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SUMMARY 

Background. In recent decades there has been an increase in emissions of carbon dioxide (CO2) into the atmosphere, 

this has caused negative impacts on both natural and anthropic systems. Due to the above, the study of the global 

dynamics of the carbon cycle has become more important, in order to design technologies and propose management 

strategies and practices that reduce CO2 emissions into the atmosphere or remove it from it (carbon sequestration). 

The removal of atmospheric CO2 can occur by biotic and abiotic processes and can be deposited in different natural 

reservoirs both in organic and inorganic form. One of the mechanisms for sequestering carbon in an inorganic way is 

the oxalate-carbonate pathway (OCP), which deposits secondary carbonates to the soil, from calcium oxalate 

crystals. Objective. A review of inorganic carbon sequestration is carried out, emphasizing the deposition of 

secondary carbonates in soils through the oxalate-carbonate pathway, and we analyzed  its implications in calcareous 

karst environments. Main findings. The OCP has been mainly studied in acid soils, but it could also be important in 

alkaline soils, since other secondary sources of calcium, such as those carried by the wind, have not yet been 

considered (i.e. calcium in Sahara desert dust arriving to Yucatan Peninsula annually). Implications. The study of 

the OCP has been intensified in recent years, resulting for us of particular interest in calcareous karst environments, 

due to its high spatio-temporal dynamics dominated by carbonation-decarbonation reactions. Conclusion. Evidence 

of OCP activity has been found in karst environments; however, this metabolic pathway presents spatial and 

temporal dynamics, so it is difficult to estimate its contribution to the global dynamics of C, and it may contribute by 

delaying the return of CO2 to the atmosphere. 

Keywords: Carbon sequestration; Inorganic soil carbon; Karst; Calcium carbonate; Calcium oxalate. 

 

RESUMEN 

Antecedentes. En las últimas décadas se ha dado un incremento en las emisiones de dióxido de carbono (CO2) a la 

atmósfera, esto ha ocasionado impactos negativos tanto en los sistemas naturales, como a los antrópicos. Debido a lo 

anterior ha cobrado mayor importancia el estudio de la dinámica global del ciclo del carbono, para poder diseñar 

tecnologías y proponer estrategias y prácticas de manejo que disminuyan las emisiones de CO2 a la atmósfera o que 

lo remuevan de la misma (secuestro de carbono). La remoción de CO2 atmosférico puede darse por procesos bióticos 

y abióticos y puede depositarse en diferentes reservorios naturales tanto en forma orgánica como en forma 

inorgánica. Uno de los mecanismos para secuestrar carbono de forma inorgánica, es la ruta oxalato carbonato (ROC), 

la cual deposita carbonatos secundarios al suelo, a partir de cristales de oxalato de calcio. Objetivo. Se realiza una 

revisión del secuestro inorgánico de carbono, haciendo énfasis en la deposición de carbonatos secundarios en el 

suelos a través de la ruta oxalato-carbonato, y se analiza sus implicaciones en ambientes kárstico calcáreos. 

Principales hallazgos. La ROC ha sido principalmente estudiada en suelos ácidos, peor podría también ser 

importante en suelos alcalinos, debido a que aún no se han considerado otras fuentes secundarias de calcio como 

aquellas transportadas por el viento (v.g. calcio del polvo del desierto del Sahara que llega a la península de Yucatán 

anualmente). Implicaciones. El estudio de la ROC se ha intensificado en los últimos años, resultando para nosotros 

de particular interés en ambientes kársticos calcáreos, por su alta dinámica espacio-temporal dominada por las 

reacciones de carbonatación-descarbonatación. Conclusión. Se ha encontrado evidencia de la actividad de la ROC 

                                                           
† Submitted July 27, 2020 – Accepted November 6, 2020. This work is licensed under a CC-BY 4.0 International License.  

ISSN: 1870-0462. 

http://creativecommons.org/licenses/by/4.0/


Tropical and Subtropical Agroecosystems 24 (2021): #10                                                                                                   Álvarez-Rivera et al., 2021 

2 

en ambientes kárstico; sin embargo esta ruta metabólica presenta dinámica espacial y temporal, por lo que resulta 

difícil realizar estimaciones de su contribución en la dinámica global del C, pudiendo contribuir retardando el retorno 

del CO2 a la atmósfera.  

Palabras clave: Secuestro de carbono; Carbono inorgánico del suelo; Karst; Carbonato de calcio; Oxalato de calcio. 

 

INTRODUCCIÓN 

 

En las últimas décadas, desde inicios de la revolución 

industrial se ha incrementado drásticamente la 

concentración de dióxido de carbono (CO2) en la 

atmósfera (IPCC, 1990), incrementándose de 100 

ppmv en el año 1000, a 295 ppmv en el año 1900, 315 

ppmv en 1958 y más recientemente a 413.61 para 

mayo de 2020 (Monnin et al., 2001; Yang et al., 

2008; NASA, 2020). 

 

El incremento de la concentración de gases de efecto 

invernadero (GEIs) (v.g. dióxido de carbono, metano, 

óxido nitroso, etc.) en la atmósfera está ligado al 

calentamiento global (IPCC, 1990), lo que ya está 

causando problemas como incremento del nivel del 

mar, inundaciones y sequías (IPCC, 2014). Las 

estrategias para mitigar los efectos del calentamiento 

global están enfocadas en la utilización eficiente de la 

energía, utilización de fuentes de energía que no 

liberan CO2 (u otros GEIs) a la atmósfera y en la 

captura de carbono (C) atmosférico, almacenándolo 

en reservorios naturales, a este último proceso se le 

denomina “secuestro de carbono” (Schrag, 2007). 

 

En el planeta, existen diversos reservorios naturales 

de C, estos son sitios de almacenaje temporal; siendo 

los principales, el reservorio oceánico (océanos y 

mares) (≈38, 000 Pg), el geológico (rocas) (≈5,000 

Pg), el pedológico (suelos) (≈2,300-2,500 Pg), el 

atmosférico (atmósfera) (≈760 Pg) y el biótico 

(animales, plantas y microorganismos) (≈560 Pg) [1 

Pg = 1015 g] (Lal, 2003, 2004).  

 

El C se moviliza y puede almacenarse en los 

diferentes reservorios, ya sea como C orgánico (Co) o 

como C inorgánico (Ci). El almacenaje de Co se da 

en forma de moléculas orgánicas (v.g. proteínas, 

polisacáridos, ligninas) que se producen de la 

biomasa, mientras que el Ci se almacena en forma 

mineral (v.g. carbonatos) (Batjes, 1996; Totsche et 

al., 2010). 

 

En las últimas décadas se han incrementado los 

estudios relacionados al secuestro de Co, esto por su 

relación con el calentamiento global y cambio 

climático; sin embargo, se había subestimando el 

potencial que tiene el secuestro de Ci (Cailleau et al., 

2004), esto ha cambiado en los últimos años con el 

estudio de procesos que promueven este tipo de 

secuestro. Ejemplo de lo anterior, es la ruta oxalato-

carbonato (ROC), la cual es una vía que permite 

almacenar C en forma de carbonatos secundarios en 

el suelo (Cailleau, 2005). Este proceso presenta un 

gran potencial, debido a que el Ci secuestrado, tiene 

un mayor tiempo de residencia en el suelo en 

comparación del Co (Retallack, 2008). 

 

El estudio de la ROC en ambientes kársticos 

calcáreos es de peculiar interés, ya que por su 

naturaleza, en estos ambientes el ciclo del C es más 

dinámico, debido a la ocurrencia continua de procesos 

de carbonatación y descarbonatación. Aún se 

desconoce cuál es el balance neto de la ROC en 

ambientes kársticos pero existen evidencias de que 

podría permitir, bajo ciertas condiciones, el secuestro 

de Ci.  

 

Secuestro de carbono 

 

El C se encuentra en un constante flujo ente los 

diferentes reservorios, siendo la atmósfera uno de los 

principales, ya que a pesar de almacenar una menor 

cantidad de C en comparación de los otros (v.g. 

océanos, suelos, etc.), desempeña un papel 

fundamental en el ciclo del C debido a que comunica 

a los demás reservorios; recibiendo una presión 

mayor en últimos años debido al incremento en las 

emisiones de GEIs por las actividades humanas, lo 

que ha alterado de forma negativa al ciclo del C (Post, 

1990; Falkowski, 2000). 

 

El estudio de la dinámica del ciclo del C es 

importante ya que existen factores naturales que 

pueden modificar este ciclo, incrementando las 

emisiones de CO2 a la atmósfera (v,g, erupciones 

volcánicas) o removiéndolo (v.g. fotosíntesis); por 

otro lado, también existen factores antrópicos que 

promueven el incremento de las emisiones de CO2 a 

la atmósfera (v.g. quema de biomasa y combustibles 

fósiles, deforestación, prácticas agrícolas), así como 

tecnologías desarrolladas para la remoción de CO2 

atmosférico (mineralización, lavado químico, 

secuestro geológico, inyección oceánica) (IPCC, 

1990; Taylor y Lloyd, 1992; Lal, 2008; Choulga  et 

al., 2020; Tausz-Posch y De Kok, 2020). 

 

La complejidad del estudio de la dinámica del ciclo 

global del C es multifactorial, por un lado está la 

diversidad de fuentes y mecanismos de remoción de 

C; y por otro lado la variabilidad intrínseca entre los 

diferentes reservorios, esto debido a anomalías en las 

condiciones ambientales (v.g. temperatura y 

humedad), las cuales pueden influir en procesos (v.g. 

fotosíntesis, descomposición) que movilizan CO2 

entre la atmósfera y los otros reservorios (Fung, 

2000). 
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En las últimas décadas el ser humano ha alterado el 

ciclo global del C, esto principalmente por el 

incremento desproporcionado de las emisiones de 

CO2 atmosférico como consecuencia de sus 

actividades, por ejemplo, para el periodo 1991-1997 

las emisiones fueron de 6.2 gigatoneladas de C por 

año (GtC año-1); sin embargo, el CO2 atmosférico 

únicamente se incrementó en 2.8 GtC año-1, esto 

debido a los diferentes mecanismos de secuestro de 

CO2 atmosférico, que permiten este balance dinámico 

(Battle et al., 2000; Falkowski, 2000).  

 

Entre los mecanismos naturales que permiten la 

remoción del CO2 atmosférico y su deposición en los 

demás reservorios, se pueden identificar procesos de 

dos tipos, 1) bióticos, cuando intervienen organismos 

vivos (v.g. plantas, animales, microorganismos) y 2) 

abióticos, cuando intervienen procesos físicos y 

reacciones químicas (Figura 1) (Lal, 2008). 

 

Entre los principales reservorios terrestres de C se 

encuentran la biota (≈560 Pg) y los suelos (≈2,300 

Pg), este último comprende dos componentes: el Co 

del suelo (CoS) y el Ci del suelo (CiS), representando 

con ≈1,550 y ≈750 Pg, respectivamente; el estudio de 

la dinámica de estos componentes resulta de 

particular interés, ya que aunada a la relación natural 

con los otros reservorios, las prácticas de manejo del 

suelo (v.g. agrícolas y ganaderas) y cambios en la 

composición de especies vegetales, pueden modificar 

esta interacción, ya sea de manera positiva o negativa 

(Batjes, 1996; Lal, 2004; Bunker et al., 2005; Lal, 

2020). 

 

Carbono orgánico del suelo (CoS) 

 

El CoS proviene de la materia orgánica del suelo 

(MoS) en descomposición (Lehmann y Kleber, 2015); 

y a su vez, la MoS proviene de hojarasca y residuos 

vegetales, así como de la biomasa de fauna y 

microorganismos (Totsche et al., 2010). La MoS 

pueden clasificarse de acuerdo a su estabilidad 

biológica [lábil, MoS estable - recalcitrante, MoS 

inerte], tasa de descomposición [rápida-activa, lenta-

intermedia, muy lenta-pasiva-inerte] y su duración 

[Corta, larga, muy larga] (Stockmann et al., 2013). 

 

El CoS es un reflejo del balance que existe entre los 

aportes y pérdidas de materia orgánica, la cual puede 

encontrarse 1) físicamente estabilizada 

(microagregación), 2) agregada con partículas de 

limos y arcillas y 3) estabilizada bioquímicamente 

mediante la formación de compuestos recalcitrantes 

(Six et al., 2002). 

 

Cambios en el uso del suelo, como la conversión de 

tierras agrícolas pueden disminuir los reservorios de 

CoS (Lal, 2005); por lo contrario, en los sistemas 

productivos se pueden implementar prácticas de 

manejo que promuevan el secuestro de C, tales como 

las coberturas inertes (v.g. mulch), labranza de 

conservación, incremento de la cobertura vegetal, 

rotación de cultivos, entre otras (Follett, 2001). 

 

 

 
Figura 1. Procesos de secuestro de CO2. Nota: CoS=Carbono orgánico del suelo.  Modificado: Lal, 2008. 
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Carbono inorgánico del suelo (CiS) 

 

El CiS puede encontrarse en los tres estados de la 

materia, en estado gaseoso se encuentra en forma de 

CO2 proveniente de la respiración de raíces y 

microorganismos, en estado líquido HCO3
-/CO3

2- y en 

estado sólido, principalmente en forma de carbonato 

de calcio (CaCO3) y dolomita (MgCO3) (Batjes, 

1996; Bai, et al, 2017). El intercambio de C entre la 

atmósfera y el CiS es de ≈0.023 GtC año-1 

(Schlesinger, 1997), el cual puede ser de origen 

litogenético, cuando se origina a partir del material 

parental o pedogenético cuando se origina a partir de 

procesos biológicos, mediante mecanismos de 

disolución-precipitación (Ecuación 1) [para consultar 

las ecuaciones completas, véase Estrada-Medina et 

al., 2019], las cuales utilizan un mol de CO2 

atmosférico durante la disolución del carbonato, 

liberando una cantidad similar durante la 

precipitación (Lal, 2005; Wu et al., 2009).  

 

Ecuación 1. Ecuación general de las reacciones de 

carbonatación-descarbonatación 

 

𝐶𝑂2 + 𝐻2𝑂 + 𝐶𝑎𝐶𝑂3  ↔  𝐶𝑎2+  +  2𝐻𝐶𝑂3
− 

Fuente: Rabenhorst et al., 1984 

 

Las formas más comunes de CiS litogenético son la 

roca caliza endurecida, los fragmentos gruesos de 

piedra caliza (litorreliculas) y “camas” de dolomita 

(West et al., 1988). Los carbonatos pedogenéticos o 

secundarios pueden ser calcíticos o silicatados 

(Morguer et al., 2015) y se encontrar en diferentes 

formas a microescala, tales como raíces calcificadas, 

“hypocoatings”, esferoides de calcita y formas a 

macroescala como caliche, nódulos, concreciones, 

entre otros (Schlesinger, 1985; Wieder y Yaalon, 

1982; Barta, 2011). 

 

La formación de carbonatos a partir de la 

biomineralización de la calcita puede darse a partir de 

varios procesos en los que intervienen diversos 

grupos de organismos, ejemplos de estos mecanismos 

son la hidrólisis enzimática de la urea (Lian, Hu, 

Chen, Ji y Teng, 2006), la formación de calcretos a 

partir de filamentos calcificados de hongos (Phillips, 

Milnes y Foster, 1987) y la ruta oxalato-carbonato en 

la que se depositan carbonatos secundarios a partir del 

metabolismo de cristales de oxalato de calcio por 

parte de microorganismos (Verrecchia, 1990). 

 

El interés en el estudio de mecanismos que almacenan 

C en forma de carbonatos, radica en que el CiS es un 

reservorio cuyo tiempo de permanencia en el suelo es 

de 102-106 años (Retallack, 1990); esto es 100,000 

veces más que el tiempo de residencia del Co en 

forma de materia orgánica (Cailleau et al., 2004). 

 

Ruta oxalato-carbonato (ROC) 

 

Como una alternativa a la problemática que ha 

generado el incremento de GEIs en la atmósfera, 

algunos grupos de investigación se han dado a la tarea 

de investigar procesos que permitan la remoción de 

estos gases y su almacenamiento en los reservorios 

marinos y terrestres; tal es el caso de la ruta 

metabólica del oxalato-carbonato (ROC). Esta ruta se 

empezó a estudiar indirectamente en la década de los 

90s, donde se encontró la interacción entre el 

carbonato de calcio y el oxalato de calcio en la 

diagénesis de rocas carbonatas, en particular del 

 

 

Tabla 1. Estudios realizados acerca de la ruta metabólica oxalato-carbonato. 

País Tipo de suelo Roca Observaciones Referencia 

Israel - Caliche Clima semi-árido Verrecchia, 1990 

Costa de Marfil Ferralíticos Granito Suelos ácidos 

Cailleau et al., 2004 

Braissant et al., 2004 

Cailleau et al., 2005 

Cailleau et al., 2011 

Camerún Ferralíticos Granito Suelos ácidos 

Braissant et al., 2004 

Cailleau et al., 2011 

Bravo et al., 2013 

Bravo et al., 2015 

Bolivia 
Cambisols 

(calcaric) 
Areniscas Carbonatos cementados Bravo et al., 2015 

India Cambisol (Lúvico) 
Granito y 

areniscar 

Material parental libre 

de carbonatos 
Bravo et al., 2015 

Haití Cambisols - 
Calcic/Calcaric 

No calcareos 
Rowley et al., 2018 

México 
Cambisols 

Leptosols 
Caliza - Rowley et al., 2018 
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Figura 2. Ruta oxalato-carbonato. (Modificado de Cailleau et al., 2004). 

 

 

 

caliche, y posteriormente en la década de los 2000 se 

encontró que algunas bacterias pueden contribuir en 

la precipitación de cristales de oxalato de calcio, a 

partir de oxalato de calcio; siendo hasta 2004 cuando 

se empezó a estudiar a profundidad el ciclo 

biogeoquímico del oxalato-carbonato y sus posibles 

implicaciones en el ciclo global del carbono (Tabla 1) 

(Verrecchia, 1990; Braissant et al., 2002; Cailleau et 

al., 2004). 

 

La ROC es un mecanismo a través del cual se 

transforma CO2 atmosférico en ácido oxálico 

(H2C2O4) y posteriormente en oxalato de calcio 

(CaC2O4), finalmente se deposita en la pedósfera en 

forma mineralizada de carbonato de calcio (CaCO3) 

(Cailleau, 2005; Verrecchia, 2006). En este proceso 

intervienen tres componentes: las plantas y los 

hongos quienes participan en la oxalogénesis y las 

bacterias quienes participan en la oxalotrofía 

(Verrecchia et al., 2006). 

 

Los dos primeros son responsables de la síntesis de 

ácido oxálico. En el caso de los árboles oxalogénicos, 

la síntesis es a partir del proceso de fotosíntesis, 

capturando CO2 de la atmósfera, mientras que los 

hongos la realizan por saprofitismo, (Graustein, et al., 

1977). Sin embargo, el componente crucial para la 

precipitación de carbonatos de calcio son las bacterias 

oxalotróficas (Braissant, et al., 2002). Estos 

organismos tienen la capacidad de utilizar el oxalato 

de calcio como fuente de energía (Bravo, 2013), lo 

que desencadena la precipitación de CaCO3 en el 

suelo (Martin et al., 2012), siendo un proceso natural 

para el secuestro de C a largo plazo. En la figura 2 se 

presenta un esquema simplificado de esta ruta 

metabólica. 

 

Esta ruta metabólica inicia cuando una planta 

oxalogénica fija el dióxido de carbono de la atmósfera 

por medio de la enzima ribulosa-1,5-bisfosfato 

carboxilasa/oxigenasa (RuBisCO), en forma de Co, 

convirtiéndolo después en ácido oxálico y 

posteriormente en oxalato de calcio almacenándolo en 
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los diferentes tejidos vegetales (v.g. hojas, tallos, 

troncos, raíces) (Cailleau et al., 2004). Cuando el 

oxalato de calcio es liberado mediante la 

descomposición de la materia orgánica, es 

catabolizado por las bacterias oxalotróficas, liberando 

un mol en forma de carbonato de calcio y otro en 

forma de CO2 (Lal, 2005; Wu et al., 2009). Los 

hongos también juegan un papel de mucha 

importancia, ya sea descomponiendo la materia 

orgánica rica en oxalato y con esto depositando el 

oxalato de calcio en el suelo para el catabolismo de 

las bacterias; o consumiendo el oxalato de calcio 

(oxalotrofía fúngica) (Braissant et al., 2004; Cailleau 

et al., 2004; Verrecchia et al., 2006). 

 

Como se mencionó con anterioridad el primer paso es 

la formación de ácido oxálico, el cual es un fuerte 

ácido orgánico y el más simple de los ácidos 

dicarboxílicos, con constantes de disociación de 

pK1= 1.46 y pK2= 4.40, puede formar compuestos al 

combinarse con el calcio, formando cristales 

insolubles de oxalato de calcio, estos cristales pueden 

tener una solubilidad de Ksp 2.32 x 10-9 a 25 °C en su 

forma monohidratada (Franceschi y Nakata, 2005). 

 

Se ha detectado una gran diversidad de organismos 

que producen ácido oxálico, incluyendo animales, 

plantas y hongos (Caliskan, 2000). En el reino vegetal 

se han propuesto diversos precursores de ácido 

oxálico, tales como el glicolato, glioxilato, 

oxaloacetato y citrato (Hodgkinson, 1977). Así 

mismo, los hongos son otro grupo de organismos que 

tienen la capacidad de producir ácido oxálico a través 

de su metabolismo, esto va a depender de la 

utilización de glucosa o citrato como fuente de 

carbono para estos organismos (Verrecchia et al., 

2006).  

 

Las reacciones bioquímicas que tienen lugar en esta 

ruta metabólica fúngica inician con la oxidación de la 

glucosa en piruvato, posteriormente el piruvato por 

medio de una carboxilación se transforma en 

oxaloacetato y finalmente mediante una hidrólisis se 

obtiene ácido oxálico y ácido acético a partir del 

oxaloacetato (Verrecchia, 1990). 

 

La síntesis de ácido oxálico por los hongos puede 

afectar las propiedades fisicoquímicas locales del 

suelo; sin embargo esta relación no es unidireccional, 

ya que el suelo puede tener un efecto recíproco sobre 

la síntesis de ácido oxálico de los hongos (Lapeyrie et 

al., 1987). El ácido oxálico producido por plantas 

puede reaccionar con el calcio, formando cristales de 

oxalato de calcio, ya sea en forma de oxalato de 

calcio monohidratado (whewellita) o como oxalato de 

calcio dihidratado (weddellita), cada una de estas 

formas pertenece a un sistema cristalográfico 

diferente: monoclínico y tetragonal, respectivamente 

(Verrecchia et al., 2006). 

 

Posteriormente tiene lugar la síntesis de cristales de 

oxalato de calcio. La diversidad de formas y tamaños 

de los cristales de oxalato de calcio, así como su 

distribución espacial y prevalencia, ha permitido el 

desarrollo de varias hipótesis acerca de su función en 

la planta (Nakata, 2003). Algunas de las funciones 

mejor sustentadas que se le atribuyen a este 

compuesto son: regulación de la concentración de 

Calcio, protección de la planta en contra de la 

herbívora y desintoxicación de metales (Franceschi y 

Nakata, 2005). 

 

La acumulación de los cristales de oxalato de calcio 

se realiza en las vacuolas de unas células 

especializadas, llamadas ideoblastos, cuya función es 

el almacenamiento de cristales (Aragno y Verrecchia, 

2012). 

 

Los ideoblastos presentan características únicas en 

cuanto a la cantidad de organelos y algunas otras, que 

no son comunes en otro tipo de células; las cuales 

incluyen: un citoplasma muy denso, un abundante 

retículo endoplasmático, aparatos de Golgi, presencia 

de vacuolas y plástidos, así como unas estructuras 

únicas de la membrana asociada a los cristales de la 

vacuola (Franceschi y Nakata, 2005). 

 

Además de las características intrínsecas de las 

plantas, existen algunos factores que pueden influir en 

la producción de oxalato de calcio. El aumento de la 

concentración algunos iones en el suelo, puede 

promover una mayor formación de oxalato en los 

tejidos de algunas plantas superiores (Lapeyrie et al., 

1987); algunos de estos iones pueden ser el potasio 

(Smith, 1972), y nitratos (Meeuse y Cambbell, 1959). 

Aunado al aporte de las plantas, los hongos también 

pueden aportar oxalato de calcio al medio, esto 

dependiendo de la fuente de C que puede ser glucosa 

o citrato (Verrecchia, 2006).  

 

Estos cristales de oxalato de calcio son depositados en 

el suelo principalmente por mecanismos como la 

herbívora y la descomposición de la materia orgánica, 

creando un reservorio de oxalato de calcio en el suelo, 

finalmente los cristales de oxalato de calcio son 

consumidos por bacterias oxtalotróficas depositando 

carbonato de calcio al suelo (Cailleau et al., 2005). 

Esta compleja interacción entre plantas, hongos y 

bacterias que permite la deposición de carbonatos 

pedogenéticos en el suelo, primero fue estudiada en 

suelos ácidos (Braissant et al. 2004; Cailleau et al. 

2005), posteriormente Cailleau et al. (2014) 

realizaron estudios en suelos alcalinos tropicales, 

recientemente se ha encontrado se ha encontrado 

evidencia su ocurrencia en suelos kásticos (Rowley et 

al. 2018) (Tabla 1).  
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Secuestro inorgánico de carbono en ambientes 

kársticos calcáreos y la ROC 

 

El estudio de la dinámica del ciclo del C en ambientes 

kársticos es de particular interés, ya que en las últimas 

décadas se ha modelado la dinámica del CO2 en los 

reservorios oceánico, pedológico y biótico; sin 

embargo, se ha menospreciado el papel que 

desempeña el reservorio geológico en la remoción del 

CO2 atmosférico y su interacción con los otros 

reservorios (Cao et al., 2016). 

 

El karst es un tipo de paisaje que se caracteriza por 

estar dominado por rocas parcialmente solubles en 

agua, siendo las más abundantes las rocas biogénicas 

como roca caliza y dolomita, rocas químicas como la 

anhidrita, halita y yeso, que son menos abundantes 

(Jennings, 1971, 1985); a nivel global representa el 

14.1% de la superficie terrestre del planeta; del cual el 

12.2% está asociado a rocas calizas, el 0.18% con 

evaporitas y el 1.40% con pseudokarst (Halliday, 

2007; Hollingsworth, 2009). 

 

Los paisajes kársticos calcáreos representan un 

reservorio importante de C, esto debido a 1) 

representan el 14.1% de la superficie terrestre 

(Hollingsworth, 2009), 2) el C que se encuentra 

secuestrado en estos sistemas y 3) por el proceso de 

karstificación mediante el cual se remueve CO2 

atmosférico (Hariono et al., 2009).  

 

Debido a los procesos de disolución-precipitación, 

este tipo de paisajes se caracteriza por la presencia de 

geoformas del relieve particulares (v.g. dolinas) y por 

la ausencia de cuerpos de agua superficiales. El agua 

subterránea de las regiones kársticas se encuentra 

enriquecida por sales como el carbonato de calcio 

(debido a la disolución), y potencialmente puede 

remover cantidades significativas de CO2 atmosférico 

y formar un equilibrio entre ácido carbónico e iones 

bicarbonato y carbonato, esto durante los procesos de 

carbonatación-descarbonatación (Yan et al., 2011). 

 

Estos ambientes son altamente dinámicos, 

movilizándose el CO2 de manera constante entre la 

litósfera, pedósfera y atmósfera y las aguas 

subterráneas (Figura 3). Posterior a la disolución de 

las rocas carbonatadas y con ayuda del CO2 

atmosférico, se forma bicarbonato (HCO3
-), el cual 

generalmente es inestable, y puede retornar a la 

atmósfera en forma de CO2 al ser expuesto a la 

superficie por un acuífero kárstico (Cheng et al., 

2012). Esta dinámica que se presenta en acuíferos 

kársticos influye en la cantidad de carbono que puede 

ser almacenado en el agua subterránea, esta cantidad 

de carbono dependerá del punto de saturación del 

agua (insaturada, saturada o sobresaturada) (Ford y 

Williams, 2007), y se ve regido por factores 

ambientales como la temperatura, pH, fuerza iónica y 

presión parcial de CO2 atmosférico o subterráneo 

(Koishi, 2017). 

 

Monger et al. (2015) realizaron una estimación del 

carbono inorgánico almacenado en las aguas 

subterráneas, tomando en cuenta un volumen global 

de 23.4 x 106 km3 de agua subterránea (Oki y Kanae, 

2006) y una concentración media de bicarbonato de 5 

mmol L-1 (Zhu and Schwartz, 2011), obteniendo un 

total de 1,404 Pg de carbono inorgánico. Realizando 

un ejercicio similar, considerando el mismo volumen 

global de agua subterránea y una concentración media 

global de 3.8 mg C orgánico L-1 (McDonough et al 

2020), obtenemos un total global de 89 Pg de carbono 

orgánico disuelto en el agua subterránea., resultando 

en un total global de 1493 Pg de carbono disuelto en 

las aguas subterráneas (Co + Ci). 

 

Asimismo, se ha encontrado que en las áreas kársticas 

son menores las emisiones de CO2 provenientes de la 

respiración del suelo, existiendo un gradiente 

bidireccional en los perfiles de suelo, el cual es más 

evidente durante la época lluviosa, ya que presenta 

condiciones favorables de temperatura y agua, esto 

significa que la disolución de roca caliza en la interfaz 

suelo-roca consume y puede remover CO2 del suelo al 

agua subterránea en las capas inferiores del suelo 

(Cao et al., 2016). 

 

Otro factor que influye en la dinámica de estos 

sistemas es la interacción de los microorganismos con 

las rocas. Existen diversos grupos de 

microorganismos que pueden participar en el proceso 

de karstificación, estos pueden ser cianobacterias, 

hongos y líquenes quienes se encuentran adaptados 

tanto a las condiciones kársticas, como a la fauna y 

flora característicos de estos ambientes; al proceso de 

karstificación guiado por organismos, se le conoce 

como biokarstificación (Viles, 2009). 

 

La meteorización de la roca por parte de 

microorganismos puede ser mediante procesos físicos 

y químicos, cuatro de estos mecanismos son: 1) bio-

corrosión/bio-erosión, cuando los microorganismos 

crecen en la superficie de la roca o en gritas; 2) 

películas o mallas producidas por colonias 

microbianas que intensifican la meteorización 

química; 3) acidificación del medio, por ácidos 

orgánicos secretados por microorganismos y la 

liberación de CO2 inducida por la respiración 

microbiana sobre la superficie de la roca y 4) los 

microorganismos obtienen compuestos nutrimentales 

de la superficie de la roca para producir complejos 

orgánicos y promover la liberación de elementos 

minerales en el proceso de crecimiento de estos 

microorganismos (Bin et al., 2008). 
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Figura 3. Movilización de CO2 entre los diferentes reservorios en ambientes kársticos. 

Nota: * C total almacenado de manera global en los diferentes reservorios. Modificado de: Lal, 2003, 2004; Xianwei 

et al., 2017; complementado con información de: **Monger et al., 2015 y *** calculo a partir de datos de Oki y 

Kanae, 2006; McDonough et al 2020.  

 

 

 

Pese a que con la presión mecánica y bioquímica 

ejercida por enzimas de diferentes grupos de 

microorganismos (v.g. bacterias, hongos), se 

promueve una meteorización eficaz de rocas 

carbonatadas y con esto se contribuyen al proceso de 

biokarstificación, es un proceso que a menudo no es 

tomada en cuenta en los balances de carbono (Bin et 

al., 2011). 

 

Como ya se ha mencionado previamente la ruta 

oxalato-carbonato es un mecanismo que permite la 

formación de carbonatos secundarios a partir de 

cristales de oxalato de calcio, lo que la convierte en 

un mecanismo de karstificación microbiano directo 

(Bin et al., 2011). En la ecuación 2 se presenta la 

ecuación balanceada del proceso de oxalotrófía, en el 

que los organismos oxalotróficos utilizan el oxalato 

de calcio como fuente de energía y con este producen 

biomasa, depositan carbonato de calcio al suelo, y 

liberan CO2 a la atmósfera a razón de 1mol:1mol. 

 

 

Ecuación 2. Ecuación balanceada del proceso de 

oxalotrofía.  

 

1000𝐶𝑎𝐶2𝑂4. 𝐻2𝑂 + 372𝑂2 + 32𝑁𝐻4
+ → 

32𝐶4𝐻8𝑂2𝑁𝑏𝑖𝑜𝑚𝑎𝑠𝑎
+ + 936𝐶𝑎𝐶𝑂3 +

64𝐶𝑎(𝑂𝐻2)
𝑎𝑞

+ (1000. (𝑛 − 2) + 1872)𝐻2𝑂 +

936𝐶𝑂2 

 

Fuente: Verrecchia et al., 2006, modificado de Harder 

et al.,1974 

 

El potencial de esta ruta metabólica como sumidero 

de C radica en cuatro factores principales: a) se han 

reportado 215 familias de plantas superiores que 

tienen la capacidad de producir oxalato de calcio 

(Horner and Wagner, 1995); b) la concentración de 

oxalato de calcio en los tejidos vegetales puede variar 

de 2% hasta un 80% (materia seca) (Nakata, 2003); c) 

el carbono inorgánico del suelo puede permanecer de 

102 a 106 años almacenado (Retallack, 2008), lo cual 

es mayor tiempo de residencia en comparación del C 

en forma orgánica (Cailleau et al. 2004); d) existe una 
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gran diversidad de bacterias oxalotróficas, las cuales 

pueden existir tanto en condiciones aerobias y 

anaerobias (Sahin, 2003). 

 

Una de las principales consideraciones en el estudio 

de la dinámica del secuestro de carbono en ambientes 

kársticos calcáreos es la dinámica temporal y espacial 

que presentan. Se ha encontrado una variación 

espacial en el contenido de carbonatos de calcio 

secundarios, dependiendo de la profundidad y del tipo 

de suelo (Cailleau et al. 2014); mientras que en la 

dinámica estacional se ha encontrado que existe una 

estacionalidad, favoreciéndose las reacciones de 

carbonatación durante la temporada seca, y las 

reacciones de disolución durante la temporada de 

lluvias (Mattos et al., 2018).  

 

CONCLUSIONES 

 

Aunque los únicos ambientes kársticos donde se ha 

identificado la ROC se encuentran en las regiones 

tropicales y subtropicales, es muy posible que esta 

ruta metabólica se presente en ambientes kársticos de 

otras latitudes. Debido a la dinámica espacial y 

temporal de estos sistemas, resulta difícil realizar un 

balance global del CO2 secuestrado por la ROC, 

pudiendo cambiar dependiendo de las condiciones de 

humedad, variando con la estacionalidad. Con el 

conocimiento actual con que se cuenta, se puede 

considerar a la ROC como un mecanismo que 

ralentiza el proceso de descarbonatación de los 

ambientes kársticos calcáreos, ya que se ha 

encontrado evidencia de la actividad de esta ruta 

metabólica en estos ambientes, y por consiguiente de 

la deposición de carbonatos secundarios. Se requieren 

más estudios para poder determinar si la ROC 

promueve el secuestro de carbono inorgánico en los 

ambientes kársticos calcáreos, y si pueden 

considerarse como un reservorio importante de 

carbono inorgánico para la mitigación del 

calentamiento global. De igual manera es de interés 

buscar evidencia de la actividad de esta ruta 

metabólica y su magnitud ambientes kársticos donde 

las rocas son halita o yeso, para poder entender la 

dinámica global de la ROC. 
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