baja California (México).
De acuerdo con estos autores, [a parte occidental de la regién
estd constituida por granitos predominantemente de la serie con
magnetita y cuyas edades son mayores a los 105 Ma. La parte
oriental de la zona estd constituida por granitos de la serie sin
magnetita, mismos que pueden separarse en dos subgrupos de
acuerdo a su edad y estructura general. El primer subgrupo est4
constituido por rocas con edades mayores a [os 100 Ma y una
foliacién regional muy clara, mientras que el segundo subgrupo
lo forman granitos con edades menores a los 97 May sin una
foliacién regional distintiva. La frontera entre las dos provincias
principales no es uniforme a lo largo de toda su extension ya
que a veces puede definirse en una escala de centimetros, aunque
en otros casos existe una zona de transicién que puede tener
varios kilémetros de anchura. Una complicacién adicional,
también identificada por Ishihara (1977) en Japdn, es que
cuerpos plutdnicos individuales presentan una zonacién interna
en donde granitos con magnetita se encuentran en la zona mas
externay granitos sin magnetita se encuentran en la zona central
de] plutén, Esta zonacién en el tipo de granito parece estar
relacionada con el grado de foliacién de la roca ya que las zonas
de mayor foliacién son practicamente no magnéticas (i.e., deben
ser del tipo sin magnetita). Tomando en cuenta todas estas
relaciones, Gastil ef af. (1990) propusieron un esquema en el
que la generacion de granitos sin magnetita esta asociada con
magmas formados a profundidades en las que [a deshidratacién
de la placa subducente es preponderante, mientras que magmas
formados a mayores 0o menores profundidades, dan lugar
aparentemente a granitos con magnetita, tal y como se ilustra
en la Figura 6. Las relaciones observadas en plutones
independientes depende de la naturaleza del medio circundante,
de la interaccion del diapiro de magma con [a roca encajonante
y del nivel de erosidn que haya ocurrido en ese sitio (Figura 7).
A pesar de ésto, s importante hacer notar que todavia existen
muchos detalles que no han sido explicados satisfactoriamente
con respecto al origen de los granitos, por lo que esta drea de
investigacion estd todavia abierta.

ESTUDIO DE ROCAS iIGNEAS
ESTRATIFICADAS

Existe un tipo especial de rocas intrusivas de composicion
méfica a ultramafica que presenta diferentes variedades y escalas
de estratificacidon semejantes a la estratificacidén observada en
rocas sedimentarias. 1.os estratos individuales de estos intrusivos
pueden variar entre unos pocos milimetros y cientos de metros
de espesory, en el caso de las intrusiones mas grandes, se puede
identificar lateralmente un estrato a lo largo de decenas de
kilémetros. Entre los complejos igneos estratificados de
dimensiones mas grandes, se encuentra la intrusion de Bushveld,
en Sudéfrica, cuya extensidn cubre cerca de 65 000 km?,
mientras que al otro extremo de la escala se encuentra la intrusion
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Sin ‘: )
magnetita! Con magnetita

Con magnetita

Corteza

Figura 6. Esquema mostrando el modelo propuesto por Gastil et
al. (1990) para explicar la generacién de granitos con y sin
magnetita. Los granitos sin magnetita se forman cuando el magma
se genera en un rango mias o menos estrecho de condiciones de
fugacidad de oxigeno. Si el magma se genera fuera de ese rango,
éste dard lugar a un granito con magnetita.

Magmnetita reemplazada por ilmenita/
~<2 Iimenita reemplazada por ilmeno-hematita
~ P P
e 3
-

Alteracién de cristales
originales

Cristalizacion inicial

Figura 7. Esquema mostrando [a evolucidn con la ¢ristalizacion
en el contenido de magnetita de un cuerpo intrusive visuaiizado
como un diapiro que asciendce por Ia corteza. En cldiagrama dela
derecha, el efecto de una oxidacién de los 6xidos de Fe-Ti originales
produce una segunda generacién de estos minerales, El efecto de
la erosién estd marcado por la linea punteada, dejando al
descubierto un plutén conteniendo diferentes tipos de 6xidos de
Fe-Tien diferentes partes (Modificado de Gastil et al., 1990).

de Skaergaard, Groenlandia, cuya extensidn apenas aicanza los
170 km? (Wilson, 1991).

La explicacién tradicional de la formacion de estas rocas
relaciona la estratificacién con la cristalizacion fraccionada de
camaras magmaticas (p.ej., Wager y Brown, 1968). La
ocurrencia de una repeticion regular de estratos, misma que
puede ocurrir en escalas de metros, ha sido asociada con la
llegada de nuevos pulsos de magma a la cadmara, aunque otras
explicaciones incluyen oscilaciones en la nucleacién y tazas de
crecimiento de algunos minerales (McBimey y Noyes, 1979) o
gradientes en la composicidon del magma relacionados con el
crecimiento de diferentes especies minerales aunado con efectos
de conveccion (Huppert y Sparks, 1980).

El orden de nucleacion de los diferentes mineraies puede
estar relacionadoe con la fugacidad de oxigeno y la composicién
global del magma, por lo que el estudio de los oxidos de Fe-Ti
puede ser Giil en la reconstruccién de la historia de la formacién
de estos cuerpos intrusivos. Sin embargo, hay otros aspectos
que merecen mencionarse ademas de la fugacidad de oxigeno,
como lo muestra el estudio de Cawthorn y McCarthy {1981)
del complejo intrusivo de Bushveld. Al estudiar con detalle las
variaciones en el contenido de cromo de la magnetita de este
complejo, estos autores encontraron cicios en la direccidn
vertical especialmente cerca de la base de la intrusion. Los ciclos
observados no son compatibles con un medelo de cristatizacién
y sedimentacién de los cristales de una camara magmadtica
homogénea, ni tampoco favorecen un modelo de multipies
eventos de intrusiones magmaticas. Sin embargo. los gradientes
composicionales deducidos de los patrones obscrvados en la
distribucién de cromo sugieren la ocurrencia de una
cristalizacion continua del fondo de la cdmara magmatica
acompafiada de eventos de conveccion que pudieron haber
involucrado el material de toda la cdmara.

A pesar de los resultados positivos obtenidos por Cawthorn
y McCarthy (1981), el estudio detallado de las variaciones de
los éxidos de Fe-Ti en cucrpos intrusivos maficos alin esta en
una etapa inicial, por lo que serfa aventurado hacer
generalizaciones con respecto a [a aplicabilidad del método en
otros sitios.

PROPIEDADES MAGNETICAS DE LOS OXIDOS
DE Fe-Ti

La composicién quimica y la microcstructura de los dxidos
de Fe-Ti (en particular el tamafio y la forma de los minerales)
determinan completamente las propiedades magnéticas como
la temperatura de Neéi o 1a temperatura de Curie (temperaturas
a las cuales la energia térmica rompe con ¢l ordenamiento
clectrénico del mincral) y la magnetizaciéon de saturacion (Ms,
cantidad que expresa en cierta forma el maximo grado de
paralelismo de los spins de electrones que se puede alcanzar en
una estructura cristalina). Esta relacién estrecha entre pardmetros
quimicos y propiedades magnéticas permite, idealmente,
constrefiir la composicion quimica de un mineral a través de
mediciones magnéticas. Desafortunadamente, debido al gran
nimero de variables involucradas, no es posible determinar la
composicién quimica de un grano de mineral aislado basandosc
tnicamente en la medicién de una sola de sus propiedades
magnéticas. Sin embargo, es posible constreflir la naturaleza de
los 6xidos de Fe-Ti a través de mediciones de este tipo al tomar
en cuenta el papel que juega la concentracion de los minerales
ferromagnéticos en un espécimen. En la Figura 8 se muestra en
forma esquematica la relacidén que existe entre los tres
pardmetros principales {composicidén quimica, microestructura
y concentracién) con las propiedades magnéticas comdnmente
medidas en rocas. En esta figura se muestra que algunas de lag
propiedades magnéticas dependen principalmente dc la
composicién quimica de la fraccién mineral magnética de la
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roca; otras dependen tanto de la composicion como de la
concentracién de estos minerales, mientras que hay otras
propiedades magnéticas que dependen tanto de la composicion
como de la concentracién vy de la microestructura de los
minerales magnéticos. Entonces, midiendo tres o més de las
propiedades magnéticas adecuadas se pueden estimar los valores
de los pardmetros principales. Es importante hacer énfasis, sin
embargo, en que los valores deducidos de estos parametros a
través de mediciones magnéticas son valores promedio
caracteristicos de laroca en su totalidad y no deben interpretarse
como representativos de una especie mineral dnica
predominante en toda la roca.

Suceptibilidad en
campos débiles

emperatura de

Magnetizacion
bloqueo

de saturacién

Temperatura de Curie

COMPOSICION
QUIMICA GLOBAL

MICROESTRUCTURA CONCENTRACIO

Coercividad

usceptibilidad

Saturacién de magnetizacién
remanente

Figura 8. Diagrama mostrando la dependencia de las propiedades
magnéticas de las rocas con respecto a los tres pardmetros
encerrados en la elipse central. La elipse 1 contiene las propiedades
magnéticas que dependen sélo de uno de esos parimetros, la elipse
2 muestra las propiedades que dependen de dos de esos pardmetros
y la elipse 3 contiene propiedades que dependen de los tres
pardmetros simultineamente.

A) APLICACIONES PETROGENETICAS

Una de las suposiciones principales generalmente implicita
en los estudios petrogenéticos es que las muestras de rocas
colectadas en los afloramientos son representativas del magma
que las generd. Haciendo a un lado tas complicaciones derivadas
del intemperismo de las rocas estudiadas, algunos aspectos del
enfriamiento sufrido después de haber sido emplazadas puede
invalidar esta suposicién. Por ¢jemplo, se han observado grandes
variaciones sistemdticas en elementos como MgQ, ALQOs y Si0:
atribuidos al hundimiento de cristales de olivino en lagos de
lava (Moore y Evans, 1967). En contraste, las variaciones
observadas en otros éxidos como TiOz y Ca0 en el mismo sitio
fueron menos pronunciadas, mientras que el contenido de K20
se mantuvo practicamente constante. Otro aspecto que puede
propiciar variaciones de algunos elementos en una sola unidad
de enfriamiento es el desarrollo de gradientes internos de la
fugacidad de oxigeno normalmente asociados con la migracion
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preferencial de hidrégeno (Petersen. 1976). Esta migracion
preferencial de algunos elementos claramente invalida la
condicién de homogeneidad necesaria para determinar
composiciones globales de magma, y aunque variaciones en el
tamafio y cantidad de algunos minerales puede ser detectada
facilmente, cambios en la fugacidad de oxigeno durante el
enfriamiento inicial de una roca no son particularmente faciles
de identificar, ni siquiera mediante el exdmen de secciones
delgadas (Watkins y Haggerty, 1963). Watkins y Haggerty
(1967) y Watkins e al. (1970), examinaron con detalle las
variaciones de las propiedades magnéticas y el contenido de
varios elementos a lo largo de un perfil vertical colectado de un
flujo de lava de aproximadamente 11 m de espesor. Sus
resultados indican una correlacion muy clara entre la intensidad
de magnetizacion, el indice de oxidacién (Wilsen e/ al., 1968)
y los cocientes de Fe:03/FeQ y Th/U. Debido a que el mayor
indice de oxidacidn refleja efectos de alteracién a altas
temnperaturas, es entonces recomendable restringir los analisis
quimicos a aquellas muestras que han sido objeto de menor
oxidacién; muestras que pueden ser ficilmente identificadas
con base en su baja intensidad de magnetizacion. Otros ejemplos
en los que propiedades magnéticas han sido correlacionados
con ofras variables de posible interés petrogenético incluyen
los estudios de Smith y Prévot (1977) v Ade-Hall er af. (1971},
Sobra decir que este tipo de estudios ha sido extremadamente
limitado y todavia existen muchas preguntas sin respuesta acerca
de la utilidad de las propiedades magnéticas de las rocas en un
contexto petrogenético.

B) ANISOTROPIA MAGNETICA

De enmre todas las propiedades magnéticas de las rocas
igneas, la susceptibilidad magnética es quizé la que ha sido mas
consistentemente utilizada en un contexto vulcanolégico. La
susceptibilidad magnética es la propiedad de la materia que
caracteriza su respuesta ante un campo magnético externo
determinando la intensidad y direccion de la magnetizacién
resultante en el material. En general, la susceptibilidad
magnética presenta una variabilidad direccional comunmente
referida como anisotropia de susceptibilidad magnética (ASM).
Puesto que el campo magnético externo no sélamenre induce
una magnetizacién en una direccién paralela a si mismo al ser
aplicado a minerales ferromagnéticos mas o menos grandes,
sino que también presenta una componente de magnetizacion
inducida en direcciones perpendiculares, la ASM se representa
mejor como un tensor simétrico de segundo rango (Nye, 1960).
La popuiaridad de la ASM se ha incrementado muy rapidamente
en la ultima década como consecuencia del mejoramiento en
los sistemas comerciales usados para su medicién. El tipo de
aplicaciones geoldgicas de la ASM ha sido examinado en detalle
por Hrouda (1982), Borradaile (1988), Jackson y Tauxe (1991)
y Tarling y Hrouda (1993).

La relevancia de la ASM en un contexto petrogenético es
relativamente indirecta, aunque puede contribuir enorinemente
al mejor entendimiento de las caracteristicas de las regiones
donde se produce el magma. En este sentido, Ernst y Baragar



GEQS, Junio 1997, Unidn Geoflsica Mexicana

(1992) usaron mediciones de ASM para reconstruir el camino
seguido por el magma que se movia dentro de los diques gigantes
de Mackenzie en Canada. De acuerdo a sus resultados, Ia fuente
del magma esta restringida a una seccién muy pequefia debajo
de la zona focal de dichos diques por lo que, a pesar de su
extension, el sistema de diques no ofrece la posibilidad de
conocer la composicion del manto mas que en esa zona
restringida. Staudigel e al. (1992) también han hecho énfasis
en la relevancia de la componente horizontal en el transporte
de magma a través de diques regionales, por lo que este modo
de transporte debe tomarse en cuenta al hacer conclusiones
respecto a la naturaleza global del manto.

RECAPITULACION

Aunque los 6xidos de Fe-Ti han sido generalmente
menospreciados por la mayoria de los petrologos, existe un
rango muy amplio de posibles aplicaciones de estos minerales
en la determinacién de condiciones de generacion y transporte
de magmas. Ademds de ser Gtiles en la determinacién de
condiciones de fugacidad de oxigeno durante la cristalizacion
de algunas rocas, estos minerales pueden ser usados para
constrefiir la ocurrencia de eventos de alteracion dificiles de
detectar mediante otros medios, asi como en la delimitacién de
los caminos seguidos por magmas durante su ascenso del manto
hacia la superficie del planeta. En la actualidad, el desarrollo
de la petrologia magnética estd ain en sus inicios, por lo que
existen muchas oportunidades para que los j6venes cientificos
abran nuevos horizontes en esta disciplina.
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