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INTRODUCCION

No todos los procesos geoquímicos alcanzan las condiciones finales de equilibrio. Incluso aquellos procesos que eventualmente alcanzan la consecución final, tales como la cristalización de los magmas y la recristalización de rocas metamórficas, están controlados por procesos cinéticos. La génesis de rocas ígneas o metamórficas implica una movilidad química, tanto a la escala atómica (difusión) como a una macro-escala (emplazamiento de magmas, etc.). Para el caso de las rocas ígneas, podríamos señalar una serie de procesos que tienen lugar desde su génesis, transporte y diferenciación, hasta sus emplazamiento. En este tema vamos a ver estos factores y su manera de estudio. En primer lugar, examinaremos el efecto de la temperatura en la velocidad de los procesos, lo que nos permitirá introducir el concepto de energía de activación. Consideraremos tres procesos específicos: difusión, nucleación y crecimiento, de gran importancia en procesos de Petrología Ignea y Metamórfica, mostrando el papel de estos tres procesos cinéticos en sistemas geoquímicos reales.

Relaciones de Arrhenius: el efecto de la temperatura en los procesos cinéticos

En los sistemas magmáticos o metamórficos es imprescindible tener en cuenta la influencia de la temperatura en la constante de velocidad (K). Esta relación entre la constante K y la temperatura está regida por la clásica ecuación propuesta por Arrhenius en 1889 (figura 7.1):


K = Ae-G*/RT

lnK = lnA -[G*R(1/T)]
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donde A es el factor de frecuencia, G* es la energía de activación, R es la constante molar de los gases y T es la temperatura absoluta.

[image: image10.jpg]


[image: image11.jpg]


[image: image12.jpg]uo13oeay 40 JUaIX]

45

40

35

30

25

20

15

10

Time (min.)



Figura 7.1.- Variación de la constante de velocidad (K) con la temperatura.

Para que una reacción se produzca deben producirse colisiones entre moléculas, por lo que la velocidad de reacción debe ser proporcional a la frecuencia de tales colisiones. Por lo tanto, el factor de frecuencia indica el número de veces por segundo que los átomos están lo suficientemente próximos como para reaccionar. Evidentemente no todas las colisiones serán comparables. Las colisiones entre moléculas que sean muy poco energéticas serán insuficientes para provocar las reacciones. Así pues, la velocidad de reacción depende de la posibilidad de que las colisiones alcancen energías mayores que un determinado límite. La energía de activación es una expresión de esta barrera de energía libre que debe ser superada para que la reacción tenga lugar con una velocidad apreciable.

El término (-G*/RT) expresa la fracción de los átomos reaccionantes que tengan una energía mayor que la energía promedio de los átomos del sistema. La dependencia exponencial de la constante de velocidad con la temperatura explica el por qué ésta debe ser tenida en cuenta en sistemas de alta temperatura. En función del valor de G*, las constantes de velocidad pueden variar en algunos órdenes de magnitud en rangos de temperaturas de algunos cientos de grados.

Desgraciadamente existen pocos datos experimentales sobre la velocidad de reacción en sistemas de interés geoquímico. Una notable excepción es el estudio realizado por Greenwood (1963) sobre el sistema MgO-SiO2-H2O. Los resultados experimentales ponen de manifiesto que a 830ºC y 1 kbar el talco se deshidrata para dar lugar a la asociación enstatita + cuarzo + agua:


talco  enstatita + cuarzo + H2O

Sin embargo, aunque termodinámicamente esta reacción es posible, en la realidad se produce un proceso escalonado, cinéticamente más favorable, que involucra la descomposición del talco para dar antofilita:


talco  antofilita + H2O  enstatita + cuarzo + H2O

A partir de las medidas de Greenwood sobre las constantes de velocidad, Mueller & Saxena (1977) calcularon el volumen de talco, antofilita, enstatita y cuarzo producido en función del tiempo (figura 7.2). Aunque la asociación más estable es enstatita + cuarzo, la antofilita es la fase más abundante en el intervalo de 1000 a 1500 minutos. Así pues, algunos experimentos de corta duración podrían dar la falsa impresión de que la antofilita es la fase estable en esas condiciones. Pasado ese periodo de tiempo, la fase estable es enstatita + cuarzo.

Figura 7.2.- Variación de los volúmenes de talco (Tc), antofilita (Ant) , enstatita (En) y cuarzo (Qz) en función del tiempo producido por la reacción a 830ºC y 1 kbar.

DIFUSION

La velocidad en la que algunos procesos operan en Geología puede depender del tipo y velocidad de la difusión de los componentes químicos en el sistema. La difusión se puede describir como el movimiento (migración) de uno o más componentes dentro de una misma fase. La migración de los componentes en una fase puede tener lugar sobre las superficies libres de los granos (surface diffusion), a lo largo de los límites entre granos (grain-boundary diffusion) y en el interior de la masa de los granos o líquidos (volume diffusion). Estos dos últimos tipos de difusión son los más importantes en los sistemas de alta temperatura. Cuando consideramos la difusión en volumen es interesante distinguir entre autodifusión (self-diffusion), en donde se produce el movimiento de un átomo o un ion en un sistema compuesto, al menos en parte, por el mismo elemento (e.g. difusión del oxígeno en los feldespatos), e interdifusión, en donde la difusión de un componente es dependiente de la difusión opuesta de otro (e.g. intercambio Mg-Fe en olivinos). Por lo general, la necesidad de balance de cargas locales implicado por la interdifusión da como resultado una disminución en la velocidad de difusión.

La presencia de un gradiente de composición en un sólido o un fundido homogéneo genera un flujo de un elemento o especie química determinada. En una situación de equilibrio, el flujo (J) a través de un plano es proporcional a la concentración (C/x) perpendicular al plano:

J = -D(C/x)t
Esta ecuación es la expresión de la Ley de Fick de la difusión, donde D es el coeficiente de difusión, que por lo general no es independiente de (C/x). El signo negativo de esta expresión se debe a que la difusión tiene lugar en la dirección en que disminuye la concentración. Las unidades del coeficiente de difusión son unidades de área por unidad de tiempo (generalmente cm2s-1).

Los procesos de difusión se pueden establecer mediante la relación entre los coeficientes de difusión (D). En el caso de la autodifusión, normalmente se describe mediante un coeficiente de difusión trazador (D*), que se determina experimentalmente siguiendo el movimiento de isótopos (e.g. el movimiento del 18O en el interior de un silicato). Los coeficientes de interdifusión (D1-2), que describen la interacción de iones de las especies 1 y 2, se miden empíricamente, o se pueden calcular mediante coeficientes trazadores en cada especie, ponderando su abundancia relativa en el sistema mediante la expresión

 D1-2 = (n1D*1 + n2D*2)/(n1 + n2)

Sin embargo, esta aproximación es de difícil aplicación en los sistemas geológicos, incluso en los de complejidad moderada, puesto que supone la toma de una gran cantidad de datos experimentales en sistemas que en ocasiones son difíciles de analizar.

Por tal motivo se realiza una aproximación alternativa que considera la difusión a la escala atómica desde una perspectiva mecanicista. Esta aproximación ha sido utilizada con éxito por metalúrgicos y ceramistas y poco a poco está siendo introducida en la geoquímica. Esta aproximación alternativa presenta la ventaja de describir el transporte difusivo en términos de fuerzas entre los iones de una red mineral a otro medio. En teoría, esta difusión se puede predecir a partir de los modelos convencionales de enlace, dada una información detallada de la estructura cristalina. A pesar de las buenas perspectivas que presenta esta aproximación, realmente se ha aplicado a muy pocos materiales de importancia geológica.

La difusión en volumen en sólidos implica, por lo general, la migración de átomos o de iones a través de las imperfecciones en las estructuras de los cristales (defectos puntuales). Los defectos puntuales pueden producirse por la ausencia de átomos en unas posiciones estructurales. Esta ausencia de átomos recibe el nombre de vacancias. Estos defectos cristalinos pueden ser de dos tipos: intrínsecos (posiciones vacantes propias del cristal) o extrínsecos (existencia de unos iones externos que pueden tener una carga diferente a la de los iones originales que reemplaza). Existen dos tipos de vacancias intrínsecas en los cristales iónicos para mantener la neutralidad electrónica:

a) defectos Frenkel, causados por el abandono de un ion de una posición estructural y ocupación de una posición intersticial, dejando una vacancia;

b) defectos Schottky, que implica un igual número de vacancias en las posiciones aniónicas y catiónicas (figura 7.3).

Figura 7.3.- Principales imperfecciones puntuales de cristales naturales, permitiendo el volumen en difusión. (a) Defectos Frenkel; (b) defectos Shottky.

El requisito del balance total de cargas puede conducir a la existencia de vacancias en la estructura cristalina. En este sentido, la incorporación de Fe3+ a la estructura del olivino precisa una vacancia catiónica en alguna parte del cristal.

Los cristales no estequiométricos tienen, por definición, vacancias. Los cristales reales contienen, frecuentemente, tanto defectos intrínsecos como defectos extrínsecos (figura 3), controlando cada uno de ellos los procesos de difusión a diferentes temperaturas. En este sentido, los defectos puntuales intrínsecos tienden a ser más efectivos a altas temperaturas, en donde las vibraciones térmicas de los átomos son mayores. Conforme desciende la temperatura, el número de vacancias inducidas por impurezas (defectos extrínsecos) va superando a las generadas intrínsecamente. Esto puede verse en la figura 7.4, en donde se representa la determinación experimental de los coeficientes de difusión para Fe-Mg en el olivino en función de la temperatura. A altas temperaturas, la difusión tiene lugar principalmente mediante un mecanismo intrínseco, presentando valores de G* mayores que para la zona de mecanismos extrínsecos. La transición entre los mecanismos de difusión tiene lugar aproximadamente a unos 1125ºC. La diferencia que se puede observar en la pendiente de las curvas experimentales nos está indicando cualitativamente que se precisa mayor energía para mover iones entre defectos intrínsecos que entre los extrínsecos (62 kcal/mol para los mecanismos intrínsecos frente a los 30 kcal/mol para los extrínsecos). Probablemente sean los mecanismos de difusión extrínseca los que predominen en los sistemas naturales, ya que la mayoría de los minerales presentan importantes cantidades de impurezas y porque la mayoría de los procesos geológicos tienen lugar a temperaturas inferiores a las requeridas para los mecanismos intrínsecos.

Figura 7.4.- Diagrama Arrhenius del lnD vs 1/T en donde se resumen los datos obtenidos para la interdifusión de Fe y Mg en olivinos de diferente composición. El cambio de pendiente a 1125ºC correspondería al cambio de una difusión dominada por mecanismos extrínsecos (baja T) a otra por mecanismos intrínsecos (alta T).

Los defectos puntuales pueden tratarse desde un punto de vista termodinámico considerándolos como especies "cuasi-químicas". En este sentido, un cristal que contenga defectos puntuales se puede considerar como una solución entre el mineral "huésped" y la vacancia creada, pudiéndose asignar un valor de potencial químico a cada defecto. De este modo, las reacciones químicas que impliquen defectos se pueden escribir con sus constantes de equilibrio.

Otros defectos puntuales a considerar (extended defects), de relativa importancia en los procesos de difusión en volumen, incluyen las dislocaciones, que son desplazamientos lineales de planos cristalinos, y varios tipos de defectos planares, tales como los límites de macla y los defectos de apilamiento. Las microfracturas irregulares también se pueden incluir en este grupo.

NUCLEACION

Es el comienzo de la formación de un cristal. Desde un punto de vista termodinámico, el paso más difícil para generar una fase es la formación de un pequeño volumen, de un núcleo cristalino. Este primer paso se denomina nucleación. Los núcleos cristalinos se forman porque los procesos de fluctuaciones térmicas locales en la fase huésped dan como resultado clusters de átomos, por lo general inestables.

La fuerza motriz de la nucleación (como en otros procesos cinéticos) es la desviación del sistema de las condiciones de equilibrio. Una expresión común para esta fuerza motriz es la sobresaturación, que indica la diferencia entre la concentración del componente considerado y su concentración de equilibrio. Al estudiar la nucleación en los sistemas geoquímicos suele ser preferible definir la desviación del equilibrio en otros términos, en particular, mediante el término sobreenfriamiento (T). Este parámetro indica la diferencia entre la temperatura en equilibrio para la primera aparición de una fase y la temperatura a la que actualmente aparece. Por ejemplo, en los sistemas magmáticos, la cristalización ocurre generalmente a la temperatura liquidus del fundido. Se dice que un magma está sobre enfriado si a una temperatura por debajo del liquidus la cristalización no ha comenzado aún. A la hora de usar el parámetro T es muy importante que se utilice la temperatura de equilibrio del sistema actual, ya que en el caso de la cristalización de los magmas, la temperatura liquidus varía continuamente con el cambio de composición de los magmas, y el liquidus para el total del magma inicial solo es válido en los comienzos de la cristalización.

En Geología podemos tener dos tipos de aparición y nucleación de cristales: nucleación en fundidos y nucleación en sólidos.

Nucleación en fundidos
La aparición de una nueva fase está asociada con una disminución en la energía libre del sistema, pudiendo expresarse este cambio como

dG = (G/T)P,nidt + (G/P)T,nidP + (G/ni)P,T,njidni
o escrito de una forma más familiar,


dG = -S + V + µi
En la práctica aplicamos esta ecuación para declarar que cada fase en el sistema consiste en un material cuyas propiedades termodinámicas son continuas. Los límites entre fases se marcan por discontinuidades en las propiedades termodinámicas, pero asumimos que no contribuyen a la energía del sistema mismo. Los cálculos realizados sobre esta fase generalmente son consistentes con las observaciones en los sistemas reales.

Sin embargo, sabemos que los límites entre fases no son simples discontinuidades. Los átomos en la superficie de un cristal no están rodeados por el mismo patrón de enlaces que en el interior. Esta irregularidad en los enlaces puede producir distorsiones estructurales que pueden aumentar la energía libre del sistema. La contribución de la energía libre superficial es por lo general bastante pequeña, ya que el número de posiciones atómicas próximas al límite de una fase es mucho menor que en el interior. Sin embargo, podemos predecir que la energía libre superficial aumentará en importancia si el tamaño medio de los cristales y/o "gotas" en el sistema es muy pequeño, como ocurre durante la nucleación. En este caso, la energía libre superficial deberá ser tenida en cuenta en los procesos de inhibición cinética del sobreenfriamiento.

La energía extra asociada con la formación de una interfase se minimiza si el área de la superficie de la nueva partícula también se minimiza. Consecuentemente, el crecimiento de una partícula genera un trabajo debido al aumento de la interfase. Este trabajo, para el caso de una gota líquida, se define por lo general en términos de una fuerza tensional () aplicada perpendicularmente a cualquier línea sobre la superficie de la gota. Este concepto de tensión superficial es únicamente aplicable a las superficies de los líquidos, pero no se ha formulado una alternativa adecuada para los sólidos.

Desde un punto de vista de la energía libre, la tensión superficial se puede visualizar como una medida del cambio en la energía libre como consecuencia de un aumento en la superficie (A) de la partícula, es decir,

 = (G/A)T,P,n
La diferencial total de G se puede expresar como

dG = (dG)vol + (G/A)T,P,ndA = (dG)vol + dA

en donde (dG)vol es una notación abreviada para los términos presión, temperatura y composición que se aplican al volumen de la fase. Para el caso de un núcleo esférico con radio r, esta expresión se convierte en

Gtotal = (4r3/3)Gvol + 4r2
donde Gvol es el incremento de energía libre por unidad de volumen. Para valores pequeños de r predomina el término de la energía libre superficial (Gs), mientras que para valores de r grandes domina el término de Gv. Puesto que  siempre es positivo, la anterior ecuación implica que la energía libre total de una partícula que está nucleando aumenta con el valor de r hasta llegar a un valor crítico de radio (rcrit) a partir del cual la energía libre disminuye aunque aumente r. Núcleos pequeños con r<rcrit son inestables y tienden a redisolverse, mientras que núcleos con r>rcrit persistirán y crecerán. Esto puede verse gráficamente en la figura 7.5.

Figura 7.5.- Energía libre total calculada para la nucleación de forsterita en un líquido de su misma composición en función del radio del núcleo y el sobreenfriamiento. El radio crítico para cada sobreenfriamiento es rcrit.

Nucleación en sólidos
Los principios de la nucleación en sólidos son los mismos que los vistos anteriormente, aunque en este caso los procesos de nucleación son más complejos. Una transformación de fases en estado sólido puede suponer un importante cambio en volumen que no pueda ser acomodado por el flujo de la fase reactante. Esto genera un problema que induce energía de deformación extra en el sistema, a añadir a la barrera energética de la nucleación. En este caso, la energía libre de nucleación se expresa como

Gtotal = (4r3/3)(Gv + Gs) + 4r2
siendo Gs la energía de deformación (strain energy).

Vamos a ver algunos casos en los que se produce la nucleación en estado sólido.

1.- En el caso de las rocas metamórficas, la nucleación probablemente siempre es heterogénea, siendo los límites de granos, dislocaciones y las áreas deformadas las posiciones favorables para la nucleación. La formación de un núcleo en un límite de granos o en una dislocación supone la destrucción de una superficie preexistente, así como una disminución en la energía libre del sistema. La nucleación en puntos triples, así como en los bordes de granos, también están energéticamente favorecidas.

2.- Procesos de exsolución en piroxenos y feldespatos (figura 7.6). La parte superior de esta figura muestra el solvus determinado experimentalmente en el sistema binario NaAlSi3O8-KAlSi3O8. El enfriamiento subsólidus de un feldespato homogéneo por debajo de la curva solvus dará como resultado la separación en dos fases cuyas composiciones están definidas por los ramales de la curva solvus. Las fases exsueltas nuclean, homogénea o heterogéneamente, dentro del estado sólido. La parte inferior de la figura 7.6 muestra un diagrama esquemático de tipo G-X para una temperatura por debajo de la cresta del solvus de los feldespatos alcalinos. Los puntos a1 y a2 definen la posición de los ramales del solvus a esta temperatura determinada, correspondiendo a las fases A1 y A2.

Figura 7.6.- (a) Diagrama T-X de la porción subsolidus del sistema de los feldespatos alcalinos mostrando las localizaciones de los solvus y la curva espinodal. (b) Diagrama esquemático G-X para el sistema de los feldespatos alcalinos a una temperatura por debajo de la del máximo del solvus. Las tangentes a los puntos a1 y a2 definen las localizaciones de los mínimos de los solvus, y los puntos de inflexión b1 y b2 definen las ramas de la curva espinodal a esta temperatura.

Otro tipo de nucleación, que puede estar cinéticamente favorecida, da como resultado la formación de zonas de exsolución con composiciones metaestables respecto de A1 y A2. Para mostrar cómo ocurre esto hemos dibujado en la parte superior de la figura 7.6 otra curva, denominada "curva espinodal". Dentro de los límites del solvus, la curva de la energía libre a una temperatura dada en el diagrama inferior tiene dos inflexiones (2G/X2 = 0), denominadas S1 y S2, que definen las posiciones de las ramas espinodales. Cualquier feldespato que tenga una composición global entre B1 y B2 presenta pequeñas fluctuaciones locales de composición (como por ejemplo, x1 y x2), y su energía libre será menor que para la de un feldespato homogéneo. El resultado también es una desmezcla, pero en este caso el proceso se denomina descomposición espinodal. Dentro de los límites de la curva espinodal (de b1 a b2) composiciones coexistentes como x1 y x2 son estables frente a una fase homogénea. Fuera de esos límites, la fase homogénea es la estable. En ambos casos, la diferencia de energía entre las fases homogéneas y exsueltas es muy pequeña, pero la desmezcla tan solo se favorecerá dentro del rango de la espinodal.

La cinética de los procesos de exsolución es bastante compleja, y es conveniente resumir tales procesos con la ayuda de diagramas tiempo-temperatura-transformación (también llamados diagramas TTT), como se presenta en la figura 7.7. Estos diagramas presentan una síntesis de los datos cinéticos obtenidos con experimentos realizados a diferentes temperaturas y velocidades de enfriamiento. Los dos conjuntos de curvas de la figura 7.7 corresponden aproximadamente al comienzo de la exsolución (1%) y al final de la misma (99%). La exsolución completa tiene lugar cuando se alcanza el equilibrio.

Figura 7.7.- Diagrama tiempo-temperatura-transformación (TTT) en donde se muestran cómo diferentes velocidades de enfriamiento pueden controlar el grado de la nucleación homogénea y descomposición espinodal. La descomposición espinodal tiene lugar más rápidamente porque no se requiere de la nucleación.

El comportamiento de un mineral en varias condiciones térmicas se puede determinar usando las curvas de enfriamiento de este diagrama. Por ejemplo, con velocidades de enfriamiento lento se favorece la nucleación homogénea frente a la descomposición espinodal, mientras que ocurre lo contrario con velocidades de enfriamiento moderadas. Durante un enfriamiento rápido hasta la descomposición espinodal sería incompleta y las muestras enfriadas (quenched) no presentarán ningún tipo de exsolución. Por ejemplo, los feldespatos alcalinos, en rocas plutónicas pueden presentar exsoluciones (pertitas y antipertitas), mientras que no lo hacen en rocas volcánicas.

CRECIMIENTO

El crecimiento cristalino es una actividad compleja que involucra una serie de procesos: 1) reacción química en la interfase entre el cristal que está creciendo y sus alrededores; 2) difusión de los componentes a y desde la interfase; 3) eliminación de cualquier calor latente de cristalización generado en la interfase; y 4) flujo de los alrededores para dejar sitio al cristal en crecimiento. En la mayoría de los silicatos, tan solo los procesos 1) y 2) son factores significativos, pudiendo darse dos situaciones extremas. Cuando la difusión de los componentes en los alrededores es más rápida que su adhesión a los núcleos cristalinos, la velocidad de crecimiento estará controlada por la reacción de interfase. Y de forma inversa, cuando la adhesión de los componentes a los núcleos cristalinos es más rápida que el transporte de los componentes hacia él la velocidad de crecimiento está controlada por la difusión. Para el caso especial en el que los cristales y la naturaleza de alrededor tengan la misma composición, no será necesaria ninguna difusión y el crecimiento estará controlado por la interfase, aunque en este caso la eliminación del calor latente de cristalización puede llegar a ser importante. El crecimiento controlado por la reacción en la interfase puede dominar en los sistemas ígneos, mientras que el crecimiento controlado por reacción de difusión parece ser más importante en los sistemas metamórficos. No obstante, en ambos sistemas se pueden dar situaciones intermedias en las que ambos procesos jueguen un papel importante.

En el crecimiento controlado por difusión, la migración de los componentes a y desde el área inmediatamente circundante al cristal en crecimiento depende de la existencia de un gradiente de concentración en el medio (ver figura 7.8). La formación de estos gradientes genera una lenta disminución en la velocidad de crecimiento. La advención de los fluidos, si es que ocurre, tiende a destruir los gradientes y a causar un aumento en la velocidad de crecimiento. En el caso del crecimiento controlado por interfase, las concentraciones de los componentes en las zonas próximas a las del cristal que está creciendo no es el movimiento en los alrededores. En consecuencia, la velocidad de crecimiento en estas condiciones no está afectada por el movimiento del fluido.

Figura 7.8.- Durante el crecimiento controlado por la difusión, los gradientes composicionales se establecen en el medio que rodea al cristal. Los componentes expulsados por el cristal no pueden difundirse hacia fuera de manera rápida y los componentes incorporados tampoco pueden difundirse hacia la interfase de forma rápida, lo que genera como resultado un gradiente.

La expresión general para la velocidad de crecimiento (Y) en condiciones de crecimiento controlado por difusión viene dada por:


Y = K(D/t)½
donde K es una constante en términos de concentración, D es el coeficiente de difusión de las especies limitantes de la velocidad y t es el tiempo.

Crecimiento controlado por la interfase
La velocidad a la que tiene lugar el crecimiento controlado por la interfase es la diferencia entre las velocidades a la que los átomos son acoplados y desacoplados del cristal. La velocidad de adosamiento (anclaje) (ra) se puede expresar por una relación de probabilidad similar a otras ecuaciones ya vistas:


ra =exp [G*/RT]

donde  es la frecuencia a la cual los átomos vibran y G*es la energía de activación para el adosamiento. Análogamente, la velocidad de desacoplamiento (despegue) (rd) viene dada por:


rd =exp [-(G' +G*)/RT]

donde G' es la fuerza motriz termodinámica. La velocidad de crecimiento (Y) ra-rd veces el espesor de una capa (ao) y la fracción de las posiciones superficiales a las que los átomos pueden adosarse satisfactoriamente (f) viene dada por la expresión:


Y = aofexp(G*/RT)[1 - exp(-G'/RT)]

Esta expresión presenta la misma variación cualitativa con el enfriamiento que la velocidad de sobreenfriamiento. En el sobreenfriamiento cero la velocidad (Y) es cero, ya que G' es cero. Si el sistema se enfría por debajo de la temperatura de equilibrio, la velocidad de crecimiento aumenta, ya que G' aumenta. Sin embargo, con un gran sobreenfriamiento, la velocidad de crecimiento comienza a disminuir ya que  G* va aumentando, produciendo una menor movilidad de los átomos y un aumento en la viscosidad del fluido. Así pues, con el aumento progresivo del sobreenfriamiento, la velocidad de crecimiento primero aumenta, atraviesa un máximo y, finalmente, disminuye, como en el caso de la nucleación.

Se han reconocido algunos mecanismos de crecimiento controlado por interfase que se diferencian en las posiciones superficiales disponibles para el crecimiento (f en la ecuación anterior):

a) modelo continuo.- la interfase es rugosa y los átomos pueden adosarse en cualquier posición. En consecuencia, f=1 para todos los sobreenfriamientos y el crecimiento es relativamente rápido.

b) modelo laminar (layer-spreading models).- la interfase es plana, aunque presenta una serie de escalones, que son las únicas posiciones en donde se pueden adosar los átomos. En consecuencia, f<1. Los mecanismos observados del modelo laminar están representados en la figura 7.9:

b-1) nucleación superficial, en donde se forman capas de un átomo de espesor  que se expanden lateralmente sobre la interfase por la adición de átomos a los bordes;

b-2) dislocaciones helicoidales, que tienen lugar en la interfase, que es escalonada, y los átomos se añaden a modo de pasos en espiral, no requiriéndose la renucleación para cada capa.

Figura 7.9.- Representaciones esquemáticas de los mecanismos de crecimiento laminar. (a) Nucleación superficial, en donde los átomos van siendo añadidos únicamente en los bordes de las capas. (b) Dislocaciones helicoidales, en donde los átomos se añaden a modo de pasos en espiral.
PROCESOS CINETICOS EN ROCAS

Las características de muchos sistemas geológicos reales reflejan la interrelación de algunos procesos cinéticos. A continuación vamos a analizar alguno de estos ejemplos.

Texturas de rocas ígneas y metamórficas
Podemos definir a una roca como una asociación de fases minerales de composición definida que se han formado en unas condiciones determinadas de P-T. Aquellos minerales que se forman conjuntamente en el proceso de génesis de la roca se denomina paragénesis. Por tal motivo, podemos considerar que cada mineral es un cristal y debemos estudiar la relación entre los constituyentes de la roca, es decir, la textura de la roca.

La textura de una roca ígnea o metamórfica depende del tamaño relativo de los cristales, forma de los mismos y de las relaciones entre los granos adyacentes. Por lo general, las texturas de las rocas ígneas y metamórficas son el resultado de los procesos de nucleación y crecimiento. Trabajos experimentales en sistemas petrológicos permiten estimar el papel de la cinética en la génesis de las texturas de las rocas.

 Comenzaremos con una roca volcánica porfídica en la que existen fenocristales idiomórficos de olivino en una matriz de grano fino. De acuerdo con una interpretación tradicional de esta textura, podemos inferir que los fenocristales cristalizan lentamente a profundidad, y durante el ascenso a superficie, mientras que el líquido residual cristalizaría rápidamente por enfriamiento en superficie. Este modelo cinético de dos etapas puede ser una interpretación correcta en algunos casos. Sin embargo, los estudios experimentales llevados a cabo en lavas han demostrado que los núcleos de olivino crecen más rápido que los de las otras fases. Por otro lado, el olivino nuclea con mayor dificultad, por lo que su crecimiento tiene lugar a partir de un pequeño número de posiciones. De este modo, se puede producir una textura porfídica mediante una única etapa de enfriamiento. Un argumento similar sería válido para las velocidades relativas de nucleación y crecimiento en la formación de porfiroblastos en rocas metamórficas.

La velocidad máxima de nucleación y crecimiento de una fase en particular tienen lugar a diferente temperatura de sobreenfriamiento, como se muestra en la figura 7.10. En este ejemplo mostrado, la velocidad máxima de nucleación tiene lugar a mayores temperaturas de sobreenfriamiento que la velocidad máxima de crecimiento. Este es el caso normal, pero en algunas fases las curvas pueden estar invertidas.

 El caso de la textura ofítica, en la que los pequeños cristales de plagioclasa están englobados por grandes cristales de piroxeno puede ser el resultado de que, a una misma temperatura, la nucleación de la plagioclasa sea más rápida que su crecimiento, mientras que el crecimiento del piroxeno es más rápido que su nucleación.

 Texturas equigranulares en rocas metamórficas (nucleación en estado sólido). En estos casos, la tendencia de los cristales  de la misma fase pero de diferentes tamaños es a alcanzar un tamaño de grano común durante el calentamiento de la roca, ya que el potencial químico de cada fase debe ser el mismo en todos los cristales en equilibrio. Puesto que la contribución de la energía libre superficial (Gs) al potencial químico neto varía con el tamaño del cristal, las diferencias en el tamaño deben compensarse con ligeras variaciones en la temperatura entre los cristales. de este modo, cuando se fija el sistema a una temperatura determinada, la difusión favorece el crecimiento de grandes cristales a expensas de los más pequeños. Este proceso se conoce como " maduración de Ostwald".

Deformación y extensión de la reacción
Hemos discutido anteriormente el hecho de que la nucleación está inhibida en aquellas reacciones sólido-sólido que supongan cambios de volumen. Cuando una transformación en estado sólido progresa, aumentará el problema de espacio y la velocidad de reacción disminuirá con el tiempo. Así, por ejemplo, la transformación aragonito  calcita se inhibiría a 400ºC tras un 19% de transformación (Kunzler & Goodall, 1970). Los cálculos realizados por estos autores asumen que el problema de espacio se aliviaría con una deformación elástica de la fase huésped. Sin embargo, en los sistemas geológicos reales, el esfuerzo también puede originar una deformación no elástica, tal como el maclado, que puede solventar los problemas de espacio.

La deformación puede mejorar la cinética de las reacciones de diferentes modos:


1.- La difusión en volumen aumenta con el incremento en la densidad de los defectos puntuales. La nucleación sobre defectos cristalinos también es energéticamente favorable.

2.- La reducción en el tamaño de los cristales por cataclasis o recristalización aumenta el área superficial disponible para la reacción y, por lo tanto, aumenta la velocidad de reacción.

3.- Los gradientes de esfuerzos pueden aumentar los gradientes de potencial químico y, por lo tanto, aumentar las velocidades de difusión de ciertos componentes.

4.- La deformación produce, generalmente, un aumento en la permeabilidad a los fluidos. Estos fluidos pueden actuar como transporte de material disuelto o puede servir como catalizador para las reacciones.

El hecho frecuente de encontrar las reacciones metamórficas en zonas de deformación pueden indicar un efecto cinético. Existe una serie de datos experimentales que confirman el efecto de la deformación sobre las velocidades de reacción. La figura 7.11 muestra la reacción de transformación aragonito  calcita a 450ºC y 1 bar en función del tiempo. La curva A se ha establecido tras un rápido aumento de la temperatura del sistema hasta los 450ºC a 1 bar. La curva B se ha obtenido con un lento aumento de la temperatura hasta alcanzar los 450ºC y un descenso rápido en la presión desde los 10 kbar hasta 1 bar. Este descenso en la presión se traduce en deformaciones por cizalla en la muestra, provocando defectos puntuales y, por lo tanto, aumentando la velocidad de reacción. Este ejemplo ilustra claramente cómo la deformación favorece y mejora la cinética de reacción.

Figura 7.11.- Dos conjuntos de datos cinéticos de la transformación calcita ( aragonito a 450º y 1 bar. Los datos usados para construir la curva B fueron obtenidos a partir de materiales deformados, en los que se puede apreciar una velocidad de reacción más alta. 

Layering (laminación) ígneo y bandeado metasomático
Algunos procesos petrológicos pueden involucrar difusión composicional acoplada y reacciones químicas, dando como resultado el layering (laminación) o bandeado (banding). En el caso del layering ígneo, algunos autores observaron cómo los perfiles de difusión estaban inducidos en el magma por gradientes térmicos. Cuando se produce la mezcla de perfiles de difusión de varios componentes tiene lugar la sobresaturación en zonas críticas. La cristalización resultante empobrecerá las regiones adyacentes de los componentes extraídos y se producirá un pattern repetitivo de capas minerales. Es posible que las texturas orbiculares desarrolladas en algunos granitos tengan este origen.

Las zonas de reacción entre minerales o asociaciones incompatibles en rocas metamórficas también se forman por la interacción de difusión y reacción. Thompson (1975) describe la siguiente secuencia de zonación de minerales calco-silicatados producidos por reacción metasomática entre calizas y pizarras.

MARMOL ( granate ( diópsido + clinozoisita ( anfíbol (  ESQUISTO

Las zonas metasomáticas también son frecuentes en los bordes de algunos cuerpos ultrabásicos, observándose una zonación del tipo:

PERIDOTITA ( serpentina ( talco + magnesita ( talco ( actinolita ( biotita ( ESQUISTO

Zonaciones como estas pueden ser el resultado de la difusión de un componente. En el primer caso, las bandas de los Ca-silicatos son consecuencia, principalmente, de la movilidad del CaO. En otros casos, son varios los componentes los que pueden migrar a la vez, como en el segundo ejemplo, en el que se produce la difusión de SiO2, MgO y FeO.

Cuantificación de procesos cinéticos complejos
El control cinético de los procesos geológicos puede depender de la velocidad de difusión, nucleación o crecimiento. Un número de sistemas geológicos reales puede modelizarse utilizando combinaciones de ecuaciones de velocidad para estos y otros procesos cinéticos (ver capítulo 10 del libro Richardson & MacSween Geochemistry, pathways and processes).
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Procesos geoquímicos que NO alcanzan las condiciones finales de equilibrio.

Efecto de la temperatura en la velocidad de los procesos ( energía de activación. :

difusión, nucleación y crecimiento
Relaciones de Arrhenius: el efecto de la temperatura en los procesos cinéticos

En los sistemas magmáticos o metamórficos es imprescindible tener en cuenta la influencia de la temperatura en la constante de velocidad (K). Esta relación entre la constante K y la temperatura está regida por la clásica ecuación propuesta por Arrhenius en 1889:


K = Ae-G*/RT

lnK = lnA -[G*R(1/T)]

donde A es el factor de frecuencia, G* es la energía de activación (Ea), R es la constante molar de los gases y T es la temperatura absoluta.

Para que una reacción se produzca deben producirse colisiones entre moléculas, por lo que la velocidad de reacción debe ser proporcional a la frecuencia de tales colisiones. Por lo tanto, el factor de frecuencia indica el número de veces por segundo que los átomos están lo suficientemente próximos como para reaccionar. Evidentemente no todas las colisiones serán comparables. Las colisiones entre moléculas que sean muy poco energéticas serán insuficientes para provocar las reacciones. Así pues, la velocidad de reacción depende de la posibilidad de que las colisiones alcancen energías mayores que un determinado límite. La energía de activación es una expresión de esta barrera de energía libre que debe ser superada para que la reacción tenga lugar con una velocidad apreciable. El término (-G*/RT) expresa la fracción de los átomos reaccionantes que tengan una energía mayor que la energía promedio de los átomos del sistema. La dependencia exponencial de la constante de velocidad con la temperatura explica el por qué ésta debe ser tenida en cuenta en sistemas de alta temperatura. En función del valor de G*, las constantes de velocidad pueden variar en algunos órdenes de magnitud en rangos de temperaturas de algunos cientos de grados.

Desgraciadamente existen pocos datos experimentales sobre la velocidad de reacción en sistemas de interés geoquímico. Una notable excepción es el estudio realizado por Greenwood (1963) sobre el sistema MgO-SiO2-H2O. Los resultados experimentales ponen de manifiesto que a 830ºC y 1 kbar el talco se deshidrata para dar lugar a la asociación enstatita + cuarzo + agua:


talco  enstatita + cuarzo + H2O

Sin embargo, aunque termodinámicamente esta reacción es posible, en la realidad se produce un proceso escalonado, cinéticamente más favorable, que involucra la descomposición del talco para dar antofilita:


talco  antofilita + H2O  enstatita + cuarzo + H2O

A partir de las medidas de Greenwood sobre las constantes de velocidad, Mueller & Saxena (1977) calcularon el volumen de talco, antofilita, enstatita y cuarzo producido en función del tiempo (figura 10.2). Aunque la asociación más estable es enstatita + cuarzo, la antofilita es la fase más abundante en el intervalo de 1000 a 1500 minutos. Así pues, algunos experimentos de corta duración podrían dar la falsa impresión de que la antofilita es la fase estable en esas condiciones. Pasado ese periodo de tiempo, la fase estable es enstatita + cuarzo.

DIFUSION

La velocidad den la que algunos procesos operan en Geología pueden depender del tipo y velocidad de la difusión de los componentes químicos en el sistema. La difusión se puede describir como el movimiento (migración) de uno o más componentes dentro de una misma fase. La migración de los componentes en una fase puede tener lugar sobre las superficies libres de los granos (surface diffusion), a lo largo de los límites entre granos (grain-boundary diffusion) y en el interior de la masa de los granos o líquidos (volume diffusion). Estos dos últimos tipos de difusión son los más importantes en los sistemas de alta temperatura. Cuando consideramos la difusión en volumen es interesante distinguir entre autodifusión (self-diffusion), en donde se produce el movimiento de un átomo o un ion en un sistema compuesto, al menos en parte, por el mismo elemento (e.g. difusión del oxígeno en los feldespatos), e interdifusión, en donde la difusión de un componente es dependiente de la difusión opuesta de otro (e.g. intercambio Mg-Fe en olivinos). Por lo general, la necesidad de balance de cargas locales implicado por la interdifusión da como resultado una disminución en la velocidad de difusión.

La presencia de un gradiente de composición en un sólido o un fundido homogéneo genera un flujo de un elemento o especie química determinada. En una situación de equilibrio, el flujo (J) a través de un plano es proporcional a la concentración (C/x) perpendicular al plano:

J = -D(C/x)t
Esta ecuación es la expresión de la Ley de Fick de la difusión, donde D es el coeficiente de difusión, que por lo general no es independiente de (C/x). El signo negativo de esta expresión se debe a que la difusión tiene lugar en la dirección en que disminuye la concentración. Las unidades del coeficiente de difusión son unidades de área por unidad de tiempo (generalmente cm2s-1).

Los procesos de difusión se pueden establecer mediante la relación entre los coeficientes de difusión (D). En el caso de la autodifusión, normalmente se describe mediante un coeficiente de difusión trazador (D*), que se determina experimentalmente siguiendo el movimiento de isótopos (e.g. el movimiento del 18O en el interior de un silicato). Los coeficientes de interdifusión (D1-2), que describen la interacción de iones de las especies 1 y 2, se miden empíricamente, o se pueden calcular mediante coeficientes trazadores en cada especie, ponderando su abundancia relativa en el sistema mediante la expresión

 D1-2 = (n1D*1 + n2D*2)/(n1 + n2)

Sin embargo, esta aproximación es de difícil aplicación en los sistemas geológicos, incluso en los de complejidad moderada, puesto que supone la toma de una gran cantidad de datos experimentales en sistemas que en ocasiones son difíciles de analizar.

Por tal motivo se realiza una aproximación alternativa que considera la difusión a la escala atómica desde una perspectiva mecanicista. Esta aproximación ha sido utilizada con éxito por metalúrgicos y ceramistas y poco a poco está siendo introducida en la geoquímica. Esta aproximación alternativa presenta la ventaja de describir el transporte difusivo en términos de fuerzas entre los iones de una red mineral a otro medio. En teoría, esta difusión se puede predecir a partir de los modelos convencionales de enlace, dada una información detallada de la estructura cristalina. A pesar de las buenas perspectivas que presenta esta aproximación, realmente se ha aplicado a muy pocos materiales de importancia geológica.

La difusión en volumen en sólidos implica, por lo general, la migración de átomos o de iones a través de las imperfecciones en las estructuras de los cristales (defectos puntuales). Los defectos puntuales pueden producirse por la ausencia de átomos en unas posiciones estructurales. Esta ausencia de átomos recibe el nombre de vacancias. Estos defectos cristalinos pueden ser de dos tipos: intrínsecos (posiciones vacantes propias del cristal) o extrínsecos (existencia de unos iones externos que pueden tener una carga diferente a la de los iones originales que reemplaza). Existen dos tipos de vacancias intrínsecas en los cristales iónicos para mantener la neutralidad electrónica:

a) defectos Frenkel, causados por el abandono de un ion de una posición estructural y ocupación de una posición intersticial;

b) defectos Schottky, que implica un igual número de vacancias en las posiciones aniónicas y catiónicas (figura 10.3).

El requisito del balance total de cargas puede conducir a la existencia de vacancias en la estructura cristalina. En este sentido, la incorporación de Fe3+ a la estructura del olivino precisa una vacancia catiónica en alguna parte del cristal.

Los cristales no estequiométricos tienen, por definición, vacancias. Los cristales reales contienen, frecuentemente, tanto defectos intrínsecos como defectos extrínsecos, controlando cada uno de ellos los procesos de difusión a diferentes temperaturas. En este sentido, los defectos puntuales intrínsecos tienden a ser más efectivos a altas temperaturas, en donde las vibraciones térmicas de los átomos son mayores. Conforme desciende la temperatura, el número de vacancias inducidas por impurezas (defectos extrínsecos) va superando a las generadas intrínsecamente. Esto puede verse en la figura 10.4, en donde se representa la determinación experimental de los coeficientes de difusión para Fe-Mg en el olivino en función de la temperatura. A altas temperaturas, la difusión tiene lugar principalmente mediante un mecanismo intrínseco, presentando valores de G* mayores que para la zona de mecanismos extrínsecos. La transición entre los mecanismos de difusión tiene lugar aproximadamente a unos 1125ºC. La diferencia que se puede observar en la pendiente de las curvas experimentales nos está indicando cualitativamente que se precisa mayor energía para mover iones entre defectos intrínsecos que entre los extrínsecos (62 kcal/mol para los mecanismos intrínsecos frente a los 30 kcal/mol para los extrínsecos). Probablemente sean los mecanismos de difusión extrínseca los que predominen en los sistemas naturales, ya que la mayoría de los minerales presentan importantes cantidades de impurezas y porque la mayoría de los procesos geológicos tienen lugar a temperaturas inferiores a las requeridas para los mecanismos intrínsecos.

Los defectos puntuales pueden tratarse desde un punto de vista termodinámico considerándolos como especies "cuasi-químicas". En este sentido, un cristal que contenga defectos puntuales se puede considerar como una solución entre el mineral "huésped" y la vacancia creada, pudiéndose asignar un valor de potencial químico a cada defecto. De este modo, las reacciones químicas que impliquen defectos se pueden escribir con sus constantes de equilibrio.

Otros defectos puntuales a considerar (extended defects), de relativa importancia en los procesos de difusión en volumen, incluyen las dislocaciones, que son desplazamientos lineales de planos cristalinos, y varios tipos de defectos planares, tales como los límites de macla y los defectos de apilamiento. Las microfracturas irregulares también se pueden incluir en este grupo.

NUCLEACION

Es el comienzo de la formación de un cristal. Desde un punto de vista termodinámico, el paso más difícil para generar una fase es la formación de un pequeño volumen, de un núcleo cristalino. Este primer paso se denomina nucleación. Los núcleos cristalinos se forman porque los procesos de fluctuaciones térmicas locales en la fase huésped dan como resultado clusters de átomos, por lo general inestables.

La fuerza motriz de la nucleación (como en otros procesos cinéticos) es la desviación del sistema de las condiciones de equilibrio. Una expresión común para esta fuerza motriz es la sobresaturación, que indica la diferencia entre la concentración del componente considerado y su concentración de equilibrio. Al estudiar la nucleación en los sistemas geoquímicos suele ser preferible definir la desviación del equilibrio en otros términos, en particular, mediante el término sobreenfriamiento (T). Este parámetro indica la diferencia entre la temperatura en equilibrio para la primera aparición de una fase y la temperatura a la que actualmente aparece. Por ejemplo, en los sistemas magmáticos, la cristalización ocurre generalmente a la temperatura liquidus del fundido. Se dice que un magma está sobre enfriado si a una temperatura por debajo del liquidus la cristalización no ha comenzado aún. A la hora de usar el parámetro T es muy importante que se utilice la temperatura de equilibrio del sistema actual, ya que en el caso de la cristalización de los magmas, la temperatura liquidus varía continuamente con el cambio de composición de los magmas, y el liquidus para el total del magma inicial solo es válido en los comienzos de la cristalización.

En Geología podemos tener dos tipos de aparición y nucleación de cristales: nucleación en fundidos y nucleación en sólidos.

Nucleación en fundidos
La aparición de una nueva fase está asociada con una disminución en la energía libre del sistema, pudiendo expresarse este cambio como

dG = (G/T)P,nidt + (G/P)T,nidP + (G/ni)P,T,njidni
o escrito de una forma más familiar,


dG = -S + V + µi
En la práctica aplicamos esta ecuación para declarar que cada fase en el sistema consiste en un material cuyas propiedades termodinámicas son continuas. Los límites entre fases se marcan por discontinuidades en las propiedades termodinámicas, pero asumimos que no contribuyen a la energía del sistema mismo. Los cálculos realizados sobre esta fase generalmente son consistentes con las observaciones en los sistemas reales.

Sin embargo, sabemos que los límites entre fases no son simples discontinuidades. Los átomos en la superficie de un cristal no están rodeados por el mismo patrón de enlaces que en el interior. Esta irregularidad en los enlaces puede producir distorsiones estructurales que pueden aumentar la energía libre del sistema. La contribución de la energía libre superficial es por lo general bastante pequeña, ya que el número de posiciones atómicas próximas al límite de una fase es mucho menor que en el interior. Sin embargo, podemos predecir que la energía libre superficial aumentará en importancia si el tamaño medio de los cristales y/o "gotas" en el sistema es muy pequeño, como ocurre durante la nucleación. En este caso, la energía libre superficial deberá ser tenida en cuenta en los procesos de inhibición cinética del sobreenfriamiento.

La energía extra asociada con la formación de una interfase se minimiza si el área de la superficie de la nueva partícula también se minimiza. Consecuentemente, el crecimiento de una partícula genera un trabajo debido al aumento de la interfase. Este trabajo, para el caso de una gota líquida, se define por lo general en términos de una fuerza tensional () aplicada perpendicularmente a cualquier línea sobre la superficie de la gota. Este concepto de tensión superficial es únicamente aplicable a las superficies de los líquidos, pero no se ha formulado una alternativa adecuada para los sólidos.

Desde un punto de vista de la energía libre, la tensión superficial se puede visualizar como una medida del cambio en la energía libre como consecuencia de un aumento en la superficie (A) de la partícula, es decir,

 = (G/A)T,P,n
La diferencial total de G se puede expresar como

dG = (dG)vol + (G/A)T,P,ndA = (dG)vol + dA

en donde (dG)vol es una notación abreviada para los términos presión, temperatura y composición que se aplican al volumen de la fase. Para el caso de un núcleo esférico con radio r, esta expresión se convierte en

Gtotal = (4r3/3)Gvol + 4r2
donde Gvol es el incremento de energía libre por unidad de volumen. Para valores pequeños de r predomina el término de la energía libre superficial (Gs), mientras que para valores de r grandes domina el término de Gv. Puesto que  siempre es positivo, la anterior ecuación implica que la energía libre total de una partícula que está nucleando aumenta con el valor de r hasta llegar a un valor crítico de radio (rcrit) a partir del cual la energía libre disminuye aunque aumente r. Núcleos pequeños con r<rcrit son inestables y tienden a redisolverse, mientras que núcleos con r>rcrit persistirán y crecerán. Esto puede verse gráficamente en la figura 10.6.

Nucleación en sólidos
Los principios de la nucleación en sólidos son los mismos que los vistos anteriormente, aunque en este caso los procesos de nucleación son más complejos. Una transformación de fases en estado sólido puede suponer un importante cambio en volumen que no pueda ser acomodado por el flujo de la fase reactante. Esto genera un problema que induce energía de deformación extra en el sistema, a añadir a la barrera energética de la nucleación. En este caso, la energía libre de nucleación se expresa como

Gtotal = (4r3/3)(Gv + Gs) + 4r2
siendo Gs la energía de deformación (strain energy).

Vamos a ver algunos casos en los que se produce la nucleación en estado sólido.

1.- En el caso de las rocas metamórficas, la nucleación probablemente siempre es heterogénea, siendo los límites de granos, dislocaciones y las áreas deformadas las posiciones favorables para la nucleación. La formación de un núcleo en un límite de granos o en una dislocación supone la destrucción de una superficie preexistente, así como una disminución en la energía libre del sistema. La nucleación en puntos triples, así como en los bordes de granos, también están energéticamente favorecidas.

2.- Procesos de exsolución en piroxenos y feldespatos (figura 10.8). La parte superior de la figura 10.8 muestra el solvus determinado experimentalmente en el sistema binario NaAlSi3O8-KAlSi3O8. El enfriamiento subsólidus de un feldespato homogéneo por debajo de la curva solvus dará como resultado la separación en dos fases cuyas composiciones están definidas por los ramales de la curva solvus. Las fases exsueltas nuclean, homogénea o heterogéneamente, dentro del estado sólido. La parte inferior de la figura 10.8 muestra un diagrama esquemático de tipo G-X para una temperatura por debajo de la cresta del solvus de los feldespatos alcalinos. Los puntos a1 y a2 definen la posición de los ramales del solvus a esta temperatura determinada, correspondiendo a las fases A1 y A2.

Otro tipo de nucleación, que puede estar cinéticamente favorecida, da como resultado la formación de zonas de exsolución con composiciones metaestables respecto de A1 y A2. Para mostrar cómo ocurre esto hemos dibujado en la parte superior de la figura 10.8 otra curva, denominada "curva espinodal". Dentro de los límites del solvus, la curva de la energía libre a una temperatura dada en el diagrama inferior tiene dos inflexiones (2G/X2 = 0), denominadas S1 y S2, que definen las posiciones de las ramas espinodales. Cualquier feldespato que tenga una composición global entre B1 y B2 presenta pequeñas fluctuaciones locales de composición (como por ejemplo, x1 y x2), y su energía libre será menor que para la de un feldespato homogéneo. El resultado también es una desmezcla, pero en este caso el proceso se denomina descomposición espinodal. Dentro de los límites de la curva espinodal (de b1 a b2) composiciones coexistentes como x1 y x2 son estables frente a una fase homogénea. Fuera de esos límites, la fase homogénea es la estable. En ambos casos, la diferencia de energía entre las fases homogéneas y exsueltas es muy pequeña, pero la desmezcla tan solo se favorecerá dentro del rango de la espinodal.

La cinética de los procesos de exsolución es bastante compleja, y es conveniente resumir tales procesos con la ayuda de diagramas tiempo-temperatura-transformación (también llamados diagramas TTT), como se presenta en la figura 10.9. Estos diagramas presentan una síntesis de los datos cinéticos obtenidos con experimentos realizados a diferentes temperaturas y velocidades de enfriamiento. Los dos conjuntos de curvas de la figura 10.9 corresponden aproximadamente al comienzo de la exsolución (1%) y al final de la misma (99%). La exsolución completa tiene lugar cuando se alcanza el equilibrio.

El comportamiento de un mineral en varias condiciones térmicas se puede determinar usando las curvas de enfriamiento de este diagrama. Por ejemplo, con velocidades de enfriamiento lento se favorece la nucleación homogénea frente a la descomposición espinodal, mientras que ocurre lo contrario con velocidades de enfriamiento moderadas. Durante un enfriamiento rápido hasta la descomposición espinodal sería incompleta y las muestras enfriadas (quenched) no presentarán ningún tipo de exsolución. Por ejemplo, los feldespatos alcalinos, en rocas plutónicas pueden presentar exsoluciones (pertitas y antipertitas), mientras que no lo hacen en rocas volcánicas.

CRECIMIENTO

El crecimiento cristalino es una actividad compleja que involucra una serie de procesos: 1) reacción química en la interfase entre el cristal que está creciendo y sus alrededores; 2) difusión de los componentes a y desde la interfase; 3) eliminación de cualquier calor latente de cristalización generado en la interfase; y 4) flujo de los alrededores para dejar sitio al cristal en crecimiento. En la mayoría de los silicatos, tan solo los procesos 1) y 2) son factores significativos, pudiendo darse dos situaciones extremas. Cuando la difusión de los componentes en los alrededores es más rápida que su adhesión a los núcleos cristalinos, la velocidad de crecimiento estará controlada por la reacción de interfase. Y de forma inversa, cuando la adhesión de los componentes a los núcleos cristalinos es más rápida que el transporte de los componentes hacia él la velocidad de crecimiento está controlada por la difusión. Para el caso especial en el que los cristales y la naturaleza de alrededor tengan la misma composición, no será necesaria ninguna difusión y el crecimiento estará controlado por la interfase, aunque en este caso la eliminación del calor latente de cristalización puede llegar a ser importante. El crecimiento controlado por la reacción en la interfase puede dominar en los sistemas ígneos, mientras que el crecimiento controlado por reacción de difusión parece ser más importante en los sistemas metamórficos. No obstante, en ambos sistemas se pueden dar situaciones intermedias en las que ambos procesos jueguen un papel importante.

En el crecimiento controlado por difusión, la migración de los componentes a y desde el área inmediatamente circundante al cristal en crecimiento depende de la existencia de un gradiente de concentración en el medio (ver figura 10.10). La formación de estos gradientes genera una lenta disminución en la velocidad de crecimiento. La advención de los fluidos, si es que ocurre, tiende a destruir los gradientes y a causar un aumento en la velocidad de crecimiento. En el caso del crecimiento controlado por interfase, las concentraciones de los componentes en las zonas próximas a las del cristal que está creciendo no es el movimiento en los alrededores. En consecuencia, la velocidad de crecimiento en estas condiciones no está afectada por el movimiento del fluido.

La expresión general para la velocidad de crecimiento (Y) en condiciones de crecimiento controlado por difusión viene dada por:


Y = K(D/t)½
donde K es una constante en términos de concentración, D es el coeficiente de difusión de las especies limitantes de la velocidad y t es el tiempo.

Crecimiento controlado por la interfase
La velocidad a la que tiene lugar el crecimiento controlado por la interfase es la diferencia entre las velocidades a la que los átomos son acoplados y desacoplados del cristal. La velocidad de adosamiento (anclaje) (ra) se puede expresar por una relación de probabilidad similar a otras ecuaciones ya vistas:


ra =exp [G*/RT]

donde  es la frecuencia a la cual los átomos vibran y G*es la energía de activación para el adosamiento. Análogamente, la velocidad de desacoplamiento (despegue) (rd) viene dada por:


rd =exp [-(G' +G*)/RT]

donde G' es la fuerza motriz termodinámica. La velocidad de crecimiento (Y) ra-rd veces el espesor de una capa (ao) y la fracción de las posiciones superficiales a las que los átomos pueden adosarse satisfactoriamente (f) viene dada por la expresión:


Y = aofexp(G*/RT)[f - exp(G'/RT)]

Esta expresión presenta la misma variación cualitativa con el enfriamiento que la velocidad de sobreenfriamiento. En el sobreenfriamiento cero la velocidad (Y) es cero, ya que G' es cero. Si el sistema se enfría por debajo de la temperatura de equilibrio, la velocidad de crecimiento aumenta, ya que G' aumenta. Sin embargo, con un gran sobreenfriamiento, la velocidad de crecimiento comienza a disminuir ya que  G* va aumentando, produciendo una menor movilidad de los átomos y un aumento en la viscosidad del fluido. Así pues, con el aumento progresivo del sobreenfriamiento, la velocidad de crecimiento primero aumenta, atraviesa un máximo y, finalmente, disminuye, como en el caso de la nucleación.

Se han reconocido algunos mecanismos de crecimiento controlado por interfase que se diferencian en las posiciones superficiales disponibles para el crecimiento (f en la ecuación anterior):

a) modelo continuo.- la interfase es rugosa y los átomos pueden adosarse en cualquier posición. En consecuencia, f=1 para todos los sobreenfriamientos y el crecimiento es relativamente rápido.

b) modelo laminar (layer-spreading models).- la interfase es plana, aunque presenta una serie de escalones, que son las únicas posiciones en donde se pueden adosar los átomos. En consecuencia, f<1. Los mecanismos observados del modelo laminar están representados en la figura 10.11:

b-1) nucleación superficial, en donde se forman capas de un átomo de espesor  que se expanden lateralmente sobre la interfase por la adición de átomos a los bordes;

b-2) dislocaciones helicoidales, que tienen lugar en la interfase, que es escalonada, y los átomos se añaden a modo de pasos en espiral, no requiriéndose la renucleación para cada capa.

PROCESOS CINETICOS EN ROCAS

Las características de muchos sistemas geológicos reales reflejan la interrelación de algunos procesos cinéticos. A continuación vamos a analizar alguno de estos ejemplos.

Texturas de rocas ígneas y metamórficas
Podemos definir a una roca como una asociación de fases minerales de composición definida que se han formado en unas condiciones determinadas de P-T. Aquellos minerales que se forman conjuntamente en el proceso de génesis de la roca se denomina paragénesis. Por tal motivo, podemos considerar que cada mineral es un cristal y debemos estudiar la relación entre los constituyentes de la roca, es decir, la textura de la roca.

La textura de una roca ígnea o metamórfica depende del tamaño relativo de los cristales, forma de los mismos y de las relaciones entre los granos adyacentes. Por lo general, las texturas de las rocas ígneas y metamórficas son el resultado de los procesos de nucleación y crecimiento. Trabajos experimentales en sistemas petrológicos permiten estimar el papel de la cinética en la génesis de las texturas de las rocas.

 Comenzaremos con una roca volcánica porfídica en la que existen fenocristales idiomórficos de olivino en una matriz de grano fino. De acuerdo con una interpretación tradicional de esta textura, podemos inferir que los fenocristales cristalizan lentamente a profundidad, y durante el ascenso a superficie, mientras que el líquido residual cristalizaría rápidamente por enfriamiento en superficie. Este modelo cinético de dos etapas puede ser una interpretación correcta en algunos casos. Sin embargo, los estudios experimentales llevados a cabo en lavas han demostrado que los núcleos de olivino crecen más rápido que los de las otras fases. Por otro lado, el olivino nuclea con mayor dificultad, por lo que su crecimiento tiene lugar a partir de un pequeño número de posiciones. De este modo, se puede producir una textura porfídica mediante una única etapa de enfriamiento. Un argumento similar sería válido para las velocidades relativas de nucleación y crecimiento en la formación de porfiroblastos en rocas metamórficas.

La velocidad máxima de nucleación y crecimiento de una fase en particular tienen lugar a diferente temperatura de sobreenfriamiento, como se muestra en la figura 10.15. En este ejemplo mostrado, la velocidad máxima de nucleación tiene lugar a mayores temperaturas de sobreenfriamiento que la velocidad máxima de crecimiento. Este es el caso normal, pero en algunas fases las curvas pueden estar invertidas.

 El caso de la textura ofítica, en la que los pequeños cristales de plagioclasa están englobados por grandes cristales de piroxeno puede ser el resultado de que, a una misma temperatura, la nucleación de la plagioclasa sea más rápida que su crecimiento, mientras que el crecimiento del piroxeno es más rápido que su nucleación.

 Texturas equigranulares en rocas metamórficas (nucleación en estado sólido). En estos casos, la tendencia de los cristales  de la misma fase pero de diferentes tamaños es a alcanzar un tamaño de grano común durante el calentamiento de la roca, ya que el potencial químico de cada fase debe ser el mismo en todos los cristales en equilibrio. Puesto que la contribución de la energía libre superficial (Gs) al potencial químico neto varía con el tamaño del cristal, las diferencias en el tamaño deben compensarse con ligeras variaciones en la temperatura entre los cristales. de este modo, cuando se fija el sistema a una temperatura determinada, la difusión favorece el crecimiento de grandes cristales a expensas de los más pequeños. Este proceso se conoce como " maduración de Ostwald".

Deformación y extensión de la reacción
Hemos discutido anteriormente el hecho de que la nucleación está inhibida en aquellas reacciones sólido-sólido que supongan cambios de volumen. Cuando una transformación en estado sólido progresa, aumentará el problema de espacio y la velocidad de reacción disminuirá con el tiempo. Así, por ejemplo, la transformación aragonito  calcita se inhibiría a 400ºC tras un 19% de transformación (Kunzler & Goodall, 1970). Los cálculos realizados por estos autores asumen que el problema de espacio se aliviaría con una deformación elástica de la fase huésped. Sin embargo, en los sistemas geológicos reales, el esfuerzo también puede originar una deformación no elástica, tal como el maclado, que puede solventar los problemas de espacio.

La deformación puede mejorar la cinética de las reacciones de diferentes modos:


1.- La difusión en volumen aumenta con el incremento en la densidad de los defectos puntuales. La nucleación sobre defectos cristalinos también es energéticamente favorable.

2.- La reducción en el tamaño de los cristales por cataclasis o recristalización aumenta el área superficial disponible para la reacción y, por lo tanto, aumenta la velocidad de reacción.

3.- Los gradientes de esfuerzos pueden aumentar los gradientes de potencial químico y, por lo tanto, aumentar las velocidades de difusión de ciertos componentes.

4.- La deformación produce, generalmente, un aumento en la permeabilidad a los fluidos. Estos fluidos pueden actuar como transporte de material disuelto o puede servir como catalizador para las reacciones.

El hecho frecuente de encontrar las reacciones metamórficas en zonas de deformación pueden indicar un efecto cinético. Existe una serie de datos experimentales que confirman el efecto de la deformación sobre las velocidades de reacción. La figura 10.16 muestra la reacción de transformación aragonito  calcita a 450ºC y 1 bar en función del tiempo. La curva A se ha establecido tras un rápido aumento de la temperatura del sistema hasta los 450ºC a 1 bar. La curva B se ha obtenido con un lento aumento de la temperatura hasta alcanzar los 450ºC y un descenso rápido en la presión desde los 10 kbar hasta 1 bar. Este descenso en la presión se traduce en deformaciones por cizalla en la muestra, provocando defectos puntuales y, por lo tanto, aumentando la velocidad de reacción. Este ejemplo ilustra claramente cómo la deformación favorece y mejora la cinética de reacción.

Layering (laminación) ígneo y bandeado metasomático
Algunos procesos petrológicos pueden involucrar difusión composicional acoplada y reacciones químicas, dando como resultado el layering (laminación) o bandeado (banding). En el caso del layering ígneo, algunos autores observaron cómo los perfiles de difusión estaban inducidos en el magma por gradientes térmicos. Cuando se produce la mezcla de perfiles de difusión de varios componentes tiene lugar la sobresaturación en zonas críticas. La cristalización resultante empobrecerá las regiones adyacentes de los componentes extraídos y se producirá un pattern repetitivo de capas minerales. Es posible que las texturas orbiculares desarrolladas en algunos granitos tengan este origen.

Las zonas de reacción entre minerales o asociaciones incompatibles en rocas metamórficas también se forman por la interacción de difusión y reacción. Thompson (1975) describe la siguiente secuencia de zonación de minerales calco-silicatados producidos por reacción metasomática entre calizas y pizarras.

MARMOL ( granate ( diópsido + clinozoisita ( anfíbol (  ESQUISTO

Las zonas metasomáticas también son frecuentes en los bordes de algunos cuerpos ultrabásicos, observándose una zonación del tipo:

PERIDOTITA ( serpentina ( talco + magnesita ( talco ( actinolita ( biotita ( ESQUISTO

Zonaciones como estas pueden ser el resultado de la difusión de un componente. En el primer caso, las bandas de los Ca-silicatos son consecuencia, principalmente, de la movilidad del CaO. En otros casos, son varios los componentes los que pueden migrar a la vez, como en el segundo ejemplo, en el que se produce la difusión de SiO2, MgO y FeO.

Cuantificación de procesos cinéticos complejos
El control cinético de los procesos geológicos puede depender de la velocidad de difusión, nucleación o crecimiento. Un número de sistemas geológicos reales puede modelizarse utilizando combinaciones de ecuaciones de velocidad para estos y otros procesos cinéticos (ver capítulo 10 del libro Richardson & MacSween Geochemistry, pathways and processes).
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Figura 7.10.- Curvas esquemáticas de velocidades de nucleación y crecimiento para una determinada fase frente a la variable sobreenfriamiento T.
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