Tema 5.- Controles Estructurales de la Distribución de Elementos. Introducción. Estructura cristalina. Sustituciones atómicas e isotopismo. Radio iónico y carga. Cristalquímica de los Fundidos silicatados.
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Los procesos de cristalización implican el intercambio de elementos entre líquido y sólido (e.g. magmatismo) o entre sólido y sólido (e.g. metamorfismo) y, por lo tanto, para cualquier elemento químico, la ganancia o pérdida relativa en su estabilidad química al pasar de una fase a la otra. La naturaleza estructural del material cristalino determina, en parte, la intensidad de este cambio de energía. En este tema vamos a repasar  algunos aspectos específicos de la naturaleza de las estructuras cristalinas más frecuentes en los minerales, en especial de aquellos que tienen una mayor relevancia geoquímica. Vista entonces los temas anteriores donde se daba una introducción al comportamiento geoquímico de los elementos químicos vamos a pasar a ver las características fundamentales de los dos principales grupos de minerales presentes en la corteza terrestre: los silicatos (que suponen caso el 90%) y los carbonatos, como puede verse en la siguiente tabla.
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(Holmes & Holmes, cap. 4)
Silicatos
Características generales

Representan algo más del 90% del total de los constituyentes minerales de la corteza terrestre (figura 1), pudiendo afirmarse que la composición química de la corteza y manto terrestre es, fundamentalmente , silicatada.. Los silicatos comprenden unas 600 especies y su clasificación se realiza sobre la base de criterios estructurales. El elemento básico en la composición de los silicatos es el silicio (recordar la importancia en % del Si). La estructura de los silicatos está controlada por los diferentes tipos de acoplamientos de los tetraedros [SiO4].

Clasificación

Existen varios poliedros de coordinación en los silicatos, en concreto, tetraedros y octaedros, sin embargo, el más importante es el tetraedro [SiO4(, ya que está presente en todos los silicatos y permite una simple clasificación de los mismos. El poliedro de coordinación [SiO4( consiste en un tetraedro (rSi4+/rO2- ( 0.26). Es decir, un átomo de Si4+ rodeado por cuatro oxígenos O2- que se sitúan en los vértices del tetraedro, por lo que existen cuatro cargas negativas para neutralizar, sea mediante la polimerización de poliedros similares o bien mediante la combinación con cationes. Existe la posibilidad de sustituciones de (Si4+) (radio iónico = 0.39 A) por Al3+ (radio iónico = 0.45A), Be2+ (radio iónico = 0.34A), Ge4+ (r.iónico = 0.44A) o Ti4+ (r. iónico = 0.49A).


El reemplazamiento de Si por Al supone una diferencia de carga que debe ser compensada con la entrada de nuevos cationes. Además, existen diferentes cationes que aparecen unidos a los tetraedros para dar lugar a las diferentes variedades de minerales. En el caso de los silicatos, dominan los elementos litófilos, siendo muy poco frecuentes los silicatos de elementos calcófilos (Ag, Cu, Pb, ...).


En función de la distribución de los tetraedros, se pueden observar diversas configuraciones estructurales entre los silicatos (ver figura y tabla). El tipo de asociación de tetraedros determina, en cierta medida, la geometría del cristal y permite comprender claramente, por ejemplo, las superficies de exfoliación de los cristales, que son aquellas que evitan cortar las cadenas de tetraedros, puesto que el enlace Si-O-Si en los silicatos es, efectivamente, muy resistente.

Tipo de

silicato
Relación

Si:O
Unidad estructural

Nesosilicato

Sorosilicato

Ciclosilicato

Inosilicato

Filosilicato

Tectosilicato
1:4

1:3.5

1:3

1:3

1:2.75

1:2.5

1:2
SiO4
Si2O7=
SinO3n
Si2O6
Si8O22
AlSi3O18
AlSi3O8


En la mayoría de los silicatos naturales, el enlace químico entre los oxígenos del tetraedro [SiO4] y los elementos ajenos al tetraedro son de naturaleza fundamentalmente iónica, pero la variedad de estructuras cristalinas permite un gran número de posibles poliedros de coordinación para los diferentes cationes (ver Tabla 6.1 Henderson). Se denomina polimerización a la formación de una red extensa de tetraedros [SiO4]. La existencia de estos diferentes poliedros de coordinación es uno de los principales factores que controlan el fraccionamientos de algunos elementos respecto a otros durante los procesos geoquímicos. Además, hay que considerarlas diferentes características de los enlaces químicos existentes entre silicatos, óxidos, sulfuros nativos, haluros y carbonatos (ver libros de Mineralogía para las diferentes estructuras minerales).


La configuración más simple es la que consiste en grupos de tetraedros SiO4 aislados (es decir, tetraedros que no están unidos entre sí), dando lugar a los nesosilicatos (u ortosilicatos). Los grupos (SiO4)4- están unidos entre sí por cationes de tamaño medio. Aquellos silicatos que aparecen desarrollando una configuración con pares de tetraedros unidos, compartiendo un oxígeno son los sorosilicatos, y el grupo aniónico será [Si2O7]6-. Si existen más de dos tetraedros unidos podemos tener los siguientes casos:


- ciclosilicatos, constituidos por anillos de tetraedros en los que cada tetraedro de un anillo comparte dos oxígenos. Pueden ser anillos de 3, 4 o 6 tetraedros, por lo que las fórmulas estructurales serán de tipo [SixO3x]2-.;


- inosilicatos, en los que se desarrollan cadenas lineales infinitas de tetraedros situados paralelamente unos a otros en sus estructuras. Como en el caso de los ciclosilicatos, cada tetraedro comparte dos de sus oxígenos con el tetraedros adyacente. Las cadenas de tetraedros pueden ser simples, como en el caso de los piroxenos ([SiO3]2-) o dobles, como en los anfíboles ([Si4O11]6- (OH)-). En el caso de los anfíboles, la mitad de los tetraedros comparten con sus vecinos dos oxígenos y la otra mitad, tres. Esto va a suponer la presencia de grupos (OH)- que se colocarán en el centro de cada hexágono formado por los tetraedros, para así compensar el defecto de carga;


- filosilicatos, en los que se producen asociaciones de tetraedros en un plano, de tal manera que compartan tres de sus cuatro oxígenos, dando capas infinitas bidimensionales. El grupo aniónico es ([Si4O10]4- (OH)-2). Esta disposición de capas será la responsable del hábito laminar de los filosilicatos.


- tectosilicatos, constituidos por tetraedros que comparten los cuatro oxígenos, originando una estructura tridimensional compacta (SiO2). En estos grupos existen cationes alcalinos o alcalino-térreos fuera de los tetraedros.

Composición química de los silicatos

En la mayoría de los silicatos (salvo los tectosilicatos), las posiciones tetraédricas están bien compactadas, generando una disposición tridimensional ordenada de átomos de oxígeno muy próximos unos de otros, con el Si como catión principal de estas estructuras. En la Tabla 13.1 se recopilan los cationes más frecuentes que suelen aparecer en los silicatos, así como el orden de coordinación de los mismos. En el caso de los cationes con coordinación octaédrica (6), aunque se incluyan cationes di, tri y tetravalentes, todos tienen aproximadamente los mismos requerimientos espaciales y, aproximadamente, las mismas relaciones de radio con el oxígeno y, por lo tanto, tienden a ocupar las mismas posiciones atómicas. En estos casos, son posibles las soluciones sólidas entre iones de diferente carga (e.g.- Si4+ ( Al3+; Mg2+ ( Fe2+; Ca2+ ( Na+; etc.).


Los cationes mayores y cargados más débilmente (Ca2+ y Na+) generalmente entran ocupando coordinación 8 con respecto al oxígenos. Aunque los tamaños de estos dos iones son muy similares, sus cargas son diferentes. Esta diferencia de carga es compensada por sustituciones acopladas como las de las plagioclasas, en donde Si4+ + Na+ se sustituyen por Al3+  + Ca2+ para mantener la neutralidad estructural, por lo que la sustitución acoplada se podría escribir como Si4+ + Na+ ( Al3+ + Ca2+.


Los cationes de mayores tamaños frecuentes en las estructuras de los silicatos son el K, Rb, Ba y otros elementos alcalinos y alcalino-térreos. Estos cationes no suelen entrar con facilidad en las posiciones del Na o Ca y suelen aparecer en posiciones de tipo única de alto número de coordinación. Por ello, las soluciones sólidas entre estos iones y otros iones comunes son muy limitadas.


( De manera general, las sustituciones iónicas son frecuentes y extensivas entre elementos que están agrupados juntos en la Tabla 13.1.

Teniendo en cuenta las sustituciones más comunes presentes en los silicatos, se puede escribir una fórmula general para los mismos:

XmYn(ZpOq)Wr
donde X representasen los cationes de mayor tamaño débilmente cargados, en coordinación 8 o superiores, Y los cationes de tamaño medio, en coordinación 6, Z representa los cationes pequeños altamente cargados en coordinación 4, O al oxígeno y W representa grupos aniónicos adicionales, tales como (OH)- o aniones tales como Cl- o F-. La relación p:q depende del grado de polimerización de la estructura de los silicatos y los otros subíndices, m, n y r dependen de la necesidad de mantener la neutralidad electrónica.

Sustituciones Atómicas e Isotipismo 


Analicemos la definición de Mineral:

MINERAL.- Sólido homogéneo, de composición química definida pero generalmente no fija, con una disposición atómica ordenada y normalmente generado en procesos inorgánicos.

Sin embargo, el mineral como sustancia pura es un hecho excepcional, y una gran cantidad de minerales presentan una variación amplia en su composición química. La variación en la composición es el resultado de la sustitución de una determinada estructura de un ión, o grupo iónico, por otro ión, o grupo iónico. Este tipo de relación se denomina “sustitución iónica” o solución sólida, y se presenta en los minerales isoestructurales. Una definición concisa de solución sólida sería: “una solución sólida es una estructura mineral en la cual las posiciones atómicas específicas están ocupadas en proporciones variables por dos o más diferentes elementos (o grupos) químicos”. Los factores principales que determinan la proporción de solución sólida que tiene lugar en una estructura cristalina son: 

· El tamaño relativo de los iones, átomos o o grupos iónicos que se sustituyen entr sí. Generalmente es posible un amplio intervalo de sustitución si la diferencia de tamaño entre los iones (o átomos) es ( 15%. Si los radios de los elementos difieren entre un 15 y un 30%, la sustitución es limitada o rara, y si los radios difieren en más de un 30%, la sustitución es imposible.

· Las cargas de los iones que intervienen en la sustitución. Si las cargas son iguales (e.g. Mg2+ ( Fe2+) la estructura en la que tiene lugar la sustitución permanece eléctricamente neutra. Si las cargas no son iguales (e.g. Al3+ ( Si4+) deben existir otras sustituciones adicionales para mantener la neutralidad electrostática.

· La temperatura a la cual tiene lugar la sustitución. Existe, en general, una mayor tolerancia en la sustitución atómica a mayores temperaturas, cuando las vibraciones térmicas (de la estructura global) son más intensas y los tamaños de las posiciones atómicas disponibles son más grandes. Por tanto, en una estructura determinada, es de esperar una mayor variabilidad en su composición a altas temperaturas que a bajas temperaturas.

Los tipos de solución sólida pueden abordarse en función de mecanismos de solución sólida sustitucional, intersticial o con omisión. 

Solución sólida sustitucional

Este tipo de sustitución genera los minerales isoestrucurales, isotípicos o isomórficos. Los tipos más simples de sustitución iónica son las sustituciones catiónicas o aniónicas simples. En un compuesto del tipo A+X- el A+ puede ser sustituido en parte, o totalmente, por B+. En este ejemplo no hay cambio de valencia y tal sustitución viene ilustrada por el cambio de Rb+ en el K+ de una biotita. Una simple sustitución aniónica puede representarse en un compuesto del tipo A+X- en el cual X- puede ser reemplazado en parte, o totalmente, por Y- (e.g.- incorporación de Br- en la estructura del KCl en lugar del Cl-).

Un ejemplo de serie de soluciones binarias sólidas completas (sustitución de un elemento por otro en todo el intervalo de composiciones posibles determinado por las composiciones de los miembros extremos) es el proporcionado por el olivino [(Mg,Fe)2SiO4], con sustitución total o parcial del Mg por el Fe2+ dando la solución sólida forsterita-fayalita.

Si en una composición general del tipo A2+X2- un catión B3+ sustituye a un catión A2+ la neutralidad puede mantenerse si una cantidad idéntica de A2+ es sustituida al mismo tiempo por un catión del tipo C+. Esto puede representarse por la expresión:

2A2+  (  1B3+ + 1C+
Este tipo de sustitución se denomina acoplada. La serie de las plagioclasas puede representarse en función de dos miembros extremos, NaAlSi3O8 (albita) y CaAl2Si2O8 (anortita). La solución sólida completa entre las dos composiciones de los miembros extremos se ilustra con la sustitución acoplada

Si4+Na+  (  Al3+Ca2+
donde las cargas eléctricas totales a ambos lados de la ecuación son idénticas, por lo que la estructura permanece neutra. 

Un ejemplo de solución sólida acoplada limitada es la solución correspondiente al diopsido [CaMg(Si2O6)] y jadeita [NaAlSi2O6]. La sustitución acoplada puede representarse por:

Ca2+Mg2+  (  Na+Al3+
Aunque la estructura del piroxeno es neutra con cualquier tipo de par catiónico, las posiciones atómicas y los poliedros de coordinación no permiten una solución sólida completa de este tipo.

Las posiciones atómicas no completas (vacantes) pueden ser parcial o totalmente ocupadas en un esquema sustitucional en el que interviene una vacante. Por ejemplo, una sustitución acoplada parcialmente en la tremolita [(Ca2Mg5Si8O22(OH)2], en donde ( representa la posición A vacante normalmente en la estructura, puede resultar del proceso

(Si4+  (  Na+Al3+
En este esquema, el Al3+ reemplaza al Si4+ en la posición tetraédrica y el Na+ adicional se alberga en una posición normalmente vacante (indicada por (). Otros ejemplos de soluciones sólidas sustitucionales se muestran en la Tabla 5.X.

Tabla 5.X.- Ejemplos de varios tipos de soluciones sólidas sustitucionales. Los paréntesis que siguen a los iones contienen el número de coordinación. En cada caso se indica el radio iónico.

Catiónico simple

Mg2+  (  Fe2+ (completa)

Fe2+  (  Mn2+ (completa)

Na+  (  K+ (parcial)

Mg2+  (  Mn2+ (parcial)
Mg2+ (6) = 0.72 Å

Fe2+ (6) = 0.78 Å

Mn2+ (6) = 0.83 Å

Na+ (8) = 1.18 Å

K+ (8) = 1.51 Å

Aniónico simple

Br-  (  Cl- (completa)

I-  (  Cl- (parcial)
Br- (6) = 1.96 Å

Cl- (6) = 1.81 Å

I- (6) = 2.20 Å

Catiónico acoplado

Na+Si4+ (  Ca2+Al3+
2 cationes           2 cationes

carga total 5+      carga total 5+
Ca2+Mg2+ (  Na+Al3+
2 cationes           2 cationes

carga total 4+      carga total 4+
Mg2+Al23+ (  Fe22+Ti4+
3 cationes           3 cationes

carga total 8+      carga total 8+
(Si4+ (  Na+Al3+

2 posiciones         2 cationes en

carga total 4+       2  posiciones

( = vacante          carga total 4+
Extensión de la solución sólida

Completa a alta temperatura en la plagioclasa.

Limitada, como en la onfacita, miembro del grupo de los piroxenos.

Extensiva, como en el grupo de la espinela.

Extensiva, como en la arfvedsonita (anfíbol sódico).

(tomado de Klein & Hurlbut, 1996, Figura 5.15)

Solución sólida intersticial

Entre los átomos o iones o grupos iónicos de un cristal existen intersticios que normalmente se consideran como huecos. Cuando los átomos o iones se localizan en estos huecos estructurales se dice que existe una solución sólida intersticial o una sustitución intersticial. En algunas estructuras cristalinas estos huecos pueden tomar la forma de canales, como en el berilo (Be3Al2Si6O18). En este ciclosilicato (ciclo de 6 tetraedros) las cavidades tubulares de los anillos superpuestos son ocupadas por grandes iones, así como por moléculas. Cantidades considerables de K, Rb, Cs y H2O, así como de CO2, se encuentran en los análisis de berilo, alojadas intersticialmente en los canales hexagonales. Las moléculas de H2O y CO2 están débilmente enlazadas con los oxígenos internos de los anillos senarios del Si6O18. Los grandes iones alcalinos monovalentes (K, Rb y Cs) se hallan también localizados dentro de estos anillos, pero están mucho más fuertemente enlazados, debido a los siguientes mecanismos sustitucionales acoplados:

Si4+  (  Be2+ + 2R+
y

Si4+  (  Al3+ + R+
donde R+ representa al K+, Rb+ o Cs+. En la primera sustitución, dos cationes monovalentes alcalinos se alojan en el intersticio de la cadena hexagonal Si6O18, mientras que en la segunda, sólo un catión se sitúa en dicha posición.

Otro ejemplo común de solución sólida intersticial es el de las ceolitas, que son tectosilicatos en donde los tetraedros [SiO4] y [AlO4] están unidos conjuntamente en una estructura muy abierta. Dentro de esta estructura “esquelética” pueden haber grande agujeros y canales continuos con diámetro de 2 a 7 Å. Estos canales proporcionan un fácil acceso al interior de los cristales y pueden también acomodar moléculas de agua. Como éstas se encuentran débilmente ligadas mediante enlaces de hidrógeno a la estructura Al-Si que las rodea, un calentamiento suave la apartará de estas posiciones intersticiales sin que se produzca un colapso de la estructura. Al dejar de calentar, y en presencia de agua líquida o vapor, las ceolitas se rehidratan por reincorporación de las moléculas H2O en los mismos intersticios de donde fueron removidas.

Solución sólida con omisión

La solución sólida con omisión tiene lugar cuando un catión de mayor carga reemplaza a dos o más cationes, compensando su carga. La sustitución sólo puede darse en una posición atómica, dejando otros sitios vacantes u omitidos. Por ejemplo, cuando el Pb2+ sustituye al K+ en la variedad azul-verdosa de la microclina (KAlSi3O8), llamada amazonita, reemplaza dos iones K+, pero ocupa una sola posición

K+ + K+ ( Pb2+ + (
creando una vacante en la red ((), que puede llegar a ser un centro de color.


El ejemplo mejor conocido mineralógicamente de este tipo de solución sólida es el de la pirrotina (Fe(1-x)S). En la pirrotina, el azufre se presenta en empaquetamiento hexagonal compacto y el hierro en coordinación 6 con el azufre. Si cada posición octaédrica fuera ocupada por el Fe2+, la fórmula de la pirrotina sería FeS. Sin embargo, en las pirrotinas se da una variación en el tanto por ciento de vacantes en as posiciones octaédricas, haciendo que la composición varíe desde el Fe6S7 hasta el Fe11S12, próximo al FeS. La fórmula se expresa normalmente por (Fe(1-x)S) con x variable de 0 a 0.2. Los minerales como la pirrotina, en los cuales una composición estructural determinada está incompletamente llena, se conocen con el nombre de estructuras defectuosas. Cuando el Fe2+ está ausente de alguna de las posiciones octaédricas de la pirrotina, con el azufre neto completamente intacto, la estructura no es eléctricamente neutra. Es posible entonces que parte del Fe se encuentre como Fe3+ para compensar la deficiencia del Fe2+. Si ocurre esto, la fórmula neutra de la pirrotina se podría escribir como [(Fe1-3x2+Fe2x3+)(xS] en donde ( representa vacantes en la posición catiónica. Si en este ejemplo se toma x como 0.1, esta formulación significa que en la estructura de la pirrotina se presentan 0.1 vacantes, 0.7Fe2+ y 0.2Fe3+. Dicho de otro modo, el Fe3+ se acomoda en la pirrotina mediante la siguiente sustitución:

Fe2+ + Fe2+ + Fe3+ ( Fe3+ Fe3+ + (
creándose la vacante (.
Radio iónico y carga 

Uno de los grandes avances de la Geoquímica fue el reconocimiento de la importancia del radio iónico y de la carga en el control de la distribución de elementos químicos. En 1937, Goldschmidt enunció los principios de este control, que se conocen como las “reglas de Goldschmidt”:

1. Iones de similar radio y carga entrarán con igual facilidad en una estructura cristalina, de manera proporcional a su concentración en el líquido.

2. Un ión de menor radio pero con la misma carga que otro se incorporará preferencialmente al cristal. A modo de ejemplo, para el caso del Mg2+ (0.65Å) y del Fe2+ (0.76Å) en olivinos, piroxenos, anfíboles y biotitas, en las primeras etapas de cristalización será la fase magnesiana la que se forme antes que la ferrosa (siendo la relación Mg/Fe un buen indicador de la diferenciación).

3. Si dos iones tienen similar radio pero diferente carga, entrará con mayor facilidad a una estructura cristalina el que tenga la carga mayor. Así, como por ejemplo, el Ca2+ (0.99Å) y Na+ (0.95Å), en las plagioclasas, que durante las primeras etapas de cristalización serán cálcicas, siendo la razón Ca/Na un buen indicador de la diferenciación.

Las reglas de sustitución de Goldschmidt son más o menos válidas cuando están involucrados iones alcalinos y alcalino-térreos, pero falla en otros casos. Por ejemplo, el Cd2+ (r.i. = 0.97 Å) tiene igual carga y radio semejante al Ca2+ (0.99Å). Sin embargo, el Cd no se presenta en minerales en los que el Ca está participando como integrante de la red cristalina. La naturaleza del enlace químico y el carácter iónico son muy importantes en la determinación del grado de asociación entre pares de elementos.

Con objeto de solucionar algunas de las limitaciones de las reglas de Goldschmidt, Rindwood propuso la siguiente regla: “cuando dos elementos de radio iónico similar e igual carga (caso 1 de las reglas de Goldschmidt) están compitiendo por un determinado sitio en una red cristalina, se incorporará preferentemente aquel cuya electronegatividad sea menor, debido a que formará enlaces iónicos más fuertes”. Conviene recordar que en una estructura silicatada, el O= es el ión más importante. Por lo tanto, cuanto mayor sea la diferencia de electronegatividad entre el oxígeno y los elementos metálicos involucrados, más iónico es el enlace y más estable será la estructura. Esta regla es útil para aquellos casos en los que la diferencia de electronegatividad sea mayor de 0.1.

La electronegatividad de un elemento es la capacidad que tienen sus átomos para atraer electrones. Así, por ejemplo, el sodio tiene una baja electronegatividad, mientras que el flúor tiene una alta electronegatividad, lo que se traduce en que el Na nunca formará iones Na- mientras que el flúor tiene una gran tendencia a formar iones F-. Existen dos formas cuantitativas de medir la facilidad de ionización:) la energía de ionización y la afinidad electrónica. La energía de ionización es la energía necesaria para remover un electrón de un átomo (e.g. Na ( Na+), mientras que la afinidad electrónica es la energía que se desprende cuando un electrón es añadido a un átomo (e.g. F ( F-). Conforme mayor sea la diferencia de electronegatividades entre dos elementos, mayor será su tendencia a formar enlaces iónicos. Así, el CaF2 tendrá fundamentalmente un enlace iónico (Ca 1.0, F 4.0), mientras que el PbS lo será preferentemente covalente (Pb 2.3, S 2.6). Las diferencias en las propiedades físicas entre silicatos y sulfuros son consecuencia, principalmente, de la naturaleza del enlace fundamentalmente covalente de los sulfuros.

· Otras limitaciones a las reglas de Goldschmidt se pueden dar en aquellos sistemas binarios en los que exista un punto de fusión máximo o mínimo. Así, si consideramos el sistema AX-BX, en el que el radio iónico de A+ es menor que el de B+, y tenemos un fundido de composición M1, al enfriarse el líquido comenzará a cristalizar un sólido enriquecido en A respecto al fundido, pero para un fundido de composición M2, cristalizará un sólido enriquecido en B, lo que estaría en desacuerdo con la segunda regla de Goldschmidt.

Pero a pesar de estas críticas y otras más, está claro que el radio iónico y la carga juegan un importante papel en la distribución de elementos químicos en las estructuras cristalinas, aunque también hay que considerar el tipo de enlace químico presente. De modo que para ser capaces de predecir o conocer la distribución geoquímica de un elemento deberemos tener un valor exacto de los radios iónicos y de los estados de valencia de estos elementos (ver Tabla 6.7 de Henderson, 1982).
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Onuma et al. (168) y Jensen (1973) pusieron de manifiesto de manera clara la influencia del radio iónico y la carga en la distribución de elementos químicos. Para ello definieron un coeficiente de partición “K” para un elemento (M) distribuido entre líquido y cristales coexistentes como:


Los valores de K se determinaron mediante análisis de fenocristales y matriz en rocas volcánicas y en las Figs 6.10(a) y (b), conocidas como “diagramas de Oniuma”, se proyectan los valores de K versus el radio iónico.


Si consideramos la sustitución de un elemento traza tal como el Mn2+ en un ortopiroxeno, se podría escribir la siguiente reacción de intercambio:

Mg2Si2O6 + 2Mn2+melt  (  Mn2Si2O6 + 2Mg2+melt

La partición del Mn2+ entre el líquido y la enstatita está íntimamente ligada a la partición del Mg, de modo que se podría definir un coeficiente de reparto para esa reacción como:
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ó como 

y no cambiarían las morfologías de las curvas de las Figs. 6.10a y b.


Estas dos curvas muestran claramente el control que ejerce el radio iónico y la estructura cristalina sobre la partición (= distribución) de elementos químicos. La presencia de dos picos en la Fig. 6.10a a diferentes valores del radio iónico se debe a la existencia de las posiciones M1 y M2 en la estructura de los clinopiroxenos.

1. 
Jensen (1973) sugirió las siguientes aplicaciones de los diagramas de Onuma:

2. Para determinar qué posición en un mineral está ocupando un determinado elemento y cual es su preferencia.

3. Para deducir los coeficientes de reparto para varios elementos de los que se conoce su valencia y radio iónicos.

4. Para deducir el estado de valencia de un elemento cuyo coeficiente de partición es conocido (e.g. Ti o Mn), pero que puede aparecer en diferentes estados de valencia, o para estimar qué cantidad de un elemento está en cada uno de sus estados de valencia (e.g. Eu2+/Eu3+).

5. En el caso de los elementos de transición, para determinar si un elemento está en un estado de alto spin o bajo spin, sobretodo en aquellos elementos en los que diferencias  en los estados de spin impliquen diferencias importantes en sus radios iónicos


Para poder definir las curvas de K vs radio iónico es necesario asumir o conocer la valencia o el estado de oxidación de cada ión (tabla 6.8 Henderson 1982). El estado de oxidación de un elemento en un sistema magmático o metamórfico depende de la temperatura, composición y, fundamentalmente, del potencial redox del sistema.


Las pequeñas diferencias en los radios iónicos entre un grupo de elementos químicos que muestren propiedades químicas similares puede utilizarse para resolver problemas petrológicos. En particular, en las REE (grupo del La al Lu) los radios iónicos para los estados de oxidación 3+ cambian gradualmente desde 1.03 Å en el La3+ hasta 0.86 Å en el Lu3+. En la mayoría de los sistemas ígneos, todas las REE están en estado excepto 3+ el europio (Eu) que puede aparecer como Eu2+ó Eu3+, dependiendo de la proporción de cada estado de factores tales como la fO2 y la composición del magma parental.


A modo de ejemplo de la aplicación de la distribución de las REE, consideremos la génesis de fundidos basálticos por fusión parcial de Pl + Cpx + Ol. En las primeras etapas de fusión parcial se obtendrán patrones de REE con enriquecimiento en las LREE, mientras que altas tasas de fusión parcial darán patrones con empobrecimiento en LREE.

1. 
Este ejemplo hipotético permite mostrar cómo los patterns de REE de las sucesivas fracciones de fusión parcial dependen de la secuencia de fusión de los minerales. Los niveles de abundancia precisos de estos elementos, así como la naturaleza precisa de los patterns de los fundidos dependerá de:

2. las proporciones modales de los minerales en la fuente;

3. la concentración de REE en cada fase mineral;

4. la secuencia de fusión;

5. la intensidad de segregación de fundidos sucesivos y sólidos residuales.

Estos factores serán considerados en detalle en el Tema 13, en donde se desarrollarán una serie de expresiones matemáticas para poder cuantificar estos procesos.

Además, el comportamiento diferencial del Eu en la plagioclasa con respecto a otras REE (especialmente Gd3+ y Sm3+) también puede ser utilizado como una ayuda en la interpretación de la génesis de rocas. Esto es debido a la posibilidad de que el Eu pueda aparecer como Eu2+ó Eu3+, en un magma a diferencia de las otras REE que sólo aparecen como 3+. De este modo, si una cantidad importante de plagioclasa se implica en la cristalización fraccionada de un magma, los sólidos acumulados tendrán una marcada anomalía positiva de Eu, mientras que los líquidos residuales presentarán una marcada anomalía en Eu. A fin de cuantificar esta anomalía, se define el parámetro Eu* que es la extrapolación entre los valores normalizados de Sm y Gd [Eu* = (Sm+Gd)/2], de manera que rocas con anomalía positiva de Eu tendrán una relación Eu/Eu* > 1, y en aquellas en las que se presente una anomalía negativa de Eu, Eu/Eu* será < 1.

Se puede escanear la figura 146 (pag. 176) del libro de Hall, donde se incluyen los K de las REE en diferentes minerales.
Cristalquímica de los Fundidos Silicatados


El conocimiento de la estructura de los fundidos silicatados va a ayudar considerablemente al conocimiento de algunos procesos geoquímicos, incluyendo los que implican el fraccionamiento de elementos y las secuencias de cristalización de minerales formados por el enfriamiento de un magma. Sin embargo, a diferencia del estudio de la cristalquímica de los sólidos cristalinos, no será tan fácil estudiar la de los fundidos silicatados por las dificultados analíticas que suponen su estudio (e.g. dificultades analíticas para trabajar con fundidos silicatados a altas T).


Hay toda una serie de evidencias que sugieren que en algunos fundidos existen elementos estructurales similares a los observados en las materias cristalinas. Es más, estudios de DRX y de dispersión térmica de neutrones han puesto de manifiesto el hecho de que la mayoría de los fundidos tienen una cierta estructura y que, con el tiempo, es posible encontrar una cierta disposición geométrica de sus átomos. A partir de estudios de este tipo se sabe que, en general, las distancias interatómicas en los fundidos son ligeramente más cortas que las existentes en sólidos cristalinos de igual composición, y que en los primeros los números de coordinación promedio son menores que en los segundos.


Los primeros trabajos sobre fundidos silicatados se desarrollaron en los años 30, y pusieron de manifiesto cómo vidrios ricos en sílice eran casi cristalinos, con una estructura tridimensional de átomos de Si-O, siendo (como en los minerales silicatados) el tetraedro [SiO4]4- la unidad básica estructural de esos fundidos silicatados. La unidad fundamental [SiO4]4- puede conectarse con otras estructuras de manera diversa, dando lugar a los diferentes grados de polimerización Si-O:

· como cadenas de polímeros con un número X (grado de polimerización) de unidades estructurales;

· o como estructuras “en ramas” que pueden o no estar interconectadas con ellas mismas para dar una red planar o una forma irregular tridimensional.

Un alto grado de polimerización se da en el caso de los fundidos silíceos y se manifiesta por la alta viscosidad de los mismos.

Los átomos de Si y los de Al, como consecuencia  de su tendencia a formar redes tridimensionales, tanto en fundidos silicatados como en vidrios, se conocen como átomos “formadores de estructuras” (“network-former atoms”). En ocasiones, el P también puede actuar como un “formador de estructuras”. Sin embargo, los cationes más grandes, tales como el Ca2+, Mg2+, Fe2+, Na+, K+, que aparecen como constituyentes mayoritarios en algunos magmas, se conocen como “modificadores de estructuras” (“network-modifier atoms”), puesto que por lo general distorsiona y modifican las estructuras. Para el caso del Al, esta división no es tan clara, ya que éste puede aparecer en coordinación IV ó VI.
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Un parámetro empírico, pero muy útil, para determinar el grado de polimerización de un fundido viene dado por la relación R determinada por el número total de átomos de oxígeno y el de átomos formadores de estructuras presentes en el magma

Para fundidos de composición granítica, R ( 2, mientras que para fundidos de composición ultrabásica R ( 3. Un fundido de composición SiO2 (que sería un fundido altamente polimerizado) tendrá un valor de R = 2, mientras que un fundido de composición forsterita pura (MgSiO4) estará despolimerizado y tendrá un valor de R = 4.

Las medidas de viscosidad en magmas naturales muestran que el cambio en la viscosidad con la temperatura generalmente sigue una relación de tipo Arrhenius

 = AeE/RT
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donde A es una constante y E es la energía de activación para un flujo viscoso (KJmol-1). Algunos autores han mostrado cómo para magmas de diferente composición existe una ligera variación en la energía de activación (E) de un líquido viscoso para un valor de T y R dados (figura). Como era de esperar, los fundidos con R más altos son los que tienen menores viscosidades (figura). Se puede construir una red viscosidad-T-R de manera que, dada la T y composición de cualquier fundido, se pudiese medir su viscosidad (figura).
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Adición de agua


El que un magma sea hidratado o anhidro es importante desde el punto de vista geoquímico por cuatro razones fundamentales:

1. La adición de agua a magmas silicatados anhidros (excepto para aquellos magmas de composición ultrabásica) reduce su viscosidad y, en ocasiones, en cantidades bastante grandes. De hecho, se ha demostrado cómo en fundidos básicos de composición andesítica, a 1150º C se reduce su viscosidad en un factor de 4 (de 1000 a 250 Pas) cuando se añade un 4% de agua. La reducción de viscosidad implica una serie de procesos petrogenéticos, tales como los relacionados con las primeras etapas del crecimiento cristalino o los relacionados con la disposición de cristales, así como aquellos procesos relacionados con la naturaleza de los últimos productos de cristalización.

2. Los campos de estabilidad de los minerales en equilibrio con un fundido pueden verse aumentados o disminuidos a una T dada por adición de agua al magma. En general, la presencia de agua también disminuye la temperatura de cristalización de algunas fases minerales.

3. El agua que pueda restar en magmas hidratados tras los procesos de cristalización en las etapas finales puede actuar como medio de transporte para un determinado número de elementos químicos que, de no existir el agua, hubieran quedado como productos tardíos de la cristalización (e.g. depósitos hidrotermales).

4. La presencia de agua permite la formación de minerales hidratados.

Sin embargo, la solubilidad del agua en sistemas magmáticos naturales es limitada (ver gráfico), pero aumenta al aumentar la P y disminuye al aumentar la T.


Otros volátiles apenas influyen en la estructura de los fundidos silicatados, excepto quizá el CO2. La solubilidad del CO2 en fundidos en mucho menor que la del agua, pero presenta un fuerte aumento si se aumenta T o P. Esta pequeña solubilidad permite la generación de una fase vapor separada durante los procesos de cristalización fraccionada, que se manifiesta en la existencia de algunas inclusiones fluidas ricas en CO2 presentes en algunos fenocristales de rocas volcánicas. Otros volátiles que pueden ser ocasionalmente importantes en fundidos silicatados son el Cl, F y S.

El modelo del polímero


Lo visto hasta ahora nos permite describir a los fundidos silicatos de una manera cualitativa como una estructura constituida por unidades de polímeros que consisten fundamentalmente en átomos de Si, Al y O, junto a otros átomos que pueden modificar los polímeros, así como iones libres de oxígeno, de manera que se podría conocer el tamaño de los polímeros (de las unidades “poliméricas”), su distribución espacial y la naturaleza de las interacciones entre ellos y los “modificadores de estructuras”. Estas estimaciones se realizan a partir de evidencias indirectas (fundidos silicatados ricos en SiO2, con máxima polimerización vs fundidos forsteríticos, con mínima polimerización, y cualquier otra situación intermedia). De hecho, para entender la estructura de los fundidos silicatados se aplican características de los polímeros (el “modelo polímero”), obteniéndose informaciones sobre longitud de las cadenas moleculares, viscosidad y actividades de especies iónicas en fundidos silicatados. Para mayor detalle, ver capítulo 6 del libro de P. Henderson “Inorganic Geochemistry”.
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Tipos de silicatos más frecuentes (ver en el apéndice C de M.G. BEST las propiedades más importantes de los minerales formadores de rocas y sus variaciones químicas).


Nesosilicatos.-

olivino





andalucita (sillimanita, distena)





granates





estaurolita





titanita


sorosilicatos.-

epidotas


ciclosilicatos.-

berilo





turmalinas


inosilicatos.-

piroxenos





anfíboles


filosilicatos.-

micas





cloritas





minerales de la arcilla s.l. (clay minerals)


tectosilicatos.-

grupo de la sílice (cuarzo, etc...)





feldespatos (alcalinos, plagioclasas)





ceolitas


Sustituciones Atómicas e Isotipismo (esquema de transparencia)

MINERAL.- Sólido homogéneo, de composición química definida pero generalmente no fija, con una disposición atómica ordenada y normalmente generado en procesos inorgánicos.

Variaciones composicionales ( Sustituciones iónicas

(solución sólida, en los minerales isoestructurales)

Factores que controlan la proporción de solución sólida

· Tamaño relativo de los iones (diferencia ( 15%)

· Carga

· Temperatura

Tipos de soluciones sólidas

· Sustitucional.- minerales isoestrucurales, isotípicos o isomórficos. Sustituciones acopladas.

- completa





- limitada

· Intersticial (e.g.- berilo, ceolitas)

· Con omisión (K+ + K+ ( Pb2+ + ()

Radio iónico y carga

· Reglas de Goldschmidt

Limitaciones.- regla de Rindwood (influencia de la electronegatividad)

· Coeficientes de reparto


· Influencia del radio iónico en elementos químicos con comportamientos geoquímicos similares

Ejemplo de la REE





La3+: r.i. = 1.03 Å





Lu3+: r-i- = 0.86 Å




(Eu2+/Eu3+)
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a = pantellerita;


b = andesita;


c= OIT;


d = basalto oliv.;


e = nefelinita.
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