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OBJETIVO GENERAL

El presente trabajo tiene como objetivo interpretar los ambientes diagenéticos

usando petrografia y geoquimica de is6topos estables (8'°0 - 8"°C) de la Formacion El

Abra.
OBJETIVOS ESPECIFICOS
1. Analizar la petrografia de calizas de la Formacion El Abra, para determinar sus
caracteristicas texturales, estructurales y de composicion para asi poder entender

la evolucion diagenética.

2. Analizar e interpretar las diferencias en la composicion geoquimica de elementos

mayores y traza en base a las diferencias petrograficas.
3. Determinar el comportamiento de isotopos estables (8'°0 - §'°C) y entender la
relacion que existe entre el ambiente de depdsito y las fluctuaciones en el nivel

del mar.

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

ambientes diagenéticos.
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JUSTIFICACION

Han sido pocos los estudios publicado sobre las calizas de la Formacion El Abra,
término que es usado por primera vez por Wilson et al. (1955) en el estudio denominado
“Un banco calizo del Cretacico”. Algunos estudios posteriores Carrillo-Bravo (1971),
Hernandez et al. (1956), y Loépez Doncel (2003) hacen referencia que durante el
Cretécico se desarrollaron enormes depositos de rocas carbonatadas que dieron origen a
la Plataforma Valles San Luis Potosi, en la region central de México. Pero ninguno de
estos estudios se enfoca exactamente a la Formacion El Abra ya que lo abordan de forma
muy general. De este modo nuestro estudio detalla claramente las variaciones
petrograficas y geoquimicas de las calizas de la Formacion El Abra basadas en el

ambientes diagenéticos.

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

las Ciencias de la Tierra, especialmente en México.
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ESTRUCTURA DE LA TESIS

Este trabajo de tesis esta comprendido por cinco capitulos de los cuales se
dividieron en: Introduccion, Petrografia, Geoquimica, Geoquimica de Is6topos Estables y
Conclusiones, agregandose un listado de las referencias citadas en los capitulos ya

mencionados.

El Capitulo 1 esta conformado por una Introducciéon general basada en una

descripcion geologica regional y local.

El Capitulo 2 se describen las caracteristicas petrograficas de las calizas de la
Formacion El Abra, donde también de incluye una clasificacion detallada de la
petrografia de las calizas y la diagénesis, basandose en la petrografia. Finalmente se

propone un modelo deposicional de la Formacion El Abra.

El Capitulo 3 trata la geoquimica de las calizas de la Formacion El Abra,

interpretando las variaciones geoquimicas y caracteristicas de la diagénesis.

El Capitulo 4 descripcion acerca de la composicion de los is6topos estables en
plantas, suelo y en variaciones encontradas en agua salina y dulce. También los
resultados obtenidos demuestran interacciones de agua/roca, paleovegetacion y

paleotemperatura.

El Capitulo 5 en la seccion de conclusiones se resumen los principales resultados

obtenidos en el trabajo de investigacion.
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CAPITULO 1
INTRODUCCION

1.1. Introduccién

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

en la porcion central del Estado de Hidalgo.

Geologicamente, el area de estudio estd representada por bancos de calizas de la
Formacion El Abra, formada por estratos masivos y fosiliferos de color crema con alta
pureza de carbonatos de calcio (hasta un 98%). Ademas las calizas presentan diversos
tipos de cristalizacion. El caliche cuyo producto final es utilizado para la obtencion de

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

Desde el punto de vista de la geologia econdmica la caliza representa un potencial
para su explotacion, y en mayor proporcion minerales de calcita para la obtencion de

carbonato de calcio con alta pureza.

1.2 Localizacion y vias de acceso

El area de estudio se ubica en las inmediaciones del poblado de Denganthza
Municipio de Francisco I. Madero, comprendida en la region central del Valle del
Mezquital entre las poblaciones de Actopan y Progreso de Obregon en el Estado de
Hidalgo (Fig. 1.1). Sus coordenadas geograficas de acuerdo a la carta topografica F14-11
de Instituto Nacional de Estadistica Geografia e Informatica (INEGI, 1981) son las
siguientes: 20° 16'34” y 20°17'00 N, 99°07'00" y 99°07'10” W y una altitud de 2,050 m

sobre el nivel del mar.
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Figura 1.1. Vias de acceso al area de estudio (INEGI, 1981)




El acceso de lleva acabo a través de una red de carreteras y caminos secundarios
entre las cuales se encuentra la carretera estatal nimero 19 que comunica a los poblados
de Actopan, Tepatepec, Progreso de Obregén (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 continia por camino de terraceria que finalmente lleva al area de

estudio.

Otra via de acceso es sobre la misma Carretera Estatal nimero 19 Actopan —
Progreso después de Tepatepec se continua hasta Dos Cerritos, de éste lugar se desvia
hacia el norte, sobre el camino pavimentado que conduce a la Colonia Veracruz, después
de este poblado se recorren finalmente 2.5 km de terraceria que conduce al area de

estudio.

1.3 Fisiografia

Regionalmente el area de estudio se localiza en la provincia fisiografica
denominada zona de fosas tectonicas y vulcanismo reciente o Eje Neovolcanico, se
caracteriza por predominar derrames basalticos en numerosos volcanes, lagos o fosas
tectonicas. Los derrames volcanicos incluyen basalto, andesita, riolita y dacita, cuya
morfologia esta representada por estructuras montafiosas de mediana altura. Tambien hay
numerosos volcanes y fosas tectonicas que estan cubiertos por depdsitos lacustres,

vulcanoclasticos y material aluvial reciente.

El sitio de estudio se caracteriza por su relieve inclinado, formado por caliza
masiva y estratificada, con superficies karsticas que consiste en pequeias cavernas, ollas,
lapiaz de disolucion y zonas de fracturamiento, afectada por procesos de intemperismo

quimico por disolucion de carbonatos de calcio y magnesio.



1.4 Geologia Regional

La base de la columna litoldgica estd representada por la Formacién El Abra del
Albiano-Cenomaniano, la cual estd cubierta de manera concordante por la Formacion
Soyatal del Turoniano-Santoniano (Geyne et al., 1963). En el Cretacico, cuando los
mares cubrieron totalmente las areas positivas de la region, en el (Albiano) se establece
un ambiente somero en la denominada Plataforma de Actopan (Carrasco-Velazquez,
1971), donde comenzd la sedimentacion de la Formacion El Abra y formando a
continuaciéon un ambiente de plataforma carbonatada. De acuerdo con las caracteristicas
litologicas y fosiliferas que presenta corresponde a la parte post-arrecifal. Los fragmentos
estan formados de corales, clastos de caliza, lodo calcéareo, arcilla benténica y
ocasionalmente conglomerado y arenisca continental. Al mismo tiempo en la zona de
talud se depositd una gruesa secuencia de brechas intraformacionales de la Formacion
Tamabra. En el Turoniano hubo un cambio significativo en el régimen sedimentario con
un gran aporte de terrigenos, iniciando la acumulacion de sedimentos calcéareo-arcillosos,
arenosos y arcillosos que corresponden a la Formacion Soyatal en un ambiente de
plataforma cléstica, que posteriormente profundizé hacia el Santoniano. El aporte de
terrigenos provenia de las 4reas positivas al occidente, levantadas por la Orogenia
Laramide que se origindé como respuesta a un cambio rapido en el incremento de la
convergencia entre las Placas Farallon y Norteamericana. Dicho evento ocasiond la
deformacion de rocas sedimentarias marinas, dando origen a estructuras plegadas
recostadas hacia el oriente y al fallamiento inverso (Eguiluz-de Antufiano et al., 2000).
Posteriormente en el Mioceno Tardio, se inicia la actividad ignea de la Faja Volcanica
Transmexicana de este sector (Geyne et al., 1963; Mckee et al., 1992), como resultado de
la subduccion de la Placa de Cocos, debajo de la Placa Norteamericana. Esta se prolongo
hasta el Plioceno lo que ocasiond 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 montafia y profundos cafones por efecto de la erosion
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(Fig. 1.2). La presencia de rocas del Cuaternario, se limita Unica y exclusivamente a los
sedimentos continentales recientes, que se atribuyen en el centro del Valle del Mezquital

especificamente donde rompe la pendiente a pie de las sierras.

Estratigrafia del area de estudio (Fig. 1.3):

1.4.1 Formacion Tamaulipas Inferior (Neocomiano)

Esta constituida por capas gruesas de caliza de color crema y gris compacta con
nédulos y lentes de pedernal (gris humo) que ocasionalmente presentan lineas
estiloliticas. La Formacion Tamaulipas Inferior aflora a lo largo de la Sierra Madre
Oriental. La edad se le atribuye con base a la presencia de amonitas. Esta formacion

descansa concordantemente sobre la Formacion Pimienta (Tithoniano).

1.4.2 Formacion 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 Metztitlan, la Formacion Otates descansa sobre la Formacion Tamaulipas
Superior y subyacen a la Formacion Tamaulipas Superior desapareciendo aparentemente

al occidente de la Plataforma Valles-Actopan.

1.4.3 Formacion Tamaulipas Superior (Albiano-Cenomaniano)

La Formacioén Tamaulipas Superior de facies pelagicas, lateralmente gradua a las
facies del banco de la Formacion El Abra, que constituye la Plataforma Valle San Luis
Potosi y Actopan. Entre ambas zonas paleogeograficas se extiende una franja de
depositos de talud de dichas plataformas equivalentes a la facies Tamabra de la region de

Poza Rica.
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Esta constituida por calizas de color gris en capas delgadas y gruesas con nddulos
de bandas de pedernal café con intercalaciones de capas laminares de bentonita y lutita

(grisaceo).

1.4.5 Formacion Tamabra (Aptiano Superior — Turoniano)

La Formacién Tamabra fue propuesta por Heim (1940) para designar el conjunto
de facies de transicion que aflora a lo largo del borde oriental de la Plataforma Valles San
Luis Potosi. Este término se utiliza en la actualidad para designar los depositos de talud
de la plataforma. Suter (1990), reporta que en el norte de estado de Hidalgo la Formacion
Tamabra esta compuesta por brechas sedimentarias y bloques derivados, tanto de borde
como del interior de la plataforma. El talud externo consiste de caliza bioclastica

ocasionalmente con estratificacion gradual e interestratificada con micrita pelagica.

1.4.6 Formacion El Abra (Albiano-Cenomaniano)

La Formacion El Abra es la zona donde ocurre el cambio de facies de la
Formacién Tamaulipas Superior y Tamabra. Esta se caracteriza por formar el borde de la
plataforma, sus depdsitos son de tipo post-arrecifal con abundantes fragmentos de
organismos bentonicos retrabajados por las corrientes que los fragmentaron y lixiviaron.
Los fragmentos estan formados de corales, clastos de caliza, lodo calcareo, arcilla

bentonica, ocasionalmente conglomerado y arenisca continental.

La caliza arrecifal, post- arrecifal y dolomita son consideradas en la Formacion El
Abra que pasan lateralmente a la caliza pre-arrecifal de talud descrita como Formacion

Tamabra y en la Formacién Tamaulipas Superior de mar abierto.

Los limites de esta formacion al sur, y oeste, estan cubiertos en gran parte por

material volcanico. El limite nororiental aflora en Metztitlan donde se puede observar la



transicion entre las Formaciones Tamabra y Tamaulipas Superior. Segin Carrasco-

Velazquez (1971) describe que en la Formacion El Abra se tienen las siguientes

litofacies:

1) Facie arrecifal con biohermas de Radiolitidos y Caprinidos, Biostromas de
Toucasia y Monopleura asociados con foraminiferos bentonicos.

2) Facie bioclastica.

3) Miliolidos y pellets.

4) Facie de brecha intraformacional de supramarea.

1.4.7 Formacion Agua Nueva (Turoniano)

La Formacion se deposité a lo largo del borde oriental de la Plataforma Valles San
Luis Potosi. Hacia el interior de la plataforma cambia de facies a la Formacion Soyatal,
consiste de caliza de color gris azulado que se vuelve rojiza por el intemperismo
mostrando una estratificacion delgada, paralela y en ocasiones ondulada. La textura
mudstone-wackestone con nodulos o capas de pedernal negro e intercalaciones de

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

1.4.8 Formacién San Felipe (Coniaciano - Campaniano)

Esta constituida por calizas de color gris verdoso con intercalaciones de bentonita
de color verde esmeralda con textura wackestone-packstone, localmente con noédulos de
pedernal interestratificada con lutita verde y capas de arenisca glauconitica verde. En
algunos afloramientos es de tipo turbiditico y tiene estratificacion graduada con
laminacion paralela. Se depositd sobre el margen oriental de la Plataforma Valles San
Luis Potosi y cambia de facies hacia el interior de la plataforma donde se correlaciona

con la Formacion Soyatal.



1.4.9 Formacién Méndez (Maestrichtiano)

Constituida por margas poco estratificadas de color gris con intercalaciones
delgadas de arenisca hacia la cima, descansa concordantemente sobre la Formacion San
Felipe, cubre discordantemente a la Formacion El Abra, y a su vez esta cubierta
concordantemente por los depositos del Paleoceno. La Formacion Méndez representa un

deposito pelagico en aguas de considerable profundidad.

1.4.10 Grupo Pachuca (Terciario-Cuaternario)

El nombre del grupo Pachuca fue propuesto por Segerstrom (1961), para designar
a las rocas volcénicas que afloran el la Sierra de Pachuca y Actopan, su litologia la
constituyen derrames de basaltos, andesita, riolita, predominando la composicion
andesitica y dacitica, asi como de brechas y tobas volcanicas de la misma composicion.
Un estudio geocronométrico K/Ar en la Sierra de Actopan proporciond una edad del
Plioceno Tardio (2.38 Ma), lo que indica que estas Sierras se formaron por erupciones

multiples durante un tiempo largo (Cordoba-Méndez, 1992).

1.5 Geologia Local

La geologia local encontrada en el cerro de Denganthza estd representada
principalmente por dos unidades litoldgicas y una parte donde se llevd a cabo un proceso
de dolomitizacion. La litologia se encuentra formada por materiales de diversos tamafios,
que van desde bloques de varios centimetros de diametro hasta gravas, arenas y arcillas
cementadas parcialmente con carbonato de calcio, adquiriendo una cierta compactacion.
El espesor estimado para estos materiales depositados a pie de cerro se considera que
varian entre 1 y 3 metros. Sin embargo, no se encuentran exposiciones de rocas igneas

dentro del contexto geoldgico regional dado que es el tipo de roca que predomina.
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1.6 Descripcién de muestras
En el area de estudio se realizo la toma de 31 muestras generando una columna

litologica la cual se describe a continuacion (Fig. 1.4):

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

identificadas por caliza clastica, tomando un color a muestra fresca de marrén e
intemperismo rojizo (Fig. 1.6). Los estratos de la base a la cima presentan los siguientes
espesores:

e Muestra 1: 0.3 metros

e Muestra 2: 0.9 metros

e Muestra 3: 0.75 metros

e Muestra 4: 0.75 metros

e Muestra 5: 0.3 metros

e Muestra 6: 0.45 metros

e Muestra 7: 0.45 metros

e Muestra 8: 0.75 metros

e Muestra 9: 0.45 metros

e Muestra 10: 0.75 metros

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

caliza fosilifera (Fig. 1.7), que a su vez presenta una veta rellena de calcita de 20 cm con
una extension de por lo menos 4 m que atraviesa a las rocas masivas, las cuales presentan
un color blanco grisaceo tomando un color café a las zonas intemperizadas. Las muestras
16 a 19 se caracterizan por su contenido fosilifero y estan 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:

e Muestra 11: 0.75 metros

e Muestra 12: 0.6 metros

e Muestra 13: 0.6 metros
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e Muestra 14: 0.65 metros
e Muestra 15: 0.75 metros
e Muestra 16: 0.45 metros
e Muestra 17: 1.05 metros
e Muestra 18: 0.35 metros

e Muestra 19: 0.4 metros

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

de un tipo relativamente de plantas que no aparecen diferenciadas en raiz, 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:

e Muestra 20: 0.9 metros

e Muestra 21: 1.05 metros

e Muestra 22: 0.9 metros

e Muestra 23: 0.4 metros

e Muestra 24: 0.45 metros

e Muestra 25: 0.95 metros

e Muestra 26: 0.75 metros

e Muestra 27: 0.6 metros

e Muestra 28: 0.4 metros

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

calcrita, debido a las caracteristicas que presenta, como la notable precipitacion del
carbonato de calcio que fue transportado en solucion. En el area 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:

e Muestra 29: 0.75 metros

e Muestra 30: 0.45 metros

e Muestra 31: 0.75 metros
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Espesor No.
medido (m) Muestra Litologia

24

Calcrita

Caliza Algacea

Caliza fosilifera
rosa

Caliza fosilifera
con vetas de calcita

Cretéacico Inferior

Caliza clastica

Figura 1.4 Seccion litolégica mostrando la locacion de las muestras
(Formacion El Abra)
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Figura 1.5 Fotografia que muestra la secuencia de caliza masiva
de la Formacion El Abra.

Figura 1.6 Fotografia que muestra la secuencia de calizas fiosilifero
de la Formacion El Abra.
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Figura 1.7 Cristales de calcita en la unidad de caliza fosilifera

Figura 1.8 La fotografia representa caliza algacea y donde se
observa la zona intemperizada (color rojizo).
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Figura 1.9 Seccidén mostrando la caliza masiva, unidades
de caliza fosilifera y una capa de calcrita arriba.
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CAPITULO 2

PETROGRAFIA

2.1 Introduccion

La petrografia de laminas delgadas es uno de los métodos mas importantes para
entender las caracteristicas 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 investigacion preliminar
antes de emprender cualquier trabajo detallado sobre la estratigrafia del cemento usando
el catodoluminicensia (CL) y otros estudios especializados tales como isdtopos estables e
inclusiones flaidas en los cementos. Ciertamente, la petrografia convencional usa el
microscopio polarizado no sera suficiente para lograr los estudios petrograficos
detallados. Por lo tanto, un estudio sin la ayuda de la petrografia de catodoluminicensia
no sera completo. Sin embargo, debido a las limitaciones de usar esta facilidad, el método
petrografico convencional de laminas delgadas se adopta aqui. Una tentativa extensa se
ha hecho en este capitulo para caracterizar los componentes esqueléticos y no
esqueléticos a través del analisis petrografico de laminas delgadas. El area de estudio
perteneciente a la Formacion 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 capitulo, se

explicara claramente el ambiente deposicional usando el método de laminas delgadas.
2.2 Clasificacion de rocas carbonatadas

Todas las rocas carbonatadas contienen mas de un tipo de material; uno puede ser
una mezcla de los oolitos, fosiles, intraclastos y el cemento esparita, mientras que otro

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

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

estimaciones se pueden hacer en campo.

Las rocas estan clasificadas en orden para comunicar la informacién 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 mas extensamente usadas son las de Folk (1959, 1962)

y de Dunham (1962).

2.2.1 La clasificacién de rocas carbonatas por Dunham (1962)

Los diversos nombres/clasificacion 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 (fosiles, ooides, etc.) debe ser menos del 10 % de

la roca.

Wackestone: Los granos compuestos por mas 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 tamafio de la arena con esparita calcita entre el espacio poroso.
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CLASIFICACION DE DUNHAM (1962)

Textura Original Reconocible

Componentes Originales no Enlazados Durante el Depdsito

Textura
Con Matriz L
(carbonato de tamafio arcilla-limo fino) Original
Componentes
Sostenida por la matriz granosostenida Originales no
Sin matriz y Enlazados .
Granosostenida Reconocible
Menos del Mas del 10%
10% de granos| de granos

MUDSTONE | WACKESTONE| PACKSTONE | GRAINSTONE | BOUNDSTONE | Cprora) tnoe

Figura 2.1. Clasificacion de rocas carbonatadas por Dunham (1962).
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Floatstone: El 10% o mas de los granos son mayores de 2 mm de didmetro y lodo en la

matriz (como un packstone).

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

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

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

colonias de corales y estromatolitos.

Embry y Klovan (1971) que trabajaban en arrecifes Devonicos de la Columbia
Britanica agregaron tres subdivisiones a los boundstones. Y ahora se utilizan

extensamente como modificacion a la clasificacion de Dunham.
1) Bafflestone: El "organismo actuan como pantallas".
2) Bindstone: "Organismos incrustan y enlazan".
3) Framestone: "Organismos construyen un edificio rigido".
2.2.2 La clasificacién de rocas carbonatas por Folk (1959)
La clasificacion de Folk (Fig. 2.2) depende principalmente de las cantidades
relativas (1) de aloquimicos, (2) cemento esparita, y (3) matriz de calcita microcristalina

o Mmicrita.

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

bioclastos.
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Mas del 10% de aloquimicos Mena?g d:'imingos de | | DOLOMIAS
ROCAS TIPO I y II a g
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Clasificacion ; De 1 a 10% de S
Cemento Matriz fo =3 @ @
Folk (1962 o it aloquimicos  |[— 8 ©
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Mas del 25 %
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8 F:TRACLASTOS INTRAESPARITA MICRITA Dolomia
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% Intraesparrudita Intramicrorrudita Intrackistos intraclastos
g 2
= OOESPARITA § S
Mas del > Dolomi
i @ | 25%de OOMICRITA | £ MICRITA 5 :éﬁ?" 9
O QOIDES " . ) ] : I oides | .=
<| & Ooesparrudita Oomicrorrudita | S ton; Ooldes = g 3
g S L < | |E |
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5‘ % 05 ‘%' Bioesparrudita Biomicrorrudita = | Bioclastos 9 % Bioclastos
> s |85% = E =
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S| b |ES9rs & D |e
6 NilNno > - o =
w3 EE% *. | BIOPELESPARITA | BIOPELMICRITA MICRITA ﬁ Dolomia
E 8 gg‘g « con Pemss
= S 2 &gl ® Peloides
Q| 2 |2L27| | PELESPARITA PELMICRITA
v

Figura 2.2. Clasificacion de rocas carbonatadas por Folk (1959, 1962).
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Los intraclastos son "fragmentos de roca intra-formacional". Pueden ser de
cualquier tamafio pero se extenderan generalmente sobre 2 milimetros de didmetro y
menos que algunos centimetros de didmetro. Composicionalmente estas consisten
generalmente de calcita microcristalina (micrita) pero también pueden contener otros
aloquimicos tales como bioclastos pequefios (como ostrdcodos). Su forma es variable y

seran redondeados con frecuencia.

Los ooides son granos de carbonato, los cuales son usualmente pequefios,
menores de 1 milimetro de diametro poseen una serie de laminaciones concéntricas que
se ven cuando se realiza una seccion que los cruce. Los nombres de los ooides dependen
de las laminaciones concéntricas. Los ooides que tienen grandes diametros de unos

cuantos milimetros, son generalmente llamados pisolitos.

Los pelets son granos de calcita microcristalina (micrita) o aragonito que
posiblemente tengan un origen fecal. Estos son en la mayoria de los casos menores de 2

milimetros de diametro y elongados o redondeados en su forma externa.

Los bioclastos son la concha de calcita o del aragonito de los organismos que
vivieron contemporaneamente con los procesos deposicionales, los cuales forman parte
del sedimento. Hay una amplia variedad de tipos de bioclastos cada uno con su propia

textura Unica y forma.

El esquema de Folk consiste en cinco clases de rocas del carbonato, que son
sefialadas por los numeros 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 dolomia; el 50%),
y dolomias primarias, que tienen mayor de 10 % de aloquimicos del carbonato. Las rocas
de la clase I tienen calcita mesocristalina (es facil ver cristales individuales). Las rocas de
la clase II tienen micrita (calcita microcristalina a la criptocristalina) llenado del espacio

entre los aloquimicos. Las rocas de la clase III tienen menos del 10% de aloquimicos 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 dolomia substituida.

Las clases I y II de las rocas estan aun mas subdividida por el porcentaje relativo
de los cuatro diversos tipos de aloquimicos y de la clase del tamafio de los aloquimicos.
Ocupandose del tamafio del aloquimico, primero si los aloquimicos son generalmente
mayores de 2 mm de didmetro se llama rudita, mientras que si son de menos 2 mm de
diametro se llaman arenita. Las rocas de la clase I tienen cemento esparita de calcita
entre los aloquimicos y por lo tanto se llaman esparitas. Si las rocas de la clase I tienen

micrita entre los aloquimicos entonces se llaman micritas.

El esparita y micrita tienen un prefijo que denote el contenido real del aloquimicos
en la roca. Si mas del 25% de los aloquimicos son intraclastos entonces el del prefijo

“intra” se aplica como intraesparita e intramicrita.

Si la roca tiene el 25% o menos intraclastos pero mas de 25 % de ooides entonces
el prefijo “00” se aplica como en la ooesparita, ooesparrudita, oomicrita,
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,
biomicrita, biomicrorrudita. Si la roca tiene 25 % o menos de intraclastos, 25 % o menos
de ooides, y 67% o mas peloides el prefijo “pel” se aplica como pelesparita,
pelesparrudita, pelmicrita, 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,

biopelmicrita, y biopelmicrorrudita.

Las rocas de la clase III contienen no mas los de 10% de aloquimicos y de

composicion restante sobre todo micrita (calcita microcristalina) por lo tanto €stos son
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micritas. Si los aloquimicos dominantes son intraclastos la roca se llama micrita con
intraclastos. Si los aloquimicos dominantes son ooides es una micrita con ooides. Si los
bioclastos son dominados por los aloquimicos entonces la roca es una micrita con
bioclastos. Si las peloides dominan entonces es micrita con peloides. Si hay menos del

1% de aloquimicos en la roca es simplemente una micrita.

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

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

roca es sobre todo dolomia.

Al comparar las dos clasificaciones (Folk, 1959; Dunham, 1962), las rocas ricas
en lodo de carbonato es determinado como micrita 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 capitulo, seguimos las clasificaciones propuestas por Dunham (1962) y

Folk (1959, 1962).

2.3 Diagénesis

Diagénesis, es la conversion del sedimento de carbonato, que ocurre por diversos
procesos (Folk, 1974). Tres procesos principales durante la diagénesis son: (1) disolucion
de los minerales mas inestables, particularmente aragonita; (2) relleno todos los espacios
de poro por todas las clases de minerales precipitados, pero lo mas abundante posible de
calcita; (3) alteracion de minerales originales por mas nuevos, por un complejo de
procesos tales como expulsion del magnesio del magnesio-calcita, inversion de aragonito

a calcita, recristalizacion de la calcita fina a mas gruesa, o re emplazo por la dolomia.

24



La mayoria 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
precipitacion del cemento estdn particularmente activos donde dos soluciones con

diferente composicion, temperatura, contenido del CO,, 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

meteorica y c¢) agua superficial.

2.3.1 Agua salina

1) Roca de Playa: Cementacion sobre todo evaporando el agua de mar en zona
intermareal, en la zona del contacto de mar/sedimento/aire. La salinidad varia de marina
normal a hipersalina, el cociente de Mg/Ca cerca de 3:1 es un poco mas alto, y dominado

por los cementos de aragonita y del magnesio-calcita.

2) Sabkha, o sal evaporada: La salinidad varia a partir de 5-10 veces mas que el agua de
mar, Mg/Ca varian 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

micrita, fibras de magnesio-calcita, y los cementos de aragonita.
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MAR PROFUNDO MAR SOMERO ISLA TIERRA

Zona Vadosa
Agua Dulce [ ———

Nivel del Mar +

Agua Dulce

Limite de Aragonita
Playa - Roca Playa - Roca » _
Presion de la Solucién

Profundidad limite 4

para la disolucién
de aragonita
Limite de la calcita — —f  micritizacion, Formacién

de aragonita y Mg-calcita Disolucidn

Formacidn del cementante calcita
limo en zpna vadosa
Pisolitos

% Caliche

Disolucion de aragonito

Profundidad IilIite
para la disolucién
de la calcita

—

Disolucion de calcita

Figura 2.3. El diagrama muestra los ambientes carbonatados diagenéticos del sedimento.

Las alteraciones diagenéticas ocurren en los mares someros (preferencialmente cementa
la Formacién del aragonita y Mg-calcita); en océanos profundos (disolucién preferencial
en la profundidad de compensacion del aragonita) (ACD), el lisoclina del aragonita (Aly) =
nivel de la primera disolucion intensa, compensacion profunda de la calcita (CCD), y el
lisoclina de calcita (Cly); bajo influencia de agua dulce (diagénesis metedrica en la zona
vadosa o en la zona fréatiao del agua subterranea); o por la presion de la solucion en el
sedimento. Modificado por Blatt et al. (1980).
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Calcita

CALICHE
Zona de agua |||,
subterranea TS0 | Aragonito, Mg-Calcita

ZONA  =—3) ZONA
FRIATICA METEORICA

&S I NCALCITA

Arrecife
CEMENTANTE

~ v

2) ZONA DE MEZCLA EN LA SUB-SUPERFICIE

«~

~a

Figura 2.4. Relaciones entre ambientes diagenéticos y la formacion de minerales de carbonato (Folk, 1974)

Zona 1: Valores altos de Na' y Mg* zona marina; aragonita o Mg cementante de calcita con fibras o estructura
micritica (roca de playa, sub-mareal, y arrecife) son formadas.

Zona 2: Valores altos de Na' y bajos en Mg (removidos por absorcién sobre minerales arcillosos y por la
formacion de dolomita) = zona que se mezcla con la sub-superficie, calcita esparita.

Zona 3: Calcita esparita es formada en la zona freatica; y calcita micritica en el ambiente vadoso, a veces
cristales rombohedrales bien definidos.
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2.3.2 Agua metedrica

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

cociente de Mg/Ca varia 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 micrita. En algunos lugares el cemento de dolomia puede ser formado

donde estan 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 freatica: En esta zona la salinidad serd 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 precipitacion ocurre cerca de la tabla del agua
(contacto subsuperficie de aire/agua). El retiro del magnesio de las rocas permite la
recristalizacion de la micrita a microesparita o a pseudoesparita, y el re-emplazo de la

dolomia por el cemento esparita de la calcita (de-dolomitizacion).

2.3.3 Aguas superficiales

1) Aguas superficiales profundas, en gran parte de la derivacidbn meteodrica: La
salinidad es baja, cociente de Mg/Ca varia a partir la 1:6 a 1:2. El cemento es dominado

por la calcita esparita.

2) Aguas superficiales profundas, principalmente de la derivacién marina: La salinidad
es mas 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 dolomia. Se sospecha que la precipitacion mas grande del carbonato
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superficial debe ocurrir en la zona metedrica entre el contacto de sal/agua, por ejemplo,

cerca de la base de la lente del agua dulce.

2.4 Metodologia

Cincuenta laminas delgadas fueron preparadas para un estudio detallado de
petrografia. Las laminas delgadas fueron preparadas basadas en una técnica estandar. Las
laminas delgadas fueron sujetadas a Alizarine Red-S y se manchan para confirmar la
presencia o la ausencia de los minerales de dolomia y calcita. Friedman (1959) manchas
especificas orgéanicas para la calcita y orgéanicas de Katz y Friedman (1965) y especificos
inorganicos combinados de la mancha para la calcita rica del hierro (color azul) se han
adoptado para identificar las variaciones mineralogicas. Las laminas delgadas fueron
preparadas en el laboratorio "EI Pyroxeno" y estudiadas en el laboratorio de la petrografia
en Estacion Regional del Noreste (ERNO), Universidad Nacional Autonoma de México

(UNAM).

2.5 Resultados y discusiones
Una descripcion petrografica detallada de los diferentes tipos de rocas

carbonatadas han sido documentadas en este capitulo basandonos en las clasificaciones

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

En este estudio, cuatro principales tipos petrograficos han sido identificados, son
mudstone, wackestone, grainstone y boundstone. Rocas carbonatas como wackestone y
grainstone dominan los otros tipos petrograficos.

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 ultimo producto fino precipitado. Esta
distincion, aunque importante, no se hace facilmente, y el término de calcilutita se utiliza
comunmente para todas las calizas de grano fino sin respecto a su origen. Folk (1959)

aplicé el término micrita a esta clase o rocas.

La roca lodosa del carbonato es de grano muy fino en naturaleza y exhibe la
matriz micrita (Fig. 2.5). El mudstone demuestra los espacios de poros pequefios, 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 tamafios de milimetros a
centimetros. Es una de las caracteristicas mas importantes de algunas rocas de carbonato
y se llama como fabrica fenestral. Muchas ventanas se originan principalmente de la
descomposicion de algas y de cianobacteria. De acuerdo con la estructura de crecimiento
de elementos algaceos los vacios se convirtieron en techos irregulares (Stromatactis) o
esparita calcita llend los vacios (ojos de pajaro). El mudstone fenestral demuestra
distintas vistas de ojo de pdjaro. 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 mas el
de 10% de granos esqueléticos. Dos subtipos de wackestones se identifican. La mayoria

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

feldespato.
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Figura 2.5. Mudstone: La fotomicrografia que la micrita apoyod predominantemente
el tipo de roca. Las venas son llenadas con cemento de microesparita (Parallel Nicols) X 40.

Figura 2.6. Mudstone Fenestral: La fotomicrografia exhibe vacios (tamafio milimétrico
a centimetrico) y distintas vistas de ojos de pajaros. Los fenestrales son originados por
la descomposiciéon de algas y cianobacterias(Parallel Nicols) X 40.

Figura 2.7. Wackstone Peletal: Fotomicrografia que muestra numerosas pelets fecales
que integran el cemento micritico. Los restos organicos incluyen miliolidos y textularia (Parallel Nicols) X 40.

Figura 2.8. Wackestone Foraminiferal: Consiste en mas de un 10% de restos organicos
(miliolidos y textularia), que estan flotando en la matriz micritica. Los espacios de poro se
llenan del micro-esparita y de cemento esparita de calcita (Parallel Nicols) X 40.
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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 micrita y carecen
de estructura interna reconocible. Las peloides generalmente estan redondeadas, y
alargadas. El tamafio de las peloides de <100 micras a varios milimetros. La superficie de
estas peloides es lisa en apariencia. La mayoria 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 organica o sulfatos de
hierro. Estas peloides estan mal clasificadas. La clasificacion de las peloides muestra la
primera aproximacion de las condiciones hidrodinamicas 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 foraminifero (Figs. 2.8, 2.9, y 2.10) tiene mas del 10% de restos
organicos, que estan flotando en la matriz micritica. Los restos organico incluyen
miliolidos y textularia. Los Miliolidos y la textularia muestran conchas bivalvas
micritizadas. La pelicula 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 mas
pequefios se llenan de microesparita mientras que los espacios de poro mas 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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Figuras 2.9 y 2.10. Wackstone Foraminiferal. Consiste en mas de un 10% de restos organicos
(miliolido y textularia), que estan flotando en la matriz micritica. Los espacios de poro se
llenan de micro-esparita y de cemento esparita de calcita (Parallel Nicols) X 40.

Figuras 2.11 y 2.12. Grainstone ooide: Consisten en ooides concéntricos de diversos tamarios.
Estos ooides son efectos experimentados de la compactacion y las capas concéntricos que
fueron quitadas o destruidas durante la compactacién (Parallel Nicols) X 40.
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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,
mecanicamente depositados del tamafio 1/16 a 2mm del diametro de la arena. Si los
fragmentos estan sobre 2 milimetros de didmetro, el término calcirudita se puede aplicar a

la roca.

Los detritos del carbonato son de origen subacuatico y consiste principalmente en
materiales fosiles (entero y quebrado) de gravas y de granulos de calcilutita (intraclastos
de la clasificacion de Folk, 1959), y de oolitas. Algunos detritos son por lo tanto bio-
fragmentales, algunos estrictamente clasticos. Sin embargo, actualmente se transporta, se
clasifican por su tamafio y se deposita mecanicamente de modo que la acumulacion tenga

la estructura de un sedimento detritico.

La distincion entre los materiales de origen bioldgico, clastico, e incluso quimico
es arbitraria. Algunos de los restos fosiles estan cubiertos con una o mas capas de
carbonato precipitado. Por otra parte, las calcarenitas varian en la importancia de
contribuir los materiales. Algunos son casi en su totalidad oolitos (ooesparitas), otros son
enteramente restos fosiles (bioesparitas). Aun asi otros consisten principalmente en
granulos del material del calcilutiticos (las intraesparitas y las pelesparitas) y contiene

solamente algunos ooides dispersados o materiales fosiles 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 tamano clasificado de los ooides (Figs. 2.11 y
2.12) de forma esferoidal. El tamafio de los ooides varia considerablemente y el nimero
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-depositacion. Estos ooides son efectos de la compactacion. La
compactacion es indicada por la flexion plastica de los granos del ooide. Las capas en los
ooides fueron quitadas o destruidas durante la compactacion, que se visualizd en el
microscopio petrografico. Los granos de ooides muestran caracteristicas distintas de la

compactacion tales como granos aplanados y contactos paralelos del grano.

Los nucleos de la mayoria de los ooides se disuelven o se quitan. La lixiviacion
del nucleo puede crear la porosidad secundaria intraparticula, que se llena de cemento o
forma los oomoulds. El grainstone de ooides muestra numerosa porosidad moldica, que
son formadas por la disolucion selectiva de ooides. La alteracion de los granos
parcialmente disueltos de ooides indica que el efecto de la compactacion ocurrié durante
entierro somero. La linea fina de cementacion de calcita se considera debajo de los
deformados ooides, que sugieren que la precipitacion del cemento de calcita en la zona

meteorica - vadosa subsecuente al entierro somero.

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

petrografico 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 mas finas y gruesas de peloides micriticas 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 micritica de spongiostromate que muestra un espesor variable del laminado
micritico y estas cortezas tienen centimetros de espesor. Las peloides (Fig. 2.15) son de
sub-redondeadas a alargadas. Estas peloides estuvieron sujetas a los efectos de la
compactacion antes de la estylolitizacion. La capa rica no laminada de peloides consiste
principalmente granos mal clasificados. El tamafio, la forma, y la posicion de estas

peloides representan diverso modo del origen.
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Figura 2.13. Grainstone peloide: exhibe un
pequefo o largo tamafio de peloides. La mayor
parte de los peloides son sub-redondeados y
desprovistos de la estructura interna
(Parallel Nicols) X 40.

Figuras 2.14 y 2.15. Bindstone laminada: ver las tres distintas capas 1) capa de la corteza microbial
2) capa de cementante calcita esparita y 3) capa rica en peloides. El tamafio, forma y posicion
de estos peloides representan un diferente modo de origen (Parallel Nicols) X 40.
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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 solucion temprana. Los granos se
alinean uniformemente con un drusa fina interpretado como cemento probablemente
marino. Tal historia indica la depositacion y la litificacion dentro y fuera del ambiente
marino en plataformas. La depositacion en plataformas se indica en agua marinas
abiertas. Tales ooides bien formados se encuentran hoy principalmente en barras de

marca.

2.6.2 Micrita

2.6.2.1 Materiales intersticiales como micrita y esparita

Micrita es "lodo de limo" es sedimento denso, hecho de cristales clasificados de
tamafio arcilla. La micrita se forma del rompimiento de los esqueletos calcareos de las
algas. No queda claro si todas las micritas antiguas se formaron de la misma manera. Los
carbonatos se componen de casi el 100 % de micrita. Tales rocas simplemente se llaman

micritas.

Con los carbonatos contenidos en los aloquimicos la pregunta es si la micrita esta
presente o ausente como material intersticial, y si es presente por cuanto. Si la micrita
esta presente durante la depositacion, entonces llena los espacios entre los aloquimicos y
la roca dando un nombre, que describe los aloquimicos en una matriz de micrita. Por
ejemplo, una roca con los fragmentos fosiles incrustados en micrita se llama "biomicrita".

Biomicrita es analogo a un wacke siliciclastico.
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Si, por otra parte, el ambiente deposicional tiene corrientes fuertes, solo los
aloquimicos pueden ser depositados. Si pudiéramos ver el sedimento durante la
depositacion todos los aloquimicos se perderian, como una arena o una grava pura. Esto
es analogo a una arena 100% siliciclastica en una playa sin el limo o la arcilla. La micrita
en estos casos, siendo arcilla clasificada, se ha lavado lejos. La roca formada entonces es
compuesta solamente de aloquimicos, ligado por cristales claros a translicidos de la
calcita con la hendidura rombohedral (Ilamada espar o esparita) que actlia como cemento.
El espar se precipita de agua fresca o marina que se infiltra a través del sedimento
después de la depositacion, pero antes de la cementacion final. Las laminas 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 micrita se puede precipitar quimica o bioquimicamente del agua de mar,
derivada de la abrasion de los granos pre-existentes de calcio, o de la forma durante la
desintegracion de las algas verdes calcéareas (Fig. 2.16). La micrita se acumula en una
variedad de ambientes: a) en el agua inmovil de lagunas protegidas, bajo la base de la
onda en un agua mas profunda, y b) igualmente en ambientes agitados dentro y bajo de la
proteccion de esteras algaceas. Si la presencia de micrita se utiliza para interpretar
ambientes deposicionales, entonces su asociacion vertical con otras litologias y su
contenido de fauna deben también ser considerados. La presencia del cemento micritico
en las calizas de la Formacion El Abra puede indicar que el ambiente deposicional fue

probablemente una laguna cerrada o un ambiente marino marginal somero.
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AJUSTE DEPOSICIONAL

Asociaciones faunisticas y sedimentarias que muestra los indicadores del lugar que esta por debajo.

LLANOS CUBIERTOS POR MAREA LAGOS Y MARES EPICONTINENTALES
Baja diversidad faunal Moderada diversidad de fauna

FAUNA PELAGICA DE MARES
PROFUNDOS ASOCIADA CON
SEDIMENTOS SOMEROS
REDEPOSITADOS

ORIGEN ORIGEN
DESINTEGRACION MECANICO Y BIOLOGICO
BIOLOGICO DE ALGAS EROSION DE SEDIMENTOS
VERDES CALCAREAS CARBONATADOS

(0%

PRECIPITACION DIRECTA
DEL OCEANO

Figura 2.16. Diagrama que muestra un ambiente marino marginal somero (Bathurst, 1975).
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2.6.2.2 Pelets y peloides

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

excreciones de varios mamiferos marinos.

Los pelets no estan preservados sino disgregados cominmente en micrita durante
la desecacion y la compactacion en el entierro somero. Donde se encuentra endurecido
por los cementos marinos, la pelets se puede preservar intacta. Esto ocurre cominmente
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 tamafio 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
origenes, que son probablemente diversos e incluyen el micritizacion de granos
agujercando algas y hongos. La presencia de pelets y peloides en las calizas de la

Formacioén 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 estromatoliticas (Fig. 2.19). Otros organismos béntonicos en menor contenido son:
gastropodos, pelecipodos, ostracodos, asi como microforaminifera béntonica. La
diversidad baja de la fauna, también como la litologia y las estructuras sedimentarias
dentro de la Formacion El Abra sugieren que fue depositada en un ambiente entre el

arrecife y la costa.
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Sitio de depdsito de Pelets

0.5 mm

Agua Somera Protegida

Figura 2.17. Diagrama que ilustra el sitio de depdsito de los PELETS (Tucker y Wright, 1990).
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Figura 2.18. Fotomicrografia que muestra foraminifera
miliolido (Parallel Nicols) X 40.

Figura 2.19. Fotomicrografia que muestra una capa
de estromatolito en la caliza de la Formacion El Abra
(Parallel Nicols) X 40.
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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 ultima etapa diagenética. Ambas etapas se reconocen en base de sus
fabricas diagenéticas y sucesiones diagenéticas durante la evolucion del complejo del

arrecife.

La etapa diagenética temprana aqui es definida por los cambios fisicos y quimicos
que ocurren en el sedimento durante la transicion de la deposicion a litificacion en la
interfase sedimento-agua o apenas debajo de ella (Fig. 2.4). La etapa diagenética
temprana incluye procesos de construccion, resultando de la adicion de la sedimentacion
y de la cementacion internas. Los procesos destructivos resultaron de cavidades hechos

por animales, perforadores, depredadores, y por la interrupcién mecanica.

La ultima etapa diagenética es definida por los cambios fisicos y quimicos que
ocurren al sedimento después de la litificacion pero antes de cambios metamorficos.
Segtn Schmidt (1965) la Gltima etapa diagenética no esta influenciada por el ambiente de
depositacion o por las condiciones fisicoquimicas del agua flotante (agua sobre el residuo
solido). La ultima diagénesis pudo ocurrir en la zona de sub-superficie, sub-aérea o
vadosa, en la zona sub-acuatica o freatica, o en las exposiciones superficiales (Figs. 2.3 y
2.4).

Durante el periodo de crecimiento del arrecife y la cementacion submarina
temprana de la calcita fibrosa, las varias secuencias de una capa micritica en vacios y
cavidades eran significativas, también como el sedimento interno integrado por micrita,
pelmicrita, y biomicrita, que llen6é simultaneamente los espacios vacios primarios. Esta
secuencia ocurrié de la siguiente manera: a) las conchas de rudistas fueron limitadas

inicialmente por la alteracion micritica, generada probablemente por la incrustacion 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
podria formarse, para asi llenar los vacios y dando por resultado la formacion de una
cubierta del microcristalina (Figs. 2.20 y 2.21), segin 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 cementacion 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
formacion 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 mas posterior de la diagénesis. El sedimento interno contiene

microfosiles planctonicos y benténicos (Fig. 2.8).

La mayoria de los procesos que actuaban durante la diagénesis en la formacion El
Abra (zona arrecifal/laguna) lograron las cuatro operaciones siguientes: bioturbacion,
disolucién, compactacion, y cementacion. Se alternaron o actuaban simultaneamente
durante y después de la deposicion de la secuencia estratigrafica de la Formacion El

Abra.

Bioturbacion 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 actu6 como trampas de
sedimento; por lo tanto, fueron llenadas de particulas mas finas que éstos en la matriz
circundante. Los vacios de tipo ojo de pajaro que ocurrian entre las laminaciones algaceas

también sirvieron como las trampas de sedimento (Fig. 2.22).
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Figura 2.20. Fotomicrografia que muestra los huecos presentes en la caliza de la Formacion
El Abra (Parallel Nicols) X 40.

Figura 2.21. Fotomicrografia que muestra el neomorfismo fibroso del cemento de la calcita
(Parallel Nicols) X 40.

Figura 2.22. Fotomicrografia muestra los huecos como a vista de pajaro (Parallel Nicols) X 40.

Figura 2.23. Fotografia de campo que demuestra la presencia de caprinidos aislados.
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Componentes calcareos 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 inter particula fue cementada completamente. Las cavidades en
ambos casos primero fueron llenadas de sedimento interno de grano fino y mas adelante

del cemento calcita esparita drusica (Fig. 2.24).

Durante periodos cortos de la exposicion sub-aérea, el agua dulce disolvid
parcialmente los sedimentos existentes del carbonato. El resultado de los huecos fueron
formados con poca discriminacion entre una parte de la roca a otra. Durante otro periodo
de sumergencia las paredes de la cavidad fueron alineadas con el cemento fibroso, y el
piso fue alineado con la micrita y el contenido interno del sedimento de pelmicrita 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 comunmente. Estos
formados durante ciclos de la aparicion y la sumergencia de la plataforma Cretacea
nombrada como '"stromatactis" (Fig. 2.6) por Lowenstam (1950), Bathurst (1959),
Schwarzacher (1961), Shinn (1968), y Heckel (1972).

Durante etapas sucesivas de la aparicion y del sumergencia, los vacios fueron
llenados de cemento en las tres zonas diagenéticas: zonas marinas, freatica y de vadosa.
Las calizas de la Formacion El Abra contienen varios ciclos de los patrones de la
sedimentacion y de cementacion, segin su posicion estratigrafica. En niveles
estratigraficos mas bajos, varios cementos y sedimentos internos fueron depositados en
los vacios de la solucion formados de la zona marina freatica y vadosa debido a las
fluctuaciones verticales de la columna de agua. En los niveles estratigraficos superiores la
zona vadosa que ocurria solamente en pocos lugares se convirtio en la zona fredtica,
cuando el nivel de la columna de agua se levantd durante periodos cortos sumergencia.

Los vacios restantes fueron llenados mas adelante de calcita drasica y de cemento blocky
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de calcita (Fig. 2.25) y son controlados en gran parte repitiendo la aparicion y

sumergencia de la plataforma Cretacea.

En resumen, el estudio de la petrografia 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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Figura 2.24 y 2.25. Fotomicrografias que demuestra los cementos
de calcita esparita (con drusas y blocky) (Parallel Nicols) X 40.
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Probable Ambiente Deposicional de la
Formacién El Abra (Area de estudio)

Nivel del Mar

Mares de baja y

moderada energia . L
Lagunar (sedimentos ciclico)

Isla de Barrera

Plataforma Arrecifal

Bioclastos con limo y lodo

Low angle profile

Figura 2.26. Modelo del Ambiente Deposicional para el estudio
de la Formacion El Abra propuesto por Tucker y Wright (1990).
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CAPITULO 3
GEOQUIMICA

3.1 Introduccion

3.1.1 Geoquimica de las rocas carbonatadas

Los principales elementos quimicos en las rocas carbonatadas dan informacion
valiosa sobre la mineralogia original y las caracteristicas quimicas de soluciones
deposicionales y diagenéticas (Rao y Naqvi, 1977, Armstrong-Altrin et al., 2003). Los
elementos quimicos (mayores y trazas) puede ser utilizadas para obtener conocimiento de
los paleoacuiferos en rocas carbonatadas (Meyeres, 1978; Moore, 2001). Segtin Calvo et
al. (1995) la composicion quimica de las rocas carbonatadas es también utilizada para

deducir la hidro-geoquimica y los cambios paleo-climaticos en el area de estudio.

Asimismo, el estudio acerca la composicion quimica de las rocas carbonatadas
puede ser una herramienta efectiva para inferir los factores que controlan las
caracteristicas sedimentarias durante y después de su deposicion. El grado y los tipos de
diagénesis son importantes para diferenciar entre los materiales originales presentes en el
area deposicional y materiales introducidos de otras fuentes. Esto puede ser estudiado
determinando la relacién entre las composiciones y la cantidad de constituciones

detriticas introducidas durante o después de la deposicion.
3.1.2 Variaciones geoquimicas durante la diagénesis

Rapidamente, después de la deposicion muchos minerales se reorganizan fisica y
quimicamente en respuesta al nuevo ambiente. La reorganizacion 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 solucion, que son introducidos de varias
fuentes y en diversos tiempos.
3) Las propiedades fisicas del ambiente tales como temperatura, presion, y
permeabilidad de la roca.
Los minerales diagenéticos son formados en los sedimentos a través de la
precipitacion, por lo tanto la solubilidad y la cantidad de los minerales presentes en los
fluidos intersticiales es de gran importancia. La formacion del subsuelo o la solucioén de

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

El producto de la solubilidad, sin embargo, es una funcion de factores fisico-quimicos
tales como pH, temperatura, presion, etc., y no pueden ser facilmente medidos en la
naturaleza. Esto es debido al constante movimiento de fluidos intersticiales y de los
cambios en las condiciones fisico-quimicas. Brand y Veizer (1980) estimaron que tal
cuantificacion es esencial porque, cada componente interno serd caracterizado por sus
propios cambios traza especificos. Por otra parte, para cuantificar fenémenos
diagenéticos, es necesario estudiar los cambios de los constituyentes internos, y las

posibles variaciones en ambientes diagenéticos.

3.1.3 La funcién del CaCOjs en el ciclo geoquimico

En una region de agua poco profunda la sedimentacion del carbonato, los procesos
fisicos, bioldgicos y quimicos tienden a cambiar su relacion entre ellos. Los factores
como fotosintesis, respiracion, precipitacion del carbonato, evaporacion, lluvia y el
escurrimiento de agua dulce que es conducida hacia la costa resultando en una
fluctuacion de pCO; en el agua. Esto afecta el producto de solubilidad de CaCOs. De este
modo, hay una continua variacion del balance entre la adicion 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 CaCO; de la roca caliza pre-
existente o por la precipitacion inorganica del agua de mar parecen ser relativamente
insignificantes en los demas 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 organicos €
inorganicos. Los cristales primarios de la calcita y del aragonito frecuentemente tienden a
ser disueltos y re-depositados en una forma mas estable por procesos diagenéticos. En
estas reacciones, el aragonito que es mas 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 pequefia de magnesio estabiliza la estructura

del aragonito (Wedepohl, 1970).

La formacion de conchas y de esqueletos de organismos es responsable de la mayor
parte de la precipitacion de CaCOs. Entre estos organismos el plancton marino como
protozoarios (foraminifera) y algas (cocolithophoridae) de plancton marino juega el rol
mas importante. Ellos forman conchas y los esqueletos de la calcita, en las regiones
donde prevalecen estos organismos, y que el CaCOs es el componente principal del

sedimento.

Estos organismos requieren de ciertas condiciones, tales como concentracion
suficiente de CaCOs 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 flotacion. El decremento de la
temperatura y el incremento en la presion de aguas profundas pueden dar lugar a la no

saturacion de CaCOs.
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Los esqueletos de la calcita, dependen de su tamafo para ser disueltos a
profundidades alrededor de 4000 a 6000 m, la sustancia vuelve al ciclo (profundidad de
compensacion del carbonato). Las regiones de deposicion de la arcilla en la profundidad
del mar (y no fangos calcareos), se encuentran a mayores profundidades y en regiones de

la productividad organica primaria baja.

El estudio de la composicion de la quimica de las rocas sedimentarias puede ser una
herramienta eficaz para deducir los factores que controlan las caracteriasticas del
sedimento durante y después de su deposicion. La mayor parte de la composicion
quimica de las rocas sedimentarias (clasticas y de las rocas carbonatadas) se ha utilizado
extensamente para inferir las variaciones geoquimicas durante la diagénesis (Bjorlykke,

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

Los estudios quimicos de las rocas carbonatadas antiguas (Veizer y Demovic,
1974; Veizer, 1983) muestran que su composicion es de facies controladas y que
particularmente es de elementos y los iso6topos asociados con la celda del carbonato
(Veizer et al., 1978). Ademas, el conocimiento de las variaciones en la composicion
quimica de la facies ayudard a la reconstruccion cuantitativa de la historia diagenética. La
modificacion de la quimica del elemento traza durante diagénesis sirve como una pista
importante del proceso de litificacion. Para cualquier elemento, uno debe considerar la
posibilidad de que este no fue introducido por los liquidos diagenéticos, pero fue
derivado principalmente de los minerales no carbonatados locales y redistribuidos en una

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

Los elementos mayores (Ca, Mg) y los menores (Sr, Na, Mn, y Fe) en rocas
carbonatadas proporcionan informacion valiosa sobre la mineralogia original y las
caracteristicas quimicas de soluciones deposicionales y diagenéticas (Rao y Naqvi, 1977;
Allison et al., 2001). Las fabricas diagenéticas de la roca caliza y dolomitas se relacionan

con la salinidad y el cociente de Mg/Ca en solucion (Folk, 1974; Folk y Land, 1975).
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El Sr varia con la mineralogia original del carbonato, facies y salinidad (Veizer y
Demovic, 1974). El Na se considera como un posible indice 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 precipitacion y reparados durante diagénesis (Price y Grocke, 2002).

Para entender el ambiente deposicional y quimico de la Formacion 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 capitulo se ocupa de los estudios geoquimicos de las rocas
calizas y de los procesos implicados en la formacion 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 transicion
del sedimento del carbonato a la roca caliza es posible a través de cambios en textura,
mineralogia y la quimica de las particulas sedimentarias. Las variaciones geoquimicas

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

3.2 Metodologia

Se analizaron veinti seis muestras para la geoquimica de elementos mayores y
trazas. Para los elementos mayores las muestras se analizaron usando método analitico
rapido 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 niquel y se preparo la solucion A para

la determinacion SiO; y Al,Os.
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La solucion B fue preparada por digestion de 500 mg de muestra con una mezcla
acida HFtHCI+HNOj; para estimar Na,O, K,0, Fe,0O3, CaO, y MgO. Hierro Total, silica,
y alimina se determinaron mediante espectrofotometro. 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 flamefotometro.

Los elementos traza fueron analizados por el espectrometro de emision atomica de
plasma acoplado inductivamente (Inductively Coupled Plasma Atomic Emission
Spectrometer; ICP-AES-Jobin-Yvon Jyl138 Ultrace). La muestra se preparo por
disolucion en una mezcla HNO; + HF, la silicona se pierde al evaporarse el exceso de
HF, de este modo la silicona no pudo ser determinada en ICP-AES. El SiO,, Nb, Zr, y Th
se analizaron por el método de XRF en pelets presionadas solamente para el computo de
los efectos de la absorcion sobre el elemento traza. La precision analitica para los
elementos traza es menor del 5 %. Las muestras fueron analizadas en el laboratorio de

geoquimica de la Universidad de Madras, India.

3.3 Geoquimica de elementos mayores
3.3.1 Silicio

El contenido de silica varia a partir el 2.36% a 24.86% (Tabla 3.1) en las muestras
estudiadas. El enriquecimiento anormal de SiO; se observa en la muestra 11 (24.86) y

revela la influencia de materiales terrigenos durante la sedimentacion.
La concentracion de SiO, exhibe un alto grado de correlacién negativa con CaO

(Fig. 3.1; r = —0.51) e indica la disminucion gradual del cuarzo detritico y del

enriquecimiento subsecuente de la calcita.

56



55

o®
s0f O 9
> O
o) g o
o
oo ©
45 o
0 o
& o
40}
o
35} °
30 :
0 5 10 15 20 25

Sio,

Fig. 3.1 Diagrama bivariante SiO,-CaO para las muestras de este estudio.

En el diagrama SiO, contra AlO; (Fig. 3.2) las rocas calizas exhiben una
correlacion positiva (r = 0.53). Esto indica claramente la influencia de aluminosilicatos
terrigenos sobre las rocas calizas. El contenido de TiO, también exhibe una correlacion

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

el Formacion El Abra

Lithologia Caliza

Muestra # 1 2 3 4 5 6 7 11 12
SiO, 7.13 6.10 5.60 5.95 5.61 5.55 7.52 24.86 5.20
TiO, 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01
ALO; 0.21 0.19 0.06 0.05 0.03 0.04 0.02 0.20 0.12
Fe,0; 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
Na,O 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01 0.01
K,0 0.02 0.02 0.01 0.02 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02
P,0; 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
Litholoia Caliza

Muestra # 13 14 15 16 17 18 19 20 21
SiO, 5.20 5.90 4.65 5.98 7.65 4.36 5.24 9.10 8.45
TiO, 0.01 0.02 0.001 0.001 0.01 0.01 0.002 0.003 0.01
ALO; 0.03 0.05 0.02 0.01 0.11 0.06 0.11 0.05 0.02
Fe,0; 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
Na,O 0.01 0.01 0.001 0.01 0.001 0.01 0.001 0.01 0.01
K,0 0.01 0.02 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02
P,05 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
Litologia Caliza

Muestra # 22 23 26 27 28 29 30 31
SiO, 2.65 4.58 2.36 5.49 7.02 4.69 5.64 8.02
TiO, 0.01 0.001 0.003 0.01 0.002 0.01 0.01 0.01
ALO; 0.02 0.01 0.01 0.03 0.11 0.02 0.03 0.12
Fe,0; 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
Na,O 0.01 0.01 0.001 0.001 0.01 0.001 0.001 0.01
K,O 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02 0.01 0.02 0.01
P,0s 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 SiO,-Al,O3 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 detriticos al sitio
deposicional (Botz et al., 1988). Buckley y Cranston (1991) infirieron que las variaciones
de Al,O; en sedimentos se pueden asociar a los cambios en el contenido de arcilla o a la

adicion de feldespatos en el sedimento.

Los valores del alumina oscilan entre 0.01 % a 0.021% (Tabla 3.1). El valor de la
alimina varia en cantidades traza y asi estas tendencias sugieren variaciones en mezclas

de sedimentos de fuentes terrigenas.
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3.3.3 Calcio

Los valores del CaO muestran tendencia opuesta al SiO,. Este rango van del
35.59% a 53.45% (Tabla 3.1). El contenido del carbonato ha estado controlado por la
afluencia terrigena (i.e.) la reduccion del carbonato es observada en los porcentajes de

materiales derivados de la tierra.

El incremento de K,O es asociado a la disminucion de los valores del CaO (r =
0.06) y el K,O se considera un indicativo de la presencia de arcilla y de los feldespatos.
Los materiales terrigenos estan en forma de residuo insoluble, €j. cuarzo, feldespato y de

materiales detriticos junto con ciertos minerales pesados.

El CaO muestra correlacion negativa con SiO; (r = -0.51), Al,O3 (r =-0.29) y
Na,O (r =-0.16), que indica que los silicatos estan permanentes en la fraccion insoluble y

que, podria ser relacionado con la influencia detritica durante la sedimentacion.

El diagrama CaO contra P,Os (Fig. 3.3) no exhibe ninguna tendencia para estas
rocas calizas (r = -0.23). Esto indica la contribucion de fosfato es debido a la

precipitacion y a la entrada detritica.

El incremento de K,O es asociado al decremento del valor del CaO y K,O se
considera por ser un indicador por la presencia de la arcilla y de los feldespatos. La
relacion antes dicha es debida a la adicion de los materiales terrigenos, que habian

controlado la deposicion, y a la precipitacion de carbonatos.
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Fig. 3.3 Diagrama bivariante CaO-P,Os para las muestras de este estudio.

3.3.4 Magnesio

El contenido del Mg en las conchas depende de la posicion 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 segiin Chave (1954) una
incremento de la temperatura del agua de 10°C a 30°C causa un aumento en el contenido

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

Chave (1954) afirmo que en las latitudes donde el mar esta supersaturado con
CaCOs, los carbonatos meta-estables de organismos muertos frecuentemente son
retrabajados sin recristalizacion y el sedimento entra como detritus de grano fino. El
magnesio, originalmente depositado dentro de los esqueletos de organismos vivos,

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

estado de equilibrio:

1)

2)

3)

La remocion del magnesio del fosil y deposicion cerca de la matriz como la

dolomita u otro mineral de magnesio

La re-organizacion del material fosil para formar dos fases estables, baja en Mg,

calcita y dolomita.

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

La concentracion del Mg en la unidad de la caliza puede variar segiin los procesos

indicados abajo:

a)

b)

d)

Fraccionamiento bioldgico de organismos durante el crecimiento (Morrisson y

Brand, 1988)

Variacion en el equilibrio de la quimica de las conchas en la relacion con el agua

de mar circundante (Bathurst, 1975).
Equilibrio diagenético del CaCO; con agua meteorica dependiendo de la
mineralogia y de otros factores que causan la adicion o el agotamiento del Mg

(Morrisson y Brand, 1988)

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

(Bathurst, 1975; Schifano y Censi, 1986)

Salinidad de la solucion que la rodea (Aissaoui, 1988; Zang y Mucci, 1989) y

62



1) La velocidad de la precipitacion del CaCOs en un proceso biolodgico o en un

proceso inorganico (Folk, 1974).

El contenido del MgO varia 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 lixiviacion 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 mineralogia baja original del magnesio, a la
extensa lixiviacion y a la alteracion diagenética. Estudios comprensivos de las conchas de
secrecion del aragonito y de la calcita de capas (Chave, 1954; Dodd, 1965; Lowenstam,
1964) ha sugerido que la distribucion del magnesio fue controlada por un sistema de
temperatura fisica, de salinidad, la velocidad del crecimiento cristalino y de variables

fisiologicas.

La correlacion negativa entre SiO, y MgO (r = — 0.17) indica probablemente los
procesos del silicificacion durante la etapa temprana de la diagénesis (Bowen y Bloch,
2002). Este el contenido bajo del magnesio en rocas calizas de la Formacion El Abra,
indicando que estas son productos de los ambientes deposicionales del carbonato poco

profundos, apoyado por nuestro estudio de la petrografia.
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 precipitacion de la calcita

en la reduccion de condiciones de ambientes diagenéticos y del resultado del indice de la

sedimentacion de materiales detriticos en el ambiente deposicional (Brand, 1989).
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Los valores Fe,O3 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 liquidos del

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

3.3.6 Sodio

El sodio es el elemento mas abundante en el agua de mar. El contenido del sodio
en las rocas carbonatadas es un indicador 1til de salinidad de la solucion deposicional o
diagenetica (Land y Hoops, 1973; Veizer et al., 1978). En general, el contenido del sodio
disminuye drasticamente 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 alteracion diagenética tales como el re-
emplazamiento, neomorfismo, etc. (Land y Hoops, 1973; Ogorelec y Rothe, 1979; Veizer

etal., 1978).

El contenido del sodio varia 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 solucion, la
cual presentaba una baja concentracion de sodio (Land, 1973) y también debido a la
influencia metedrica durante la diagénesis (Land y Hoops, 1973). Badiozamani (1973)
sugirié que el sodio relativamente bajo en las rocas calizas se consideré como indicativo
del neomorfismo de los sedimentos carbonatados en la presencia del agua dulce y el

estudio petrografico ayuda a esta interpretacion.
El bajo contenido de Na,O en las rocas calizas puede ser también debido a la

influencia intermitente del agua dulce dentro de la cuenca de la deposicion 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 composicion
quimica 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 pequefias. 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 pequefas 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 fraccion no carbonatada).
En general las fuentes del potasio se pueden encontrar en disolucion del potasio detritico
y contener los minerales tales como K-feldespatos, feldespatos y muscovita (Boles y
Frankes, 1979). Las fuentes potenciales del potasio estdn asi para una mayor abundancia

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

El bajo contenido de Na,O y de K,O se atribuye a la deposicion bajo un ambiente
poco salino. La salinidad en la cual se formaron las rocas calizas es mucho mas baja que

en las aguas normales.

3.3.8 Manganeso

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

substituye facilmente en el carbonato. Las variaciones locales en Eh son comunmente
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inferidas para desempefiar un rol importante en la determinacion 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 reduccion de los minerales ricos en oxido
de Manganeso dentro de la roca. Los estudios geoquimicos de calizas muestran que la
distribucion del manganeso estd restringida generalmente a la fraccion del carbonato
(Barber, 1974). La hipotesis cominmente aceptada es que después de ser sepultado, el
decaimiento de la materia organica en los sedimentos, produce un ambiente reductor.
Como un resultado de la oxidacion del manganeso (Mn*") a partir de una fase sélida entra
una solucién como manganeso (Mn”") y emigra hacia arriba debido a la compactacién o a
un gradiente de la concentracion. Entonces con la disponibilidad del oxigeno disuelto
libre en la parte superior de la columna sedimentaria, oxido de Mn®" se vuelve a
precipitar como Mn*". Esto implica que la concentracién del manganeso disuelto en los
sedimentos debe ser dependiente en el potencial de la oxidacion (Eh) y la condicion (pH)

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

La concentracién de Mn*" y de Fe*™ 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 subterranea y en la
cual los minerales estaban presentes en el sistema durante la precipitacion de carbonatos
autogénicos. Porque, el pH del agua en acuiferos 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 Mn®" disuelto y Fe** 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 composicion del Mn y Fe de calcitas diagenéticas, por lo
tanto debe reflejar en gran parte Eh la condicion que prevalece durante las etapas de la
cementacion de la calcita. La correlacion positiva entre el Mn y Fe (r = 0.46) para las
rocas calizas de la Formacion del El Abra, podria sugerir una fuente comin 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
oxidacion pre-mareal, con altos indices de la deposicion 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 interpretacion de la petrografia. El enriquecimiento leve en algunas muestras es
debido a la diagénesis metedrica segin lo evidenciado por la presencia de esparita en el
cemento de la calcita (Brand y Veizer, 1980; Pingitore, 1978; Wabhi et al., 1991; Kumar,
et al., 2002). El contenido del manganeso es bajo en condiciones que oxidan, y alto en
condiciones de reduccion (Pingitore, 1978; Shanmugam y Benedict, 1983). La adicion
del manganeso con calcita disminuye con el aumento de la precipitacion (Mucci y Morse,
1983). La concentracion baja del manganeso en las rocas calizas del El Abra deduce que

su depdsito fue bajo condiciones ambientales marino marginale de baja oxigenacion.

3.4 Geoquimica de los elementos trazas

La quimica 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 especificos de
la oxidacion de la materia orgéanica, 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 mas importantes de rocas carbonatadas.
El tema general de la distribucion del estroncio en rocas carbonatadas fue descrito por

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

El estroncio es especialmente util para los estudios diagenéticos, porque su
quimica es muy similar a la del calcio. Esta substituciéon 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 esta

disminuyendo con el aumento del grado de la alteracion 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 estan tan arriba de 3.000 ppm, sin embargo no son comunes (Flugel, 1982). La
concentracion 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 solucion y de la re

precipitacion pueden ser de origen diagenético temprano.

Sin embargo, propusieron que la concentracion del Sr debajo de 400 ppm no es
probable de ser alcanzada durante proceso diagenético temprano. En un sistema
diagenético cerrado, el estroncio es mas alto que el del calcio. En contraste, el estroncio
en un sistema abierto puede escaparse del sitio de la transformacion y el resultado es que
la calcita puede contener menos estroncio que la calcita del sistema cerrado (Pingitore,
1978). Seglin Brand y Veizer (1980), el tiltimo contenido del Sr de una roca carbonatada,
que ha experimentado diagénesis con aguas metedricas, depende de varios parametros
tales como la mineralogia original del carbonato, la relacion agua/roca, y la quimica del
agua metedrica 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 Formacion El Abra.
Litologia 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 1.40 230 1.80 2.40 1.87 2.40 1.20
Rb 270 6.50 450 1.80 2.50 8.60 1.80 2.10 3.70
St 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
Lithologia 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 1.60 230 1.80 4.12 1.20
Ni 1.20 1.10 220 3.50 2.50 5.70 2.90 3.80 2.10
Rb 1.50 2.70 1.80 1.20 450 3.60 5.10 470 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
Litologia 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 230 1.80 1.30 1.00 0.80 1.40 1.70 L5
Ni 240 150 270 132 2.70 1.50 1.90 2.20
Rb 261 1.52 242 3.84 1.42 242 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 concentracion 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 mas 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 mas alto que la concentracion 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 detritico. El contenido mas 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
interrupcion incipiente del feldespato potésico (Tucker, 1983) de la fuente granitica/
gnéisica. Los minerales de la arcilla también desempefiaron un rol en la distribucion del
Ba. La masa del bario es fijada en la presencia de adsorcion en la arcilla detritica o como
BaSO, 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 incorporacion del bario en estructuras del
carbonato estd referida mas al contenido del bario del agua y al ambiente de la
cristalizacién que con la quimica cristalina del mineral implicado. El contenido bajo del

Ba puede indicar la condicion 6xica 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 concentraciéon de los materiales detriticos o de la arcilla, que es

apoyada por la correlacion negativa entre K;O 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 terrigenos/detriticos (Graf, 1960). Las concentraciones del Cr, Ni, Cuy
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 correlacion negativa del Cr con el Ni (r = —0.33) indican la menor

concentracion de materiales detriticos entre las calizas del E1 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 graniticas y gnéisicas mas que de las rocas maficas (Bjorlykke, 1974). Los valores
bajos del Cr, y Ni en las calizas del El Abra sugieren que éstos fueran incorporados por

material mas felsicos.
La concentracion del Zn en las calizas del El Abra se extiende a partir de 1.00 a

14.00 ppm, que apoya la precipitacion del zinc durante diagénesis y la concentracion baja

del Zn indica otra vez los bajos materiales detriticos de la adicion.
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3.4.5 Elementos de alto potencial i6nico

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 organica. E1 Th
es relativamente inmovil en el ambiente de la superficie de baja temperatura y se
concentra durante el intemperismo por la accién atmosférica en minerales resistentes
sobre todo en sedimentos de grano fino. Se encuentra generalmente en la fraccion
detritica asociada a las arcillas o a los minerales pesados. La concentracion 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 mas cerca posible a los minerales
pesados y la distribucion de estos elementos se puede controlar por concentraciones
mineral pesadas. El Zr y Th son tipicamente inmdviles durante el intemperismo por la
accion atmosférica, de modo que sean indicadores confiables de las fuentes silicicas de la

roca (Nothdurft et al., 2004).

La concentracion 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 detriticos (Graf,
1960). Ademas, la correlacion negativa entre el Zr y Th (r = — 0.12), y Th contra Al,O3
(r=—0.35) indica claramente el agotamiento de materiales detriticos entre las calizas del

El Abra.

La mayoria de los resultados de la geoquimica y de los elementos traza sugieren
claramente que el agotamiento de los minerales pesados detriticos, especialmente de los
materiales entre las calizas del El Abra y también nuestros resultados apoye el ambiente

deposicional del agua baja.

72



CAPITULO 4

GEOQUIMICA DE ISOTOPOS ESTABLES

4.1 Introduccién

El uso de is6topos estables en el estudio de carbonatos esta incrementando la
sensibilidad referente a los agentes deposicionales y diagenéticos que actuaban. Las
composiciones isotopicas de carbono y oxigeno 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 capitulo, se describe claramente el ambiente

deposicional usando los isétopos de carbono y oxigeno.

4.2 Isétopos de carbono en plantas

Segiin Smith y Epstein (1971) las plantas fotosintéticas se pueden subdividir en
dos grandes categorias en base a sus valores de 8'°C. La mayoria de las plantas terrestres
tienen valores de 8"°C extendiéndose de —24 hasta —34%o, mientras que las de plantas
acudticas, desérticas, de pantano y las hierbas tropicales varian a partir de —6%o a —19%eo.
Las algas y los liquenes forman un grupo intermedio con valores de 8"°C que varian de

—12%o hasta —23%o.

En general, diferentes especies de plantas en crecimiento dadas en un ambiente
. 13 g . . .
pueden tener valores poco diferentes de & °C, pero los individuos de la misma especie

que crecieron en la misma area tienen valores similares.
La composicion de isotopos estables del carbonato se puede utilizar para la

reconstruccion de algunos aspectos de la vegetacion antiguamente presentes durante la

formacion del suelo (Cerling, 1984 y Cerling et al., 1989). Las plantas C; incluyen
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arboles, arbustos las cuales favorecen su crecimiento en una estacion fresca. El promedio

de 8"3C en las plantas Cs es de —27%o hasta £6%o0 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 C; incluyen algunos arbustos, particularmente en las familias

Chenopodiaceae y Eupherbiacea que favorecen su crecimiento en estaciones calidas.

Las plantas C4 tienen valores promedio de 8'"°C alrededor de —13%o. Estudios de
isotopos en la costa del Golfo indican cambios en el 8"°C de —21%o en costa hasta el
—26%o 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
caracteristicas de estas plantas tienen valores mas negativos de 8"°C que las plantas

acuaticas.

4.3 Fraccionamiento de los isotopos de carbono en plantas

El fraccionamiento isotopico de carbono ocurre en tres pasos (Monson y Hayes,

1982; Park y Epstein, 1960) segtn lo dado abajo:

El primer paso involucra la incorporacion preferencial del CO, de la atmodsfera a
través de las paredes de células y de su disolucion en el citoplasma. De tal modo los
resultados del fraccionamiento pueden variar extensamente dependiendo de Ia
concentracion del dioxido de carbono en el aire alrededor de la planta, y de otros factores.
El fraccionamiento se inhibe en las concentraciones bajas del CO,, quizas debido al

incremento y al agotamiento de '*C en el didxido de carbono atmosférico.
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El segundo paso, en el fraccionamiento de los is6topos de carbono que ocurre
durante la conversion preferencial del CO, disuelto en el citoplasma que fue convertido
en el acido fosfoglicerico (phosphoglyceric) por la acciéon de enzimas. Esto conduce al
enriquecimiento de *C en el diéxido de carbono disuelto que inhibe el fraccionamiento
adicional, a menos que sea removido el didéxido de carbono residual, las plantas
vasculares a través de sus hojas puede expulsar dioxido de carbono por la respiracion

durante periodos oscuros.

El dioxido de carbono respirable se enriquece inicialmente en "°C relativamente a
la planta total (Abelson y Hoering, 1961) probablemente debido al retiro del dioxido de
carbono pesado del citoplasma. Keeling (1958, 1961) demostré un ciclo diurno en el
valor de 8"°C del dioxido de carbono atmosférico que es atribuible a la respiracién de
plantas en la noche y la fotosintesis durante el dia. Parker (1964) observo un efecto
similar en los valores de 8"°C para los iones del carbonato en agua marina sobre una

comunidad Ostra-verde flagelada (Oyster-green flagellate).

El tercer paso se relaciona con la sintesis de una variedad de compuestos
organicos del 4cido fosfoglicerico. Degens et al. (1968) mide los valores de 8'"°C en los
compuestos organicos extraidos del plancton marino expuesto a un enriquecimiento
progresivo de '>C en celulosa, “ligin” y los lipidos comparados a la materia organica total

y a un agotamiento relativo de *C en carbohidratos, proteinas, y pectinas.

La presencia de las plantas fosiles morfologicamente preservadas en pedernal y en
los estromatolitos Precambricos que son de mas de tres mil millones de afios de
antigiiedad (Lowe, 1980 y Walter et al., 1980) indica que la vida existid en los océanos
en el Precambrico temprano (Awramik, 1991; Barghorn y Schopf, 1966; Engel et al.,
1968; Nagy y Mossman, 1992).
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4.4 Isétopos 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 isotopico
del carbono de la materia organica coexistente y el carbonato donde los rangos de
respiracion son altos. Cuando las plantas respiran y decaen producen suelo con una
composicion isotopica de carbono dependiendo de la composicion relativa que

proporciona Cy a las plantas C; en la vegetacion local.

4.5 Isotopos de carbono en soluciones acuosas

La composicion isotopica del carbonato de calcio precipitado de soluciones

acuosas es controlada por varios factores. Estos incluyen:

1) El valor del gas de 8'"*C en equilibrio con los iones del carbonato y bicarbonato en
solucion.
2) Fraccionamiento de los isotopos de carbono entre el gas del CO,, los iones del

carbonato y bicarbonato en solucion, y carbonato de calcio sélido.

3) La temperatura del equilibrio isotopico.

4) La actividad del ion de hidrogeno (pH) y otras propiedades quimicas 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 isdtopos de carbono entre
el gas y especie de carbonato en la solucion 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 Variacion de los isétopos de carbono en carbonatos del agua marina y dulce

Los valores de 8"°C 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%0 a +1.55%0 para 321 muestras
seleccionadas de las rocas marinas carbonatadas. Por otra parte los carbonatos de agua
dulce se enriquecen en '>C comparado con los carbonatos marinos y tienen valores mas

variables de 8'°C.

También reportaron un valor medio de —4.93%o al £2.75%0 para 183 carbonatos
seleccionados de agua dulce. El enriquecimiento relativo en '“C y la mayor variabilidad
de los valores de 8"°C de los carbonatos de agua dulce es atribuible en gran medida a la
presencia de gas producido durante la respiracion y la oxidacion de los detritos de la

planta.

La composicion isotopica 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 8°C que se extienden a partir del +4.2%o hasta el —18.2%o en

especies de agua dulce.
4.7 Isétopo de oxigeno y el ambiente

Por lo tanto, los valores de 8'°C (asi como el §'°0) de carbonatos tienen algunos
valores como indicadores ambientales. Degens y Epstein (1964) precisaron que el
agotamiento de 8'"°C en calizas antiguas ocurrié durante el intercambio del isétopo de

oxigeno de la calcita con "aguas superficiales".

1 . .
Por otra parte " °C 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 alteracion leve de los valores de 8'°0 debido a la

circulacion del agua dulce o de la "percolacion del agua metedrica”.

El cociente agua-roca es también un factor importante que hace que las
composiciones isotopicas de las fases minerales se cambiaran hacia la fase del agua
(Jenseuis et al., 1988). El intercambio y la recristalizacion juegan un rol importante en el

reequilibrio isotdpico de los carbonatos con el fluido del poro (Jorgensen, 1987).

El equilibrio durante la interaccion fluido-roca, las fases solidas y fluidas haran
que la composicion isotdpica del oxigeno dependa de las composiciones isotopicas del
sistema total, el factor del fraccionamiento y la proporcion para el solido y el fluido en el

sistema (Banner y Hanson, 1990).

El cociente del is6topo de oxigeno de los minerales es controlado principalmente
por la temperatura de estos y del origen de los fluidos. Los is6topos de carbono pueden
reflejar varias fuentes de carbono incluyendo la reduccion, la fermentacion, y la

disolucioén bacteriana del sulfato de los minerales de carbonato, etc. (Morad et al., 1990).

4.8 Ambientes diagenéticos

Los cocientes C°/C'? y 0'®/0'® de las calizas parecen ser utiles para determinar
su historia diagenética cuando las relaciones geologicas son relativamente simples, y
cuando las composiciones originales del is6topo de los carbonatos y de las aguas son
conocidas. Los cambios en los cocientes del is6topo de calizas diagenéticamente
alteradas son el resultado de la precipitacion del carbonato como cemento, venas y
moldes en las calizas, asi como alteraciones de los granos constitutivos individuales. La
mayoria de las alteraciones ocurren en la zona de agua dulce. Diversos ambientes
diagenéticos (submarino temprano, subaéreo y la ultima cementacion; Figs. 2.3 y 2.4)

debieron dejar sus impresiones isotdpicas.
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Los estudios isotopicos son muy importantes para la explicacion de los procesos
de cementacion. La composicion isotdpica original puede ser preservada en cementantes
de calcita a pesar de muchos procesos diagenéticos posteriores e incluso eventos
tectonicos (Hudson y Coleman, 1978; Gokdag, 1974). La opiniéon general de que el
isotopo de oxigeno grava los eventos diagenéticos tempranos en calizas "fue eliminada"

por las posteriores aguas metedricas obtenidas al parecer erroneamente.

Los valores del isotopo de oxigeno y carbono son caracteristicamente mas
negativos en cementantes metedricos 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 mostrd por
Gokdag, las diferencias no isotopicas parecen existir entre las calizas micriticas y las
calizas recristalizadas: la alteracion de la composicion de isdtopos estables parecen tomar
lugar solo en conexidén con procesos de re-emplazamiento y la formaciéon de nuevos

minerales (recristalizacion).

4.9 Isotopos de oxigeno en carbonatos sedimentarios

La composicion isotopica de 8'O es una funcién de la latitud, elevaciéon y de
distancia de la costa. E1 50 agoto los resultados metedricos 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 oxigeno del carbonato es dependiente en

temperatura a la del tiempo de formacion del valor de 5'*0 del agua del suelo.

Excepto en la presencia de la evaporacién, el '°0 del agua meteodrica y del agua
de suelo debe ser igual. El valor promedio de 3'°0 del agua metedrica varia con la
precipitacion y la temperatura estacional. Los grados que varian de evaporacion del agua

en el suelo explican probablemente la gran extensién de los valores de 80 del
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carbonato. La evaporacion conduce al enriquecimiento variable en '*O del agua residual

del suelo y del carbonato formado en la presencia de esa agua.

Los valores de 8'°0 de las calizas del agua dulce de edad Mesozoica al reciente
son generalmente mas bajos que los de las calizas marinas de edad comparable porque el
agua dulce variable se agota en el agua de mar en relacion con '*O. Semejantemente, las
conchas de los moluscos de agua dulce tienen valores mas bajos de 8'*0 que las conchas

de moluscos marinas (Keith et al., 1964).

Los estudios de is6topos estables por lo tanto emiten una luz sobre el ambiente de
la deposicion. Por lo tanto en este capitulo se ha hecho el intento de entender las sefales
isotopicas expresadas por las rocas y los componentes en el area de estudio de la

Formacion El Abra.

4.10 Metodologia

Los isotopos de carbono y oxigeno se han analizado para 26 muestras
seleccionadas de las lito-unidades aflorantes recolectadas a lo largo de las travesias
representativas sobre todo en la direccion general de la inmersion. Los analisis isotopicos
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 isotopos estables de las muestras de carbonato fueron
analizados (Laboratorio de Servicios Analiticos, India) con el método convencional por
reaccion con el 100% H3PO4 en 25°C para liberar el gas CO, (McCrea, 1950). El factor
acido del fraccionamiento usado para el oxigeno entre el CO, y la calcita liberados era de
1.01025 (Sharma y Clayton, 1965). Los resultados se divulgan segun los valores SMOW
en relacion con la mili pulgada (%o) 8'0 y por los valores PDB en relacion con la mili

pulgada 8"C.

80



La reproductibilidad para los analisis de isétopo '*0 y *C es mejor que 0.1%o.
Durante este estudio, los 8'°0 que resultaban y el valor de "°C de NBS-20 fueron de
+26.69%0 y —1.03 %o, respectivamente. La conversion de los valores de SMOW al
estandar de PDB ha sido procurada usando la formula siguiente (Tucker y Wright, 1990)
880 (calcita SMOW) = 1.03086 8'%0 (calcita PDB) + 30.86.

4.11 Resultados y discusion

4.11.1 Is6topos de carbono y oxigeno

Las muestras analizadas mostraron los valores positivos y negativos (en solamente
tres muestras; 2, 28, y 29) para 8'3C. Los valores de 8"°C varian a partir —5.80%o a 2.68%o
PDB (Tabla 4.1). Esto es levemente bajo cuando estan comparados los sedimentos

modernos de carbonato, que contienen valores de 8"°C a partir de +4 a 0%oPDB.

Goodfriend y Magaritz (1987) observaron el fuerte agotamiento de calcita de 8'°C
en las conchas en areas de alta precipitacion. Los valores de 80 son a partir de
—16.47%0 hasta —4.02%0 PDB (Tabla 4.1). La conversion de los valores de PDB al
estandar de SMOW se ha procurado con la férmula dada por Tucker y Wright (1990).

80 (Calcita SMOW)=1.03086 &'*0 (Calcita PDB)+30.86

En general, los valores del is6topo de las rocas calizas de El Abra indican el re-
equilibrio entre los componentes de la roca con las aguas isotdpicas ligeras (aguas
dulces), y la presencia de algunas marinas (inalteradas o menos alteradas). El carbono
ligero se puede derivar isotopicamente del decaimiento de materiales organicos en suelos

y se incorpora en el gas del suelo como en la zona vadosa.
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Tabla 4.1 Valores de isotopos estables de las muestras de caliza de la Formacion El

Abra.

Muestra 613CPDB %o 6180 PDB %o 8180 SMOW %o 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(8"C +50) + b(8'*0+50) segin Keith y Weber (1964).

Los valores de 8O 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
isotopo mas ligero de carbono a un valor de 8"°C entre —5.5%0 y —6%o PDB y al valor de

8'%0 cercano a —4%o (Maynard et al., 1982).
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La variacion en los valores del is6topo de oxigeno se puede explicar de varias
maneras, en el reconocimiento de la gran complejidad del sistema del is6topo de oxigeno
en la hidrosfera. Quade et al. (1989) atribuyen el cambio isotopico de carbono en el
paleosuelo estabilizacion de ~7.3 Ma una efectividad con el monzon de Asia, y esto se

intento relacionar con el cambio del is6topo de oxigeno en el paleosuelo.

Una gran proporcion de la lluvia de invierno, la cual es tipicamente agotada en
880 compar6 a la lluvia promedia del verano, serfa constante con los valores agotados de
8'%0 para el carbonato, y una proporcion grande de lluvia del verano que acompaiia la
intensificacion del monzon daria lugar a la mayor evaporacion del suelo-agua. Esta a lo
largo pudo ser el cambio hacia los valores mas altos de 8'°O. Sin embargo, como la
humedad aumenta con el avance de la estacion de lluvias, el efecto de la evaporacion

disminuiria (Quade y Cerling, 1995).

Otras posibilidades de la variacion en los valores del isdtopo de oxigeno 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 oxigeno

molecular en el agua de poro de la roca) durante la alteracion.

Los valores negativos de 8'*0 (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 posicion del acuifero
costero, donde las subidas del nivel del mar daban como resultado mas 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 hidroldgica registrd las caracteristicas
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del elemento isotopico y rastro de los fluidos (Coniglio et al., 2000). Asi, los cambios
negativos de 8'0 en los isétopos de oxigeno de las calizas de El Abra parecen estar

ligadas a los bajos niveles eustaticos del mar.

El agotamiento de &'®O ha sido controlado por la recristalizacion post-
deposicional de la calcita de las conchas y por la precipitacion de Mn, cementos de
calcita ricos en Fe dentro de espacios vacios primarios y secundarios. Los valores ligeros
de 8'0 indican la fuente de las aguas metedricas de temperatura baja (Emery et al.,
1988). Al considerar las firmas isotdpicas 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 alteracion de los cementos originales del

carbonato.

Esta variacién de 8'"°C podria explicar el resultado de la amplia variacién de los
valores de 8"°C en los sistemas de agua dulce (Geary et al., 1989). La tendencia de
disminuir valores de 5'°0 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 mas bajos de 8'*0O de carbonato, con el aumento
de la edad es de menor importancia durante el Cenozoico y Mesozoico, pero es

significativa durante el Paleozoico y Precambrico (Veizer y Hoefs, 1976).

Los valores altamente positivos y negativos de 8'"°C (2.67%o, —5.80%0 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 precipitacion 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 poblacién
algacea y actividad fotosintética habrian 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 8'°C debido a la actividad fotosintética

algacea y a los granos organicos formados de carbonato.

. . c ey 1 :
Entre varios factores que contribuyen a la variacion de 8'°C, el rol de la materia
organica es bien conocido (Bruckschen y Veizer, 1997). Desde la produccion de materia
orgénica es relacionada con la variacion del nivel del mar, se estd haciendo el intento de

. .., 1 . .
relacionar la variacion de §'°C con el cambio del nivel del mar.

Los valores positivos son observados durante el desarrollo de la transgresion y los
valores negativos durante la regresion. El aumento del nivel del mar conduce en la
disminucion de la produccion de materia organica y retrasa el decaimiento de ésta, el cual
regresa el agotamiento isotopico del carbono en la disolucion inorgénica del carbono

disuelto.

Asi, la cantidad de CO; con bajo cociente isotdpico se reduce en el agua de mar y
consecuentemente el aumento de 8"°C. Lo inverso es verdad cuando el nivel del mar cae
(Coniglio et al., 2000). Similarmente, los valores negativos 8'°C cambiaron la firma
isotopica del carbono que estan ligadas al bajo nivel eustatico del mar (Berger y Vincent,
1986; Weissert, 1989). Ademas, el enriquecimiento de valores mas ligeros de 8'°C
(muestras 2, 28, y 29) indica el efectivo rol de la difusién hacia lo mas alto de la lito-
seccion y refleja probablemente la interaccion prolongada con (y la recristalizacion en

presencia de) isdtopos de CO, ligeros del suelo (Muchez et al., 1992).

La diagénesis de los sedimentos de carbonato que contienen cantidades
apreciables de carbono organico puede dar lugar a la gran desviacion de los valores
isotopicos originales debido a los cambios en la composicion del agua de poro a través de

la diagénesis del carbono organico (Friedman et al., 1985; Friedman y Schultz, 1994).
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Los procesos diagenéticos comunes, tales como la compactacion, no en si
mismos, afecta la composicion quimica de la roca. La cementacion asociada a la
afluencia del agua externa pudo haber desempefiado un rol importante en la alteracion de

la composicion isotopica en las calizas de la Formacion El Abra.

La probable pregunta para la causa de este cambio isotdpico es sin embargo

fuertemente debatida. La causa sugerida incluye:

1) El equilibrio post-deposicional con agotamiento de '*0, las aguas meteéricas, el
grado de equilibrio que aumentaba con el incremento de la edad geologica

(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
etal., 1983).

3) Cambios en la composicion isotopica del oxigeno del agua de mar sobre el tiempo
geologico (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 8'*0 y 8"°C son comunes y conviene la
manera de distinguir los ambientes deposicionales y (o) diagenéticos (paleo) son
responsables de la formacion del carbonato. Unos diagramas bivariantes informativos en
particular de 80 y &"°C fueron preparados por Hudson (1977) y modificados por
Nelson y Smith (1996) que distinguieron un nimero de campos caracteristicos de is6topo

para los carbonatos que tenian diversos origenes.
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2. Calizas Profundas

3. Cementante Somero
4. Ooze (fango)

5. Sedimentos

—25F 6. Chalk (creta)

7. Calizas de agua dulce

8. Rango comin de calizas marinas
9. Cementos Antiguos

10. Calizas marinas promedio
35k 11. Calizas Pleistocenicas, Bermuda
12. Calcita del Suelo, Europa

13. Calcita Secundaria, Bermuda

4. Concentraciones Diageneticas Tempranas

15. Cementos derivados del Metano

Figura 4.1 Diagrama de isotopo carbono-oxigeno que muestra
los rangos de composicion de los cementos, roca y sedimento
de carbonato (Hudson, 1977)
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Trazar estos valores isotopicos 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 categoria diagenética tardia del cemento de la
caliza (Fig. 4.1). Opuestamente un diagrama en la categoria de caliza de agua dulce, éste
es otra vez confirmado usando la ecuacion dada por Keith y Weber (1964) donde Z =

a(8"°C +50) + b(5'0+50) la cual “a” y “b” son 2.048 y 0.498 respectivamente.

Las calizas con valores de Z mayores a 120, las cuales serian 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 varian 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 Interaccion agua/roca

El valor de 80 es un parametro sensible para la evaluacion del cociente
agua/roca durante interacciones multiples del agua meteorica con las calizas en un
sistema abierto. La composicion del oxigeno isotopico de la roca puede alcanzar
equilibrio isotdpico con el agua en un cociente relativamente bajo de agua/roca porque el
agua (H,O) forma un depdsito muy grande con una composicion isotopica de oxigeno

constante.

El deposito del carbono en agua es mucho mas pequefio que para el oxigeno y
mucho mas alto el cociente agua/roca de lo necesario para bajar la composicion de §'°C
de las calizas significativas (Hudson, 1977). Este cambio depende del cociente agua/roca
y se refleja en valores extensos de 8"°C en calizas de El Abra. Las interacciones de
sistemas cerrados entre el carbonato con un valor positivo de §"°C y el carbono disuelto
con un valor bajo de 8"°C aumentaran la composicion de 8"°C en el fluido (Given y

Lohmann, 1986). Por lo tanto, los fluidos continuamente frescos se agotaron en 8°C y
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. L. 1 .
deben haber entrado en las rocas para disminuir el 8'°C, el valor de las calizas en un

sistema abierto fue identificado en las muestras estudiadas.

El enriquecimiento en valores de 8"°C en algunas muestras (mayor a 2 en 11, 12,
13, y 31) es caracterizado por el cambio lento y fluctuacion del ambiente marino-
terrestre. Las actividades fotosintéticas de la poblacion algacea en el ambiente marino
somero segun lo sugerido por Gobron et al. (2006) y el incremento de la productividad
organica del carbono durante los procesos de diagénesis, teniendo como resultado
cambios en la composicion isotopica del carbono (Smith y Epstein, 1971; Woo y Khim,

2006) en las calizas de El Abra.

Una correlacion positiva entre '°C y 8'0 se considera a menudo (Fig. 4.2) como
resultado de la mezcla de dos aguas de diferente composicion isotdpica, con valores mas
negativos de 8"°C y 8'®0 producidos por una entrada més alta de aguas meteoricas

(Tucker, 1985).
4.11.3 Paleovegetacion

El rol de las plantas es también indicado por los valores relativamente negativos
de 8"C obtenidos de las calizas de El Abra. Los estudios recientes han demostrado que
las composiciones del is6topo de oxigeno 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 atomos del oxigeno y carbono que constituyen los
carbonatos (CaCOs) derivan del suelo, agua y CO; del suelo, respectivamente. Por lo
tanto, las composiciones isotopicas del oxigeno y carbono en el carbonato reflejan las

composiciones de estas dos fuentes.
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Fig. 4.2 Diagrama bivariante de isotopos de carbono contra oxigeno para las

muestras de este estudio.

La composicion isotopica del oxigeno del suelo y agua es relacionada con el agua
meteorica local, de la cual la composicion isotdpica del oxigeno es controlada por un
nimero de parametros meteorologicos y orogénicos como cantidad de Iluvia y de
vegetales que caen, la latitud y la elevacion de la formacion y su distancia de la costa etc.
(Rajagopalan et al., 1999). Por otra parte, la composicion isotopica del carbono del suelo-
CO; es controlada por la composicion del CO; derivado de la planta, la profundidad en el
perfil del suelo, la diferencia en las presiones de suelo-CO; y del CO, atmosférico, etc.
(Cerling, 1984). La composicion del CO, del suelo y su presion se relaciona con la
naturaleza, el volumen de vegetacion y de su actividad estacional (Cerling, 1984, 1991;

Mack et al., 1991).
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Asi, puede asumirse que los is6topos de carbono en carbonatos reflejan
contribuciones atmosféricas variables y el CO; derivado del suelo (CO; de la planta). La
composicion isotopica del CO, de la planta es dependiente en la proporcion de diversos
tipos de vegetacion, puesto que los valores de 8"°C de las plantas son determinados por

los patrones fotosintéticos (Cerling, 1991; Leone et al., 2000).

Las plantas muestran tres agrupaciones isotopicas distintas de carbono:

Virtualmente todos los arboles, la mayoria de los arbustos y las hierbas, de
estaciones frias y de montafias son las plantas Cs, que tienen un valor importante de 8"°C
cerca de —27%o, pero exhiben una rango a partir de —35%o a —20%o (Ehleringer, 1988).
Las plantas Cy4 incluyen las hierbas favorecidas por estaciones de clima calido y algunos

arbustos en las familias Euphorbiaceae y Chenopodiaceae.

Las hierbas C4 estan en el rango entre —6%o y —19%o, teniendo un promedio de
—13%o (Smith y Epstein, 1971). Las plantas de la Metabolismo Acido de las Crasulaceas
(CAM) incluyen suculentas plantas como el cactus y algunas yucas; esto demuestra un
rango natural de 8"°C a partir de —10%o hasta —20%o (Cerling, 1991; Andrade et al.,
2007).

La presente composicion isotopica del carbono en la atmdsfera es cerca de —8%.o,
siendo relativamente agotado de atmdsfera por la preindustrial, que fue cerca de —6.5%o
(Friedli et al., 1986). En condiciones preindustriales la composicion isotopica promedio
de las plantas Cs; y C4 debe haber sido cercano a —26%o0 y —12%o, respectivamente. Esto
es confirmado por el hecho de que las plantas terrestres del Mesozoico y Cenozoico
tienen valores importantes de 8"°C cerca de —26%o (Quade et al., 1995). La evidencia de
isotopos estables en las calizas de El Abra indica un ecosistema dominado por las plantas
de tipo Cs4. Sin embargo, mas datos sobre la evolucion de las plantas C4 son necesarias

para apoyar esta interpretacion.
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Sobretodo, el resultado de estos cambios isotopicos y el grado de la alteracion
metedrica 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 meteodrica o dulce. Pues los sedimentos marinos deben haber
experimentado diagénesis metedrica y el contenido isotopico original fue alterado a

valores mas ligeros (Choquette y James, 1987; Meyers y Lohmann, 1985).

Ademas, los valores negativos de 8'°0 indican claramente una fuerte influencia
metedrica durante la diagénesis y las interacciones multiples del agua/roca en un sistema
abierto causaron al oxigeno la composicion isotopica en las calizas en equilibrio con agua
metedrica. La composicion isotopica del carbono sugiere que el paleo-ecosistema de las

calizas de El Abra sea dominado por el tipo de plantas Cj.

Los cambios negativos de 8"°C y 8'*0 en firmas del isotopo de carbono y oxigeno
parecen ser relacionadas con bajas en los niveles eustaticos del mar y de la exposicion
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 petrografia.

4.11.4 Estimacion de paleotemperatura usando datos de composicion isotopica de

oxigeno:

La paleotemperatura se puede calcular usando la composicion isotdpica del
oxigeno y ha sido estudiada en algunos articulos recientes (Deshpande et al., 2003;
Steuber et al., 2005; Kumar et al., 2002; Armstrong-Altrin et al., 2008). En los cuales el
registro isotopico de calizas (del Mioceno, Cretacico y otros periodos) fue usado para

estimar su paleotemperatura de acuerdo con la ecuacion de Craig (1965).

T =16.998 - 4.52(8.'°0-8,,'*0) + 0.03(8.'*0-8,,'*0)*
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Donde T es la paleotemperatura en °C, 8.'°0 es la composicién isotdpica
(oxigeno) de la muestra (PDB) y 8,'*0 es la composicion isotopica del agua de mar
(SMOW) al tiempo de a precipitacion de la caliza (Tabla 4.1). En este estudio, la
composicion isotopica del agua de mar durante el Cretacico es utilizada para el céalculo de
temperatura, considerandose como valor medio -1.00 %50 para un ambiente no glacial

(Shackleton y Kenneth, 1975; Huber et al., 2002; Steuber et al., 2005).

Con base a la ecuacion de temperatura (T) se calcularon los valores para la

Formacion El Abra, presentes en las siguiente Tabla 4.2

Las paleotemperaturas derivadas de las calizas de la Formacion 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 segun Steuber et al. (2005).
Se observan un rango muy variado y muy altos valores en comparacion con el promedio
de la temperatura del Cretacico de 20°C lo que sugiere el cambio de composicion
isotopica en oxigeno, probablemente debido a cambios geoquimicos en grandes etapas
(posteriores al periodo de precipitacion del carbonato). Esto indica que el sistema
isotopico en las calizas de la Formacion El Abra fue modificado, trayendo una alteracion

isotopica.
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Tabla 4.2 Estimacion de paleotemperaturas usando composicion isotopica del oxigeno.

Muestra DclsO Temperatura
(T°C)’

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(8.'°0-8,,'*0) + 0.03(8.'*0-8,,'*0)*
* Craig (1965)

De igual modo las bajas concentraciones de composicion isotopica 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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CAPITULO 5

CONCLUSIONES

Se han destacado los siguientes resultados significativos en las conclusiones:

5.1 Petrografia

1. Cuatro principales tipos petrograficos han sido identificados: mudstone,

wackestone, grainstone, y boundstone. Entre rocas carbonatadas esta el

wackestone y el grainstone, dominando distintamente otros tipos petrograficos.

2. El mudstone fenestral es identificada como un sub-tipo de mudstone y este tipo

petrografico se origina de la descomposicion de algas y de cianobacterias.

3. El wackstone se clasifica como wackstone peletal y wackstone foraminiferos. El

wackestone Peletal es nombrado apartir de la presencia de numerosas

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 organicos en wackstone foraminiferos 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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10.

11.

Los ooides observados en grainstone ooide son sub-redondeados a una forma
esferoidal. El tamafio de los ooides varia considerablemente y el niimero de las
capas concéntricas que se extienden a partir del 2 a 12. Las capas concéntricas
estan ausentes en algunos ooides. El estado incompleto o la ausencia de capas
concéntricas se identifican debido al agotamiento antes de la re-deposicion. El
cemento de la calcita que rodea los ooides sugiere que la precipitacion del

cemento de la calcita en la zona metedrica-vadosa.

Los peloides observados en grainstone peloide son de una forma sub-redondeado

y son desprovistos en cualquier estructura interna.

Un tipo petrografico 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 tamafio, la forma y
la posicion de los peloides presentes respecto a grainstone peloidal representan

diversos tipos de origen.

El cemento esparita calcita es identificada en secciones delgadas donde revela

cambios intermitentes en el nivel del mar.
La presencia del cemento micrita en las calizas de la Formacion El Abra indica
que el ambiente deposicional es probablemente una laguna abrigada o un

ambiente marino-marginal bajo.

La presencia de pelets y los peloides en las calizas de la Formacion El Abra

indican un ambiente somero.
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12.

13.

5.2

14.

15.

16.

La mayoria de los procesos que actuaban durante diagénesis en la Formacion El
Abra (zona de arrecife/laguna) lograron las cuatro operaciones siguientes:
bioturbacién,  disolucion,  compactacion, y  cementacion.  Actuaban
alternativamente o simultdneamente, durante y después del proceso de deposicion

de la Formacion de El Abra.

Finalmente, el estudio de la petrografia y los caracteristicas diagenéticas de las
calizas de El Abra indican que el ambiente deposicional debe ser un ambiente

marino-marginal somero (arrecife/laguna).

Geoquimica de elementos mayores y trazas

La concentracion SiO, exhibe una correlacion negativa con el CaO (r = -0.51),
que indica la disminucion gradual del cuarzo detritico y del enriquecimiento
subsiguiente de la calcita. Las calizas exhiben una correlacion positiva (r = 0.53)
entre SiO, y Al,O;. Esto indica claramente la influencia de aluminosilicatos
terrigenos dentro de las calizas. El contenido TiO, también exhibe una correlacion

positiva con SiO; (r = 0.12), que confirman su naturaleza terrigena.

El CaO demuestra una correlacion negativa entre SiO,, Al,O3 y Na,O, indica que
los silicatos estan situados en gran parte de la fraccion insoluble y ésa se podria

relacionar con la afluencia detritica durante la sedimentacion.

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 ElI Abra indica que son los productos de los ambientes

deposicionales del carbonato marino somero.
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17.

18.

19.

20.

21.

5.3

22.

23.

24.

El bajo contenido de hierro en las muestras indica la naturaleza baja del hierro en

los fluidos porosos durante la precipitacion de la calcita.

El bajo contenido de Na,O y K,O se atribuye a la deposiciéon en un ambiente

menos salino.

La baja concentracion del Mn, Sr, y Ba en calizas de la Formacion El Abra

también infiere que fueron depositadas en un ambiente marino marginal somero.

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

graniticas y gnéisicas.

El agotamiento del Zr y Th en las calizas de El Abra indican la ausencia de

minerales pesados (probablemente zircon y monacita).
Geoquimica de is6topos estables

El resultado de is6topos estables indica que las calizas de El Abra fueron
depositadas en condiciones marinas y estos sedimentos fueron sometidos a un

ambiente diagenético del agua metedrica o dulce.

. 1 .. . .
Los valores negativos de 8'°0 indican claramente que una fuerte influencia
metedrica durante la diagénesis y las interacciones multiples del agua-roca en un
sistema abierto causaron una composicion de isotopos de oxigeno en las calizas en

equilibrio con el agua metedrica.

La composicion del isétopo del carbono sugiere que el paleo-ecosistema de las

calizas de El Abra es dominado por el tipo de plantas Ci,.
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25.

Los cambios negativos de 8°C y 80 en firmas del isotopo de carbono y
oxigeno parecen ser relacionados con bajos niveles de mar eustaticos y de la
exposicion aerial secundaria. Los resultados indican que las calizas de la
Formacion de El Abra se depositadon en un ambiente bajo sepultamiento y las

interpretaciones de la geoquimica son apoyadas por nuestro estudio de petrografia.
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GLOSARIO

ALOQUIMICO: Termino general utilizado para designar las particulas (granos), que
forman el esqueleto o armazon de las calizas.

ARRECIFE: Edificio rigido resistente a las olas, construido por organismos
carbonatados.

BIOCLASTO: Fragmento f6sil individualizado, a menudo roto.

BIOTURBACION: Alteracion de las estructuras y texturas originales de un sedimento
debido a la actividad orgénica.

BOUNDSTONE: Se utiliza para referirse a los depdsitos carbonaticos autdoctonos
biocounstruidos o en que los componentes deposicionales se encuentran ligados
durante la sedimentacion por la actividad de organismos tales como corales o algas.

BURROWERS: Cavidad hecha por animales.

CALIZA: Termino aplicado a cualquier roca sedimentaria que consiste basicamente en
carbonatos cuyo origen es frecuentemente quimico, organico o detritico.

CEMENTO: Mineral depositado en los poros de un sedimento o roca sedimentaria a
partir de los fluidos de dicha porosidad.

DIAGENESIS: Todos los cambios que tienen lugar todos los sedimentos y rocas
sedimentarias desde su sedimentacion hasta que alcanza la presion y temperatura
propias del metamorfismo excluyendo procesos tectonicos.

FLOATSTONE: Caliza de grano grueso con clastos y matriz sostenida, de los cuales el
10 % o mas son de tamafio mayor de 2 um.

FORMACION: Unidad fundamental utilizada en litoestratigrafia.

GEOQUIMICA: Parte de la geologia que estudia la abundancia y distribucion de los
elementos quimicos y sus isotopos en la tierra o en los cuerpos solidos del sistema
solar, su circulacion en los sistemas naturales y las leyes que rigen su distribucion y
su evolucion.

GRAINSTONE: Es una caliza caracterizada por una textura de granos soportados sin

matriz fangosa.

121



INTRACLASTO: Fragmento de sedimento carbonatado parcial o totalmente litificado
derivado de la erosion de sedimentos de los alrededores y depositados dentro de la
mis a area.

ISOTOPO ESTABLE: Cualquier isdtopo natural, no radiogénico, de un elemento.
Muchos elementos tienen varios isdtopos estables.

LAGOON (LAGUNA): Cuerpo costeros de aguas someras caracterizado por una
comunicacion restringida con el mar.

MICRITA: Calcita microcristalina con tamafio menor a 4 um.

MUDSTONE: Roca sedimentaria de tipo arcillosa, con tamafio de particulas inferior a
0.0625 um y con apariencia masiva o no foliada.

OOIDE: Particula de carbonato, sub esférica de tamafio de grano de arena y con anillos
concéntricos de carbonato calcico que rodean al nicleo que es de otra particula.
PACKSTONE: Es una caliza caracterizada por una textura de granos soportados con

una matriz de fango calcéreo.

PELLETS FECALES: Particulas redondeadas e inicialmente blandas, habitualmente de
100 a 500 um de tamaiio que es excretada por ciertos organismos, habitualmente la
estructura interna de los pellets es de grano fino.

PETROGRFIIA: Descripcion sistematica e interpretacion de las texturas y mineralogia
de las rocas en laminas delgadas y en muestras de mano.

SABKHA: Area amplia de llanuras costeras que bordean un lagoon y donde las
evaporitas dominadas por los depdsitos de sulfato de calcio se forman.

TALUD CONTINETAL: Superficie con una inclinacion relativamente fuerte que
comienza en el extremo externo de la plataforma continental.

VUG: Cavidad, agujero en una roca (void).

122





