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OBJETIVO GENERAL 

 

El presente trabajo tiene como objetivo interpretar los ambientes diagenéticos 

usando petrografía y geoquímica de isótopos estables (δ18O - δ13C) de la Formación El 

Abra. 

 

OBJETIVOS ESPECÍFICOS 

 

1. Analizar la petrografía de calizas de la Formación El Abra, para determinar sus 

características texturales, estructurales y de composición para así poder entender 

la evolución diagenética.  

 

2. Analizar e interpretar las diferencias en la composición geoquímica de elementos 

mayores y traza en base a las diferencias petrográficas. 

 

3. Determinar el comportamiento de isótopos estables (δ18O - δ13C) y entender la 

relación que existe entre el ambiente de depósito y las fluctuaciones en el nivel 

del mar. 

 

4. Sintetizar los datos generados haciendo un modelo deposicional y de los 

ambientes diagenéticos. 



 

VIII

JUSTIFICACIÓN 

 

Han sido pocos los estudios publicado sobre las calizas de la Formación El Abra, 

término que es usado por primera vez por Wilson et al. (1955) en el estudio denominado 

“Un banco calizo del Cretácico”. Algunos estudios posteriores Carrillo-Bravo (1971), 

Hernández et al. (1956), y López Doncel (2003) hacen referencia que durante el 

Cretácico se desarrollaron enormes depósitos de rocas carbonatadas que dieron origen a 

la Plataforma Valles San Luís Potosí, en la región central de México. Pero ninguno de 

estos estudios se enfoca exactamente a la Formación El Abra ya que lo abordan de forma 

muy general. De este modo nuestro estudio detalla claramente las variaciones 

petrográficas y geoquímicas de las calizas de la Formación El Abra basadas en el 

ambientes diagenéticos. 

 

Esperamos que este estudio y nuestros descubrimientos sean útiles en el campo de 

las Ciencias de la Tierra, especialmente en México. 



 

IX

ESTRUCTURA DE LA TESIS 

 

Este trabajo de tesis esta comprendido por cinco capítulos de los cuales se 

dividieron en: Introducción, Petrografía, Geoquímica, Geoquímica de Isótopos Estables y 

Conclusiones, agregándose un listado de las referencias citadas en los capítulos ya 

mencionados. 

 

El Capítulo 1 esta conformado por una Introducción general basada en una 

descripción geológica regional y local. 

 

El Capítulo 2 se describen las características petrográficas de las calizas de la 

Formación El Abra, donde también de incluye una clasificación detallada de la 

petrografía de las calizas y la diagénesis, basándose en la petrografía. Finalmente se 

propone un modelo deposicional de la Formación El Abra. 

 

El Capítulo 3 trata la geoquímica de las calizas de la Formación El Abra, 

interpretando las variaciones geoquímicas y características de la diagénesis. 

 

El Capítulo 4 descripción acerca de la composición de los isótopos estables en 

plantas, suelo y en variaciones encontradas en agua salina y dulce. También los 

resultados obtenidos demuestran interacciones de agua/roca, paleovegetación y 

paleotemperatura. 

 

El Capítulo 5 en la sección de conclusiones se resumen los principales resultados 

obtenidos en el trabajo de investigación. 



CAPÍTULO 1 

INTRODUCCIÓN 

 

1.1. Introducción 

 

El cerro de Denganthza se localiza en las inmediaciones del Valle del Mezquital 

en la porción central del Estado de Hidalgo.  

 

Geológicamente, el área de estudio está representada por bancos de calizas de la 

Formación El Abra, formada por estratos masivos y fosilíferos de color crema con alta 

pureza de carbonatos de calcio (hasta un 98%). Además las calizas presentan diversos 

tipos de cristalización. El caliche cuyo producto final es utilizado para la obtención de 

cal, cemento, pintura, alimento balanceado para ganado, fertilizante y gases.  

 

Desde el punto de vista de la geología económica la caliza representa un potencial 

para su explotación, y en mayor proporción minerales de calcita para la obtención de 

carbonato de calcio con alta pureza.   

 

1.2 Localización y vías de acceso 

 

El área de estudio se ubica en las inmediaciones del poblado de Denganthza 

Municipio de Francisco I. Madero, comprendida en la región central del Valle del 

Mezquital entre las poblaciones de Actopan y Progreso de Obregón en el Estado de 

Hidalgo (Fig. 1.1). Sus coordenadas geográficas  de acuerdo a la carta topográfica F14-11 

de Instituto Nacional de Estadística Geografía e Informática (INEGI, 1981) son las 

siguientes: 20º 16'34″ y  20º17'00 N, 99º07'00″ y  99º07'10″ W y una altitud de 2,050 m 

sobre el nivel del mar. 
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 El acceso de lleva acabo a través de una red de carreteras y caminos secundarios 

entre las cuales se encuentra la carretera estatal número 19 que comunica a los poblados 

de Actopan, Tepatepec, Progreso de Obregón (Fig. 1.1). Tomando como punto de 

referencia al Municipio de Francisco I. Madero, se recorren 5 km hacia el norte sobre un 

camino pavimentado, se continúa por camino de terracería que finalmente lleva al área de 

estudio. 

 

Otra vía de acceso es sobre la misma Carretera Estatal número 19 Actopan – 

Progreso después de Tepatepec se continúa hasta Dos Cerritos, de éste lugar se desvía 

hacia el norte, sobre el camino pavimentado que conduce a la Colonia Veracruz, después 

de este poblado se recorren finalmente 2.5 km de terracería que conduce al área de 

estudio. 

 

1.3 Fisiografía 

 

Regionalmente el área de estudio se localiza en la provincia fisiográfica 

denominada zona de fosas tectónicas y vulcanismo reciente o Eje Neovolcánico, se 

caracteriza por predominar derrames basalticos en numerosos volcanes, lagos o fosas 

tectónicas. Los derrames volcánicos incluyen basalto, andesita, riolita y dacita, cuya 

morfología esta representada por estructuras montañosas de mediana altura. Tambien hay 

numerosos volcanes y fosas tectónicas que están cubiertos por depósitos lacustres, 

vulcanoclásticos y material aluvial reciente. 

 

El sitio de estudio se caracteriza por su relieve inclinado, formado por caliza 

masiva y estratificada, con superficies kársticas que consiste en pequeñas cavernas, ollas, 

lapiaz de disolución y zonas de fracturamiento, afectada por procesos de intemperismo  

químico por disolución de carbonatos de calcio y magnesio. 
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1.4 Geología Regional 

 

La base de la columna litológica está representada por la Formación El Abra del 

Albiano-Cenomaniano, la cual está cubierta de manera concordante por la Formación 

Soyatal del Turoniano-Santoniano (Geyne et al., 1963). En el Cretácico, cuando los 

mares cubrieron totalmente las áreas positivas de la región, en el (Albiano) se establece 

un ambiente somero en la denominada Plataforma de Actopan (Carrasco-Velázquez, 

1971), donde comenzó la sedimentación de la Formación El Abra y formando a 

continuación  un ambiente de plataforma carbonatada. De acuerdo con las características 

litológicas y fosilíferas que presenta corresponde a la parte post-arrecifal. Los fragmentos 

están formados de corales, clastos de caliza, lodo calcáreo, arcilla bentónica y 

ocasionalmente conglomerado y arenisca continental. Al mismo tiempo en la zona de 

talud se depositó una gruesa secuencia de brechas intraformacionales de la Formación 

Tamabra. En el Turoniano hubo un cambio significativo en el régimen sedimentario con 

un gran aporte de terrígenos, iniciando la acumulación de sedimentos calcáreo-arcillosos, 

arenosos y arcillosos que corresponden a la Formación Soyatal en un ambiente de 

plataforma clástica, que posteriormente profundizó hacia el Santoniano. El aporte de 

terrígenos provenía de las áreas positivas al occidente, levantadas por la Orogenia 

Larámide que se originó como respuesta a un cambio rápido en el incremento de la 

convergencia entre las Placas Farallón y Norteamericana. Dicho evento ocasionó la 

deformación de rocas sedimentarias marinas, dando origen a estructuras plegadas 

recostadas hacia el oriente y al fallamiento inverso (Eguiluz-de Antuñano et al., 2000). 

Posteriormente en el Mioceno Tardío, se inicia la actividad ígnea de la Faja Volcánica 

Transmexicana de este sector (Geyne et al., 1963; Mckee et al., 1992), como resultado de 

la subducción de la Placa de Cocos, debajo de la Placa Norteamericana. Esta se prolongo 

hasta el Plioceno lo que ocasionó un intenso vulcanismo calcialcalino que dio como 

resultado la gruesa secuencia de andesitas, dacitas y andesitas del Grupo Pachuca. 

Posteriormente, en las zonas de mayor fracturamiento y fallamiento en la secuencia 

sedimentaria se formaron valles de montaña y profundos cañones por efecto de la erosión  
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(Fig. 1.2). La presencia de rocas del Cuaternario, se limita única y exclusivamente a los 

sedimentos continentales recientes, que se atribuyen en el centro del Valle del Mezquital 

específicamente donde rompe la pendiente a pie de las sierras. 

 

Estratigrafía del área de estudio (Fig. 1.3): 

 

1.4.1 Formación Tamaulipas Inferior (Neocomiano) 

 

Está constituida por capas gruesas de  caliza de color crema y gris compacta con 

nódulos y lentes de pedernal (gris humo) que ocasionalmente presentan líneas 

estilolíticas. La Formación Tamaulipas Inferior aflora a lo largo de la Sierra Madre 

Oriental. La edad se le atribuye con base a la presencia de amonitas. Esta formación 

descansa concordantemente sobre la Formación Pimienta (Tithoniano). 

 

1.4.2 Formación Otates (Aptiano Inferior- Barremiano Superior) 

 

Es un cuerpo de calizas arcillosas de color gris oscuro en capas delgadas de 

pedernal negro y lutitas intercaladas. En el borde oriental de la Plataforma de Actopan, 

cerca de Metztitlán, la Formación Otates descansa sobre la Formación Tamaulipas 

Superior y subyacen a la Formación Tamaulipas Superior desapareciendo aparentemente 

al occidente de la Plataforma Valles-Actopan. 

 

1.4.3 Formación Tamaulipas Superior (Albiano-Cenomaniano) 

 

La Formación Tamaulipas Superior de facies pelágicas, lateralmente gradúa a las 

facies del banco de la Formación El Abra, que constituye la Plataforma Valle San Luís 

Potosí y Actopan. Entre ambas zonas paleogeográficas se extiende una franja de 

depósitos de talud de dichas plataformas equivalentes a la facies Tamabra de la región de 

Poza Rica. 
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 Está constituida por calizas de color gris en capas delgadas y gruesas con nódulos 

de bandas de pedernal café con intercalaciones de capas laminares de bentonita y lutita 

(grisáceo). 

 

1.4.5 Formación Tamabra (Aptiano Superior – Turoniano) 

 

La Formación Tamabra fue propuesta por Heim (1940) para designar el conjunto 

de facies de transición que aflora a lo largo del borde oriental de la Plataforma Valles San 

Luís Potosí. Este término se utiliza en la actualidad para designar los depósitos de talud 

de la plataforma. Suter (1990), reporta que en el norte de estado de Hidalgo la Formación 

Tamabra esta compuesta por brechas sedimentarias y bloques derivados, tanto de borde 

como del interior de la plataforma. El talud externo consiste de caliza bioclástica 

ocasionalmente con estratificación gradual e interestratificada con micríta pelágica.  

 

1.4.6 Formación El Abra (Albiano-Cenomaniano) 

 

La Formación El Abra es la zona donde ocurre el cambio de facies de la 

Formación Tamaulipas Superior y Tamabra. Esta se caracteriza por formar el borde de la 

plataforma, sus depósitos son de tipo post-arrecifal con abundantes fragmentos de 

organismos bentónicos retrabajados por las corrientes que los fragmentaron y lixiviaron. 

Los fragmentos están formados de corales, clastos de caliza, lodo calcáreo, arcilla 

bentónica, ocasionalmente conglomerado y arenisca continental. 

 

La caliza arrecifal, post- arrecifal y dolomita son consideradas en la Formación El 

Abra que pasan lateralmente a la caliza pre-arrecifal de talud descrita como Formación 

Tamabra y en la Formación Tamaulipas Superior de mar abierto. 

 

Los límites de esta formación al sur, y oeste, están cubiertos en gran parte por 

material volcánico. El límite nororiental aflora en Metztitlán donde se puede observar la 
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transición entre las Formaciones Tamabra y Tamaulipas Superior. Según Carrasco-

Velázquez (1971) describe que en la Formación El Abra se tienen las siguientes 

litofacies:  

1)  Facie arrecifal con biohermas de Radiolitidos y Caprinidos, Biostromas de  

Toucasia y Monopleura asociados con foraminíferos bentónicos. 

 2) Facie bioclástica.  

3)  Miliolidos y pellets. 

4)  Facie de brecha intraformacional de supramarea. 

 

1.4.7 Formación Agua Nueva (Turoniano) 

 

La Formación se depositó a lo largo del borde oriental de la Plataforma Valles San 

Luís Potosí. Hacia el interior de la plataforma cambia de facies a la Formación Soyatal, 

consiste de caliza de color gris azulado que se vuelve rojiza por el intemperismo 

mostrando una estratificación delgada, paralela y en ocasiones ondulada. La textura 

mudstone-wackestone con nódulos o capas de pedernal negro e intercalaciones de 

limolita, en su parte superior se tienen algunas intercalaciones de arenisca. 

 

1.4.8 Formación San Felipe (Coniaciano - Campaniano) 

 

Está constituida por calizas de color gris verdoso con intercalaciones de bentonita 

de color verde esmeralda con textura wackestone-packstone, localmente con nódulos de 

pedernal interestratificada con lutita verde y capas de arenisca glauconítica verde. En 

algunos afloramientos es de tipo turbidítico y tiene estratificación graduada con 

laminación paralela. Se depositó sobre el margen oriental de la Plataforma Valles San 

Luís Potosí y cambia de facies hacia el interior de la plataforma donde se correlaciona 

con la Formación Soyatal. 
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1.4.9 Formación Méndez (Maestrichtiano) 

 

Constituida por margas poco estratificadas de color gris con intercalaciones 

delgadas de arenisca hacia la cima, descansa concordantemente sobre la Formación San 

Felipe, cubre discordantemente a la Formación El Abra, y a su vez esta cubierta 

concordantemente por los depósitos del Paleoceno. La Formación Méndez representa un 

depósito pelágico en aguas de considerable profundidad. 

 

1.4.10 Grupo Pachuca (Terciario-Cuaternario) 

 

El nombre del grupo Pachuca fue propuesto por Segerström (1961), para designar 

a las rocas volcánicas que afloran el la Sierra de Pachuca y Actopan, su litología la 

constituyen derrames de basaltos, andesita, riolita, predominando la composición 

andesítica y dacítica, así como de brechas y tobas volcánicas de la misma composición. 

Un estudio geocronométrico K/Ar en la Sierra de Actopan proporcionó una edad del 

Plioceno Tardío (2.38 Ma), lo que indica que estas Sierras se formaron por erupciones 

múltiples durante un tiempo largo (Córdoba-Méndez, 1992). 

 

1.5 Geología Local 

 

La geología local encontrada en el cerro de Denganthza está representada 

principalmente por dos unidades litológicas y una parte donde se llevó a cabo un proceso 

de dolomitización. La litología se encuentra formada por materiales de diversos tamaños, 

que van desde bloques de varios centímetros de diámetro hasta gravas, arenas y arcillas 

cementadas parcialmente con carbonato de calcio, adquiriendo una cierta compactación. 

El espesor estimado para estos materiales depositados a pie de cerro se considera que 

varían entre 1 y 3 metros. Sin embargo, no se encuentran exposiciones de rocas ígneas 

dentro del contexto geológico regional dado que es el tipo de roca  que predomina. 
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1.6 Descripción de muestras 

En el área de estudio se realizó la toma de 31 muestras generando una columna 

litológica la cual se describe a continuación (Fig. 1.4): 

 

Muestras 1 a 10: En general estas se presentan de manera masiva (Fig. 1.5) y son 

identificadas por caliza clástica, tomando un color a muestra fresca de marrón e 

intemperismo rojizo (Fig. 1.6). Los estratos de la base a la cima presentan los siguientes 

espesores: 

• Muestra 1: 0.3 metros  

• Muestra 2: 0.9 metros 

• Muestra 3: 0.75 metros  

• Muestra 4: 0.75 metros 

• Muestra 5: 0.3 metros 

• Muestra 6: 0.45 metros 

• Muestra 7: 0.45 metros 

• Muestra 8: 0.75 metros 

• Muestra 9: 0.45 metros 

• Muestra 10: 0.75 metros 

Muestras 11 a 19: Estas se localizan por encima a las anteriores, y correspondieron con 

caliza fosilífera (Fig. 1.7), que a su vez presenta una veta rellena de calcita de 20 cm con 

una extensión de por lo menos 4 m que atraviesa a las rocas masivas, las cuales presentan 

un color blanco grisáceo tomando un color café a las zonas intemperizadas. Las muestras 

16 a 19 se caracterizan por su contenido fosilífero y están recristalizadas (Fig. 1.8), a 

diferencia de las anteriores que tienen un color rosado a parduzco por el intemperismo.  

Los espesores de las capas presentes son: 

• Muestra 11: 0.75  metros  

• Muestra 12: 0.6 metros 

• Muestra 13: 0.6 metros  
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• Muestra 14: 0.65 metros 

• Muestra 15: 0.75 metros 

• Muestra 16: 0.45 metros 

• Muestra 17: 1.05 metros 

• Muestra 18: 0.35 metros 

• Muestra 19: 0.4  metros 

 

Muestras 20 a 28: Estas se caracterizan por ser una caliza algácea, debido al contenido 

de un tipo relativamente de plantas que no aparecen diferenciadas en raíz, tallo y hojas. 

Las muestras frescas tienen con un color café  rojizo a zonas de intemperismo (Fig. 1.9). 

De igual manera se presenta en forma masiva: 

• Muestra 20: 0.9 metros 

• Muestra 21: 1.05 metros 

• Muestra 22: 0.9  metros 

• Muestra 23: 0.4 metros 

• Muestra 24: 0.45 metros 

• Muestra 25: 0.95 metros 

• Muestra 26: 0.75 metros 

• Muestra 27: 0.6 metros 

• Muestra 28: 0.4 metros 

Muestras 29 a 31: El aspecto predominante en este estrato, concuerda con el de la 

calcrita, debido a las características que presenta, como la notable precipitación del 

carbonato de calcio que fue transportado en solución. En el área de estudio la calcrita 

(Fig. 1.9) se encuentra en la parte superior, en forma masiva y laminar, por lo que se 

puede decir que se encuentra madura. Generando espesores entre capas de: 

• Muestra 29: 0.75 metros 

• Muestra 30:  0.45 metros 

• Muestra 31: 0.75 metros 
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CAPÍTULO 2 

 

PETROGRAFÍA 

2.1 Introducción 

 

La petrografía de láminas delgadas es uno de los métodos más importantes para 

entender las características de las microfacies de las diversas lito-unidades. Sin embargo, 

muchos investigadores (Ali, 1995; Chafetz et al., 1999; Mckay et al., 1995; Nicolaides, 

1995; Have y Heijnen, 1985) usaron esta herramienta para la investigación preliminar 

antes de emprender cualquier trabajo detallado sobre la estratigrafía del cemento usando 

el catodoluminicensia (CL) y otros estudios especializados tales como isótopos estables e 

inclusiones flúidas en los cementos. Ciertamente, la petrografía convencional usa el 

microscopio polarizado no será suficiente para lograr los estudios petrográficos 

detallados. Por lo tanto, un estudio sin la ayuda de la petrografía de catodoluminicensia 

no será completo. Sin embargo, debido a las limitaciones de usar esta facilidad, el método 

petrográfico convencional de láminas delgadas se adopta aquí. Una tentativa extensa se 

ha hecho en este capítulo para caracterizar los componentes esqueléticos y no 

esqueléticos a través del análisis petrográfico de láminas delgadas. El área de estudio 

perteneciente a la Formación del El Abra en la que hasta el momento no se ha 

emprendido estudios en esta linea. Por lo que en el presente estudio se capítulo, se 

explicará claramente el ambiente deposicional usando el método de  láminas delgadas.  

 

2.2 Clasificación de rocas carbonatadas 

 

Todas las rocas carbonatadas contienen más de un tipo de material; uno puede ser 

una mezcla de los oolitos, fósiles, intraclástos y el cemento esparita, mientras que otro 

puede consistir en arcilla, pelets y fangos, parcialmente sustituidos por la dolomía y el 

pedernal. Las rocas carbonatas son tan complejas que es generalmente necesario hacer 
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una lámina delgada para interpretar un espécimen correctamente, aunque las buenas 

estimaciones se pueden hacer en campo.  

 

Las rocas están clasificadas en orden para comunicar la información sobre ellas. 

Por ejemplo, si una caliza se compone de ooides, se denomina oolitica. Si la caliza 

también contiene un elemento de menor importancia tal como fragmentos esqueléticos, 

entonces se denomina esqueleto-oolitica.  

 

Dos de las clasificaciones más extensamente usadas son las de Folk (1959, 1962) 

y de Dunham (1962).  

 

2.2.1 La clasificación de rocas carbonatas por Dunham (1962) 

 

Los diversos nombres/clasificación de las rocas propuestas por Dunham (1962) se 

mencionan abajo (Fig. 2.1). 

  

Mudstone: La roca compone principalmente por matriz de lodos de carbonato o de 

carbonato del criptocristalino. Granos (fósiles, ooides, etc.) debe ser menos del 10 % de 

la roca.  

 

Wackestone: Los granos compuestos por más del 10% de la roca pero los granos son 

"soportados por lodo" que flotan en la matriz de lodo. 

 
Packstone: Gran parte de los granos de arena con lodo entre ellos (los espacios de poro) 

pero los granos son de tipo soportado.  

 

Grainstone: Granos de tamaño de la arena con esparita calcita entre el espacio poroso.  
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Floatstone: El 10% o más de los granos son mayores de 2 mm de diámetro y lodo en la 

matriz (como un packstone).  

 
Rudstone: El 10% o más de los granos son mayores de 2 mm de diámetro y el cemento 

esparita de la calcita están entre los granos (como grainstone). 

 

Boundstone: Los "componentes originales juntos durante la depositación", que significa 

colonias de corales y estromatolitos.  

 

Embry y Klovan (1971) que trabajaban en arrecifes Devónicos de la Columbia 

Británica agregaron tres subdivisiones a los boundstones. Y ahora se utilizan 

extensamente como modificación a la clasificación de Dunham.  

 

1) Bafflestone: El "organismo actúan como pantallas".  

2) Bindstone: "Organismos incrustan y enlazan".  

3) Framestone: "Organismos construyen un edificio rígido". 

 

2.2.2 La clasificación de rocas carbonatas por Folk (1959) 

 

La clasificación de Folk (Fig. 2.2) depende principalmente de las cantidades 

relativas (1) de aloquímicos, (2) cemento esparita, y (3) matriz de calcita microcristalina 

o micríta. 

 

Los aloquimicos se separan en cuatro tipos, intraclastos, ooides, peloides, y 

bioclastos. 
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 Los intraclastos son "fragmentos de roca intra-formacional". Pueden ser de 

cualquier tamaño pero se extenderán generalmente sobre 2 milímetros de diámetro y 

menos que algunos centímetros de diámetro. Composicionalmente estas consisten 

generalmente de calcita microcristalina (micríta) pero también pueden contener otros 

aloquímicos tales como bioclastos pequeños (como ostrácodos). Su forma es variable y 

serán redondeados con frecuencia. 

 

Los ooides son granos de carbonato, los cuales son usualmente pequeños, 

menores de 1 milímetro de diámetro poseen una serie de laminaciones concéntricas que 

se ven cuando se realiza una sección que los cruce. Los nombres de los ooides dependen 

de las laminaciones concéntricas. Los ooides que tienen grandes diámetros de unos 

cuantos milímetros, son generalmente llamados pisolitos. 

 

Los pelets son granos de calcita microcristalina (micríta) o aragonito que 

posiblemente tengan un origen fecal. Estos son en la mayoría de los casos menores de 2 

milímetros de diámetro y elongados o redondeados en su forma externa. 

 

Los bioclastos son la concha de calcita o del aragonito de los organismos que 

vivieron contemporáneamente con los procesos deposicionales, los cuales forman parte  

del sedimento. Hay una amplia variedad de tipos de bioclastos cada uno con su propia 

textura única y forma.  

 

El esquema de Folk consiste en cinco clases de rocas del carbonato, que son 

señaladas por los números romanos I, II, III, IV y V. Clase I y II son rocas calizas (rocas 

de calcita y del aragonito), calizas dolomitizadas parcialmente (< de la dolomía; el 50%), 

y dolomías primarias, que tienen mayor de 10 % de aloquímicos del carbonato. Las rocas 

de la clase I tienen calcita mesocristalina (es fácil ver cristales individuales). Las rocas de 

la clase II tienen micríta (calcita microcristalina a la criptocristalina) llenado del espacio 

entre los aloquímicos. Las rocas de la clase III tienen menos del 10% de aloquímicos de 
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carbonato. La clase que las rocas de la clase IV son todas "rocas de biohermas 

imperturbadas" que son casi similares a los boundstones de Dunham. Las rocas de la 

clase V consisten enteramente en la dolomía substituida. 

 

Las clases I y II de las rocas estan aun más subdividida por el porcentaje relativo 

de los cuatro diversos tipos de aloquímicos y de la clase del tamaño de los aloquímicos. 

Ocupándose del tamaño del aloquímico, primero si los aloquímicos son generalmente 

mayores de 2 mm de diámetro se llama rudita, mientras que si son de menos 2 mm de 

diámetro se llaman arenita. Las rocas de la clase I tienen cemento esparita de calcita 

entre los aloquímicos y por lo tanto se llaman esparitas. Si las rocas de la clase I tienen 

micríta entre los aloquímicos entonces se llaman micrítas. 

 

El esparita y micríta tienen un prefijo que denote el contenido real del aloquímicos 

en la roca. Si más del 25% de los aloquímicos son intraclastos entonces el del prefijo 

“intra” se aplica como intraesparita e intramicríta.  

 

Si la roca tiene el 25% o menos intraclastos pero más de 25 % de ooides entonces 

el prefijo “oo” se aplica como en la ooesparita, ooesparrudita, oomicríta, 

oomicrorrudita. Si la roca tiene 25% o menos de intraclastos, 25 % o menos de ooides, y 

67% de bioclastos entonces el prefijo “bio” aplicado como bioesparita, bioesparrudita, 

biomicríta, biomicrorrudita. Si la roca tiene 25 % o menos de intraclastos, 25 % o menos 

de ooides, y 67% o más peloides el prefijo “pel” se aplica como pelesparita, 

pelesparrudita, pelmicríta, y pelmicrorrudita. Si la roca tiene 25 % o menos intraclastos, 

25 % o menos de ooides, y tienen peloides y los bioclastos en las mismas cantidades (33 

% a 67 %) el prefijo “biopel” se aplica como en biopelesparita, biopelesparrudita, 

biopelmicríta, y biopelmicrorrudita.  

 

Las rocas de la clase III contienen no más los de 10% de aloquímicos y de 

composición restante sobre todo micríta (calcita microcristalina) por lo tanto éstos son 
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micrítas. Si los aloquímicos dominantes son intraclastos la roca se llama micríta con 

intraclastos. Si los aloquímicos dominantes son ooides es una micríta con ooides. Si los 

bioclastos son dominados por los aloquímicos entonces la roca es una micríta con 

bioclastos. Si las peloides dominan entonces es micríta con peloides. Si hay menos del 

1% de aloquímicos en la roca es simplemente una micríta.  

 

Las rocas de la clase IV son los biolitito y no tienen subdivisión adicional.  

 

Las rocas de la clase V son las “dolomías remplazadas”, lo cual significa que la 

roca es sobre todo dolomía.  

 

Al comparar las dos clasificaciones (Folk, 1959; Dunham, 1962), las rocas ricas 

en lodo de carbonato es determinado como micríta por Folk y mudstone o  wackestone 

por Dunham. Por otra parte, una roca que contiene poca matriz es llamada como esparita 

por Folk y un grainstone o packstone por Dunham.  

 

En este capítulo, seguimos las clasificaciones propuestas por Dunham (1962) y 

Folk (1959, 1962). 

 

2.3 Diagénesis 

 

Diagénesis, es la conversión del sedimento de carbonato, que ocurre por diversos 

procesos (Folk, 1974). Tres procesos principales durante la diagénesis son: (1) disolución 

de los minerales más inestables, particularmente aragonita; (2) relleno todos los espacios 

de poro por todas las clases de minerales precipitados, pero lo más abundante posible de 

calcita; (3) alteración de minerales originales por más nuevos, por un complejo de 

procesos tales como expulsión del magnesio del magnesio-calcita, inversión de aragonito 

a calcita, recristalización de la calcita fina a más gruesa, o re emplazo por la dolomía. 
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La mayoría de la diagénesis ocurre cerca de las zonas del contacto entre dos o tres 

de las siguientes fases: aire, agua dulce, agua de mar, y sedimento. La diagénesis y la 

precipitación del cemento están particularmente activos donde dos soluciones con 

diferente composición, temperatura, contenido del CO2, etc.  

 

Los diagramas siguientes (Figs. 2.3 y 2.4) muestran ambientes comunes de la 

diagénesis del carbonato.  

 

Los siguientes son los principales tipos diagenéticos: a) agua salina b) agua 

meteórica y c) agua superficial. 

 

2.3.1 Agua salina 

 

 1) Roca de Playa: Cementación sobre todo evaporando el agua de mar en zona 

intermareal, en la zona del contacto de mar/sedimento/aire. La salinidad varía de marina 

normal a hipersalina, el cociente de Mg/Ca cerca de 3:1 es un poco más alto, y dominado 

por los cementos de aragonita y del magnesio-calcita.  

 

2) Sabkha, o sal evaporada: La salinidad varía a partir de  5-10 veces más que el agua de 

mar, Mg/Ca varían a partir de 5:1 a 100:1 y dominado por fibras de los cementos 

micriticos al aragonito.  

 

3) Cemento de sub-mareal cerca de la interfase de agua marina/sedimento: El cociente 

de la salinidad y de Mg/Ca es igual que la agua de mar. Dominado principalmente por la 

micríta, fibras de magnesio-calcita, y los cementos de aragonita. 
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2.3.2 Agua meteórica 

 

1) Aguas dulces superficiales (lago): Salinidad cerca del 1 % del agua de mar. El 

cociente de Mg/Ca varía a partir la 1:10 a 1:2. Dominado por el cemento de calcita.  

 

2) Suelos someros (contacto aire/sedimento): La calcita presente en caliche puede 

formar cemento de micríta. En algunos lugares el cemento de dolomía puede ser formado 

donde están presentes las aguas donde el magnesio es alto.  

 

3) Zona vadosa en calcarenitas: La zona es ocupada por agua dulce con cociente muy 

bajo de Mg/Ca y dominada por el cemento esparita de calcita.  

 

4) Zona de agua dulce freática: En esta zona la salinidad será un cociente muy bajo y 

Mg/Ca también generalmente es bajo (1:10 a 1:3). Dominado generalmente por el 

cemento esparita de calcita. Sobre todo la precipitación ocurre cerca de la tabla del agua 

(contacto subsuperficie de aire/agua). El retiro del magnesio de las rocas permite la 

recristalización de la micríta a microesparita o a pseudoesparita, y el re-emplazo de la 

dolomía por el cemento esparita de la calcita (de-dolomitización).  

 

2.3.3 Aguas superficiales   

 

1) Aguas superficiales profundas, en gran parte de la derivación meteórica: La 

salinidad es baja, cociente de Mg/Ca varía a partir la 1:6 a 1:2. El cemento es dominado 

por la calcita esparita.  

 

2) Aguas superficiales profundas, principalmente de la derivación marina: La salinidad 

es más alta que la agua de mar normal; el cociente de Mg/Ca generalmente es bajo. El 

magnesio se quita selectivamente de las aguas superficiales de la salmuera para formar 

los cementos de la dolomía. Se sospecha que la precipitación más grande del carbonato 
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superficial debe ocurrir en la zona meteórica entre el contacto de sal/agua, por ejemplo, 

cerca de la base de la lente del agua dulce.  

 

2.4 Metodología 

 

Cincuenta láminas delgadas fueron preparadas para un estudio detallado de 

petrografía. Las láminas delgadas fueron preparadas basadas en una técnica estándar. Las 

láminas delgadas fueron sujetadas a Alizarine Red-S y se manchan para confirmar la 

presencia o la ausencia de los minerales de dolomía y calcita. Friedman (1959) manchas 

específicas orgánicas para la calcita y orgánicas de Katz y Friedman (1965) y específicos 

inorgánicos combinados de la mancha para la calcita rica del hierro (color azul) se han 

adoptado para identificar las variaciones mineralógicas. Las láminas delgadas fueron 

preparadas en el laboratorio "El Pyroxeno" y estudiadas en el laboratorio de la petrografía 

en Estación Regional del Noreste (ERNO), Universidad Nacional Autonoma de México 

(UNAM). 

 

2.5 Resultados y discusiones 

 Una descripción petrográfica detallada de los diferentes tipos de rocas 

carbonatadas han sido documentadas en este capítulo basándonos en las clasificaciones 

de Folk (1959, 1962) y Dunham (1962). 

 

En este estudio, cuatro principales tipos petrográficos han sido identificados, son 

mudstone, wackestone, grainstone y boundstone. Rocas carbonatas como wackestone y 

grainstone dominan los otros tipos petrográficos. 

 

2.5.1 Mudstone  

 

El mudstone es una roca lodosa de carbonato que contiene menos del 10% de 

granos. Los mudstones de carbonato consisten en gran parte en un carbonato de grano 
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muy fino. Estas rocas han sido llamadas calcilutitas y calcipulveritas por Grabau (1904), 

es un lodo depositado por corriente y es el último producto fino precipitado. Esta 

distinción, aunque importante, no se hace fácilmente, y el término de calcilutita se utiliza 

comúnmente para todas las calizas de grano fino sin respecto a su origen. Folk (1959) 

aplicó el término micríta a esta clase o rocas.  

 

La roca lodosa del carbonato es de grano muy fino en naturaleza y exhibe la 

matriz micríta (Fig. 2.5). El mudstone demuestra los espacios de poros pequeños, que se 

llenan de cemento de calcita de microesparita. El mudstone es atravesado por las venas, 

que se llenan de microesparita. 

 

El mudstone fenestral (Fig. 2.6) exhibe vacios con tamaños de milímetros a 

centímetros. Es una de las características más importantes de algunas rocas de carbonato 

y se llama como fabrica fenestral. Muchas ventanas se originan principalmente de la 

descomposición de algas y de cianobacteria. De acuerdo con la estructura de crecimiento 

de elementos algaceos los vacíos se convirtieron en techos irregulares (stromatactis) o 

esparita calcita llenó los vacíos (ojos de pájaro). El mudstone fenestral demuestra 

distintas vistas de ojo de pájaro. La fina capa de calcita se ve dentro de la estructura 

fenestral. La matriz consiste en principalmente los microbialites no laminados o mal 

estructurados. 

 

2.5.2 Wackestone 

 

Wackestone es una roca soportada por lodo de carbonato, que incluyendo más el 

de 10% de granos esqueléticos. Dos subtipos de wackestones se identifican. La mayoría 

de los wackestones contienen una cantidad pequeña de granos angulares del cuarzo y del 

feldespato. 
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 El wackestone de peloides se nombra después de la presencia de numerosos pelets 

fecales (Fig. 2.7). Estos pelets fecales se componen principalmente de micríta y carecen 

de estructura interna reconocible. Las peloides generalmente están redondeadas, y 

alargadas. El tamaño de las peloides de <100 micras a varios milímetros. La superficie de 

estas peloides es lisa en apariencia. La mayoría de las peloides son homogéneas 

naturalmente, aunque algunas contienen inclusiones de arcilla. El color obscuro de los 

granos es principalmente debido al alto contenido de materia orgánica o sulfatos de 

hierro. Estas peloides están mal clasificadas. La clasificación de las peloides muestra la 

primera aproximación de las condiciones hidrodinámicas de ese grano (Wanless et al., 

1981). La muestra exhibe numerosos espacios de poro que son llenados con cemento de 

microesparita y calcita esparitica. 

 

El wackestone foraminífero (Figs. 2.8, 2.9, y 2.10) tiene más del 10% de restos 

orgánicos, que están flotando en la matriz micrítica. Los restos orgánico incluyen 

miliolidos y textularia. Los Miliolidos y la textularia muestran conchas bivalvas 

micritizadas. La película fina del cemento microcristalino de calcita es isopachous y se 

forma alrededor de los bioclastos. 

 

Los compartimientos internos de los miliolidos y la textularia se llenan en parte o 

enteramente de cemento de calcita microesparitica (Nelson y James, 2000). La caliza 

muestra numerosos espacios de poro de tipo interparticula. Los espacios de poro más 

pequeños se llenan de microesparita mientras que los espacios de poro más grandes se 

llenan del cemento esparita de calcita. La caliza muestra las venas de menor importancia, 

que se llenan del cemento de la calcita microesparita. 
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2.5.3 Grainstone 

 

El grainstone es un término introducido por Dunham (1962) para las rocas 

soportadas por grano. El sistema de poro intergranular es generalmente, llenado por un 

cemento cristalino claro. Los grainstones son de grano apoyado y lodo libre de 

carbonato, que consiste en principalmente granos esqueléticos y no esqueléticos. El 

término calcarenita (Grabau, 1904) es en general para describir estos grainstones, 

mecánicamente depositados del tamaño 1/16 a 2mm del diámetro de la arena. Si los 

fragmentos están sobre 2 milímetros de diámetro, el término calcirudita se puede aplicar a 

la roca.  

 

Los detritos del carbonato son de origen subacuático y consiste principalmente en 

materiales fósiles (entero y quebrado) de gravas y de gránulos de calcilutita (intraclastos 

de la clasificación de Folk, 1959), y de oolitas. Algunos detritos son por lo tanto bio-

fragmentales, algunos estrictamente clásticos. Sin embargo, actualmente se transporta, se 

clasifican por su tamaño y se deposita mecánicamente de modo que la acumulación tenga 

la estructura de un sedimento detrítico. 

 

La distinción entre los materiales de origen biológico, clástico, e incluso químico 

es arbitraria. Algunos de los restos fósiles están cubiertos con una o más capas de 

carbonato precipitado. Por otra parte, las calcarenitas varían en la importancia de 

contribuir los materiales. Algunos son casi en su totalidad oolitos (ooesparitas), otros son 

enteramente restos fósiles (bioesparitas). Aun así otros consisten principalmente en 

gránulos del material del calcilutíticos (las intraesparitas y las pelesparitas) y contiene 

solamente algunos ooides dispersados o materiales fósiles reconocibles.  

 

Dos tipos de grainstones han sido identificado grainstone de ooides y grainstone 

de peloides:  
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 El grainstone de ooides incluye el tamaño clasificado de los ooides (Figs. 2.11 y 

2.12) de forma esferoidal. El tamaño de los ooides varía considerablemente y el número 

de las capas concéntricas que se extienden a partir de 2 a 12. Un cierto ooide como los 

terrones se considera, que exhiben capas concéntricas o sin capas concéntricas sobre 

ellas. El estado incompleto o falta de capas concéntricas es principalmente debido al 

agotamiento antes de la re-depositación. Estos ooides son efectos de la compactación. La 

compactación es indicada por la flexión plástica de los granos del ooide. Las capas en los 

ooides fueron quitadas o destruidas durante la compactación, que se visualizó en el 

microscópio petrográfico. Los granos de ooides muestran características distintas de la 

compactación tales como granos aplanados y contactos paralelos del grano.  

 

Los núcleos de la mayoría de los ooides se disuelven o se quitan. La lixiviación 

del núcleo puede crear la porosidad secundaria intrapartícula, que se llena de cemento o 

forma los oomoulds. El grainstone de ooides muestra numerosa porosidad móldica, que 

son formadas por la disolución selectiva de ooides. La alteración de los granos 

parcialmente disueltos de ooides indica que el efecto de la compactación ocurrió durante 

entierro somero. La línea fina de cementación de calcita se considera debajo de los 

deformados ooides, que sugieren que la precipitación del cemento de calcita en la zona 

meteoríca - vadosa subsecuente al entierro somero. 

 

El grainstone de Peloides (Fig. 2.13) muestra de pequeñas a grandes peloides. La 

mayoría de los peloides secundarias se redondean y son desprovistos de cualquier 

estructura interna. Estas peloides se encajan principalmente en el cemento de calcita de 

microesparita. El grainstone de peloides muestra la fractura gruesa, que se llena del 

cemento esparita de la calcita. 
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2.5.4 Bindstone 

 

Bindstone es dominado por organismos incrustados, que incrusta o ata los granos 

o los restos esqueléticos junto para formar un marco significativo. El solo tipo 

petrográfico de bindstone se ha identificado como bindstone laminado. 

 

El bindstone laminado (Figs. 2.14 y 2.15) muestra una capa microbial importante 

distinta de la corteza de las tres capas, la capa esparita del cemento de calcita, y la capa 

rica en peloides. El cemento esparita de calcita separa la capa laminada rica en peloides 

(capa microbial de la corteza) y la capa no laminada rica en peloides. La capa microbial 

de la corteza consiste en capas ricas más finas y gruesas de peloides micríticas y muestran 

capas alternadas de colores claros y oscuros. La corteza consiste en una capa fuertemente 

ondulada de spongiostromate micritica separada por una capa rica en esparita de calcita. 

La corteza micrítica de spongiostromate que muestra un espesor variable del laminado 

micritico y estas cortezas tienen centímetros de espesor. Las peloides (Fig. 2.15) son de 

sub-redondeadas a alargadas. Estas peloides estuvieron sujetas a los efectos de la 

compactación antes de la estylolitizacion. La capa rica no laminada de peloides consiste 

principalmente granos mal clasificados. El tamaño, la forma, y la posición de estas 

peloides representan diverso modo del origen. 
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2.6 Ambiente deposicional 

 

2.6.1 Grainstone ooides 

 

El tipo de ooides observados en este estudio y los contactos planares entre los 

granos, es probablemente debido al resultado de la solución temprana. Los granos se 

alinean uniformemente con un drusa fina interpretado como cemento probablemente 

marino. Tal historia indica la depositación y la litificación dentro y fuera del ambiente 

marino en plataformas. La depositación en plataformas se indica en agua marinas 

abiertas. Tales ooides bien formados se encuentran hoy principalmente en barras de 

marea. 

 

2.6.2 Micríta 

 

2.6.2.1 Materiales intersticiales como micríta y esparita 

 

      Micríta es "lodo de limo" es sedimento denso, hecho de cristales clasificados de 

tamaño arcilla. La micríta se forma del rompimiento de los esqueletos calcáreos de las 

algas. No queda claro si todas las micrítas antiguas se formaron de la misma manera. Los 

carbonatos se componen de casi el 100 % de micríta. Tales rocas simplemente se llaman 

micrítas.  

 

Con los carbonatos contenidos en los aloquímicos la pregunta es si la micríta está 

presente o ausente como material intersticial, y si es presente por cuánto. Si la micríta 

está presente durante la depositación, entonces llena los espacios entre los aloquímicos y 

la roca dando un nombre, que describe los aloquímicos en una matriz de micríta. Por 

ejemplo, una roca con los fragmentos fósiles incrustados en micríta se llama "biomicríta". 

Biomicríta es análogo a un wacke siliciclastico. 
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 Si, por otra parte, el ambiente deposicional tiene corrientes fuertes, sólo los 

aloquímicos pueden ser depositados. Si pudiéramos ver el sedimento durante la 

depositación todos los aloquímicos se perderían, como una arena o una grava pura. Esto 

es análogo a una arena 100% siliciclástica en una playa sin el limo o la arcilla. La micríta 

en estos casos, siendo arcilla clasificada, se ha lavado lejos. La roca formada entonces es 

compuesta solamente de aloquímicos, ligado por cristales claros a translúcidos de la 

calcita con la hendidura rombohedral (llamada espar o esparita) que actúa como cemento. 

El espar se precipita de agua fresca o marina que se infiltra a través del sedimento 

después de la depositación, pero antes de la cementación final. Las láminas delgadas 

examinadas en este estudio muestran bien, el cemento de espar e implican el cambio 

intermitente en el nivel del mar (Macneil y Jones, 2006). 

 

La micríta se puede precipitar química o bioquímicamente del agua de mar, 

derivada de la abrasión de los granos pre-existentes de calcio, o de la forma durante la 

desintegración de las algas verdes calcáreas (Fig. 2.16). La micríta se acumula en una 

variedad de ambientes: a) en el agua inmóvil de lagunas protegidas, bajo la base de la 

onda en un agua más profunda, y b) igualmente en ambientes agitados dentro y bajo de la 

protección de esteras algaceas. Si la presencia de micríta se utiliza para interpretar 

ambientes deposicionales, entonces su asociación vertical con otras litologías y su 

contenido de fauna deben también ser considerados. La presencia del cemento micrítico 

en las calizas de la Formación El Abra puede indicar que el ambiente deposicional fue 

probablemente una laguna cerrada o un ambiente marino marginal somero. 
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2.6.2.2 Pelets y peloides 

 

Los pelets (Fig. 2.13) presentes en las calizas de la Formación El Abra son las 

excreciones de varios mamíferos marinos.  

 

Los pelets no están preservados sino disgregados comúnmente en micríta durante 

la desecación y la compactación en el entierro somero. Donde se encuentra endurecido 

por los cementos marinos, la pelets se puede preservar intacta. Esto ocurre comúnmente 

en las plataformas abiertas (Fig. 2.17) donde las pelets son arrojados y lavadas por las 

corrientes. 

 

Los peloides son granos de origen indeterminado. Son de tamaño arena o limo y 

generalmente en forma sub-angulares, aunque se redondean y se asemejan a menudo a 

pelets fecales. Los peloides no conservan ninguna estructura interna para identificar sus 

orígenes, que son probablemente diversos e incluyen el micritización de granos 

agujereando algas y hongos. La presencia de pelets y peloides en las calizas de la 

Formación El Abra indican el ambiente somero protegido del agua (Fig. 2.17). 

 

2.7 Interpretaciones del ambiente deposicional  

 

Los miembros de El Abra consiste en crema ligero al gris intercalados el 

mudstone y el wackestone (en el campo se observaron capas bien estratificadas a partir de 

la 1 a 5 metros de grueso), todos ricos en los miliolidos (Nummoloculina; Fig. 2.18) y 

capas estromatolíticas (Fig. 2.19). Otros organismos béntonicos en menor contenido son: 

gastropodos, pelecipodos, ostracodos, así como microforaminífera béntonica. La 

diversidad baja de la fauna, también como la litología y las estructuras sedimentarias 

dentro de la Formación El Abra sugieren que fue depositada en un ambiente entre el 

arrecífe y la costa. 
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El ambiente sedimentario reconocido principalmente y distintivo dentro de la 

caliza del El Abra es de ambiente arrecifal (la zona del arrecife del foreslope y la zona del 

arrecife del shelf-edge reef zone).  

 

Dos etapas diagenéticas importantes son distinguidas: una etapa diagenética 

temprana, y una última etapa diagenética. Ambas etapas se reconocen en base de sus 

fábricas diagenéticas y sucesiones diagenéticas durante la evolución del complejo del 

arrecife.  

 

La etapa diagenética temprana aquí es definida por los cambios físicos y químicos 

que ocurren en el sedimento durante la transición de la deposición a litificación en la 

interfase sedimento-agua o apenas debajo de ella (Fig. 2.4). La etapa diagenética 

temprana incluye procesos de construcción, resultando de la adición de la sedimentación 

y de la cementación internas. Los procesos destructivos resultaron de cavidades hechos 

por animales, perforadores, depredadores, y por la interrupción mecánica. 

 

La última etapa diagenética es definida por los cambios físicos y químicos que 

ocurren al sedimento después de la litificación pero antes de cambios metamórficos. 

Según Schmidt (1965) la última etapa diagenética no está influenciada por el ambiente de 

depositación o por las condiciones fisicoquímicas del agua flotante (agua sobre el residuo 

sólido). La ultima diagénesis pudo ocurrir en la zona de sub-superficie, sub-aérea o 

vadosa, en la zona sub-acuática o freática, o en las exposiciones superficiales (Figs. 2.3 y 

2.4).  

Durante el período de crecimiento del arrecife y la cementación submarina 

temprana de la calcita fibrosa, las varias secuencias de una capa micritica en vacíos y 

cavidades eran significativas, también como el sedimento interno integrado por micríta, 

pelmicríta, y biomicríta, que llenó simultáneamente los espacios vacíos primarios. Esta 

secuencia ocurrió de la siguiente manera: a) las conchas de rudistas fueron limitadas 

inicialmente por la alteración micritica, generada probablemente por la incrustación de 
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las algas, que agujerearon en el substrato. Después del decaimiento del tejido fino algal, 

las  algas borings presentaron los micro-ambientes en los cuales el cemento micritico 

podría formarse, para así llenar los vacíos y dando por resultado la formación de una 

cubierta del microcristalina (Figs. 2.20 y 2.21), según lo sugerido por Bathurst (1966), 

Schroeder (1972), Lloyd (1971), y Alexanderson (1972). Las cortezas del cemento 

fibroso neomorfico de la calcita (Fig. 2.22) tuvieron éxito y dieron lugar a conchas y a 

guarniciones concéntrico limitadas por huecos. 

 

Los procesos de la cementación en rocas modernas y antiguas arrecifales se 

documentan bien y se establecen (Ginsburg, et al., 1967, 1971; Land y Goreau, 1970; 

Shinn, 1971, 1986; Schroeder, 1972; Kretz, 1982). Los cementos fibrosos en ambientes 

marinos modernos y someros se precipitan como aragonita. Porque los descritos en la 

formación del El Abra (zona arrecifal) tienen fabricas similares, es posible que su 

cemento fibroso original sea también aragonito y despues convertido a la calcita fibrosa 

neomorfica en una fase más posterior de la diagénesis. El sedimento interno contiene 

microfósiles planctónicos y bentónicos (Fig. 2.8).  

 

La mayoría de los procesos que actuaban durante la diagénesis en la formación El 

Abra (zona arrecifal/laguna) lograron las cuatro operaciones siguientes: bioturbación, 

disolución, compactación, y cementación. Se alternaron o actuaban simultáneamente 

durante y después de la deposición de la secuencia estratigráfica de la Formación El 

Abra.  

 

Bioturbación por cavidades hechos por animales fue el primer mecanismo para 

destruir laminaciones primarias; el fango de la cual fue expelido por los organismos y 

después quitado por las corrientes locales. La madriguera actuó como trampas de 

sedimento; por lo tanto, fueron llenadas de partículas más finas que éstos en la matriz 

circundante. Los vacíos de tipo ojo de pájaro que ocurrían entre las laminaciones algaceas 

también sirvieron como las trampas de sedimento (Fig. 2.22). 
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Componentes calcáreos tales como peloides, miliolidos (Figs. 2.17 y 2.18; Fig. 

2.23), e intraclastos fue llevada a cabo por el marco filamentoso mientras que la 

porosidad restante de la ínter partícula fue cementada completamente. Las cavidades en 

ambos casos primero fueron llenadas de sedimento interno de grano fino y más adelante 

del cemento calcita esparita drúsica (Fig. 2.24). 

 

Durante períodos cortos de la exposición sub-aérea, el agua dulce disolvió 

parcialmente los sedimentos existentes del carbonato. El resultado de los huecos fueron  

formados con poca discriminación entre una parte de la roca a otra. Durante otro período 

de sumergencia las paredes de la cavidad fueron alineadas con el cemento fibroso, y el 

piso fue alineado con la micríta y el contenido interno del sedimento de pelmicríta fina de 

ostracodos y otros micro-organismos béntonicos. El cemento fibroso neomorfico de la 

calcita que se alterna, el sedimento interno, el cemento esparita con drusas de la calcita, el 

vadoso y el cemento esparita blocky de la calcita se observan comúnmente. Éstos 

formados durante ciclos de la aparición y la sumergencia de la plataforma Cretácea 

nombrada como "stromatactis" (Fig. 2.6) por Lowenstam (1950), Bathurst (1959), 

Schwarzacher (1961), Shinn (1968), y Heckel (1972). 

 

Durante etapas sucesivas de la aparición y del sumergencia, los vacíos fueron 

llenados de cemento en las tres zonas diagenéticas: zonas marinas, freática y de vadosa. 

Las calizas de la Formación El Abra contienen varios ciclos de los patrones de la 

sedimentación y de cementación, según su posición estratigráfica. En niveles 

estratigráficos más bajos, varios cementos y sedimentos internos fueron depositados en 

los vacíos de la solución formados de la zona marina freática y vadosa debido a las 

fluctuaciones verticales de la columna de agua. En los niveles estratigráficos superiores la 

zona vadosa que ocurría solamente en pocos lugares se convirtió en la zona freática, 

cuando el nivel de la columna de agua se levantó durante períodos cortos sumergencia. 

Los vacíos restantes fueron llenados más adelante de calcita drúsica y de cemento blocky 
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de calcita (Fig. 2.25) y son controlados en gran parte repitiendo la aparición y 

sumergencia de la plataforma Cretácea.  

 

En resumen, el estudio de la petrografía y los caracteres diagenéticos de las  calizas 

El Abra indican que el ambiente deposicional debe ser un ambiente marino marginal 

somero (arrecifal/laguna) y el modelo propuesto de este estudio se demuestra en el Figura 

2.26. 
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CAPÍTULO 3 

GEOQUÍMICA 

 

3.1 Introducción  

 

3.1.1 Geoquímica de las rocas carbonatadas 

 

Los principales elementos químicos  en las rocas carbonatadas dan información 

valiosa sobre la mineralogía original y las características químicas de soluciones 

deposicionales y diagenéticas (Rao y Naqvi, 1977; Armstrong-Altrin et al., 2003). Los 

elementos químicos (mayores y trazas) puede ser utilizadas para obtener conocimiento de 

los paleoacuíferos en rocas carbonatadas (Meyeres, 1978; Moore, 2001). Según Calvo et 

al. (1995) la composición química de las rocas carbonatadas es también utilizada para 

deducir la hidro-geoquímica y los cambios paleo-climáticos en el área de estudio. 

 

Asimismo, el estudio acerca la composición química de las rocas carbonatadas 

puede ser una herramienta efectiva para inferir los factores que controlan las 

características sedimentarias durante y después de su deposición. El grado y los tipos de 

diagénesis son importantes para diferenciar entre los materiales originales presentes en el 

área deposicional y materiales introducidos de otras fuentes. Esto puede ser estudiado 

determinando la relación entre las composiciones y la cantidad de constituciones 

detríticas introducidas durante o después de la deposición. 

 

3.1.2 Variaciones geoquímicas durante la diagénesis 

 

Rápidamente, después de la deposición muchos minerales se reorganizan física y 

químicamente en respuesta al nuevo ambiente. La reorganización de las rocas 

carbonatadas, es conocida como diagénesis, que incluye las reacciones y las alteraciones 

siguientes: 
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1) Reacciones entre el fluido intersticial y el mineral  de la roca fuente (detritos). 

2) Reacciones entre diversos iones en solución, que son introducidos de varias 

fuentes y en diversos tiempos. 

3)  Las propiedades físicas del ambiente tales como temperatura, presión, y 

permeabilidad de la roca. 

Los minerales diagenéticos son formados en los sedimentos a través de la 

precipitación, por lo tanto la solubilidad y la cantidad de los minerales presentes en los 

fluidos intersticiales es de gran importancia. La formación del subsuelo o la solución de 

un mineral dependen de la solubilidad del producto en el fluido intersticial. 

 

El producto de la solubilidad, sin embargo, es una función de factores físico-químicos 

tales como pH, temperatura, presión, etc., y no pueden  ser  fácilmente medidos en la 

naturaleza. Esto es debido al constante movimiento de fluidos intersticiales y de los 

cambios en las condiciones físico-químicas. Brand y Veizer (1980) estimaron que tal 

cuantificación es esencial porque, cada componente interno será caracterizado por sus 

propios cambios traza específicos. Por otra parte, para cuantificar fenómenos 

diagenéticos, es necesario estudiar los cambios de los constituyentes internos, y las 

posibles variaciones en ambientes diagenéticos. 

 

3.1.3  La función del CaCO3 en el ciclo geoquímico 

 

En una región de agua poco profunda la sedimentación del carbonato, los procesos 

físicos, biológicos y químicos tienden a cambiar su relación entre ellos. Los factores 

como fotosíntesis, respiración, precipitación del carbonato, evaporación, lluvia y el 

escurrimiento de agua dulce que es conducida hacia la costa resultando en una 

fluctuación de pCO2 en el agua. Esto afecta el producto de solubilidad de CaCO3. De este 

modo, hay una continua variación del balance entre la adición de los iones del carbonato 

al agua y su perdida. 
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Los sedimentos del carbonato se componen en gran parte o completamente de los 

esqueletos de organismos marinos. Las contribuciones de CaCO3 de la roca caliza pre-

existente o por la precipitación inorgánica del agua de mar parecen ser relativamente 

insignificantes en los demás ambientes. Dado que, las rocas calizas son ricas en 

materiales esqueléticos los sedimentos son compuestos de una variedad de minerales tales 

como calcita y aragonito (Chave, 1962). 

 

Las rocas calizas contienen carbonatos precipitados por procesos orgánicos e 

inorgánicos. Los cristales primarios de la calcita y del aragonito frecuentemente tienden a 

ser disueltos y re-depositados en una forma más estable por procesos diagenéticos. En 

estas reacciones, el aragonito que es más soluble, es substituido gradualmente por la 

calcita. Bajo condiciones normales  la diferencia en solubilidad entre la calcita y el 

aragonito no es muy grande y una cantidad pequeña de magnesio estabiliza la estructura 

del aragonito (Wedepohl, 1970). 

 

La formación de conchas y de esqueletos de organismos es responsable de la mayor 

parte de la precipitación de CaCO3. Entre estos organismos el plancton marino como 

protozoarios (foraminifera) y algas (cocolithophoridae) de plancton marino juega el rol 

más importante. Ellos forman conchas y los esqueletos de la calcita, en las regiones 

donde prevalecen estos organismos, y que el CaCO3 es el componente principal del 

sedimento. 

 

Estos organismos requieren de ciertas condiciones, tales como concentración 

suficiente de CaCO3 y disponibilidad de la luz; por lo tanto se restringen a la profundidad 

y a no exceder varios cientos de metros. Las conchas de calcita de plancton muerto se 

hunden muy lentamente porque su forma es propicia a la flotación. El decremento de la 

temperatura y el incremento en la presión de aguas profundas pueden dar lugar a la no 

saturación de CaCO3. 
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Los esqueletos de la calcita, dependen de su tamaño para ser disueltos a 

profundidades alrededor de 4000 a 6000 m, la sustancia vuelve al ciclo (profundidad de 

compensación del carbonato). Las regiones de deposición de la arcilla en la profundidad 

del mar (y no fangos calcáreos), se encuentran a mayores profundidades y en regiones de 

la productividad orgánica primaria baja. 

 

El estudio de la composición de la química de las rocas sedimentarias puede ser una 

herramienta eficaz para deducir los factores que controlan las caracteríasticas del 

sedimento durante y después de su deposición. La mayor parte de la composición 

química de las rocas sedimentarias (clásticas y de las rocas carbonatadas) se ha utilizado 

extensamente para inferir las variaciones geoquímicas durante la diagénesis (Bjorlykke, 

1974; Al-Asam, 1980; Primmer et al., 1990; Armstrong-Altrin et al., 2004).  

 

Los estudios químicos de las rocas carbonatadas antiguas (Veizer y Demovic, 

1974; Veizer, 1983) muestran que su composición es de facies controladas y  que 

particularmente es de elementos y los isótopos asociados con la celda del carbonato 

(Veizer et al., 1978). Además, el conocimiento de las variaciones en la composición 

química de la facies ayudará a la reconstrucción cuantitativa de la historia diagenética. La 

modificación de la química del elemento traza durante diagénesis sirve como una pista 

importante del proceso de litificación. Para cualquier elemento, uno debe considerar la 

posibilidad de que este no fue introducido por los líquidos diagenéticos, pero fue 

derivado principalmente de los minerales no carbonatados locales y redistribuidos en una 

escala pequeña durante la diagénesis (Banner y Hanson, 1990).   

 

Los elementos mayores (Ca, Mg) y los menores (Sr, Na, Mn, y Fe) en rocas 

carbonatadas proporcionan información valiosa sobre la mineralogía original y las 

características químicas de soluciones deposicionales y diagenéticas (Rao y Naqvi, 1977; 

Allison et al., 2001). Las fabricas diagenéticas de la roca caliza y dolomítas se relacionan 

con la salinidad y el cociente de Mg/Ca en solución (Folk, 1974; Folk y Land, 1975). 
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         El Sr varía con la mineralogía original del carbonato, facies y salinidad (Veizer y 

Demovic, 1974). El Na se considera como un posible índice de la salinidad de soluciones 

deposicionales y diagenéticas (Land y Hoops, 1973; Veizer et al., 1977). Los elementos 

menores Mg y traza (Fe, Mg, Sr) son incorporados en los minerales del carbonato durante 

la precipitación y reparados durante diagénesis (Price y Grocke, 2002). 

  

  Para entender el ambiente deposicional y químico de la Formación El Abra, las 

muestras representativas de la roca caliza se recolectaron en todos los afloramientos 

convenientes y secciones verticales de excavaciones de la mina con grado espacial 

horizontal y vertical. Este capítulo se ocupa de los estudios geoquímicos de las rocas 

calizas y de los procesos implicados en la formación de carbonatos sedimentarios, 

principalmente el proceso durante diagénesis de la caliza. 

 

Las muestras del El Abra se componen de los fragmentos esqueléticos de organismos 

marinos y las calizas que son litificadas por varios procesos diagenéticos. Esta transición 

del sedimento del carbonato a la roca caliza es posible a través de cambios en textura, 

mineralogía y la química de las partículas sedimentarias. Las variaciones geoquímicas 

con respecto a las  alteraciones diagenéticas son descritas claramente en este capítulo. 

 

3.2 Metodología 

 

Se analizaron veinti seis muestras para la geoquímica de elementos mayores y 

trazas. Para los elementos mayores las muestras se analizaron usando método analítico 

rápido por Shapiro y Brannock (1962) y Shapiro (1975). Se pesaron exactamente 50 mg 

en el caso de las muestras de  silicato y 250 mg para las muestras de carbonato. Estas 

muestras se fundieron con el NaOH en un crisol de níquel y se preparo la solución A para 

la determinación SiO2 y Al2O3. 
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 La solución B fue preparada por digestión de 500 mg de muestra con una mezcla 

ácida Hf+HCl+HNO3 para estimar Na2O, K2O, Fe2O3, CaO, y MgO. Hierro Total, sílica, 

y alúmina se determinaron mediante espectrofotómetro. El calcio y el magnesio fueron 

determinados por método de la titracion usando el EDTA con pantalla de la calcita y un 

indicador de complejo de O-cresolphtalein. La cantidad de sodio y el potasio se 

estimaron usando un flamefotómetro. 

 

Los elementos traza fueron analizados por el espectrómetro de emisión atómica de 

plasma acoplado inductivamente (Inductively Coupled Plasma Atomic Emission 

Spectrometer; ICP-AES-Jobin-Yvon Jy138 Ultrace). La muestra se preparo por  

disolución en una mezcla HNO3 + HF,  la silicona se pierde al evaporarse el exceso de 

HF, de este modo la silicona no pudo ser determinada en ICP-AES. El SiO2, Nb, Zr, y Th 

se analizaron por el método de XRF en pelets presionadas solamente para el cómputo de 

los efectos de la absorción sobre el elemento traza. La precisión analítica para los 

elementos traza es menor del 5 %. Las muestras fueron analizadas en el laboratorio de 

geoquímica de la Universidad de Madras, India. 

 

3.3 Geoquímica de elementos mayores 

3.3.1 Silicío 

 

El contenido de silica varía a partir el 2.36% a 24.86% (Tabla 3.1) en las muestras 

estudiadas. El enriquecimiento anormal de SiO2 se observa en la muestra 11 (24.86) y 

revela la influencia de materiales terrígenos durante la sedimentación. 

 

La concentración de SiO2 exhibe un alto grado de correlación negativa con CaO 

(Fig. 3.1; r = −0.51) e indica la disminución gradual del cuarzo detrítico y del 

enriquecimiento subsecuente de la calcita.  
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Fig. 3.1 Diagrama bivariante SiO2-CaO para las muestras de este estudio. 

 

 

En el diagrama SiO2 contra Al2O3 (Fig. 3.2) las rocas calizas exhiben una 

correlación positiva (r = 0.53). Esto indica claramente la influencia de aluminosilicatos 

terrígenos sobre las rocas calizas. El contenido de TiO2 también exhibe una correlación 

poco positiva con SiO2 (r = 0.12) el cual también confirma su naturaleza terrígena. 
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Tabla 3.1 Concentraciones de elementos mayores (% en peso) de muestras colectadas en 

el  Formación El Abra 

 
 
Lithología Caliza 
Muestra # 1 2 3 4 5 6 7 11 12 
SiO2 7.13 6.10 5.60 5.95 5.61 5.55 7.52 24.86 5.20 
TiO2 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 
Al2O3 0.21 0.19 0.06 0.05 0.03 0.04 0.02 0.20 0.12 
Fe2O3 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 
MnO 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.02 0.01 0.02 
MgO 0.35 0.32 0.27 0.51 0.24 0.23 0.42 0.16 0.21 
CaO 48.24 48.92 50.38 48.95 50.54 51.62 48.57 35.59 36.72 
Na2O 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 
K2O 0.02 0.02 0.01 0.02 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02 
P2O5 0.01 0.01 0.01 0.02 0.01 0.01 0.01 0.03 0.02 
LOI 42.04 42.68 42.90 42.80 43.15 42.02 42.61 38.12 46.32 
Total 98.05 98.29 99.28 98.35 99.65 99.53 99.22 99.01 88.66 
 
 
Litholoía Caliza 
Muestra # 13 14 15 16 17 18 19 20 21 
SiO2 5.20 5.90 4.65 5.98 7.65 4.36 5.24 9.10 8.45 
TiO2 0.01 0.02 0.001 0.001 0.01 0.01 0.002 0.003 0.01 
Al2O3 0.03 0.05 0.02 0.01 0.11 0.06 0.11 0.05 0.02 
Fe2O3 0.01 0.01 0.001 0.001 0.01 0.001 0.01 0.002 0.01 
MnO 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02 0.01 0.01 
MgO 0.21 0.35 0.21 0.35 0.18 0.24 0.32 0.13 0.14 
CaO 45.23 52.21 43.26 42.45 53.45 46.46 47.48 48.48 46.48 
Na2O 0.01 0.01 0.001 0.01 0.001 0.01 0.001 0.01 0.01 
K2O 0.01 0.02 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02 
P2O5 0.01 0.02 0.01 0.03 0.02 0.01 0.02 0.03 0.01 
LOI 48.59 40.42 50.53 50.26 37.89 47.26 41.56 41.25 43.25 
Total 99.33 99.02 98.72 99.11 99.36 98.43 94.78 99.08 98.41 
 
 
Litología Caliza 
Muestra # 22 23 26 27 28 29 30 31 
SiO2 2.65 4.58 2.36 5.49 7.02 4.69 5.64 8.02 
TiO2 0.01 0.001 0.003 0.01 0.002 0.01 0.01 0.01 
Al2O3 0.02 0.01 0.01 0.03 0.11 0.02 0.03 0.12 
Fe2O3 0.01 0.01 0.02 0.01 0.01 0.02 0.01 0.01 
MnO 0.02 0.01 0.02 0.01 0.01 0.01 0.01 0.001 
MgO 0.26 0.24 0.13 0.31 0.14 0.15 0.16 0.14 
CaO 48.65 51.36 50.24 49.68 49.34 51.52 46.35 48.79 
Na2O 0.01 0.01 0.001 0.001 0.01 0.001 0.001 0.01 
K2O 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02 0.01 
P2O5 0.02 0.01 0.03 0.02 0.01 0.03 0.02 0.01 
LOI 46.36 43.65 46.32 43.56 42.25 43.21 46.58 42.69 
Total 98.03 99.89 99.15 99.13 98.92 99.67 98.83 99.81 
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Fig. 3.2 Diagrama bivariante SiO2-Al2O3 para las muestras de este estudio. 

 

3.3.2 Aluminio 

 

El aluminio no es normalmente substituido en el mineral del carbonato. La medida 

de aluminio se liga directamente con la afluencia de sedimentos detríticos al sitio 

deposicional (Botz et al., 1988). Buckley y Cranston (1991) infirieron que las variaciones 

de Al2O3 en sedimentos se pueden asociar a los cambios en el contenido de arcilla o a la 

adición de feldespatos en el sedimento. 

 

Los valores del alúmina oscilan entre  0.01 % a 0.021% (Tabla 3.1). El valor de la 

alúmina varía en cantidades traza y así estas tendencias sugieren variaciones en mezclas 

de sedimentos de fuentes terrígenas. 
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3.3.3 Calcio 

 

 Los valores del CaO muestran tendencia opuesta al SiO2. Este rango van del 

35.59% a 53.45% (Tabla 3.1). El contenido del carbonato ha estado controlado por la 

afluencia terrígena (i.e.) la reducción del carbonato es observada en los porcentajes de 

materiales derivados de la tierra. 

 

El incremento de K2O es asociado a la disminución de los valores del CaO (r = 

0.06) y el K2O se considera un indicativo de la presencia de arcilla y de los feldespatos. 

Los materiales terrígenos están en  forma de residuo insoluble, ej. cuarzo, feldespato y de 

materiales detríticos junto con ciertos minerales pesados. 

 

El CaO muestra  correlación negativa con SiO2 (r = -0.51), Al2O3 (r = -0.29) y 

Na2O (r = -0.16), que indica que los silicatos están permanentes en la fracción insoluble y 

que, podría ser relacionado con la influencia detrítica durante la sedimentación. 

 

El diagrama CaO contra P2O5 (Fig. 3.3) no exhibe ninguna tendencia para estas 

rocas calizas (r = -0.23). Esto indica la contribución de fosfato es debido a la 

precipitación y a la entrada detrítica.  

 

El incremento de K2O es asociado al decremento del valor del CaO y K2O se 

considera por ser un indicador por la presencia de la arcilla y de los feldespatos. La 

relación antes dicha es debida a la adición de los materiales terrígenos, que habían 

controlado la deposición, y a la precipitación de carbonatos. 
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Fig. 3.3 Diagrama bivariante CaO-P2O5 para las muestras de este estudio. 

 

3.3.4 Magnesio 

 

El contenido del Mg en las conchas depende de la posición filogenética de los 

organismos y también de la temperatura del agua en el ambiente (Chave, 1954). Los 

esqueletos de algas contiene elevadas concentraciones de Mg y según Chave (1954) una 

incremento de la temperatura del agua de 10°C a 30°C causa un aumento en el contenido 

MgCO3 de los esqueletos a partir de la 10% hasta el 25%. 

 

Chave (1954) afirmo que en las latitudes donde el mar esta supersaturado con 

CaCO3, los carbonatos meta-estables de organismos muertos frecuentemente son 

retrabajados sin recristalización y el sedimento entra como  detritus de grano fino. El 

magnesio, originalmente depositado dentro de los esqueletos de organismos vivos, 

permanece comúnmente dentro de la roca a través del proceso de litificación. 
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Los tres procesos siguientes parecen ser activos para conducir al magnesio a un 

estado de equilibrio: 

 

1) La remoción del magnesio del fósil y deposición cerca de la matriz como la 

dolomita u otro mineral de magnesio 

 

2) La re-organización del material fósil para formar dos fases estables, baja en Mg, 

calcita y dolomíta. 

 

3) La remoción del Mg de la roca por movimiento del agua (Chave, 1952). 

 

La concentración del Mg en la unidad de la caliza puede variar según los procesos 

indicados abajo: 

 

a) Fraccionamiento biológico de organismos durante el crecimiento (Morrisson y 

Brand, 1988) 

 

b) Variación en el equilibrio de la química de las conchas en la relación con el agua 

de mar circundante (Bathurst, 1975). 

 

c) Equilibrio diagenético del CaCO3 con agua meteórica dependiendo de la 

mineralogía y de otros factores que causan la adición o el agotamiento del Mg 

(Morrisson y Brand, 1988) 

 

d)  Temperatura del agua de mar circundante durante el crecimiento de las conchas 

(Bathurst, 1975; Schifano y Censi, 1986) 

 

e) Salinidad de la solución que la rodea (Aissaoui, 1988; Zang y Mucci, 1989) y 
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f) La velocidad de la precipitación del CaCO3 en un proceso biológico o en un 

proceso inorgánico (Folk, 1974). 

 

El contenido del MgO varía de 0.13% a 0.51% (Tabla 3.1). Los valores del Mg 

son muy bajos, indicando una baja salinidad frecuente y/o diagénesis en agua dulce por lo 

cual una extensa lixiviación puede presentarse (Wilkinson y Given, 1986) posiblemente 

durante largos periodos de diagénesis (Given et al., 1990). También los valores bajos del 

magnesio (Tabla 3.1) se pueden atribuir a la mineralogía baja original del magnesio, a la 

extensa lixiviación y a la alteración diagenética. Estudios comprensivos de las conchas de 

secreción del aragonito y de la calcita de capas (Chave, 1954; Dodd, 1965; Lowenstam, 

1964) ha sugerido que la distribución del magnesio fue controlada por un sistema de 

temperatura física, de salinidad, la velocidad del crecimiento cristalino y de variables 

fisiológicas. 

 

La correlación negativa entre SiO2 y MgO (r = − 0.17) indica probablemente los 

procesos del silicificación durante la etapa temprana de la diagénesis (Bowen y Bloch, 

2002). Este el contenido bajo del magnesio en rocas calizas de la Formación El Abra, 

indicando que estas son productos de los ambientes deposicionales del carbonato poco 

profundos, apoyado por nuestro estudio de la petrografía. 

 

3.3.5 Hierro total 

 

La presencia del hierro en rocas carbonatadas puede ser explicada por los factores 

tales como el hierro incorporado dentro de la calcita durante la precipitación de la calcita 

en la reducción de condiciones de ambientes diagenéticos y del resultado del índice de la 

sedimentación de materiales detríticos en el ambiente deposicional (Brand, 1989). 
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Los valores Fe2O3 oscilan entre 0.001% y 0.002% (Tabla 3.1). El bajo contenido 

del hierro en todas las muestras indican la naturaleza  baja del hierro en los líquidos del 

poro durante la precipitación de la calcita (Brand, 1989). 

 

3.3.6 Sodio 

 

 El sodio es el elemento más abundante en el agua de mar. El contenido del sodio 

en las rocas carbonatadas es un indicador útil de salinidad de la solución deposicional o 

diagenetica (Land y Hoops, 1973; Veizer et al., 1978). En general, el contenido del sodio 

disminuye drásticamente a través del tiempo e incrementa  gradualmente la diagénesis 

del carbonato. Los carbonatos del Paleozoico han sido ampliamente afectados por tales 

procesos diagenéticos, e incluso los carbonatos recientes también se han sujetado a los 

cambios en el contenido del sodio debido a la alteración diagenética tales como el re-

emplazamiento, neomorfismo, etc. (Land y Hoops, 1973; Ogorelec y Rothe, 1979; Veizer 

et al., 1978). 

 

El contenido del sodio varía 0.001% a 0.01% (Tabla 3.1). El contenido bajo del 

sodio (Tabla 3.1) refleja que este se ha formado inicialmente a partir de una solución, la 

cual presentaba una baja concentración de sodio (Land, 1973) y también debido a la 

influencia meteórica durante la diagénesis (Land y Hoops, 1973). Badiozamani (1973) 

sugirió que el sodio relativamente bajo en las rocas calizas se consideró como indicativo 

del neomorfismo de los sedimentos carbonatados en la presencia del agua dulce y el 

estudio petrográfico ayuda a esta interpretación. 

 

El bajo contenido de Na2O en las rocas calizas puede ser también debido a la 

influencia intermitente del agua dulce dentro de la cuenca de la deposición y una 

prolongada diagénesis en un ambiente menos salino que el agua de mar normal. 
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3.3.7 Potasio 

 

Las concentraciones del potasio depende primeramente de la composición 

química del agua intersticial y en segundo termino del enriquecimiento durante 

diagénesis a través del neomorfismo del carbonato (Morton, 1985). 

  

El mineral de carbonato contiene potasio en cantidad pequeñas. El contenido del 

potasio es muy poco afectado por la diagénesis de los minerales de los carbonatados y 

esto decrece  con incrementos en el tiempo de la diagénesis (Molenaar y Jong, 1987). 

También el contenido de potasio de las rocas carbonatadas no disminuye al mismo 

tiempo que lo hace el sodio (Molenaar y Jong, 1987). Durante el re-emplazamiento del 

aragonito por la calcita en cantidades pequeñas se espera que sea liberado en aguas 

intersticiales (White, 1977). 

  
El valor del potasio varia a partir del 0.01% a 0.02% (Tabla 3.1). Estas  

concentraciones se pueden ligar a la presencia de granos de feldespatos y arcilla entre los 

sedimentos del carbonato (contenidos casi exclusivamente en la fracción no carbonatada). 

En general las fuentes del potasio se pueden encontrar en disolución del potasio detrítico 

y contener los minerales tales como K-feldespatos, feldespatos y muscovita (Boles y 

Frankes, 1979). Las fuentes potenciales del potasio están así para una mayor abundancia 

en las rocas silici-clásticas que en las rocas del carbonato. 

 

El bajo contenido de Na2O y de K2O se atribuye a la deposición bajo un ambiente 

poco salino. La salinidad en la cual se formaron las rocas calizas es mucho más baja que  

en las aguas normales. 

3.3.8 Manganeso 

 

        El manganeso tiene dos valencias comunes, +2 y +4, de los cuales solamente Mn+2 

substituye fácilmente en el carbonato. Las variaciones locales en Eh son comúnmente 
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inferidas para desempeñar un rol importante en la determinación de las concentraciones 

del manganeso en carbonatos. Este rol es especialmente importante si el manganeso no se 

introduce con el fluido, pero es derivado por la reducción de los minerales ricos en oxido 

de  Manganeso dentro de la roca. Los estudios geoquímicos de calizas muestran que la 

distribución del manganeso está restringida generalmente a la fracción del carbonato 

(Barber, 1974). La hipótesis comúnmente aceptada es que después de ser sepultado, el 

decaimiento de la materia orgánica en los sedimentos, produce un ambiente reductor. 

Como un resultado de la oxidación del manganeso (Mn4+) a partir de una fase sólida entra 

una solución como manganeso (Mn2+) y emigra hacia arriba debido a la compactación o a 

un gradiente de la concentración. Entonces con la disponibilidad del oxígeno disuelto 

libre en la parte superior de la columna sedimentaria, oxido de Mn2+  se vuelve a 

precipitar como Mn4+. Esto implica que la concentración del manganeso disuelto en los 

sedimentos debe ser dependiente en el potencial de la oxidación (Eh) y la condición (pH) 

de los sedimentos (Kumar et al., 1976). 

 

La concentración de Mn2+ y de Fe2+ en el agua diagenética fue gobernada por 

reacciones del equilibrio con el Mn y el Fe que llevaban las fases del mineral, la 

solubilidad fue controlada por las condiciones del pH y Eh del agua subterránea y en la 

cual los minerales estaban presentes en el sistema durante la precipitación de carbonatos 

autogénicos. Porque, el pH del agua en acuíferos del carbonato poroso se restringe 

generalmente para reducir relativamente el rango (entre 6.5 y 8.5) debido a las 

variaciones de mezclas del carbonato en Mn2+ disuelto y Fe2+ se atribuyen principalmente 

a los cambios en condiciones rédox. El contenido del Mn y Fe de la calcita precipitada en 

un equilibrio con estas aguas porosas, es determinado por los cocientes de Mn/Ca y de 

Fe/Ca de las aguas porosas. La composición del Mn y Fe de calcitas diagenéticas, por lo 

tanto debe reflejar en gran parte Eh la condición que prevalece durante las etapas de la 

cementación de la calcita. La correlación positiva entre el Mn y Fe (r = 0.46) para las 

rocas calizas de la Formación del El Abra, podría sugerir una fuente común para estos 

dos elementos. 
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Los valores de MnO en las rocas calizas se extienden a partir de la 0.001 a 0.02 

%. Las concentraciones bajas del manganeso indican el ambiente deposicional de 

oxidación pre-mareal, con altos índices de la deposición del carbonato (Kato et al., 1998). 

También, el valor bajo del manganeso en roca caliza del El Abra revela el ambiente 

deposicional del agua baja (Stehli y Hower, 1961; Friedman, 1968; Pilkey et al., 1969; 

Angino et al., 1972; Bencini y Turi, 1974; Shanmugam y Benedict, 1983), que es similar 

a nuestra interpretación de la petrografía. El enriquecimiento leve en algunas muestras es 

debido a la diagénesis meteórica según lo evidenciado por la presencia de esparita en el 

cemento  de la calcita (Brand y Veizer, 1980; Pingitore, 1978; Wahi et al., 1991; Kumar, 

et al., 2002). El contenido del manganeso es bajo en condiciones que oxidan, y alto en 

condiciones de reducción (Pingitore, 1978; Shanmugam y Benedict, 1983). La adición 

del manganeso con calcita disminuye con el aumento de la precipitación (Mucci y Morse, 

1983). La concentración baja del manganeso en las rocas calizas del El Abra deduce que 

su depósito fue bajo condiciones ambientales marino marginale de baja oxigenación. 

 

3.4 Geoquimíca de los elementos trazas 

 

La química del elementos traza de las rocas carbonatadas es controlada por 

actividades diversas de cationes en las aguas, de las cuales fueron precipitados. Para esos 

carbonatos formados diagenéticamente este puede ser asociado a procesos específicos de 

la oxidación de la materia orgánica, que probablemente produce el carbonato (Theiling et 

al., 2007). Los elementos traza como el Sr, Ba, y Rb, deben ser discutidos 

individualmente y deben ser clasificados como elementos ferromagnesianos y 

considerando la fuerza del campo de los elementos. 
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3.4.1 Estroncio 

El estroncio es uno de los elementos traza más importantes de rocas carbonatadas. 

El tema general de la distribución del estroncio en rocas carbonatadas fue descrito por 

Bathurst (1971), Graf (1960), Kinsman (1969), y Wolf et al. (1967). 

 

El estroncio es especialmente útil para los estudios diagenéticos, porque su 

química es muy similar a la del calcio. Esta substitución por calcio en el aragonito y 

calcita es de mayor importancia  como el bajo contenido de estroncio en un ambiente 

marino. Generalmente, se cree que el contenido del Sr en una roca carbonatada está 

disminuyendo con el aumento del grado de la alteración por las aguas continentales.  

 

El contenido del estroncio de la caliza marina antigua tiene promedios entre 400 y 

700 ppm (Bausch, 1968). Las calizas con el contenido del estroncio debajo de 100 ppm y 

que están tan arriba de 3.000 ppm, sin embargo no son comunes (Flugel, 1982). La 

concentración del Sr en calizas del El Abra se extiende a partir del 99 a 176 ppm (Tabla 

3.2). Morrow y Mayers (1978) sugirieron que los eventos de la solución y de la re 

precipitación pueden ser de origen diagenético temprano. 

 
Sin embargo, propusieron que la concentración del Sr debajo de 400 ppm no es 

probable de ser alcanzada durante proceso diagenético temprano. En un sistema 

diagenético cerrado, el estroncio es más alto que el del calcio. En contraste, el estroncio 

en un sistema abierto puede escaparse del sitio de la transformación y el resultado es que 

la calcita puede contener menos estroncio que la calcita del sistema cerrado (Pingitore, 

1978). Según Brand y Veizer (1980), el último contenido del Sr de una roca carbonatada, 

que ha experimentado diagénesis con aguas meteóricas, depende de varios parámetros 

tales como la mineralogía original del carbonato, la relación agua/roca, y la química del 

agua meteórica intersticial. El contenido bajo del Sr indica claramente el ambiente marino 

marginal del agua baja para las calizas del El Abra. 
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Tabla 3.2 Concentraciones de elementos trazas (ppm) de muestras de caliza 
colectadas en el  Formación El Abra. 

 
 
Litología Caliza 
Muestra #  1 2 3 4 5 6 7 11 12 
Ba   0.10   0.08   0.90   0.87   2.00   8.61 12.00 79 22.00 
Cr   0.02   0.05   0.06   0.02   0.01   0.06   0.03   0.04   0.08 
Cu 48 13 15 42 24 21 17 75 12 
Nb 10   1.10   8.00 17.00   2.56 10.11   2.30   1.50   9.32 
Ni   2.11   2.16   1.40   2.30   1.80   2.40   1.87   2.40   1.20 
Rb   2.70   6.50   4.50   1.80   2.50   8.60   1.80   2.10   3.70 
Sr   158 142 141 160 133 176 135 151 127 
Th   1.00   1.00   2.00   2.00   1.00   3.00   2.00   1.00   1.20 
Y   1.00   1.00   0.08   0.07   0.05   0.03   0.04   0.05   0.08 
Zn   5.00   6.00   6.00   2.00   5.00   3.00   3.00 14.00   2.00 
Zr 12.00   9.00   8.00   9.00   7.00 10.00   7.00 21.00   6.00 
 
 
Lithología Caliza 
Muestra # 13 14 15 16 17 18 19 20 21 
Ba   0.05   0.64   1.58 10.66   9.23   8.45 15.66 12.03   1.54 
Cr   0.04   0.05   0.01   0.04   0.01   0.03   0.02   0.01   0.05 
Cu 15 21 18 29 13 19 24 29 41 
Nb   3.00   1.00   2.60   2.90   1.60   2.30   1.80   4.12   1.20 
Ni   1.20   1.10   2.20   3.50   2.50   5.70   2.90   3.80   2.10 
Rb   1.50   2.70   1.80   1.20   4.50   3.60   5.10   4.70   3.20 
Sr 111 128 106 145 142 137 108 112 124 
Th   1.20   2.50   1.30   2.30   1.10   0.90   0.98   1.20   0.99 
Y   1.00   0.05   0.05   0.02   0.08   0.09   0.25   0.69   0.87 
Zn   1.00   5.00   2.00   1.00   4.00   5.00   2.00   3.00   6.00 
Zr 10.00          5.10   4.50   6.10   7.30   8.20   1.26 10.54   9.36 
 
 
Litología Caliza 
Muestra # 22 23 26 27 28 29 30 31 
Ba 25.23   5.68   8.96   2.36   0.08   0.98   0.64   1.87 
Cr   0.01   0.03   0.04   0.02   0.01   0.06   0.03   0.01 
Cu   9.00 14 25 16 13 17 24 29 
Nb   2.30   1.80   1.30   1.00   0.80   1.40   1.70   1.5 
Ni   2.40   1.50   2.70   1.32   2.70   1.50   1.90   2.20 
Rb   2.61   1.52   2.42   3.84   1.42   2.42   3.20   2.42 
Sr 108 115 112 128 109 99 107 139 
Th   1.32   0.97   1.45   1.80   0.98   0.99   0.98   0.95 
Y   0.09   0.25   0.87   1.00   0.97   0.78   0.89   0.87 
Zn   2.00   3.00   1.00   4.20   1.30   2.11   1.56   2.00 
Zr   3.20   5.41   7.60   5.26   9.40 11.20   7.30   5.20 
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3.4.2 Bario 
 

La concentración de Ba se extiende a partir de la 0.05 a 79 ppm en calizas del El 

Abra. El contenido de Ba en calizas marinas es más bajo (<60 ppm) que las calizas de 

agua dulce (Freidman, 1969; Rao y Naqvi, 1977). El contenido de Ba de las muestras de 

caliza es poco más alto que la concentración sugerida para los carbonatos marinos. 

 

Un enriquecimiento del contenido de Ba solo en una muestra, indica que la 

muestra puede contener un poco de material detrítico. El contenido más bajo de Ba en 

otras muestras de caliza puede indicar la presencia de una cantidad menor de residuo 

insoluble. En las calizas por lo menos, una parte del contenido de bario, es causada por la 

mezcla de materiales arcillosos (Taylor y Sibley, 1986). 

 

La presencia del alto contenido de Ba en una muestra (79 ppm; 11) es debido a la 

interrupción incipiente del feldespato potásico (Tucker, 1983) de la fuente granítica/ 

gnéisica. Los minerales de la arcilla también desempeñaron un rol en la distribución del 

Ba. La masa del bario es fijada en la presencia de  adsorción en la arcilla detrítica o como 

BaSO4 precipitado durante diagénesis. Una vez que la diagénesis haya comenzado, el 

bario se redistribuye a través de la roca. 

 

Kumar et al. (1976) indican que la incorporación del bario en estructuras del 

carbonato está referida más al contenido del bario del agua y al ambiente de la 

cristalización que con la química cristalina del mineral implicado. El contenido bajo del 

Ba puede indicar la condición óxica y revelar el ambiente deposicional marino marginal. 
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3.4.3 Rubidio 

El Rb se concentra principalmente en los minerales de arcilla (Cox y Lowe, 1995). 

Las  calizas del El Abra contienen Rb en rangos se extiende a partir del 1.2 a 8.6 ppm. 

Demuestra la baja concentración de los materiales detríticos o de la arcilla, que es 

apoyada por la correlación negativa entre K2O y Rb (r = -0.07). 

 

3.4.4 Elementos trazas ferromagnesianos   

 

Los elementos traza ferromagnesianos Cr, Ni, Cu y Zn son controlados sobre todo 

por los materiales terrígenos/detríticos (Graf, 1960). Las concentraciones del Cr, Ni, Cu y 

Zn se extienden a partir de la 0.01 a 0.08, 1.02 a 5.70, 9.00 a 75.00, y 1.00 a 14.00 

respectivamente. La correlación negativa del Cr con el Ni (r = −0.33) indican la menor 

concentración de materiales detríticos entre las calizas del El Abra. 

 

Los valores bajos del Cr (0.03 ± 0.02, n = 26) indican que estas calizas son 

caracterizadas por la presencia de los minerales felsicos, que derivaron probablemente las 

rocas graníticas y gnéisicas más que de las rocas máficas (Bjorlykke, 1974). Los valores 

bajos del Cr, y Ni en las calizas del El Abra sugieren que éstos fueran incorporados por 

material más felsicos. 

 

La concentración del Zn en las calizas del El Abra se extiende a partir de 1.00 a 

14.00 ppm, que apoya la precipitación del zinc durante diagénesis y la concentración baja 

del Zn indica otra vez los bajos materiales detríticos de la adición. 
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3.4.5 Elementos de alto potencial iónico  

 

El cociente del torio se puede también utilizar como indicador redox (Rasbury et 

al., 2000) con el contenido del Th que es alto en lutitas ricas en materia orgánica. El Th 

es relativamente inmóvil en el ambiente de la superficie de baja temperatura y se 

concentra durante el intemperismo por la acción atmosférica en minerales resistentes 

sobre todo en sedimentos de grano fino. Se encuentra generalmente en la fracción 

detrítica asociada a las arcillas o a los minerales pesados. La concentración del Th en 

calizas del actual estudio se extiende a partir de la 0.90 a 3.00 ppm. 

 

Los elementos tales como Zr y Th se asocian lo más cerca posible a los minerales 

pesados y la distribución de estos elementos se puede controlar por concentraciones 

mineral pesadas. El Zr y Th son típicamente inmóviles durante el intemperismo por la 

acción atmosférica, de modo que sean indicadores confiables de las fuentes silícicas de la 

roca (Nothdurft et al., 2004). 

 

La concentración baja del Zr y Th se observa en la caliza del El Abra, que se 

extiende a partir de 1.26 a 21 y 0.90 a 3.00 ppm, respectivamente. El agotamiento del Zr 

y Th en las calizas del El Abra indican la ausencia de minerales pesados (probablemente 

zircon y monazita) y también indican el agotamiento en los sedimentos detríticos (Graf, 

1960). Además, la correlación negativa entre el Zr y Th (r =  – 0.12), y Th contra Al2O3 

(r = − 0.35) indica claramente el agotamiento de materiales detríticos entre las calizas del 

El Abra. 

 

La mayoría de los resultados de la geoquímica y de los elementos traza sugieren 

claramente que el agotamiento de los minerales pesados detríticos, especialmente de los 

materiales entre las calizas del El Abra y también nuestros resultados apoye el ambiente 

deposicional del agua baja. 
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CAPÍTULO 4 
 

GEOQUÍMICA DE ISÓTOPOS ESTABLES 

 
4.1 Introducción 

 

 El uso de isótopos estables en el estudio de carbonatos está incrementando la 

sensibilidad referente a los agentes deposicionales y diagenéticos que actuaban. Las 

composiciones isotópicas de carbono y oxígeno en las calizas antiguas pueden cambiar 

durante la diagénesis o pueden continuar reflejando el ambiente sedimentario en el cual 

se formaron (Magaritz, 1975). En este capítulo, se describe claramente el ambiente 

deposicional usando los isótopos de carbono y oxígeno. 

 

4.2 Isótopos de carbono en plantas 

 

Según Smith y Epstein (1971) las plantas fotosintéticas se pueden subdividir en 

dos grandes categorías en base a sus valores de δ13C. La mayoría de las plantas terrestres 

tienen valores de δ13C extendiéndose de −24 hasta −34‰, mientras que las de plantas 

acuáticas, desérticas, de pantano y las hierbas tropicales varían a partir de −6‰ a −19‰. 

Las algas y los líquenes forman un grupo intermedio con valores de δ13C  que varían de 

−12‰ hasta −23‰. 

 

En general, diferentes especies de plantas en crecimiento dadas en un ambiente  

pueden tener valores poco diferentes de δ13C, pero los individuos de la misma especie 

que crecieron en la misma área tienen valores similares. 

 

 La composición de isótopos estables del carbonato se puede utilizar para la 

reconstrucción de algunos aspectos de la vegetación antiguamente presentes durante la 

formación del suelo (Cerling, 1984 y Cerling et al., 1989). Las plantas  C3  incluyen 
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árboles, arbustos las cuales favorecen su crecimiento en una estación fresca. El promedio 

de δ13C en las plantas C3 es de −27‰ hasta ±6‰ PDB mundialmente. 

 

Estas variaciones resultan de las diferencias en la intensidad de la luz, énfasis de 

la humedad, longevidad de la planta, y otros factores (Ehleringer, 1988; Smith et al., 

1976). Las plantas C4  incluyen algunos arbustos, particularmente en las familias 

Chenopodiaceae y Eupherbiacea que favorecen su crecimiento en estaciones calidas. 

 

Las plantas C4  tienen valores promedio de δ13C alrededor de −13‰. Estudios de 

isótopos en la costa del Golfo indican cambios en el δ13C de −21‰ en costa hasta el 

−26‰ hacia tierra (Fry et al., 1977; Sacket y Thompson, 1963). El cambio es posible 

debido a la presencia de detritos derivados de las plantas terrestres puesto que las 

características de estas plantas tienen valores más negativos de δ13C que las plantas 

acuáticas. 

 

4.3 Fraccionamiento de los isótopos de carbono en plantas 

 

El fraccionamiento isotópico de carbono ocurre en tres pasos (Monson y Hayes, 

1982; Park y Epstein, 1960) según lo dado abajo: 

 

El primer paso involucra la incorporación preferencial del CO2 de la atmósfera a 

través de las paredes de células y de su disolución en el citoplasma. De tal modo los 

resultados del fraccionamiento pueden variar extensamente dependiendo de la 

concentración del dióxido de carbono en el aire alrededor de la planta, y de otros factores. 

El fraccionamiento se inhibe en las concentraciones bajas del CO2, quizás debido al 

incremento y al agotamiento de 12C en el dióxido de carbono atmosférico. 
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El segundo paso, en el fraccionamiento de los isótopos de carbono que ocurre 

durante la conversión preferencial del CO2 disuelto en el citoplasma que fue convertido 

en el ácido fosfoglicerico (phosphoglyceric) por la acción de enzimas. Esto conduce al 

enriquecimiento de 13C en el dióxido de carbono disuelto que inhibe el fraccionamiento 

adicional, a menos que sea removido el dióxido de carbono residual, las plantas 

vasculares a través de sus hojas puede expulsar dióxido de carbono por la respiración 

durante períodos oscuros. 

 

El dioxido de carbono respirable se enriquece inicialmente en 13C relativamente a 

la planta total (Abelson y Hoering, 1961) probablemente debido al retiro del dioxido de 

carbono pesado del citoplasma. Keeling (1958, 1961) demostró un ciclo diurno en el 

valor de δ13C del dioxido de carbono atmosférico que es atribuible a la respiración de 

plantas en la noche y la fotosíntesis durante el día. Parker (1964) observó un efecto 

similar en los valores de δ13C para los iones del carbonato en agua marina sobre una 

comunidad Ostra-verde flagelada (Oyster-green flagellate). 

 

El tercer paso se relaciona con la síntesis de una variedad de compuestos 

orgánicos del ácido fosfoglicerico. Degens et al. (1968) mide los valores de δ13C en los 

compuestos orgánicos extraídos del plancton marino expuesto a un enriquecimiento 

progresivo de 12C en celulosa, “ligin” y los lípidos comparados a la materia orgánica total 

y a un agotamiento relativo de 12C en carbohidratos, proteínas, y pectinas. 

 

La presencia de las plantas fósiles morfológicamente preservadas en pedernal y en 

los estromatolitos Precámbricos que son de más de tres mil millones de años de 

antigüedad (Lowe, 1980 y Walter et al., 1980) indica que la vida existió en los océanos 

en el Precámbrico temprano (Awramik, 1991; Barghorn y Schopf, 1966; Engel et al., 

1968; Nagy y Mossman, 1992). 
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4.4 Isótopos de carbono en suelos 

 

Estudios recientes de los suelos modernos (Cerling, 1984; Cerling et al., 1989; 

Quade et al., 1989) demostraron que hay un acoplamiento directo entre el valor isotópico 

del carbono de la materia orgánica coexistente y el carbonato donde los rangos de 

respiración son altos. Cuando las plantas respiran y decaen producen suelo con una 

composición isotópica de carbono dependiendo de la composición relativa que 

proporciona C4 a las plantas C3 en la vegetación local. 

 

4.5 Isótopos de carbono en soluciones acuosas 

 

La composición isotópica del carbonato de calcio precipitado de soluciones 

acuosas es controlada por varios factores. Éstos incluyen: 

 

1) El valor del gas de δ13C en equilibrio con los iones del carbonato y bicarbonato en 

solución. 

 

2) Fraccionamiento de los isótopos de carbono entre el gas del CO2, los iones del 

carbonato y bicarbonato en solución, y carbonato de calcio sólido. 

 

3) La temperatura del equilibrio isotópico. 

 

4) La actividad del ion de hidrógeno (pH) y otras propiedades químicas del sistema 

tienen un efecto en la abundancia de iones de carbonato y bicarbonato en el 

sistema (Deines et al., 1974). El fraccionamiento de los isótopos de carbono entre 

el gas y especie de carbonato en la solución acuosa ha sido estudiado por Deuser y 

Degens (1967), Emrich et al. (1970), Schidlowski et al. (1975), Schidlowski, 

(1982), y Wendt (1968). 
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4.6 Variación de los isótopos de carbono en carbonatos del agua marina y dulce 

 

Los valores de δ13C en las rocas marinas carbonatadas de todas las edades son 

virtualmente constantes y tienen valores cercanos a cero en la escala de PDB. Keith y 

Weber (1964) obtuvieron un valor medio de +0.50‰ a ±1.55‰ para 321 muestras 

seleccionadas de las rocas marinas carbonatadas. Por otra parte los carbonatos de agua 

dulce se enriquecen en 12C comparado con los carbonatos marinos y tienen valores más 

variables de δ13C. 

 

También reportaron un valor medio de −4.93‰ al ±2.75‰ para 183 carbonatos 

seleccionados de agua dulce. El enriquecimiento relativo en 12C y la mayor variabilidad 

de los valores de δ13C de los carbonatos de agua dulce es atribuible en gran medida a la 

presencia de gas producido durante la respiración y la oxidación de los detritos de la 

planta. 

 

La composición isotópica del carbono en las conchas de los moluscos marinos y 

no-marinos moderna es similar a la de las rocas carbonatadas. Keith et al. (1964) 

encontraron valores de δ13C que se extienden a partir del +4.2‰ hasta el −18.2‰ en 

especies de agua dulce. 

 

4.7 Isótopo de oxígeno y el ambiente 

 

Por lo tanto, los valores de δ13C (así como el δ18O) de carbonatos tienen algunos 

valores como indicadores ambientales. Degens y Epstein (1964) precisaron que el 

agotamiento de δ13C en calizas antiguas ocurrió durante el intercambio del isótopo de 

oxígeno de la calcita con "aguas superficiales".  

 

Por otra parte δ13C no se altera excepto en muestras recristalizadas. También, 

Fritz (1967) y Fontes et al. (1970) aumentaron la posibilidad de que las calizas no 
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recristalizadas  han experimentado la alteración leve de los valores de δ18O debido a la 

circulación del agua dulce o de la "percolación del agua meteórica". 

 

El cociente agua-roca es también un factor importante que hace que las 

composiciones isotópicas de las fases minerales se cambiarán hacia la fase del agua 

(Jenseuis et al., 1988). El intercambio y la recristalización juegan un rol importante en el 

reequilibrio isotópico de los carbonatos con el fluido del poro (Jorgensen, 1987). 

 

El equilibrio durante la interacción fluido-roca, las fases sólidas y fluidas harán 

que la composición isotópica del oxígeno dependa de las composiciones isotópicas del 

sistema total, el factor del fraccionamiento y la proporción para el sólido y el fluido en el 

sistema (Banner y Hanson, 1990). 

 

El cociente del isótopo de oxígeno de los minerales es controlado principalmente 

por la temperatura de estos y del origen de los fluidos. Los isótopos de carbono pueden 

reflejar varias fuentes de carbono incluyendo la reducción, la fermentación, y la 

disolución bacteriana del sulfato de los minerales de carbonato, etc. (Morad et al., 1990). 

 

4.8 Ambientes diagenéticos 

 

Los cocientes C13/C12 y O18/O16 de las calizas parecen ser útiles para determinar 

su historia diagenética cuando las relaciones geológicas son relativamente simples, y 

cuando las composiciones originales del isótopo de los carbonatos y de las aguas son 

conocidas. Los cambios en los cocientes del isótopo de calizas diagenéticamente 

alteradas son el resultado de la precipitación del carbonato como cemento, venas y 

moldes en las calizas, así como alteraciones de los granos constitutivos individuales. La 

mayoría de las alteraciones ocurren en la zona de agua dulce. Diversos ambientes 

diagenéticos (submarino temprano, subaéreo y la última cementación; Figs. 2.3 y 2.4) 

debieron dejar sus impresiones isotópicas. 
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Los estudios isotópicos son muy importantes para la explicación de los procesos 

de cementación. La composición isotópica original puede ser preservada en cementantes 

de calcita a pesar de muchos procesos diagenéticos posteriores  e incluso eventos 

tectónicos (Hudson y Coleman, 1978; Gokdag, 1974). La opinión general de que el 

isótopo de oxígeno grava los eventos diagenéticos tempranos en calizas "fue eliminada" 

por las posteriores aguas meteóricas obtenidas al parecer erróneamente. 

 

Los valores del isótopo de oxígeno y carbono son característicamente más 

negativos en cementantes meteóricos que en todos los encontrados en carbonatos 

marinos. Este factor se ha utilizado con éxito en las investigaciones de cementantes 

carbonatados antiguos (Mirsal y Zankl, 1979; Gokdag, 1974). Como se mostró por 

Gokdag, las diferencias no isotópicas parecen existir entre las calizas micriticas y las 

calizas recristalizadas: la alteración de la composición de isótopos estables parecen tomar 

lugar solo en conexión con procesos de re-emplazamiento y la formación de nuevos 

minerales (recristalización). 

 

4.9 Isótopos de oxígeno en carbonatos sedimentarios 

 

 La composición isotópica de δ18O es una función de la latitud, elevación y de 

distancia de la costa. El δ18O agotó los resultados meteóricos de las aguas principalmente 

de los procesos destiladores del agua de lluvia (Hurley y Lohmann, 1989; Bellanca, et 

al., 1995). También explicaron que el valor del oxígeno del carbonato es dependiente en 

temperatura a la del tiempo de formación del valor de δ18O del agua del suelo. 

 

Excepto en la presencia de la evaporación, el δ18O del agua meteórica y del agua 

de suelo debe ser igual. El valor promedio de δ18O del agua meteórica varía con la 

precipitación y la temperatura estacional. Los grados que varían de evaporación del agua 

en el suelo explican probablemente la gran extensión de los valores de δ18O del 
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carbonato. La evaporación conduce al enriquecimiento variable en 18O del agua residual 

del suelo y del carbonato formado en la presencia de esa agua. 

  

Los valores de δ18O de las calizas del agua dulce de edad Mesozoica al reciente 

son generalmente más bajos que los de las calizas marinas de edad comparable porque el 

agua dulce variable se agota en el agua de mar en relación con 18O. Semejantemente, las 

conchas de los moluscos de agua dulce tienen valores más bajos de δ18O que las conchas 

de moluscos marinas (Keith et al., 1964). 

 

Los estudios de isótopos estables por lo tanto emiten una luz sobre el ambiente de 

la deposición. Por lo tanto en este capítulo se ha hecho el intento de entender las señales 

isotópicas expresadas por las rocas y los componentes en el área de estudio de la 

Formación El Abra. 

 

4.10 Metodología 

 

 Los isótopos de carbono y oxígeno se han analizado para 26 muestras 

seleccionadas de las lito-unidades aflorantes recolectadas a lo largo de las travesías 

representativas sobre todo en la dirección general de la inmersión. Los análisis isotópicos 

de la caliza en la literatura mostraron que han implicado muestras enteras de la roca y los 

cementos de la calcita que llenaban las fracturas. 

 

Las composiciones de los isótopos estables de las muestras de carbonato fueron 

analizados (Laboratorio de Servicios Analíticos, India) con el método convencional por 

reacción con el 100% H3PO4 en 25°C para liberar el gas CO2 (McCrea, 1950). El factor 

ácido del fraccionamiento usado para el oxígeno entre el CO2 y la calcita liberados era de 

1.01025 (Sharma y Clayton, 1965). Los resultados se divulgan según los valores SMOW 

en relación con la mili pulgada (‰) δ18O y por los valores PDB en relación con la mili 

pulgada δ13C. 
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La reproductibilidad para los análisis de isótopo 18O y 13C es mejor que ±0.1‰. 

Durante este estudio, los δ18O que resultaban y el valor de δ13C de NBS-20 fueron de 

+26.69‰ y −1.03 ‰, respectivamente. La conversión de los valores de SMOW al 

estándar de PDB ha sido procurada usando la fórmula siguiente (Tucker y Wright, 1990) 

δ18O (calcita SMOW) = 1.03086 δ18O (calcita PDB) + 30.86. 

 

4.11 Resultados y discusión 

 

4.11.1 Isótopos de carbono y oxígeno 

 

Las muestras analizadas mostraron los valores positivos y negativos (en solamente 

tres muestras; 2, 28, y 29) para δ13C. Los valores de δ13C varían a partir −5.80‰ a 2.68‰ 

PDB (Tabla 4.1). Esto es levemente bajo cuando están comparados los sedimentos 

modernos de carbonato, que contienen valores de δ13C a partir de +4 a 0‰PDB. 

 

Goodfriend y Magaritz (1987) observaron el fuerte agotamiento de calcita de δ13C 

en las conchas en áreas de alta precipitación. Los valores de δ18O son a partir de 

−16.47‰ hasta −4.02‰ PDB (Tabla 4.1). La conversión de los valores de PDB al 

estándar de SMOW se ha procurado con la fórmula dada por Tucker y Wright (1990). 

 

δ18O  (Calcita SMOW)=1.03086 δ18O (Calcita PDB)+30.86 

 

 En general, los valores del isótopo de las rocas calizas de El Abra indican el re-

equilibrio entre los componentes de la roca con las aguas isotópicas ligeras (aguas 

dulces), y la presencia de algunas marinas (inalteradas o menos alteradas). El carbono 

ligero se puede derivar isotópicamente del decaimiento de materiales orgánicos en suelos 

y se incorpora en el gas del suelo como en la zona vadosa. 
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Tabla 4.1 Valores de isótopos estables de las muestras de caliza de la Formación El 

Abra. 

  
Muestra δ13CPDB    ‰ δ18O PDB    ‰ δ18O SMOW   ‰ Z* 
1 1.52 −4.61 26.10 128 
2 −0.27 −5.93 24.75 124 
3 0.87 −6.29 24.37 126 
4 1.39 −5.57 25.12 127 
5 1.14 −5.88 24.80 127 
6 1.17 −5.70 24.98 127 
7 0.59 −6.21 24.46 125 
11 2.67 −4.09 26.65 131 
12 2.18 −5.81 24.87 129 
13 2.28 −5.69 24.99 129 
14 1.77 −7.36 23.27 127 
15 1.65 −6.42 24.25 128 
16 1.25 −8.99 21.59 125 
17 2.07 −8.39 22.21 127 
18 2.49 −4.02 26.72 130 
19 2.15 −4.50 26.22 130 
20 1.35 −8.99 21.59 127 
21 0.65 −6.05 24.63 127 
22 1.70 −5.12 25.59 128 
23 1.05 −11.65 18.86 124 
26 1.44 −6.81 23.84 127 
27 1.97 −6.25 24.42 128 
28 −0.02 −12.41 18.06 121 
29 −5.80 −6.62 24.04 112 
30 0.85 −14.44 15.97 122 
31 2.68 −16.47 13.88 125 

 
*Z = a(δ13C +50) + b(δ18O+50) según Keith y Weber (1964). 

 

Los valores de δ18O indican que las aguas dulces continentales estuvieron 

implicadas en el proceso diagenético (Veizer y Demovic, 1973; Anderson y Arthur, 

1983). El agua dulce derivada de las calcitas causando el enriquecimiento adicional en el 

isótopo más ligero de carbono a un valor de δ13C entre −5.5‰ y  −6‰ PDB y al valor de 

δ18O cercano a −4‰ (Maynard et al., 1982). 
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La variación en los valores del isótopo de oxígeno se puede explicar de varias 

maneras, en el reconocimiento de la gran complejidad del sistema del isótopo de oxígeno 

en la hidrosfera. Quade et al. (1989) atribuyen el cambio isotópico de carbono en el 

paleosuelo estabilización de ~7.3 Ma una efectividad con el monzón de Asia, y esto se 

intento relacionar con el cambio del isótopo de oxígeno en el paleosuelo. 

 

 Una gran proporción de la lluvia de invierno, la cual es típicamente agotada en 

δ18O comparó a la lluvia promedia del verano, sería constante con los valores agotados de 

δ18O para el carbonato, y una proporción grande de lluvia del verano que acompaña la 

intensificación del monzón daría lugar a la mayor evaporación del suelo-agua. Ésta a lo 

largo pudo ser el cambio hacia los valores más altos de  δ18O. Sin embargo, como la 

humedad aumenta con el avance de la estación de lluvias, el efecto de la evaporación 

disminuiría (Quade y Cerling, 1995). 

 

Otras posibilidades de la variación en los valores del isótopo de oxígeno de 

carbonatos se han alterado durante su entierro. Los efectos del equilibrio del agua de la 

calcita en diversas temperaturas dependen del cociente agua/roca (el cociente del oxígeno 

molecular en el agua de poro de la roca) durante la alteración. 

 

Los valores negativos de δ18O (Tabla 4.1) en el carbonato diagenético se han 

interpretado en otros estudios como el resultado de las mezclas de aguas marinas y dulces 

relacionadas con el nivel del mar, completando un ciclo de cambios marinos regresivos 

(Carpenter et al., 1988; Longstaffe et al., 1992; Ludvigson et al., 1994). 

 

Los relativos niveles del mar que fluctuaban controlaron la posición del acuífero 

costero, donde las subidas del nivel del mar daban como resultado más fluidos marinos de 

poro, y si el nivel del mar era relativamente bajo daba lugar a cambios hacia el mar de la 

zona costera que se mezclaba y refrescaba los fluidos del poro. El cementante del 

carbonato precipitado durante esta activa historia hidrológica registró las características 
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del elemento isotópico y rastro de los fluidos (Coniglio et al., 2000). Así, los cambios 

negativos de δ18O en los isótopos de oxígeno de las calizas de El Abra  parecen estar 

ligadas a los bajos niveles eustáticos del mar. 

 

 El agotamiento de δ18O ha sido controlado por la recristalización post-

deposiciónal de la calcita de las conchas y por la precipitación de Mn, cementos de 

calcita ricos en Fe dentro de espacios vacíos primarios y secundarios. Los valores ligeros 

de δ18O indican la fuente de las aguas meteóricas de temperatura baja (Emery et al., 

1988). Al considerar las firmas isotópicas del carbono de las calizas El Abra, los valores 

expuestos, un agotamiento normal y natural, que se puede considerar y diferenciar cerca 

del agua marina y del agua dulce como dos tipos de fluidos diagenéticos. Puede también 

ser tomados como resultado del grado de la alteración de los cementos originales del 

carbonato. 

 

Esta variación de δ13C podría explicar el resultado de la amplia variación de los 

valores de δ13C en los sistemas de agua dulce (Geary et al., 1989). La tendencia de 

disminuir valores de δ18O en carbonatos con el aumento de la edad ha sido documentada 

por muchos investigadores (Clayton y Degens, 1959; Dontsova et al., 1972; Schidlowski 

et al., 1975). La tendencia hacia valores más bajos de δ18O de carbonato, con el aumento 

de la edad es de menor importancia durante el Cenozoico y Mesozoico, pero es 

significativa durante el  Paleozoico y Precámbrico (Veizer y Hoefs, 1976). 

 

Los valores  altamente positivos y negativos de δ13C (2.67‰, −5.80‰ PDB Tabla 

4.1) en estas muestras indican una productividad creciente (Thunell et al., 1991; 

Grossman y Ten-Lung Ku, 1986), que es causado por el aumento de la precipitación y 

salida de la cuenca deposicional (baja el nivel del mar) de la tierra o de una corriente 

marina emergente (subida del nivel del mar). De manera similar, su alta población 

algacea y actividad fotosintética habrían podido contribuir en el enriquecimiento 

(ambiente marino marginal somero). Milliman y Muller (1977), y Nelson (1988) 
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discutieron detalladamente el enriquecimiento de δ13C debido a la actividad fotosintética 

algacea y a los granos orgánicos formados de carbonato. 

 

Entre varios factores que contribuyen a la variación de δ13C, el rol de la materia 

orgánica es bien conocido (Bruckschen y Veizer, 1997). Desde la producción de materia 

orgánica es relacionada con la variación del nivel del mar, se está haciendo el intento de 

relacionar la variación de δ13C con el cambio del nivel del mar. 

 

Los valores positivos son observados durante el desarrollo de la transgresión y los 

valores negativos durante la regresión. El aumento del nivel del mar conduce en la 

disminución de la producción de materia orgánica y retrasa el decaimiento de ésta, el cual 

regresa el agotamiento isotópico del carbono en la disolución inorgánica del carbono 

disuelto. 

 

Así, la cantidad de CO2 con bajo cociente isotópico se reduce en el agua de mar y 

consecuentemente el aumento de δ13C. Lo inverso es verdad cuando el nivel del mar cae 

(Coniglio et al., 2000). Similarmente, los valores negativos δ13C cambiaron la firma 

isotópica del carbono que están ligadas al bajo nivel eustático del mar (Berger y Vincent, 

1986; Weissert, 1989). Además, el enriquecimiento de valores más ligeros de δ13C 

(muestras 2, 28, y 29) indica el efectivo rol de la difusión hacia lo más alto de la lito-

sección y refleja probablemente la interacción prolongada con (y la recristalización en 

presencia de) isótopos de CO2 ligeros del suelo (Muchez et al., 1992). 

 

La diagénesis de los sedimentos de carbonato que contienen cantidades 

apreciables de carbono orgánico puede dar lugar a la gran desviación de los valores 

isotópicos originales debido a los cambios en la composición del agua de poro a través de 

la diagénesis del carbono orgánico (Friedman et al., 1985; Friedman y Schultz, 1994). 
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Los procesos diagenéticos comunes, tales como la compactación, no en sí 

mismos, afecta la composición química de la roca. La cementación asociada a la 

afluencia del agua externa pudo haber desempeñado un rol importante en la alteración de 

la composición isotópica en las calizas de la Formación El Abra. 

 

La probable pregunta para la causa de este cambio isotópico es sin embargo 

fuertemente debatida. La causa sugerida incluye: 

 

1) El equilibrio post-deposicional con agotamiento de 18O, las aguas meteóricas, el 

grado de equilibrio que aumentaba con el incremento de la edad geológica 

(Degens y Epstein, 1962; Killingley, 1983). 

 

2) Temperaturas altas de los océanos antiguos, con el Arqueano  y Proterozoico 

temprano la temperatura del agua estaba en el rango de 60°F (Knauth y Epstein, 

1976; Kolodny y Epstein, 1976; Knauth y Lowe, 1978; Luz, et al., 1984; Shemesh 

et al., 1983). 

 

3) Cambios en la composición isotópica del oxígeno del agua de mar sobre el tiempo 

geológico (Dontsova, 1970; Dontsova et al., 1972; Fritz, 1971; Perry, 1967; Perry 

y Tan, 1972; Perry et al., 1978; Weber, 1965 a,b). 

 

Los diagramas bivariantes implican que δ18O y δ13C son comunes y conviene la 

manera de distinguir los ambientes deposicionales y (o) diagenéticos (paleo) son 

responsables de la formación del carbonato. Unos diagramas bivariantes informativos en 

particular de δ18O y  δ13C  fueron preparados por Hudson (1977) y modificados por 

Nelson y Smith (1996) que distinguieron un número de campos característicos de isótopo 

para los carbonatos que tenían diversos orígenes. 
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Trazar estos valores isotópicos en los diagramas bivariantes (Fig. 4.1) con los 

campos delineados por Ali (1995) y Nelson y Smith (1996) revela que las muestras caen 

en los campos de caliza marina y en la categoría diagenética tardía del cemento de la 

caliza (Fig. 4.1). Opuestamente un diagrama en la categoría de caliza de agua dulce, éste 

es otra vez confirmado usando la ecuación dada por Keith y Weber (1964) donde Z = 

a(δ13C +50) + b(δ18O+50) la cual “a” y “b” son 2.048 y 0.498 respectivamente. 

 

Las calizas con valores de Z mayores a 120, las cuales serían clasificadas como 

marinas, los valores de Z que son menores de 120 serian de agua dulce y los valores de Z 

cerca de 120 como intermedio. Los resultados se muestran en la Tabla 4.1. Los valores de 

Z varían a partir de 112 a 130, que revelan la influencia de aguas dulces y marinas 

durante la diagénesis. También los valores de Z indican el nivel bajo y alto del mar. 

 

4.11.2 Interacción agua/roca 

 

 El valor de δ18O es un parámetro sensible para la evaluación del cociente 

agua/roca durante interacciones múltiples del agua meteórica con las calizas en un 

sistema abierto. La composición del oxígeno isotópico de la roca puede alcanzar 

equilibrio isotópico con el agua en un cociente relativamente bajo de agua/roca porque el 

agua (H2O) forma un depósito muy grande con una composición isotópica de oxígeno 

constante. 

 

El depósito del carbono en agua es mucho más pequeño que para el oxígeno y 

mucho más alto el cociente agua/roca de lo necesario para bajar la composición de δ13C 

de las calizas significativas (Hudson, 1977). Este cambio depende del cociente agua/roca 

y se refleja en valores extensos de δ13C en calizas de El Abra. Las interacciones de 

sistemas cerrados entre el carbonato con un valor positivo de δ13C y el carbono disuelto 

con un valor bajo de δ13C aumentarán la composición de δ13C en el fluido (Given y 

Lohmann, 1986). Por lo tanto, los fluidos continuamente frescos se agotaron en δ13C y 
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deben haber entrado en las rocas para disminuir el δ13C, el valor de las calizas en un 

sistema abierto fue identificado en las muestras estudiadas. 

 

El enriquecimiento en valores de δ13C en algunas muestras (mayor a 2 en 11, 12, 

13, y 31) es caracterizado por el cambio lento y fluctuación del ambiente marino-

terrestre. Las actividades fotosintéticas de la población algacea en el ambiente marino 

somero según lo sugerido por Gobron et al. (2006)  y el incremento de la productividad 

orgánica del carbono durante los procesos de diagénesis, teniendo como resultado 

cambios en la composición isotópica del carbono (Smith y Epstein, 1971; Woo y Khim, 

2006) en las calizas de El Abra. 

 

Una correlación positiva entre δ13C y δ18O se considera a menudo (Fig. 4.2) como 

resultado de la mezcla de dos aguas de diferente composición isotópica, con valores más 

negativos de δ13C y  δ18O producidos por una entrada más alta de aguas meteóricas 

(Tucker, 1985). 

 

4.11.3 Paleovegetación 

 

El rol de las plantas es también indicado por los valores relativamente negativos 

de δ13C obtenidos de las calizas de El Abra. Los estudios recientes han demostrado que 

las composiciones del isótopo de oxígeno y carbono de calizas se pueden utilizar para 

deducir el paleoclima y la paleoecologia (Anderson y Arthur, 1983; Quade et al., 1995; 

Armstrong-Altrin et al., 2008). Los átomos del oxígeno y carbono que constituyen los 

carbonatos (CaCO3) derivan del suelo, agua y CO2 del suelo, respectivamente. Por lo 

tanto, las composiciones isotópicas del oxígeno y carbono en el carbonato reflejan las 

composiciones de estas dos fuentes. 
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Fig. 4.2 Diagrama bivariante de isótopos de carbono contra oxígeno para las 

muestras de este estudio. 

 

La composición isotópica del oxígeno del suelo y agua es relacionada con el agua 

meteórica local, de la cual la composición isotópica del oxígeno es controlada por un 

número de parámetros meteorológicos y orogénicos como cantidad de lluvia y de 

vegetales que caen, la latitud y la elevación de la formación y su  distancia de la costa etc. 

(Rajagopalan et al., 1999). Por otra parte, la composición isotópica del carbono del suelo-

CO2 es controlada por la composición del CO2 derivado de la  planta, la profundidad en el 

perfil del suelo, la diferencia en las presiones de suelo-CO2 y del CO2 atmosférico, etc. 

(Cerling, 1984). La composición del CO2 del suelo y su presión se relaciona con la 

naturaleza, el volumen de vegetación y de su actividad estacional (Cerling, 1984, 1991; 

Mack et al., 1991). 
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Así, puede asumirse que los isótopos de carbono en carbonatos reflejan 

contribuciones atmosféricas variables y el CO2 derivado del suelo (CO2 de la planta). La 

composición isotópica del CO2 de la planta es dependiente en la proporción de diversos 

tipos de vegetación, puesto que los valores de δ13C de las plantas son determinados por 

los patrones fotosintéticos (Cerling, 1991; Leone et al., 2000).  

 

Las plantas muestran tres agrupaciones isotópicas distintas de carbono: 

 

Virtualmente todos los árboles, la mayoría de los arbustos y las hierbas, de 

estaciones frías y de montañas son las plantas C3, que tienen un valor importante de δ13C 

cerca de −27‰, pero exhiben una rango a partir de −35‰ a −20‰ (Ehleringer, 1988). 

Las plantas C4 incluyen las hierbas favorecidas por estaciones de clima cálido y algunos 

arbustos en las familias Euphorbiaceae y Chenopodiaceae. 

 

Las hierbas C4 están en el rango entre −6‰ y −19‰, teniendo un promedio de 

−13‰ (Smith y Epstein, 1971). Las plantas de la Metabolismo Ácido de las Crasuláceas 

(CAM) incluyen suculentas plantas como el cactus y algunas yucas; esto demuestra un 

rango natural de δ13C a partir de −10‰ hasta −20‰ (Cerling, 1991; Andrade et al., 

2007). 

 

La presente composición isotópica del carbono en la atmósfera es cerca de −8‰, 

siendo relativamente agotado de atmósfera por la preindustrial, que fue cerca de −6.5‰ 

(Friedli et al., 1986). En condiciones preindustriales la composición isotópica promedio 

de las plantas C3 y C4 debe haber sido cercano a −26‰ y  −12‰, respectivamente. Esto 

es confirmado por el hecho de que las plantas terrestres del Mesozoico y Cenozoico 

tienen valores importantes de δ13C cerca de −26‰ (Quade et al., 1995). La evidencia de 

isótopos estables en las calizas de El Abra indica un ecosistema dominado por las plantas 

de tipo C4. Sin embargo, más datos sobre la evolución de las plantas C4 son necesarias 

para apoyar esta interpretación. 
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 Sobretodo, el resultado de estos cambios isotópicos y el grado de la alteración 

meteórica del agua (Friedman, 1964; Gross, 1964) las calizas de El Abra fueron 

depositadas en condiciones marinas y estos sedimentos fueron sujetos luego al ambiente 

diagenético del agua meteórica o dulce. Pues los sedimentos marinos deben haber 

experimentado diagénesis meteórica y el contenido isotópico original fue alterado a 

valores más ligeros (Choquette y James, 1987; Meyers y Lohmann, 1985). 

 

Además, los valores negativos de δ18O indican claramente una fuerte influencia 

meteórica durante la diagénesis y las interacciones múltiples del agua/roca en un sistema 

abierto causaron al oxígeno la composición isotópica en las calizas en equilibrio con agua 

meteórica. La composición isotópica del carbono sugiere que el paleo-ecosistema de las 

calizas de El Abra sea dominado por el tipo de plantas C4.  

 

Los cambios negativos de δ13C y δ18O en firmas del isótopo de carbono y oxígeno 

parecen ser relacionadas con bajas en los niveles eustáticos del mar y de la exposición 

aérea secundaria. También los resultados indican que las calizas fueron sujetas a un 

ambiente somero de entierro y los resultados también son apoyados por nuestro estudio 

de petrografía. 

 

4.11.4 Estimación de paleotemperatura  usando datos de composición isotópica de 

oxígeno: 

 

La paleotemperatura se puede calcular usando la composición isotópica del 

oxigeno y ha sido estudiada en algunos artículos  recientes (Deshpande et al., 2003; 

Steuber et al., 2005; Kumar et al., 2002; Armstrong-Altrin et al., 2008).  En los cuales el 

registro isotópico de calizas (del Mioceno, Cretácico y otros periodos) fue usado para 

estimar su paleotemperatura  de acuerdo con la ecuación de Craig (1965). 

 

T = 16.998 - 4.52(δc
18O-δw

18O) + 0.03(δc
18O-δw

18O)2 
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Donde T es la paleotemperatura en °C, δc
18O es la composición isotópica 

(oxigeno) de la muestra (PDB) y δw
18O es la composición isotópica del agua de mar 

(SMOW) al tiempo de a precipitación de la caliza (Tabla 4.1). En este estudio, la 

composición isotópica del agua de mar durante el Cretácico es utilizada para el cálculo de 

temperatura, considerándose como valor medio -1.00 0/00 para un ambiente no glacial 

(Shackleton y Kenneth, 1975; Huber et al., 2002; Steuber et al., 2005).  

 

Con base a la ecuación de temperatura (T) se calcularon los valores para la 

Formación El Abra, presentes en las siguiente Tabla 4.2 

 

Las paleotemperaturas derivadas de las calizas de la Formación el Abra presentan 

rangos entre 31 y 94°C. Sin embargo, el rango de temperatura establecido para este 

periodo se reporta  de 10° a 20° (Huber et al., 2002) y 20°C según Steuber et al. (2005). 

Se observan un rango muy variado y muy altos valores en comparación con el promedio 

de la temperatura del Cretácico de 20°C lo que sugiere el cambio de composición 

isotópica en oxigeno, probablemente debido  a cambios geoquimicos en grandes etapas 

(posteriores al periodo de precipitación del carbonato). Esto indica que el sistema 

isotópico en las calizas de la Formación El Abra fue modificado, trayendo una alteración 

isotópica. 
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Tabla 4.2 Estimación de paleotemperaturas usando composición isotópica del oxígeno. 

 
Muestra Dc

18O Temperatura 
(T0C)* 

1 -4.61 33.71 
2 -5.93 40.01 
3 -6.29 41.75 
4 -5.57 38.28 
5 -5.88 39.77 
6 -5.7 38.90 
7 -6.21 41.36 

11 -4.09 31.25 
12 -5.81 39.43 
13 -5.69 38.86 
14 -7.36 46.96 
15 -6.42 42.38 
16 -8.99 55.03 
17 -8.39 52.04 
18 -4.02 30.92 
19 -4.5 33.19 
20 -8.99 55.03 
21 -6.05 40.59 
22 -5.12 36.13 
23 -11.65 68.54 
26 -6.81 44.27 
27 -6.25 41.55 
28 -12.41 72.48 
29 -6.62 43.35 
30 -14.44 83.17 
31 -16.47 94.10 

 
 *T = 16.998 - 4.52(δc

18O-δw
18O) + 0.03(δc

18O-δw
18O)2   

* Craig (1965) 

 

De igual modo  las bajas concentraciones de composición isotópica del oxigeno se 

notan en las muestras 23, 30 y 31 (presentando valores negativos; Tabla 4.1), reflejadas 

por altas temperaturas (68.54, 83.17, 94.10, respectivamente; Tabla 4.2), pudiendo 

indicar influencia hidrotermal en esas muestras. 
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CAPÍTULO 5 

 

CONCLUSIONES 

 

Se han destacado los siguientes resultados significativos en las conclusiones: 

 

5.1 Petrografia 

 

1.  Cuatro principales tipos petrográficos han sido identificados: mudstone, 

wackestone, grainstone, y boundstone. Entre rocas carbonatadas esta el  

wackestone y el grainstone, dominando distintamente otros tipos petrográficos. 

 

2. El mudstone fenestral es identificada como un sub-tipo de mudstone y este tipo 

petrográfico se origina de la descomposición de algas y de cianobacterias. 

 

3. El wackstone se clasifica como wackstone peletal y wackstone foraminíferos. El 

wackestone  Peletal es nombrado apartir de la presencia de numerosas  pelets 

fecales. Estos pelets son pobremente clasificados en la naturaleza. Los espacios 

porosos son llenados de microesparita y de los cementos esparita de calcita. 

 

4. Los restos orgánicos en wackstone foraminíferos incluye miliolidos y textularia. 

El miliolido y textularia  exponen bivalvos micritizados. Los compartimientos 

internos del miliolido y de textularia se llenan en parte o enteramente del cemento 

de calcita microesparita. 

 

5. Dos tipos de grainstones han sido identificado como grainstone ooide y 

grainstone  peloide. 
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6. Los ooides observados en grainstone ooide son sub-redondeados a una forma 

esferoidal. El tamaño de los ooides varía considerablemente y el número de las 

capas concéntricas que se extienden a partir del 2 a 12. Las capas concéntricas 

están ausentes en algunos ooides. El estado incompleto o la ausencia de capas 

concéntricas se identifican debido al agotamiento antes de la re-deposición. El 

cemento de la calcita que rodea los ooides sugiere que la precipitación del 

cemento de la calcita en la zona meteórica-vadosa. 

 

7. Los peloides observados en grainstone peloide son de una forma sub-redondeado  

y son desprovistos en cualquier estructura interna. 

 

8. Un tipo petrográfico de bindstone se ha identificado como bindstone laminado. El 

bindstone  exhibe tres capas mayores 1) la capa de la corteza microbiana,  2) capa  

cementada por calcita esparita y 3) la capa rica de peloides. El tamaño, la forma y 

la posición de los peloides presentes respecto a grainstone peloidal representan 

diversos tipos de origen. 

 

9. El cemento esparita calcita es identificada en secciones delgadas donde revela 

cambios intermitentes en el nivel del mar. 

 

10. La presencia del cemento micríta en las calizas de la Formación El Abra indica 

que el ambiente deposicional es probablemente una laguna abrigada o un 

ambiente marino-marginal bajo. 

 

11. La presencia de pelets y los peloides en las calizas de la Formación El Abra 

indican un ambiente somero. 
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12. La mayoría de los procesos que actuaban durante diagénesis en la Formación El 

Abra (zona de arrecife/laguna) lograron las cuatro operaciones siguientes: 

bioturbación, disolución, compactación, y cementación. Actuaban 

alternativamente o simultáneamente, durante y después del proceso de deposición 

de la Formación de El Abra. 

 

13. Finalmente, el estudio de la petrografía y los caracteristicas diagenéticas de las 

calizas de El Abra indican que el ambiente deposicional debe ser un ambiente 

marino-marginal somero (arrecife/laguna). 

 

5.2 Geoquímica de elementos mayores y trazas 

 

14. La concentración SiO2 exhibe una correlación negativa con el CaO (r = -0.51), 

que indica la disminución gradual del cuarzo detrítico y del enriquecimiento 

subsiguiente de la calcita. Las calizas exhiben una correlación positiva (r = 0.53) 

entre SiO2 y Al2O3. Esto indica claramente la influencia de aluminosilicatos 

terrígenos dentro de las calizas. El contenido TiO2 también exhibe una correlación 

positiva con SiO2 (r = 0.12), que confirman su naturaleza terrígena. 

 

15. El CaO demuestra una correlación negativa entre SiO2, Al2O3 y Na2O, indica que 

los silicatos están situados en gran parte de la fracción insoluble y ésa se podría 

relacionar con la afluencia detrítica durante la sedimentación. 

 

16. Los valores del magnesio son muy bajos, indicando el predominio de baja 

salinidad y/o agua dulce durante la diagénesis. El contenido bajo del magnesio en 

las calizas de El Abra indica que son los productos de los ambientes 

deposicionales del carbonato marino somero. 
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17. El bajo contenido de hierro en las muestras indica la naturaleza baja del hierro en 

los fluidos porosos durante la precipitación de la calcita. 

 

18. El bajo contenido de Na2O y K2O se atribuye a la deposición en un ambiente 

menos salino.  

 

19. La baja concentración del Mn, Sr, y Ba en calizas de la Formación El Abra 

también infiere que fueron depositadas en un ambiente marino marginal somero.  

 

20. Los valores bajos de Cr y Ni indican que estas calizas son caracterizadas por la 

presencia de los minerales felsicos, que derivaron probablemente de rocas 

graníticas y gnéisicas. 

 

21. El agotamiento del Zr y Th en las calizas de El Abra indican la ausencia de 

minerales pesados (probablemente zircon y monacita). 

 

5.3  Geoquímica de isótopos estables 

 

22. El resultado de isótopos estables indica que las calizas de El Abra fueron 

depositadas en condiciones marinas y estos sedimentos fueron sometidos a un 

ambiente diagenético del agua meteórica o dulce. 

 

23. Los valores negativos de δ18O indican claramente que una fuerte influencia 

meteórica durante la diagénesis y las interacciones múltiples del agua-roca en un 

sistema abierto causaron una composición de isótopos de oxígeno en las calizas en 

equilibrio con el agua meteórica. 

 

24. La composición del isótopo del carbono sugiere que el paleo-ecosistema de las 

calizas de El Abra es dominado por el tipo de plantas C4. 
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25. Los cambios negativos de δ13C y δ18O en firmas del isótopo de carbono y  

oxígeno parecen ser relacionados con bajos niveles de mar eustáticos y de la 

exposición aerial secundaria. Los resultados indican que las calizas de la 

Formación de El Abra se depositadon en un ambiente bajo sepultamiento y las 

interpretaciones de la geoquímica son apoyadas por nuestro estudio de petrografía. 
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GLOSARIO 
 

ALOQUÍMICO: Termino general  utilizado para designar las partículas (granos), que 

forman el  esqueleto o armazón de las calizas. 

ARRECIFE: Edificio rígido resistente a las olas, construido por organismos  

carbonatados. 

BIOCLASTO: Fragmento fósil individualizado, a menudo roto. 

BIOTURBACIÓN: Alteración de las estructuras y texturas originales de un sedimento 

debido a la actividad orgánica. 

BOUNDSTONE: Se utiliza para referirse a los depósitos carbonaticos autóctonos 

biocounstruidos o en que los componentes  deposicionales  se encuentran ligados  

durante la sedimentación por la actividad de organismos tales como corales o algas. 

BURROWERS: Cavidad hecha por animales. 

CALIZA: Termino aplicado a cualquier roca sedimentaria  que consiste básicamente en 

carbonatos cuyo origen es frecuentemente químico, orgánico o detrítico. 

CEMENTO: Mineral depositado en los poros de un sedimento o roca sedimentaria a 

partir de los fluidos de dicha porosidad. 

DIAGÉNESIS: Todos los cambios que tienen lugar todos los sedimentos y rocas 

sedimentarias desde su sedimentación hasta que alcanza la presión y temperatura 

propias del metamorfismo excluyendo procesos tectónicos. 

FLOATSTONE: Caliza de grano grueso con clastos y matriz sostenida, de los cuales el 

10 % o más son de tamaño mayor de 2 µm. 

FORMACIÓN: Unidad fundamental utilizada en litoestratigrafía. 

GEOQUÍMICA: Parte de la geología que estudia la abundancia y distribución de los 

elementos químicos y sus isótopos en la tierra o en los cuerpos sólidos del sistema 

solar, su circulación en los sistemas naturales y las leyes que rigen su distribución y 

su evolución. 

GRAINSTONE: Es una caliza  caracterizada por una textura de  granos soportados sin 

matriz  fangosa. 
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INTRACLASTO: Fragmento de sedimento carbonatado parcial o totalmente litificado 

derivado de la erosión de sedimentos de los alrededores y depositados dentro de la 

mis a área.  

ISÓTOPO ESTABLE: Cualquier isótopo natural, no radiogénico, de un elemento. 

Muchos elementos tienen varios isótopos estables. 

LAGOON (LAGUNA): Cuerpo costeros de aguas someras caracterizado por una 

comunicación  restringida con el mar.  

MICRITA: Calcita microcristalina con tamaño menor a 4 µm. 

MUDSTONE: Roca sedimentaria de tipo arcillosa, con tamaño de partículas inferior a 

0.0625 µm y con apariencia masiva o no foliada. 

OOIDE: Partícula de carbonato, sub esférica de tamaño de grano de arena y con anillos 

concéntricos de carbonato cálcico que rodean al núcleo que es de otra partícula. 

PACKSTONE: Es una caliza  caracterizada por una textura de  granos soportados con 

una matriz de fango calcáreo. 

PELLETS FECALES: Partículas redondeadas e inicialmente blandas,  habitualmente de 

100 a 500 µm de tamaño que es excretada por ciertos organismos, habitualmente la 

estructura interna de los pellets es de grano fino. 

PETROGRFÍIA: Descripción sistemática e interpretación de las texturas y mineralogía 

de las rocas en láminas delgadas  y en muestras de mano. 

SABKHA: Área amplia de llanuras costeras que bordean un lagoon y donde las 

evaporitas dominadas por los depósitos de sulfato de calcio se forman. 

TALUD CONTINETAL: Superficie con una inclinación relativamente fuerte que 

comienza en el extremo externo de la plataforma continental. 

VUG: Cavidad, agujero en una roca (void). 




