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Síntesis de fosfatos de alumnio en soluciones 
acuosas diluidas

Jaime GOMEZ MORALES y Rafael RODRIGUEZ CLEMENTE

Instituto de Ciencia de Materiales (C.S.I.C.)
C/ Martí i Franqués s/n. 08028 Barcelona

Abstract: Synthesis of two crystalline phases of aluminium phosphate, variscite at 805C, 1 
atm. and berlinite at 2205C, 30 atm, were carried out from mixtures of diluted aqueous solutions of 
KH2P 0 4 and A1(N03)3 with the same initial composition. The induction times of the reactions at low 
temperature is longer than 48 hours when the initial pH of reagents is 1.8 or 2.0, and lower than 
33 hours when the initial pH is 2.5. The pH was recorded along the process of variscite precipita
tion, resulting in a global lowering of pH but with some peaks of local increases, that we suppose 
are due to H’ adsorption on the crystal nuclei. Solids were analysed by XR diffraction and IR spec
troscopy. Variscite showed a narrow band at 3.580 cm-1 in IR spectra due to P-OH groups in the 
surface. Morphology (shape and size) was analyzed by SEM and laser light scattering techniques. 
A rhythmic precipitation mechanism, ruled by HT adsorption, is proposed.

Key words: variscite, berlinite, protonization, surface adsorption, hydrothermal synthesis.

Resumen: La síntesis de dos fases cristalinas de fosfato de aluminio, variscita a 803 C, 1 atm., 
y berlinita a 220a C, 30 atm. ha sido realizada partiendo de mezclas de soluciones acuosas diluidas 
de KH2P 0 4 y A1(N03)3 con la misma composición inicial. Los tiempos de inducción de las reaccio
nes a baja temperatura fueron mayores de 48 horas cuando el pH inicial de los reactivos fue 1.8 o 
2.0 y menos de 33 horas cuando el pH inicial fue 2.5. El pH fue registrado durante la precipitación 
de la variscita, resultando un descenso global del pH, con uno o más incrementos locales, que con
sideramos debidos a la adsorción de H+ en los núcleos cristalinos. Los sólidos fueron analizados por 
difracción de rayos X y espectroscopia de infrarrojo. La variscita muestra una estrecha banda de ab
sorción a 3.580 cm-1 debida a la presencia de grupos P-OH superficiales. La morfología (forma y 
tamaño) fue determinada por las técnicas de microscopía electrónica de barrido y difusión de luz 
láser. Se ha propuesto un mecanismo de precipitación rítmico basado en la adsorción de H \ 

P alabras clave: variscita, berlinita, protonización, adsorción superficial, síntesis hidrotermal.

1.Introducción

La variscita es un mineral de la serie 
de la estrengita F eP 04.2 H20 ,  grupo es
pacial Pcab, se encuentra en depósitos 
m asivos, tales com o costras, venas o 
nodulos, formados por la acción de aguas 
meteóricas fosfatadas sobre rocas alumí
nicas (Nriagu, 1.984).

La síntesis de partículas de variscita 
ha sido abordada por Katsanis y Matije- 
vic (1.982), los cuales han obtenido par
tículas esféricas o elipsoidales de varis- 
cita a partir de soluciones de iones fos
fato y aluminio en condiciones de tem 
peratura, composición inicial, estequio- 
metría, pH y tiempo de agitación deter
minados.
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La berlinita, grupo espacial C312, se 
encuentra en las minas de hierro de Wes- 
taná (Suecia) (Palache et al.. 1.951). Ar
tificialm ente se obtiene a partir de solu
ciones de ácido fosfórico y compuestos 
de aluminio por técnicas hidrotermales. 
Los cristales son muy similares en hábi
to a los del cuarzo, siendo ambos com
puestos isoestructurales. El interés re
c ien te  de este m ineral radica en sus 
excelentes propiedades piezoeléctricas 
(Jaroslavsky et al.,1.985; (Byrappa, 1.989) 
por lo que está siendo ampliamente estu
diado en Ciencia de M ateriales como 
posib le  sustitu to  del cuarzo (K olb y 
Laudise, 1.981; Byrappa et al., 1.984; 
Cambon et al., 1.988).

El objetivo inicial de este trabajo con
sistía en obtener variscita (A1P04.2 H20 ) 
con propiedades morfológicas controla
das a fin de usarla como nutriente en la 
p ro d u cc ió n  h id ro term a l de b erlin ita  
(A1P04). Sin embargo, hemos observado 
que la propia síntesis de la variscita 
reflejaba interesantes fenómenos de inte
racción partícula-solución que merecían 
un estudio previo. En este estudio hemos 
relacionado la variación de pH sufrida 
durante el proceso de precipitación de 
variscita y berlinita con el mecanismo de 
precipitación de ambos minerales.

Hemos sintetizado la variscita en for
ma de partículas de tamaño inferior a 1 
p. y la berlinita, como pequeños cristales 
de hasta 150 p. Se ha partido de disolu
ciones acuosas estequiométricas de dihi- 
drogenofosfato potásico, KH2P 0 4 y ni
trato  de alum inio A 1(N 03)3 de igual 
composición inicial.

2. Experimental

2.1 Reactivos y método de preparación 
La síntesis de ambos materiales se 

realizó mezclando soluciones acuosas de 
KH2P 0 4 y A1(N03)3.9H20  en concentra
ciones < 0.2 M, pH inicial < 2.5 (H N 0 3)

y a temperatura de 80°C y presión de 
una atmósfera para el caso de la variscita 
y 220°C y 30 atmósferas para la berlini
ta. En la síntesis de la variscita el siste
m a fue sometido a agitación continuada 
y el pH y la temperatura fueron registra
dos a lo largo del proceso. En el caso de 
la berlinita el pH sólo se pudo conocer al 
inicio y al término de la reacción.

2.2 Instrumentación
La síntesis de variscita se llevó a cabo 

en vasos termostatados de 300 mi. El pH 
fue medido con un pH-metro provisto de 
electrodo de vidrio previamente calibra
do en la zona ácida y la temperatura con 
una sonda de Pt. Ambas señales, en la 
mayoría de las experiencias se registra
ron con un registrador gráfico de doble 
entrada. La berlinita fue sintetizada en 
un autoclave de acero inoxidable, pro
visto de cápsula de teflón de 25 mi de 
volumen libre y sistema de cierre a ros
ca, situado en un horno controlable, 
donde la presión alcanzada por el fluido 
a la temperatura de trabajo depende del 
volumen de llenado de la cápsula y de la 
naturaleza del fluido. En nuestro caso, la 
presión se determinó utilizando las ta
blas P-V-T de Kennedy (1.950) para el 
agua pura, por considerar que su uso para 
soluciones acuosas diluidas no introdu
ce gran error. Las experiencias de sínte
sis h id ro term al ten ían  una duración  
mínima de 71 horas, tiempo considerado 
suficiente para que se establezca el equi
librio de precipitación. El enfriamiento 
del autoclave se produce al aire en un 
par de horas.

Las experiencias a baja temperatura 
dan como resultado precipitados blancos 
de naturaleza coloidal, que se centrifu
gan, dispersan con agua bidestilada y se 
vuelven a centrifugar. Después se filtran 
(0.2 p) y se lava el polvo blanco con 
agua bidestilada y etanol. En algunos 
casos se optó por recuperar el precipita
do por evaporación del alcohol sobre
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cápsula de Petri. A alta temperatura y 
presión se obtienen precipitados form a
dos por pequeños cristales que se recu
peran de las aguas madres por filtración 
a vacío.

Los sólidos blancos fueron analizados 
por difracción de R-X (método de polvo) 
y por espectroscopia de infrarrojo en el 
rango de 4.000 a 400 cm-1 ; las pastillas 
se prepararon con KBr y prensaron a 104 
kg/cm 2.

Su examen morfológico se llevó a 
cabo por medio de microscopía electró
nica de barrido.

El tamaño de partícula y potencial 
zeta de suspensiones acuosas de varisci- 
ta fueron medidos utilizando la técnica 
de difusión de luz láser. Las suspensio
nes se prepararon dispersando una peque
ña cantidad de polvo blanco en agua 
doblemente destilada y filtrada (0.2 p) e 
introduciéndolo durante 10 minutos en 
una cubeta de ultrasonidos. De esta sus
pensión se prepararon diversas dilucio
nes hasta que el número de cuentas de 
luz difundida fue ideal para realizar las 
medidas.

2.3 Variables de preparación
La influencia del pH y concentración 

inicial de los reactivos de partida a dos 
temperaturas y presiones diferentes han 
sido las variables utilizadas durante el 
presente trabajo. Se pretendió con ello 
impedir la hidrólisis del ion aluminio en 
solución (Baes y M esm er, 1.976), así 
como condicionar el estado de protona- 
ción del fosfato (Vicente, 1.971).

Por otra parte, la concentración ini
cial de reactivos al pH de trabajo influirá 
directamente sobre la sobresaturación del 
sistema bajo estudio. El comportamiento 
de dos m uestras iguales en diferentes 
condiciones de presión y de temperatura 
está re lacionado term odinam icam ente 
con las fases sólidas que cristalizan y la 
estequiom etría con la uniform idad de 
tamaño de las partículas. Según Katsanis

y Matijevic (1.982), la estequiometría 1:1 
de los reactivos favorece la monodisper- 
sidad de las partículas. En el cuadro 
resumen que se muestra en la Tabla 1 se 
exponen cada uno de estos factores y su 
influencia sobre la fase sólida que preci
pita y el pH final de las aguas madres.

Tabla 1: Condiciones de síntesis de las fases 
variscita y berlinita a partir de soluciones 
acuosas de KH2PO~ y AL (N 03)3.

Sistema n® «o) pHo V pH(a) pH(bi
1 0.05 1.8 >48 173 1.5 0.9
2 0.05 2.5 16 105 2.2 0.8
3 0.1 1.8-2 >48 108-188 2.0-1.7 1.2-1.1
4 0.1 2.5 33 71 1.7 0.8
5 0.2 2.0 >48 111 1.6 1.0
6 0.2 2.5 12 86 1.6 0.9
7 0.1 1.8 >48 134 1.9 -
8* 0.1 2.0 >48 136 1.5 -

(*)experiencias realizadas con adición inicial de variscita. 
En 7 se añadió 1.0037 gr. al inicio de la experiencia. En 
8 , 0.6209 gr. a los 40 min. del inicio.
C : molaridad inicial de los reactivos. pH : pH inicial o o
t^: tiempo de inducción; t̂ .: duración total del experimento. 
pH^jt pH final de la reacción a 80®C, latnw.El precipitado 
fue varíscita. p H ^ :  pH final de la reacción a 220®C y 30 
atm.. El precipitado fue berlinita.

3. Resultados

3.1 Registro de temperatura y pH
En las experiencias realizadas a 80° 

C se observaron ligeras oscilaciones de 
temperatura, que a lo sumo fueron de ± 
1BC, con una caída inicial de 29C a 3eC 
debida a la mezcla inicial de reactivos, 
temperatura que se recupera durante las 
3 primeras horas de la experiencia.

Por regla general el pH (Fig. 1) m ues
tra una caída (t=0) con respecto al pH 
inicial de los reactivos de partida. A con
tinuación inicia una ligera subida dibu
jando un montículo en un determinado 
intervalo de la reacción y luego baja.

La adición inicial de 1.0037 gr. de 
variscita seca a 60BC (sistema 7*,fig. 1.a) 
provoca un aumento de pH de 1.5 a 1.6
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(t=0). Dicho incremento en 0.1 no se re
fleja en la gráfica. Este efecto, en cam
bio, se observa con más detalle al añadir
0.6209 gr de polvo seco de variscita 40 
m in. después de iniciada la reacción

(sistema 8*, fig. l.b). En ambos casos la 
posición del montículo se adelanta con 
respecto a los observados en reacciones 
realizadas en iguales condiciones inicia
les.

^  S i a t o M  2

S l a t e « «  6
\ --------“~V.__J

S l a t «  4

0 4« M I »  1600 «0 »0 120 160 200

t(horas) t(horas)

Fig. 1: Variación del pH durante la síntesis de la fase variscita. (a,b,c,d,) representan la variación 
sufrida en sistemas que parten de igual pH inicial.

Es importante asimismo la observa
ción de los tiempos de inducción en las 
reaccioners que parten de pH=2.5. En los 
3 casos se observó turbidez a las 16 horas 
(sistem a 2), a las 33 horas (sistema 4) y 
a las 12 horas (sistema 6). A pH inicial 
1.8 y 2 no se observa turbidez en las 
p rim eras 48 horas de la experiencia  
(Tabla 1) y el tiempo de agitación ha de 
ser m ayor para que finalice la reacción.

Si comparamos el pH final de las 
aguas madres de las reacciones a 80eC, 1 
atm con el pH inicial de los reactivos,

vemos que la reacción global se produce 
con descenso de pH. Este descenso es 
mucho m ayor en las reacciones llevadas 
a cabo en condiciones hidrotermales y 
tiene relación con la cinética del proceso 
y el tiempo de establecimiento del equi
librio.

De este conjunto de observaciones 
hemos deducido que:

a) La superficie de los fosfatos de 
alum inio adsorbe hidrogeniones H30 +, 
hecho por otra parte conocido y que ju s
tifica sus propiedades catalíticas. Los es-
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tudios del fosfato de aluminio como ca
talizador han sido realizados por autores 
como Kearby (1.961), Alberola y M ari
nas (1.969), Haber y Szybalska (1.981) y 
otros.

b) El anión precursor de la formación 
de las fases sólidas es el H ,PO ;. A 
pH =2.5  la co n cen trac ió n  in ic ia l de 
H2P 0 4 es mayor que a pH=1.8 - 2. Los 
periodos de inducción de las reacciones 
son más cortos y la duración global del 
proceso es menor. Hemos calculado la 
molaridad inicial de H2P 0 4; al pH inicial 
de cada sistema utilizando las constantes 
de disociación K, (H3P 0 4 H2PO;  + Fb) 
de Read (1.988) en nuestras condiciones 
de presión y de temperatura (Tabla 2), 
encon trando  que al aum entar el pH 
aumenta la molaridad de H2P 0 4 y por lo 
tanto la sobresaturación. Al aumentar la 
tem peratura dism inuye la sobresatura
ción.

Tabla 2: Molaridad inicial de H.PO, en las2 4
condiciones iniciales de síntesis de variscita y 
de berlinita.

T* (*C) P(atm.) (KH2P04 ) (H PO ~)

80 1
80 1
80 1

220 30
220 30
220 30

5 0.96
10 1.92
20 3.84
5 0.14

10 0.29
20 0.54

(KH-POU: Concentración inicial de KH„P0. 2 4 2 4
(H_P0. ): Concentración inicial de HoP0^ ( 2 4 2 4
los valores iniciales de pH indicados.

1.31 2.7
2.74 5.4
5.5 10.9
0.22 0.65
0.45 1.30
0.90 2.60

_2
( en moles*10 ) 

_2en moles*10 ) a

A la luz de estas evidencias podemos 
fo rm ular el sigu ien te m ecanism o de 
precipitación:

a) Reacción entre dihidrogenofosfa- 
to y aluminio

H ,PO: ^  H ,P04 + H*

H2PO„ + AP*+ +2 H20 ^  A1P04.2H20 +  + 2 
IT (baja T)

H2P 04+ A L "’ ^  A1P04 + 2 H- (alta T)

b) Nucleación
n (A1P04.2 H20 )  ^  (A1P04.2 H20)n  

n (A1P04) ^  (AlP04)n

c) Crecimiento ( etapa lenta)

d) Adsorción
(A1P04.2 H20)n  + mH* (A lP04.2H20)nmH

El crecimiento de los núcleos de va
riscita se detiene cuando se satura su su
perficie (posiciones básicas) con hidro- 
geniones, estabilizando la partícula en la 
solución coloidal. Esto explica su peque
ño tamaño y su alto potencial zeta (Tabla
3) . El proceso de precipitación viene 
regulado por fenómenos singulares. La 
nucleación y el posterior bloqueo del 
crecimiento de las partículas de variscita 
por saturación de H30 +. Al seguir avan
zando la reacción se pasa a un nuevo 
episodio de nucleación, esta vez con 
mayor núcleo crítico (con mayor periodo 
de inducción), observándose en los casos 
en que se pudo reg is tra r, un nuevo 
aumento del pH por la adsorción de H+ 
sobre los nuevos núcleos. De igual 
manera pensamos que el proceso de ad
sorción de H+ durante la precipitación de 
berlinita es mucho menos intenso que el 
que se produce durante la experiencia 
paralela aumentando el tamaño de partí
cula hasta formar pequeños cristales (Fig.
4) y d ism inuyendo el pH en m ayor 
medida que durante la síntesis de varis- 
cita.

Tabla 3: Forma, tamaño y potencial zeta de 
partículas de la fase variscita en cada una de las 
condiciones de síntesis.

S. n* Tño.(nm)** P.Z. (mV)*** Forma

1 691 8.49 Part, irregulares de tamaño uniforme
2 635 32.93 Part, cuasielipsoidales'

626 36.02 Part. elipsoidales
891 36.90 Part. elipsoidales + cuasiesféricas

4 578 1.36 Part. elipsoidales
5 565 35.65 Part. elipsoidales + irregulares
6 578 28.51 Part. irregulares
8 723 42.99 Part. irregulares de tamaño uniforme

•* Media aritmética de tres medidas realizadas. Tño. (tamaño) 
**• Valor medio de la distribución de potencial zeta para tres
medidas realizadas. P.Z.( potencial zeta).
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3.2 Caracterización de los sólidos
3.2.a Difracción de rayos X  (método de 
polvo)

Hemos comparado los espaciados de 
las reflexiones y las intensidades de las 
mismas en los espectros obtenidos por 
nosotros (Fig.2) con otros publicados 
para sólidos (variscita y esterretita) obte
n idos en  condiciones m uy parecidas 
(Katsanis y Matijevic, 1.982; Unger y 
Vydra, 1.968) encontrando un acuerdo 
razonablem ente bueno con los de la 
variscita. Las fichas ASTM de la varisci
ta (25-18, 25-19) además m uestran un 
pico d=5.39 o d=5.36 que también apa
rece en nuestro material indicándonos la 
buena crista lin idad  de las partícu las 
obtenidas en nuestras condiciones.

Fig. 2: Espectros de difracción de Rayos X 
de las fases variscita y berlinita.

Los sólidos obtenidos en condiciones 
hidroterm ales muestran un espectro de 
d ifracción  (Fig.2) co incidente con la 
ficha ASTM del mineral berlinita, para 
lo cual comparamos los espaciados y las 
intensidades de las reflexiones principa
les con los de la ficha ASTM correspon
diente.

3.2.b Espectroscopia de infrarrojo 
El espectro de IR de la berlinita (Fig.

3.a) muestra dos bandas a 3.450 cm-1 y 
1.640 cm-1 correspondientes a las fre
cuencias de vibración del agua líquida. 
Estas bandas son asignadas a moléculas 
de agua adsorbidas sobre la superficie. 
En el caso de la variscita (Fig. 3.b), un 
fuerte pico de absorción a 3.580 cm-1, 
ha sido asignado a la vibración de ten
sión de grupos P-OH superficiales apa
reciendo a su vez un doblete a 2.340-

Fig. 3: Espectros infrarrojos, (a) berlinita. 
(b) variscita y (c) variscita seca a 80eC.
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2.380 cm-1 que es interpretado como 
sobretonos de la vibración de flexión de 
grupos -OH superficiales de acuerdo con 
Angelí y Howell, (1.969). Entre 2.800- 
3.400 cm-1 una intensa banda ancha es 
asignada a la presencia de H20  adsorbi
da superficialm ente, banda que solapa 
con la del H20  constitucional de la varis- 
cita. Al secar a 80eC (Fig. 3.c) esta banda 
se divide en dos: una a 3.408 cm-1 que 
junto con la que aparece a 1.626 cm-1 
hem os asignado a m oléculas de H20  
superficiales y otra a 3.104 cm-1 que co
rrespondería al H20  constitucional.

3.2.c Forma, tamaño y potencial zeta 
La técnica de difusión de luz láser 

permite la medida de tamaños de partí
cula cuyo diám etro esté com prendido

entre 0.003 y 3 p. Hemos combinado la 
técnica de m icroscopía electrónica de 
barrido con la de difusión de luz láser 
para conocer la forma, tamaño y poten
cial zeta en suspensiones acuosas de 
variscita encontrando (Tabla 3) que las 
condiciones resumidas en el sistema 3 a 
pH inicial 1.8, son las mejores condicio
nes para obtener partículas elipsoidales 
de variscita (Fig. 4.a) con un diámetro 
medio de 0.6 p  y un potencial zeta de 36 
mV que parece su fic ien tem ente  alto 
como para asegurar la estabilidad de las 
suspensiones coloidales.

Los cristales de berlinita (Fig. 4.b) 
presentan formas prismáticas con caras y 
aristas bien definidas. Su tamaño oscila 
entre 10 y 150 p  observándose figuras 
de disolución.

4. Discusión experimentos de precipitación de varis-
cita nos suministra una información va- 

La m edida del pH a lo largo de los liosísima sobre los procesos que tienen
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lugar. Hemos observado que, sea cual sea 
el pH inicial, al mezclar los reactivos a 
tem peratura constan te se produce un 
descenso instantáneo del pH que atribui
mos a la formación de moléculas A1P0..24
H20  según la reacción:

H2P 0 4- + Al+++ + 2 H20 ^  A1P04.2 H20
+ 2H *

A continuación se produce un proce
so de polimerización entre estas unida
des con formación de núcleos cristalinos 
críticos y subcríticos de tam año muy 
pequeño como corresponde a las altas 
condiciones de sobresaturación existen
tes. Estos núcleos reaccionan  con la 
solución adsorbiendo H+ sobre su super
ficie, lo que provoca un aumento progre
sivo del pH. Dicha adsorción bloquea el 
crecim iento de los núcleos m anteniéndo
los en tamaños submicroscópicos, por lo 
que no se observan en las primeras horas 
del experim ento. El aum ento del pH 
provocado por la adsorción desplaza el 
equilibrio de disociación:

H,PO. ^  H PO: + H+3 4 ^  2 4
hacia la derecha aumentando la concen
tración de especies reaccionantes, lo que 
provoca nuevos episodios de nucleación 
que,sin embargo, tienen lugar a sobresa
turaciones menores que la inicial, lo que 
hace aumentar el tamaño del núcleo crí
tico y, por consiguiente, el tiem po de 
inducción. Las nuevas partículas, asim is
m o, sufren adsorción de H + hasta el 
bloqueo de su crecimiento. Los datos del 
espectro infrarrojo muestran la presencia 
de grupos -OH superficiales a 3.580 cm- 
1, por lo que parece que los H+ han 
quedado quimisorbidos sobre posiciones 
básicas superficiales, que representan los 
átomos de oxígeno.

En conclusión podemos proponer un 
m ecan ism o  de p rec ip ita c ió n  rítm ico  
donde la formación de núcleos de varis- 
cita va seguida de adsorción de H+. El 
aumento de pH correspondiente provoca 
nuevas nucleaciones y así sucesivamen

te, dando lugar a poblaciones polidisper- 
sas de cristales.

En el caso de la berlinita el fenóme
no de adsorción de H+ no es significativo 
y el crecimiento no se ve bloqueado. El 
espectro infrarrojo no muestra banda de 
absorción de (-OH) salvo la debida a las 
frecuencias de vibración del agua líquida 
que la recubre.
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Crecimiento de cristales de celestina en gel de sílice. 
Transferencia de masa y criterios de cristalización

Lourdes FERNÁNDEZ-DIAZ, Carmen ZAVALA, Angeles SAN MIGUEL, 
Sol LÓPEZ ANDRES, Manuel. PRIETO.

Dpto. Cristalografía y Mineralogía. Universidad Complutense. 28040 Madrid.

Abstract: The crystallization of celestine (SrS04) by silica gel technique has been studied. The expe
rimental set up is a double diffussion-reaction system. Solutions of SiCl2 and Na2S 0 4 (0.5,0.3 y 0.1M) were 
used as reactives.
The mass-transfer and the pH evolution along the gel column has been experimentally studied. Using these 
data, supersaturation values and ions concentration at nucleation time were calculated. Both parameters 
give the key to explain the first precipitate position and the nucleation kinetics.
The crystallization technique used can be described as an “open system” whose physico-chemical 
characteristics change both along time and space. Their evolution leads to changes in crystal growth 
mechanisms that are reflected by the morphological evolution of the crystals.

Key words: Celestine, Crystal Growth in gels, Growth morphology.

Resumen: En el presente trabajo se analiza la cristalización de Celestina (SrS04) mediante la técnica 
del gel de Sílice. El dispositivo experimental consistió en un sistema doble de difusión-reacción. Los 
reactivos empleados fueron SiC^ y Na2S 04 (0.5, 0.3 y 0.1M, en ambos casos).
La testificación experimental de la transferencia de masay de la evolución del pH en el gel sirvió de vehículo 
para establecer unos “criterios de cristalización” que, unidos a la sobresaturación, han permitido justificar 
la posición del primer precipitado.
Asimismo, se ha estudiado la influencia de la sobresaturación y de la velocidad de sobresaturación en la 
morfología de crecimiento de los cristales de Celestina. El carácter de sistema abierto de la técnica empleada 
da lugar a que las condiciones de cristalización se modifiquen a lo largo del tiempo y del espacio. Dicha 
evolución queda reflejada en diferentes estadios morfológicos que se han interpretado de acuerdo con las 
características fisicoquímicas del medio.

Palabras clave: Celestina, Crecimiento de cristales en geles, Morfología de crecimiento.

Introducción

El crecimiento de cristales en geles es una 
técnica de crecimiento en solución por reac
ción química a baja temperatura en la que el 
único mecanismo de transporte de masa que 
opera es la difusión. Como resultado de esta 
última característica, los dispositivos experi
mentales de crecimiento constituyen sistemas

difusión-reacción en los que existen gradien
tes macroscópicos de concentración y de pH. 
El dispositivo experimental mas frecuente
mente utilizado es el tubo en “U” (Henisch, 
1970). Esta configuración geométrica confie
re un carácter abierto y finito al sistema difu
sivo, que se traduce en condiciones de borde 
cambiantes a lo largo del tiempo. De este 
modo, los perfiles de los valores que toman las
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distintas variables fisicoquímicas (actividad 
iónica, sobresaturación, etc.) a lo largo de la 
columna sufren a su vez una evolución tempo
ral continua.

El carácter no-homogéneo del sistema se 
refleja en manifestaciones espaciales diferen
ciadas, tanto por lo que se refiere a los proce
sos de nucleación como de crecimiento. Se 
trata por tanto, de un sistema con “historia”, en 
el que los hábitos de crecimiento se modifican 
de acuerdo con la evolución fisico-química 
del sistema, lo que en última instancia depen
de de las concentraciones iniciales de los 
reactivos y de la longitud de la columna de 
difusión.

En el presente trabajo se analiza e interpre
ta la distribución espacial a lo largo de la 
columna de difusión de los hábitos de creci
miento de cristales de Celestina (SrS04) en 
base a los perfiles de concentración y sobresa
turación en el momento de la nucleación.

La Celestina es un mineral que cristaliza 
en el grupo espacial Pnma. Las dimensiones 
de su celda son a = 8.359 A, b = 5.352 A y c = 
6.866 A (Deer et al., 1967). Este mineral se 
incluye dentro del Grupo de la Baritina, con 
quien forma una solución sólida. La cristaliza
ción tanto de Baritina como de Celestina ha 
sido durante las últimas décadas un tema de 
gran interes dados los graves perjuicios que la 
precipitación de miembros de esta solución 
sólida en los pozos de gas y petróleo, princi
palmente del Mar del Norte, supone para la 
extracción de dichas materias primas.

La Celesúna ha sido crecida en geles con 
anterioridad por Patel y Bhat (1972). Estos au
tores obtienen cristales cuyo hábito está domi
nado por las caras (011) y (102). Sin embargo, 
no existe ningún trabajo que se plantee estu
diar la evolución espacial y temporal de la 
morfología de los cristales e interpretarla en 
base a las características fisicoquímicas del 
medio.

Experimental

El dispositivo de crecimiento empleado

fué un tubo en “U” (Figura 1). En dicho 
sistema, los dos reactivos, SrCl2 y Na2S 04, se 
sitúan en las ramas verticales y contradifun
den a través de una columna de gel para 
encontrarse y generar SrS04 como producto 
de reacción. La columna de difusión emplea
da tuvo una longitud de 280 mm. y 9 mm. de 
diámetro. Se usó gel de sílice preparado acidi
ficando una solución de Na2SiOJ, de densidad 
1.059 g/cc., con HC1 1N, ajustándose el pH 
inicial a 5.5. El volumen de reactivo que se 
colocó en los depósitos fuente fue de 8 cc., 
empleándose en ambos casos soluciones 0.5M, 
0.3M y 0.1M. Las experiencias transcurrieron 
a 25 C.

SrCl, .....................  «oiiju ..........

T T T T

l|  14 15 1
! i 1 ! !a

Coltura ¿s Cel

Figura 1.- Dispositivo experimental.

Los perfiles de concentración total de los 
reactivos se establecieron mediante testifica
ción experimental, siguiendo el protocolo 
descrito por Prieto et al. 1988): Tras periodos 
de difusión preestablecidos, se extrajo la co
lumna de gel y se cortó en 28 rodajas de 10 
mm. de longitud, que fueron analizadas quí
micamente. El análisis del Estroncio y Sulfato 
se realizó por espectrometría de absorción 
atómica (Pye-Unicam SP90). El límite de 
detección del aparato en el caso del Estroncio 
fue 0.006 g/ml. Para determinar la cantidad de 
S 04= presente en cada rodaja se ha de realizar 
una titración previa con Perclorato de Bario, 
de modo que es el exceso de Bario lo que se 
analiza mediante absorción atómica. Las 
concentraciones establecidas de este modo, se 
corrigieron con el fin de referirlas al “agua 
efectiva” (Prieto etal. 1988) presente en el gel. 
A partir de dichos datos, se establecieron 
perfiles de concentración.

La evolución de los perfiles de pH se deter
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minó dejando difundir los reactivos a través 
de una columna de gel al cual se había añadido 
en su preparación un Indicador Universal de 
pH Merck. De este modo, la coloración ini
cialmente homogénea de la columna de difu
sión, conforme avanza la transferencia de masa, 
se transforma en una zonación de colores que 
revela el pH en cada punto de la columna.

Finalmente, a partir de los datos de con
centración y de pH, se determinaron los perfi
les de sobresaturación en el momento de la nu- 
cleación.

Las características morfológicas de los 
cristales obtenidos, asi como su evolución 
espacial y temporal, se siguió mediante mi
croscopía óptica y microscopía electrónica de 
barrido (SEM).

a

b

Posición de la zona de nucleación

La nucleación es un proceso muy comple
jo que con frecuencia se ha abordado obvian
do aquellos aspectos relacionados con la ciné
tica. Es evidente que en un medio de movili
dad limitada como es el gel, este carácter de 
fenómeno cinético que tiene la nucleación, se 
hace especialmente patente.

Como se ha demostrado recientemente 
(Prieto et al., 1989), la sobresaturación, que es 
el parámetro termodinámico por excelencia, 
es un factor necesario, pero no suficiente para 
explicar la nucleación cristalina en geles. La 
relación entre las concentraciones de los reac
tivos no puede ser irrelevante en un proceso 
que, como es el caso de la nucleación en geles,

Num. Rodaja 
C

d

Figura 2.- Perfiles de sobresaturación en el momento de la nucleación para diferentes concentraciones 
de solución madre. La banda superior indica la posición de la banda de reacción, a) SrCl2 (0.5M)- Na2S 04 
(0.5M), b) SrCl2 (0.3M)- Na2S 04 (0.3M), c) SrC^ (O.lMj-Na^SO, (0.5M), d) SrCl2(0.1M)- Na2SQ4 (0.1M).
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está controlado estocasticamente.
En la figura 2 se ha representado la distribu
ción de las sobresaturaciones a lo largo de la 
columna de gel para diferentes concentracio
nes iniciales de las soluciones madre. En todos 
los casos, el tiempo de difusión considerado se 
extiende hasta el momento de la nucleación. 
En la parte superior de las gráficas se ha 
representado la posición del primer precipita
do. Como puede observarse, en ninguna de las 
experiencias representadas la nucleación tie
nen lugar en la región de la columna de difu
sión en la que el perfil de sobresaturación 
alcanza un máximo.

En la figura 3 se han representado los 
valores de la concentración de Sr2+ y S 04= en 
el momento de la nucleación para los mismos

casos que en la figura 2, comprobándose que 
la posición del primer precipitado coincide 
con la región de la columna de difusión en la 
que la relación [Sr2+]/[S04=] toma valores en 
el entorno de la unidad. Este resultado revali
da los datos presentados por Prieto et al. 
(1989) para el caso de la cristalización de Es- 
troncianita y Witherita, y confirma que el 
“criterio de rango de igualdad” desarrollado 
por Henisch y García-Ruiz (1986), es la con
dición necesaria que unida a la sobresatura
ción permite justificar la nucleación en el 
crecimiento de cristales en geles.

En la tabla I se recogen los datos relativos 
a la posición del primer precipitado y al nivel 
de sobresaturación que presentaba esa región 
en el momento de la nucleación para distintas

Num. Rodaja 
nrsr++] EZ][S04=3 

a

Num. Rodaja 
O S r +*3 ^][S04=3 

C

Num. Rodaja 
ntSr**] 0 K S O 4*] 

b

Num. Rodaja 
ntSr-M-] E3 [S04=]

d

Figura 3.- Perfiles de concentración de [Sr2+] y [S04-] en el momento de la nucleación. La banda 
superior indica la posición de la banda de reacción, a) SrCl2 (0.5M)- Na2S 0 4 (0.5M), b) SrCl2 (0.3M)- 
Na2S 0 4 (0.3M), c) SrClj (0.1M)- Na2S 0 4 (0.5M), d) SiClj (0.1M)- N a^O , (0.1M).
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experiencias. Como puede verse , la nuclea- 
ción tiene lugar a niveles mas altos de sobre
saturación cuanto mayor es la concentración 
inicial de los reactivos. Es decir, que la me- 
taestabilidad del sistema aumenta con la con
centración de los reactivos.

Tabla I: Posición del precipitado y nivel de so
bresaturación cuando se produce la primera nu- 
cleación.

m
o

ü<
o

o Zona
Of

Nuclcación

Tiempo 
ae

D i fu*i6n
B

O.6-0.5 12.6 - 15.0 552 horai 155
0.6-0.3 12.6 - 14.6 5 76 125
O.3-0.6 11.6 - 14.6 800 120
O.3-0.3 12.0 - 15.0 672 1 1 2
0.6-0.1 13.0 - 14.0 720 104
0.3-0.1 10.6 - 11.5 727 100

Hábitos de crecimiento

1 - Aspectos evolutivos.
La morfología de los cristales de Celestina 
crecidos en geles está constituida por una 
combinación de las caras (001), (010), (011), 
(110) y (102). Sin embargo, el desarrollo 
relativo de dichas caras, asi como la perfec
ción de los individuos cristalinos, está condi
cionada tanto por la posición que ocupa cada 
cristalito dentro de la columna de difusión 
como por la concentración inicial de las solu
ciones madre.

Cuando la concentración inicial de los re
activos es baja, (0.1-0.1) o (0.3-0.3) (concen
tración inicial de S rC^-concentración inicial 
de Na^SO^, se forman monocristales o agre
gados cristalinos constituidos por individuos 
bien facetados que muestran caras singulares 
(figura 4.a). Conforme la concentración ini
cial de los reactivos es mas alta, los individuos 
comienzan a mostrar aristas y caras curvas 
(figuras 4.b y c) (0.3-0.5), al tiempo que se 
pueden observar fenómenos de crecimiento 
cuarteado. Este fenómeno es mas patente 
cuanto mas elevada es la concentración inicial 
de los reactivos (0.5-0.5).

Figura 4.- Morfologías de crecimiento de la ce
lestina en gel de Sílice.
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Esta evolución de las morfologías es fácil 
de justificar si se tiene en cuenta que la sobre
saturación en el momento de la nucleación es 
tanto más elevada cuanto mayor es la concen
tración inicial de las soluciones madre (Tabla 
I). Puesto que existe una relación directa entre 
sobresaturación y rugosidad de superficie, 
este parámetro es determinante del mecanis
mo de crecimiento que opera (Sunagawa, 
1982). A altas sobresaturaciones la rugosidad 
cinética de las superficies cristalinas es muy 
grande y el crecimiento se produce de forma 
continua o difusa, de modo que los cristales 
resultantes son muy imperfectos y muestran 
caras curvas. Si la sobresaturación es más baja 
se entra en el campo en el que el mecanismo de 
crecimiento que domina es la nucleación bidi- 
mensional, obteniéndose cristales con caras 
cubiertas de escalones. Por último, a muy baja 
sobresaturación, cuando el crecimiento se 
produce a favor de dislocaciones helicoidales, 
los cristales están bien facetados y tienen 
caras singulares.

Por otra parte, hay que tener en cuenta que 
la concentración a lo largo de la columna de 
difusión es siempre cero cuando se inician las 
experiencias. Por lo tanto, puede decirse que 
las distintas morfologías resultantes son fruto

de las diferentes historias evolutivas. Asi, 
concentraciones iniciales elevadas de las so
luciones madre implican velocidades de so
bresaturación más altas y, por tanto, los nive
les de metaestabilidad que alcanza el sistema 
son también mayores, justificando un creci
miento rugoso. Conforme cae la sobresatura
ción como consecuencia tanto del crecimiento 
como de la propia evolución del sistema, se 
traspasan los sucesivos valores críticos de la 
sobresaturación que implican la transición 
entre los diferentes mecanismos de crecimien
to, y por lo tanto entre las distintas respuestas 
morfológicas.
2.- Aspectos espaciales.
Cuando se consideran unas concentraciones 
iniciales de los reactivos determinadas, se 
observa que el hábito de los individuos crista
linos que se obtienen no es homogéneo a lo 
largo de toda la zona de reacción. De acuerdo 
con el alargamiento de los cristales según la 
dirección [100], es posible establecer una 
zonación de modo que en la región del preci
pitado más próxima al depósito de Sr2+, los 
cristales son aproximadamente equidimen- 
sionales, aumentando su elongación confor
me nos acercamos al depósito de S04'  (Figura
5). La evolución morfológica de los cristales

Figura 5.- Cristales de celestina mostrando los distintos grados de elongación.
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de Celestina se ha presentado gráficamente 
mediante el programa para microordenador 
de E. Dowty, “Shape”. Este programa ofrece 
la posibilidad de construir en tres dimensiones 
morfologías resultantes de la aplicación del 
teorema de Wells (Wells, 1946).

Figura 6.- Esquemas de las morfologías de cre
cimiento de la Celestina mostrando los diferentes 
grados de alargamiento según la dirección [100], 
Se indica la posición que ocupa dentro de la colum
na de difusión cada “morfología tipo”. En a y b se 
han representado los valores que mostraban en el 
momento de la nucleación, la sobresaturación y las 
concentraciones de Sr2t y S 0 4* para el sector de la 
columna donde se sitúa el precipitado.

En el caso que estamos considerando se 
hizo crecer mas rápidamente aquellas caras, 
de entre las inicialmente presentes en el cris

tal, que estaban en zona con la dirección [100], 
es decir las caras (110) y (102). De este modo, 
los cristales pasan de ser equidimensionales y 
estar constituidos por las caras (001), (010), 
(011), (110) y (102), todas mostrando un 
desarrollo semejante, a ser muy elongados 
según [100] y con escaso o nulo desarrollo 
relativo de (110) y (102).

Si se compara la distribución de las distin
tas morfologías tipo establecidas, con los 
perfiles de la actividad de Sri+ y S 04= para esa 
región de la columna, se observa que la elon
gación de los cristales según [100] aumenta a 
medida que disminuye la relación [Sr2+]/ 
[S041.

La figura 6 muestra la correspondencia 
entre estas morfologías y los perfiles de acti
vidad y de sobresaturación en el entorno de la 
zona de nucleación. Como puede verse, la so
bresaturación es prácticamente constante en 
toda la región, por lo tanto, este parámetro no 
puede justificar las diferencias observadas. 
Parece que la relación [Sr2+]/[S04=] no solo 
ejerce un papel fundamental en la nucleación, 
sino que afecta la velocidad relativa de creci
miento de las distintas caras cristalinas, con
duciendo a diferencias sustanciales en el hábito 
de los cristales.
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Study of Brazil twin composition planes in synthetic 
growth quartz crystals by X-ray topography
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sidad de Cádiz. Apdo. 40. PUERTO REAL. CADIZ.

Abstract: In this paper traverse and section topographs corresponding to Brazil twin composition 
planes on Z-plates of synthetic quartz crystals are described and analysed to determine their crystallograp
hic orientation and displacement vector,!^ It is found that these composition planes are parallel to the major 
rombohedral plane (0111) with the value of the displacement vector R* = ± 1/9 [100].

Key words: synthetic quartz, Brazil twins, fault surface, displacement vector, X-ray topography

Resumen: En este trabajo se presentan y se analizan una serie de topografías de rayos-X, de láminas 
Z, tanto en translación como en sección, correspondientes a los planos de composición de la macla del Brasil 
en cristales sintéticos de cuarzo, determinando su orientación cristalográfica y el vector desplazamiento, 
R, que los caracteriza. Dichos planos son paralelos al plano del romboedro mayor (0111), siendo el valor 
del vector desplazamiento R* = ± 1/9 [100].

Palabras clave: Cuarzo sintético, macla del Brasil, defecto plano, vector desplazamiento, topografía 
de rayos-X.

1. Introduction

Brazilian twins are a parallel type of 
twins where the composition planes, gene
rally coincide with simple crystallographic 
planes, Phakey (1969), McLaren and Pit- 
kethly (1982). The diffraction patterns of 
these composition planes are similar to those 
produced by stacking fault, Lang and Miu- 
cov (1969), Phakey (1969).

Brazil twins in natural quartz crystals 
have been studied by different authors using 
electron microscopy and X-ray diffraction 
as the important techniques. Phakey (1969) 
which carried out a systematic study of 
contrasts due to Brazil twin composition 
planes contrasts in traverse topograph, and 
determined the displacement vectors, R, 
associated with different composition pla
nes. McLaren et al. (1967) examined by 
TEM the plastic deformations in natural

quartz crystals under a pressure of 15 to 20 
Kbar at temperatures betwin 500 and 700°C, 
and found that a series of polysynthetic 
Brazil microtwins, parallel to (0001), are 
generated by the shear stress above 500°C. 
Lang ( 1965), and Lang and Miuscov ( 1969) 
analyzed the possibilities of detecting Bra
zil and Dauphiné twins by X-ray topography 
by investigating both their composition 
surfaces and probable displacement vec
tors.

In contrast to natural crystals, in synthe
tic quartz crystals there is sparse work on 
Brazil twins. In the case of synthetic quartz, 
most of the works are devoted to the morp
hological description of defects. In a review 
of the nature of defects in systhetic quartz, 
Tsinober et al. (1968), for example descri
bed Brazil twins on major rombohedral and 
X prism faces giving a genetic hypothesis. 
In a comparative study of growth defects in
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natural and synthetic quartz, Caballero et al 
(1985), observed for the first time diffrac
tion contrasts due to Brazil twins in the 
latter. Caballero and G onzâlez-M anas 
(1988) analyzedjn detail the Brazil twin 
morphology on X growth faces.

2. Experimental

The Y-bar hydrothermally-grow quartz 
crystals under study were supplied by the 
Société Industrielle de combustible Nucléai
re, SNCN, Annecy (France). All of them 
showed Brazil twins on X face (Caballero 
and Gonzâlez-Manas, 1988).

To carry out observations of Brazil- 
Twin diffraction contrasts, a series of Z- 
plates, parallel to (0001), belonging to the 
same twin, were cut from the region close 
towards the seed to the external face. The

thicknesses of these plates were 0.75 and 
1.25 mm. They were firts mechanically 
polished as usual and then chemically et
ched in 45% HF solution at room tempera
ture for 1/2 hour. Traverse and section topo
graphs were obtained from those plates using 
Mo Kcq radiation. The width of the incident 
beam was 120 pm for the traverse and 20 
pm for the section topographs.

3. Results and discurssion

Brazil-twin diffraction patterns in tra
verse topographs consist of an ensemble of 
fringes parallel to the depth contours of the 
composition plane, as can be seen from the 
topographs of Figs 1 through 4. Thus by 
measuring the width of fringes in symme
tric reflection, as 2110, the crystallographic 
orientation of the composition planes, may

Fig. 1. (a) Traverse topograph corresponding to ghe internal Z-plate (close to the seed); B indicates the 
sub-boundaries and the growth bands, (b) Section topograph of two composition planes; P: Pendellosung 
fringes; * marks the position of the section; section width is 220 pm. 2110 reflection, pt =* 0.75



STUDY OF BRAZIL TWIN COMPOSITION PLANES IN... 21

be inferred to be parallel to the major rom- 
bohedral plane (OT11). Figs. 1 to 3 of the 
three adjacent plates reveal that these con
trasts move from the left to the right with 
respect to the external shape of the imper
fect region in accordance with the (0111) 
orientation. The topographs also reveal anot
her type of a boundary indicated by P in 
Figs 1, 2a, 3a and 4 between the twinned 
volumes, characterized by a strong and irre
gular diffraction contrasts due to highly dis
torted surfaces.

The structure of twinned domains across 
the composition planes is parallel but it is 
translated some extent defined by the dis
placement vector, k , parallel to this compo
sition planes. Thus K introduces a phase 
shift, a ,  in the wavefields across this planar 
defect which causes the formation of frin
ges. In general, the phase shift can be ex
pressed by:
ex = 2 7t g>. (1)

where g ls  the diffraction vector. In the case

of the composition planes of Brazil twin, 
equation (1) should include the phase shift 
<|> between the structure factors, F ^ , of both 
individual right and left, i.e. 
a  = 2;t i f  . R + <(> (2)
When the phase shift satisfies the condition 
a  = i  n 2 jt (3)

Where n is an integer, diffraction con
trasts vanish. Thus the magnitude of R can 
be determined by analyzing the diffraction 
contrasts in different topographs ofthe Z 
and Y-plates, which are parallel to the 
(0T10) plane. The topographs reveal that 
both composition planes are invisible for all 
reflections parallel to the X [100] direction, 
like 0T10, O ll l  and 0331, as well as for 
3031 and 0003, which suggest that Tf does 
not have a component in the Z [001] direc
tion. Moreover, that these contrasts only va
nish for those parts of the composition pla
nes which are in the Z growth sector, as one 
can see, for instance, in Fig. 4.

Considering the twin as a reflection

1 2 3 4 5
b

Fig. 2. (a) Traverse topograph of the middle Z-plate. (b) Section topographs in X and Z growth sectors; 
numbers indicate positions of sections on the corresponding topograph (Fig. 2a); the width of sections are 
220 pm. 2110 reflection, (it = 0.75.
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Fig. 3 (a) Traverse topograph of the external Z-plate. (b) Section topographs inX  and Z growth sectors. 
The numbers indicate positions of sections and 2 and 2' correspond to the same sections. Arrow in 2' marks 
a dislocation image close to the entrance surface: direct, dynamical and intermdiate images are clearly seen. 
2110 reflection. |it = 1.25.

across (2110) plane, from equations (2) and 
(3) one may write for the above reflections 
2 7c OllO . i t  = ±  n, 2 7t,
2 7i 0111 ,T^=±n22 7t,
2 7t 0331 .T ? = ± n 3 2rc,
2 7t 3031 . 2tc/3 = ± n4 2 7t (4)

If [uvw] denotes the displacement vec
tor coordinates, its simple solution may be 
given by
u = ± 1/9 v = 0 w = 0 (5)

T herefo relt= ± 1/9 [100], parallel to the 
composition planes, this value of has 
been theoretically predicted by Phakey 
(1969) in natural quartz crystals.

In order to determine the sense of the 
total phase shift and the reason why the con
trasts under study never vanish in the X 
growth sector, a series of section topo
graphs corresponding to the Z-plates has

been  p erfo rm ed  b o th  in  the 
sectors. Reflection used in all sections is the 
symmetric 2110. Figs, lb , 2b and 3b show

Fig. 4. traverse topograph corresponding to the 
external Z-plate showing the invisivility of (0111 ) 
composition planes in the Z growth sectors. 0110 
reflection.



STUDY OF BRAZIL TWIN COMPOSITION PLANES IN... 23

the diffraction patterns produced by the 
(Oil 1) composition planes in section topo
graphy. The positions in which they have 
been obtained are marked on the correspon
ding topograph. It may be noted that these 
patterns consist of an ensemble of fringes 
similar to the stacking fault contrasts, i.e. 
the typical hour-glass shape. The principle 
of formation of these images is shown scha- 
matically in Fig. 5. In this figure F ’F ’ ’ and 
IT ”  represent the dynamical images of traces 
of the (O il 1) composition plane on the 
entrance and the exit surface, respectively, 
and F T  is the direct image of the fault. 
Fringes are into the two triangles F ’H F” 
and P H I” .

Fig. 5. Scheme of principle of formation of 
(0111) composition plane in section topography.

According to Authier (1968) at every 
point on the exit surface the intensity I is 
made up of contributions of three terms I3, I2 
and I3. The term it represents the interferen
ces between original wavefields, propaga
ting into the Borrmann prisme ABCDEG 
(Fig. 5) before crossing the planar defect, 
giving rise to Pendellosung fringes, see for 
instance Fig. lb. I2 corresponds to the inter
ferences between new wavefields origina
ted on crossing the fault. The fringes due to 
this term are hyperbolic as seen in Fig. lb .

I3 represents the interferences between ori
ginal and new wavefields generating anot
her type of fringes whose shape can be ob
served in Fig. 3b.2. Terms Ij and I2 depend 
on the value of sin(a/2) whereas I3 depends 
mainly on sin a . Thus it is possible to deter
mine the sense of the displacement vector 
theoretically. Even under moderate absorp
tion conditions (i.e. |xt = 1, where p  is the 
linear absorption coefficient and t is the 
thickness), fringes due to I3-term dominate 
in the diffraction pattern, as may by seen in 
Fig. 3b.2 for, pt = 1.25. The number of I3- 
fringes is t/eg, where eg is the extinction 
distance. Experimentally, they are 13 in 
number in agreement with the expected 
number for his plate which t is 1250 pm 
thinck and for 2110 reflection where eg is
97.2 pm.

The sign of the first fringe contrasts on a 
crystal surface depends on the pt value. 
When 13 dominates it is opposite and it 
depends on the sign of a . This is the case 
shown in Fig. 3b.2 (upper fault), but it is 
very difficult to establish without ambi
guity the sign of the first fringe contrast on 
the exit surface since the whole fringe pat
tern is shifted. However, for small values of 
pt, the diffraction images are, in general, 
complicated bacause 12 and 13-fringes are 
superposed as seen in Fig. 2b where pt=0.75. 
The sign of the first fringe contrasts does not 
depend on the sign of a .

All the sections analyzed show very 
complex images. Fig. lb  reveals two over- 
laping composition planes. Figs. 2b and 3b, 
showing a series of section topographs of 
the X and Z growth sectors, reveal that the 
twinned volume is more imperfect in X the 
growth sector than in the Z one; the Pende
llosung fringe pattern is degraded since a 
new growth sub-sector appears in X asso
ciated with the Brazil twin. This can be 
observed, for instance, in Fig. 1 where one 
can easily identify new sub-boundaries and 
new growth bands which cause these per
turbed contrasts. Furthermore, the (0T11) 
composition plane images are also degra



24 GONZALEZ MAÑAS, M. y CABALLERO, A.

ded by this strain gradient.
In conclusion, it should be mentioned 

that due to the above reasons, it is difficult 
to determine the sense of R, the total phase 
shift and the evolution of the displacement 
vector in the X growth sector, to answer 
these questions, it is necessary to simulate 
these X-ray topographic images. This will 
be the aim of our future work.
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Estudio y caracterización de cloritas trioctaedricas 
por espectroscopia Raman e infrarroja
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Abstract: We have studied eight mineral species corresponding to the different poles of solid 
solutions of the trioctaedric chlorite type. The crystalochemical parameters (d(001), bQ, polytype 
etc.) were measured from the XRD analysis of the polycrystalline powder. The chemical composi
tion was obtained by electron microprobe (EMPA), which agrees with that deduced by XRD. The 
samples were studied by Raman, micro-Raman, and FTIR, paying special emphasis to the stretching 
vibrations v(O-H). The variations observed between the different species were correlated to the 
crystalochemical parameters, and to the substitutional cations Mg*2(Fe*2) and S i'^A L 3) on octahe- 
dric and tetrahedric sites respectively.

Key words: Chlorite, Raman, Raman microprobe, FT-IR.

Resumen: Se han estudiado ocho muestras representativas de los diferentes polos de solucio
nes solidas de las cloritas trioctaedricas, deduciéndose la composición quimica y parametros cris- 
taloquímicos (espaciado basal, bQ, politipo etc.) a partir de DRX sobre polvo policristalino y agre
gado orientado. La composición química se obtiene a partir de análisis puntual por microsonda 
electrónica, confrontándose con la deducida por DRX. Se han efectuado los registros Raman, micro- 
Raman y F ílR  de las especies minerales, atendiendo fundamentalmente a la región espectral de 
vibraciones de tensión v(O-H). Atribuidas las diferentes bandas observadas en esta región, se han 
correlacionado las variaciones existentes en los espectros vibracionales con los parámetros crista- 
loquímicos y con las sustituciones en los huecos octaédricos y tetraédricos, Mg+2(Fe+2), Si*'*(AIf3) 
respectivamente.

Palabras clave: Cloritas, Raman, micro-Raman, FTIR.

Introducción

Las cloritas son Filosilicatos con es
tructura 2:1:1. Están constituidas por una 
unidad tipo “talco”, cargada negativa
mente, alternando de modo regular con 
una capa interlaminar de tipo “brucíti- 
co”, con carga positiva, teniendo como 
formula general:

fS i,A lJ 'vrAl,x+2/,F e 2j.M g3.y+#1.i+y/3]v'O10(OH)8 
Su amplia variación en la com posi

ción química junto con su gran abundan
cia en la naturaleza y sus características 
estructurales, hacen que sean utilizadas 
como geotermómetros de sistemas geo- 
termales (Noack et al., 1986 y Catheli- 
neau & Nieva, 1985). Los datos espec- 
troscopicos son escasos y parciales, dado
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que en su mayoría son de absorción IR y 
no cubren la totalidad de las soluciones 
sólidas, destacando los trabajos de Tud- 
denham & Lyon (1959), Stubican & Roy
(1961), Hayashi & Oinuma (1967), Oi- 
numa & Hayashi (1968), Farmer (1974), 
Sh irozu  & M om oi (1972) y Shirozu 
(1980 y 1985), que tratan de relacionar 
determinadas bandas de vibración con la 
com posición  quím ica y/o parám etros 
cristaloquímicos; no existiendo práctica
m ente registros Raman ni FTIR.

En este trabajo pretendem os salvar 
esta laguna, debida fundamentalmente a 
la dificultad que presentan para este tipo 
de estudios los minerales ricos en hierro, 
y por otro lado interpretar y correlacio
nar las modificaciones que presentan los 
registros FTIR y Raman, en función de 
las variaciones de los parám etros crista
loquím icos y com posición quím ica de 
cloritas, atendiendo especialm ente a la 
región espectral de vibraciones de ten
sión v(OH).

Las diversas sustituciones catiónicas 
en las capas tetraédricas (IV) y ambas 
octaédricas (VI), además de provocar la 
presencia de carga en las capas, produ
cen importantes variaciones en el espe
sor de la lamina y de la distancia O...OH. 
Shirozu (1980 y 1985), pone de mani
fiesto como el aumento de Al(IV), que 
g en e ra lm en te  va acom pañado de un 
aum ento en el contenido de Al(VI), hace 
que el grosor de las capas octaédricas y 
distancias O...OH disminuyan, a la vez 
que el espesor de las capas tetraédricas 
aum enta y el espaciado basal d(001), 
decrece. Análogamente un mayor conte
n ido  en Fe+\  im plica la ex istencia de 
laminas octaédricas más gruesas y una 
dism inución en el espesor de las capas 
tetraédricas y de la distancia O...OH, 
anulándose estos efectos con respecto a 
d(001), que permanece inalterada.

Es notorio la dependencia que tiene 
la distancia O ...OH con el exceso de 
carga negativa de los oxígenos superfi

ciales de la capa laminar 2:1 y con los 
cationes octaédricos de la capa interla
minar, al tiempo que dependen de ella el 
espaciado basal y la dinámica vibracio- 
nal de todo el entramado estructural. Por 
ello las modificaciones que se produzcan 
en la composición química repercutirán 
directamente en los parámetros reticula
res, en la estructura estática y en la dis
tancia O...OH de la capa interlaminar e 
indirectamente en las vibraciones v(OH). 
Así pues la metodología a seguir com 
prende la caracterización estructural es
tática (DRX y análisis puntual por Mi- 
crosonda E lec trón ica), que perm itirá  
conocer con precisión composición quí
m ica y parám etros cristaloquím icos, y 
por o tro  la carac terizac ión  dinám ica 
vibracional (FTIR, m icro y macro-Ra- 
man), que correlacionado de modo m úl
tiple permita relacionar las bandas vibra- 
cionales correspondientes a los modos de 
tensión v(OH), con los parámetros cris
taloquímicos y las sustituciones produci
das en la red.

Materiales y métodos

Las muestras estudiadas proceden de 
las colecciones del Museo Nacional de 
Historia Natural de París (P) y del Museo 
de H istoria Natural de Berna(B). Las 
muestras P108902, P12644, P137510 y 
B2976 son láminas cristalinas de alta ca
lidad óptica, mientras que las muestras 
P107749, P12466, B5084 y B5240 se 
presentan como agregados microcristali- 
nos en rocas encajantes. Todas ellas son 
especies m inerales representativas de 
diversos polos de las soluciones solidas 
de cloritas trioctaédricas. Para los ensa
yos de DRX (método del polvo) se ha 
utilizado un equipo de difracción YO- 
BIN-IVON, m odelo Sigm a 2080, con 
ánodo de Cu y monocromador de grafi
to, efectuando las experiencias sobre 
polvo policristalino y en agregado orien
tado. Las muestras fueron pulverizadas
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hasta tamaño inferior a 20 mieras, prepa
rándose los agregados orientados según 
el metodo de Triki (1973), sin inclusión 
de standards, p revia flocu lación  con 
vibración ultrasonica en dispersión acuo
sa.

Los espaciados básales de las clori- 
tas, d(001), se han obtenido a partir de 
agregados orientados, siguiendo las re
comendaciones y metodología propuesta 
por Nieto (1983). A partir del valor de 
d(001) se obtiene el grado de sustitución 
Si(Al), que determina la carga negativa 
de la capa y en función de ella las atrac
ciones interlaminares que condicionan al 
espaciado basai. El contenido en Al total 
se obtiene a partir de Albee (1962), dando 
valores que se aproximan mejor que los 
obtenidos de Al(IV), [según Kepezhins- 
kas, (1969) y Brindley (1961)] a los datos 
deducidos por EMPA. A partir de inten
sidades relativas de las reflexiones bása
les (003), (004) y (005) se obtiene el 
contenido en Fe y su distribución octaé
drica e interlaminar, utilizando el m éto
do propuesto por Nieto et al. (1980).

De los difractogramas de polvo poli- 
cristalino desorientado se determino el 
parám etro bo a partir de la reflexión 
(060); Ello permite calcular el contenido 
en átomos pesados (R+2), utilizando las 
fo rm ulas p ropuestas por E ng lehard t 
(1942), Shirozu (1958), Bridley (1961) y 
Rodoslovich (1962).

El politipo de las cloritas se determ i
na por las reflexiones características, (2_ 
y relación de intensidades) recogidas por 
Brindley & Brown (1980).

Para la determinación del contenido 
catión ico , se ha u tilizado  un equipo 
CAMEBAS-MX de EMPA automática. 
Este ensayo se realizó sobre las muestras 
naturales inmersas en un substrato poli
mèrico, con metalización al carbono de 
la superficie. Los standars usados deter
minan Si,Al,Fe,M g,M n,Na,K,Ca,Cr,Ni y 
Ti.

Esta caracterización química ademas

de darnos alta precisión, ofrece inform a
ción a veces mucho más interesante que 
el propio dato analítico (Cathelineau, 
1987). Se han efectuado análisis de 11 
elementos quím icos, sobre 100 puntos 
para cada clorita. Uno de los inconve
nientes radica en que no se determina el 
grado de oxidación del hierro, si bien se 
le puede considerar como divalente en la 
formula mineralógica, dado que en los 
análisis quím icos de gran num ero de 
cloritas, reflejados en la b ib liografía  
(Foster, 1962; Deer et al., 1962; Shirozu, 
1978) el contenido en Fe+3 no sobrepasa 
en un 5% del Fe total.

Los registros de absorción FTIR se 
han efectuado sobre pastillas de KBr al 
1% con  un equ ipo  M A TTSO N  
CYGNUS-100. Los espectros Raman se 
han obtenido m ediante un equipo DI- 
LOR-XY. La excitatriz procede de un 
láser de A r+, con longitudes de onda 
514.5 y 488.0 nm y potencia entre 150- 
300mW, con resolución espectral de 1 
c n r1.

De las cuatro cloritas que presentan 
laminas cristalinas se han obtenido sus 
espectros macro y micro-Raman en re- 
trodifusión perpendicular y paralela al 
p lano basal (001), con estudio  de la 
polarización, sobre caras de alta calidad 
óptica. Del resto, debido fundam ental
m ente a su m orfología cristalina y su 
pequeño tamaño de grano, solo se han 
podido recoger los espectros retro-Raman 
en modo m icroscópico de la cara (001).

Resultados y discusión

En la Tabla 1 se recogen los resulta
dos del estudio por difracción de Rayos- 
X, observándose ligeras diferencias en
tre los valores del contenido en átomos 
pesados obtenidos por los diversos m é
todos citados y el calculado por el m éto
do de Nieto et al. (1980), sobre todo en 
las m uestras de bajo contenido en Fe+2. 
A su vez se observa, que las ocho clori-
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tas examinadas pertenecen al politipo Ilb.
Comparando los datos de EMPA con 

los datos de DRX, la composición quí
m ica aproximada, se basa en el conteni

do en Al y Fe, determinados según Albee
(1962) y Nieto et al (1980), respectiva
mente, dando el resto de cationes m e
diante el método de Nieto (1983).

Tabla 1 Parámetros cristaloquímicos y contenidos en Al y átomos pesados deducidos por DRX.

CLORITAS CKISTALINIDAD POLITIPOS <3ooi

IÁI

LO

IÁI

fll(T)

(1)

AL(IV)

(2)

AL(IV)

(3)

R+2

(9)

R+2

(5)

R+2

(6)

R+2

(7)

CM 
^

+ 
oo

P108.902 M.C. I Ib 19.33 9,239 1.3 0 .8 0.7 0,5 0.6 0 ,7 0.7 0.2
P126.99 M,C. I I b 19 .y 9.290 2,5 1,9 1.3 0 .7 0.8 0 .8 0 .8 0.9

P137.510 M.C. I Ib 19.15 9.290 2.5 1.9 1.9 0.7 0.8 0 .8 0.8 0 .9

P170.799 P.M .C. I Ib 19.15 9.300 2.5 1.3 1.9 2.9 2.3 2 .3 2.3 2 .2
B2976 M.C. I Ib 19.10 9.288 3.0 1.5 1.5 2.9 2.0 2 .0 2.0 2 .0
B5089 P.M.C. I Ib 19.11 9.392 2,9 1.9 1,5 9.9 3,9 3.9 3,9 9 .3
P129.66 P.M .C. I Ib 19.12 9.392 2.9 1.9 1.5 9.9 3.9 3 .9 3.9 9 .0

B5209 P.M.C. I Ib 19.12 9,328 2.9 1.9 1 .5 3,9 3.0 3 .0 3.0 3,5

M.C. MACRO CRISTALES (9) .- E n g l e h a r d t  (1992)
P.M .C. - P a v o  MICRO CRISTALINO (5) . - Sh i r o z u  H .  ( 1 9 5 8 )

(1) .- Al s e e  A.L. ( 1 9 5 2 ) (5) .- Br i n e l e y  G.W (1961)
(2) , - Ke p e z h i n s x a s  K,B. (1955) (7) . - Ra d o s l o v i c h  E.W. (1962)
(3) . - Br i n d l e y  G.W. ( 1 9 6 1 ) ( 8 )  .- N i e t o  F .  (1980)

En la Tabla 2, se recoge la formula 
m ineralógica de las 8 muestras. Su ob
tención se ha efectuado a partir de los 
valores analíticos de componentes prin
cipales, calculados mediante un método 
estadístico de eliminación de puntos no 
representativos. Se basa en la crea
ción de un espacio de 11 dimensiones 
cuyos ejes son combinación lineal de los 
datos obtenidos para cada elemento, y a

Tabla 2 Formulas mineralógicas deduci
das del análisis de EMPA.

a o R iu s FORMULA MINERALOGICA M.E.

P106.9Q2 S|J.5LJ Nj.W) °10 **¡.U3 N ).687 a .012 Fe0.250 (0H)8
P126.W S|2.9S *4,985 010 Mg, i5m  A-j .coi U.010 Fe0 .M  <oh,8
P1S7.510 s,2798 N . »  °10 *4.205 °.022 Fe0.N29 (Cm8
P107.749 S'2.7N9 A-1.27» °10 *2.379 *LI.ZS2 a .052 Fe2.286 <CII,8
B2S/b Sl2,651 A-l.NM °10 *>-1.370 d .072 Fe2.081 (oh,8
155084 Sl2.726 *>-1.288 °10 0.269 A-1.27R D.l)0 FeN.33í  <al>8
P124. 6 Sl2.751 *>-1.396 °10 *4.255 *>-1.250 a .159 Fe<L191 <0H18
B5204 Sl2.788 *>-1.512 °10 *U83>l *>-1.213 °.188 Fe3.V7 <CH)8

través de proyecciones bidimensionales 
(con perdida del 2% de la información) 
se eliminan los puntos ajenos a una ley 
prefijada, obteniendo la formula m inera
lógica, según C athelineau & Nieva,
(1985).

En la Figura 1 se recogen los diagra
mas rectangulares de componentes prin
cipales. En general se observa que las 
nubes de puntos de una misma población 
están muy próximos entre sí, pero a veces 
definen, a través de dispersiones, tenden
cias específicas, que en los diagramas 
A1(VI)/A1(IV), A l(IV)/(Fe+M g+M n) y 
Vac/Al(IV) son opuestos a las correla
ciones seguidas por el conjunto total de 
muestras. Por contra el diagrama Fe/Mg 
y V ac/(Fe+M g+M n) m uestras en las 
desviaciones específicas la misma ten
dencia que el conjunto total. Estas ten
dencias pudieran derivarse del artificio 
matemático utilizado, no obstante al ser 
observables en las representaciones de
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contenidos obtenidos directam ente del 
análisis, serán estudiadas con profundi
dad en posteriores trabajos, en relación a 
su utilización como indicadores termo-
AK6I

Vac.

•)
P I 0 0 9 0 2  

P I 2 6 4 4  

P I J 7 5 I 0  

P  I 0 7 7 4 9  

0 2 9 7 6  

P 1 2 4 6 6  

0 5 2 0 4  

0 5 0 0 4

AK4)
A  L (4 ) 

3,01

9,0 9,5 10,0 10,5 11,0
Fe+Mg+Mn

•)
P 1 0 0 9 0 2  

P 1 2 6 4 4

P 13 7 5  10 

P 1 0 7 7 4 9  

0 2 9 7 6  

P 1 2 4 6 6  

0 5 2 0 4  

0 5 0 0 4

métricos.
Cómo se observa en el diagrama Fe/ 

(Fe+Mg):Si (Fig. 1), pueden diferenciar
se tres grupos de cloritas: las muestras

F e / ( F e  + M g )  b)

«0
P 1 0 0 9 0 2  

P 1 2 6 4 4  

P 1 3 7 9 0 2  

P 1 0 7 7 4 9  

0 2 9 7 6  

P 1 2 4 6 6  

0 5 2 0 4  

0 5 0 0 4

6>

$

•  P 1 0 0 9 0 2

■ P 1 2 6 4 4

■ P I 3 7 5 I O

•  P 1 0 7 7 4 9

•  0 2 9 7 6

•  P 1 2 4 6 6

» 0 5 2 0 4

• 0 5 0 0 4

(3
2 4

V ac
o* P 10 0 9 0 2  

P 1 2 6 4 4  

P 1 3 7 5  10 

P 1 0 7 7 4 9  

0 2 9 7 6  

P 1 2 4 6 6  

0 5 2 0 4  

0 S O 0 4

AK4)

9 ,0  9 ,5  10,0

Fe+Mg+Mn

Fig. 1 D iagram as rectangulares de com ponentes principales.
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P108902, P 12644 y P13510 son cloritas 
magnesianas con sustitución creciente de 
Si por Al y bajo contenido en Fe, las 
m uestras P107749 y B 2976 son ferro- 
magnesianas y por último las tres restan
tes B5084, P12466 y B5204 son cloritas 
ferríferas de alto contenido en Aluminio.

Respecto a la dinamica vibracional, 
la interpretación y atribución de bandas 
(Prieto et al, 1989) se basa en modelos 
generales de filosilicatos propuestos por 
Ishii et al. (1967) y Farmer (1974) a partir 
de espectros de absorción . Las vibracio
nes de tensión OH caen en la zona de 
3400-3700 cm '1 siendo su separación 
prácticam ente com pleta del resto  del 
espectro; sin interferencia de otros m ovi
mientos. Son bandas intensas observables 
en las Figs. 2 y 3a, correspondientes a 
registros FTIR y micro-Raman, respecti
vamente. Se observa una gran variación 
de las bandas con la composición, con 
tres grupos de bandas perfectam ente 
diferenciados y característicos de clori
tas trioctaédricas. La banda situada entre 
3685-3610 c m 1, con débil intensidad en 
FTIR y muy fuerte en Raman, es atribui- 
ble a los grupos OH de la capa octaédri
ca 2:1 (Hayashi & Oirtuma, 1965; Serra- 
tosa & Viñas, 1964; Prieto et al, 1989).

Esta banda se presenta en un registro 
de Talco(Ch-a), y autoresuelta mediante 
series de Fourier (Acosta et al., 1989) 
presenta tres componentes, con frecuen
cias Raman de 3685, 3680 y 3665 c m 1. 
Las componentes a 3685 y 3680 c m 1 son 
atribuibles a las tensiones antisimétrica y 
simétrica de los grupos OH ligados al 
Mg+2 de la capa octaédrica; la banda si
tuado a 3665 cm '1 es atribuible a las 
tensiones de grupos OH, sin puentes de 
hidrógeno y enlazados a cationes di y 
trivalentes que sustituyen al M g+2.

Su frecuencia está controlada por el 
catión octaédrica de la capa 2:1, con 
interacciones débiles de la lamina tetra
èdrica. En el registro Raman de la Fig. 
3a se observa la variación de esta banda

con la composición, al evitarse el sola- 
pamiento con las otras bandas del espec
tro FTIR.

I? C M -1

Fig. 2 Registros FTIR de cloritas trioc
taédricas, región de vibraciones de tensión 
v(OH)

Las tres componentes, en su conjun
to, se ensanchan a medida que el Al(IV) 
aumenta, desplazándose hacia más bajas 
frecuencias con el aumento de Al(VI) y 
Fe total, lo cual es notorio en el pico a 
3665 cm-1 dando un hombro muy signi
f ic a tiv o  en las m u estras  P 12644 y 
P137510, de sim ilar contenido en Fe 
total. A m edida que el Fe sutituye al 
M g.este pico desciende su frecuencia 
situándose a 3610 c m 1, siendo perfecta
mente observable en los registros FTIR 
para las muestras B5074 y B5204.
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Fig. 3 a./ Espectros micro-Raman de cloritas trioctaédricas en la región de vibraciones de
tensión OH. b./Espectros micro-Raman de cloritas magnesianas y ferromagnesianas en retrodifusión pa
ralela y perpendicular al plano (001).

Todo ello viene a confirmar la hipó
tesis (Farmer, 1974) según la cual ,1a 
frecuencia de esta banda depende de la 
cantidad de M g+2 sustituido en la capa 
octaédrica 2:1, siendo independiente del 
tipo y carga del sustituyente.

Las dos bandas que aparecen centra
das (Figs. 2 y 3a) en tomo a 3560 c m 1 
y 3450 cm -1 son atribuidas a las tensio
nes v(OH) de los grupos interlaminares, 
enlazados por puentes de hidrógeno, de
bidas a m ovim ientos (S iS i)O ...O H  y 
(SiAl)O...OH, respectivamente (Shirozu,

1980 y 1985). No obstante, en los regis
tros m icro-Raman de retrodifusión per
pendicular y paralela a la cara (001), 
recogidos en la Fig. 3b, se observa una 
inversión de intensidades entre las ban
das de capa brucitica (SiSi)O...OH y de 
capa octaédrica, aumentando la intensi
dad del registro paralelo frente al per
pend icu lar a m edida que aum enta el 
contenido de Al(IV), en Cloritas m agne
sianas. Esta dependencia de la intensi
dad de la banda a 3665 c m 1 con la 
composición de la capa tetraèdrica, pue
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de indicar una contribución de oscilado
res implicados en enlaces de Hidrógeno 
en la dirección <001>. Los registros 
macro-Raman (Fig. 4), vienen a confir
m ar que la orientación de los enlaces de 
hidrógeno en la capa interlaminar influ
yen en la intensidad de estas dos bandas, 
co n trib u y e n d o  a la p rim era  banda 
(36 6 5 cm 1) los osciladores OH situados 
en la dirección <001> y a la segunda 
(3450cm 1), los restantes.

El aumento en Al(IV) y Fe(VI) pro
voca en ambas bandas un corrimiento 
hacia las bajas frecuencias junto con una 
inversión en las intensidades relativas, 
aum entando la intensidad de la banda 
(SiA l)O ...OH (Fig. 2) con el contenido 
en A l(IV ), a la  vez que la banda 
(S iSi)O ...O H  se ensancha. Este efecto 
esta sobradamente discutido en la biblio
grafía (Hayashi & Oinuma, 1965; Far
mer, 1974 y Shirozu, 1980).

Por lo que respecta a los registros de 
cloritas ferríferas, son concordantes sus vibraciones de tensión v(OH). Diferentes com

ponentes del TPD.

) • • 3
' ."4L? 3 _

2 2 2 _
Al (IV)

I ________ !______ _____1 ■ • ■ ■ 1 . . •

AH IV)

i

AHIV

i f 1( .
3400 34 SO 3 S00 

V  ex
3530 3 5 (0  3(30 

¿ > c x - l

3(10 3 (5 0
> 7  c u " 1

3Í*0

Fig. 5 Relaciones v(OH) vs dOOl, Fe total, Al(IV) paralas bandas de vibración a)(SiAl)0...OH
interlaminar b)(SiSi)O...OH interlaminar c) OH octaédrico.
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frecuencias e intensidades con lo ya re
señado, observándose una complejidad 
creciente de las formas de estos tres 
grupos de bandas al aumentar el conteni
do en Fe, dado que con tribuyen  un 
numero elevado de osciladores OH a esta 
región espectral, debido a la com pleji
dad química de estos compuestos.

En la Fig.5 se recogen las correlacio
nes de frecuencia FTIR y micro-Raman 
de las tres bandas v(OH) frente a dos 
componentes químicos, Fe y Al(IV) y al 
parámetro reticular d(001), observándo
se la dependencia de estas vibraciones 
con las sustituciones tanto octaédricas, 
en la capa talco e interlam inar, como 
tetraédricas.

Finalmente se pone de manifiesto el 
interes de efectuar estudios multidiscipla- 
res que relacionen análisis químico, es
tructural y vibracional para que ahondan
do en la siempre compleja sustitución ca- 
tiónica de estos materiales se pueda ob
tener un mejor conocimiento de las solu
ciones sólidas minerales y de sus propie
dades.
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Caracterización de cloritoides de la Sierra de Los 
Cameros (Soria-La Rioja): primeros datos
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A bstract: The “Cameros ridge” is constituted by materials of Lower Cretaceous age in Weal- 
dian facies. It correponds at one thick serie of continental sediments of fluvio-deltaic origin. The 
samples studied are located in the clastic group named “Urbion group”.

The mineralogical association is built by: quartz, muscovite, chloritoid, chlorite, calcite, para- 
gonite and pyrite. As accessory minerals appear tourmaline, iron oxides, zircon, apatite and rutil. 
The chloritoid can be detected in different lithological levels.

The optical study shows the chloritoid crystals have prismatic habit with the characteristic 
pleochroism of ferous terms and sizes between 0.05 mm. and 0.10 mm., They are triclinic.

The EDAX and electron-microprobe analysis shows the chloritoid crystals are practically fe
rrous, without zonations, neither important chemical differences between them.

Key words: Chloritoid, Low temperature metamorphism, Iberian Range.

Resumen: La Sierra de Los Cameros está consumida por materiales de edad Cretácico inferior 
en facies Weald. Se trata de una potente serie de sedimentos continentales de origen fluvio-deltaico, 
con alternancias carbonatadas y siliciclásticas. Las muestras estudiadas se sitúan dentro de las 
secuencias de carácter clástico.

La asociación mineralógica encontrada está constituida por cuarzo, moscovita, cloritoide, clorita, 
calcita, paragonita y pirita. Como minerales accesorios aparecen turmalina, óxidos de hierro, circón, 
apatito y rutilo. El cloritoide aparece en buena parte de la serie ligado a diferentes tipos de niveles.

Los cristales de cloritoide presentan hábito prismático y pleocroismo típico de términos ferro
sos. Corresponden al politipo triclínico y sus tamaños están comprendidos entre 0,05 - 0,10 rnm. El 
análisis por microsonda electrónica y EDAX indica que se trata de cloritoides practicamante ferro
sos, sin zonación ni diferencias notables entre cristales.

P alab ras clave: Cloritoide, metamorfismo de bajo grado, Cordillera Ibérica.

Introducción

La Sierra de Los Cameros está cons- 
ituida por materiales de edad Cretácico 
nferior en facies Weald. Se trata de

una potente serie (=8000 m.)de sedimen
tos continentales de origen fluvio-deltai
co, con alternancias carbonatadas y sili- 
ciclasticas. Beuther & Tischer (1966) d i
ferenciaron 5 grupos: Tera, Oncala, Ur-
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bión, Enciso y Oliván, (fig .l), que poste
riorm ente fueron modificados por Salo
m ón (1982), quien los incluye en 3 me- 
gasecuencias.

En el grupo Urbión de esta serie, 
Guiraud (1983) describió por primera vez 
la presencia de cloritoides, ligados a ni
veles lutíticos de carácter reductor. Con
sidera este autor que las características 
del metamorfismo de esta cuenca son si
m ilares a otras cuencas de tipo pull-apart 
en las que se desarrolla un m etam orfis
m o de contacto de grado bajo (facies de 
e sq u is to s  verdes), con T a 350-400°. 
Sugiere que se trata de un metamorfismo 
térm ico, si bien, en este caso, la existen
cia de intrusiones en profundidad no está 
demostrada.

F ig .l .-  S ituación geográfica y geológica 
Localización de las muestras.

Fig.2.-Microfotografía de cristales prismáticos de cloritoide sin orientación preferente en una limolita, 
nicoles paralelos, x 167.
Fig.3.- Idem fig 2 en nicoles cruzados.
Fig.4.- Microfotografía de cristales de cloritoide constituyendo la matriz de una metacuarcita.

Fig.5.- Agregados radiales de cloritoide .
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En este trabajo se trata de realizar una 
caracterización de estos cloritoides por 
difracción de rayos x y microsonda elec
trónica de forma más exhaustiva y gene
ral de lo hasta ahora realizado.

Las m uestras estudiadas se sitúan 
dentro del grupo Urbión, megasecuencia 
1, que está constituido por una serie con 
alternancias de areniscas y lutitas, con 
un conjunto conglomerático de base.

La asociación mineralógica encontra
da está constituida por cuarzo, m oscovi
ta, cloritoide, clorita , calcita, paragonita 
y pirita. Como minerales accesorios apa
recen turmalina, óxidos de hierro, circón, 
apatito y rutilo. El cloritoide aparece en 
buena parte de la serie ligado a niveles 
verdosos de tipo lutítico, bien limolítico 
(fig.2,3) bien arcilloso (fig.5.), aunque 
también es frecuente en la matriz de las 
metacuarcitas (fig.4).

Caracterización óptica

Los cristales de cloritoide de hábito 
prismático tienen un tamaño aproximado 
de 0.05-0.10 mm, alcanzando los más 
grandes 0.2 mm. Se presentan como cris
tales dispersos, sin orientación definida 
(fig.2,3) aunque con carácter esporádico 
se observan agregados radiales (fig.5).

Presentan relieve de moderado a alto. 
Pleocroismo moderado entre verde ama
rillento , azul verdoso e incoloro , co
rrespondiente a secciones (hkO), (100) 
(010) de indices de refracción a ,6 y y 
respectivamente. Deer et al. (1982), in
dican la existencia de una relación entre 
el pleocroism o y la composición quím i
ca de los cloritoides, especialmente para 
aquellos cristales con más de 80 % de 
moles del término ferroso, en los que 
aparece el pleocroismo reseñado.

Son frecuentes estructuras en reloj de 
arena, maclado simple y polisintético con 
plano de composición paralelo a (001), 
son también usuales las inclusiones de 
cuarzo y rutilo.

Difracción de rayos X

El estudio por DRX se ha efectuado

con un equipo Philips con generador 
modelo PW 1130/00, con un m icropro
cesador PW -1710 acoplado, utilizando 
radiación Cu K a. Los cristales de clori
toide se corresponden con el polimorfo 
triclínico (lT c), si bien algunas de sus 
reflexiones se solapan con otras de cuar
zo y mica.

Halferdahl (1961), utilizó una celdi
lla unidad C1 no primitiva consistente 
en su orientación axial con el cloritoide 
monoclínico de grupo espacial C2/c (at- 
a , b -b  ,c- c ,13-6). Hanscom (198(j) 
ca lcu ló  los s ig u ien tes  p aram etro s: 
a=9.46A, b=5.50A, c=9.15A, a=97.05, 
8=101.56 y y=90.10. A sí mismo Halfer
dahl (1961) estableció un conjunto de 
reflexiones diagnóstico de este polim or
fo, de las que son especialmente signifi
cativas las correspondientes a: 2.66, 
2.295 y 2.206 A, pertenecientes a refle
xiones de tipo (hkO) y (hkl). Un intento 
de refinar los parametros a partir del dia
grama de polvo del cloritoide triclínico, 
no ha podido realizarse, posiblemente por 
errores en la asignación de índices .

SEM y microscopía electrónica

La caracterización química de los clo
ritoides se ha realizado con microsonda 
e lectrón ica y m icroscopía de barrido 
(SEM). Los equipos utilizados fueron 
respectivam ente: JEO L JX A -840 con 
analizador de dispersión de energía aco
plado Link y SEM ISI, modelo super III 
con espectometro de dispersión de ener
gía (EDAX) Kevex 5100c (fig 7-11).

El uso de la fotografía de electrones 
secundarios ha permitido observar rela
ciones texturales en las limolitas, no de
tectabas con la microscopía de luz trans
mitida.

La tabla I resume la composición quí
mica de diferentes cristales de cloritoide 
correspondientes a distintas m uestras. 
Destaca en todos ellos 0M el hecho de 
que los c lo rito ides p rácticam ente no 
contienen MgO, excepto la m uestra 16; 
por el contrario el contenido en MnO es 
sistemático, si bien poco significativo.

Se trata de cloritoides ferrosos de
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composición química bastante hom ogé
nea con ausencia sistemática de zonación. 
Un ejemplo de tal ausencia se recoge en 
la tabla II en la que se incluyen los 
análisis químicos correspondientes a los 
4 puntos señalados en el cristal (fig.7).

De acuerdo con lo anterior se ha re
alizado el cálculo de la com posición 
química media de los cloritoides estudia
dos y se ha determinado la correspon
diente fórmula estructural, que correspon
de a:

Figs.6-7 y 9 Microfotografías de microsonda electrónica sobre probeta pulida Aspecto general de los 
cristales de cloritoide (fase clara) y cuarzo (fase oscura) en una limolita.

Fig. 8.- Microfotografía SEM .Aspecto de los cloritoides en las limolitas
Fig 10.- Microfotografía microsonda electrónica sobre probeta pulida .intercrecimiento de mica y clorita. 

Fig.11.- Microfotografía SEM aspecto general de los filosilicatos (cloritas ) en las limolitas.
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Fórmula medía (cloritoide)

Si2.07 A 1 2 °J 0 A 11.90 Fe 1.96 Mn0.04 ( O H )4

Con carácter complementario y para 
establecer las posibles condiciones gene- 
ticas de los cristales de cloritoide se han 
realizado algunos análisis de cloritas y

micas de la misma paragénesis. Los re 
sultados de los análisis químicos se re
cogen en las tablas III y IV. Hay que 
destacar de nuevo que las cloritas son 
eminentemente ferrosas con contenidos 
en MgO inferiores al 8.5% mientras que 
las m icas analizadas corresponden  a 
moscovitas; no obstante hay que indicar

Tabla 1. Composición química de las cloritas por microsonda electrónica . Ajuste atómico en base a 12 
oxígenos.

! 2 3 4 5 6 7 8 3 10 11 12 13 14
S i O i 2 5 , ( 1 6 2 7 , 3 6 2 2 , 8 4 2 1 , 5 3 2 2 , 7 6 2 3 , 4 8 2 3 , 8 2 2 3 . 8 2 2 3 , 3 6 2 3 , 7 8 2 2 , 3 7 2 3 , 2 4 2 3 , 2 5 2 2 , 3 3

l l t k 3 7 , 6 3 3 6 , 1 1 3 6 , 8 3 3 5 , 0 8 3 7 , 4 5 2 7 , 7 3 3 7 , 8 2 3 7 , 8 2 3 8 , 0 2 3 8 , 4 3 3 7 , 6 5 3 6 , 5 6 3 7 , 7 3 3 8 , 5 3
FeO 2 7 , 1 3 2 4 . 3 3 2 3 , 2 2 2 2 , 2 8 2 4 , 1 6 2 5 , 4 6 2 8 , 2 3 2 8 . 2 8 2 8 . 1 5 2 8 , 1 2 2 7 , 6 3 2 8 , 3 3 2 8 , 2 8 2 8 , 3 8
KíiO , 4 1 , 1 8 , 2 7 , 4 7 , 4 4 , 4 3 , 5 3 . 5 3 , 2 3 , 3 4 , 1 2 , 3 3 , 2 4 , 3 2
X j O -

N . a t o i .
S i 2 , 1 5 2 , 3 6 2 , 1 0 2 , 0 8 2 , 0 6 2 , 0 8 2 . 0 6 2 , 0 6 2 , 0 4 2 , 0 5 2 , 0 3 2 , 0 5 2 , 0 0 1 , 3 3
A l 3 , 8 2 3 , 6 7 3 , 3 3 3 , 3 3 4 , 0 0 3 . 3 4 2 , 8 6 3 , 8 6 3 , 3 0 3 , 3 0 3 , 3 2 3 , 8 5 3 , 3 2 3 , 3 3
F e 1 , 3 4 1 . 7 5 1 , 7 8 1 , 8 0 1 . 8 3 1 , 8 8 2 . 0 5 2 , 0 5 2 , 0 5 2 , 0 2 2 , 0 4 2 , 0 3 2 , 0 3 2 , 0 3
h 0 , 0 3 0 , 0 1 0 , 0 2 0 , 0 4 0 , 0 2 0 , 0 4 0 , 0 4 0 , 0 4 0 , 0 2 0 , 0 2 0 , 0 1 0 , 0 2 0 , 0 2 0 , 0 2

* 3 - -

15 16 17 18 13 20 21 2 2 2 3 2 4 25 2 6 2 7 28
S i O z 2 3 . 3 2 2 3 , 6 6 2 4 , 3 8 2 2 , 8 0 2 2 , 4 3 2 4 , 3 3 2 4 , 0 3 2 4 , 3 2 2 3 . 6 3 2 3 , 6 3 2 3 , 2 7 2 3 , 8 3 2 3 . 8 3 2 3 . 3 8

M 3 8 . 4 0 3 3 . 5 5 3 7 , 2 6 3 7 , 2 0 3 7 , 3 3 2 3 , 2 4 3 3 , 0 3 3 8 , 1 8 3 8 , 0 7 3 8 , 0 7 3 8 , 0 2 2 8 . 0 5 3 8 , 0 3 3 7 , 4 8

FeO 2 3 , 0 3 2 6 , 5 2 2 5 , 3 4 2 6 , 5 0 2 7 , 0 8 2 7 , 0 4 2 7 , 8 1 2 6 . 5 6 2 8 . 1 8 2 6 , 1 7 2 6 , 3 5 2 7 , 4 6 2 5 . 6 2 2 7 , 3 2
M , 3 2 , 3 1 . 2 0 . 1 2 , 2 3 . 4 2 , 4 6 . 3 3 1 , 0 3 1 , 0 3 1 . 1 2 1 , 3 3 , 6 4 , 8 3

I j O - 2 , 1 4 -

N . a t o i .
S i 2 . 0 3 1 , 3 8 2 . 1 4 2 . 0 5 2 , 0 7 2 , 1 0 2 , 0 5 2 . 0 3 2 . 0 4 2 , 0 6 2 , 0 4 2 , 0 6 2 , 0 3 2 , 0 5

A l 3 , 3 0 3 . 3 1 3 , 8 6 3 , 3 4 3 , 8 3 3 , 3 0 2 , 3 2 3 , 8 8 3 , 8 7 3 , 3 2 3 , 3 3 3 , 8 6 3 , 3 3 3 , 8 8

F e 2 , 0 3 1 , 8 6 1 . 5 1 1 . 3 3 1 , 3 3 1 . 3 0 1 . 3 8 1 , 3 1 2 , 0 3 1 . 3 1 1 , 3 3 1 . 3 7 1 , 8 8 2 , 0 1

He 0 , 0 2 0 , 2 7 0 , 0 1 0 , 0 1 0 , 0 2 0 . 0 3 0 , 0 3 0 , 0 7 0 , 0 7 0 , 0 7 0 , 0 8 0 , 1 0 0 . 0 5 0 , 0 6

» 1 - 0 , 0 2 - -
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la presencia de paragonita o de interes
tratificación m ica/paragonita no analiza
da en este trabajo.

Las fórmulas medias correspondien
tes a estos minerales corresponden res
pectivamente a :

Fórmula media (clorita)

(^*2.47 ^1.53) (Al, 69 f C3.21 Mg095) ®10 (^ ^ 8

Tabla 2. Perfil de composición en cristales de 
cloritoide. Ajuste atómico en base a 12 oxíge
nos.

PUNTO t PUNTO 2 PUNTO 3 PUNTO 4
S 1 0 2 2 4 . 1 1 2 3 , 2 2 2 4 , 1 1 2 3 , 4 6

H l í O i 3 8 , 2 1 3 1 . 8 1 3 8 , 3 1 3 1 , 2 3

F e O . 2 1 , 8 2 2 7 , 3 2 2 8 , 2 5 2 8 , 6 2

N n O , 2 8 , 2 6 , 3 8 . 3 4

N . á t o i o s

S í 2 , 1 1 2 , 8 3 2 , 8 5 2 , 6 6

* 1 3 , 8 ! 3 , 8 1 3 , 8 5 3 , 8 6

P e 1 , 8 5 2 , 8 4 2 , 8 8 2 . 5 5

Nf i 8 , 8 2 8 , 8 2 8 , 8 2 5 , 6 2

Fórmula media (mica)

(Si3.20 A10.8o) ( A 1 ,.81 Feo. 14 M80.08) °,o(OH)2 K0.82 

^ ao.06

Hay que señalar que en muchos casos 
se observan intercrecimientos de clorita 
y mica, puestos de m anifiesto usando 
electrones secundarios tal como se ob
serva en la (fig.10). La visión de este 
tipo de cristales en microscopía electró
nica de barrido corresponde a la (fig .l 1).

Tabla 4. Composición química de las micas 
por microsonda electrónica. Ajuste atómico en 
base a 22 oxígenos.

1 . 2 . 3  I M  ’ 2 3
S í O t 4 2 , 2 3 4 6 , 3 1 4 5 , 6 3 S i 6 , 1 1 6 . 6 1 6 . 3 1

J l l i O i 3 3 , 3 6 2 1 . ( 4 3 1 . 6 3 » 1 5 , 1 4 4 . ( 8 5 , 2 3
f e O 1 . 1 6 3 . 1 1 2 , 3 3 P e 8 . 1 4 8 . 4 6 8 , 2 1
l } 0 . 8 6 1 . 3 1 1 . 8 6 » 8 . 8 8 1 . 2 1 8 . 2 1
( 1 6 1 , 3 8 1 , 3 3 1 8 , 8 1 I 1 . 3 1 1 . 1 1 1 , 1 8
l l t O 1 , 4 8 . 8 8 , 8 8 t i 8 . 3 ! . 8 8 . 8 8

Tabla 3. Composición química de las cloritas 
por microsonda electrónica. Ajuste atómico en 
base a 28 oxígenos.

I ¡ 3 5 5 5 1 8 , 5
SiD- 28.1? 21.88 21,15 28,51 21.11 22.2! 21.53 21,25 22.81
U 1O1 22.Í2 23,31 22.35 25.1! 23.55 22.33 25,(2 22.58 23,58
FeC 2J.22 21,22 35.52 35.52 35.53 35,3! 35,5! 31,31 12,2!
Kn5 .11 .81 .88 .88 ,88 .88 .88 .88 .85
«¡3 1.31 í.li 8.(8 5,53 i.!2 i.il 5.51 3.28 8,34
Gil ,52 .88 .23 ,21 .55 .88 .12 .11 ,88
l!Í .88 .21 .88 .88 .88 .88 .88 .88 .88
K.ltOI.
Si 5.82 5,11 5,3) 1.51 5.82 5.81 (.85 (.81 1.85
(1 8.41 8.1! f.i! f.lí 8.38 5.(2 5.54 8.23 5,1!
Fe 5.1! 5,3! 1.21 5.3« 5.35 5.31 8.88 5.13 5.(4
1; .83 ,88 .88 ,88 .88 .88 .88 .88 ,81
*« 2.2! 1.14 8.88 1.58 !.)! 2.25 t . K 2.55 !.!!
Ce .13 .88 .15 ,85 .15 .88 .15 .85 ,88
!, .88 .88 .88 .88 .88 .88 .88 .88 .88

Conclusiones

Una primera aproximación a las con
diciones de formación de este cloritoide, 
teniendo en cuenta la composición quí
mica de los mismos y de algunos de los 
m inerales paragenéticos, com o m icas 
blancas y clorita ferruginosa, perm ite 
sugerir distintas reacciones que incluyen 
la transformación de filosilicatos alumí
nicos probablemente caolonita con óxi
dos de hierro y también con clorita de 
composición inicialemente más alumini- 
ca y/o magnesiana que las actuales. Así 
Kramm (1973) sugiere dos posibles re
acciones de aparición del cloritoide en 
materiales con una paragénesis similar a 
la de la sierra de los Cam eros, estas 
reacciones son:

Caolinita + Ti-Hematites = cloritoide + 
cuarzo + rutilo + H20  + 0 2
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Caolinita + M g-clorita + M n-Ti-Hemati- 
tes = M n-cloritoide + Fe-clorita + T i0 2 
+ cuarzo + H20  + 0 2

Reacciones similares a esta pero rea
justando los contenidos relativos en Mg, 
Al , Ti y Fe podrían explicar la aparición 
del cloritoide de la Sierrra de Los Cam e
ros. Efectivamente la caolinita aparece 
en niveles Wealdenses equivalentes , en 
zonas no metamorfizadas.

Por otra parte, el alto contenido en Fe 
de estas facies está representado por la 
presencia de pirita y óxidos de Fe según 
el metamorfismo desarrollado y la com 
posición inicial del sedimento.

La variación química obeservada en 
los cloritoides analizados, aunque esca
sa, debe corresponder a pequeñas varia
ciones de la composición de las distintas 
rocas donde aparece. No obstante, estas 
variaciones son poco significativas ya 
que se producen en materiales que repre
sentan una potencia de más de 500 m.

Estas variaciones menores de la com 
posición pueden estar en relación con las 
observaciones de Hoscheck (1967), en 
el sentido que rocas con cloritoide pre
sentan rangos de composición mas pe
queños que aquellas con ausencia de clo
ritoide en iguales condiciones de m eta
morfismo.

Finalmente el intento de utilizar el co
eficiente de reparto del Fe+Mg para de
terminar condiciones de formación entre 
clorita y cloritoide, Asthworth & Evir- 
gen (1984), es de poca utilidad en la 
Sierra de Los Cameros debido a la au
sencia casi sistemática de Mg en los clo
ritoides dada la escasez del elemento en 
la roca.
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Escapolita en metasedimentos precarboníferos 
del Priorato, Cataluña
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Abstract: Scapolite-rich levels are embedded into precarboniferous pelitic-carbonatic series. A 
primary evaporite-type paragenesis is suggested according to mineralogical and textural aspects. 

Key words: Scapolite, metasediment, evaporite.

Resumen: En series pelítico-carbonatadas precarboníferas del Priorat, afectadas por metamor
fismo de contacto, se intercalan tramos ricos en escapolita. Las características mineralógicas y 
texturales de dichos tramos sugieren una paragénesis primaria de tipo evaporítico.

Palabras clave: Escapolita, metasedimento, evaporita

1- Introducción

El reconocimiento de series evaporí- 
ticas en medios antiguos es de vital im 
portancia, tanto para la reconstrucción 
paleogeográfica como para la exploración 
de importantes tipologías de yacimientos 
minerales de sulfuras de metales base 
(Renfro, 1974, Moine et al., 1981). Este 
reconocimiento, en áreas afectadas por 
el metamorfismo, puede ser complejo y 
debe ser efectuado en base a la presencia 
de indicadores geoquímicos y/o m inera
lógicos (escapolita, lazurita, turmalina).

En este trabajo se describe por prime
ra vez paragénesis con escapolita en m e
tasedimentos prehercínicos de Cataluña. 
Los datos analíticos obtenidos pueden 
contribuir, asimismo, al conocimiento de 
la cristaloquím ica de este raro mineral. 
Por otra parte se discute la utilización de 
esta paragénesis como indicadora de pa- 
leoambiente evaporítico para el área con
siderada.

2-Marco geológico

En el Macizo del Priorato se locali
zan los afloramientos de materiales pa
leozoicos en posición más septentrional 
de los Catalánides (Fig. 1). En síntesis, 
se puede destacar la presencia de poten
tes series detríticas de edad carbonífera 
que reposan discordantes sobre materia
les precarboníferos. Los afloram ientos 
del último grupo de materiales quedan 
confinados al núcleo de grandes anticli
nales, de forma que la reconstrucción de 
la serie paleozoica se ha realizado a partir 
de series parciales, a menudo incomple
tas y alejadas entre sí. Pese a la ausencia 
de fauna en muchos de los tramos aflo
rantes, es posible suponer que estén re 
presentados materiales desde un posible 
Precámbrico hasta el Devónico Superior.

Al SW de Falset, en el núcleo de una 
de las estructuras anticlinales citadas más 
arriba, los m ateriales precarboníferos 
están representados por una potente serie
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Fig. 1: Esquema de situación y cartografía geológica del área estudiada con la situación de las columnas 
estratigráficas.

de edad incierta, pero que atribuimos al 
Precámbrico por criterios de superposi
ción, en ausencia de fósiles. La serie 
consta, de base a techo, de los siguientes 
tramos (Melgarejo, 1987):

-tramo basal pelítico-arenoso (unidad 
de M arfá). No se ha podido determinar 
su base. Se puede caracterizar unos 180 
m de potencia compuestos por alternan
cias milimétricas de areniscas de grano 
fino y pelitas oscuras. La relación entre 
niveles pelíticos y arenosos es cercana o 
superior a 1.

-tramo pelítico-carbonatado (unidad 
de El Molar). Es muy característica. El 
m ejor corte puede obtenerse río arriba 
desde el puente sobre el río Siurana de la 
carretera entre El Masroig i El Molar.

Esta unidad presenta notables variacio
nes de facies y de potencia (fig. la  y Ib). 
Al SE de El M olar se presen tan  las 
potencias más notables, muy exageradas 
por el plegamiento. En conjunto, puede 
atribuírsele una potencia mínima de 75 
m, repartida entre un primer tramo de 
pizarras grafitosas negras (30 m) y un 
tramo carbonatado (40-50 m).

En detalle, el tramo de pizarras ne
gras consta de alternancias milimétricas 
de niveles lutíticos y areniscas de grano 
muy fino con laminación ripple de pe
queña escala, siendo la relación lutita/ 
arenisca siempre superior a 1. El tránsito 
entre los niveles anóxicos y los carbona
tados es progresivo, de manera que ver
tical y lateralmente la serie se enriquece
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Techo: cuarcitas cámbricas ?

Fig. 2: Columnas estratigráficas del área estudiada (situación indicada en la fig. 1) con situación en 
ellas de las paragénesis estudiadas. Simbología: 1) grauvacas. 2) dolomías. 3) calizas. 4) calcarenitas. 5) 
pizarras negras: 6) pizarras. 7) laminación planar. 8) laminación cruzada de gran escala. 9) “slumps”. 10) 
laminación cruzada “through”. 11) “ripples”.

en niveles calcosilicatados, interpretados 
como primitivas calcarenitas, de forma 
que la relación niveles arenosos/lutíticos 
aumenta hacia el techo a la vez que la 
potencia de los primeros. En los tramos 
de tránsito  aparecen disem inaciones o 
niveles centimétricos de sulfuras (esfale- 
rita, calcopirita, pirita, pirrotina), sea en 
las pelitas negras, sea en los calcosilica- 
tos. Paralelamente al aumento del grosor 
y abundancia de los niveles carbonata

dos, los niveles pelíticos pierden su ca
rácter anóxico y pasan también a niveles 
versicolores (verdes, púrpuras, grises), 
con con ten idos variab les en m ateria 
orgánica pero siempre inferiores a los de 
los tramos básales.

Ya en el tramo carbonatado, se puede 
diferenciar nuevamente dos subtramos. 
En el inferior, y más potente, se aprecian 
niveles calcosilicatados, desarrollados so
bre calizas impuras. Hacia la base del
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prim er subtramo estos niveles tienden a 
presentarse en bancos de potencia deci- 
m étrica, pero hacia el techo llegan a ser 
de orden métrico, a la vez que aumenta 
tam bién la dimensión de los “sets” , de 
m anera que en los tramos superiores llega 
a o b se rv a rse  lam in ac ió n  cruzada 
“through” de gran escala (“sets” de or
den métrico). Ocasionalmente también se 
observan micritas grises con estructuras 
“slum p” . Entre los niveles carbonatados 
aparecen niveles lutíticos versicolores, de 
potencia generalmente infradecimétrica, 
con tendencia a ser menor en los tramos 
superiores. En detalle, estos niveles lutí
ticos también contienen finas pasadas de 
calcarenitas o areniscas de grano fino a 
m uy fino.

El subtramo carbonatado superior pre
senta marcadas diferencias con el ante
rior, siendo esencialmente pelítico-mar- 
goso, con niveles esporádicos de calizas 
y dolom ías de potencia métrica. Las re
laciones con el subtram o inferior son 
difíciles de determinar dado que el con
tacto es mecánico, pero verosímilmente 
em pieza con tramos con relación equita
tiva entre niveles carbonatados/niveles de 
margas y pizarras, que tiende a dismi
nuir progresivamente. Es en estos nive
les, finamente laminados, donde aparece 
la mineralización de escapolita.

Más al este, en el sector de Falset- 
Margá, la secuencia es más simple, a base 
de alternancias milimétricas a centimé- 
tricas de calcosilicatos con laminaciones 
cruzadas de pequeña escala y pizarras 
versicolores con relaciones arenisca/luti- 
ta ce rcan as a 1. E stán ausen tes los 
“slum ps” de calizas o dolomías.

Superpuesto al conjunto anterior de 
m ateriales, reposa una serie rica en nive
les cuarcíticos con potencias de orden 
métrico, que parece corresponder a un 
tramo cuarcítico análogo erf la Sierra de 
M iramar, atribuido al Cám brico Inferior 
en base a icnofósiles. La edad de la serie 
puede ser, pues, precámbrica. A falta de

crite rio s paleon to lóg icos defin itivos, 
dejamos abierta la discusión.

2- Características microestructurales 
de los tramos con escapolita:

La escapolita se presenta en cristales 
hipidiom órficos con hábito prism ático 
corto y de dimensiones generalmente m i
limétricas, aunque pueden alcanzar local
mente 2 cm de dimensión máxima. Las 
paragénesis excepcionalm ente ricas en 
escapolita se disponen siguiendo un ban
deado cuyo grueso oscila entre pocos m i
límetros a unos decímetros entre bandas 
de material pelítico o carbonatado (fig. 
3) y más raramente en el contacto roca 
carbonatada-roca pelítica; no obstante,

Fig. 3: Tramos de potencia decimétrica fi
namente laminados enriquecidos en escapolita 
(cristales claros).

los cristales a menudo crecen mimètica
mente a las superficies de esquistosidad, 
pero sólo en aquellos casos en que la 
litologia ha permitido el buen desarrollo 
de aquélla (fig. 4).

Los cristales son poiquiloblásticos y 
engloban cristales de pequeño tamaño 
(unos centenares de mieras) de diópsido, 
calcita y cuarzo, que exhiben relaciones 
texturales de equilibrio con la escapolita 
(fig. 5). No obstante, no se ha detectado 
evidencias de equilibrio entre cuarzo,
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Fig. 4: Crecimiento de cristales de escapo
lita (blanco) según la laminación y las superfi
cies de esquistosidad.

calcita y diópsido. Las relaciones textu- 
rales sugieren que la formación de esca
polita se debe a procesos de reequilibrio 
m etam òrfico m ediante reacción  entre 
lito logías de com posición  apropiada, 
determ inados por el m etam orfism o de 
contacto inducido por las intrusiones 
gran íticas próxim as (la p resencia  de 
cordierita en los esquistos negros adya
centes sugiere condiciones de grado m e
tamòrfico medio).

Los niveles con escapolita contienen 
pequeñas cantidades de esfena, pirrotina, 
calcopirita y grafito. La pirrotina se en
cuen tra  localm en te  reem plazada por

Fig. 5: Detalle al microscopio óptico de cris
tales subidiomórficos de escapolita, poiquilo- 
blásticos sobre cuarzo, dolomita y diópsido de 
grano fino. Luz transmitida, nícoles cruzados.

bravoita a favor de las superficies de 
exfoliación.

3-Composición de la escapolita

Las pequeñas dimensiones de los cris
tales y la abundancia de inclusiones im 
posibilitan un análisis químico por vía 
húmeda, por lo que se ha recurrido al 
análisis puntual m ediante m icrosonda 
electrónica. Los resultados se exponen en 
la tabla 1.

1 2 3 «
T1 0 - 0.13 0.14 0.00 0.07
Feo G . 09 0.05 0.19 0.08
MqO 0.00 0.00 0.00 0.00
MnC 0.00 0.00 0.00 0.00
cao 6.94 8 . 3 G 8 . 3 C 8.33
Na,G 8.17 8.08 7.74 7.84
K,í> 1.03 0 .9e 1.23 1.21
Al V- , 2 3.61 2 4.32 2 3.38 23.48
Sít; 53.40 55.17 53.9 ‘ 54.90
s o 3 0.00 0.14 0.17 0.00
C 1 ' 2.13 2.22 2 . 40 2.48
(co2 ) 1.98 0.92 1.24 1.16
H,0 n.d. n.d. n.d. n.d.
TOTAL 99.48 100.25 98.60 99.22
O-Ci - 0.48 - 0.50 0.54 0.57

TOTAL 99.00 99.75 98.06 98.65

NUMERO DE IONES SOBRE LA BASE DE 12 (S , Al )
Tl*4 0. Olí 0.00' 0.00 0.01 1
Fe* : 0.01 ! 0.01 0.05 0.01
Mq* 2 0.00 i 0.00 0.00 0.00
Mn* 2 0.00 0.00 0.00 0.00
Ca* . 1.42 t 3.97 1 . 2 8 ’ 3.71 1.31- 3.80 1.30' 3.75
Na* 2.34 2.24 2.21 2.21
K* 0.19 0.18 0.2 3 0.22'
Al» 3 4 . 11 J 4.10- 4.06 4.02
Si*« 7.89 12.00 7.90 12.00 7.94 12.00 7.98 12.00
H - - - -
C1 0.53 1 o.54 : 0.60 0.611
T. 0.00 1 0.93 0.01 0.73 0.02 1 0.87 0.00 i 0.84
(C) 0.40 1 0.18- 0.25 0.23

Un primer aspecto en la cristaloquí
mica de las escapolitas son las relacio
nes entre los cationes alcalinos y alcali- 
notérreos presentes (Ca, Na, K en ausen
cia de Sr). El tratamiento de los datos 
analíticos obtenidos mediante el método 
de Shaw (1960) demuestra que el rango 
de composiciones analizadas abarca tér
minos intermedios de la serie isomórfica 
marialita-meionita (M e33-Me57), incluyén
dose pues en los campos composiciona- 
les de m izzonita y dipiro acorde a la 
definición de Shaw (1960). Esta varia
ción composicional se da entre diferen
tes granos o incluso dentro de un mismo 
grano sin que aparezcan evidencias de
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zonación u otra ordenación interna. Las 
relaciones entre los componentes quími
cos mayores parecen reflejar pues dife
rencias com posicionales heredadas del 
sedimento.

Otro aspecto interesante de la crista
loquím ica de las escapolitas se refiere a 
la composición de los grupos aniónicos 
presentes en las cavidades modeladas por 
el arm azón tetraèdrico. Deer et al. (1963) 
apuntan que estas cavidades pueden ser 
ocupadas por Cl', P , OH', C 0 3'2, S 0 4'2. 
En n u estro  caso, es no to rio  que los 
m ayores valores analíticos en Cl (todos 
ellos m uy elevados pudiendo alcanzar 
hasta el 2,59% en peso) no se correlacio
nan con los términos más sódicos. Es 
asim ism o importante destacar que no se 
ap rec ian  contenidos sign ificativos de 
azufre, por lo que la composición este- 
quiom étrica debe completarse casi exclu
sivam ente con grupos C 0 3.

4- Discusión

Los cristales de escapolita del Priora
to se han desarrollado por la acción de 
un m etamorfismo de contacto isoquími- 
co en grado medio sobre rocas de com 
posición apropiada. Por otra parte, las ca
racterísticas de las litofacies en que se 
encuadran los tramos ricos en escapolita 
encajan con las de evaporitas asociadas a 
“algal m ats”, desarrolladas en el marco 
de una secuencia de somerización. En 
este tipo de secuencias evaporíticas es 
frecuente el desarrollo de anhidrita en 
asoc iación  a halita. D iversos autores 
proponen el metamorfismo de estas fa
cies com o potenciales engendradores de 
escapolita. Serdyuchenko (1975) descri
be en el Precámbrico de Siberia paragé
nesis y texturas metamórficas con esca
polita (M e ^ ^ )  comparables a las trata
das en este trabajo, aunque pobres en Cl 
y en las que se observan relictos de an
hidrita. Otras mineralizaciones de esca
polita en metasedimentos precámbricos

han sido atribuidos a este origen: White 
(1959), H ietanen  (1967), R am say & 
Davidson (1970). Por otra parte, la esca- 
po lita  es un com ponente habitual en 
metaevaporitas triásicas, como por ejem 
plo acontece en el N de Túnez (Perthui- 
sot & Saliot, 1979), en el Pirineo (Ja- 
rousse et al., 1981) o en el Complejo 
Nevado-Filábride de las Cordilleras Bé- 
ticas (Góm ez Pugnaire et al., 1981). 
Tam bién existen  ejem plos en que se 
explica la presencia de abundante S 0 3 en 
la estructura de escapolitas por asim ila
ción de sulfato evaporítico. Tal como 
cabe esperar en una aureola de m etam or
fismo de contacto, los contenidos de S 0 3 
en nuestras escapolitas son nulos o no 
alcanzan el 0,20% en peso pese a haber 
cristalizado en asociación a pirrotina, lo 
cual encaja con el postulado de Chappell 
& W hite (1968) según el cual sólo las 
escapolitas desarrolladas bajo elevada 
presión pueden admitir contenidos signi
ficativos de S en su estructura. Por otra 
parte Moine (1979) destaca la alta reac
tividad de los cristales de anhidrita dis
persos en carbonatos en condiciones de 
baja actividad de oxígeno. En nuestro 
caso, las condiciones reductoras de m e
tamorfismo (presencia de grafito) deter
minarían la reducción de sulfato a sulfu
ro con formación de pirrotina.

La fracción molar de meionita (M e33 
a M e57) es coherente con los análisis de 
escapolitas procedentes de m etam orfis
mo de evaporitas en facies de esquistos 
verdes y anfibolitas (H ietanen, 1967; 
Kwak, 1977). Por otra parte, el conteni
do en Cl de cuatro de las seis escapolitas 
del Priorato es anormalmente alto res
pecto a los análisis de escapolitas prove
nientes del metamorfismo de series ba
nales no evaporíticas (fig. 5). Precisa
mente el contenido anómalo en Cl ha sido 
propuesto (Kwak, 1977) como un índice 
de condiciones paleoevaporíticas.

En conclusión, de acuerdo con los 
datos estratigráficos y mineralógicos de
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que disponemos, los niveles de escapoli
ta del Priorato pueden atribuirse a m eta
morfismo térmico de una litologia eva- 
porítica.

Fig. 6: Representación en el diagrama %Me- 
%C1 (Kwak, 1977) de las composiciones de las 
escapolitas de la zona estudiada. Nótese los 
elevados valores en C1 en relación a composi
ciones de Me análogas en series banales no eva- 
porílicas (recta).
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Papel dinámico estructural de las moléculas de agua 
de hidratación en el yeso (CaS04 - 2 H20)

Femando RULL y José María ALÍA

(*) Area de Cristalografía y Mineralogía. Facultad de Ciencias.
Universidad de Valladolid. Valladolid.
(**) Departamento de Química. Universidad de Castilla-La Mancha.
Ciudad Real.

Abstract: Structural dynamics of water molecules in gypsum is evaluated by means of infrared 
spectroscopy. Two experimental approaches are followed: self-deconvolution of water spectral bands, 
and partial deuteration, with particular emphasis on the mixed species (HOD) formation. A behaviour 
of strong interaction between water molecules and sulphate anion, with appearance of dynamical 
quasi-resonant structures is suggested.
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Resumen: Se estudia la dinámica estructural de las moléculas de agua de hidratación del yeso 
mediante espectroscopia infrarroja, utilizando para éllo dos aproximaciones experimentales: deconvolu- 
ción de las bandas espectrales pertenecientes a los osciladores OH, y deuteración parcial, con especial 
interés en la formación de especies mixtas HOD visualizables espectroscópicamente. Se sugiere un 
comportamiento de fuerte interacción agua/ion sulfato, con formación de estructuras dinámicas quasi- 
resonantes.
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Introducción

El yeso, obvio es afirmarlo, representa 
uno de los materiales de origen mineral más 
antiguamente conocido y utilizado por el 
hombre. Parece, por éllo, sorprendente, y 
más aún en la actual perspectiva científica 
que prima de modo decisivo la investiga
ción relativa a los denominados “nuevos 
materiales”, continuar prestando atención 
y trabajo a semejante sistema. Sin embargo, 
una reflexión detenida muestra fehacien
temente la frivolidad que supone afirmar 
que, por clásica, tal especie mineral es de 
sobra conocida.

Desde un punto de vista mineralógico, 
hay al menos dos aspectos interesantes en

el yeso. El primero de éllos es su 
plasticidad, entendida como la capacidad 
del sistema para deshidratarse parcial
mente y volverse a hidratar, manteniendo 
intactas sus propiedades físico-químicas. 
El segundo aspecto reseñable es su extraor
dinaria conservatividad, éllo es, la casi nula 
capacidad para admitir impurezas canóni
cas dentro de su red cristalina. Este hecho 
resulta aún más sorprendente si tenemos en 
cuenta que, considerada en su conjunto, la 
familia mineral de los sulfatos presenta un 
comportamiento bastante abierto en lo to
cante a la admisión de impurezas canóni
cas. Parece lógico concluir que ambas 
propiedades (plasticidad y conservativi
dad) son, en principio, inherentes a la
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presencia de agua en el sistema. Mas no sólo 
a tal presencia. El agua parece inte
grarse en la red cristalina de un modo 
especial. Larelacción dinámica (i.e.: físi
co-química) del hidratante con los restan
tes elementos constitutivos (grupo anió
nico y catión) resulta, así, atractivamente 
particular. Sin embargo, y aún teniendo en 
la mente el papel de las moléculas de agua, 
no podemos caer en la excesiva enfatiza- 
ción a propósito de las mismas. Nos encon
tramos, además, otro elemento muy curio
so química y mineralógicamente: el ion 
calcio. Creemos no exagerar al calificarlo 
como elemento frontera. En efecto, basta 
recordar dos hechos. En la serie de los 
carbonatos, la presencia de calcio supone la 
posibilidad de una doble estructura, tipo 
calcita y tipo aragonito. Materiales catió- 
nicos más voluminosos, formarán estruc
turas cristalinas “aragoníticas”; cationes 
más pequeños llevarán a redes “calcíti- 
cas”. Como segundo hecho, recordemos 
que, en la serie objeto de nuestro estudio, 
el calcio supone la división neta entre los 
sulfatos hidratados fuertemente solubles 
(grupo epsomita), y los correspondientes 
anhidros con bajísimos productos de 
solubilidad (baritina, celestina). Otra vez, el 
calcio admite la duplicidad: yeso y 
anhidrita. Estimamos que no es menester 
suministrar más reflexiones que justifiquen 
el interés científico del sistema considera
do, ya desde un punto de vista estrictamen
te mineral.

Por otra parte, como espectroscopistas, 
tampoco se pueden soslayar las razones 
que nos han llevado a focalizar una buena 
parte de nuestro interés en el yeso. Las 
resumiremos brevemente.La interpretación 
más comúnmente aceptada de los espectros 
vibracionales del yeso natural, sobre todo 
en lo que concierne a las bandas atribuíbles 
a las moléculas de agua, pasa por asumir 
una fuerte distorsión física de tales 
entidades (Hass y Sutherland, 1956; 
Krishnamurthy y Soots, 1971; Berenblut et 
al, 1971). Tal distorsión podría extenderse,

incluso, a los tetraedros del grupo sulfato. 
Sin embargo, otras experiencias de carác
ter estático -difracción de rayos X; difrac
ción de neutrones- (Pake, 1948; Atoji y 
Rundle, 1958) muestran, de un modo ine
quívoco, la aparente normalidad geométri
ca del conjunto. Las conclusiones cuanti
tativas en lo tocante a resultados como la 
longitud de los enlaces de hidrógeno, o las 
distancias O ------ O , difieren hasta en uns w
orden de magnitud según se extraigan 
de medidas espectroscópicas o difractivas.

Metodología

La obtención de los espectros se llevó a 
cabo mediante un espectrofotómetro IR 
Phillips Pye-Unicam 9512, controlado por 
ordenador a través del software BIRD 
(Phillips). En todos los casos, se utilizaron 
pastillas de KBr (5 mg de muestra sobre un 
total de 200 mg) disponiendo siempre una 
pastilla“blanco” en elhazdereferencia.Los 
productos deuterados se sintetizaron hidra
tando bassanita con agua pesada (Deute- 
rium-oxide, Merck, pureza mínima 99.85 
%) o mezclas agua pesada/agua ligera. La 
ausencia de bassanita y/o anhidrita en el 
producto rehidratado se probó mediante 
espectroscopia IR y difracción de rayos X. 
La deconvolución espectral se realizó pre
vio ajuste de los espectros mediante 
transformada de Fourier a través de un 
sistema informático totalmente desarrolla
do por nuestro grupo (Rull et al, 1988; Del 
Valle, 1989; Alía, 1989).

Deconvolución de bandas

La Figura 1 muestra el espectro infrarro
jo  del yeso, en la zona comprendida entre 
4000 y 200 cm-1. Existen en él tres grupos 
de bandas particularmente interesantes, 
cuyas ampliaciones se muestran en la 
figura 2. El primer grupo (Fig. 2a) corres
ponde a las vibraciones de tensión del 
enlace O-H. Son a resaltar cuatro picos 
sensiblemente diferenciados, y algunos
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Figura 1. Espectro infrárrojo del yeso

hombros también evidentes. La compleji
dad de este gran conjunto de bandas, se ha 
explicado generalmente asumiendo esci
siones (“splittings”) entre las componen
tes simétrica y antisimétrica de los dos 
modos normales de tensión del agua ( V  y 
V3) debidas al campo cristalino (Berenblut 
e ta l, 1973). Sin embargo, la complicación 
de este grupo de bandas escapa a una inter
pretación simplista. La filosofía que sub
yace en la interpretación descrita asume 
explícitamente el modelo del gas orienta
do, según el cual el comportamiento de las 
moléculas de H20  en el seno de un sólido 
cristalino no es más que una extrapolación 
(sin modificaciones, prácticamente) de su 
correspondiente conducta en estado vapor. 
Com overem os a continuación, una rein
vestigación detallada del grupo de bandas 
revela la existencia clara de componentes 
no previstas por el citado modelo.

La Figura 2b muestra una ampliación 
del aparente doblete que se produce en la 
zona espectral correspondiente al movi
miento de flexión del agua. Este doblete es 
un resultado característico del yeso, que 
raramente es visible en otros sistemas 
hidratados. La separación entre los dos 
picos es de, aproximadamente, 60 cm-1. 
Aceptar, como generalmente se ha hecho 
(Hass y Sutherland, 1956), que los dos 
picos no son más que componentes escindí -

Figura 2. Ampliación de las zonas espectrales 
de interés: (a) zona de tensión OH; (b) zona de 
flexión HOH; (c) flexión antisimétrica del grupo 
aniónico.
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dos del mismo movimiento, nos llevaría a 
concluir un efecto extraordinariamente 
intenso del campo cristalino que separaría 
netamente movimientos simétricos respec
to al elemento de simetría dominante (un 
C2 en nuestro caso) de aquellos que resulten 
antisimétricos respecto a dicho elemento. 
Tal situación parece ser única en el yeso, y 
no se presenta en otros sulfatos hidratados 
pertenecientes, igualmente, al sistema mo- 
noclínico (Rull y Alía, resultados no 
publicados). Una posibilidad a tener en 
cuenta pasa por imaginar que, en realidad, 
los dos picos no son componentes del mismo 
movimiento, sino que pertenecen a entida
des diferenciadas. Hay algún motivo para 
tal argumento. En primer lugar, como vere
mos, al deshidratar parcialmente el yeso, 
uno de los picos (el situado a 1621 cm-1) 
permanece inalterado, desapareciendo el 
menos intenso. Además, el estudio de de- 
convolución muestra que dicho pico no es 
sencillo, poseyendo en realidad dos compo
nentes (vide infra).

La tercera zona de interés (Fig. 2c) es la 
correspondiente a la flexión antisimétrica 
(V4) del grupo sulfato. Dos hechos llaman 
poderosamente la atención: gran escisión 
entre las componentes principales, y 
marcada asimetría en la componente 
situada a inferiores números de onda. Estos 
dos hechos se han justificado merced a un 
acoplam iento intenso entre el citado 
movimiento del sulfato y un movimiento 
libracional de las moléculas de agua 
(Berenblut et al, 1973; Berenblut y Daw- 
son, 1975). Aún aceptando la explicación, 
es preciso justificar el porque de tan 
poderoso acoplamiento.

Hemos realizado, como ha quedado di
cho, deconvoluciones de estos tres grupos 
de bandas. La Figura 3 muestra el 
resultado obtenido para el conjunto de 
bandas en la zona de tensión O-H. Existen, 
como vemos, seis componentes netas, bien 
diferenciadas entre sí en lo que respecta a 
sus posiciones e intensidades. Las dos 
componentes principales (3420 y 3563

3363 369 9 3629
-1cm

Figura 3. Resultado de la autodeconvolución 
en el conjunto de bandas de tensión OH.

cm -1) podrían ser dentificadas con los 
modos simétrico (Vt) y antisimétrico (V3) de 
tensión O-H. Otra banda de asignación 
sencilla es la que aparece a 3265 cm-1, que 
correspondería a la resonancia de Fermi 
(2V2 en acoplamiento con v/j). Es de notar 
que, de ser así, solamente un componente 
del movimiento de flexión (el situado a 
1621 cm-1) daría lugar a tal fenómeno, a no 
ser que aceptáramos que la componente 
que aparece a 3343 cm-1 es, en realidad, la 
resonancia de Fermi correspondiente a la 
componente a 1691 cm-1 del movimien
to de flexión. La banda situada a 3629 cm1 
se corresponde prácticamente con la com
ponente principal de la tensión O-H en la 
bassanita, y su número de onda resulta 
muy similar al correspondiente a la banda 
de osciladores O-H desacoplados en el 
hielo (3640 cm-1).

En la Figura 4 se ofrece la deconvo- 
lución del aparente doblete asignado el 
modo de flexión del agua. Vemos en ella 
tres componentes bien definidos. Nuestra 
interpretación inicial asume que las dos 
bandas situadas a 1627 y 1649 cm -1 corres
ponderían a las componentes Au y Bu, lo que 
daría lugar a una escisión por campo
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Figura 4. Resultado de la autodeconvolución 
en las bandas de flexión HOH.

cristalino de 22 cm-1. La tercera banda 
(1691 cm-1) obedecería a la flexión de un 
tipo especial (que, más tarde, denomina
remos virtual) de moléculas de agua.

La Figura 5 corresponde a la deconvo- 
lución de la compleja zona de bandas 
situada entre 500 y 750 cm-1. En ella apare
cen, por una parte, las tres componentes 
asignables a la flexión antisimétrica del 
grupo sulfato (V4,tipoF ), y, por otra, como

Figura 5. Resultado de la autodeconvolución 
en el conjunto de bandas de flexión antisimétrica 
del grupo sulfato en el Yeso.

bandas en los extremos, de semianchura 
más importante, movimientos libracionales 
del agua fuertemente acoplados a las 
anteriores. Así, las bandas a 609,636 y 674 
cm-1 corresponderían al grupo sulfato, y 
las situadas a 588 y 696 cm-1 a los 
movimientos libracionales comentados. En 
la Figura 6 se ofrece la misma zona espec
tral correspondiente a la bassanita. Han 
desaparecido las bandas asignables a las 
libraciones H20  manteniéndose práctica
mente inalteradas en cuanto a posición y 
semianchura las restantes.

Figura 6. Resultado de la autodeconvolución 
en el conjunto de bandas de flexión antisimétrica 
del grupo sulfato en la bassanita.

Estudio de yesos parcialmente deutera- 
dos

La metodología de la deuteración par
cial (o total, cuando éllo es técnicamente 
factible) representa una poderosa herramien
ta para el estudio de productos hidratados. 
Tal metodología ha sido ya utilizada en el 
caso del yeso, con resultados ciertamente 
discutibles (Seidl et al, 1969; Kling y Schif- 
fer. 1969). Nuestra aproximación metodo
lógica ya ha sido presentada en parte (Rull 
y Alía, 1989). Resumiremos aquí algunos 
de los resultados más transcendentes.
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La Figura 7 muestra los espectros infra
rrojo de muestras que contienen 0 ,1 ,2  y 3 
moléculas de agua pesada por celda uni
dad. Son reseñables ciertos aspectos. En la 
zona de movimientos de tensión (4000- 
2000 cm-1) vemos cómo los grupos de 
bandas correspondientes a las tensiones OH 
y OD resultan muy similares. La escisión 
entre los componentes principales de am
bos grupos es, además, linealmente depen
diente del grado de deuteración. Las 
bandas de flexión de las diferentes especies 
en presencia (HOH, DOD y HOD) presen
tan el comportamiento siguiente al incre
mentar la deuteración: decrecimiento cons
tante de la intensidad integrada de las ban
das HOH; aumento inverso de las bandas 
DOD; y respuesta bimodal de las bandas 
HOD, que se comentarán más adelante. Re
sulta interesante, también, la evolución de

Figura 7. Espectros IR del yeso (D20  = 0) y 
muestras con diferentes grados de deuteración. 
(El número fraccionario corresponde a la fracción 
molar de agua pesada en la celda unidad).

la flexión antisimétrica ( V , )  del grupo sul
fato. Se observa un progresivo estrecha
miento del componente situado a 609 cm-1 
acompañado de un aumento en su intensi
dad. Sin embargo, la escisión entre los 
componentes principales no varía, como 
tampoco lo hace, según ha quedado visto, 
cuando el yeso se transforma en bassanita. 
Una ampliación de esta zona, y su evolu
ción con el grado de deuteración, se 
ofrece en la Figura 8.

Figura 8. Evolución de las bandas de flexión 
antisimétrica del grupo aniónico en función al 
grado de deuteración.

La Figura 9 está dedicada a los movi
mientos de flexión de las diferentes espe
cies hidratantes. Las bandas correspondien
tes a la flexión DOD, que en los espectros 
originales aparecen incluidas dentro de la 
gran banda correspondiente a la tensión an
tisimétrica (Vj) del grupo sulfato, se han ob
tenido sustrayendo dicha banda trás la di- 
gitalización espectral. Es interesante la 
total identidad en la forma de las bandas 
HOH y DOD. La flexión HOD (grupo 
central de bandas) merece un comentario 
detallado. Como podemos ver en la Figura 
10, son evidentes en ella cuatro compo
nentes. Tales componentes se mantienen a 
lo largo de toda la gama de deuteraciones.
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Figura 9. Evolución de la zona de flexiones 
HOH, HOD y DOD tras sustracción espectral de 
la tensión antisimétrica del grupo sulfato.

Además, el área integrada de la banda 
muestra, como ya se ha dicho, un compor
tamiento bimodal como vemos en la Figura 
11. Se constata que el área integrada 
máxima corresponde a la muestra que con
tiene 1.5 moléculas de agua pesada por 
celda unidad. Seidl et al, en el ya citado 
tratabajo, proponen una expresión algebrai
ca que dé cuenta del número de especies 
HOD por celda unidad en función al conte
nido de agua ligera y agua pesada de la 
misma. Dicha expresión, que refleja una 
distribución aleatoria del deuterio a lo 
largo de las posiciones cristalográficas 
delprotio, muestra que el máximo número 
de especies HOD se debe obtener cuando 
las concentraciones de agua ligera y agua 
pesada sean idénticas en la celda unidad. 
Esta aparente contradicción con nuestros 
resultados experimentales, nos llevó a rea
lizar algunas experiencias sobre mezclas

líquidas agua ligera/agua pesada. Los re
sultados obtenidos en cuanto a las áreas 
integradas de los diferentes modos de

Figura 10. Ampliación de la flexión HOD en 
función del grado de deuteración. Son evidentes 
cuatro componentes diferenciadas.

M o lé c u la s  d e  DOD p o r  c e ld a  u n id a d

Figura 11. Evolución de las áreas integradas de 
los diferentes movimientos de flexión en función 
del grado de deuteración.
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flexión, son en todo superponibles a los 
obtenidos en yesos parcialmente deutera- 
dos (ver Figura 12). Ello puede significar 
que, en contra de la suposición muchas 
veces mantenida, al utilizar la espectrosco
pia vibracional con fines cuantitativos no se 
debe perder de vista un hecho experimen
tal: concentración de osciladores e intensi
dad de la banda no son parámetros necesa
riamente paralelos. De hecho, la intensidad 
de la banda de flexión HOD se vé fuerte
mente influida por la concentración de las 
restantes especies en la celda unidad: el 
agua ligera refuerza la intensidad integrada 
de la banda; el agua pesada, por el 
contrario, la reduce. De ahí que el máximo 
de intensidad integrada no se correspon
da con el máximo estequiométrico de 
especies. Además, y éllo nos parece impor
tante, el comportamiento general de los os
ciladores es, en lo tocante a las respectivas 
áreas integradas, idéntico al que muestran 
en medio líquido.

Figura 12. Comparación del comportamiento 
del área integrada de la flexión HOD en medio 
líquido y en yesos parcialmente deuterados.

Discusión

La reflexión a propósito de los 
anteriores resultados experimentales, ofre

ce algunos aspectos a considerar. En pri
mer lugar, es menester explicar la comple
jidad de la banda de tensión OH. Parece 
arriesgado asumir que el comportamiento 
de la molécula de H20  en el cristal resulte, 
simplemente, una extrapolación de su co
rrespondiente conducta en estado libre. 
Algunos investigadores (Kling y Schiffer, 
1969) indican que sena posible explicar la 
complejidad de la banda aceptando interac
ciones intensas no ya entre las propias 
moléculas de agua, sino entre osciladores 
OH pertenecientes a distintas entidades co- 
valentes H20 . Por otra parte, la aparición 
del doblete en el movimiento de flexión 
HOH, que como se ha visto muestra la 
presencia de tres componentes, puede 
suponerla existencia dinámica de oscila
dores H—O— H diferentes a las moléculas 
de agua de hidratación. Por último, está 
por justificar el acoplamiento vibracional 
intenso entre osciladores H20  (en sus modos 
libracionales) y osciladores S 0 4.

Finalmente, la aparición (espectroscó- 
picamente diáfana) de especies mixtas 
HOD es difícilmente explicable mediante 
el modelo aleatorio de distribución D/H 
propuesto por Seidl et al. Ello supondría, 
en la práctica, aceptar la ruptura de las 
especies hidratantes al entrar a formar parte 
de la red cristalina. En estado líquido, el 
comportamiento resulta superponible. En

Figura 13. Estructura del yeso
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este caso, además, la teoría del equilibrio 
químico indica que el número de especies 
covalentes (estáticas) HOD ha de ser por 
com pleto m inoritario. ¿Cómo explicar, 
entonces, el comportamiento en todo simi
lar al observado en el cristal?

A nuestro juicio, existe una posible ex
plicación a esta serie de cuestiones. La 
Figura 13 muestra la estructura del yeso. 
En ella, cada molécula de H20  se encuentra 
enlazada mediante puente de hidrógeno a 
dos grupos aniónicos diferentes. Además, 
cada uno de los dos oxígenos (Os) de los 
grupos sulfato que participan en el enlace, 
se coordinan a su vez con dos moléculas de 
agua. Se crea así una estructura del tipo:

••••H—O —H***0 •••H—O —H***0 »“H—
W I  w  s

Pequeños movimientos del protón 
fuera de la línea O ••••O debilitarían su

w  s

propio enlace por puente de hidrógeno, 
reforzando así el enlace del hidrógeno veci
no, entre los cuales el oxígeno del sulfato 
juega un papel de puente. Ello induciría 
la correspondiente relajación del enlace 
Ow— H implicado, con el consecuente re
forzamiento de su vecino. De tal forma, la 
cadena anterior “resonaría” dinámicamente 
con otra de tipo:

•••H—O—H**»0 •••H—O—!!•••
w  ■ w  >

creándose unas moléculas puramente vir
tuales H— Os— H , con el oxígeno tetraè
drico (perteneciente al grupo aniónico) 
formando parte de las mismas. Tales agru
paciones (esencialmente dinámicas y no 
visualizables, por ello, mediante metodo
logías estáticas) darían lugar a sus propios 
modos vibracionales de tensión y flexión, 
contribuyendo a complicar las zonas espec
trales propias de las moléculas H20  “rea
les” (covalentes). Ello supondría, por 
último, un considerable acoplamiento vi- 
bracional H20 /S 0 4 que podría traducirse en 
la asimetría y complejidad de la banda de 
flexión antisimétrica (V4) del grupo anióni-

co.
Así, el papel estructural del agua en el 

yeso, no sería sólo el de un mero formador 
de puentes de hidrógeno que enlazaran dé
bilmente las láminas conformadas por 
calcios y sulfatos. Crearía, además y sobre 
todo, estas mencionadas cadenas que 
contribuirían a estabilizar, cuando no a 
condicionar, la estructura estática, ya que 
la mencionada coordinación puede actuar 
como elemento homeostático, transfirien
do carga del catión hacia el anión. Nótese 
que tal estructura “resonante” ha de 
inducir estrictos condicionantes de carga, 
tamaño y afinidad electrónica de los iones 
participantes, ya que, obviamente, la 
valencia residual de los O se encuentraw
parcialmente saturada por los cationes Ca2+. 
Cualquier sustitución catiónica dificultaría 
(o incluso destruiría) el modelo propues
to, al modificarse drásticamente la interac
ción Ow»**Ca2+ . Ello podría, en su caso, 
contribuir a la comprensión de la conserva- 
tividad ya señalada.
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Caracterización estructural de talcos: aplicación a 
los talcos de Charches (Granada)
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Abstract: We present in this paper the spectroscopic characterization of natural talc from 
Charches (Granada) using Raman and IR techniques in the spectral range 4000-50 c m 1. The 
assignment of the observed bands is based on the correlation of an idealized unit cell with Ca  
symmetry. New results from the OH vibration and libration bands arise by deconvolution of the 
band profiles using Fourier transform methods. These results allow us to establish a correlation 
between the cationic substitution in the octahedral and tetrahedral layers as deduced from chemical 
and XRD analysis and the modifications observed in frequencies and intensities.

Key words: Talc, spectroscopy IR, FTIR, Raman microprobe.

Resumen: Se han realizado los espectros micro-Raman y de absorción IR en el rango 50-4000 
c m 1, de un talco natural del yacimiento de Charches (Granada). Se han atribuido las diferentes 
bandas vibracionales, utilizando un modelo estructural biperiódico tridimensional, considerando las 
vibraciones fundamentales de sus unidades básicas constituyentes. La asignación de determinados 
modos de vibración se efectúa por deconvolución de los correspondientes espectros de absorción IR. 
Todo ello, junto con el análisis químico y mineralógico por difracción de Rayos-X, permite corre
lacionar las sustituciones catiónicas en la capa tetraèdrica y octaédrica con las variaciones produ
cidas en la estructura dinámico vibracional, poniendo de manifiesto las posibilidades de esta meto
dología combinada.

Palabras clave: Talco, espectroscopia micro-Raman, IR, FTIR.

Introdución

El presente trabajo está enmarcado 
dentro de un programa de caracterización 
de talcos, mediante técnicas espectroscó- 
picas y de difracción. Su objetivo funda
mental consiste en establecer una corre
lación entre la estructura estática (obte
n ida por D R X ), estru c tu ra  d inám ica 
vibracional (obtenida por espectroscopia

IR, FT-IR y micro-Raman) y la com po
sición química.

El mineral estudiado procede de un 
yacimiento de Talco de Charches (Gra
nada) situado en la vertiente sur de la 
Sierra de Baza, perteneciente geológica
mente, a la unidad Rambla del Agua, 
dentro del conjunto “M anto del Mulha- 
cen” (Acosta, 1979). La situación del 
yacimiento de Talco puede observarse en
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la cartografía de la Figura 1 (punto 4), 
aproximadamente a unos 4Km. al suroes
te de Charches. Su posición en la colum 
na estratigráfica está indicada en la Fi
gura 2. La serie se inicia en su muro con 
conglom erados cuarcíticos de cemento 
pelítico, encima, las rocas más represen
tativas de la formación son un conjunto 
m eta-pelítico de 180m. de potencia m á
xim a, con in tercalaciones de bancos 
cuarcíticos, terminando la secuencia con 
un paquete carbonatado al que se llega 
por una zona de transición constituida por 
calcoesquistos, serpentinas, gneises y 
anfibolitas. El conjunto esta atravesado 
por rocas básicas y ultrabásicas de di
mensiones muy variables.

1 feSjMETAPELlTAS
2  [ ^ C U A R C I T A S

3 E 3  M A R M O L E S

n h h METABASITAS Y 
C A L C I O S

5 (S 3 gneises

6 G 2 2  M E T A C O N G L O M E R A D O S

7 F — ^ D I S C O R D A N C I A

o  S I T U A C I O N  D E L

0  Y A C I M I E N T O

Fig. 1.-Columna estratigráfica del yacimien
to de Talco Charches (Granada).

El talco se presenta en forma de vetas 
y lentejones cuyas dimensiones mayores 
se extienden según, las direcciones defi
nidas por las superficies de esquistosi- 
dad de Tas rocas encajantes. El mineral 
está constituido por un talco de gran pu

reza, de aspecto blanco y suave con abun
dantes plieguecillos en su interior. Den
tro de las masas de Talco se encuentran 
nodulos de cuarzo lechoso recristaliza
do, en cuyo interior se detectan al m icro
scopio pajuelas de talco y mica blanca.

Fig. 2.-Situación cartográfica de la minera- 
lización del yacimiento de talco estudiado.

Cristaliza en el sistem a monoclínico 
y para su estudio vibracional puede con
siderarse como una estructura idealizada 
basada en el politipo 1M de micas. Esta 
aproximación ideal es utilizada para el 
análisis de talcos por Ishii et al. (1967) y 
por Rosasco & Blaha (1980). Pertenece 
al grupo de simetría C ^, estando consti
tuido por dos láminas de silicato con 
d isposic ión  hexagonal d isto rsionada, 
junto a un extracto interlaminar de tipo 
“Brucítico”, dando lugar a una estructu
ra diperiódica tridimensional, 2:1, carac
terística de gran número de Filosilicatos, 
que tiene como formula general:

SisMg.OJOH),
La celda unidad posee dos formulas 

estructurales. Las dos hojas tetraédricas 
se enlazan en la lámina 2:1 con una hoja 
octaédrica. Esto es posible, porque la 
lamina tetraèdrica superior está invertida 
apuntando sus oxígenos apicales hacia 
abajo para poder ser compartidos por la
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capa octaédrica inferior. Ambos planos 
de aniones octaédricos poseen la misma 
composición de O y OH. (Brindley & 
Brown, 1980).

El análisis vibracional se hace consi
derando esta proximación a la estructura 
ideal, observándose que los registros 
experimentales se ajustan bastante bien a 
las predicciones teóricas. Así pues, las 
vibraciones moleculares del cristal pue
den ser asignadas por el estudio de las 
vibraciones fundamentales de sus unida
des constituyentes, con entidad química 
propia e interconectadas entre sí; es decir 
grupos oxhidrilos, anión silicatado y ca
tiones octaédricos.

Este m odelo  in terp re ta tivo  de las 
diferentes bandas observadas viene con
dicionado por la carencia de monocrista- 
les en la muestra estudiada, que imposi
bilita la utilización precisa de la hipóte
sis m olecular (Poulet y M athieu, 1981). 
A su vez se apoya, con ligeras m odifica
ciones, en el método general de filosili- 
catos definido para espectros de absor
ción por Ishii et al., (1967) y utilizado de 
modo general en Filosilicatos por Far-

mer (1974) y Lazarev (1972), como de 
manera particular en talcos por Rosasco 
& Blaha (1978 y 1980).

Las vibraciones de tensión v(O H ) 
están localizadas en la región compren
dida entre 3400-3700 c m 1, siendo su 
separación prácticam ente com pleta del 
resto del espectro; las vibraciones de 
deformación OH, se observan en la zona 
600-950 c m 1, que a pesar de estar bas
tante enmascarado ofrecen una gran uti
lidad. Las vibraciones de tensión y de
formación de la lámina silicatada apare
cen en las regiones 700-1200 c m 1 y 130- 
600 cm '1 respectivam ente, acopladas 
débilmente con otras vibraciones estruc
turales, y con movimientos vibro-trasla- 
cionales de los grupos OH.

Experimental

Los análisis químicos se han efectua
do por absorción atómica con un equipo 
Philips Pye-Unicam SP9 reflejándose los 
resultados en la Tabla 1, así como la for
mula m ineralógica del talco utilizado. Se

ELEMENTOS MAYORITARIOS ELEMENTOS TRAZAS (001)

<CIIOO•o

I / r n

S i 02 62. 3 7 % Cu 0 p . p . m. 002 9. 3409 9 6. 86

A12°3 2 . 8 7 % Zn 17 p . p . m. 004 4 . 676 6 1 5. 18

F *2°3 0 . 6 0 % Ni 32 p . p . m . 006 3. 1120 100. 00

MgO 28. 71 % Co 14 p . p . m . 008 2 . 333 9 1. 34

CaO 0 . 3 7 X Cr 23 p . p . m . 0010 1. 8681 5. 4 8

Na 0 — Sr 12 p . p . m . 0012 1. 5570 3. 19

k 20 — Li 10 p . p . m . 0014 1 . 334 5 2. 1 0

t í o 2 — Rb 0 p . p . m . 0016 1. 1682 0 . 8 9

F 0 . 1 0 X 0018 1 . 038 4 0. 51

h 2o - 4 . 9 3 X 0020 0. 9348 0 . 8 3

TOTAL 9 9 . 8 5  *

^ 13 . 98° 10 ^ S 2 . 70^ ^ 0 . 22^ *0 . 03  ̂ (0H’F,)2

Tabla 1.-Análisis químicos y Formula mineralógica del Talco de Charches. Reflexiones Básales en 
agregado orientado.
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observa la presencia de Aluminio que en
trará como sustituyeme en la capa tetra
èdrica Al(IV) y octaédrica (VI) aunque 
en esta con mayor cuantía. También se 
detecta una sustitución de M g+2 por Fe+2 
cercana al 0.6% (en óxido metálico) en 
la capa octaédrica. En esta  Tabla se 
recogen también las principales reflexio
nes básales con su espaciado reticular y 
la relación de intensidades, obtenidos 
sobre agregados orientados, utilizando un 
eq u ip o  de X R D , SIG M A  2080 de 
YOBIN IVON, con radiación K a(Cu). 
Los agregados orientados se han prepa
rado utilizando polvo policristalino con 
floculación por ultrasonidos en dispersión 
acuosa, según el método de Triki (1973).

Los espectros de absorción IR se han 
realizado  sobre pastillas de KBr con 
concentración del 1% y filmes de Nujol 
con equipos a) Dispersivo Philips Pye- 
Unicam  9520 que abarca el intervalo 
4000-200cm -1 y b) FT-IR  M atson 
Gygnus-100, en su modo macroscópico 
(intervalo 4000-50cm 1). respectivam en
te.

Los registros micro-Raman han sido 
obtenidos con un espectróm etro Dilor- 
XY en retrodifusión perpendicular al 
plano basal (001) y con objetivo x50. La 
radiación excitatriz procede de un laser 
de Ar+, de longitudes de onda de 514.5 y 
488.0 nm, utilizando una potencia de 
150-400 mW, con resolución de 1 c m 1.

Resultados y discusión

La relación de frecuencia e intensida
des relativas de las bandas de absorción 
FTIR, y micro-Raman, se recogen en la 
Tabla 2, con su atribución correspondien
te, que pasamos a discutir.

Las vibraciones de tensión de los 
grupos OH, dan bandas intensas, tanto 
en IR com o en m icro-R am an. Estos 
reg istro s se recogen  en la F ig.3. Se 
observa la presencia de una gran banda 
situada a 3678 cm '1 en IR, (3685 c m 1 en

Raman) que presenta a su vez un hom 
bro, perfectam ente definido en ambos 
registros, con frecuencias de 3672 c n r1 y 
(3681 c m 1),respectivamente. A su vez se 
observa una banda de menor intensidad 
centrada a 3663 c m 1 en IR y 3666 cm '1 
en Raman.

Tabla 2.-Frecuencias e intensidades micro- 
Raman y FT-IR sobre talco de Charches. Atri
bución de modos fundamentales

M-RAMAN
CM'1

FT-IR
CM'1

ASIGNACION

54 w

79 w 75 w

85 w
95 vw

109 w

116 w

130 w

151 vw 150 vw

195 M 190 vw
267 VW 260 vw
293 w
323 vw
337 vw

361 M 375 w
382 VW 392 M
434 W 424 M

440 M
450 s

466 vw 455 s
514 vw 528 M
567 vw

660 VW
677 s 673 V S

6 8 6 s
720 W

793 w
817 vw

842 w

918 vw
939 vw

1017 vw 1018 vs
1050 vw
1079 vw

1565 w
1820 vw
1930 vw

3666 w 3663 w
3681 v s 3572 M
3685 w 3578 M

I1 BRUCITA
MODOS DE LA 

RED

( M g - o  Î 

l^ (S i205 )

V> (Mg-O)

( M g - o )

D 2  ( s i 2 o 5 )

OH-Traslac. 
j. BRUCITA

V»5 (Si20 5 )
OH-Libración 

i Si-O-Si

Mov.SiAl(OH)

^ 4 (S i205)
^1 ( s i 2o5 )

»7 (OH) (Fe) 
l>s(OH) (Mg) 
(Zas(OH) (Mg)

v w : m u y  p e q u e ñ a , w : p e q u e ñ a , m : m e d í  a , s: G R A N D E  Y  V S lM U Y  G RAND E

La presencia de hombros desplazados 
hacia las bajas frecuencias en IR y hacia
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las altas en Raman, induce a pensar que 
su origen proviene de los acoplamientos 
simétrico y antisimétrico de los oscila
dores (OH), siendo como es bien conoci
do por las reglas de selección, que las in

tensidades observables en IR son altas 
para la vibración antisimetrica mientras 
que en Raman son altas para la vibración 
simétrica.

Fig. 3.-Micro-Raman e IR del talco Ch a en la región de tensiones v(OH). Deconvolución por series 
de Fourier en bandas componentes del espectro de absorción IR.

Un análisis del perfil de la banda IR 
m ediante un método de deconvolución a 
través de la transform ada de Fourier 
perm ite observar claramente una banda a 
3672 c m 1 tal como se recoge en la Fig.
3. Análogo resultado se obtiene en el co
rrespondien te registro  Ram an para la 
componente a 3685 c m 1.

Así, atribuimos las bandas a 3672 y 
3678 c m 1, observadas en IR y los picos 
a 3681 y 3685 cm -1 en los registros 
R am an, a las v ibraciones de tensión 
simétrica y antisimétrica respectivamen

te, de los grupos (OH) en la capa octaé
drica.

Esta atribución es congruente con la 
efectuada por Rosasco & Blaha (1980) 
para talcos y Shirozu (1980 y 1985) para 
Cloritas, estando las frecuencias de estas 
bandas controladas por el catión octaé
drico, Mg+2. La presencia de Al+3 y Fe+2 
sustituyendo a M g+2 en la capa brucítica, 
provoca la presencia de otra banda de 
tensión v(O H ), desplazada hacia más 
bajas frecuencias, 3663 c m 1 en IR y 3666 
cm '1 en Ram an, que presum iblem ente
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tendrá componentes simétricos y antisi
m étricos en ambos registros aunque muy 
débiles.

El calculo de la relación de intensida
des integradas entre esta banda y la 
situada a 3678 c n r1, refleja  el m ism o 
valor que la relación M g+2/(Fe+2 + Al+3) 
ofrecida por el análisis químico.
Esta vibración depende de la cantidad de 
M g+2 sustituido, siendo independiente del 
tipo de catión y carga de los sustituyen- 
tes (W ilkins & Ito, 1967; Farmer, 1974).

Las vibraciones de la capa silicatada 
son atribuidas según Rosasco & Blaha 
(1980), los cuales consideran un modelo 
sim plificado basado en la interacción di- 
polo-dipolo para el cálculo de frecuen
cias. Los modos de la lamina silicatada 
Si20 5(C6v) son calculados por Ishii et al. 
(1967) repartiéndose en especies de si
m etría A t, Ej y E2 (activos en Raman) y 
A, y E, activos en IR.

En las Figs.4 y 5 se presentan los 
resultados obtenidos en la región 50-1500 
c n r1 mientras que las atribuciones efec
tuadas son recogidas en la Tabla 2. No

Fig. 4.-Micro-Raman e IR de talco Ch-a 
(Granada), en la región de 600-1500 cm '1
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obtante, merece especial atención una 
banda situada en tom o a 675 cm '1 cuyo 
perfil es muy diferente en IR y Raman, 
(Fig. 6). Este pico generalmente atribui
do a vibraciones simétricas de la lámina 
(Si20 5)n es en nuestra opinión atribuible 
a movimientos vibracionales (OH), que 
serán perturbados por la presencia de los 
iones sustituyentes en la capa octaédrica. 
Esta atribución es congruente con la 
deducida para cloritas, y basada en estu
dios de deuteración de Shirozu & Ishida 
(1982) y Shirozu (1985). Estos mismos 
autores atribuyen las débiles bandas si
tuadas en tomo a 800 c m 1 como libra
ciones (OH) acopladas con la capa sili
catada. Un análisis del perfil de la banda 
por deconvolución a través de series de 
Fourier presenta tres componentes cen
tradas a 660, 673 y 686 c m 1. Una atribu

ción completa de esta zona en la que se 
incluya la posible presencia de interac
ciones con los modos de deformación Si-
O-Si esta en curso y sera objeto de estu
dios posteriores.

Finalm ente cabe destacar la banda 
observada a 361 c m 1 atribuida a la vi
bración fundamental Mg-O del poliedro 
de coordinación octaédrico alrededor del 
catión, esta banda se encuentra muy 
próxima al valor de la banda Mg(OH2)6 
en solución acuosa ( - 4 0 0  c m 1).

Así pues se pone de manifiesto el interes 
de conjugar diversas técnicas espectros- 
cópicas para poder ahondar en la rela
ción existente entre estructura estática y 
dinám ica de Filosilicatos, de m arcado 
interés tecnológico, para un mejor cono
cimiento de sus propiedades.

Fig. 6.-Micro-Raman e IR de la región de 675 cm '1. Deconvolución en bandas componentes del 
espectro de absorción IR, por series de Fourier.
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Abstract: Structural features of very high disordered 2/1 trioctahedral phyllosilicates from Madrid 
Basin, are studied. Application of Fourier methods to diffraction patterns shows that these materials 
are formed by random kerolite/stevensite mixed-layered phases (R=0) with 80%-50% of kerolite 
layers and also, a very low particle size, a mean of three unit cells stacked in the c direction. IR 
spectrum deconvolution on -OH streching and bending regions indicates five different water types. 
External surface areas measurements (N2,B.E.T.) shows anomalous high values (240-320 m2gr). 
These studies point out a very high possibilities in its catalytic and surface chemistry applications.

Key words: Kerolite/stevensite, mixed-layer, particle size, IR spectroscopy, external surface 
areas (N2,BET).

Resumen: Se estudian los caracteres estructurales de filosilicatos 2/1 trioctaédricos muy desor
denados procedentes de la Cuenca de Madrid. La aplicación de métodos basados en la transforma
da de Fourier a los estudios de DRX han permitido establecer que se tratan de fases interestra- ti- 
ficadas kerolita/estevensita irregularmente (R=0) en las que los % de kerolita varían entre un 80% 
y un 50%, mostrando dominios coherentes de tres láminas por partícula según la dirección del eje 
c. La deconvolución de los espectros de absorción IR en las regiones de tensión y libración de los 
grupos -OH, indican la presencia de cinco tipos de H20  bien diferenciadas. Las medidas de super
ficie específica (N2,B.E.T.), muestran valores anómalamente elevados para los filosilicatos: 240-320 
m2/gr. Estos estudios indican sus posibles aplicaciones en el campo de la catálisis y química de su
perficies.

P alabras clave: Kerolita/estevensita, interestratificación, tamaño de partícula, espectroscopia 
IR, Superficie específica (N2,BET).

1. Introdución

El estudio mineralógico de materiales 
lutíticos rosas de la Cuenca de Madrid 
("Martín de Vidales et al., 1988), puso de

manifiesto que éstos se encontraban cons
tituidos por fases magnésicas muy puras 
correspondientes a filosilicatos 2/1 de 
“carácter intermedio” entre el término es- 
tequiométrico kerolita (x=0) y una fase
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magnésica de tipo estevensítico. Asimis
mo, mediante la aplicación de técnicas 
de m icroscopía electrónica de barrido se 
observó que estas fases m ostraban un 
origen claramente coloforme, m anifesta
do por su pequeño tamaño de partícula.

Brindley et al. (1977), en sus estudios 
sobre la naturaleza de la kerolita, y su 
relación con el talco y la estevensita 
indicaron que “los m ateriales denomina
dos kerolíticos siempre son de tamaño 
de grano muy fino y, frecuentemente, se 
encuentran en asociación con talco y
estevensita.....mostrando además perfiles
de difracción de rayos-X (polvo desorien
tado), con bandas muy anchas que 
indican un tamaño cristalino muy pe
queño, un desorden estructural extremo 
o presentando ambos caracteres simultá
neam ente”. Con anterioridad Maksimo- 
vic (1966), indicó que la kerolita es un 
filosilicato 2/1 con un espaciado dOOl a 
10 A, que presenta proporciones varia
bles de láminas expandióles, describién
dolo como un “material empaquetado al 
azar cuyos parámetros a y b son aproxi
m adamente iguales a los del talco y la 
estevensita.

Recientemente y, dada la escasez de 
este tipo de materiales en la naturaleza, 
se han publicado m uy pocos estudios 
sobre m ateriales de carácter kerolítico. 
Cabe resaltar a este respecto, el trabajo 
de Eberl et al.,(1982) donde se aborda el 
estudio sobre el posible origen de mine
rales interestratificados irregularm ente 
kerolita/estevensita, en los que el com
ponente expandióle es mayoritario. Por 
otra parte, Jones (1986) y Jones & Galán 
(1988) realizan sendos trabajos de revi
sión en los que se abordan parcialmente 
estos materiales; destacan las im portan
tes co n sid e rac io n es  fis ico -q u ím icas  
em pleadas para explicar la génesis de 
estos materiales.

Después de una exahustiva revisión 
bibliográfica sobre estudios estructurales 
de minerales de carácter parcial o total

mente kerolítico, hemos podido consta
tar la escasez de resultados recientes, ex
cepción hecha de la serie kerolita-pime- 
lita (fases niquelíferas), tanto naturales 
como sintéticas. Todas estas considera
ciones, así como las importantes propie
dades que en el campo de la catálisis 
p resentan estos m ateriales, han dado 
lugar a que en este primer trabajo abor
demos su estudio estructural mediante la 
aplicación de técnicas de difracción de 
rayos-X, espectroscopia de absorción IR 
y m edidas de su p erfic ie  e sp ec ífica  
(N2,B.E.T.). En los estudios espectroscó- 
picos y difractométricos, la aplicación de 
métodos basados en la transformada de 
Fourier, permitirán determinar específi
camente la naturaleza estructural de es
tos materiales.

2. Materiales y Métodos

Los materiales seleccionados corres
ponden a niveles rosáceos muy puros de 
la “Unidad Intermedia del M ioceno” de 
la Cuenca de Madrid, descritos en la 
guía de excursiones preparada con 
motivo del VI Congreso del GrupoEu- 
ropeo  de A rc illa s  (L eguey  & Do- 
val,1987), otros aún inéditos y losrecogi- 
dos en Martín de Vidales et al. (1988).

Los estudios por difracción de rayos- 
X se han realizado a partir de muestras 
desorientadas al azar y en muestras pre
v iam ente hom oion izadas en sodio  y 
preparadas a partir de suspensiones tra
tadas con ultrasonidos y orientadas en 
portamuestras de vidrio. En este sentido, 
destaca la im posibilidad física de que las 
muestras queden orientadas después de 
secas, con independencia de los disper
santes utilizados (hexametafosfato sódi
co o NaOH a pH=10), de la relación fase 
sólida/fase acuosa en la suspensión o del 
tiempo de tratamiento con ultrasonidos; 
un comportamiento similar fue observa
do por W iewióra et al. (1982) para 
minerales de la serie kerolita-pim elita.
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Esta característica, aparentemente anó
mala, debe encontrarse en relación con 
el pequeño tamaño de. partícula, aspecto 
que será abordado más adelante. Aun así, 
este comportamiento no suppne impedi
m ento alguno para el estudio  de los 
espaciados dOOl com prendidos en la 
región 2°(20)-15° (20). Para la obtención 
de los diagramas de difracción de rayos- 
X, se ha utilizado un equipo de difrac
ción de polvo Siemens D-500 utilizando 
la radiación K a  del Cu, monocromador 
de grafito, rendija de divergencia de I o, 
una velocidad de barrido de O.O4°(20) por 
segundo y una anchura de pico estándar 
de O.6°(20), siendo las condiciones de 
trabajo de 20mA-40Kv. Para las m ues
tras de polvo desorientadas al azar los 
barridos se realizaron en el intervalo 
2°(20)-8O°(20); para las muestras orien
tadas, los diagramas se obtuvieron entre 
2°(20) y 30° (20). La calibración del di- 
fractóm etro se llevó a cabo utilizando 
tetradecanol como patrón externo (Brin- 
dley, 1981), obteniendo un coeficiente 
de variación entre los espaciados obser
vados y calculados de 0.475%, lo que 
supone unas extraordinarias condiciones 
de medida. Los picos obtenidos fueron 
refinados e integrados utilizando el pro
gram a D A C O -M P incorporado  en el 
equipo de difracción. El estudio de la in
terestratificación kerolita/estevensita y la 
distribución de tamaños de partícula, se 
ha rea lizad o  u tilizan d o  el p rogram a 
NEW MOD, una nueva versión del pro
grama descrito por Reynolds (1980), que 
incluye un algoritmo que permite calcu
lar el espesor de los cristalitos (Bethke 
& Reynolds, 1986), así como las correc
ciones referentes a los factores de Lo- 
rentz, polarización y grado de orientabi- 
lidad (Reynolds, 1986).

El análisis químico total de la mues-r 
tra monomineral y representativa de las 
aquí estudiadas, se realizó por fluores
cencia de rayos-X. Las determinaciones 
de las capacidades totales de cambio

(CEC) se llevaron a cabo por saturación 
en Na* a partir de una disolución 1N de 
NaAc 1N con posterior intercambio por 
NH4+ a partir de una disolución de NH4Ac 
(Jackson, 1985). La determinación de Na+ 
en disolución, equivalente a la CEC, se 
realizó utilizando un electrodo selectivo 
de sodio. Las determinaciones de super
ficies específicas externas se realizaron 
en un equipo B.E.T., a partir de la ciné
tica de desgasificación de N .

Los espectros de absorción IR se han 
obtenido mediante la técnica de la pasti
lla de KBr al 2% en peso. Los espectros 
se registraron en la región 4000-200cnr 
1 en un equipo Philips-PYE unicam-9520. 
Los espectros se procesaron mediante un 
programa de autodeconvolución por se
ries de Fourier desarrollado por nuestro 
eq u ip o  de trab a jo  (R ull & de 
Saja,1986;del Valle, 1989).

3. Resultados y discusión

3.1. Difracción de rayos-X.
En la figura 1, se recoge un diagrama 

de polvo desorientado representativo de 
estos m ateriales (m uestra 1, total). Se 
observa una banda muy ancha de difrac
ción hacia ángulos bajos con un m áxi
mo a 10.31 A. Por otra parte, no parece 
que exista otro tipo de mineral que no

FIGURA 1.- Diagrama de difracción de rayos- 
X. Polvo desorientado. Muestra 1 (Fracción total).
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FIGURA 2.- Diagramas de difracción de rayos-X. Muestras orientadas homoionizadas en Na+ y sol- 
vatadas en atmósfera saturada de etilén-glicol a 40°C, durante 72 horas (fig. A) y 120 días (fig. B).
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sea filosilicato 2/1. Asimismo, se obser- bidimensionales hk de los filosilicatos 2/
va la p resencia de todas las bandas 1. Además, la banda 060 situada a 1 .‘>223
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A, indica el carácter trioctaédrico del fi- 
losilicato 2/1. La totalidad de las m ues
tras estudiadas, presentan diagramas de 
polvo desorientado similares; las mues
tras 4, 5 y 8 presentan además sepiolita 
(12 A) asociada al mineral reseñado.

En las figuras 2a y 2b, se recogen los 
diagram as orientados de las m uestras 
estudiadas, después de haber sido trata
das en atmósfera saturada de etilengicol 
durante 72 horas y 120 días respectiva
mente. Estos tratamientos con el tiempo, 
se realizaron debido a que la cinética de 
intercalación de etilenglicol en posición 
interlaminar se produce de forma muy 
lenta; hasta después de 100 días aproxi
madamente, con ligeras variaciones para 
cada muestra, no se alcanzaba el equili
brio. En la figura 2b, se observa una 
expansión muy irregular. Adem ás, la 
secuencia irregular e irracional de los 
espaciados básales sugieren que estos 
m inerales deben estar formados por la 
interestratificación de dos tipos de lámi
nas diferentes (Reynolds, 1980). Por otra 
parte, debido a que los tratamientos de 
glicolación expanden la reflexión basal 
de la esmectita hasta un máximo cercano 
a 17 A (Brindley, 1966), este tratamien
to permite diferenciar componentes la
minares no expandióles. Se distinguen así 
hombros en torno a 10.2 A superpuestos 
a las reflexiones anchas de los compo
nentes esmectíticos expandidos, incluso 
después de prolongados tratamientos de 
glicolación (fig. 2b). En las muestras 4, 
5 y 8, esta última no mostrada, se distin- 
gen nítidamente reflexiones muy anchas 
a 12.6-12.7 A, que parecen sugerir la 
presencia de sepiolita de bajo grado de 
ordenamiento debido a la escasa defini
ción o ausencia del resto de las bandas 
características de esta fase. En la Foto 1, 
obtenida por M icroscopía electrónica de 
transm isión de la muestra 5, se evidencia 
la presencia de fibras de sepiolita con 
tamaños medios <1.5pm. Además, estas 
últim as parecen encontrarse relacionadas

textural y m orfo lógicam ente con los 
bordes fibrilares que muestran las m or
fologías glomerulares del mineral 2/1.

FOTO 1.- Microscopía electrónica de transmi
sión (Muestra 5). Ver texto.

De los estudios por DRX parece de
ducirse que por la anchura de las refle
xiones, los efectos de difusión a bajos 
ángulos y la irracionalidad de los órde
nes de difracción probablemente estos 
materiales se encuentran formados por 
dominios coherentes con muy pequeño 
número de láminas por partícula y, por 
lo discutido anteriormente, formando in
terestratificados irregulares entre dos 
tipos de láminas diferentes.

El carácter trioctaédrico de estos m i
nerales, su pequeño tamaño de partícula, 
el alto grado de desorden estructural ob
servado (fig. 1) y los caracteres de inte
restratificación observados, parecen in
dicar inicialmente que estos materiales 
se encuentran constituidos por un com 
ponente laminar sin carga, de tipo kero- 
lítico, y un componente lami-nar expan
dióle de tipo esmectítico y carácter trioc
taédrico (saponita, estevensita o hectori- 
ta). Este problema sólo puede resolverse 
a partir del conocimiento cristalquímico 
de estos materiales y de la modelización 
m atemática de sus diagramas de difrac
ción.
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3.2. Caracteres cristaloquímicas.
En la tabla 1, se recoge el análisis 

químico total y algunas propiedades fisi- 
co-químicas de la muestra 1. Las restan
tes muestras presentan características si
milares. Del análisis de los resultados, 
destacan los elevados % de S i0 2 y MgO, 
mostrando contenidos muy inferiores el 
resto de los óxidos constituyentes. Estos 
resultados, confirman el carácter trioc- 
taédrico y, específicamente magnésico, 
del mineral. La fórmula estructural se ha 
calculado asumiendo un contenido anió
nico de -44 equivalentes por celda uni
dad. A la vista de este resultado, se 
deduce que el componente expandióle 
esm ectítico es de tipo estevensítico ya 
que el origen de la carga estructural es 
debido a la presencia de huecos octaédri-

cos no ocupados. En este caso, la carga 
tetraèdrica es nula debido a la ausencia 
de sustituciones de Si por Al; en el resto 
de las muestras (resultados no m ostra
dos), el porcentaje de carga tetraèdrica 
es prácticamente insignificante. Por otra 
parte, la ausencia de sustituciones de Mg 
por Li en posiciones octaédricas, descar
ta el carácter hectorítico para el com po
nente esmectítico del mineral. El compo
nente no expandióle de la fase interestra
tificada no puede tratarse de ilita, dado 
que los perfiles de difracción no se ajus
tan a los modelos teóricos para interes
tratificados ilita/estevensita (Reynolds & 
H ow er, 1970) y, adem ás, el m ineral 
presenta muy escasos contenidos de K y 
Al como para mostrar un carácter ilítico 
(Srodon et al., 1986).

TABLA 1.- Análisis químico total, fórmula mineralógica y propiedades fisicoquímicas de la muestra
1.

I V
S i 0 2 : 6 0 . 5 0 [ S i 4 * ]  =  8 . 0 0 C E C = 3 6 . 2  m e q / l O O g r

V I
A 1 2 0 3 : 0 . 8 4 [ A l 3 * 1 =  0 . 1 3 S ( t e ó r i c a ) =  7 6 2 . 7  m 2 / g r

V I
M g O  : 2 8 . 4 0 [ M g 2 * ] =  5 . 6 0 S ( N  , B . E . T . ) =  2 7 3  m 2 / g r

V I
F e 2  O 3 : 0 . 4 8 [ F e 3 * ] =  0 . 0 5 T a m a ñ o  p a r t i c u l a =  3 0  A

C a O  : 0 . 5 6 C a 2 * =  0 . 0 8 S i 0 2 / M g O =  1 . 4 2  ( M o l a r )

N a 2 O : 0 . 1 5 N a *  =  0 . 0 4 C a r g a  t e t r a é d r i c a =  0 . 0 0

K 2 0  : 0 . 3 2 K* =  0 . 0 6 C a r g a  o c t a é d r i c a =  - 0 . 2 6  u . e . q .

M n 2 O 3 : 0 . 0 1 C a r g a  i n t e r l a m i n a r =  + 0 . 2 6  u

H 2 O : 8 . 4 3

L i 2 0  : 0 . 0 4

P 2 Os  : t r .

9 9 . 7 3

L a  f ó r m u l a m i n e r a l ó g i c a  h a  s i d o c a l c u l a d a  s o b r e  u n a  b a s e  d e  0 2 0 ( OH

t r . = t r a z a s .

Es interesante observar aquí que la re
lación molar S i0 2/MgO 1.42, es interme-

dia entre la del término estequiométrico 
kerolita (=1.33) y el rango de relaciones
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m olares para los térm inos estevensíti- 
cos,= 1.38-1.48, si se asume una varia
ción de carga entre -0.4 y -1.2 u.e.q./ 
celda unidad para los minerales de tipo 
esm ectítico (Suquet & Pezerat, 1988). En 
el presente caso, las escasas sustitucio
nes de Mg por Al y Fe, increm entan 
ligeramente estas relaciones.

3.3. Tamaño de partícula y superficie es
pecífica.

En la figura 3, se recogen los diagra
m as de difracción de rayos-X calculados 
para un interestratificado irregular (Re- 
ichweite=0) kerolita-0.8/estevensita gli- 
colada-0.2, en función del número m e
dio de láminas (N=7 a N=2) empaqueta
das coherentemente según el eje c. Se 
observa claramente que a medida que dis
m inuye N, la banda de difusión en tomo 
a los 10 A adquiere mayor anchura y asi
m etría hacia ángulos bajos. La com para
ción de estos resultados con los obteni
dos experimentalmente (fig. 2b), permi
ten  afirm ar que el núm ero m edio de

FIGURA 3.- Variaciones de los diagramas de 
difracción de rayos-X calculados, con el número 
medio de láminas empaquetadas coherentemente 
según la dirección del eje c (N), para interestratifi
cados irregulares (R=0) kerolita-0.8/estevensita 
glicolada-0.2.

láminas por partícula es del orden de tres. 
Esto significa que el espesor medio es 
del orden de 30 A por partícula.

De estos resultados, se deduce que las 
superficies específicas externas exhibidas 
por estos materiales deben ser extraordi
nariamente elevadas. En la tabla 2, se 
recogen los resultados experim entales 
correspondientes a las superficies espe
cíficas extem as (N2B.E.T.) de la m ues
tras estudiadas, que confirman claram en
te las estim aciones teóricas. Para la 
muestra 1, la superficie específica teóri
ca total es de 762.7 m 2/gr; la superficie 
específica externa es de 273 m 2 /g r es 
decir, próxima a la tercera parte de 
la total, resultado que se encuentra en 
completo acuerdo con el hecho de que el 
número medio de láminas por partícula 
sea Ñ=3.

TABLA 2.- Superficies específicas extemas 
(N2,B.E.T.).

M U E S T R A  S U P E R F I C I E  E S P E C I F I C A
EXTERNA

1 273
2 240
3 287
4 293
5 322
6 27 3
7 253
8 283

3.4. Estudio de la interestratificación.
En la figura 4, se recogen los perfiles 

de difracción de rayos-X calculados para 
interestratificados irregulares (R=0) ke- 
rolita d001=9.65 A /  estevensita-2ETG 
d001=16.9 A. Para la lámina de esteven- 
sita se ha asumido una carga media por 
celda unidad com pleta de 1.00 u.e.q, 
com pensada por Na+ como catión satu
rante. Para el cálculo de la transformada 
de la lámina se ha asumido un contenido
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nulo de Fe. Las condiciones instrumen
tales se basan en un radio del gonióme
tro de 20 cm, una rendija soller de 2o, 
una rendija de divergencia de I o y una 
longitud de la muestra de 4 cm. Para 
calcular el factor de Lorentz-polarización

se asumió una desviación estándar de la 
función de orien tación  de 12° (R ey
nolds,1986). Todos los cálculos se basan 
en un tamaño medio de tres láminas por 
partícula empaquetadas según la direc
ción del eje c.

FIGURA 4.- Diagramas de difracción de rayos-X calculados para interestratificados irregulares kero- 
lita-9.65A/estevensita glicolada-16.9A. En todos los casos, N=3.

La comparación de los resultados teó
ricos (fig. 4) con los obtenidos experi
mentalmente (fig. 2b), ponen de m ani
fiesto que estos materiales se tratan de 
interestratificados irregulares kerolita/ 
estevensita, en los que las proporciones 
de kero lita  varían  en tre un 80 y un 
50%.Mediante la utilización de un sub
programa denomi- nado MIXER, que 
permite obtener los diagramas corres
pondientes a la mezcla física de dos o 
más diagramas calculados previamente, 
ha sido posible establecer que, en la 
mayor parte de los casos, estos m ateria
les son mezclas de dos o más fases inte
restratificadas. Además, frecuentemente 
estos m ateria les presen tan  diferentes 
proporciones de kerolita segregada.

3.5. Espectroscopia de absorción IR.
La figura 5, muestra los espectros de 

absorción IR, de cuatro de las muestras 
estudiadas. Como aspectos más relevan
tes caben señalar, la intensidad y com 
plejidad de la banda de tensión de los 
grupos - OH (4000-3000 c m 1), el simple 
e intenso movimiento de tensión H-O-H 
(1620-1680 c m 1) y la asimetría, resuelta 
en algunos casos (muestra 4) a 1200 c m 1, 
incluidas en la banda de tensión S i-0  y 
que podría corresponder a la inversión 
de tetraédros de Si en los bordes del fi- 
losilicato, de forma similar a la sepiolita 
(muestra 4, 1201 c m 1 ; ver flecha).

La figura 6, muestra el resultado de 
la deconvolución de la zona de tensión - 
OH. Se aprecian en ella seis com ponen
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tes totalmente resueltas. Las asignacio
nes que realizamos de las mismas son 
las siguientes: Las bandas situadas a 
3547, 3618 y 3687 c m 1 parecen corres
ponder a tres tipos bien diferenciados de

FIGURA 5.- Espectros de absorciónIR. Obser
var la asimetría de la banda de tensión Si-O, que se 
resuelve para la muestra 4 a 1201 cm'1 (flccjia). Ver 
texto.

o sc ilad o res  -O H , d is trib u id o s de la 
manera siguiente: la banda de más alta 
frecuencia, 3687 c m 1, corresponde a 
grupos -OH octaédricos idénticos a los 
del talco (Farmer, 1974); la banda inter
media, 3618 c m 1, que resulta ser la más 
intensa del grupo, la asignamos a oscila
dores -OH de borde ligados a [Si ]1V; la 
menos intensa de las componentes, 3547 
cm '1, queda tentativam ente asignada a 
grupos -OH de borde ligados a [Mg ]1V .

FIGURA 6.- Deconvolución de la zona de ten
sión -OH (4000-3000 cm'1) del espectro de absor
ción IR para la muestra 1. Observar las seis compo
nentes totalmente resueltas.

Las tres bandas restantes, anchas e inten
sas, corresponden a tensiones de grupos 
-OH en las moléculas de H20  del siguien
te modo: la banda que se presenta a 
348 lc m '1 queda asignada a m oléculas 
de agua interlaminares ligadas por enla
ce puente de hidrógeno de fuerza inter
media; la banda cuantitativamente más 
importante, situada a 3412 c m 1, y que da 
cuenta de casi la mitad del área total, es 
debida al agua ceolítica débilmente liga
da a la superficie de la estructura. Por 
último, la banda situada a 3242 c m 1, es 
el resultado de la resonancia de Fermi, y 
corresponde al acoplam iento entre el 
primer armónico del movimiento de fle
xión H-O-H (292) y la banda com pleja 
de tensión -OH (Rull & de Saja, 1986).
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FIGURA 7.- Deconvolución espectral de la 
zona de libraciones -OH (800-600 cm'1), para un 
talco comercial (Merck) y la muestra 1. Observar la 
identidad entre ambas.

Las figuras 7a y 7b, muestra la de
convolución espectral de la zona de li
braciones -OH en la muestra 1 y en un 
talco com ercial, M erck, Se observa la 
total identidad entre ambos conjuntos de 
bandas, lo que indica que los restantes 
grupos -OH de la estructura, 3618 y 3547 
cm '1, producen sus libraciones en zonas 
espectrales bien definidas, probablem en
te a frecuencias inferiores. La identidad 
observada indica, igualm ente, que las 
libraciones de las moléculas de agua no 
aparecen en esta zona espectral. Este 
hecho sugiere fuertemente una débil in 
teracción vibracional entre tales m olécu
las y la estructura del filosilicato.

4. Conclusiones

Los m ateriales estudiados presentan

caracteres estructurales y propiedades de 
superficie peculiares, si se comparan con 
las reseñadas en la bibliografía. De los 
resultados obtenidos, se pueden extraer 
las siguientes conclusiones:

1. - Estructuralm ente, se encuentran 
formados por empaquetamientos de lá
minas de kerolita y estevensita interes
tratificadas irregularmente; en todos los 
casos, el porcentaje de láminas de kero
lita supera al de estevensita.

2. - El número medio de láminas por 
partícula empaquetadas coherentemente 
según la dirección del eje c, es de tres.

3. - Las superficies específicas exter
nas (N2,B.E.T.) exhibidas por estos m a
teriales, son muy elevadas, mostrando va
lores entre 240-320 m 2/g

4 . - Los estudios realizados por espec
troscopia IR, han permitido establecerla 
p re sen c ia  de c in co  tipos de agua 
biendiferenciadas.Tres tipos estructura
les: -OH octaédricos idénticos a los del 
talco, -OH de borde ligados a los tetrae
dros de sílice y -OH de borde ligados a 
Mg octaédrico. Dos tipos correspondien
tes a grupos -OH ligados a moléculas de 
agua interlaminar y, ligados a agua ceo- 
lítica.

5 . - Las ca rac te rís tic as  seña ladas, 
deben conferir importantes propiedades 
catalíticas a los materiales estudiados.
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Abstract: The mineralogical paragenesis of bauxites from Northeastern Spain is mainly kaoli- 
nite, boehmite, hematites with minor quantities of rutile and anatase. The crystallinity of kaolinite 
from twenty bauxitic deposits was measured using the Hinckley index and the hidrazine test. The 
average thickness of kaolinite crystals estimated by the Scherrer method. Correlations between these 
data and I Boehm 100/T Kaol 001 are reasonably good. Data analysis supports a poligenic and he- 
terocronic origin for kaolinite. Nearly all low crystallinity kaolinites may be assumed to be derived 
from kaolinitization of boehmite.

Key Words: Karstic bauxites, crystallinity of kaolinite, thickness of kaolinite crystals, boehmi
te, hematites, Northeastern Spain.

Resumen: La mineralogía de las bauxitas cársticas de la Península Ibérica presenta una gran 
monotonia, estando fundamentalmente formadas por caolinita, boehmita, hematites y rutilo. Se ha 
medido la cristalinidad de caolinitas de más de veinte afloramientos de bauxitas cársticas, utilizando 
el método de Hinckley y el test de la hidrazina. El espesor medio de los cristales de caolinita, se 
ha calculado en estas muestras mediante el método de Scherrer. Ambos grupos de datos están co
rrelacionados aceptablemente con la relación I Boehm 100/1 K 001. El análisis de estos datos- 
permite sostener la hipótesis de un origen poligénico y heterocrónico de estas caolinitas, interpre
tando las fases de caolinita de baja cristalinidad como procedentes de una caolinización tardía de 
boehmita.

Palabras Clave: bauxitas cársticas, cristalinidad caolinita, espesor cristales caolinta, boehmita, 
hematites, NE España.

1. Introducción y antecedentes

Las bauxitas del N.E. de la penínsu
la Ibérica se conocen desde principios 
del siglo actual, fundamentalmente a tra
vés de los trabajos de Faura & Bataller 
(1917, 1920), y Hernández Sampelayo 
(1920). La geología en detalle de las 
bauxitas fue realizada por Closas Mira-

lles (1942, 1952), y por San M iguel 
(1950, 1951), los trabajos de estos auto
res permiten interpretar las bauxitas del 
NE un origen cárstico en el sentido de 
Patterson (1986).

La mineralogía detallada de las bau
xitas del NE fue realizada por Font i 
Tullot (1951), utilizando difracción de 
rayos X. La conclusión básica del traba
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jo  es que el m ineral alum inoso más 
com ún de las baux itas es boehm ita, 
seguida de hematites y caolinita. En los 
yacim ientos de Fuentespalda (Teruel), 
cita gibbisita, señalando la práctica au
sencia de caolinita.

Los estudios de Combes (1969), con
tribuyen al conocimiento de la situación 
es tra tig rá fica  de los yacim ientos del 
M aestrazgo, sin embargo, no presentan 
co n trib u c io n es  im portan tes desde el 
punto de vista mineralógico. Con poste
rioridad el I.G.M.E. (1974), Caballero et 
al. (1974) y Ordoñez (1977), estudian 
algunos aspectos de las bauxitas del NE. 
Por últim o Galan et al. (1976), estudian 
en detalle los yacimientos de la zona de 
Fuentespalda-Beceite haciendo una im
portante contribución al estudio de la 
cristalinidad de la caolinita en algunos 
afloramientos del área.

Los estudios geológicos regionales de 
Ordoñez et al. (1989), muestran que las 
bauxitas cársticas del NE de la penínsu
la aparecen en tres zonas: vertiente Sur- 
pirenaica, Catalánides y M aestrazgo.

Las bauxitas de la vertiente Surpire- 
naica, pueden presentar un aspecto es- 
tratoligado (Font de Forradella, Tuxent, 
..)  o b ien  form as de b o lsad as (Les 
Coms). El muro de las bauxitas lo cons
tituyen las dolomías del Jurásico medio, 
y el techo está representado por los 
niveles de areniscas del Santoniense. La 
laguna estratigráfica se puede estimar en 
unos 80 millones de años.

Las bauxitas de la Zona de las Cata
lánides, están posiblemente situadas en 
dos niveles estratigráficos. El nivel su
perior se desarrollaría sobre las dolomías 
del Suprakeuper y sería fosilizado por las 
facies detríticolagunares del Senoniense. 
El nivel superior podría desarrollarse 
sobre los carbonatos del Senoniense y 
estar fosilizado por la caliza de Alveoli- 
nas del Eoceno inferior. En esta zona 
existen depósitos de bauxitas de edad 
Terciaria e incluso subrecientes por ero

sión de yacimientos cársticos.
En el Maestrazgo sólo puede hablar

se de bauxitas en el caso de algunos ya
cimientos de Fuentespalda, que aparecen 
a lo largo de una estructura invertida, ar
mando en carbonatos de edad Callovien- 
se (Jurásico superior), y fosilizadas por 
sedimentos terrígenos de facies Utrillas. 
Existen evidencias de un funcionamien
to policíclico  del sistem a cárstico, al 
menos con posterioridad a la génesis de 
las estructuras mayores. Hacia el S de 
estos afloramientos, aparecen niveles de 
arcillas poco bauxíticas sobre superficies 
carstíficadas suprajurásicas, así como en 
la base del Barremiense, e incluso Intra- 
barremienses. En el Cretácico Superior, 
en facies Rognacienses, se encuentran 
algunos niveles de arcillas caoliníferas 
(Embalse de la Pena, Horta de San Juan).

Casi todos los autores coinciden en el 
hecho  de que las bauxitas cársticas, 
pueden  seguir fo rm ándose o incluso  
destruyéndose por caolinización de las 
fases alum ínosas hasta  la actualidad  
Patterson, (op. cit.). Dangic (1985), plan
tea este problema en relación con las 
bauxitas de Vlasénica (Yugoslavia), es
tab leciendo  un m odelo  fisicoquím ico 
para explicar el proceso.

En el caso de las bauxitas cársticas 
del NE de la Península y fundamental
m ente las de la zona Surpirenaica y las 
Catalánides, presentan una mineralogía 
m onótona, pero  resu lta  llam ativ a  la 
amplía variación de rango de la cristali
nidad de la caolinita. Este hecho consti
tuye el objeto fundamental de este traba
jo , que pretende establecer en su caso la 
naturaleza del proceso responsable de 
estas variaciones en la cristalinidad aún 
a nivel de un sólo yacimiento, y por 
otro extraer consecuencias útiles para 
futuras investigaciones sobre menas alu
mínosas.

2. Método experimental

Los estudios de difracción de rayos X
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se han llevado a cabo en un difractome- 
tro Philips modelo PW1310. Las condi
ciones experimentales empleadas fueron 
radiación Cu K a, velocidad de explora
ción de 2 grados por minuto y rendijas 
1,01, 1.

La cristalinidad de la caolinita, se ha 
estud iado  usando el índice H inckley
(1963). Este índice se define como H = 
(A+B)/A , siendo A y B las intensidades 
de las reflexiones 110 y 111 respectiva
mente y At la altura de la reflexión 110, 
respecto a la línea Base. Las caolinitas 
bien cristalizadas se caracterizan por 
índices de Hinckley comprendidos entre 
1 y 1,4; las caolinitas pobremente crista
lizadas presentan valores del índice infe
riores a 0,8.

Para algunas muestras donde la apli
cación práctica del índice Hinckley no 
era posible, se u tilizó el “ test” de la 
h id raz ina , sigu iendo  a C ases et al.
(1986). Este “test” mide las relaciones 
entre las alturas de la reflexión 001 de la 
caolinita sin tratamiento y la nueva re 
flex ión  de la cao lin ita  h inchada con 
hidrazina. En el trabajo de Cases et al. 
(op. cit.) se da una tabla que relaciona 
los índices de Hinckley y los valores del 
“test” de la hidrazina.

El espesor medio de los cristales de 
ca o lin ita  se ha e s tim ad o  usan d o  el 
método de Sherrer (en Klug & Alexan- 
der, 1954), m idiendo la anchura de la 
reflexión 001, usando la ecuación: Dhkl 
= K X /  BCosG se puede estimar el valor 
del espesor de los cristales, ya que K es 
un factor de forma, que de acuerdo con 
Klug & Alexander (op. cit.) vale 0,89 
para la reflexión (001); , es la longitud
de onda de la radiación; 6 es la anchura 
del pico a la mitad de su altura y 0 es el 
ángulo de Bragg de la reflexión conside
rada. Para el calculo de B, es necesario 
considerar el incremento de anchura del 
pico que introduce el difractómetro, que 
llamaremos B. Este valor se ha calcula
do usando como patrón una muestra de

cuarzo bien cristalizado, de tamaño de 
partícula comprendido entre 2 y 20 [i, 
midiendo las anchuras de los picos co
rrespondientes a las reflexiones 4.26, 
4.34 y 1.82, calculando por extrapolación 
el valor de B para la reflexión a 7.17 de 
la caolinita.

3.- Resultados experimentales

Los datos del estudio sobre la crista
linidad de la caolinita han sido recogi
dos en la Tabla I, correspondiendo res
pec tivam ente  a m uestras de la zona 
Surpirenaica, Catalánides y Maestrazgo. 
En esta tabla se indican los yacimientos 
siguiendo la nom enclatura c lásica  de 
Closas (op. cit.) y San Miguel (op. cit.). 
El estudio mineralógico mediante difrac
ción en rayos X, m uestra una sorpren
dente monotonia, tal y como habia seña
lado Font & Tullot (op. cit.). Predom i
nan los minerales del grupo de la caoli
nita, seguidos por hematites y boehmita, 
apareciendo indicios de anatasa y/o ruti
lo, así com o en algunos raros casos 
cuarzo, de origen detrítico, como se ha 
podido constatar mediante microscopía 
óptica y M.E.B. En la tabla I se han re 
cogido los valores del índice de Hinck
ley, el espesor m edio del cristal de 
caolinita medido en la reflexión 001, y 
el índice I Boehm 100)/I Kaol 001, para 
cada muestra.

Los materiales bauxíticos, correspon
dientes a la zona del M aestrazgo, m ues
tran, como se ha dicho anteriormente, un 
marcado carácter heterocrónico. Estando 
ligadadas a diferentes momentos de la 
sedimentación del Sistema Cretácico. C o
múnmente se encuentran sobre un muro 
dolomítico-calcáreo afectado por proce
sos cársticos sinsedimentarios. En la zona 
de Fuentespalda (Teruel), las cavidades 
cársticas presentan procesos de reactiva
ción  cárstica  postectónica , puesta de 
manifiesto por el desarrollo de formas 
de reconstrucción en relación con las
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estructuras tectónicas cabalgantes del 
borde S de la C uenca del Ebro. Los 
rellenos cársticos de las cavidades reac
tivadas m uestran  una paragénesis de 
gibbsita-caolinita. Las caolinitas presen
tan una gran variación de su indice de 
cristalin idad , se han obtenido valores 
entre 0.4-1.17 en una bolsada de la Mina 
San Miguel. Con el test de la hidrazina 
se obtienen valores entre 35-23%, que se 
pueden interpretar como correspondien
tes a caolinitas de baja cristalinidad.

Por la zona Surpirenaica y por las Ca- 
ta lán id es  se o bservan  unos valo res 
medios del índice de Hinckley del orden 
de 0,9, con una desviación estándar de 
0,20, lo que implica unas fluctuaciones 
im portantes de este índice. Incluso a 
nivel de un mismo yacim iento, como 
ocurre en el de Font de Forradella (Tabla
I) se encuentran variaciones muy am 
plias, entre 0,40 y 0,98. En la zona de 
las Catalánides, todas las muestras pre
sentan valores altos, excepción hecha del

TABLA I
Indice de Hinckley £l_l de las caolinitas, relación IBoehm 100/IKaol 001 j espesor de los cristales de la

caolinita h 001 en jas muestras estudiadas

ZONA SURPIRENAICA
IH IB/IK hOOlA

S-l Les Cotns 1.10 5.90 1200
S-2 0.88 2.31 840
S-3 0.78 4.61 900S-4 0.84 1.92 900
S-5 0.85 4.72 900
S-6 Monroig 0.97 0 1210
S-7 " 1.28 0 1240
S-8 " 0.93 0 1000
S-9 " 0.75 0 900
S-10 " 0.68 0 900
S-ll Font de Forradella 0.98 0 950
S-12 0.40 0 500
S-13 0.82 3.81 900
S-14 0.55 0 710
S-15 0.70 2.94 830
S-16 0.51 1.08 650
S-17 0.87 0 1300
S-18 0.85 0 820
S-19 La Mezquita 0.98 0 1000
S-20 0.72 1.02 1000
S-21 Mina de San Marc 1.18 6.60 1430
S-22 0.92 3.31 1330S-23 1.08 0 1180
S-24 Font del Ou 0.95 4.64 1000
S-25 Pallerols 1.01 4.51 1280
S-26 Molino de la Farga 0.82 3.33 900
S-27 Foniols 1.08 0 1250
S-28 1.32 0 1250
S-29 1.06 0 1120
S-30 Peguera 1.10 0 1200S-31 Alsina 1.10 7.18 1280S-32 1.02 2.91 1300

IH IB/IK h(001)Á
ZONA CATALANIDES
C-l Mina Agustina 0.93 3.17 1320
C-2 Les Pobles 0.85 2.36 1270
C-3 Rubio 0.72 0.60 1050
C-4 Plan de Casais 1.09 1.03 1210
C-5 H 0.92 0 1360
C-6 Casa de Coll - - -
C-7 Coll de Llop 0.73 0.68 800
C-8 II 1.03 3.50 1600
C-9 Mina Adelaida 0.99 0 1300

ZONA MAESTRAZGO
M-l Fuentespada
M-2
M-3 0.85 0 1500
M-4 1.17 0 1244
M-5 Algaret 0.40 0 830
M-6 0.40 0 980
M-7 Cantaperdices 0.40 0 714
M-8 0.65 0 930
M-9 Fuente Fomenta 0.40 0 800
M-10 Pantano de la Pena 0.40 0 747
M-l1 Horta de San Juan 0.40 0 733
M-12 0.44 0 733
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pequeño yacim iento de El Rubió, de 
posición estratigráfica poco clara, como 
se señaló en la introducción.

En un intento de interpretar la signi
ficación de estas variaciones del índice 
de cristalinidad se ha realizado una re
presentación gráfica, del m encionado 
índice de Hinckley (H) en relación con 
los valores de I Boehm 001/1 Kaol 001 
(Figura 1). Los puntos representativos de

Fig. 1.- Valores I Boehm 001/1 Kaol 001 en 
función del índice Hinckley de las muestras 
decolinita procedentes de las zonas Surpirenai- 
ca y Catalánides.

las muestras se ajustan a una recta cuya 
ecuación de regresión es:

I Boehm 001/1 Kaol 001 = -4.79 + 9.26 H (1)

con un coficiente de correlación; r = 0.79.

En la fig. 2, se han representado los 
valores del espesor medio de los crista
les de caolinita h 001, en función del 
índice de Hinckley. El ajuste por m íni
mos cuadrados da la recta de regresión:

(2)

con un coeficiente de correlación; r= 
0,76.

Fig. 2.- Valores del espesor medio de los 
cristales de caolinita h 001 en A en función del 
índice Hinckley de las muestras de caolinita de 
las zonas Surpirenaica, Maestrazgo y Cataláni
des.

A partir de los datos de análisis quím i
cos de las m uestras estudiadas se ha 
hecho una estim ación de la boehm ita 
normativa y se ha representado en la fig. 
3 en función del índice de Hinckley. Las 
muestras con valores altos de boehm ita 
norm ativa presentan valores altos del 
índice de cristalinidad, sin embargo las 
muestras con valores bajos en boehm ita 
presentan una gran dispersión  de los 
valores de cristalinidad.

4. Discusión

Las relaciones boehm ita-caolinita ob
servadas en las muestras de bauxitas de 
las zonas Supirenaica y las Catalánides, 
se pueden justificar en base al equilibrio 
boehmita-caolinita estudiado por Tardyh (001) = 226,6 + 937 H
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Fig. 3.- Valores de cristalinidad de las 
muestras de caolinita estudiadas en función del 
% de boehmita normativa (calculada a partir de 
los análisis químicos).

y Nahon (1985). Considerando las ecua
ciones de solubilidad de ambas fases m i
nerales:

AIO(OH) + 3H+ = Al3" + 2H20  (3)
boehmita

_  Al2Si20 5(0H)4 + 3H+ = Al3+ + S i0 2(aq) 
caolinita 

+ 2.5 H20  (4)

cuyas ecuaciones de equilibrio son:

Log (a Al3+/a3 H") + 2 log a H20  = 8.345 (5)

Log (a Al3+/a3 H") + log a S i0 2(aq) +
2.5 log a H20  = 3.705 (6)

se obtiene el equilibrio entre los dos m i
nerales combinando (5) con (6)

log a S i0 2(aq) = - 4.64 - 0.5 log a H20  (7)

Para una actividad de agua unidad, 
log a S i0 2(aq) = - 4.64. Es decir, para 
que coexistan en equilibrio boehmita y

caolinita se necesita una actividad de 
sílice más baja que la proporcionada por 
la solubilidad del cuarzo (a S i0 2(aq) = 
10"*). Por otra parte, si la actividad del 
agua disminuye, la actividad de la sílice 
aum enta consecuentem ente. Si no lo 
hace, el eq u ilib rio  se desp laza  y la 
caolinita se transformará en boehmita.

Según Tardy (1985), en materiales po
rosos la actividad del agua disminuye al 
disminuir el diámetro de poro según: 
R T l n a  H20= 2o/r (8)
donde a ,  representa la tensión interfacial 
y r, el radio del poro. Consideremos una 
disolución de sílice de actividad 10'4, pro
cedente de la disolución de materiales 
que contengan cuarzo, percolando a tra
vés de un material acrecional poroso que 
contenga boehmita. En las zonas donde 
la actividad del agua sea unidad (poros 
de gran radio y bordes de las acrecio- 
nes), se p roducirá  la transfo rm ación  
boehmita-caolinita. Sin embargo, dentro 
de los poros de pequeño radio persistirá 
la boehm ita. En este sentido, hem os 
podido constatar mediante el m icrosco
pio electrónico de barrido la existencia 
de varias etapas genéticas en relación con 
los procesos de cao lin ización  de las 
bauxitas. Así la figura 4, muestra una 
neoformación de cristales de caolinita en

Fig. 4 .-Cristales de caolinita neoformados 
en los bordes de una acreción geliforme de boeh
mita.
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los bordes de una acreción geliform e 
cuyo núcleo contiene boehmita. La figu
ra 5, m uestra una fase geloidal cuya 
morfología y composición química son 
las de una imogolita.

Fig. 5.-Agregados amorfos de morfología y 
composición química similar a la imogolita.

Los procesos de caolinización tal y 
como los hemos planteado, encuentran 
una interpretación coherente con la posi
ción geológica de la bauxitas. Así, en la 
zona Surpirenaica donde las bauxitas apa
recen bajo las arenas del Santoniense, se 
puede considerar a estas últimas el nivel 
permeable por el que las aguas de infil
tración circulan, alcanzando los niveles 
bauxíticos con una actividad de sílice 
suficiente para que se produzca la trans
formación bohemita-caolinita. Este pro
ceso de percolación se ve favorecido por 
las fracturas que afectan a la paleosuper- 
ficie cárstica, y también por una posible 
re tracc ión  de los paleoconductos del 
carst.

En el caso de los yacimientos de la 
zona de las Catalánides, el proceso de 
infiltración puede estar relacionado con 
los depósitos ferrígenos paleógenos. El 
proceso puede ser activo incluso en la 
actualidad. Un aspecto del problema del 
hierro es la posible influencia sobre la 
cristalinidad de las caolinitas del Fe3+

que ocupa las posiciones octaédricas del 
A l3+. Tardy (1982) y Tardy & Nahon 
(1985) estudian los equilibrios hem ati
tes-caolinita, hematites-corindón y caoli
nita-caolinita Fe3+. Para el primer equili
brio obtienen la siguiente ecuación:

(log a Al3+ / a H+) =
=9.633 + log y - 1.5 log a H20  (9)

para el equilibrio caolinita-hematites:

log a S i0 2(aq) + log y + log a H20  = - 
5.928 (10)

y para el equilibrio caolinita-caolinita 
Fe3+:

X Caolinita Fe3+

X Caolinita

Ksp,/2 (hemat) X hemat Ksp1/2 (caol)

Ksp1/2 (corind) X corind Kjp1/2 (caol Fe3+)

Empleando las ecuaciones (9) y (10), 
considerando una actividad de agua igual 
a la unidad, suponiendo que la actividad 
de la sílice esté controlada por el equi
librio boehm ita caolinita (a S i0 2(aq) = 
10‘4 64), estimamos una composición para 
la hematites en equilibrio con la caolini- 
ta de (Al 0 052 Fe 0 948)2O3. A partir de la 
ecuación (11) se puede calcular la com 
posición de la caolinita Fe3+ en equili
brio con la hematites anterior de:A l1993 
Fe0 007 S i20 5(0 H )4. Esta fórm ula índica 
que, en las condiciones propuestas, la 
caolinita puede incluir en su estructura 
una pequeña cantidad de Fe3+, suficiente 
para justificar la dism inución de la cris
talinidad, de las caolinitas procedentes de 
la zona Surpirenaica y de la zona de las 
Catalánides, como pone de manifiesto la 
figura 1.

La interpretación de la cristalinidad 
de las caolinitas puede hacerse en base a 
que aparecen cristales de esta fase de d i
ferentes generaciones, como se puede
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observar en el M.E.B. Existirían caolini
tas de alta cristalinidad singenéticas con 
m ateriales bauxíticos iniciales, junto con 
estos, los diferentes eventos geológicos, 
em ersión, encajamiento de la red fluvial, 
reactivación de los sistemas cársticos, 
podrían dar lugar a nuevas y sucesivas 
generaciones de caolinitas (a partir de 
los minerales aluminosos). En la fig. 6 
se ha representado las diferentes etapas 
de génesis de caolinitas, to, ti, tn.... La 
cristalinidad de la caolinita en un instan
te dado sería el sumatorio ponderado de 
la cristalinidad de las diferentes fases 
cristalinas del mineral.

Fig. 6.-Evolución en el tiempo de la crista
linidad y de la energía libre de formación de 
caolinita en un depósito sometido a diferentes 
eventos geológicos.

En la zona del M aestrazgo y sobre 
los materiales lateríticos del Cretácico su
perior, se ha constatado la aparición de 
g ibbsita  localm ente en las M inas de 
Fuentespalda. Este yacim iento está rela
cionado con una estructura cabalgante 
hacia el N. El análisis detallado de la 
polaridad de los espeleotemas del yaci
m iento permiten relacionar la génesis de 
la gibbsita con el proceso de circulación 
de aguas producidas por una recarstifica- 
ción del paleosistema cárstico original. 
La gibbsita podría provenir de la trans
formación de la caolinita en un medio 
bien drenado. En efecto para el equili
b rio  cao lin ita -g ibbsita , T ardy  (1985)

propone el siguiente equilibrio:

log a S i0 2(aq) = - 4.50 + 0.5 log a H20  (12)

para actividad de agua unidad, log a 
S i0 2(aq) = - 4.5. Es decir, el equilibrio 
gibbisita-caolinita se produce para acti
vidades de sílice menores que las que 
proporciona la disolución del cuarzo.

Para actividades de agua inferiores a la 
unidad, el equilibrio se desplaza hacia 
valores más bajos de la actividad de la 
sílice. Por tanto, cuando se forma gibb
sita a partir de caolinita los cristales neo- 
formados aparecen en bordes y poros de 
gran diámetro, porque en estas zonas no 
hay disminución de la actividad del agua 
debido a la capilaridad.

5.- Conclusiones

Los niveles bauxíticos y de arcillas 
lateríticas del NE de España, directam en
te relacionados con el funcionamiento de 
sistema cársticos desarrollados sobre m a
teriales dolomíticos o calcáreos, quedan 
fosilizados por sedimentos posteriores del 
Cretácico superior. El sistema cárstico, 
en consecuencia, deja de funcionar como 
sistema abierto, salvo por la circulación 
de aguas de formación.

La actuación de los diferentes proce
sos tectónicos que durante el Terciario 
produce el levantamiento de las cordille
ras del ciclo  A lpino, hace que estos 
m ateriales bauxíticos puedan quedar si
tuados de tal modo que sean accesibles a 
la circulación de los sistema hidrogeoló- 
gicos. En este ambiente, el flujo regional 
o local de aguas ricas en sílice es capaz 
de provocar la neogénesis de fases sili- 
coalumínosas a partir de oxi-hidróxidos 
de aluminio. Los datos de difracción de 
rayos X y de microscopía electrónica de 
barrido reflejan  claram ente la am plia 
variación de la cristalinidad de las caoli
nitas.

La transformación boehmita caolinita



CRISTINALIDAD DE CAOLINITAS EN YACIMIENTOS DE BAUXITAS... 89

en disoluciones con actividad de sílice 
en equilibrio con cuarzo, es un proceso 
espontáneo. El aumento de la porosidad, 
del radio de poro, y consecuentemente, 
la no disminución de la actividad del 
agua favorecen la reacción.

La presencia de hierro en las capas 
octaédricas de la caolinita hace dism i
nuir su cristalinidad. Los cálculos termo- 
dinámicos realizados ponen de m anifies
to que la sustitución del hierro es menor 
de 0.007 átomos por fórmula unidad, 
aunque suficiente para disminuir aprecia
blemente la cristalinidad de la caolinita 
neoformada.

En este trabajo se pone de manifiesto 
la importancia de los procesos de caoli- 
nización, así como el carácter heterocró- 
nico de los mismos. Esta caolinización 
puede dar lugar a una equívoca valora
ción negativa de los rellenos cársticos, 
ya que el material bauxítico puede estar 
caolinizado localmente o en relación con 
procesos muy superficiales pudiendo 
existir zonas del yacimiento no afectadas 
por la caolinización.

En el caso de los yacim ientos de 
Fuentespalda, parece que existe una gé
nesis tardía de gibbsita, en relación con 
una fuerte reactivación del sistema cárs
tico. Esta reactivación del sistema cársti
co es posterior a la génesis de las estruc
turas mesozoicas cabalgantes del Sur de 
la Cuenca del Ebro, e implica una inver
sión total del sistema de circulación del 
carst, permitiendo la circulación de aguas 
carbonatadas a través de las masas de 
material bauxítico produciendo una des
ilicificación del mismo y consecuente
mente permitiendo el desarrollo de gibs- 
sita.
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Composición mineral y geoquímica de sedimentos flu
viales en suspensión. Cuenca de Izas (Pirineos)

Ignasi QUERALT, Pilar LLORENS, Feliciá PLANA, Francesc GALLART

Instituto de Investigaciones Geológicas “Jaume Almera” Consejo Superior de Investigacio
nes Científicas Av. Martí Franqués, s/n. 08028 BARCELONA.

Abstract: The mineralogical and chemical features of suspended sediments from the implemented 
drainage small basin of Izas (prov. Huesca, Spain), in a high mountain zone of central Pyrenees were 
studied, as well as their seasonal changes. In snowmelt period a simple mineralogy (illite, clorite and quartz) 
turns up. In rainstorm season, in addition, feldspars, gypsum, kaolinite, and smectite minerals were also 
found. Likewise, the chemical variations of suspended sediments in daily cicle during the snowmelt period, 
allow us to connect Fe, Mg, and Mn with runoff processes, whilst Si, A1 and Ca appear to be involved in 
underground and delayed flow phenomena.

Key words : Suspended sediments, drainage basin, mineralogical and chemical seasonal changes, 
geochemistry, high mountain.

Resumen: Han sido estudiadas las características mineralógicas y químicas de los sedimentos en 
suspensión de la pequeña cuenca instrumentada de Izas, en una zona de alta montaña de los Pirineos 
centrales (prov. de Huesca), así como las variaciones estacionales de la mineralogía y composición quími
ca. En los períodos de fusión nival se presenta una mineralogía sencilla con illita, clorita y cuarzo. En los 
períodos de lluvias, acompañando a estos minerales se encuentran feldespatos, yeso, caolinita y esmecti- 
tas.

Asimismo las variaciones químicas en el ciclo diario del sedimento en suspensión durante la época de 
deshielo, permiten relacionar Fe, Mg y Mn con los procesos de escorrentía superficial, mientras que Si, Al 
y Ca parecen hallarse implicados en los fenómenos de escorrentía retardada.

Palabras clave: Sedimentos en suspensión, cuencas de drenaje, variaciones mineralógicas y químicas 
estacionales, geoquímica, alta montaña.

1. Introdución

Uno de los métodos más prometedores 
para identificar y valorar las fuentes de 
sedimento en estudios de erosión y de evo
lución geoquímica de cuencas de drenaje se 
basa en la utilización de trazadores natura
les (Peart y Walling, 1986;Garrad, 1989). 
Para ello, se seleccionan propiedades físi
cas y químicas de los diferentes materiales

fuente potenciales y se realiza la compara
ción con los valores de una misma propie
dad entre dichos materiales y los sedimen
tos en suspensión.

En el presente trabajo se estudian las ca
racterísticas químicas y mineralógicas de 
materiales en suspensión procedentes de 
muéstreos realizados en régimen de fusión 
nival y durante crecidas producidas por 
lluvias en la pequeña cuenca de alta monta
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ña de Izas (Pirineos centrales, prov. de 
Huesca), actualmente instrumentada para 
la monitorización de los procesos erosivos 
que ên ella se desarrollan, cuyos principales 
rasgos hidrodinámicos y geomorfológicos 
han sido descritos con anterioridad por Diez 
et al. (1988), y que se presentan en la Fig. 1.

FIGURA 1. Localización y principales caracterís
ticas morfológicas e hidrodinámicas.

2. Materiales estudiados

Durante la campaña de muestreo se ob
tuvieron tres tipos diferentes de muestras, 
correspondientes a material de alteración 
superficial de las diversas rocas aflorantes 
en la cuenca (muestras R-12, R-13, R-14, 
R-15 y R-16), sedimentos en suspensión 
obtenidos en un ciclo de muestreo diario 
durante el período de fusión (muestras Iz-1 
a Iz-27) y sedimentos en suspensión trans
portados en las crecidas de principios de 
otoño (muestras 1-1 a 1-7).

Las técnicas de análisis mineralógico y 
químico de utilización habitual requieren 
considerables cantidades de material (del 
orden de varios gramos), que no siempre es 
posible obtener.

En la cuenca de Izas, las concentracio

nes de sólidos en suspensión son del orden 
de 3 mg/1 en las aguas de fusión, y de 10 a 
100 veces más elevadas durante las creci
das. Para obtener cantidades de varios gra
mos de material, necesarias para las técni
cas analíticas usuales, es preciso filtrar sobre 
el terreno grandes volúmenes de agua (On- 
gley et al., 1981). En nuestro caso se han 
obtenido “ in situ” cantidades de algunas 
decenas de miligramos sobre filtros Milli- 
pore de celulosa (HAWP47, con tamaño de 
poro de ,47_m), soporte en el que se realiza
ron las determinaciones analíticas dada la 
imposibilidad de extracción de la muestra 
sin afectar a su representatividad.

Unicamente se dispuso de cantidades 
elevadas de muestra de las rocas superficia
les alteradas.

3. Técnicas aplicadas

El análisis mineralógico de los filtros 
fué realizado por difracción de rayos X, 
utilizando un difractómetro Siemens D-500, 
provisto de monocromador de grafito, de
tector de centelleo y tubo de Cu, trabajando 
a 40 KV y 30 mA. Las valoraciones, con 
carácter semicuantitalivo, se realizaron a 
partir de las intensidades integradas de los 
principales picos de difracción de cada fase 
presente en las muestras.

El análisis químico de los principales 
elementos mayoritarios (Si, Al, Ti, Fe, Mn, 
Mg, Ca, K y P) se efectuó por medio de 
fluorescencia de rayos X, utilizando para 
ello un equipo Rigaku SMAX-E, con tubo 
de Rh, trabajando a 50 KV y 40 mA. Las de
term inaciones analíticas se obtuvieron 
mediante la previa calibración con patrones 
internacionales contrastados, de caracterís
ticas similares a las muestras de estudio, 
utilizados como standards extemos.

Los patrones utilizados fueron SO-1, 
SO-2, SO-3 y SO-4 procedentes del Cañada 
Centre for Mineral and Energy Techno
logy; GXR-1, GXR-2, GXR-3, GXR-4, 
GXR-5, GXR-6 y M AG-1 del United States 
Geological Survey; OgG del Institute of
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Geology.de Bulgaria; MESS-1, PACS-1 y 
BCSS-1 del National Research Council de 
Cañada; NBS-98a del National Bureau of 
Standards USA y AN42, 2CAS1 y 2CAS7 
de la British Ceramic Research Associa- 
lion. Los valores de trabajo utilizados para 
la obtención de las gráficas de calibración 
son los presentados en el trabajo de recopi
lación de Govindaraju (1989).

La corrección de las intensidades brutas 
obtenidas se realizó por la metodología de 
compensación considerada por Tertian & 
Claisse (1982), asumiendo la existencia, en 
muestras de composiciones similares, de 
correlación entre el coeficiente de absor
ción y el fondo espectral. A causa de las 
diferencias en la cantidad de material en 
suspensión recogida sobre los distintos fil
tros, los resultados se calcularon introdu
ciendo los correspondientes factores de 
corrección, teniendo en cuenta la influencia 
del efecto de capa fina sobre dichas mues
tras (Davis & Johnson, 1984).

En el caso de las rocas superficiales al
teradas, al disponer de mayor cantidad de 
muestra se realizaron los análisis sobre 
pastillas obtenidas por prensado, siguiendo 
la metodología de preparación propuesta 
por Hutchinson (1974) y con los criterios 
expuestos por Guevara y Verma (1987) res
pecto a la corrección de los efectos de matriz.

Asimismo se utilizó, como técnica com
plementaria a ambas, para la observación de 
la tipología de las partículas y la composi
ción de las mismas, la microscopía electró
nica de barrido (SEM) y el análisis por 
dispersión de energías (EDX). Para ello se 
utilizó un equipo JEOL JSM1000, con sis
tema de detección Link acoplado, disponi
ble en el Servicio de Microscopía Electróni
ca de la Universidad de Barcelona.

4. Resultados y discusión

Los resultados obtenidos en el análisis 
mineralógico no pueden ser tomados con 
carácter absoluto, a causa de la posible 
presencia, en el material en suspensión, de

materia orgánica y material inorgánico con 
bajo poder difractante. A pesar de ello y tal 
como puede observarse en la Tabla 1, existe 
una diferencia significativa entre la minera
logía del material en suspensión recogido 
en el período de fusión, donde únicamente 
se aprecian minerales filosilicatados (illita 
y clorita) y cuarzo, y los materiales en 
período de crecidas donde a las fases mine
rales citadas se unen feldespatos, yeso, 
esmectitas y caolinita.

TABLA I. Análisis mineralógico semicuanti- 
tativo de los sedimentos en suspensión.

Nuestra Q I C1 Fd Y Sm K

Periodo

1-1

de crecidas 

5 29

por

62

lluvias. 

2 1 t.
1-2 7 27 61 3 .5 t. -

1-3 13 22 51 3 1 - 9
1-4 6 24 55 2 .5 - 12
1-5 23 21 51 4 - - t.
1-6 5 52 42 - - - -

1-7 33 20 41 6 - -

Ciclo diario. Periodo de fusión inival •

Iz-1 _ 47 53 - - - -

Iz-2 5 43 53 - - -
I z -4 5 52 43 - - - -

Iz-5 5 45 50 - - - -

IZ-6 5 44 51 - - - -

Iz-8 2 35 63 - - - -

Iz-10 3 43 54 - - - -

Iz-11 4 47 59 - - - -

I z— 12 5 56 39 - - -

Iz-13 3 47 50 - - - -

Iz-14 3 50 47 - -

Iz-15 4 55 41 - - - -

Iz-16 4 48 48 - - - -
Iz-17 3 55 42 - - - -

Iz-18 - 41 59 - - - -

Iz-19 2 42 56 - - - -

Iz-20 5 42 53 - - - -

Iz-21 5 41 54 - - - -

Iz-22 5 47 48 - - - -

Iz-23 4 47 49 - - - -
Iz-24 5 50 46 - - - -

Iz-25 3 63 34 - - -

Iz-26 2 46 52 - - -

Iz-27 4 41 55 - - - -

Este hecho contrasta con las apreciacio
nes de homogeneidad mineralógica inde
pendiente de períodos estacionales mani
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festadas por Ongley etal. (1981). Los resul
tados del análisis químico se muestran en la 
Tabla 2. A fin de comparar la evolución 
geoquímica y habida cuenta de las diferen
cias en la metodología de análisis utilizada 
para las muestras de rocas superficiales 
alteradas y las muestras de material en sus
pensión recogidas en filtros, los resultados 
para cada elemento se presentan relaciona
dos con el contenido de Ti, considerado 
como elemento trazador estable con muy 
bajo grado de movilidad siguiendo los crite
rios expuestos por Thornton (1983).

TABLA II. Características químicas de las 
rocas superficiales alteradas y sedimentos en sus
pensión.

Muestra Fe/Ti Mn/Tt Ca/Ti K/T i Al/Ti P/T1 Sl/Ti Mg/T i

Alteración superficial rocas

R - 1 2 1 1 .1 9 2 . 6 4 .3 7 4 . 0 9 2 4 .5 9 .0 5 10 .9 4 .8 0
R - 1 3 16 .6 7 2 . 9 6 .2 9 2 . 8 5 2 0 .3 6 .0 5 9 . 12 .3 6
R - 1 4 14 .8 2 1 .12 . 17 2 . 7 5 2 5 .5 4 .1 3 1 1 . 3 e .9 6
R - 1 5 11 .0 4 1 .73 . 38 3 . 6 0 3 4 .3 4 . 12 1 5 .8 8 1 .17
R - 16 18 .6 9 3 . 94 2 . 3 8 .2 6 1 0 .4 3 .1 5 6 . 6 6 3 . 9 3

Sedimentos en suspensión. Crecidas oor lluvias.

I-l 8 . 5 3 3 . 72 2 . 1 3 12 .5 5 5 3 . 3 8 1 . 85 1 7 .5 6 1 .57
1 - 2 11 .1 7 3 . 86 2 . 10 14 .7 6 5 8 .7 3 1 .07 1 9 .9 9 1 . 57
1 - 3 2 6 . 2 5 9 . 9 9 5 . 1 8 2 9 .0 4 5 2 .7 1 1 . 36 1 5 .2 2 2 . 1 8
1 - 4 9 . 7 7 3 . 05 2 . 7 8 14 .6 0 4 3 . 2 4 .96 1 3 .2 2 2 . 2 3
1 - 5 16 .1 7 5 . 6 9 3 . 3 5 16 .0 3 1 3 .9 0 3 . 1 8 6 . 9 2 3 . 9 0
1-6 1 .37 .48 .4 2 2 . 4 9 3 4 . 76 .3 5 1 2 .6 7 .44
1-7 1 6 .2 8 6 . 1 5 4 . 2 2 17 .8 0 1 4 .8 0 3 .71 4 . 7 9 3 . 4 9

Sedimentos en suspensión. Fusión nivel.

I 2-  1 4 . 31 .2 0 .5 6 .8 3 2 2 . 1 6 .2 9 8 . 6 1 .1 3
1 2 - 2 5 . 81 . 18 .2 2 1 . 20 1 5 .1 5 .27 6 . 7 2 .2 2
1 2 - 4 5 . 5 8 .21 .1 7 1 . 03 1 4 .8 0 .2 2 5 . 5 6 . 16
I 2 - 5 6 . 3 8 .2 4 .1 7 1 .15 1 0 .9 2 .22 3 . 6 9 . 18
1 2 - 6 6 . 4 4 .2 6 . 19 1 .19 1 2 .4 0 .2 0 4 . 2 1 .2 0
1 2 - 6 6 . 6 5 .2 3 . 13 1.16 9 . 5 8 . 18 3 . 2 2 . 19
1 2 - 1 0 6 . 3 2 .2 3 . 14 1. 28 1 1 .5 5 .22 3 . 9 2 .22
12 -11 6 . 5 6 .2 3 .2 0 1 . 33 1 4 .4 0 .2 5 4 . 9 0 .2 3
1 2 - 1 2 5 . 1 7 .2 0 . 18 .9 9 1 4 .7 4 .2 0 5 . 3 4 . 13
1 2 - 1 3 3 . 8 7 .15 .2 3 .9 4 2 2 . 0 5 .21 7 . 8 1 . 11
1 2 - 1 4 6 . 5 7 .2 3 . 16 1 .31 1 1 .8 0 .2 4 3 . 9 9 .21
1 2 - 1 5 6 . 8 2 .24 . 16 1 .44 1 2 .9 9 .2 9 4 . 4 3 .2 3
1 2 - 1 6 5 . 2 5 .2 0 .21 1.38 1 9 .3 8 .3 5 7 . 4 7 . 19
1 2 -1 7 6 . 5 3 .2 2 .21 1 .45 19 .5 1 .4 0 6 . 9 8 .2 5
1 2 - 1 8 3 . 2 2 .1 5 .1 7 .84 2 0 . 1 8 .2 4 9 . 6 3 . 12
1 2 -1 9 6 . 4 1 .2 3 .2 2 1 . 46 2 1 .9 2 .3 5 8 . 0 9 .2 4
1 2 - 2 0 5 . 4 4 .21 .1 7 1 . 19 1 8 .2 8 .27 6 . 8 3 .1 9
12 -21 6 . 7 3 .2 5 . 19 1 .37 2 5 .5 6 .31 9 . 15 .2 4
1 2 - 2 2 6 . 2 7 .21 . 16 1 . 26 1 8 .9 8 .2 5 6 . 8 0 .2 0
1 2 - 2 3 6 . 0 2 . 19 . 16 1 . 30 1 9 .2 4 .31 6 . 8 8 .2 3
1 2 - 2 4 6 . 2 0 .2 0 .2 2 1 . 33 19 .6 7 .28 7 . 0 8 .2 3
1 2 - 2 5 5 . 3 4 . 16 . 16 1 . 19 1 7 .4 9 .3 2 6 . 0 6 .21
1 2 - 2 6 7 . 4 8 .25 . 18 1 . 38 1 2 .0 6 .2 3 4 . 0 0 .2 5
1 2 -2 7 5 . 6 3 .2 2 . 16 1 . 19 13 .2 1 .27 4 . 6 3 .2 3

Los sedimentos en suspensión recogi
dos en las diferentes períodos presentan 
unas notables diferencias en el aspecto 
químico, mayores que las que refleja el 
análisis mineralógico. En este aspecto cabe 
destacar la notable variabilidad composi- 
cional de las muestras recogidas en las cre

cidas. Dichas muestras presentan unos m a
yores contenidos de Ca, Mn y P, relaciona- 
bles con una más elevada proporción de 
material biológico de origen algal tal como 
y a ha sido descrito por Ongley et al. (1981). 
El enriquecimiento de los contenidos de P y 
Mn en materiales en suspensión respecto a 
las rocas superficiales ha sido constatado 
(Peart & Walling, 1986), así como su uso 
para la determinación de los porcentajes de 
participación de las diversas fuentes de 
sedimentos de una cuenca en el origen del 
material en suspensión. La superior partici
pación de K, Si y Al en dichos sedimentos 
debe ser atribuida al incremento de feldes
patos en dichas muestras.

FIGURA 2. Evolución composicional de los 
sedimentos en suspensión recogidos en ciclo diario 
correspondiente al período de fusión nival, Año 
1988. Q = caudal expresado en l./seg. La numera
ción corresponde al orden de recogida de las mues
tras en 24 horas.

Las muestras obtenidas en ciclo diario 
durante la fusión presentan una relación 
inversa respecto al caudal para elementos
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tales como Sí, Al y Ca (Fig. 2a), lo que 
sugiere que estos elementos están implica
dos en el proceso de escorrentía retardada, 
y proceden mayoritariamente de fuentes de 
sedimento subterráneo (“piping”). Por 
contra, el aumento de los contenidos de Fe, 
Mg y Mn, tal como se aprecia en la Fig. 2b, 
en los períodos de un mayor caudal debe ser 
interpretado como un indicador de proce
dencia de fuentes de sedimento relaciona
das con escorrentía superficial o de posibles 
aportes alogénicos (“eolic snowdust”).

Observados mediante SEM y EDX (Fig. 
3), los sedimentos en suspensión de ciclo 
diario pueden separarse en dos grupos en 
cuanto a su tamaño, un grupo formado por 
partículas laminares de 1 a 5 mieras, mayo
ritariamente constituidas por clorita, deter
minada por sus contenidos en Si, Al, Mg y 
Fe y otro conjunto de 10 a 40 mieras donde 
predominan composiciones con Si, Al, K y

FIGURA 3. Visión general de los sedimentos 
en suspensión (SEM). Nótese la marcada clasifica
ción por tamaños.

Arriba : Análisis EDX característico de partí
culas de tamaños superiores (10 a 40 mieras).

Izquierda: Análisis EDX representativo de las 
partículas de menor tamaño (inf. a 5 mieras).

algo de Fe, atribuibles a illita. Ambos tipos 
de partículas pueden también encontrarse 
constituyendo agregados (Fig. 4), hecho 
que se presenta con más frecuencia en las 
muestras recogidas en períodos de crecida.

FIGURA 4. Agregado de partículas. Sedimen
tos en suspensión en época de crecida (Septiembre, 
1988).

En todos los materiales en suspensión 
estudiados se observa la presencia de frús-
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tulas de diatomeas (Fig. 5), cuyos análisis 
mediante EDX indican la presencia cons
tante de Al acompañando al constituyente 
principal, Si, constatando así su participa
ción como elemento bioasequible en los 
procesos metabólicos de dichos organis
m os. La presencia de A l, Fe o Ti en la super
ficie de los caparazones de dichas algas ha 
sido citada como necesaria para mantener la 
estabilidad estructural en ciertas condicio
nes donde se favorece la removilización de 
la sílice, (Werner ,1977). Igualmente dicha 
presencia nos indica procesos degradativos 
hidrolíticos en los minerales aluminosilica- 
tados presentes en las rocas superficiales.

5. Conclusiones

El estudio de la mineralogía de los sedi
mentos en suspensión de la cuenca de Izas 
muestra sensibles diferencias de los mate
riales recogidos en diferentes estaciones, 
cada una de las cuales se caracteriza por 
unos procesos hidrodinámicos distintos 
(fusión nival o crecidas por precipitacio
nes), presentándose una mineralogía más 
compleja en la época de precipitaciones. 
Igualmente las relativas variaciones de ele
mentos mayoritarios tales como P, Mn y Ca 
reflejan cambios en la participación de 
materia orgánica en el sedimento. La impli
cación de Al en la constitución de estructu
ras algales, sugiere condiciones hídricas fa
vorables a altas tasas de removilización del 
silicio en solución.

En el ciclo diario durante la fusión, la 
relación directa existente entre el caudal y el 
contenido de elementos tales como Fe, Mg 
y Mn, permite atribuirles una mayor rele
vancia en los procesos de escorrentía super
ficial o como constituyentes del lecho del 
cauce. Por otra parte, la correspondencia 
entre periodos de menor caudal y el incre
mento de Si, Al y Ca, relaciona a estos 
elementos con la dinámica de percolación y 
escorrentía retardada.
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Caracterización óptica de fluoritas españolas
Asunción MILLÁN CHAGOYEN (1), Javier GARCIA GUINEA (2),
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Abstract: Spanish fluorites corresponding to different provenances and colorings have been op
tically characterized by means of its optical absorption and photoluminiscence spectra (excitation - 
emission).

Our results have permited to detect the presence of Eu2+ and Sm2+ in green coloured fluorites, 
Ca° and complex centers (R,M) in dark blue fluorites. Eu2+ , Ce3+, (O3) centers in yellow fluorites, 
and molecular centers (Y3* - F ) in pink fluorites.

Key words: Optical absorption, Photoluminiscence, Fluorites.

Resumen: Se han caracterizado ópticamente mediante sus correspondientes espectros de absor
ción óptica y fotoluminiscencia (excitación - emisión ) un total de 18 muestras de fluoritas 
españolas de diversa procedencia y coloración.

Los resultados obtenidos han permitido detectar la presencia de Eu2+, Sm2+ en fluoritas de color 
verde, Ca° y centros complejos ( R o M ) en fluoritas azul oscuro, Eu2+ y Ce3+ y centros (0 3 ) en 
fluoritas amarillas, y centros moleculares (Y3+ - F' ) en fluoritas de color rosa.

Palabras clave: Absorción óptica, Fotoluminiscencia, Fluoritas

Introducción y antecedentes

El estudio de las propiedades ópticas 
de los minerales representa un método 
muy útil para la caracterización de los 
mismos, así como para la detección se- 
m icuantitativa de ciertos elementos traza 
(M edlin, 1963; Gies, 1976.) que ejercen 
una gran influencia en el conjunto de sus 
propiedades fisicoquímicas.

La fluorita,C aF2,es un m ineral aso
ciado a ambientes genéticos diversos, que 
presenta una gran variedad de colores y 
tonalidades ( Przibran,1953; Mackenzie 
et al, 1971; H ayes, 1974; M arfunin, 
1979.), los cuales han sido explicados en

función de los siguientes argumentos:
1. Centros de color asociados a impure
zas

Este tipo de defectos está relaciona
do norm alm ente con la presencia de 
Tierras Raras (TR), las cuales pueden 
estar asociadas a : i) Centros de color 
tipo F ( vacante aniónica con un elec
trón) (Oconor y col, 1963; Staebles and 
Schm atterly , 1971; Calas, 1972.) ii) 
oxígenos sustitucionales del flúor (Bill 
et al, 1978).
2. Impurezas de TR

Las tierras raras, ocupando las posi
ciones del Ca2+, fundamentalmente Eu2+ 
y Sm2+ (Vagin y col, 1969;) y Dy2+ ,
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Tm 2t e Yb (Marfunin,1979).
3. Coloides de calcio en posición inters
ticial (Maclaughlan et al., 1968, Hayes, 
1974)

En relación al problem a del color en 
flu o ritas  españo las, es ev iden te  que 
aunque los estudios realizados sobre este 
m ineral en nuestro país revelan la im por
tancia del mismo: Mapa metalogenético 
1:1.500.000 de Fluor (1972) del IGME; 
Monturiol-Pous (1972), Arana y Martín 
(1975), Font y V iladeva ll (1980), ( 
M artín y Torres Ruiz (1982), Herrero et 
al. (1982), Torres Ruiz y Delgado (1984), 
Torres et al. (1985), Loredo (1982); es
tos, parecen no ocuparse de aspectos 
fundamentales en relación a la detección 
de impurezas a bajo nivel de concentra
ción ( Herrero et al, 1986) y la influencia 
de las mismas en las propiedades físicas 
que presentan. Es aquí donde la lum inis
cencia se revela como una técnica de gran 
ayuda (Marfunin, 1979; Calderón, 1983, 
1984).

El objetivo del presente trabajo se 
centra en el estudio y caracterización por 
métodos ópticos, de las impurezas lumi
niscentes presentes en fluoritas españo
las. Se dedica una especial atención a la 
influencia de las mismas en el color que 
presenta dicho mineral.

Experimental

Para la realización del presente tra
bajo, se han seleccionado monocristales 
de fluoritas de ambientes genéticos d i
versos con aspectos y cromatismos muy 
diferentes. Estos, fueron tallados y puli
dos en secciones paralelas a la (100), con 
un tam año medio de 2x2x0.2 cms. Así, 
se escogieron:

Masas exfoliadas de la Mina San Ni
colás (Valle de la Serena, Badajoz) de 
origen greissen-hidrotermal encajadas en 
cuarcitas y muy próximas al foco graní

tico, asociadas a una compleja paragéne
sis W-Sn-Mo-Bi.

C u b o -ro m b o d o d ecaed ro s azu les, 
amarillos, rosas y blancos de Vega, Pola 
de Siero, Teverga, Villabona, Berbes, Ca- 
ravia, Collada (Asturias) fundam ental
mente del tipo a) Yacimientos relaciona
dos con la discordancia “zócalo paleo
z o ic o ” - “ co b e rte ra  p e rm o triá s ic a” , 
(García Iglesias y Loredo Perez, 1989). 
Según estos autores, las mineralizacio- 
nes de los sectores Villabona-Arlós y 
Caravia-Berbes están situadas en bordes 
de cuenca, en facies detrítico-carbonata- 
das y relacionados con fallas sinsedimen
tarias.

Cubos amarillos asociados a filones 
greissen de W -Sn en granodioritas de San 
Rafael (Segovia).

Masas exfoliadas blancas e incoloras 
de fluorita que la Minera Asturiana be
neficiaba en las proximidades del colla
do de Formigal (Sallent de Gállego), con 
morfologías filonianas encajadas en cali
zas.

Masas blancas e incoloras en filones 
de carbonatos cretácicos de Irún, Arán- 
zazu (Guipúzcoa).

Sin embargo, se desestimaron m ues
tras muy repetidas en la bibliografía, 
como las fluoritas cebradas de Lujar por 
presentarse de forma masiva y con tama
ños de cristal pequeños.

De esta forma, se han seleccionado 
18 muestras (Tabla I) que han sido ca
racterizadas por DRX (método del polvo 
con standard interno de CINa) y se han 
refinado los parámetros cristalinos por 
mínimos cuadrados (Lsucre, Appleman 
and Evans 1983) (Tabla II).

El análisis de impurezas se realizó 
por E spectrofo tom etría  de A bsorción 
A tóm ica (P erk in -E lm er, M od. 2380) 
(Tabla III).

Las m edidas de absorción óptica, 
fueron llevadas a cabo en un Espectrofo-
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tómetro CARY-17 y los correspondien
tes espectros de luminiscencia (excitación 
y emisión) fueron medidos con un Es- 
pectrofluorímetro Jobin Yvon, JY-3CS.

TABLA - 1

MUESTRA LOCALI DAI- COLOR ROCA DE CAJA

COLLADA I A» t u  

CARAVIA ( A l t u .

P .D E  SI ER O ( A s t u . i  

ARANZAZU ( C u l p u : . )

IRUN ( C u i p u z . )  

ROUHICA ( N u t a e o  

SALLEMT t H u t i c i  

TEVERCA ( A S t u  I 

VILLABONA ( A S t u . l  

SAN RAFAEL I 8 « g 

BERBE.' ( A > t u  i 

VEGA ( A s t u . i 

P D L  S IER O ( A s t u  

ARANZAZU I C u l p u :

>' DE 8 I ERO I Cu 1 p u :  . ) 

FORMIGAL (MUSSCSI  

CARAVIA ( A S t U . I

V .  DE LA SERENA
( B a d a j o z  >

BLANCA

BLANCA

BLANCA

BLANCA

BLANCA

BLANCA

BLANCA

AMARILLA

AMARILLA

AMARILLA

A z u l  O s e

AZUl  O* .

A z u l  o s e

A z u l  o*.
A z u l  Os e

A z u l  Oae

ROSA

VERDf

CARBONATADA

CARBONATADA

CARBONATADA

CAABAMATADA

CARBONATADA

CARBONATADA

CARBOStATADA

CARBONATADA

CARBOStATADA

GRANITO

CARBOStATADA

CARBOStATADA

CARBOStATADA

c a r b o n a t a d ;

CARBONATAD.

CARBONATADA

CARBOStATADA

GRANITO Y 
CUAS Z I TA I

TA BLA

Valores del parametri

M UESTRA

1
2

3

4

5
6 

7 

6
9

10

11

12

13

14

15

16
17

18

I I

de celdilla, an (A) 

a„

5.59 i oo

5.478 i 0,001

5.477 ± 0,001

5.48 í 0,01

5.481 1 0,001

5.481 1 0,001

5.48 1 0,01
5.47 1 0,01

5.49 ± 0,01

5.50 ± 0,01
5.48 ± 0,01
5.48 i 0,01

5.48 ± 0,01

5.48 ± 0,01

5.48 ± 0,01

5.48 1 0,01
5.47 1 0,01

5.48 ± 0,01

TABLA - U S

MUESTRA S i  Al

I 34 7 1  « S !

:  l i t e  2 4 9

3 3 9 2 4  10 1

« 4 4 2 9  4B3

i 4 2 4 !  » 1 1

« --- n
■» y n

S S 1 4 3  2 4 9

9 7 34  1 U S

1C 4241.  3 13

i :  S7S1  3 1 3

l i  3 9 S J  3 9 3

1J 3 4 4 0  3 77

14  S 0 3 0  3 13

1! S2S 4  4 1 3

14 1 4 4 4  S9 3

1 -  S 4 3 3  3 1 3

I I  4 1 2 3  4B3

Mg
12 0

t r :

t r :

t r i

t r :

120

1 20

1 20

ISO

ISO

17 0

Na K

1 0 1 4  1 44

1 2 4 4  2 4 9

4 4 9  t r t

7 4 3  144

3 7 1  t r :

3 7 i  t r :

7 4 3  t r z

3 7 1 4  t r z

2 2 3 1  144

2 2 3  2 4 9

1 1 9 0  2 4 9

2 0 a :  t r z

1 4 1 3  2 4 9

14S  1 44

4 4 4  t r t

3 74  t r :

3 2 7 2  t r :

t r :  3 7 ;

Fs s r

1 3 4  ------

13 4  —

1 3 4  —

t r :  - - -

1 3 4  —

t r t  —

3 4 4  . . .

- - -  t r t

2 0 7  ) t

1S6  t r :

2 0 7  « „

104  4 0

... ii

t r t  s s

1 34  43

t r :

1 36

t r :  3 76

Resultados y discusión

A continuación se presentan los re
sultados obtenidos para las 18 fluoritas 
estudiadas, agrupándolas de acuerdo con 
la coloración que presentan y con su es
pectro de absorción característico. 
Fluorita Incolora. (Muestras 1,2,3,4,5,7).

El espectro de absorción para este 
tipo de muestras se presenta en la F ig .la. 
Dicho espectro, sin bandas, es caracte
rístico de muestras transparentes y sin 
coloración. No obstante, para comprobar 
la existencia de posibles im purezas a 
bajos niveles de concentración, se excitó 
la muestra en todo el rango del espectro 
de absorción, para la observación de sus 
posibles emisiones.El resultado fue ne
gativo en todas las muestras estudiadas. 
Fluorita Amarilla. (Muestras 8,9,10).

Su espectro de absorción representa
tivo se presenta en la Fig. Ib. La banda 
a 434 nm ha sido identificada por Bill et 
al. (1967) como “centro am arillo” (ye- 
llow cerner = Y.C.) responsable del co
lor observado. Dicho centro consiste en 
un ión molecular O ,' que sustituye a los
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Fig. 1. Espectro de absorción UV - Visiblede fluoritas: a) Incolora b) Amarilla c) Azul oscuro 
d)Rosa e) Verde.
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dos iones F adyacentes, siendo inestable 
por encima de 300°C.

Se han investigado la em isión de 
estas fluoritas en el rango de 200-700 
nm del espectro de absorción, observán
dose dos bandas a 340nm y 421nm, 
como se muestra en la Fig. 2a, b, res
pectivamente.

Fig. 2. Espectro de emisión (continua) - ex
citación (trazos) de fluorita amarilla:
a) X.ex = 310 nm, X.em = 340 nm.
b) X.ex = 341 nm, X.em = 421 nm.

La emisión a 340nm, ha sido identi
ficada con transiciones de desexcitacion 
entre orbitales 5d — > 4 f del C e3+ 
(Ehrilch et al, 1979 ), estando la banda 
detectada a 310nm, obtenida con X em = 
340, relacionada con la correspondiente 
de absorción.

La o tra  em isió n  d e tec tad a  en  el 
máximo de una amplia banda con m áxi
mo a 421nm, ha sido relacionada con la 
correspondiente del Eu2+ y debida al

tránsito 4P  5d‘ — > 4 f  (Murrieta et al. 
1983). El correspondiente espectro de ex
citación, con una doble banda con máxi
mo situado en la zona de 341nm, sería 
concordante con la asignación efectuada.

En relación a las fluoritas de color 
am arillo y de acuerdo con Bill et al 
(1978) podríamos afirmar que el origen 
del color está relacionado con la presen
cia de los d enom inados “ yellow  
centers”(Y.C), no obstante, los resulta
dos de fo to lu m in isce n c ia  ponen  de 
manifiesto, (Fig.2 a, b ), que el espectro 
de excitación, y por lo tanto el de absor
ción, está compuesto por una serie de 
bandas próximas al correspondiente Y.C 
(434nm) y situados en 310nm, 341nm 
respectivamente.

La banda a 310nm , asig n ad a  al 
Ce3+,no parece estar relacionada directa
mente con la coloración observada debi
da a su posición en el ultravioleta, no 
obstante, el Eu2+ ( banda a 341nm ) m e
rece tomarse en consideración dada su 
posición cercana,en absorción,a la zona 
del visible.
F luorita  azul oscura. (M uestras 
11,12,13,14.15,16 )

El espectro de absorción de este tipo 
de fluoritas, como puede verse en la( 
F ig .le  ) consta esencialm ente de una 
amplia banda con máximo comprendido 
entre 560-580nm, seguido de otras dos 
situadas a 395 y 310nm.

La banda situada a 560-580 nm ha 
sido asociada a coloides de calcio origi
nados, en cristales sintéticos,por proce
sos de agregación de centros de color 
m ediante calentamiento de fluoritas co
lo read as  ad itiv an en te  (K ubo, 1966; 
M claughlan y col, 1968). Dicha banda 
es característica de fluoritas azul oscuro, 
también conocidas como tipo Blue- John 
(Braithwaite y col, 1973 ), y su defini
ción no mejora a temperaturas de nitró
geno líquido, al contrario de las bandas
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observadas a 395nm y 310nm. Estas dos 
ultim as bandas muestran, además, tem 
peraturas de blanqueamiento inferiores a 
las correspondientes asignadas a coloi
des. El origen del mecanismo de forma
ción de esta banda en fluoritas naturales, 
no está suficientemente bien establecido. 
No obstante, usando la teoría de disper
sión de Mié, ( en este caso modificada 
según Orera,1976 ),es posible correlacio
nar la posición de la banda de absorción 
y el tamaño medio de los coloides ; de 
esta forma, partículas con dimensiones 
comprendidas entre 465-550 Á darían 
un m áxim o de absorción  en tre  560- 
570nm. Como era previsible, por su na
turaleza, no se ha encontrado luminiscen
cia ,para la zona del espectro caracterís
tico, de esta absorción.

Se ha detectado solamente una em i
sión ( Fig 3) situada a 644 nm, ^.ex = 
450 nm  para el intervalo de absorción 
correspondiente a la Fig. le  .

Los espectros de excitación corres
pondientes a las emisiones observadas se 
m uestran tam bién en la F ig.3. Este 
espectro coincide aceptablemente con los 
correspondientes determinados en fluori
tas sintéticas para centros de color com
plejos tipo R,M para el CaF2 ( Tijero et 
al., 1989 ).

Los resultados relativos a las bandas 
de excitación - emisión detectados en 
n u e s tra s  flu o rita s  de co lo r azul 
oscuro,m uestran la posible existencia de 
centros complejos, cuya existencia tal y 
com o ha sido sugerido por algunos auto
res com o Cavanett y col, 1974 sería uno 
de los factores condicionantes, dentro de 
un proceso complejo para generar, por 
relajam iento térmicoo, los coloides de 
Ca.

En relación a la banda de 310nm, no 
se ha encontrado emisión para dicha zona 
del espectro,siendo por el momento difí
cil de explicar su origen.

En resumen, la coloración de este 
tipo de fluoritas está relacionada con la 
presencia de coloides de calcio (bandas a 
570nm ) y centros complejos de color 
(bandas R,M a 450nm ).
Fluorita Rosa. ( Muestra 17).

El espectro de absorción en el rango 
200-800nm para la fluorita de color rosa 
(Fig Id  ) m uestra la existencia de bandas 
en 220,330,410 y 530nm. Similares re
sultados han sido descritos por O ’C on
nor et al (1963), y atribuidos errónea
mente al Y2+ en posición de Ca2+ . No 
obstante, posteriores estudios de Hayes 
(1974) y Ehrilch et al (1979) han dem os
trado la existencia de centros m olecula
res Y3+ - F  (Ytrio sustitucional asociado 
a una vacante aniónica con dos electro
nes ) los cuales darían lugar a las absor
ciones observadas.

Fig. 3. Espectro de emisión (continua) - 
excitación (trazos) de fluorita azul oscuro: 
X e x =  450 nm, Xem = 644 rnn.

Con objeto de comprobar la posibili
dad de estados excitados en esté tipo de 
centro molecular, así como la posible 
existencia de otras impurezas luminiscen
tes que presenten bandas de absorción en 
la misma zona del espectro, se ha proce
dido a su estudio por fotoluminiscencia, 
excitando la m uestra en la zona del 
espectro correspondiente a las bandas de
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absorción. No se ha detectado ninguna 
emisión UV - VIS. para el rango de ex
citación estudiado.

En conclusión, y a falta de posterio
res estudios de fotoluminiscencia a baja 
temperatura y E.P.R., se sugiere que el 
color rosa observado en la muestra está 
relacionado con la presencia de centros 
moleculares complejos, Y3+ - P  .posible
mente por la presencia de impurezas. 
Fluorita Verde. ( Muestra. 18 )

La F ig .le  m uestra el espectro de ab
sorción en el rango 200-800 nm. Está 
compuesto por una serie de bandas a 700- 
10, 580, 610, 450, ‘365, 330 y 310nm 
previam ente asignadas a transiciones 
electrónicas 4Í6 — > 4P d1 del Sm2+ en 
Ca2F (Kaiser et al.,1961; Bill et al.,1967; 
Loh.1969, Vagin et al. 1969), y a 275, 
262 y 228nm relacionadas probablem en
te con la presencia de oxígeno o grupos 
hidroxilos sustitucionales, generados en 
procesos de hidrólisis a baja temperatura 
(Etzel 1960).

Se ha estudiado la fotoluminiscencia 
de los cristales de fluorita verde bajo ex
citación en la región de absorción co
rrespondiente a la F ig .le .

Los resultados muestran dos tipos de 
emisión. La Fig.4b muestra el espectro 
de emisión bajo excitación a 427nm. Este 
espectro es bastante similar a aquellos 
observados en cristales sintéticos dopa
dos con Sm2+, CaF2 :Sm2+, mostrando un 
máximo a 708 nm.

Este espectro correspondería a tran
siciones de desexcitación: 5d — > 4 f . 
Por o tra  parte , la excitación  de alta 
energía del espectro de absorción (F ig.le) 
produce una banda de emisión a 421nm, 
(Fig.4a), esta emisión es la misma que 
la observada en cristales sintéticos de 
CaF2:Eu2+ (Loh, 1969).

Con objeto de obtener más inform a
ción acerca de la naturaleza de los cen
tros responsables de las emisiones lumi

niscentes, se han obtenido los correspon
dientes espectros de excitación.

i) a Xem = 421nm (Fig.4a). Dicho 
espectro está compuesto de una banda es
tructurada a 341nm, la cual puede asig
narse a transiciones 4f 7— > 4f® ód1 del 
ión Eu2+ (Kobayasi, 1980 ).

ii) a Xem = 708 mn, un espectro con 
bandas a 700, 635, 617, 535, 500, 496, 
442, 426, 367 y 310 nm  que puede ser 
fácilmente identificado en términos de 
absorción entre niveles electrónicos 4f* 
— > 4 Í5 5d' ( térm inos e2g y t2g ) del 
Sm2+, siguiendo el trabajo de ( Loh 1968).

Fig. 4. Espectro de emisión (continuo) - 
excitación (trazos) de fluorita verde.
a) Xex = 341 nm, Xem = 421 nm.
b) Xex = 427 nm, Aem = 708 nm.

En resumen, el color verde observa
do en la m uestra de fluorita 18, está re 
lacionado con la presencia de Sm2+, sus- 
titucional del Calcio.

Consideraciones finales

Con objeto de facilitar el estudio
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comparativo entre los resultados obteni
dos en absorción y fotoluminiscencia, en 
relación al estudio y caracterización de 
los posibles centros responsables del 
color observado en fluoritas, se ha pro
cedido a la exposición de los mismos en 
la Tabla IV.

Dichos resultados ponen de m anifies
to la diversidad de centros luminiscentes 
responsables del color observado, así 
como la utilidad de las técnicas em plea
das en el estudio de este tipo de proble
mas.

TABLA - IV

POSICION DE LAS BANDAS EN LOS ESPECTROS DE ABSORCION Y 
EXCITACION-EMISION DE LAS FLUORITAS ESTUDIADAS.

MUESTRA COLOR ABSOR. 
( nm )

Fotoluminiscencia 
Excitación - Emisión 
(nm) (nm)

Naturaleza 
del Centro

Centro
Responsable

434 — . . .
°3 °3

OCDCO AMARILLO 310 340 . Ce3+

341 421 Eu2+ Eu2+

560-580 — — Ca° Ca°

12-16 AZUL 395 450 644 Cent.R,M. Cent.R.M.
OSCURO 310 . . . —

220 — - . . .

17 ROSA 330 . . . . . . 1Li_1
+CO>- y3+-f"

410 — —

530 — —

700-710 710,700
580-610 651,635
450,425 617,570
365,330 535,505 708 Sm2+ Sm2+

18 VERDE 310,275 496,442
262,228 426,367

355,310

341 421 Eu2+

Conclusiones dos por Espectrofotometría de Absorción
Atómica para elementos menores en las

1- En función de los análisis realiza- fluoritas estudiadas, no se ha encontrado
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una relación directa entre el contenido 
de impurezas analizado y el color que 
presentan las mismas.

2- Se han caracterizado y detectado 
mediante los correspondientes métodos 
de Espectroscopia Optica ( absorción y 
F o to lum in iscenc ia  ) la p resen cia  de 
impurezas, a bajos niveles de concentra
ción ,( Ce3+, Eu2+, Sm 2t ) y centros de 
color ( Yellow centerl Y3+ - F  : R \ M ) 
en las fluoritas estudiadas.

3- En relación al color que presentan 
las fluoritas, los resultados obtenidos 
apoyan la hipótesis de que no existe so
lamente un modelo capaz de explicar la 
variabilidad observada. Así, las fluoritas 
amarillas deben su color a centros Y.C.y 
en menor grado a la presencia de Eu2+ .

El co lo r azul oscuro  (tipo  B lue- 
John), presente en las m uestras 12-16 
,está relacionado con procesos geológi
cos complejos (Calderón, 1984) que tie
nen como consecuencia la generación de 
centros de color F, R ó M, los cuales, 
por aniquilamiento térmico, dan lugar a 
la presencia de Calcio coloidal, respon
sable final del color azul oscuro.

El color rosa de la fluorita 17, tiene 
su origen posiblemente en la existencia 
de centros moleculares de tipo Y3+-F\

Finálmente, el color verde, estudiado 
en la muestra 18, debe relacionarse con 
la sustitución de iones Sm2+ por Ca2+, en 
la red de la fluorita.
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A bstract: Fluorapatite coming from Jumilla (Spain) has been investigated in this study by mea 
ns of optical absorption and photoluminescence (excitation-emission) techniques. Impurities like 
Ce 3*,Eu 2*,Eu 3+,Mn 2* and Nd 3* have been detected. The latter seems to play an important role in 
apatite coloration.

Key words: fluorapatite - luminiscence - rare earth

Resumen: Se estudian en este trabajo muestras de fluorapatito procedentes de Jumilla (Murcia) 
por medio de técnicas de Absorción Optica y Fotoluminiscencia (excitación-emisión). Los resultados 
obtenidos han permitido identificar la presencia de impurezas tales como Ce 3+,Eu 2+,Eu 3+,Mn2+ y 
Nd3*, esta última de gran importancia a la hora de explicar el color observado.

P alabras clave: Fluorapatito - luminiscencia - tierras raras

Introducción

La fórmula general de un fluorapatito 
puede ser representada mediante la ex
presión :

A i0(M O4)6X 2

donde A ; Ca 2*,Sr2*,Ba2+,Mn2*,Mg2*...y 
tierras raras (T.R.), principalmente Eu2*, 
Eu3+, Ce3*, Nd3+, Ho3+ ..etc.

M : P,As,V.
X : F,Cl,OH,

La sustitución de Ca 2* por T.R. tiene 
lugar preferen tem ente en uno de los 
huecos (A ) no  eq u iv a len te s  de la 
estructura,provocando un exceso de car

ga que puede ser compensado de acuer
do a las siguientes ecuaciones ( Streim- 
bruegge et al, 1972; Roeder et al.,1983)):

Ca2* + Ca2* ----------T.R.3*+ Na* (1)
Ca2* + P5* ----------T.R.3* + Si4* (2)
Ca2* + F ------ O2' + T.R.3* (3)
Ca2* + F‘ ------ ( F  + C l-) + T.R .3* (4)

Apatitos y tierras raras (T .R .) , se con
centran en carbonatitas y rocas alcali
nas asociadas,las cuales son importantes 
fu en te s  de d ep ó sito s  de fo sfa to s , 
T.R.,Ytrio, Uranio..etc. En relación a este 
tema las técnicas luminiscentes han sido 
propuestas com o m étodos alternativos 
para  la ex p lo rac ió n  de este  tipo  de 
m ateriales,los cuales pueden ser usados 
además para estimar la distribución y na
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turaleza de las T.R. presentes en estos 
minerales. Dicha utilización está basada 
fundamentalmente en la potencialidad de 
todos los apatitos naturales para generar 
lum iniscencia en la zona del espectro 
UV-VIS .cuando son expuestos a radia
ciones UV, láser o excitación electrónica 
(Smith et al „1965 ;Leskebuch et a l.,1979 
;K nutson et a l.,1985). Las em isiones 
observadas en este mineral están relacio
nadas con la presencia de impurezas en 
la red , que actúan como activadores o 
em isores propios .tales com o Ce3+, 
Eu2+,Eu3+, Dy3+ ,Nd3+ ,Ho3t..etc. La res
puesta luminiscente de estos activadores 
es tan eficiente que pueden detectarse 
fácilmente contenidos en impurezas m e
nores de 100 p.p.m. en pequeños crista
les (Roeder et al., 1985).

El ñuorapatito procedente de Jumilla, 
conocido con el nombre de esparraguina, 
ha sido objeto de estudios previos,los 
cuales han permitido su caracterización 
crista log ráfica  (R odríguez G allego et 
a l.,1970) y Raman (Rull et a l.,1987). No 
obstante y aunque en los mismos se ci
tan la presencia de T.R. (fundamental
m ente C e3+),no ha sido efectuado hasta 
la fecha un estudio detallado que permi
ta conocer la naturaleza y distribución 
de las T.R. y el papel que representan 
dentro  del cam po de las im portantes 
propiedades físicas de estos materiales.

El ob jeto  del p resen te  traba jo  se 
centra en el estudio y caracterización de 
impurezas luminiscentes mediante técni
cas espectroscópicas ópticas (absorción 
y fotoluminiscencia) en cristales natura
les de apatito procedentes de Jum illa 
(M urcia). A su vez ,se parte de la base 
de que la presencia de TR,al tener ban
das de absorción  básicam en te  en el 
visible,deben resultar determinantes 
para explicar el origen del color observa
do en este mineral.

Experimental

Las muestras utilizadas en este traba

jo  proceden del yacimiento minero La 
Celia, situado en las proxim idades de 
Jumilla (Murcia), presentando las mismas 
un hábito prismático (lOlO) acabado en 
pirám ide (10T l) y un color am arillo- 
verdoso característico.

La identificación de las muestras fue 
llevada a cabo m ediante difracción de 
rayos X, método de polvo, en un equipo 
Phillips PW 1140.

Las medidas de absorción óptica se 
re a liz a ro n  en un esp ec tro fo tó m etro  
CAR Y -17,utilizando cristales de tamaño 
aproximado 7 x 3 x 1 0  mm ,en secciones 
paralelas al eje cristalográfico c.

Para las medidas de fotoluminiscen
cia UV-VIS, se utilizó un espectroflorí- 
metro JOBIN IVON.JY 3CS,en el inter
valo de longitudes de onda comprendido 
entre 200 - 800 nm.

Para las experiencias de luminiscen
cia infrarroja se dispuso de una fuente 
de excitación de wolframio de 500 W y 
un monocromador JOBIN-YVON H-20; 
la luz emitida se colectaba en un detec
tor de silicio acoplado a un monocroma
dor JOBIN-YBON H-25; la señal era am 
plificada en un electrómetro CARY-401 
y recogida en un ordenador IBM PS/2 a 
través de una tarjeta de adquisición de 
datos DACA-IBM, con la cual se contro
laban asimismo sendos motores paso a 
paso para el movimiento de las redes de 
los monocromadores.

Resultados y discusión

Se han efectuado medidas de absor
ción óptica y fotoluminiscencia en nues
tros cristales de fluorapatito, correlacio
nando los resultados con los correspon
dientes aportados en la bibliografía en 
análogos sintéticos.

La figura 1 muestra el espectro de ab
sorción en el rango 400-900 nm obteni
do a temperatura ambiente (RT). Dicho 
espectro m uestra la presencia de gran 
número de bandas, las cuales han sido
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asignadas previamente a diferentes transi
ciones entre niveles electrónicos4 1 — > 
4F3/2, 4Fs/2,4F7/2 ,del ión Nd3+ (Steinbrueg- 
ge y co l.,1972). Esta estructura será ana
lizada más adelante tomando en consi
deración los espectros de excitación-emi
sión. A partir de 450 nm el espectro de 
absorción muestra un crecimiento conti
nuo hacia el UV, lo que imposibilita la 
detección de bandas en esta zona. Para 
investigar los centros o impurezas que 
dan lugar a esta absorción, se ha proce
dido a su estudio por medio de la técni
ca de fotoluminiscencia.

Fig.l. Espectro de absorción de la esparragina a 
temperatura ambiente. (E lie)

En este punto puede afirmarse que el 
espectro de absorción obtenido para la 
esparragina es muy diferente del corres
pondiente aportado por Rull y col.(1987), 
posiblem ente por la orientación de la 
muestra, aunque se ajusta perfectamente 
a los correspondientes de apatitos sinté
ticos dopados con Nd3+, m ostrando que 
dicho ión es muy importante en relación 
al color que presenta este mineral.

Se ha estudiado la fotoluminiscencia 
bajo excitación a temperatura ambiente, 
en el rango 250-900 nm, de los cristales 
amarillo-verdosos de apatito, obteniéndo
se cuatro tipos de emisión (Fig.2).

La Fig.2a) muestra el espectro de em i
sión obtenido con una longitud de onda

Longitud de Onda (mieras)

Fig.2. Espectro de excitación (en continuo) y 
emisión (a trazos) a temperatura ambiente.
a) X  = 3,50 ; X  = 3,05
b) X  =4,54 ; X  = 3,18
c) X  =5,98 ; X  =4,50
d) X  =8,78 ; X  =7,42em ex

Los espectros de emisión en el IR no están 
corregidos por la respuesta del detector utiliza
do.

de excitación de 302 nm. Este espectro 
es similar al correspondiente citado para 
m uestras sintéticas de apatito dopadas 
con Ce3+, m ostrando una banda con 
máximo a 350 nm , cuyo origen está re 
lacionado con transiciones 5d2 (D )
------ > 4P(F3/2) del ion Ce 3+ (Gorobérts
et al.,1968;Pappalardo et al.,1983).

En la Fig.2b puede observarse el es
pectro de emisión, obtenido bajo excita
ción de 318 nm, con un máximo a 454 
nm. Dicha emisión ha sido asignada a 
tránsitos electrónicos 4 f65d (T ) — > 
4F(8S7/2) del ión Eu2+, de acuerdo con los 
resultados de Gorobérts et al. (1968); 
M ariano et al.(1974).
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La Fig.2c, muestra las emisiones ob
tenidas para ^exc= 450 nm ,situadas a 
566,598,606,647 y 700 nm. Los resulta
dos obtenidos, ponen de m anifiesto la 
sem ejanza de dichos espectros con los 
correspondientes de Roeder et al. (1987) 
en radioluminiscencia (RL),y atribuidos 
a tránsitos electrónicos entre niveles 7F
------ > 5D2 ,del ión Eu 3+. Esta apreciación
resulta correcta toda vez que sabemos 
que el espectro de emisión resulta inde
p en d ien te  del m étodo  de exc itac ión  
empleado.En relación a la banda de 566 
nm ,no creemos que esté relacionada con 
la presencia de Eu3+,y sí con el Mn2+,ya 
que el primero suele actuar como activa
dor de la emisión de manganeso,dando 
como resultado en estos m ateriales una 
superposición de ambos espectros (Fig.2 
c ). Similares resultados han sido descri
tos para apatitos procedentes de Llallag- 
na en Bolivia (Roeder et al., 1987). No 
obstante,y como será puesto de m anifies
to más adelante,es posible discrim inar 
ambos iones mediante su espectro de ex
citación.

Finalmente, la excitación en 742 nm, 
provoca emisiones en la zona del infra
rrojo próximo a 878 ,1000 y 1056 nm. 
Dichas emisiones han sido caracteriza
das perfectamente en muestras de apatito 
sintético dopadas con Nd3+ como los co
rrespondientes a tránsitos de desexcita
ción entre niveles 4FJ/2 y diferentes sub
niveles de los correspondientes 4I11/2, 4I ]3/2, 
respectivamente.

En relación a la emisión detectada a 
1056 nm,propuesta como emisión láser 
por Ohlman et al.(1968), se ha encon
trado un desplazamiento respecto a la 
teórica aportada por este mismo autor. 
D icho desplazamiento, no obstante, ha 
sido también observado por Steimbrueg- 
ge et al.(1972), estando relacionado con 
la sustitución  de C a2+ por iones Sr2+, 
hecho contem plado en los análisis 
efectuados por Rodríguez Gallego et al. 
(1970 ) y Rull et al. (1987).

En este punto,resulta interesante la 
com paración de nuestros resultados en 
emisión con los correspondientes aporta
dos por Rull et al. (1987) en este m ine
ral. Dichos autores observan, para exci
taciones láser de 488 nm y 514,5 nm, 
emisiones a 530, 563, 549, 645 r p  y 563, 
549, 645 nm respectivamente, indicando 
con dichos resultados la similitud de los 
respectivos centros emisores.

Por nuestra parte, y como ya hemos 
mencionado anteriormente.se han obte
nido resultados diferentes para longitu
des de onda de excitación a 485 nm y 
518 nm (Fig.2.c;Fig.2.d) .detectándose 
bandas a 566, 598,606,647 ,700 nm y 
875 ,1056 nm respectivamente.Estos re
sultados sugieren,sin duda,la naturaleza 
distinta de los centros responsables de 
las em isio n es o b serv ad as. D icha 
diversidad,será comentada más adelante 
en relación a sus respectivos espectros 
de excitación. No obstante, los resulta
dos apo rtad o s por R ull et al.
(1987),podrían sugerir la posibilidad de 
procesos de transferencia energética a 
temperatura ambiente entre el Eu 3+ y el 
Nd3+,aunque dicho fenómeno no ha sido 
reportado hasta la fecha en apatitos ni en 
sus análogos sintéticos. Es evidente que 
estos resultados sugieren la necesidad de 
futuros estudios en esta linea.

Cuando el m onocrom ador utilizado 
para la emisión es colocado a un longi
tud de onda fija, por ejemplo la emisión 
a 1050 nm del Nd3+, y hacemos variar el 
correspondiente de excitación, se obtie
ne una luminiscencia , conocida con el 
nombre de espectro de excitación. Dicho 
espectro presenta la ventaja frente al de 
absorción de ser característico de un ión, 
de un defecto, o en general de un centro 
luminiscente, con lo que pueden separar
se perfectamente las absorciones en la 
misma zona debidas a distintos defectos 
luminiscentes.

El esp ec tro  de ex c ita c ió n  para  
A,em=1050 nm correspondiente al Nd3+, se
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muestra en la Fig. 2d. Dicho espectro, 
similar al obtenido en absorción y asig
nado al tránsito electrónico entre niveles 
V - % .  <Fs» ‘F7/i  .‘S *  , del idn Nd», 
m o stran d o  adem ás poca in ten sid ad , 
comparado con un análogo sintético , en 
la zona 400-500 nm, indicando la posibi
lidad de la existencia de otros centros en 
la zona que pueden perturbar al Nd3+.

La Fig.2c muestra el espectro de ex
citación para X = 598 nm, observán-r  cm
dose en él la presencia de bandas a 406, 
421, 450, 474, 485 nm, que estarían re
lacionadas con transiciones del Eu3+. No 
obstante, el correspondiente espectro ob
tenido para = 566 nm, (banda tam
bién observada en emisión en la Fig.2c) 
muestra un espectro de excitación ligera
mente distinto, observándose la presen
cia de bandas hacia 407 y 475 nm. Di
chas bandas podrían estar relacionadas 
con la presencia de Mn2+, de acuerdo con 
los estudios de Pappalardo et al. (1983). 
Dicho autor encuentra solapamientos en 
las bandas de excitación de dos elem en
tos (M n2+,Ce 3+),encontrando para dichas 
longitudes de onda espectros de emisión 
similares. Estas analogías suguieren al 
autor la existencia de procesos de tranfe- 
rencia energética entre C e3+— >M n2+ 
indicando , además, la proxim idad de 
estos iones en la red cristalina,lo que a 
su vez se traduciría en un ensancham ien
to de bandas del Ce3+. Por nuestra parte, 
no hemos detectado dicho proceso espe
c ífico  de tran fe re n c ia , p ero  sí uno 
análogo correspondiente a centros Eu 3+ 
— >M n2+. En efecto,los espectros de ex
citación obtenidos para longitudes de 
onda de 590 nm (asignado al Eu 3+) y 566 
nm ( correspondiente al Mn2+),mostrados 
en la fig.3..ponen de manifiesto solapa- 
miento de bandas en la zona 400-500 nm 
del espectro . La excitación  en dicha 
zona,unido a la posible proximidad de 
tales iones,daría como resultado la posi
bilidad de observar ambas emisiones si
multáneamente (Fig.2c y 3),actuando el

Eu3+ com o elem ento activador del 
Mn2+.Como ha sido puesto de manifiesto 
anteriormente, similares resultados fue
ron también observados por Roeder et 
al. (1987) en m u estras  de ap a tito s  
naturales.Dicha afirmación no obstante 
pensamos requiere posteriores estudios 
mediante técnicas complementarias .ta
les como la medida de vidas medias y 
E.P.R.(Electron Paramagnetic Resonan
ce).

Long itud  de onda(/Z)

Fig.3. a) Espectro de excitación para longitudes 
de onda de 590 nm (continuo) y 566 nm (a 
trazos).
b) Espectro de emisión.

Finalmente, las Fig.2 a y b, muestran 
los espectros de excitación del Ce3+ y 
Eu2+ para excitaciones de 305 y 454 nm, 
respectivamente.

Los resultados obtenidos ponen de 
m anifiesto  la u tilidad de las técnicas 
ópticas espectroscópicas en el análisis y 
c a rac te rizac ió n  de im purezas 
luminiscentes .presentes en un cristal de 
Jumillita, algunas de ellas no detectadas 
en estudios previos.

Conclusiones

1) El espectro de absorción en la zona 
450-900 nm de la esparragina proceden
te de Jumilla (M urcia),está caracterizado
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por la presencia de un gran número de 
bandas asignadas a tránsitos electrónicos 
entre niveles del ión Nd 3+. En función de 
estos resultados y los correspondientes 
de excitación-emisión ,se sugiere que la 
coloración mostrada por estos cristales 
está  d irectam ente re lacionada con la 
presencia de Nd 3+.

2) La zona del espectro de absorción 
de alta energía está caracterizada por una 
fuerte absorbancia a partir de 450 nm, la 
cual está com puesta por una serie de 
bandas que han sido relacionadas, m e
diante el estudio por fotoluminiscencia, 
con iones Ce3\E u 2+,Eu3+, y M n2+.

3) El ión Eu3+ .muestra ser un activa
dor importante del M n2+,observándose el 
solapamiento de ambas emisiones como 
consecuencia de transferencia energéti
ca.

4) Se ha detectado la correspondien
te emisión láser de infrarrojo del Nd3+ a 
1056 nm,poniendo de manifiesto la po
tencia lidad  de estos m ateriales como 
redes potencialmente válidas para su uso 
como láseres de estado sólido.
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Estudio de materiales , procesos de alteración y meto
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Abstract: Building materials, and the processes and weathering products leading to them are studied. 
Calcarenite weathering is mainly provoked by rising capillar water with high CINa content. The formation 
of black crust, loss of building materials and damage of decorative elements are also described. The use of 
C 0 2-satured calcareous plaster as a restauration technique is proposed. Finally, products and techniques 
used por chemical cleaning, consolidations and rebuilding purposes are described.

Keywords: Weathering of building materials. Conservation of building materials. Chemical cleaning. 
Applied mineralogy.

Resumen: Se aborda el estudio de materiales de construcción, y de las causas, procesos y productos 
de su alteración. Se observa degradación de la calcarenita fundamentalmente por la acción de aguas de 
ascensión capilar con altos contenidos en CINa. Se describen formación de costra negra, pérdida de ma
terial y deterioro de elementos arquitectónicos y decorativos. Se propone restauración mediante agua de cal 
saturada en C 0 2 y Mortero de cal. Se describen productos y metodología usados en limpiezas químicas, con
solidaciones y reconstrucciones.

Palabras clave: Restauración. Deterioro y conservación de monumentos. Alteración biocalcarenitas. 
Mineralogía aplicada.

Introducción

La Casa de Castril, sede del Museo Ar
queológico de Granada, es una típica cons
trucción señorial granadina de estilo plate
resco, y cuya fecha de ejecución correspon
de a la primera mitad del siglo XVI. Su 
Portada, constituida básicamente por calca
renita bioclástica, presentaba grave estado 
de deterioro tanto en sus elementos decora
tivos, como en sus elementos arquitectóni
cos.

Planteada la necesidad de su restaura

ción, se procedió, entre otras tareas, al estu
dio de sus características histórico-artísti- 
cas, estado de conservación, estudio de los 
materiales de construcción así como de las 
causas y productos de su alteración, conjun
tamente al estudio de intervenciones prece
dentes, con objeto de establecer los materia
les empleados y sus posibles efectos sobre 
los materiales originarios.

Culminada esta fase de estudios previos, 
y a la luz de los datos proporcionados por 
los mismos, se elaboró una Propuesta de 
Restauración, procediéndose finalmente a
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la ejecución de la misma.
En el presente trabajo se recogen las eta

pas de descripción del estado previo a la 
restauración; estudio de materiales, pro
ductos de alteración y causas de los mis
mos; así como la descripción de materiales 
y métodos usados en las tareas de restaura
ción.

Estado de conservación

La observación minuciosa de los diver
sos elementos de la Portada puso de mani
fiesto una extensa gama de fenómenos de
gradantes, y una gran extensión de los 
mismos, y que pasamos a resumir.

La parte baja era la más afectada por el 
deterioro, con un alto contenido en hume
dad de ascensión capilar, cuyo manteni
miento y elevación se veía favorecido por

FOTO 1.- Detalle pérdida material.

párcheos de cemento aplicados en interven
ciones precedentes. Debajo de estos pár
cheos aparecía el material falto de cohesión, 
y con formación de grandes cavidades (Foto 
1). Existían, además depósitos negros de 
grosor apreciable, consecuencia de la polu
ción.

A partir de la séptima hilera de sillares la 
humedad desaparece, y hasta la primera 
comisa el estado de conservación era algo 
mejor, con menos depósito negro superfi
cial, y podía apreciarse el revoque rojizo 
original que recubría toda la Portada.

Otros hechos observados fueron un mal 
estado generalizado de las comisas, y im
portantes fisuraciones y desprendimientos, 
con el consiguiente mal encauzamiento de 
las aguas de lluvia (Foto 2) ; hundimiento 
de sillares del dintel de la puerta; fisuracio
nes y desprendimientos en motivos escultó-

FOTO 2.- Detalle deterioro comisas.
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ricos; presencia de elementos extraños cono 
hierros, alcayatas, cuñas de madera; recons
trucciones defectuosas en yeso y parcial
mente desprendidas; huecos en el material 
original rellenos por mortero, trozos de 
ladrillo, guijarros, etc; y, en general, pre
sencia de costras, pérdida del revoque origi
nal, y un profundo desgaste de todos los 
relieves decorativos, llegando en algunos 
casos hasta la pérdida casi total de los mis
mos (Foto 3).

FOTO 3.- Detalle erosión elementos decorativos.

Estudio de muestras y condiciones am
bientales

Se ha procedido al estudio mineralógico 
y químico de muestras de distintos materia
les de la Portada de forma que estuviesen re
presentadas calcarenitas en distinto grado

de alteración, estucos antiguos y recientes, 
cementos, morteros, pátinas coloreadas, 
costras negras, etc. con objeto de conocer la 
naturaleza de esta diversidad de materiales 
y de sus procesos de alteración.

El estudio mineralógico consistió en el 
estudio óptico de calcarenitas (Fotos 4 y 5)

FOTO 4.- Detalle calcarenita.

FOTO 5.- Detalle calcarenita. Enmarcados, crista
les de CINa.

así como el estudio mediante difractometría 
de R-X de muestra total y - en algunos 
casos- de las fracciones insolubles en solu
ción ácida. En la Tabla 1 se recogen los 
datos difractométricos. Las muestras 1 a 3 
corresponden a calcarenitas en buen esta
do; las muestras 4 a 10 a calcarenitas degra
dadas; 11 a 15, estucos antiguos; 16 a 19, 
estucos nuevos; 20 y 21 cementos; 22 a 26 
morteros; las muestras 1 Ib, 12b, 15b, 16b y 
19b corresponden a la pátina superficial 
coloreada de las muestras anteriores de igual
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número; finalmente, la muestra 4b corres
ponde a los cristales blancos diseminados 
por toda la masa de la muestra número 4 
(calcarenita muy degradada).

TABLA 1.- Resultados estudio composición mi
neralógica mediante Difracción de R-X.

N u e s t r a  Cs  0  D Y Ha F l .  F d .

1 X
2  X
3  X

4 X
5  X
6  X7 x
B X
9  X

1 0  X

11  X
1 2  X
1 3  X X X
1 4  X X .
1 5  X X .

1 6  X X X
1 7  X
1 «  • X X
1 9  X X X X

20 X X X
21 X X X

22 X X X .
2 3  X X X .
2 4  X X X
2 5  X X X X X
2 6  X X X X X

l i b  X X ■ X
1 2 b  X X •  X
I S b  X X
1 6 b  X X •  X
1 9 b  X X •  X

4 b  •  X

C L A V E ! :
C s :  C a l c i t a .  X:  C o n t a g i a o s  » a r o m a r l o s .

Q: C u a r t o .  ■ :  C o n t e n i d o s  s s d i o - a ^ n o r s s .
D:  O o l o s l t a  C o n t e n i d o s  » l o o r  1 t a r i o s - t r a s a s .
Y:  V a s o .
H: N a l l t a .

F l : F l l o s i l l c a t o s .
F d :  F a l d a a p a t o a .

El estudio químico consistió en el análi
sis de los iones S 0 4=, C1‘, Fe, Mg, Na y K de 
las muestras anteriormente citadas. La de
terminación de Fe, Mg, Na, y K se efectuó 
mediante Espectrofotometría de Absorción 
atómica (Whiteside, 1976), mientras que la 
de los iones S 0 4= y Cl' se efectuó mediante 
turbidimetría y valoración volumétrica res
pectivamente (Bermejo, 1963). Los datos 
obtenidos se recogen en la Tabla número 2.

Finalmente, se ha realizado el estudio de 
los componentes orgánicos constituyentes 
de la costra negra de diversas zonas de la 
Portada. Dicha determinación se ha efec
tuado mediante Cromatotrafía de Gases/

TABLA 2.- Resultados análisis químico de mues
tras.

H u « « t r •  E 0 4 " C l *  Ha F Pe Hq

1 0 . 0 1  0 . 5 0  0 . 2 0  0 . 1 6  0 . 5 0  0 . 2 6
2 0 . 0 3  0 . 5 0  0 . 1 6  0 . 1 4  0 . 2 7  0 . 2 4
3 0 . 0 4  0 . 7 0  0 . 2 6  0 . 0 3  0 . 2 1  0 . 2 9

4 0 . 2 2  1 0 . 7 5  5 . 7 0  0 . 0 4  0 . 5 0  0 . 3 0
5 0 . 0 1  1 . 0 3  0 . 3 0  0 . 0 5  0 . 2 B  0 . 3 2
6 0 . 0 1  1 . 5 0  0 . 4 2  0 . B 4 0 . 4 0  0 . 7 0
7 0 . 0 1  1 . 1 0  0 . 4 0  0 . 0 8  0 . 3 2  0 . 3 8
B 0 . 0 3  0 . 7 0  0 . 1 2  0 . 2 0  1 . 4 7  1 . 5 9
9  0 . 0 3  1 . 4 2  0 . 4 4  0 . 0 4  0 . 2 3  0 . 2 6

1 0  0 . 0 3  0 . B 5  0 . 2 0  0 . 0 7  0 . 3 »  1 . 1 5

11  0 . 0 2  0 . 4 0  0 . 1 0  0 . 0 3  0 . 2 8  1 . 0 8
1 2  0 . 0 3  0 . 4 0  0 . 1 2  0 . 4 0  0 . 2 8  0 . 2 5
1 3  2 . 4 4  0 . 3 0  0 . 1 0  0 . 0 7  1 . 1 0  1 . 2 «
14  0 . 6 0  0 . 4 0  0 . 1 2  0 . 3 0  1 . 2 7  0 . 9 6
1 5  1 . 0 1  0 . 4 0  0 . 1 0  0 . 2 1  1 . 0 5  0 . 7 5

16  1 0 . 1 0  0 . 4 0  0 . 1 0  0 . 0 4  0 . 5 0  1 . 0 2
1 7  1 3 . 0 0  0 . 5 0  0 . 1 4  0 . 0 6  0 . 4 2  0 . 3 3
1 8  1 2 . 4 0  0 . 4 0  0 . 0 8  0 . 0 1  0 . 2 3  0 . 8 7
1 9  5 . 0 0  0 . 2 8  0 . 1 2  0 . 0 6  1 . 0 5  1 . 7 6

2 0  0 . 0 2  0 . 7 0  0 . 2 4  0 . 3 0  1 . 7 5  2 . 9 5
21 0 . 0 4  0 . 6 0  0 . 1 6  0 . 1 6  1 . 6 3  3 . 0 1

2 2  2 . 0 3  0 . 4 0  0 . 1 0  0 . 1 2  1 . 6 2  2 . 6 7
2 3  3 . 1 2  1 . 2 8  0 . 4 4  0 . 2 0  0 . 9 7  1 . 2 2
2 4  0 . 4 8  0 . 7 8  0 . 2 2  0 . 2 0  1 . 4 7  2 . 2 2
2 5  3 9 . 1 6  6 . 3 0  4 . 9 6  0 . 2 3  0 . 8 2  0 . 5 1
2 6  3 6 . 2 0  1 . 7 0  1 . 6 4  0 . 2 8  1 . 0 3  1 . 2 5

1 1 -  b  7 . 3 1  0 . 4 0  0 . 1 2  0 . 1 7  0 . 9 7  0 . 8 6
1 2 -  b  0 . 9 8  1 . 0 7  0 . 5 0  0 . 2 1  0 . 8 8  0 . 8 8
1 5 -  b  0 . 0 1  0 . 4 0  0 . 1 0  0 . 2 1  0 . 9 0  0 . 5 9
1 6 -  b  1 3 . 8 6  0 . 8 0  0 . 1 3  0 . 1 0  1 . 0 4  0 . 9 3
1 9 - b  2 . 3 5  0 . 6 0  0 . 1 8  0 . 0 7  0 . 7 2  0 . 3 5

Espectrometría de Masas/Espectroscopía de 
Infrarrojos de reflectancia difusa (con trans
formada de Fourier)/RMN y ha sido llevada 
a cabo en los Servicios Técnicos de Apoyo 
a la Investigación de la Univ. de Granada.

El estudio óptico (así como el difracto- 
métrico) indica que el material base de la 
Portada está constituido por calcarenita 
bioclástica, observándose gran cantidad de 
algas rojas así como abundantes huellas de 
caparazones de briozoos. Es interesante 
destacar la gran cantidad de cristales blan
cos diseminados por toda la masa de la 
calcarenita degradada (Foto 5) y que el 
estudio difractométrico (muestra 4b) reveló 
como Halita (CINa).

De los datos proporcionados por los 
análisis químicos y difractométricos pode
mos concluir que la principal diferencia 
entre calcarenitas en buen estado y las 
degradadas es la presencia de cantidades 
considerables de CINa en estas últimas, 
CINa que llega a ser visible a simple vista 
como en el caso comentado de la muestra 4 
, y cuyo contenido alcanza alrededor de un 
15 %. Se observa también en las calcareni-
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tas degradadas la presencia de ligeras can
tidades de Yeso. Podemos ya apuntar que es 
este CINa el principal indicador y agente del 
grado de degradación.

En relación con los estucos, se observa 
que mientras los denominados “estucos 
antiguos” están desprovistos de Yeso, éste, 
pasa a ser componente mayoritario en los 
“estucos nuevos”. Esta ausencia de Yeso 
puede explicar la mayor resistencia y com- 
pactación de los estucos antiguos.

Respecto a los Morteros, se observa que 
mientras en las muestras 22. 23 y 24 la pre
sencia de Yeso y Halita es escasa, estos 
componentes pasan a ser mayoritarios en 
las muestras 25 y 26. Las cinco muestras se 
encontraban en la zona de humedad de 
ascensión capilar, lo cual explica la presen
cia de CINa. No obstante, la presencia de 
altas proporciones de Yeso en las muestras 
25 y 26 obedece a que este material procede 
de reparaciones precedentes con mortero de 
Yeso. Esta composición - mortero de Yeso- 
contrasta con la de morteros “originarios” 
(muestras 22,23 y 24), constituidos básica
mente por Calcita, Cuarzo, Dolomita y 
Feldespatos, y prácticamente exentas de 
Yeso, aspecto que concuerda con la compo
sición de los Morteros de Cal empleados en 
el siglo XVI y descritos por Bertoldi et 
al.(1983).

Con respecto a las pátinas superficiales 
coloreadas, observamos que en relación a 
los estucos correspondientes, las únicas di
ferencias dignas de mención son conteni
dos algo mayores en Yeso en las primeras 
(probablemente debido a procesos de sulfa
tación superficial), y proporciones algo m a
yores de Fe también rojizo se obtuvo em 
pleando compuestos de Fe (óxidos, silica
tos, etc.), sistema ya descrito por Vitruvio 
en el siglo I a. de C. (1987).

Por lo que respecta al Mg, se observa 
que los aumentos en su contenido van aso
ciados básicamente a la presencia de Dolo
mita (Tablas 1 y 2).

En cuanto a los componentes de la costra 
negra superficial, las técnicas anteriormen

te mencionadas pusieron de manifiesto la 
presencia de compuestos procedentes de la 
combustión de derivados del petróleo (hi
drocarburos saturados ramificados con 
cadenas de hasta 20 átomos de C, y los com 
puestos aromáticos de la familia de los al- 
kilbencenos), restos de disolventes de uso 
industrial (ftalatos y tricloro etileno), así 
como restos de actividad vegetal (ésteres, 
carotenos, etc).

En relación a las condiciones ambienta
les en que la Portada se halla inmersa, pode
mos destacar por una parte, la acción de los 
gases de combustión debidos a la intensidad 
y proximidad del tráfico de vehículos en la 
zona, y por otra, la presencia de humedad de 
ascensión capilar en muros, paredes, etc, 
hecho que es frecuente en toda la zona, y 
que ademas de a la composición y estructu
ra de terreno y materiales, y a la proximidad 
del Río Darro, puede haber sido acrecenta
da por deterioros en los antiguos sistemas 
de canalización de las aguas del edificio 
(jardines, fuentes, servicios, etc) y que las 
obras de remodelación del mismo pusieron 
de manifiesto.

Respecto a las condiciones meteoroló
gicas, en Granada son de destacar las gran
des oscilaciones de temperatura. Según datos 
relativos a un periodo de 30 años, para una 
temperatura media anual de 15.5°C las m á
ximas y mínimas absolutas fueron de 42.8°C 
y -10.4°C respectivamente, observándose 
en meses como los de diciembre, enero y 
febrero gradientes de temperatura próxi
mos a 3°C/hora. El índice de humedad es 
relativamente bajo (Indice de aridez= 36.1), 
así como la intensidad de precipitación (pre
cipitación anual alrededor de 520-530 mm), 
con un régimen bastante irregular. El régi
men de vientos es bastante moderado, y las 
direcciones predominantes son Oeste para 
los periodos de Primavera y Verano, y Este 
para los restantes meses, registrándose 
procesos de calma a principios de invierno, 
con mínimos absolutos en los meses de 
Febrero y Marzo. Como hecho importante 
hemos de destacar que los vientos portado
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res de lluvia proceden claramente del sector 
Oeste-Suroeste, hecho digno de ser consi
derado puesto que la Portada tiene orienta
ción Sur.

Propuesta de restauración

Como resultado de estos estudios se 
puede concluir que además de los clásicos 
efectos de hielo-deshielo, por oscilaciones 
de temperatura, y procesos de suslfatación 
superficial y depósitos de costra negra debida 
a la acción de gases polucionantes (Stambo- 
lov y Asperen de Boer, 1972), la Portada se 
halla sujeta a una importante acción de 
deterioro causada por la acción de aguas de 
ascensión capilar con un alto contenido en 
CINa. Es la cristalización de esta sal, y su 
posterior carácter higroscópico el principal 
agente disruptor de la calcarenita. No es 
considerable por otra párte, la acción direc
ta de las aguas de lluvia, dada la escasez de 
las mismas, procedencia de los vientos car
gados de lluvias, y la orientación de la Por
tada. Si es importante considerar la acción 
de las aguas de lluvia en relación con el 
estado defectuoso de las comisas, y el con
siguiente mal encauzamiento de las aguas, 
y cuya acción deteriorante ya hemos descri
to.

Tras estas consideraciones concluimos 
en una Propuesta de Restauración que 
comporte de una parte, la eliminación de 
aquellos agentes -dentro de nuestras posibi
lidades- que son las causas principales del 
deterioro, es decir, la acción de las aguas 
salinas subterráneas, y el arreglo de todas 
las comisas con objeto de conseguir un 
encauzamiento adecuado de las aguas de 
lluvia. De otra parte, se propone además de 
la eliminación de la suciedad superficial 
(hollín, costras sulfatadas, polvo, etc.) 
mediante una limpieza general no agresiva 
de toda la Portada, el tratamiento de la 
fachada con un agente que regenere el ele
mento consolidante de la calcarenita, es 
decir, el C 0 3Ca.

La eliminación de la acción de las aguas

subterráneas se abordó efectuando repara
ciones de las antiguas redes de desagües, así 
como estableciendo canalizaciones de des
vío de la humedad subterránea. Estas obras 
se efectuaron en el conjunto de las Tareas de 
remodelación del Museo Arqueológico.

Para la reparación de la calcarenita en 
términos de regeneración de su elemento 
cementante (el C 0 3Ca), se propone en todas 
aquellas tareas de consolidación, recons
trucciones, revoques, etc., el uso de m ate
riales constituidos a base de mezclas de cal 
grasa y de agua de cal saturada en C 0 2.

En el apartado siguiente se describen 
brevemente los materiales y productos em 
pleados, así como la metodología seguida 
en las tareas de limpieza y restauración de 
los elementos constructivos y decorativos 
de la Portada.

Intervenciones de restauración

Consistieron fundamentalmente en:
1. - Consolidaciones previas.
2. - Eliminación de materiales perjudiciales.
3. - Limpiezas.
4. - Eliminación de repellos deteriorados.
5. - Consolidaciones locales.
6. - Reconstrucciones.
7. - Consolidación final y revoque.

Describimos brevemente a continuación 
cada una de estas operaciones.

1. - Consolidaciones previas. Con obje
to de su preservación durante las tareas de 
limpieza, antes de proceder a las mismas, se 
efectuó la consolidación de las zonas más 
deterioradas mediante gasa y la resina aeri
fica Paraloid B 72.

2. - Eliminación de materiales perjudi
ciales. Se procedió seguidamente a elimi
nar los cementos y hormigones del Primer 
Cuerpo de la Portada para favorecer la ai
reación de la piedra y conseguir que se 
secara todo lo posible.

3. - Limpiezas. Se efectuó una primera 
limpieza general de la Portada con agua 
aplicada mediante pulverizadores de baja 
presión, y usando cepillos de escasa dureza.
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Una segunda fase consistió en limpiezas 
puntuales mediante el tensoactivo neutro 
TWEEN-20 de aquellas zonas en las que la 
suciedad estaba más adherida. Finalmente, 
se procedió a la limpieza química de la 
Portada. El agente químico utilizado fue la 
mezcla AB 57, especie de papilla constitui
da por la mezcla de pasta celulósica y una 
solución acuosa de Bicarbonato amónico, 
Bicarbonato sódico, EDTA (sal disódica), y 
tensoactivo (Mora y Mora, 1972). Se au
mentó la proporción de EDTA y NH4OH 
para aquellas zonas de mayor densidad de 
costras y residuos orgánicos grasientos 
(Lazzarini y Tabasso, 1986). No obstante, 
en los casos en que se hicieron necesarias 
varias aplicaciones sucesivas, se prescindió 
del Bicarbonato sódico para disminuir el 
riesgo de formación de sales sódicas resi
duales.

A.-Eliminación de repellos deteriorados. 
Finalizadas las tareas de limpieza química, 
se procedió a la eliminación de aquellos 
repellos entre sillares que se encontraban en 
mal estado, así como el cemento que cubría 
los sillares de terminación de la Portada.

5. - Consolidaciones locales. De acuer
do con los planteamientos recogidos en el 
apartado de Propuesta Restauradora, se 
efectuaron consolidaciones locales median
te agua de cal en las zonas erosionadas, y 
sobre todo, en la parte baja, en la que se 
habían eliminado cementos y hormigones. 
De acuerdo con lo expuesto en la Propuesta 
Restauradora optamos por el uso de Agua 
de Cal previamente saturada en C 0 2 por 
inyección lenta y prolongada del gas en la 
suspensión. Esto facilitará la transforma
ción C 0 2 + Ca(OH)2 —  CO?Ca + H20 ,  
incluso en las zonas no superficiales de la 
piedra impregnadas por el agua de cal.

6. - Reconstrucciones. Para la recons
trucción de elementos decorativos, comi
sas, rellenos de huecos, etc., y de acuerdo 
con los objetivos antes expuestos, se optó 
por el Mortero de Cal. Para los primeros es
tratos de reconstrucción (reconstrucción 
grosera), así como para el relleno de gran

des huecos se empleó el mortero de cal de 
grano grueso (Mazacote), mientras que para 
las operaciones terminales se usó el mortero 
de cal de granulometría fina (Mortero fino) 
(Marabelli y Tabasso, 1977; Navarrete- 
Aguilera, 1989).

7.- Consolidación final y revoque. Con 
esta operación se pretendió cubrir el doble 
objetivo de dotar a la Portada de una capa 
final protectora, así como la recuperación 
de su colorido rojizo original, el cual aún era 
visible en algunas zonas. El material em 
pleado consistió en una mezcla de agua de 
cal, pequeña proporción de cal grasa, pig
mentos minerales (Terra di Siena) hasta 
alcanzar la tonalidad deseada, y piedra de 
alumbre como fijador de éstos (Navarrete- 
Aguilera, 1989).
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Estudio mineralógico de un hormigón antiguo
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Abstract.- At a railway tunnel in Spain the concrete shows a widespread reaction that has caused 
surface craking. The cement-aggregate reaction has produced a crystallization of zeolite A-like material, 
in addition to the precipitation of amorphous alkali-silicate hardened gel. The reaction between calcium 
hydroxide and clay minerals forms C2AH8 y C4AH13. C4AH13 react with calcium sulphate to produce 
ettringite. The carbonation of concrete has produced calcium carbonate, amorphous silica, alumina and 
ferric oxide.

Key words: aged concrete; cement-aggregate reaction; sulphate expansion; carbonation.

Resumen.- Se ha realizado el estudio mineralógico del hormigón que constituye el revestimiento de 
un túnel de ferrocarril. La degradación del hormigón se produce como consecuencia de la acción combinada 
de los siguientes factores: reacción pasta de cemento-árido, acción de iones sulfates y procesos de carbo- 
natación. La interacción árido-cemento provoca la neoformación de ceolitas y de geles expansivos. La 
reacción entre el C4AH13 y el yeso de los áridos da lugar a la formación de etringita. La carbonatación del 
hormigón provoca la degradación del CSH, apareciendo como productos finales carbonato cálcico, sílice 
amorfa, alumina y óxido de hierro HI.

Palabras clave: hormigón antiguo; reacción arido-cemento; ataque sulfatos; carbonatación.

l.Introducción

Se ha realizado el estudio mineralógico 
del hormigón que constituye el revestimien
to de un túnel de ferrocarril cuya construc
ción finalizó en 1956. Al año de su termina
ción se observó la existencia de zonas con 
importantes filtraciones. Efectuado el opor
tuno reconocimiento de las zonas afectadas 
por las filtraciones, se observó una impor
tante degradación del hormigón de revesti
miento, desprendiéndose, incluso, trozos 
de bóveda en algunos puntos aislados.

Se pensó entonces, que las aguas de las

filtraciones eran de carácter extremadamen
te agresivo y que en algunos puntos del 
túnel se producía un fuerte empuje por parte 
del terreno.

Por otra parte, y refiriéndonos a la com
posición de los terrenos atrevesados por el 
túnel, hay que señalar la existencia de varias 
zonas yesíferas y pirito-carbonosas.

Con respecto a las características de las 
aguas de filtración en el interior del túnel, 
los análisis realizados en setenta muestras 
tomadas a lo largo del mismo, indican que 
la concentración de sulfatos oscila entre 10 
y 3.300 mg/1.
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El cemento utilizado en la fabricación 
del hormigón fue un cemento portland 
normal.

Con respecto a los áridos utilizados en la 
fabricación del hormigón, hay que señalar 
que dada la situación de los yesos, localiza
dos hacia la parte central del túnel, es difí
cil pensar que el mismo se ha perforado en 
sección completa hasta encontrar las zonas 
de yesos y se han empleado áridos de las 
mismas en el revestimiento de zonas ante
riores, sobre todo cuando se sabe, por los 
informes recibidos del personal que trabajó 
en el túnel durante la construcción, que éste 
se hizó por el sistema clásico de hacer la 
galería de avance, el ensanche a continua
ción, el revestimiento de la bóveda, la des
troza y los hastiales por bataches, lo que 
obliga, cuando menos a no emplear áridos 
yesíferos a lo largo de todo el túnel.

En los testigos de los sondeos, realiza
dos a lo largo del túnel, se observa, en el 
hormigón la presencia de grandes coqueras, 
eflorescencias y de zonas de descomposi
ción.

Los m ateriales que constituyen  el 
trasdós,y que, como ya hemos indicado, 
fueron utilizados como áridos, son: piza
rras, calizas, areniscas yesíferas y arenas 
micáceas.

Este trabajo pretende contribuir al cono
cimiento de las reacciones de interacción 
entre los áridos y los componentes de la fase 
intersticial del hormigón en estudio.

2. Métodos experimentales

El estudio de las muestras se ha realiza
do mediante el empleo de un microscopio 
electrónico de barrido I.S.I (modelo DS- 
130), equipado con un espectrómetro de 
dispersión de energía de rayos X Kevex 
(módelo 7000-7).

La determinación de la composición quí
mica de las muestras se ha efectuado m e
diante el empleo del programa MAGIC V 
(Colby, 1971). Dicho programa, introduce 
de forma automática, las correcciones ZAF

(número atómico, absorción y fluorescen
cia) y presenta una precisión relativa del±4
%.

3. Estudio de la superficie de fractura de 
los testigos de hormigón

Los estudios realizados en los testigos 
del revestimiento nos ha permitido obser
var los siguientes fenómenos significativos 
en el seno del hormigón:

Degradación de filosilicatos.
Existencia de figuras de disolución en 

granos de cuarzo.
Neoformación de ceolitas y de geles 

complejos de carácter expansivo.
Presencia de cristales hexagonales de 

portlandita y aluminato cálcico hidratado.
Procesos disruptivos debido a la presen

cia de monosulfoaluminato cálcico y etrin- 
gita.

Procesos de carbonatación.

4. Discusión de los resultados

Del estudio de los testigos de hormigón, 
se deduce que la degradación del revesti
miento se ha producido como consecuencia 
de la acción combinada de los siguientes 
factores:

a) Interacción entre áridos con fases m i
nerales silicatadas y los componentes de las 
soluciones intersticiales del hormigón.

b) Acción debida a los iones sulfato.
c) Procesos de carbonatación.
Las reacciones de interacción entre los 

áridos y los componentes de la fase inters
ticial del hormigón, pueden definirse como 
la ruptura de un equlibrio precario y la 
búsqueda de un nuevo equilibrio en las 
nuevas condiciones del medio,ya que los 
minerales de los áridos se ven sometidos a 
la agresión de las soluciones de la fase in
tersticial del hormigón, lo que hace que 
dichos minerales respondan a la citada 
agresión, evolucionando, por alteraciones 
sucesivas, hacia minerales mas estables en 
las condiciones fisicoquímicas que se dan
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en el seno del hormigón.
Como consecuencia de esta interacción 

se produce un intercambio iónico entre los 
minerales de los áridos y la fase intersticial 
del hormigón (Soriano, 1987), de modo 
que, de acuerdo con la mineralogía del 
árido, se produce una perdida de las concen
traciones de Na, Mg, Al, Si, S y K, asi como 
una ganancia de Ca y, en ocasiones de Fe.

Este intercambio iónico, siempre posi
ble, por la diferencia de radios iónicos, se ve 
favorecido por la elevada basicidad del 
hormigón.

En los testigos estudiados, la degrada
ción progresiva de los filosilicatos presen
tes en los áridos, contribuye a elevar el pH

de las soluciones de la fase intersticial, pH 
que alcanza valores próximos a 13,6, cir
cunstancia que facilita la neoformación de 
minerales y geles muy ávidos de agua lo que 
da lugar al desarrollo de una importante 
microfisuración en el seno del hormigón 
(Soriano & Baldonedo, 1988).

Esta microfisuración, desarrollada prin
cipalmente en la interfase pasta-árido, hace 
que la reacción se vea favorecida ya que 
permite el paso de las soluciones agresivas 
hacia el interior de los minerales de los 
áridos (Lámina I, Fig.l).

Por otra parte, el cuarzo, considerado a 
menudo, como inalterable, sufre, sin em 
bargo, una agresión permanente, ya que la

Lámina I
Figura 1.- Degradación cristal de cuarzo y microfisuración de la interfase pasta-árido. 
Figura 2.- Degradación y apertura láminas moscovita.
Figura 3.- Figuras de disolución en cuarzo y ceolitas.
Figura 4.- Ceolitas cálcicas.
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degradación de los filosilicatos (Lámina I, 
Fig.2) produce la liberación de alcalinos, 
favoreciendo la puesta en solución de la 
sílice (Lámina I,Fig.3), asi como la apertu
ra de “canales”que favorecen la circulación 
de las soluciones agresivas.

En una primera etápa, la sílice puesta en 
solución se acumula en la periferia de los 
áridos, pero como consecuencia de la de
gradación de los filosilicatos, se produce la 
puesta en solución de los alcalinos, favore
ciéndose, de ese modo, la neoformación de 
ceolitas (Lámina I, Fig.4) y de geles com
plejos de naturaleza expansiva (Lámina II, 
F ig.l).

La presencia de cristales hexagonales de

portlandita (Lámina II, Fig.2), en el seno 
del hormigón estudiado, a edades en las que 
ya se debería haber producido la la degene
ración por solución de dichos cristales 
(Soriano & Amoros, 1982), parece indicar la 
existencia de cal libre en el cemento em
pleado en la construcción del túnel, circuns
tancia bastante probable dada la fecha de 
fabricación del mismo.

La posible presencia de cal libre, contri
buida a favorecer las reacciones de interac
ción antes citadas, habida cuenta de la fisu- 
ración creada en su hidratación y del au
mento de la concentración de hidróxido 
cálcico de la fase intersticial.

La liberación de los álcalis altera, por

Lámina II
Figura 1.- Geles silicocalcoalcalinos. 
Figura 2.- Portlandita.
Figura 3.- Etringita y C4AH13 (1). 
Figura 4.- Etringita.
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otra parte, la cinética de texturación del 
cemento, ya que su presencia disminuye la 
reactividad del C3A, favoreciéndose la for
mación de los compuestos hexagonales 
C2 AH8 yC4AH13(Jawed&Skalny,1978).

La formación de sulfoaluminatos cálci- 
cos en el hormigón en estudio puede expli
carse teniendo en cuenta, por una parte, la 
naturaleza mineralógica de los áridos, y, 
por otra, la formación de aluminatos hidra
tados hexagonales.

Asi, en la formación de etringita (Lámi
na n , Fig.3) hay que considerar, por una 
parte,la reacción entre el C4AH13 y el yeso 
(Lámina II, Fig 4).

Por otra parte, y refiriéndonos al yeso,

hemos de señalar que no solo debe de con
siderarse el yeso presente en los áridos, sino 
también el neoformado como consecuencia 
de la interacción entre el hidróxido cálcico 
de la fase intersticial del hormigón y los 
sulfuras de hierro presentes en los áridos. El 
monosulfoaluminato cálcico (Lámina m , 
F ig .l), de los testigos estudiados, resulta 
expansivo por la reacción entre el C4 AHI 3 
y las soluciones de la fase intersticial, que, 
como ya hemos indicado, tienen una con
centración de iones sulfato lo suficiente 
elevada como para que se produzca el inter
cambio iónico necesario (Chatterji, 1969).

Por otra parte, y con respecto a la etrin
gita observada, hay que indicar que no toda

Lámina III
Figura 1 Etringita de carácter no expansivo en poro.
Figura 2.- Monosulfoaluminato cálcico.
Figura 3.- Carbonatación.
Figura 4.- Degradación CSH por procesos de carbonatación.
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es de carácter expansivo, ya que un aumen
to de la concentración de iones sulfato trans
forma al monosulfoaluminato cálcico en 
una etringita secundaria, de carácter inofen
sivo, por un proceso de solución y precipi
tación de los cristales en los poros (Lámina m, Fig. 2).

Con respecto a los procesos de carbona- 
tación observados (Lámina n i ,  Fig. 3), hay 
que señalar que, como consecuencia de 
dichos procesos se produce la degradación 
delCSH(Helmut, 1977), apareciendo como 
productos finales de esta carbonatación, 
carbonato cálcico,sílice amorfa, alúmina y 
óxido de hierro E l (Hamada, 1969).

La degradación del CSH (Lámina El, 
Fig. 4) contribuye a aumentar la concen
tración de Si, Al y Fe en la fase intersticial 
del hormigón, circunstancia que favorece 
la neoformación de los geles y ceolitas se
ñalados mas arriba.

5. Conclusiones

De los estudios realizados se pueden de
ducir las siguientes conclusiones:

l 8.- La degradación del hormigón se ha 
producido debido a la acción conjunta de 
los siguientes factores: interacción árido- 
pasta de cemento; acción de iones sulfato y 
procesos de carbonatación.

28.- Los áridos con fases minerales sili
catadas reaccionan con los componentes de 
la fase intersticial dando lugar a la forma
ción de geles y ceolitas de carácter expansi
vo.

38.- La liberación de alcalinos por los 
áridos contribuye a la formación de alumi- 
natos cálcicos hexagonales.

48.- La reacción entre los aluminatos cál
cicos hexagonales y los iones sulfatos pro

cedentes de los áridos provoca la neoforma
ción de monosulfoaluminato cálcico de 
carácter expansivo.

59.- La interacción entre los aluminatos 
cálcicos hexagonales y el yeso,tanto del 
presente en los áridos, como del generado- 
corno consecuencia de la interacción árido- 
pasta de cemento, da lugar a la formación de 
etringita de carácter expansivo.

68.- La sílice y la alúmina liberada como 
consecuencia de la carbonatación del hor
migón, contribuye a la neoformación de 
geles y ceolitas de carácter expansivo.
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Abstract: The geographic provenience of ornamental limestones used in the roman epoch is 
determined.Materials coming from five quarries formely worked by the romans are studied and characte
rized and further compared to archaeological materials from the Clunia excavations. Samples have been 
analized by means of optical, chemical and XRD methods and the obteined date have been treated by means 
of statistical discrimination of groups and populations. An evaluation of each analitical method used is 
carried out to order to classify these materials.

Keywords: Limestones, petrography, materials, x-ray diffraction, statistics.

Resumen: Se pretende determinar la procedencia geográfica de muestras arqueológicas de calizas or
namentales utilizadas en época romana. Para ello se estudian y caracterizan los materiales procedentes de 
cinco canteras , explotadas por los romanos, y se comparan con materiales arqueológicos, procedentes de 
las excavaciones de Clunia. Las muestras son analizadas por métodos ópticos, químicos y difractométri- 
cos y los datos obtenidos son sometidos a cálculos estadísticos de discriminación de grupos y poblaciones. 
Se hace una valoración de la validez de cada uno de los métodos analíticos empleados, en orden a la cla
sificación de estos materiales.Los yacimientos mejor clasificados son los de Eretria, Chemtou y Espejón.El 
porcentaje global de casos clasificados bien definidos es de 76.59%. Los elementos químicos considerados 
no son definitorios ni por si mismos ni agrupados.

Palabras clave: Calizas, petrografía, materiales , difracción de rayos-x, estadística

1. Introducción

El uso de rocas como material ornamen
tal, previo pulido de la superficie visible, es 
muy antiguo. Los romanos fueron los pri
meros en utilizar, de un modo sistemático, 
m ateriales calizos que presentaban, en 
conjunto, una gran variedad de dibujos y 
colores, muy en consonancia con sus gustos 
artísticos.

Estos materiales procedían de todos los 
puntos del Imperio y eran obtenidos, en 
general, a partir de sedimentos de época

jurásica y cretácica, pues pronto aprendie
ron a discernir las buenas cualidades de 
pulido que presentaban estas calizas.

Una cierta práctica permite, fijándose en 
el color y en los dibujos, clasificar estos m a
teriales a simple vista y fijar, en consecuen
cia, su procedencia. Sin embargo, en mate
riales arqueológicos, debido , a veces, a lo 
exiguo de la muestra o a la alteración de la 
misma, su identificación puede dejar de ser 
un problema trivial y precisar la aplicación 
de métodos analíticos complementarios.

Sobre un conjunto de materiales de pro-
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cedencia perfectamente determinada, pues 
proceden directamente de las mismas can
teras explotadas por los romanos, se preten
de establecer la posibilidad de identifica
ción y clasificación que ofrecen los méto
dos tradicionales de análisis y la necesidad 
que pueda haber de recurrir a nuevos méto
dos y a técnicas más efectivas, tomadas de 
otros campos de la ciencia.

Se han seleccionado cinco yacimientos 
de los que se dispone una adecuada cantidad 
de muestras de cantera y que tienen en 
común la semenjanza de coloraciones, que 
puede llevar, a veces, a confundirlas entre 
sí. Las muestras proceden de Eretria(Grecia), 
Chemtou (T únez), T ortosa (España), T arra- 
gona (España) y Espejón (España). Se ha 
completado la selección con 44 muestras 
procedentes de la ciudad romana de Clunia 
(Soria), previam ente identificadas, por 
métodos ópticos, como calizas de Espejón.

2. Geología

Los materiales estudiados pertenecen, 
en conjunto, a niveles geológicos que com 
prenden desde el jurásico superior al cretá
cico medio. Ello propicia que, en muchos 
aspectos, sean comparables y, a veces, de 
difícil diferenciación.

2.1 Eretria
Ciudad localizada en la isla de Eubea 

(Grecia), produce una variedad de caliza de 
color rojo violáceo, con abundantes fractu
ras rellenas de calcita recristalizada de color 
blanco. Se la conoce, actualmente, con el 
nombre italiano de”fior di pesco” (Gnoli, 
1971).

En su contexto geológico la isla de Eubea 
forma parte de las zonas internas del con
junto helénico y se engloba en la unidad pe- 
lagoniana. La falla de Aliveri divide la isla 
en dos partes geológicamente diferentes: 
series carbonatadas nometamórficas al norte 
y formaciones metamórficas hacia el sur de 
la isla (Dubois & Bignot,1979).

Las canteras antiguas se hallan situadas

a unos 3 km al norte de la ciudad de Eretria, 
y se abren en terrenos pelagonianos, forma
dos por materiales jurásicos ( calizas ne
gras, a veces dolomitizadas) y cretácicos 
(calizas con rudistas)entre los que aparece 
una intrusión ofiolítica, en la que se interca
lan radiolaritas, esquistos, areniscas y dia
basas. La cobertera está formada por una 
facies tipo flysh de época paleocena (Geo- 
logie des Pays europeens, 1980) Figura 1. 
Actualmente sigue explotándose y se bene
ficia una brecha calcarea, de época cretáci
ca, de colores, en general, menos vivos que 
los obtenidos en la antigüedad

Figura- 1 : Geología de la isla de Eubea (Gre
cia) y localización de Eretria, lugar de donde pro
cedía el llamado “fior di pesco”.

2.2 Chemtou
Fhoduce una caliza de color amarillo, 

conocida por los romanos como “marmor 
numidicum” y denominada por los moder
nos “giallo antico” (Gnoli, 1971). Debido a 
su textura, muy compacta, y a la limpieza y 
uniformidad de su coloración, era uno de 
los materiales más apreciados en la antigüe
dad.

La geología de la zona es extremada
mente complicada, y ha sido fuertemente 
afectada por el emplazamiento del gran 
complejo montañoso del Atlas. Las calizas 
de Chemtou pueden ser consideradas como 
una parte del substrato autóctono intrate-
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lliano, incluido en la unidad bibánica, que 
en Túnez recibe el nombre de “kroumerie” 
(Caire et ali., 1971), y sobre los que se ha 
desplazado un importante paquete de mate
riales alóctonos (Glacon& Rouviere,1967), 
(Figura 2). Estos materiales calizos carecen 
de fauna fósil y han sido diversamente data
dos. La mayoria de autores los atribuye al 
jurásico (Coutelle, 1968).

Figura- 2 : Mapa geológico de los alrededores 
de Chemtou (Túnez).

Las canteras se abren en un montículo, 
de unos 175 m de altura,aislado en medio de 
una gran llanura situada entre el camino que 
conducía desde “Cartago” a “Hippo Re
gia”. Existen explotaciones romanas reali
zadas tanto a cielo abierto como en galerías 
subterráneas, (Rakob, 1979).

2.3 Tarragona

Proporciona una caliza cretácica, deno
minada piedra de “Santa Tecla”, por ser el 
material utilizado en la ornamentación de la 
capilla dedicada a dicha santa, patrona de la 
ciudad, y que se halla situada en la catedral. 
No hay indicios de que esta piedra fuera ex
portada a Roma y el área de dispersión co
nocida abarca la parte norte de la demarca
ción tarraconense romana, llegando hasta 
Ampúrias.

Los materiales cretácicos forman en Ta- 
rragona el término occidental de la Sierra 
Litoral Catalana, la cual desaparece defini
tivamente, bajo el mar, en la zona de Salou. 
El afloramiento está formado por un núcleo 
liásico-cretácico de alineación nor-este sur
oeste, que forma una franja de unos 6 km de 
largo por 1 km de ancho (Figura 3). Las 
canteras se abren a lo largo de toda esta 
franja.

Figura-3 : Localización geológica del cretáci
co de Tarragona de donde procede la caliza cono
cida como piedra de Santa Tecla.

La serie cenomaniense tiene distintas 
fácies maréales y termina con unas calizas 
marinas, con buena estratificación inicial, 
pasando a formaciones nodulares y a capas 
potentes de calizas compactas, tipo biomi- 
crita y bioesparita, más o menos dolomiti- 
zadas. Los fósiles no siempre son fáciles de 
identificar (IGME, 1973).

2.4 Tortosa
En la zona del “Torrent de la Llet” se 

extrae una piedra, de coloraciones abigarra
das rojas y amarillas y denominada, por las 
mismas razones que en el caso anterior, 
“jaspi de la cinta”, siendo Na Sra de la Cinta 
la patrona de la ciudad. Tambien se la cono
ce como “brocatello”, por su semejanza con 
este tipo de bordado.
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Se trata de calizas aptienses, tectoniza- 
das y recementadas por una pasta roja dolo
mitica, con grietas rellenas de carbonato 
càlcico de color blanco. Aparecen restos de 
requienias. Tonalidades muy variadas den
tro la gama de los colores rojos y amarillos 
(IGME, 1979), (Figura 4).

Figura- 4 : Las canteras del “Jaspi de la Cinta” 
(Tortosa),, se hallan cercanas al contacto entre el 
jurásico y el cretácico.

2.5 Espejón
Los terrenos del cretácico inferior pro

porcionan en este lugar una caliza de colo
res rojos y amarillos más o menos brechada 
y que fué muy utilizada en Clunia (Soria).

La fauna presente no es muy claramen
te cretácica y puede pertenecer al tránsito 
jurásico-cretácico, en una fácies que los au
tores denominan Pinbeck-Weald, que con
tiene un tramo superior transicional de cali
zas rojas, formadas en ambiente reductor, y 
que pueden formar bancos de hasta 60 m de 
potencia. Los niveles pertenecientes a la fá
cies Weald vienen marcados por una dom i
nancia de sedimentos silíceos (IGME 1981), 
(Figura 5).

3. Microscopía óptica

Aunque los materiales estudiados pre

sentan caracteres macroscópicos que per
miten una fácil identificación y clasifica
ción de las distintas variedades, el micro
scopio permite fijar con más claridad una 
serie de características intrínsecas muy im
portantes para determinar cada uno de los 
cinco tipos de calizas consideradas.

Figura- 5 : Mapa geológico de los alrededores 
de Espejón (Soria) donde se muestra la extensión 
de la formación Weald, de donde proceden las 
calizas utilizadas en Clunia (Soria).

3.1 Ere tria
Presenta una estructura brechoide muy 

recristalizada con abundancia de estilolitos 
mineralizados por óxidos de hierro, minera
les opacos e incluso, a veces, grafito. La 
matriz es micrítica, más o menos recristali
zada a esparita. Pequeños granos de cuarzo, 
de bordes ameboides, diseminados en la 
m atriz aunque también pueden formar 
pequeñas agrupaciones (nidos). La calcita 
que ha recristalizado en las fracturas y 
venillas aparece deformada i/u orientada 
(Alvarez 1984a).

3.2 Chemtou
Caliza micrítica, de grano muy fino y 

uniforme, muy compactada. Es frecuente la 
presencia de cristales idiomorfos, más o 
menos desarrollados, de feldespato con 
macla de Carlsbad y hábito tabular. Estos 
cristales son mas abundantes en las fractu
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ras, donde parece se acumulan preferente
mente (Alvarez 1985), (Figura 6).

Figura- 6: Muestra 5704 (Chemtou). 50x. NC. 
Caliza de matriz micrítica. Abundantes cristales 
idiomorfos de plagioclasa, característicos de esta 
roca.

3.3 Tarragona
La piedra de Santa Tecla es una caliza 

micrítica con cemento calcáreo-arcilloso y 
con señales evidentes de dolomitización in
cipiente. Abundancia de fracturas rellenas 
por calcita recristalizada. Agrupaciones 
dispersas de grandes cristales de calcita re
cristalizada. Estilolitos mineralizados con 
óxidos de hierro, que dan, superficialmente 
una marcada y fina venación irregular de 
color rojo. Paso progresivo de la micrita a 
esparita.Escasez de minerales accesorios. 
Cuarzo en pequeños granos redondeados, 
acumulados, a veces, en las fracturas y en 
los estilolitos. Restos muy difuminados de 
fósiles, difícilmente determinables. (Alva
rez 1984b).

3.4 Tor tos a
Las calizas son en realidad una luma- 

quela con restos abundantes, pero muy 
borrados por la diagénesis, de requienias y 
otros bioclastos que dan a la roca coloracio
nes blancas y amarillentas que destacan 
sobre la matriz de color rojo a violeta. 
Matriz micrítica con abundancia de minera
les de arcilla y de óxidos de hierro. Estiloli
tos mineralizados con óxidos de hierro. Re

cristalizaciones secundarias muy abundan
tes, que llegan a afectar el carácter micrítico 
primitivo de la roca, la cual pasa , en deter
minadas zonas, a esparitas.

3.5 Espejón
Biomicritas con abundantes fragmentos 

de moluscos y braquiópodos, muy rodados 
y recristalizados. Algunas muestras presen
tan abundantes pelets, de tamaño pequeño y 
homogéneo, sin ofrecer una estructura defi
nida. Otras presentan oolitos, de tamaño 
mayor y estructura claramente concéntrica. 
Los núcleos de los oolitos son variados, 
pero siempre difíciles de observar. Existen 
oolitos compuestos que engloban fragmen
tos de conchas, granos de calcita recristali
zada y oolitos de tamaño pequeño. Suelen 
coincidir con un fondo de oolitos más pe
queños, seguramente formados con ante
rioridad. En estos casos la micrita de la 
matriz ha recristalizado y presenta un grano 
mayor, tipo espanta (Figura 7).

Figura- 7 Muestra 6103 (Espejón). 50 x. NC. 
Biomicrita pelítica. Pelets de tamaño i de genera
ciones distintas. Restos fósiles muy fragmentados.

Las calizas están muy fracturadas y pre
sentan aspecto de brechas recementadas. 
Venas abundantes, rellenas de grandes cris
tales de calcita, las cuales cortan tanto a los 
restos orgánicos como a los oolitos. La 
coloración rojiza se debe a la presencia de 
hematites finamente diseminada en la ma
triz.
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4. Análisis químicos

Los elementos traza analizados en las 
muestras han sido Zn, Cu, Ag, Pb, Fe, Mn y 
Sr. Los elementos mayoritarios C ay  M gno 
han sido analizados por este método. Se ha 
preferido calcular directamente los porcen
tajes de calcita y dolomita,mediante difrac
ción de rayos-X.

El análisis se ha efectuado por medio de 
Absorción Atómica y se ha utilizado un 
aparato de la marca Perkin-Elmer, modelo 
703. De cada muestra se han preparado dos 
disoluciones con pesos aproximados de 1 gr 
y 0 .5  gr. En las tablas 1 a 6 se han indicado 
los valores promedio, expresados en ppm, 
de los análisis efectuados sobre cada mues
tra, y los resultados han sido muy coheren
tes, con una dispersión de valores dentro 
límites tolerables.

5. Análisis mineralógico

El análisis de los componentes minera
lógicos se ha efectuado mediante difracción 
de rayos-X, con un equipo SIEMENS D500, 
tubo de Cu, K a  = 1.5415 fi monocromador 
de grafito y contador de centelleo. El regis
tro digitalizado se ha obtenido a través de 
una interfase DACO-MP, que asimismo 
crea un fichero de datos para su posterior 
tratamiento: análisis cualitativo y cuantita
tivo (Alvarez et al. 1985). Las muestras se 
han molturado en un mortero de ágata y se 
ha obtenido un polvo con tamaño de partí
cula menor de 40 mieras. Posteriormente se 
han preparado suspensiones de 50 mg de 
material, en medio acuoso y se han deposi
tado sobre filtros MILLIPORE HAWP, de 
47 mm de diámetro y 0.45 mieras de poro.

El análisis cuantitativo de las fases iden
tificadas se ha valorado mediante el método 
de Chung (1974), calculando previamente 
las correspondientes constantes de calibra
ción. De este modo se han obtenido los por
centajes de: calcita, dolomita, aragonito, 
feldespato, illita, cuarzo y hematites. Los

resultados se muestran en las tablas 1 a 6.

TABLA 1

ERETRIA

Zn Cu Ac Pb Fe Mn S r

S i l o 8 4 18 120 361 2060 I 0 4
S120 4 4 15 122 22 3 371 77
S121 5 4 14 131 262 1213 110
S122 7 3 17 167 242 373 1 26
S123 10 4 13 1 5o 178 132 54
5124 14 5 15 63 1000 520 572
5125 4 4 16 60 605 1274 1 0 6

CHEXTOU

TABLA

Zn Cu P b Fe Mr S r

5600 5 5 12 55 1 023 125 1062
5601 2 4 18 45 680 48 115
5602 11 5 18 55 1 007 202 134
5603 2 5 16 6 6 315 35 1 03
5604 6 6 17 77 300 33 1380
5605 6 5 16 58 1232 8o 250
5606 2 4 17 32 872 43 1 30
5607 4 4 15 34 12 52 60 108
5608 5 5 17 32 1450 252 132
5600 10 5 14 35 880 71 150
5700 10 5 16 36 1000 170 60
5701 5 4 17 4 6 1180 81 138
5702 1 3 2 21 500 58 20
5703 3 5 13 47 1 243 03 1 65
5704 3 5 12 37 1321 87 180
5705 2 4 1 20 1551 5 1
5706 2 n 12 4 5 1080 25 1880
5707 3 r> 30 6<i 822 43 1564
5708 1 3 34 13 32 3 8 3

Posteriormente se ha efectuado un ata
que en algunas muestras carbonatadas, pro
cedentes de los diversos grupos, y que pre
sentábanlas coloraciones más intensas, tanto 
en la gama del rojo como en la del amarillo. 
Este ataque se ha realizado en frió, con C1H 
diluido al 10 %, con el fin de eliminar al 
máximno el carbonato y concentrar, en el 
residuo, los demás componentes mineraló
gicos. Dichos residuos contienen los óxidos 
de hierro, responsables, en nuestro caso, de 
la coloración, diversos minerales del grupo 
de las arcillas, cuarzo y feldespatos, algu
nos de ellos no detectables en la muestra ori
ginal, debido a su baja concentración, por 
debajo de los límites de sensibilidad del 
aparato de difracción. Se ha identificado la 
goethita como mineral responsable del co-
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TABLA TABLA 4

TORTOSA

Zn Cu Ag Pb Fe Mn S r

5481 5 4 15 32 84 14 1 17
5 4 8 : 5 4 10 30 9 0 11 2 36
54&3 7 5 18 58 252 15 172
5484 7 4 10 24 90 13 304
548 5 6 4 20 55 2 88 1 6 231
5486 10 3 17 56 79 12 190
5487 6 4 19 33 53 14 215
5488 6 5 16 43 75 13 172
5480 7 3 16 35 98 11 1 05
5490 6 5 17 38 182 15 4 1 5
5492 2 5 13 37 101 12 1 62
5493 3 3 18 40 124 14 92
5494 4 3 17 43 100 16 1 10
5495 1 4 18 61 142 18 128
5496 2 6 15 71 78 13 101
5497 5 6 15 37 80 124 117
5496 1 5 15 52 90 15 114
5500 1 4 13 68 162 17 95
5501 1 4 17 55 77 16 145
5502 1 4 16 65 1 7 6 14 1 35
6014 5 5 23 75 523 180 1 89
6 015 6 6 24 60 4 8 4 1 5 6 162
6 0 1 6 10 5 23 65 662 178 1 32
6017 11 7 21 69 454 173 230
6 0 1 S 11 4 20 61 523 13 2 1 88
6019 6 4 18 73 1 4 1 7 18 120
6020 6 4 20 84 1263 24 1 78
6021 12 5 24 90 565 1 75 I6 4
6022 8 8 24 90 4 8 0 1 7 6 1 3 6
6023 8 6 21 85 4 2 6 231 15 7
6024 8 5 24 62 372 151 99
602 5 6 6 24 61 344 I4 8 1 8 6
6 026 8 5 21 57 3 99 148 154
6027 9 8 22 24 559 1 55 179
6028 5 4 19 79 1 53 23 22 9
6029 4 4 20 76 261 26 163
60 30 18 3 15 75 68 22 1 80
6031 6 3 16 79 44 21 131
6032 9 7 17 92 159 20 122
6033 5 6 19 77 261 21 1 18
6034 3 6 16 74 1 33 24 147
6035 7 0 25 57 354 133 163
603 6 7 5 18 99 89 10 1 6 7
6037 6 8 28 56 3 79 392 1 98
6038 7 0 23 57 4 6 9 171 155
6O30 10 7 21 91 6 1 6 15 6 1 08
6040 7 8 17 73 4 4 6 143 164
6O4I 8 5 29 94 515 183 2 85
6042 6 6 20 76 115 10 131
6043 5 5 17 72 73 18 200

lor ocre amarillo de las muestras, y la hema
tites como responsable del color rojo violá
ceo. Para la identificación de los minerales 
de arcilla se han efectuado los tratamientos 
convencionales ya conocidos. Los resulta
dos globales se muestran en la tabla 7.

6. Análisis matemático

Las muestras han sido catalogadas en 
seis grupos, de acuerdo con su procedencia 
geográfica, y los datos analíticos obtenidos

TARRAGONA

Zn Cu Ag Pb Fe Mn S r

570U 4 3 17 35 28o 2fe 127
5710 4 3 2o 4 U 402 85 172
5717 0 3 17 48 168 52 120
5720 0 3 l o 40 00 65 108
5721 0 4 25 38 282 128 90
5723 1 3 42 51 212 97 62
5724 1 3 18 5Q 20 5 40 150
572 5 2 3 20 55 200 65 147
5727 1 3 16 60 62 20 80
572S 2 3 36 40 140 16 97
5733 1 2 77 42 195 45 117
5734 4 3 20 67 93 43 72
5736 3 3 17 37 82 70 75
5737 3 3 50 62 78 44 90
5738 2 3 18 52 103 77 72
5739 2 2 14 40 46 20 64
5765 5 3 15 55 170 70 59
5766 3 3 17 40 523 106 82
5760 3 2 20 60 254 72 109
5770 4 2 58 62 371 92 188
5771 5 3 24 44 167 35 97

han sido sometidos al análisis factorial, con 
la determinación de los coeficientes de co
rrelación de Pearson, al análisis de regre
sión múltiple, con el cálculo de los coefi
cientes de correlación sobre las variables 
canónicas y, finalmente, al análisis discri
minante. Los programas aplicados proce
den del paquete estadístico SPSSX, versión
2.2, contenida en el software del ordenador 
VAX 11/780, del Centro de Cálculo de la 
Universidad Autónoma de Barcelona.

7. Discusión

Los materiales estudiados proceden de 
ambientes geológicos muy parecidos, per
tenecientes todos ellos al periodo Jurásico 
superior-Cretácico inferior, y son macros
cópicamente fáciles de identificar. Se trata 
de comprobar si además poseen alguna ca
racterística de tipo analítico, que también 
pueda servir para este mismo fin.

Los métodos estadísticos, aplicados a 
los datos geoquímicos, nos permite desta
car la información siguiente:

a) Los coeficientes de correlación de 
Pearson dan valores muy bajos, excepto en 
Eretria, donde el Fe y el Sr están altamente 
correlacionados (r=0.9907, p=0.000). De
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todos modos, debido al corto número de 
muestras, es difícil poder deducir cualquier 
conclusión significativa dentro del yaci
miento. En los otros yacimientos, los coefi
cientes no superan el valor r=0.7778 que se 
da entre Ag y Mn en las muestras proceden
tes de Tortosa.

b) El análisis factorial muestra que las 
variables tienen una participación muy 
equilibrada en la explicación de la varianza 
total observada. No existe factor alguno que 
pueda por si solo caracterizar el yacimien
to, pues las variables actúan de un modo 
muy independiente (Cuadras 1981).

TABLA 5 ( 1 )

ESPEJOS

Zn Cu Ar Pb Fe Hn Sr

5431 7o 24 r 90 420 242 101
5432 14 18 0 00 233 201 74
5433 13 22 o 1 0o 480 3O0 83
54 34 11 22 0 8b 52 5 225 118
5435 10 20 0 84 640 144 158
5430 13 18 9 94 390 195 122
6 00  5 21 17 30 70 604 I4 0 75
6 006 14 l o 29 63 475 101 70
6097 71 30 28 71 4 4 6 113 69
6098 11 18 29 6Q 742 116 65
6099 9 18 33 68 676 131 66
6100 9 10 33 75 555 I4 6 93
6101 12 7 20 61 640 15 6 80
6102 16 10 21 75 1465 113 13
6 103 10 8 22 52 9 53 218 145
6104 10 8 27 64 659 157 66
6 10  5 8 4 27 60 488 142 92
6 106 11 11 29 49 675 121 76
6 107 14 10 31 52 703 157 86
6 108 28 3 29 58 1567 24O I3 0
6109 10 2 27 46 260 164 123
6 110 9 7 30 65 1092 158 201
6111 9 4 29 61 1003 382 167
6112 16 4 20 42 134 313 142
6113 12 5 31 60 851 365 118
6114 13 0 31 55 8 26 333 126
6 115 0 4 28 73 9 23 273 133
6 116 13 6 26 96 475 167 ISO
6117 6 7 23 107 1558 229 109
6 118 10 4 28 68 1062 389 156
6119 17 5 27 55 1375 345 164
6120 13 6 24 70 1207 334 190
6121 15 14 34 71 1432 388 196
6122 9 Q 28 72 su 280 117
6123 11 6 20 60 1174 315 130
6124 11 7 28. 80 1122 283 172
612 5 16 14 20 80 1093 308 133
612 6 16 14 37 70 115 6 498 232
6127 11 14 30 1122 382 142
6128 14 15 27 77 171 379 151
6120 14 12 38 77 867 326 I3 0
6130 13 o 28 77 927 350 14 5
6131 11 0 25 78 904 288 123
6132 o 21 2w 60 89 o 283 168
61.33 « 22 24 83 1233 342 164
6134 0 35 30 73 8 52 381 136
613 5 11 33 28 54 1138 388 172
613 0 9 2 V 27 67 862 3OO 126

TABLA 5 ( 2 )

ESPEJOS

Zn Cu Ac Pb Fe Mn S r

6137 8 32 20 9 24 350 172
6138 10 30 33 50 769 283 167
6 1 3 ° 6 20 28 67 833 394 195
6140 13 40 38 194 898 25O 182
6141 11 39 20 6Q 2149 273 176
6142 10 28 27 50 885 364 145
6143 9 30 28 57 700 218 168
6144 7 28 26 72 870 280 174
614 5 8 32 36 70 9 73 435 177
614 6 8 23 27 66 9 0 7 314 175
6147 10 25 25 69 1052 379 135
6148 10 32 25 45 712 379 167
6149 8 29 24 1 16 724 350 9 6
6150 12 19 23 106 1280 389 189
6151 9 7 25 73 795 290 187
6152 7 6 24 70 720 334 1 23

TABLA O

CLUNI A

Zn Cu Ar Pb Fe Mn S r

520 Q 24 65 9 4 3 340 146
1611 15 7 20 . 73 1629 306 145
1613 10 5 22 60 1526 466 175
161 5 9 28 23 90 138 3 461 156
1617 9 5 38 14 5 97 3 278 151
161 8 6 7 22 85 112 3 300 167
1619 11 8 31 125 123 5 273 118
1620 9 9 24 82 1011 375 199
162 2 10 8 28 85 1 0 7 8 284 169
163 3 7 7 21 75 911 608 154
1637 7 13 22 74 133 9 383 147
2420 9 19 6 11 5 88 5 217 95
2421 12 15 8 96 1021 231 110
2422 16 19 6 175 537 177 114
2423 10 15 9 680 4 7 1 6 228 1 06
2424 7 13 8 490 131 4 172 167
2 42  5 9 14 8 127 151 5 198 90
242 6 19 13 7 318 9 72 350 95
242 7 18 12 6 225 157 2 185 88
2428 15 32 8 143 1 1 5 6 18 5 91
242 9 9 26 5 705 83 2 205 104
243O 10 14 12 131 592 305 105
2431 26 15 8 104 81 7 18 3 97
2432 7 12 7 386 9 48 22 5 127
2433 7 14 8 128 763 243 122
2434 7 15 8 104 61 6 255 96
243 5 15 '24 10 4 73 654 0 265 126
243 6 9 16 8 110 121 5 351 118
243 7 10 14 7 114 2471 321 148
243 8 11 14 8 113 894 23 7 108
2430 6 15 6 110 740 174 117
2440 12 15 7 124 80 7 218 160
2441 3 13 8 207 532 207 108
2442 5 15 8 I4.4 123 7 220 85
2443 3 12 5 118 9 2 9 247 83
2444 7 12 14 227 9 15 158 72
2 44  5 6 10 5 105 852 231 92
244 0 4 7 4 143 4 47 15 6 65
2494 10 16 10 23O 2 542 187 93
2 46  5 8 12 4 135 772 2 27 95
249 0 8 11 7 478 5368 22 5 50
2497 8 14 8 702 9 00 286 108
249 8 10 15 3 320 3542 202 112
2400 8 13 5 528 1 7 5 6 241 115
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TABLA 7

HI ETRI A CHBfTOU TORTOSA TARRAGONA ESPEJON CLUNIA

FACTOR EICENV. CUM.PCT EIGENV. CUM.PCT EICENV. CUM. PCT E1GENV. CUM.PCT EIGENV. CUM. PCT EIGENV. CUM.PCT

1 2 .8273e» 4 0 .4 2 .51837 3 6 .0 2 .01896 4 1 .7 1 .86954 2 6 .7 2 .25229 32 .2 2 .68465 38 .4

2 1.93354 6 8 .0 1.77880 6 1 .4 1 .23356 59 .3 1 .69237 9 0 .9 1.34821 51.4 1 .31683 57 .2

3 1 .46816 8 0 .0 1-39556 8 1 .3 0 .96508 7 3 .1 1 .20698 6 8 .1 0 .8 8 2 2 7 6 4 .0 I.O 6885 7 2 .4

4 0 .  <57400 9 7 .2 0 ,6 6 6 8 2 9 0 .9 O.6O8OO 8 2 .8 0 .7 8 8 2 9 7 9 .4 0 .7 9 7 5 6 75 .4 O .68036 8 2 .3

5 0 .1 4 5 4 3 9 9 .3 0 .3 2 3 2 8 9 5 .5 0 .6 1 0 0 6 9 1 .5 0 .7 0 8 2 3 8 9 .5 0 .78421 8 6 .6 0 .5 0 8 5 5 8 9 .5

6 0 .  <50080 100.0 0 .2 1 3 3 4 9 8 .5 0 .4 4 2 3 9 9 7 .9 0 .4 3 7 9 3 9 5 .8 0 .5 8 8 1 3 9 5 .0 O .4046I 9 5 .3

7 0 .0 0 0 0 0 100 .0 0 .1 0 3 8 4 1 0 0 .0 0 .1 4 9 1 5 100.0 0 .2 9 6 6 6 1 0 0 .0 0 .3 4 7 3 2 1 0 0 .0 O .32615 1 0 0 .0

c) Dada la baja correlación observada 
entre las variables, se ha recurrido al análi
sis de correlaciones múltiples entre distin
tos grupos de variables.Por un lado se han 
agrupado los datos correspondientes al Mn 
y al Sr, por parecer las variables de mayor 
significacioón en las calizas, y se han 
comparada primero con el resto de varia
bles agrupadas entre sí, y después se han 
comparado con el grupo formado por Cu y 
Ag, elementos univalentes, de comporta
miento geoquímico similar. Después se ha 
formado un grupo de tres variables: Cu, Mn 
y Sr, que ha sido comparado con el grupo 
formado por el resto de variables.

Las variables canónicas generadas en 
cada caso, responden a combinaciones li
neales de las variables observadas y son, 
por tanto; artificales, pero, normalmente, 
tienen una correlación más fuerte que las 
existentes entre un par cualquiera de las 
variables originarias.

En el yacimiento de Eretria el alto coe
ficiente de correlación de Pearson, existen
te entre el Pb y el Sr, hace que cuando con
sideramos estas variables en dos grupos dis
tintos, anulan el proceso de correlaciones 
múltiples, pues bloquean la influencia que 
puedan tener las otras variables. Si se ha 
prescindido de alguna de ellas, ha sido 
posible establecer correlaciones entre los 
grupos.

Las correlaciones múltiples más eleva
das se dan al comparar el Mn y Sr con el Cu 
y la Ag (caso segundo).En las demás hipó

tesis los coeficientes de correlación presen
tan valores dispersos y no excesivamente 
altos. En conjunto, el Pb y Zn no tienen una 
importancia significativa en las calizas. El 
Fe es muy variable y de poca fiabilidad en 
muestras que han podido estar largo tiempo 
sometidas a diversas causas de meteoriza- 
ción o alteración. El grupo formado por Cu, 
Mn y Sr tampoco mejora sensiblemente las 
correlaciones.

d) El análisis discriminante, una vez es
tablecidos los coeficientes de las funciones 
canónicas de discriminación, las denomi
nadas rectas de Fisher, efectúa sus proyec
ciones en un plano y establece las zonas 
propias de cada grupo (Jenrich 1977). Pos
teriormente se efectúa la reclasificación de 
los casos que han quedado proyectados 
fuera del área correspondiente del grupo 
asignado en un principio.

Teniendo en cuenta las filas, es decir, el 
grupo considerado en sí mismo, el grupo 
mejor clasificado es el de Tortosa, pues solo 
3 de sus 50 casos quedan clasificados fuera 
del grupo. El peor clasificado es el de Tarra
gona, donde solo el 57.1 % de casos perma
necen dentro del grupo.Considerando la 
incidencia de los otros grupos sobre el área 
definida para cada yacimiento, el grupo 
mejor separado de los demás es el de Espe- 
jón, pues solo una muestra de Tortosa inci
de en su zona (las 7 muestras de Clunia que 
inciden en el grupo serán discutidas más 
adelante). El grupo peor clasificado es 
Tortosa pues sobre él inciden muestars de
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todos los demás grupos. En general se ob
serva que los grupos de Eretria, Chemtou y 
Espejón quedan bastante bien clasificados 
y los de Tortosa y Tarragona son los peor 
clasificados. El porcentaje global de casos 
bien clasificados es de 76.59 %, bastante 
elevado para lo que normalmente se obser
va en este tipo de materiales.

e) El análisis difractométrico ha puesto 
de manifiesto, en primer lugar, la preponde- 
ráncia, casi absoluta del carbonato cálcico 
sobre la dolomita, la cual solo aparece en 
una muestra de Eretria y en tres de Chem
tou, en porcentajes no demasiado elevados. 
También ha puesto de manifiesto la presen
cia de cuarzo y feldespatos y algunos mine
rales de arcilla que acompañan persistente
mente la presencia de los óxidos de hierro, 
causantes de la coloración de la roca.

El ataque con C1H al 10% , de algunos 
materiales, previamente seleccionados, se 
ha revelado como particularmente intere
sante, ya que permite identificar fases m i
noritarias que no es posible detectar, en 
general, dentro de una matriz constituida 
casi exclusivamente por carbonato cálcico 
en forma de calcita. Además permite enri
quecer suficientemente la muestra para que 
los óxidos de hierro puedan visualizarse. De 
este modo puede establecerse que los colo
res ocre-amarillos se deben a la presencia de 
goethita, mientras que los rosados, rojos y 
violáceos deben atribuirse a hematites.

Para este tipo de análisis se han elegido, 
dentro de cada localidad, las calizas de 
colores más característicos, obteniéndose 
los resultados que se presentan en la tabla 7. 
En dicha tabla también se han incorporado 
aquellas fases que pueden servir para singu
larizar la localidad. Así podemos observar 
que la asociación cuarzo-feldespato-illita 
caracteriza las muestras de Chemtou; la 
presencia de clorita a Eretria; la abundancia 
de caolinita a Tarragona y la existencia 
constante de cuarzo a Tortosa. En las mues
tras de Espejón, de tonalidad ocre, detecta
mos siempre caolinita (muy abundante) 
acompañada de cuarzo e illita, mientras que

las de tonalidades rojas originan un residuo 
muy rico en hematites, que se presenta sola 
o acompañada muy raramente de cuarzo o 
caolinita.

El análisis de los residuos obtenidos con 
las muestras de Clunia indica que el residuo 
de la muestra 2427/ocre contiene caolinita 
(abundante) y cuarzo, ello supondría como 
posibles atribuciones Espejón o Tarragona. 
En cambio para las muestras 2442 y 2443, 
de color rojo y que poseen hematites y una 
de ellas indicios de cuarzo, cabría atribuir
las a Espejón, y, con posibilidades muy 
mermadas, a Tortosa, como únicas alterna
tivas. Todo ello contribuye a que el análisis 
residual de calizas, tras el ataque con C1H al 
10%, proporcione una información que 
puede contribuir, de modo muy importante, 
a la asignación de materiales arqueológicos 
a canteras cuyo estudio ha sido previamente 
efectuado.

Las muestras analizadas, procedentes 
de Clunia, son materiales que provienen de 
las canteras de Espejón y han sido identifi
cados por métodos ópticos. Los métodos 
analíticos no dan valores muy comparables, 
dado que el análisis factorial tampoco pre
senta en ninguno de los grupos una variable 
que tenga un peso destacado sobre las demás. 
Las variaciones que presentan los análisis 
no son significativas variable a variable. El 
análisis discriminante ha logrado, con todo, 
separar bastante bien entre si estos dos 
grupos, que le han sido propuestos como 
grupos distintos.Sin embargo, si los agru
pamos en uno solo (Espejón + Clunia), 
podemos observar que quedan bien separa
dos del resto de grupos. Sobre ellos solo 
incide una muestra del grupo 3 (Tortosa), y 
de ellos solamente 11 muestras han sido re
clasificadas en otros grupos. El porcentaje 
de casos bien clasificados se eleva a 89.81 
%, superior al que presentaban los dos grupos 
por separado.
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Factores que afectan en la determinación del error 
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A bstract.-Thermoluminescence (TL) is an absolute dating technique with wide aplication in Geology 
and Archaeology. It covers the last million of years with and accuracy between 5-8 %, depending on the 
characteristics of the sample and the excavation site. Possible sources of error and their importance in dating 
are presented, using the datation of the “Fábrica de Ladrillos” archaeological site in Getafe (Madrid).

Key words.- Absolute dating - Thermoluminescence - Errors

Resumen.-La termoluminiscencia (TL) es una técnica de datación absoluta con amplia aplicación en 
Geología y Arqueología, cubriendo un rango de edad de hasta 1 millón de años con una fiabilidad en los 
resultados del 5-8 %, dependiendo de las características de la muestra y del yacimiento. Se presentan las 
posibles fuentes de error en la datación y su importancia en el resultado final, tomando como ejemplo los 
datos de la datación del yac. “Fábrica de Ladrillos”, en el término municipal de Getafe (Madrid).

Palabras clave.- Datación absoluta - Termoluminiscencia - Errores

Introducción

Con el nombre de termoluminiscencia 
(TL), se denomina la emisión de luz que se 
produce cuando un mineral es calentado 
después de haber sido expuesto a una radia
ción ionizante. La incidencia de una radia
ción alfa, beta o gamma sobre determinados 
sólidos cristalino provoca pares electrón- 
hueco libres, que son susceptibles de quedar 
atrapados en los defectos de la red cristali
na. Dependiendo de la profundidad de la 
trampa, el electrón permanecerá estable en 
ella hasta que su energía interna (p.ej. por 
una elevación de temperatura) supere la 
barrera energética que lo retiene.

Si tras su liberación el electrón se re
combina con un centro luminiscente, se 
emite luz (TL), siendo su intensidad propor
cional al número de electrones atrapados, 
que son función a su vez del nivel de irradia
ción que ha recibido la muestra.

Comparando las intensidades de TL na
tural y las inducidas en el laboratorio con 
dosis de irradiación conocidas, podemos 
calcular la dosis equivalente a la radiación 
natural recibida (ED). Esta radiación natu
ral proviene de los isótopos radiactivos pre
sentes en el mineral y en su entorno, U-235, 
U-238, Th-232 y K-40 principalmente, cuya 
vida media, del orden de 1000 millones de 
años, nos permite considerar constante en el
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tiempo arqueológico el nivel de irradiación.
Si en un determ inado momento un 

mineral es calentado a una temperatura 
suficiente, se produce una liberación de los 
electrones atrapados hasta ese momento, y 
por tanto un borrado de la TL. Este proceso 
puede efectuarse de forma natural (p.e. por 
una intrusión granítica) o con ayuda de la 
m ano del hombre (p.e. cocido de una 
cerámica).El llenado de las trampas a partir 
de ese momento se produce de forma gra
dual, según la dosis de radiación que reciba 
la muestra. Mediante el análisis del conteni
do en elementos radiactivos del mineral y 
de su entorno, podemos calcular la dosis de 
radiación media anual. La dosis total acu
mulada desde el último calentamiento está 
en relación con la intensidad de emisión de 
TL, y, como ya hemos señalado antes, 
podemos calcularla mediante la medida de 
la variación de emisión inducida por diver
sas dosis.

Por lo tanto, el tiempo en años transcu
rrido desde el proceso térmico que borró la 
TL acumulada anterior, o TL geológica, 
hasta la irradiación de la muestra en el 
laboratorio será:

Edad =
Dosis total 
Dosis anual [ 1 ]

Siendo la dosis anual consecuencia de la 
contribución de los tres tipos de radiación, 
y la dosis total la suma de la ED más un valor 
I que corrige la falta de linearidad a bajas 
dosis en la producción de TL. La ecuación 
[1] queda por tanto:

Edad “  k * D a  + D 8  + Dy [2]

o suelos cocidos por dichas coladas (Sutton, 
1978), enclaves graníticos (Gillot et al., 
1978), meteoritos (McKeever, 1983), res
tos arqueológicos cerámicos (Aitken, 1985), 
y en general, todo sólido cristalino que haya 
sufrido en un determinado momento un 
calentamiento por encima de los 400-500°C. 
El limite de edad de la técnica depende del 
tiempo que se tarde en alcanzar la satura
ción de las trampas del mineral en estudio, 
y oscila alrededor del millón de años.

Otras aplicaciones de la técnica son uti
lizadas para datar aquellos materiales que 
contienen trampas capaces de vaciarse por 
efecto de la luz solar. Podemos asi localizar 
en el tiempo el momento en que un determi
nado mineral quedó enterrado, y fechar 
suelos, loess , capas sedimentarias recien
tes, etc. (Wintle, 1980; H uttetal., 1979). Se 
pueden también datar aquellos minerales de 
formación reciente, como las calcitas de los 
espeleotemas, en las cuales el borrado de las 
trampas no fue térmico, sino que éstas esta
ban vacias en el momento de la cristaliza
ción.

En este trabajo hacemos un análisis de 
los factores que influyen en la datación por 
TL, y el margen de error asociado a la 
misma. Para ello tomamos como ejemplo 
los resultados de la datación del yacimiento 
arqueológico “La Fábrica de Ladrillos”. 
Los resultados de dicha datación, así como 
una exposición más completa del método 
de datación de restos arqueológicos aparece 
en Arribas et al. ( 1989), por lo que no se 
hará aquí una descripción profunda de di
cho método.

Experimental

Donde la dosis alfa anual (D a), está corre
gida por el factor k, debido a su menor efi
cacia en laproducción de TL (Aitken, 1985).

Vemos pues , que la datación absoluta 
por TL nos permite localizar en el tiempo el 
último suceso térmico que ha sufrido un 
mineral, pudiendo por tanto aplicarse a 
coladas volcánicas (May, 1977), almagres

La técnica utilizada en la datación fue la 
de grano fino (fine-grain; Zimmermann, 
1971), sobre un total de 5 muestras pertene
cientes al fondo 2 de dicho yacimiento. La 
descripción del sistema experimental utili
zado puede consultarse en Arribas et al., 
1989.
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Resultados y discusión

En la Tabla 1 se muestran los valores de 
dosistotal, dosis anual y la edad obtenida 
para cada muestra datada. La dosis total se 
expresa como ED+I. De las cinco muestras 
analizadas, dos de ellas tuvieron que ser 
descartadas por presentar una relación no 
claramente linear en los datos de TL induci
da, así como un factor k excesivamente 
bajo, que indica una relación anormal entre 
la intensidad de TL producida por irradia
ción a  y la producida por irradiación 6. La 
causa radica probablemente en la interfe
rencia de la materia orgánica, muy abun
dante en este tipo de muestras pertenecien
tes a fondos ocupacionales, y asociadas por 
tanto a residuos orgánicos propios de la 
actividad humana en el asentamiento.

Tabla I .- Resultados de la datación del yacimien
to arqueológico “Fábrica de Ladrillos”.

Muestra ED+I
(Gy)

Dosis anual 
(mGy/año)

Edad

F2A 27.84 9.0 ± 0.6 1078 i 257 A.C.
F2E 29.44 9.2 1 0.5 1198 ± 249 A.C.
F2G 36.06 12.7 ±0.7 894 ± 213 A.C.

La estimación del contenido en agua de 
las muestras se ha fijado en el 50 ±  25 % del 
agua de saturación, habiéndose adoptado 
este valor en función de los datos obtenidos 
en el cálculo del porcentaje de agua de 
saturación de las muestras (Tabla 2), del 
clima y las condiciones locales del yaci
miento. Como puede verse en la Tabla 2, el 
contenido en agua en el momento de la toma 
de muestras no superaba en ningún caso el 
3% del máximo de agua que dichas mues
tras podían contener. Dado que estos datos 
se tomaron a primeros de Septiembre, es 
decir, al final de la estación seca, podemos 
considerar que éste es el valor mínimo. Por 
otra parte, los arqueólogos que trabajaban 
en dicho yacimiento constataban que du
rante la estación lluviosa se producían

Tabla I I .- Agua de saturación de las muestras. Este 
valor se define como el % de agua máximo expre
sado como porcentaje del peso de la cerámica. En 
la quinta columna, percentual sobre el agua de 
saturación en el momento de la toma de muestras.

Peso de la cerámica
l------------- 1------------ 1Yac. Seca Sat.

FL2 a 65.25 65.09 75.30

FL2d 11.02 10.75 11.89

FL2e 18.69 18.64 20.57

FL2 f 26.04 25.35 27.86

FL2g 16.78 16.50 18.12

15.68

10.69 

10.34

9.90

9.87

M.H¿O yac.

0.24 

2.57 

0 . 2 0  

2.90 

1.67

importantes acumulaciones de agua en la 
zona, llegando en muchos casos a cubrir 
totalmente el yacimiento durante largos 
períodos de tiempo. El contenido en agua 
variaba a lo largo del año, por lo tanto, desde 
el valor mínimo hasta el máximo de satura
ción, por lo que un contenido medio del 
50% se ha considerado como el más ajusta
do a la realidad. El contenido en agua del 
terreno, unas arenas del cuaternario con 
escasa vegetación, se ha fijado en el 20 % 
por el mismo criterio, teniendo en cuenta 
que la pérdida de agua es más rápida en el 
terreno que en la cerámica.

Los valores obtenidos tanto de dosis 
anual como de dosis total son muy eleva
dos, debido a la alta proporción de isótopos 
radiactivos del Th, U y K presentes en la 
cerámica y el terreno adyacente. En la Tabla 
3 pueden contrastarse con los contenidos 
medios de dichos elementos en cerámicas 
(Aitken, 1985).

Tabla I I I .- Valores medios de K, Th, U y factor k 
en cerámicas “típicas” (Aitken, 1985) y valores 
obtenidos en las muestras datadas. La relación Th/ 
U se ha considerado como 3.16.

1. KaO 

ppm Th

ppm U 

factoi' k

Cerámica
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Error asociado a cada fecha individual

Una vez que tenemos las distintas fechas 
individuales, el margende error asociado a 
las mismas depende de varios factores, pro
cedentes tanto de la exactitud en el cálculo 
de los distintos valores (ED, I, % K 20, etc.) 
como de la calibración de los aparatos y 
técnicas utilizados (fuentes radiactivas, 
fotometría de llama, etc.). El error indivi
dual total es, pues, función de una serie de 
errores parciales, que podemos separar en 
dos grupos diferenciados: errores aleato
rios (crr) y errores sistemáticos (as) (Aitken 
y Aldred, 1972; Aitken, 1985).

El error total en % sobre cada fecha in
dividual representa, de forma estadística, la 
mitad del intervalo en el cual hay un 95.5 % 
de probabilidad de situar la fecha. Se obtie
ne mediante la raiz cuadrada de la suma de 
los cuadrados de cada error parcial, es decir: 

<7= [ l a . 2 ]1'2 [3]
Donde podemos considerar hasta 8 fuen

tes de error, que son (Aitken, 1976):

Exactitud de la extrapolación en el cál
culo de la ED, y el coeficiente de linearidad 
de la regresión, ( a l)

Incertidumbre en el cálculo de la dosis 
anual, debida al error en el contador de par
tículas a  y en el análisis de contenido en 
potasio por espectrometría de llama. (a2)

Proporción de piedras en el entorno de la 
muestra, que provocan una falta de homo
geneidad en la radiación recibida al no tener 
la misma proporción de elementos radiacti
vos que el terreno (a3). Normalmente se eli
mina tomando las muestras en entornos sin 
acumulaciones importantes de piedras.

El calibrado de las fuentes radiactivas 
(a4)

Los parámetros de cálculo, factor k, etc. 
que se deben introducir en la ecuación de 
edad. (a5)

Relación Th /  U calculada o supuesta. 
(a6)

Evaluación del contenido de agua en la 
cerámica y en el terreno adyacente. (a7)

Fuga de radón y desequilibrio radiacti
vo. (a8)

En la Tabla 4 aparecen los errores indi
viduales asociados a cada fecha obtenida, 
calculados según las ecuaciones de error de 
Aitken (1976), salvo a3 , que no se ha con
siderado al no presentar el entorno de las 
muestras una aglomeración de piedras que 
lo justificase, y a8 , que no se ha tomado en 
cuenta pues en las cerámicas con conteni
dos elevados de K, la mayor parte de la irra
diación 6 procede de éste, siendo mínima la 
pérdida en proporción debida a la posible 
fuga de radón.

Tabla IV .- Valor de los distintos errores parciales 
en la datación de las muestras de la “Fábrica de La
drillos”. Obtenidos a partir de las ecuaciones de 
Aitken (1976).

o  i F 2 A F 2 E F 2 G

a l 3 . 8 2 4 . 7 6 1 . 9 4

0 2 2 . 4 2 1 . 9 5 2 . 9 5

0 3 3 . 4 6 3 . 3 4 4 . 1 9

a 4 2 . 0 8 1 . 8 6 2 . 5 5

a 5 1 . 2 0 1 . 8 6 2 . 5 5

0 6 1 . 2 0 1 . 7 0 1 . 5 0

o l 5 . 6 9 4 . 1 7 3 . 9 9

De todos ellos los más interesantes por 
su incidencia directa en la datación son a l  
y a7 , pues a3  podemos eliminarlo con una 
toma de muestra adecuada, a2 , a4 , a5  y a6  
dependen del calibrado y el propio sistema 
de datación, y a8  depende mucho de las ca
racterísticas de la cerámica, principalmente 
su porosidad, por lo que no siempre se 
presenta y puede ser despreciado si hay un 
contenido importante de potasio en la.cerá
mica.

Por el contrario, a l  es una medida del 
grado de linearidad que presentan las distin
tas medidas de emisión de TL-N y TL+B, y
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nos va a decir hasta que punto es fiable la ex
trapolación para hallar la ED. Interesa, por 
lo tanto, que el intervalo de incertidumbre 
en el valor de la dosis total sea lo más 
pequeño posible, y que el coeficiente de co
rrelación entre los valores puntuales sea 
alto.

Rendell (1985) ha hecho un estudio com
parado de los distintos métodos de ajuste de 
puntos a una recta, encontrando que la va
riación que pudiera producirse en el valor 
de ED obtenido según los distintos méto
dos, es mucho menor que el intervalo de 
confianza o incertidumbre estadística de la 
extrapolación en si misma. Franklin (1986) 
reelabora los datos utilizados por Rendell, 
considerando que la incertidumbre en el 
cálculo de la ED debe reflejar no sólo la 
desviación de los datos alrededor de la recta 
de regresión, sino también el intervalo de 
incertidumbre propio de cada dato a una 
dosis determinada, si éste es en realidad la 
media de una serie de mediciones.

Teniendo en cuenta que el intervalo de 
confianza en la extrapolación es (Mandel, 
1964):
x = ( 2 y t / B 2) *  [ V 0 ) /S  n.( x. - X)] [4] 
donde t es el valor critico de Student, B es 
la pendiente de la recta de regresión y V(3) 
la desviación standard de los datos alrede
dor de la recta.

Para minimizar x sólo se pueden variar 
los valores y y el del sumatorio, por lo que 
debemos minimizar en realidad el cocien
te y /  X n. (x. - x) .E l  sumatorio puede 
maximizarse utilizando un rango de dosis 
de irradiación lo más alto posible y ponien
do mayor peso en los extremos. El valor de 
y se minimiza haciendo la mayor parte de 
las medidas a dosis cero, TL-N.

La mejor forma de extrapolar el valor de 
ED seria, según Franklin (1986), realizar 
una serie de medidas de TL-N y TL+B 
cubriendo un rango amplio, al objeto de de
limitar la máxima dosis antes de perderse la 
linearidad por saturación, y posteriormente 
realizar las siguientes medidas de emisión 
TL a cero dosis y irradiación máxima, no

considerando las dosis intermedias en el 
ajuste posterior. Hemos seguido esta meto
dología en el cálculo de la ED de las mues
tras de la Fábrica de Ladrillos, pues los da
tos, si bien se distribuían de forma linear, 
presentaban una importante dispersión, que 
en el caso de las muestras FL2D y FL2F era 
lo suficientemente grande para no conside
rar dichas muestras en la datación del yaci
miento.

El error debido a la estimación del con
tenido medio en agua, o7, es más difícil de 
minimizar, pues depende de las variaciones 
anuales, la climatología local, y las posibles 
variaciones durante el periodo de enterra
miento debidas a cambios en la posición del 
nivel freático en el yacimiento.

Son tres los parámetros a determinar: el 
contenido medio en agua de la cerámica 
(W), el contenido medio en el terreno (W ’) 
y el margen de variación de W OW ). W y 
W ’ se expresan como porcentaje con res
pecto al agua de saturación, o máxima 
cantidad de agua que una muestra puede 
contener. Así, W=80, dW -20  quieren decir 
que el material oscila entre el 60 y el 100% 
de contenido en agua, situación que corres
pondería p. e j. a una cerámica incluida en un 
terreno húmedo, cercana al nivel freático.

Como puede observarse en la Tabla 5,1a 
variación en el contenido en agua estimado 
provoca cambios importantes en los resul
tados. Por un lado, la mayor presencia de 
agua implica mayor atenuación de la radia
ción, una dosis anual más baja y por lo tanto

Tabla V .- Influencia en la fecha final y en el error 
asociado a la misma, del contenido medio en agua.

w w  6W Edad a (*)

F2A 25 20

50 20

75 20

F2E 25 20

50 20

75 20

F2G 25 20

50 20

75 20

20 939 7.6

25 1076 8.4

25 1223 8.4

20 1104 7.4

25 1198 7.8

25 1294 7.8

20 806 6.9

25 894 7.4

25 984 7 . 3
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un aumento apreciable en la edad obtenida. 
A su vez, contenidos bajos en agua provo
can una reducción en el error asociado, por 
lo que muestras en terrenos secos con pocas 
variaciones anuales se podrán datar con 
mayor fiabilidad que muestras en zonas con 
una importante fluctuación en la presencia 
de agua.

Se debe, por tanto, adoptar una solución 
de compromiso a la hora de establecer este 
valor, teniendo en cuenta no sólo el clima de 
la zona sino también toda la información 
disponible acerca de la circulación de agua 
en el yacimiento, tomando el valor más ra
zonable.

Error en la fecha del yacimiento

Una vez obtenidas las distintas fechas 
individuales, debe darse una fecha global 
del yacimiento, nivel o estrato en estudio. 
No es conveniente obtener la edad de un 
yacimiento o de un grupo de muestras con
temporáneas a partir de un solo dato. Lo 
normal es tomar entre 3 y 5 muestras por 
cada nivel a datar y realizar una media de los 
datos individuales obtenidos.

La edad de un yacimiento, o de un grupo 
de muestras coetáneas, se obtine como:

XA. / a.2
[5]

X 1 /  co
siendo el error asociado a la fecha glo

bal del yacimiento :
a  = { as2 + crr2 }1/2 [6]

Donde 
es  = X (a.). / a 2

n r < f

[7]

ot = [ 1 / X l/(cr. )r2 ]1/2 [8]

Cada datación de un yacimiento debe 
ser acompañada de dos márgenes de error, 
A ± q  ± e , donde “e” representa el margen de 
error considerando todas las fuentes indivi
duales de error, con un valor e = ctA /  100, 
y “q ” es el error de la datación considerando 
solo los errores aleatorios, con un Á 

valor q = Á s /  100 * N1/2. Donde Á es la

media aritmética de las edades individua
les, N el número de muestras fechadas en el 
conjunto, y s la desviación cuadrática media, 
de valor:

100 X (A. - A )
s = ------  ----------------

A |_ ( N - 1 )

El valor de “e” debe utilizarse en las 
comparaciones con fechas obtenidas por 
otros métodos, o con dataciones por TL en 
otros contextos o por técnicas diferentes. El 
valor de “q” es útil a la hora de comparar fe- 
chaciones de la misma zona mediante esta 
misma técnica.

Una vez realizado el cálculo de la fecha 
del yacimiento utilizando la ecuación [5], y 
el error de la misma según las ecuaciones [6, 
7, 8 y 9] ésta queda:

FL-f2 : 1049 ±  89 ±  180 A.C.
Siendo por lo tanto el error asociado a la 

datación del yacimiento de aproximada
mente un 6 % .

Conclusiones

1) El error asociado a una determinada 
fecha obtenida por TL depende fuertemente 
de la mayor o menor aproximación al valor 
real en la estimación de aquellos paráme
tros no medióles directamente, como es el 
caso del contenido en agua, que deberá ser 
obtenido no sólo mediante los contenidos 
en agua de saturación medios obtenidos en 
las distintas muestras, sino también en base 
a la observación de la climatología local y la 
posición del nivel freático con respecto a la 
muestra.

2) La mayor o menor dispersión de los 
datos de intensidad de TL-N y TL+B alrede
dor de la recta de regresión en el cálculo de 
la ED, y el método que utilicemos en la 
extrapolación es otra posible fuente de error 
a tomar en cuenta, siendo recomendable 
seguir el criterio de Franklin (1986).

3) El error total asociado a la fecha de un 
determinado yacimiento oscila normalmen

1/2

[9]
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te, salvo complicaciones en las muestras, 
alrededor del 5-8%, siendo el 6% en el caso 
de la datación del yacimiento arqueológico 
de “La Fábrica de Ladrillos”.
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Presencia de zeolitas en las tobas sálicas del sur de la
isla de Tenerife

José D. GARCIA HERNANDEZ, Jesús S. NOTARIO DEL PINO, Maria M. GONZALEZ 
MARTIN

Dpto. Edafología y Geología. Universidad de La Laguna.
38204 LA LAGUNA

Abstract: Chemical and mineralogical composition of a group of pumitic tuffs from Tenerife (Canary 
Islands) in association with the recent volcanic episodes, mainly salic and alkaline, have been studied.

Chemical composition of all let them to be classificated as phonolitic materials, with a high content in 
silica and alkalis and low quantity of Fe.

Mineralogical composition was determinated by X-Ray Difraction, Scanning Electron Microscopy and 
Optical Microscopy, showing a generalized presence of zeolites, mainly phillipsite and also chabazite, 
erionite, analcime and clinoptinolite, many of them microcrystalline, genetically associated with the 
hydrotermal alteration of parental glass.

The beds expanse and the mineralogical species variety make possible their industrial exploitation with 
very low cost, within the wide grade of applications of natural zeolites.

Key words: natural zeolites, pumitic tuffs, hydrothermal zeolitization, x-ray diffaction, scanning 
electron microscopy.

Resumen: Se ha estudiado la composición química y mineralógica de un grupo de tobas pumíticas 
procedentes del Sur de Tenerife (Islas Canarias), asociadas con los episodios volcánicos recientes de tipo 
sálico y alcalino.

La composición química de estas pumitas permite su clasificación, en todos los casos, como materiales 
fonolíticos con elevado contenido en sílice y álcalis, además de un bajo contenido en Fe.

La composición mineralógica, determinada por difracción de rayos X, microscopía electrónica de 
barrido y microscopía óptica, ha puesto de manifiesto la presencia masiva de zeolitas, principalmente 
filipsita, así como chabazita, erionita, analcima y clinoptilolita, muchas de ellas en forma microcristalina, 
asociadas genéticamente con la alteración hidrolítica del vidrio.

La extensión de los yacimientos y la variedad de especies mineralógicas, posibilitan su explotación 
industrial a muy bajo costo, dentro del amplio abanico de aplicaciones de las zeolitas naturales.

Palabras clave: zeolitas naturales, tobas pumíticas, zeolitización hidrotermal, difracción de rayos X, 
microscopía electrónica de barrido.

Introducción

Los materiales recientes de tipo pumítico 
que cubren la mayor parte de la vertiente 
meridional de la isla de Tenerife, descritos 
por primera vez por Hansen (1956), están

asociados con los episodios sálicos y alca
linos: traquíticos y fonolíticos de las erup
ciones recientes de tipo explosivo (Fuster et 
al.,1968; Schmincke, 1974). Estos episo
dios sálicos están alineados en la dirección 
La Palma, Tenerife, Gran Canaria en un eje
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de máximo contenido en álcalis (Fuster, 
1975).

La extensión de los yacimientos de estas 
características ha sido evaluada por Booth 
(1973) que ha puesto de manifiesto que las 
lluvias pirpclásticas o depósitos de pómez 
plinianas con centro en el pueblo de Grana
dilla ocupan una elipse de 800 Km2cuya vo- 
lumetría es de 35 Km3 equivalentes a 7 Km3 
de roca densa (ERD). Las coladas piroclás- 
ticas en el sur de la isla de Tenerife ocupan 
un total de 50 Km3 equivalentes a 18 Km3 
ERD.

El hidromagmatismo de carácter litoral, 
evidente en algunas partes de estos yaci
mientos, como es el caso de la zona com
prendida entre la costa y las localidades de 
Los Cristianos y el Médano (Araña y Carra- 
cedo, 1978), así como el agua que acompa
ñó estas erupciones y las tormentas desa
rrolladas simultáneamente (Fuster et al., 
1968), unido a la alta presión desarrollada 
en las vacuolas de un material con muy baja 
conductividad térmica, han permitido el 
desarrollo durante el enfriamiento de un 
variado muestrario de zeolitas por desvitri
ficación (Harris y Brindley, 1957). Otros 
posibles mecanismos de neoformación de 
zeolitas vienen descritos por DiPiazza et al. 
(1959) por desvitrificación a 100 °C de 
vidrios riolíticos bajo la acción de solucio
nes alcalinas.

Las extensas aplicaciones industriales de 
las zeolitas naturales, desarrolladas a partir 
de los trabajos de Ames (1959), y funda
mentadas esencialmente en sus propieda
des de intercambio iónico, han atraído 
nuestra atención hacia el inventario y carac
terización de estos materiales en nuestro 
medio físico regional, como primer paso 
para el estudio de sus aplicaciones.

M ateria les y métodos

Hemos elegido como criterio selectivo 
de muestreo de yacimientos su fácil cante - 
rabilidad tanto por su proximidad a las vías 
de comunicación como a la ausencia de

otros usos posibles en la zona, particular
mente agrícolas o urbanísticos.

Los materiales se caracterizaron quími
camente siguiendo el método de Bea Barre- 
do y Polo Diez (1976) por fusión con L iB 02 
y disolución con mezcla H N 0 3 y HF. La so
lución se conserva con H3B 0 3 y se determi
na por espectroscopia de absorción atómica 
utilizando un patrón roca de análoga com 
posición como referencia. Los carbonates y 
el agua se evaluaron por pérdida de peso en 
A.T.G..

La caracterización mineralógica se rea
lizó por difracción de rayos X (D.R.X.), 
complementada por el estudio morfológico 
en el microscopio electrónico de barrido 
(M.E.B.) y de cortes delgados en microsco
pio petrográfico.

La evaluación cuantitativa del % en peso 
de los minerales por D.R.X. se realizó por 
aplicación del método de Chung (1974), 
utilizando NaCl como patrón interno.

Los termogramas de análisis termogra- 
vimétricos (A.T.G.) fueron obtenidos a dis
tintas velocidades de calentamiento y sensi
bilidades según los requerimientos analíti
cos de las muestras analizadas.

Resultados y discusión

Los datos del análisis químico de los 
materiales elegidos aparecen en la Tabla 1. 
Cabe destacar en todos ellos la presencia de 
un elevado % de sílice y álcalis, así como de 
una elevada pérdida de agua a 1000°C. La 
cantidad de Fe presente es reducida y se 
mantiene entorno al 3%. Los datos del 
análisis total permiten clasificar estos mate
riales como fonolíticos, siguiendo las pau
tas dadas por Cox et al. (1979) para la 
clasificación de materiales volcánicos.

El estudio en M.E.B. muestra una mayor 
profusión de especies, en muchos casos mi- 
crocristalinas (Figs. 1- 6) y con una asocia
ción íntima con el vidrio del que proceden, 
poniéndose de manifiesto la presencia ma- 
yoritaria de zeolitas, particularmente phi- 
lipsista y chabazita, e incluso de especies no
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Tabla 1. Composición química de las tobas pumiticas

Nuestra Si 02 Al 203 Fe203 NnO CaO NoO Na20 K2 0 Ti 02 P205 H20 C02 Suia X
1 53.82 18.00 2.71 0.17 3.12 2.57 6 . 8 1 5.01 0.51 0.19 8.04 0 . 0 0 100.95
2 51.28 17.42 2.72 0.15 1.67 0.62 6.84 8.42 0.51 0 . 0 0 7.57 3.56 100.76
7 47.89 12.15 2.47 0.16 9.58 4.62 4.79 4.02 0.51 0.28 10.98 2.85 100.30
4 54.31 18.80 2.72 0 . 2 0 2 . 2 2 2.45 6.47 5.01 0.51 0 . 2 2 6 . 6 8 1.58 101.17
5 54.46 18.57 3.57 0.17 1.74 1.43 5.46 4.97 0.79 0.23 7.12 0 . 0 0 98.51
6 54.89 19.49 2.96 0.16 1.74 2 . 1 1 6.47 5.34 0.57 0.17 6.16 0 . 0 0 100.06
7 53.19 18.80 3.20 0.19 2.36 1.80 6.77 5.07 0.62 0 . 2 1 6.47 2.32 1 0 1 . 0 0
8 53.19 19.95 3.20 0.19 2.09 1.04 7.38 5.37 0.62 0.18 5.09 1.42 99.72
9 53.69 19.87 3.32 0.19 2 . 0 2 1.43 6.40 5.07 0 . 6 8 0.19 5.65 0 . 0 0 98.51

1 0 54.61 18.68 2.84 0.19 1.05 1.07 6.30 4.81 0.51 0.15 8 . 1 1 0 . 0 0 98.32
1 1 54.67 18.46 4.54 0 . 2 1 3.67 2.07 5.70 4.58 1.17 0.34 5.53 0.70 101.64
1 2 50.91 15.24 3.57 0 . 2 0 8 . 0 0 1 . 8 8 5.80 3.76 0.81 0 . 2 1 8.35 2.85 101.58
13 53.1.9 19.14 3.69 0.19 2.29 1.18 7.38 4.94 0 . 6 8 0.17 6.B9 0.47 1 0 0 . 2 1

14 53.48 18.27 3.44 0 . 2 2 2.09 1.38 6.13 4.58 0.81 0.15 7.07 0.96 98.58

detectadas por D.R.X., como erionita y cli- 
noptilolita (como guía de clasificación 
morfológica ver Mumpton (1976)). Las 
estructuras en abanico abundantes en el 
vidrio (Fig. 7), parecen tener una relación 
genética con el desarrollo de las zeolitas. El 
estudio de la micrografia en lámina delgada 
(Fig. 8), confirma la distribución anterior y 
la presencia mayoritaria de zeolitas en for
ma de roseta o abanico que muestran isotro
pia en nícoles cruzados.

Fig. 1'. Agrupaciones de philipsitas (x2000)

El análisis mineralógico cuantitativo por 
D.R.X. (Tabla 2), muestra la presencia ge

neral de abundante philipsita, así como en 
ciertos casos la de esta asociación con cha- 
bazita y analcima. Como minerales acceso
rios aparecen distintos tipos mineralógicos 
de feldespatos alcalinos y calcoalcalinos, 
así como calcita.

Fig. 2. Chabazita (x4000)

El estudio de la curva de pérdida de peso 
de estos materiales(Fig.9), muestra que la 
distribución de esta pérdida está mayorita- 
riamente asociada con el agua adsorbida 
por las zeolitas (aproximadamente 120°C), 
quedando sólo un 0.4% de pérdida de agua 
de constitución (400°C). Berger y Yakovlev
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Fig. 3. Erionita (x650) Fig. 4. Analcima junto philipsita (xlOOO)

Fig. 5. Clinoptilolita acicular (x4500) Fig. 6. Vidrio alterado en abanico (x2000)

Fig. 7. Philipsita desarrollada en los bordes del aba- Fig. 8. Agrupaciones de philipsita en láminadelga- 
nico (x3000) da (x625)
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(1965) anotan una importante pérdida de 
agua entre 85-215°C en la zeolita 4A obte
nida a partir de geles amorfos. Barrer y 
Marshall (1964) apuntan la pérdida del 90% 
del agua total en zeolitas antes de 400°C. En 
las muestras que contienen carbonatos 
aparece, asimismo la pérdida de peso co
rrespondiente a su descomposición entorno 
a 680°C, valor acorde con la presencia de 
carbonatos Mg(Ca) (Webb, 1958).

Tabla 2. Composición mineralógica de las tobas 
pumíticas (% peso)

NUESTRA h \ cna a r a  c a ; san o lo C a h a  o lo N a v i o r i c

TOBA 1 0 t r t r ■ 69

TOBA : 57 3 5 t r 2 33
TOBA 3 12 - 5 7e
TOBA « - t r t r  2 4 94
TOBA 5 - t r 0 91
TOBA c 3o - - r  : 59
TOBA : 30 - 2 ! 2 64
TOBA 8 60 - 1 : 5 32
TOBA a 13 t r 0 79

TOBA l e 2« t r t r - 3 72
TOBA \\ 27 - 4 1 2 3 63
TOBA 12 21 - t r  5 - 1 1 72
TOBA i : 21 t r 1 7 - 1 2 66
TOBA 14 35 - 1 - 1 63
CLAVE :
t i l : h l i D s i t a : c h a : c h a t > a n t a : a n a : a n a l c i a a ; c a i : c a l  c i t a : s a n : s a n i o m a
D Í o C a k a t o l a q i o c l a s a  c a l c o s o o i c a ; o i Q * a : o l a Q i o c i a s a  s ó d i c a ; t r : t r a z a s

Fig. 9. Termograma (A.T.G.) de muestra 6

En un intento de comprobar el origen de 
las zeolitas por alteración del vidrio de 
com posición fonolítica en condiciones 
hidrotermales, hemos sometido 5 gramos

de la muestra menos rica en zeolitas (Toba
4) a la acción de 50 mi de NaOH (1M) a 
150°C y 1 Kbar de presión, durante 48 
horas. El sólido extraído se lavó con agua 
destilada y se secó a 100°C para su determi
nación por D.R.X.. El tratamiento produjo 
una mezcla de analcima y philipsita, cuya 
evaluación cuantitativa por el método de 
Chung (1974), condujo a unos porcentajes 
de philipsita (15 %) y analcima (23 %). Este 
resultado está en buen acuerdo con el obte
nido por Holler et al. (1972) y Colella et al. 
(1978) en vidrios fonolíticos y riolíticos.

Conclusiones

Los materiales de tipo piroclástico, con 
carácter fonolítico según los datos del aná
lisis total, muestran una abundante presen
cia de distintos tipos-de zeolitas, lo que 
posibilita su explotación industrial.

La cuantificación de especies por D.R.X. 
muestra una abundancia variable de zeoli
tas que oscila entre un 0 y 60%. La especie 
más abundante es la philipsita, y la chabazi- 
ta y analcima como especies accesorias, si 
bien el análisis morfológico al M.E.B. reve
la también la existencia suplementar ia, no 
detectada por D.R.X., de erionita y clinop- 
tilolita.

El origen de estas zeolitas, parece estar 
asociado a la alteración en condiciones hi
drotermales del vidrio volcánico de compo
sición fonolítica, como se desprende de los 
datos experimentales obtenidos, así como 
de las constataciones de otros autores en 
materiales similares.

Referencias

Araña V., Carracedo J. C. (1978): Los volcanes de 
las Islas Canarias: Tenerife, V 1, Ed. Rueda 
(Madrid) 151 pp

Ames L.L. (1959): Zeolitic extracction of Cs from 
aqueous Solutions. Unclass. Rept. HY-62607, 
US Atomic Energy Comm. 23pp.

Barrer R.M., Marshall D.J. (1964): J. Chem. soc., 
485-497. En “Differential Thermal Analysis”,



154 GARCIA HERNANDEZ, J.D., NOTARIO DEL PINO, J.S. ct al.

MacKenzie (1970), Academic Press, V1, p.450.
Bca Barreto F., Polo Diez L. (1976): Optimization 

of Silicate Rocks Descomposition for determi
nation of major elements by AAS. Talante, 3, 
859-861.

Berger A.S., Yakovlev L.K. (1965): Zh. prikl. 
Khin., Leningr., 1240-1246. En Mckenzie, “Dif
ferential Thermal analysis”, Mckenzie (1970), 
Academic Press, VI, p.450.

Booth B. (1973): The Granadilla Pumice deposit of 
southern Tenerife, Canary Islands. Proc. 
GeolAss. 84, 353-370.

ColellaC., Aiello R., Porcelli C .(1976): Proceed.Int. 
Conf. Occurence, properties and utilization of 
Natural Zeolites (Tucson, Arizona), 345-350.

Cox K.B., Bell J. D., Pankhust J. (1979): Interpre
tation of igneous rocks. Allen and Unwin Ed., 
London, 450 p.

Chung F. (1974): Interpretation of x-Ray Diffrac
tion Patterns of Mixtures. J. Appl. Crystalogr., 
7,519-531.

Dipiaz J. J., Regis.J., Sand L.B. (1959):: Bull. 
Geol. soc. Am., 70, 1589-1590 En “Silicate 
Science”, Eitel (1966), V4,362, Academic Press.

Fuster J.M. Araña V., Brandle J.L., Navarro M., 
Alonso V., Aparicio A. (1968): Geology and 
Volcanology of the Canary Islands: Tenerife. 
Inst. Lucas Mallada (España), Int. Symp. Vol- 
canol., spec. Publ., 218 p.

Fuster J.M. (1975): Las Islas Canarias: un ejemplo 
de evolución espacial y temporal del volcanis
mo oceánico. Estudios Geológicos, 31, 439- 
463.

Hansen J. (1959): Contributions to the Geology of 
Tenerife. Soc. Sci. Fennica. Com. Phys. Math., 
18-1,247 p.

Harris P.G., Brindley G.W. (1957): Amer. Mine
ral., 39, 819-824. En “Silicate Science”, Eitel 
(1966), v4, 362, Academic Press.

Holler H., Wirsching U., Fakhuri M.(1974): Expe
rimente zur Zeolithbildung durch hydrotermale 
Unwandlung. Contr. Mineral. Petrol., 46, 49- 
60.

Mumpton F. (1976). Morphology of Zeolites in Se
dimentary Rocks by Scanning Electron Micro
scopy. Proceed. Int. Conf. Occurence, proper
ties and utilization of Natural Zeolites (Tucson, 
Arizona), 113-132.

Schmincke H.U. (1974): Pyroclastics Rocks. En 
Futchbauer h., Sediments and Sedimentary 
rocks. Schweizerbart’sche Verlagsbuchhan- 
dlund, Stugart, 160-189.

WebbT.L. (1958): D. Sc. Thesis, Univ.dePretoria, 
South Africa, en “Differential thermal Analy
sis”, McKenzie (1970), Academic. Press, VI, p. 
313.



Boletín de la Sociedad Española de Mineralogía, 13 (1990), pp. 155-168 155

Feldespatos de pegmatitas de clase II y IV en el 
area de Colmenar Viejo - Manzanares (Madrid)

Luis SÁNCHEZ MUÑOZ, (1); Sol LÓPEZ ANDRES, (2);
Martín FERNÁNDEZ HERNÁN, (3) y Javier GARCÍA GUINEA, (1)

(1) Museo Nacional de Ciencias Naturales. CSIC. Madrid C/Jose Gutierrez Abascal 
2 28006-Madrid
(2) Dpto. Cristalografía y Mineralogía. Fac. Ciencias Geológicas. Universidad Com
plutense 28040-Madrid
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Abstract: Los Rancajales-Colmenar Viejo Il-class pegmatite is associated with Los Remedios 
regional aureole S-type peraluminic granitoids. Alkali feldspars (OR, IM-LM and LA) display 
mainly subsolidus stage crystallization as shown by their textural characteristics (regular and 
irregular vein-type perthites), as well as the Si-Al distribution and solid solution compositions.

Pegmatites El Jaralon IV-class are associated with La Pedriza alkaline biotitic leucogranite. The 
feldspars observed in the pegmatites and pockets show characteristics of hydrothermal stage as 
indicated by patch perthite textures, Al-Si distribution and low degree of solid solution.

Both types of body pegmatites are fundamentally differenciated by the vapour-fluid hydrother
mal stage in the IV-class pegmatites.

Alkali feldspars chemical-structural characteristics are homogeneized by the vapour-fluid phase: 
veil ordered and pure feldspars with patch perthite textures are formed; the biotites are transformed 
into chlorites; Ca and Fe are dissolved into a fluid phase. On the other hand, pockets mineralogy 
(quartz, stilbite, hematite, opal and fluorite) are deposited from C 0 2, H20  y F rich solutions below 
°C 500.

Key words: Pegmatite granitics, alkali feldspars, order-disorder, solid solution, perthites.

Resumen: La pegmatita de Los Rancajales-Colmenar Viejo (asociada a los granitoide pera- 
lumínicos de tipo S de aureola regional de Los Remedios), es de clase II, y sus feldespatos alcalinos 
(OR, IM-LM y LA) presentan principalmente desarrollo de la etapa subsólidus de cristalización, 
en base a los caracteres texturales (pertitas en venas regulares e irregulares), grado de ordenamien
to Si-Al y composición de las soluciones sólidas.

Los feldespatos alcalinos de la pegmatita de clase IV de El Jaralón (asociada al leucogranito bio- 
títico alcalino de La Pedriza), tanto de la roca como de las cavidades hidrotermales presentan ca
racterísticas de la etapa hidrotermal, evidenciados a través de las texturas (pertitas parche), del 
grado de ordenamiento Si-Al (LM y LA) y del bajo grado de solución sólida.

La diferencia fundamental entre ambos tipos de roca es la existencia de una fase hidrotermal bi
fásica (vapor-fluido) en la pegmatita de clase IV, que produce diversos fenómenos; por un lado la 
fase vapor da lugar a la homogeneización de los caracteres químico-estructurales de los feldespatos 
alcalinos de la roca y genera feldespatos muy ordenados y muy puros en textura de tipo pertitas 
parche, transforma biotita a clorita y produce un reajuste químico en el que el Ca y el Fe pasan a 
la fase fluida; y por otro, la fase fluida rica en C 0 2, H20  y F da lugar a la mineralogía de las
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cavidades hidrotermales (cuarzo, cleavelandita, microclina baja, epidota, clorita, calcita, estilbita, 
hematites, opalo y fluorita), a temperaturas inferiores a 500°C.

Palabras clave: Pegmatitas graníticas, feldespatos alcalinos, solución sólida, orden-desorden, 
pertitas.

Introducción y Antecedentes

Los feldespatos alcalinos en pegm ati
tas, han sido usados como indicadores 
geoquímicos de mineralizaciones de ele
mentos raros (Trueman y Cerny, 1982; 
Cem y et. al., 1985; M óller y Morteani, 
1987) y como indicadores geotermomé- 
tricos y de los procesos y etapas de cris
talización actuantes durante su génesis 
(Sánchez Muñoz, 1989).

Los criterios usados para el estudio 
de feldespatos son: el grado de ordena
m iento Si-Al (Blasi et. al., 1984; Steven- 
son & Martin, 1986; Cerny & Chapman, 
1984; Cemy et al., 1984) , las texturas 
y m icro estru c tu ras  (F itz  G erald  & 
M cLaren, 1982), y la geoquím ica de 
elem entos m enores (Gerasim ovskiy & 
Zalashkova, 1976); Cerny et al., 1984; 
Shearer et al., 1985).

El granitoide de Los Remedios está 
constituido por adamellitas y granodiori- 
tas peralumínicos, de dos micas, de ten
dencia alcalina,, sincinemático con F2, y 
de origen anatéctico mesocrustal (Gon
zález del Tánago y Bellido, 1981), y co
rresponde al grupo Go, sincolisionales y 
palingenéticos de Fuster y V illaseca 
(1987). Sus pegmatitas asociadas, presen
tan mineralizaciones locales en Be, Nb, 
Ta, y U, fosfatos (isokita, triplita, wol- 
feita, fosfosiderita, etc) (González del 
Tánago, 1981,1985; M arensi y García 
G uinea, 1984; Sánchez M uñoz et al., 
(1987, 1989). La cartografía de la zona 
se presenta en la F igura 1 (Fuster y 
Villaseca, 1987).

El leucogranito biotítico de La Pedri
za ha sido clasificado como pertenecien
te al grupo G4, como granitos calcoalca- 
linos tardi-postorogénicos (Fuster y V i

llaseca, 1987). Presentan pegmatitas mia- 
rolíticas, o bien rellenando fracturas (peg- 
moaplitas), con mineralogía muy variada 
(Sánchez Muñoz, 1989).

La distribución espacial y geológica 
de los cuerpos pegmatíticos, su zoneo- 
grafía, su mineralogía, texturas y estruc
turas se describen en Sánchez Muñoz et. 
al. (1987, y 1989), González del Tána
go (1985).

Planteamiento y métodos experimen
tales

Los muéstreos se hicieron siguiendo 
las zoneografías de los cuerpos pegm atí
ticos. Para ello, previamente, se selec
cionaron los cuerpos mas desarrollados 
de ambos campos pegm atíticos. En el 
caso de las pegmatitas de los Remedios 
de clase n  (Cerny, 1982), Los Rancaja- 
les (Fig. 2) y en las de clase IV (Cerny, 
1982), el sector del Jaralón de la Pedri
za de M anzanares (Fig. 3) (Sánchez 
Muñoz et al., 1987).

Los feldespatos alcalinos fueron ca
racterizados estructuralm ente m ediante 
DRX e IR. En DRX (método del polvo), 
se u tilizaron  patrones externos de Si 
metal y K B r0 3, rodándose las muestras a 
velocidades de 0.5°/min y 0.25°/min, uti
lizando un equipo SIEMENS D-501, con 
m onocromador de grafito y controlado 
por computador DACO-MP V2. Para el 
cálculo de parámetros de celdilla se usó 
el programa LSUCRE de Appleman & 
Evans (1973). El cálculo de parámetros 
de ordenamiento Si-Al, se ha efectuado 
en base a Kroll (1971, 1973, 1980), Kroll 
& Ribbe (1987), el grado de solución 
sólida, Kroll et al. (1986), A de Golds- 
m ith & Laves (1954), y A131 de Mac-
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t 1 Formaciones sedimentarias
17 7 71 Granitos de dos micas (G 4)
L ' r J  Leucogranitos de grano grueso (G4) 
t t lH  Adamellitas porfídicas (G 3)

Adamellitas con "gabarros" (G3) 
V //X  Series metamórficas

0  2  4  6 8  10 Km .

muGranitoides palingenéticos sinorogénicos 
Zona de pegmatitas. Clase IV

(Go)

Fig. 1 Cartografía del area de estudio (Fúster y Villaseca, 1987), mostrando la posición de los cuer
pos pegmatíticos muestreados.

Kenzie (1957).
Para confirmar los resultados obteni

dos por DRX se utilizó IR, según el 
método de Martin (1970), en un equipo 
NICOLET-60 SX, entre 400 y 4000 cm

Ordenamiento Si-Al y soluciones sóli
das en feldespatos alcalinos

Con objeto de conocer las caracterís
ticas estructurales de los feldespatos, se 
usó DRX para el cálculo de los parám e
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tros de celdilla (tablas 1 y 2), más tarde, 
se calcularon los parámetros estructura
les del grado de ordenamiento y solución

sólida (tablas 3 y 4). Otros parámetros 
estudiados se muestran a nivel com para
tivo, en la tabla 5.

RANC

Gneis glondular

Zona externa de textura granitoideo

Zona externa de textura pegmopor 
ffdica

Zona intermedia de textura pegma- 
tftica gigante con cuerpos de su: 
titución y rellenos de fractura

Zona monominerólico de feldespa 
to potásico con bolsadas clori- 
to-pirita y rellenos de fractura

Fig. 2.- Esquema de la pegmatita de Los Rancajales y del muestreo realizado, (Sánchez Muñoz et al., 
1987).
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L E Y E N D A

r o í
fÓ?l
□

Leucogran ito

Zona cuarzo-microclina baja. Albita baja-(clorita). Textura gráfica (Zona 1) 

Zona cuarzo-albita baja (Microclina baja, clorita). Textura gráfica (Zona 2a) 

Zona cuarzo-albita baja. Textura gráfica (Zona 2b)

Zona microclina baja-albita baja a borde (Zona 3a) y albita baja en la parte 

Núcleo de cuarzo in,erna (Zona 3b>

Cavidad Drusa con "cristales" ("Zona" 4)

Fig. 3.- Esquema de la pegmatita de El Jaralón, y del muestreo realizado, (Sánchez Muñoz, 1989).

Utilizando los criterios de clasifica
ción de feldespatos alcalinos de Ribbe 
(1983, 1984), ambos cuerpos difieren en 
el número de especies, de tal forma que 
en Los Rancajales aparecen: sanidina, or- 
tosa, microclina intermedia (cercana al 
término microclina baja) y albita baja, 
m ientras que en El Jaralón  tan solo 
aparecen los términos más ordenados, 
esto es, albita baja y microclina baja, 
tabla 5.

En Los Rancajales, aparecen feldes
patos potásicos monoclínicos no ordena
dos (restos de la historia de alta tem pe
ratura del cuerpo, o estadio magmàtico 
de los definidos por Parsons y Brown 
1984) y feldespatos potásicos triclínicos 
no totalmente ordenados, con macla en 
enrejado, y con texturas de pertitas en 
venas regulares e irregulares, (Figura 4), 
que implica la transformación polimórfi- 
ca a 500 °C aproximadamente (transición
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monoclínico-triclínico, Brown y Parsons 
1989), la formación de pertitas, caracte
rísticas del estadio postmagmático o sub- 
sólidus (Parsons & Brown, 1984).

Los feldespatos potásicos representan
tes del estadio hidrotermal rellenan frac
turas (IM), tienen m enor grado de orde

namiento que los pertenecientes al pro
pio cuerpo, carecen de texturas de exso
lución y de macla en enrejado.

Sin embargo, en El Jaralón, todos los 
feldespatos, tanto los que pertenecen a 
cuerpos como los que se encuentran en 
cavidades hidrotermales, tienen grado de

TAELA 1. - PARAMETROS DE CELDILLA DE FELDESPATOS 
DE LOS RANCAJALES

ZONAS EXTERNA I Y II E INTERMEDIA I
MUESTRA a b c a P r V
RANO-3 8. 55(1) 12. 94(1) 7. 206(6) 90. 21(25) 115. 85(11) 88. 50(23) 717(1)
RANC-4 8. 56(2) 12. 93(1) 7. 188(8) 90. 48(18) 115. 45(15) 88. 01 (20) 718(1)
RANC-5 8. 56 ( 1 ) 12. 95(1) 7. 208(7) 90. 50(16) 115. 88(13) 87. 93(13) 719(1)
RANC-6 8. 55(1) 13. 03(2) 7. 164(9) 90. 00(0) 115. 80(1) 90. 00(0) 719(1)
RANC-7 8. 558(7) 13. 05(1) 7. 209 (4) 90. 00(0) 115. 96(5) 90. 00(0) 716(1)
RANC-8 8. 56 ( 1 ) 12. 98(1) 7. 202(7) 90. 63(13) 115. 93(10) 87. 91 (15) 719(1)
RANC-9 8. 55(1) 12. 95(1) 7. 184(11) 90. 33(13) 115. 83(10) 88. 01(15) 715(1)
RANC-10 8. 549(9) 12. 92(1) 7. 187(5) 90. 65(8) 115. 85(6) 87. 81 (8) 714. 2(7)
RANC-11 8. 58 ( 1 ) 13. 01(1) 7. 206(8) 90. 46(20) 115. 90(11) 88. 40(16) 723(1)
RANC-llb 8. 56 ( 1 ) 12. 96(1) 7. 206(8) 90. 48(13) 116. 01(10) 87. 93(15) 718(1)
RANC-12 8. 57(1) 12. 97(1) 7. 183(6) 90. 00(0) 115. 98(10) 90. 00(0) 717(1)

ZONA INTERMEDIA II
MUESTRA a b c a P r V
RANC-12b 8. 147(5) 12. 816(8) 7. 153(3) 94. 10(6) 116. 60(3) 87. 83(6) 666. 2 (4)
RANC-13 8. 154(9) 12. 77(1) 7. 162(6) 94. 13(13) 116. 61 (6) 87. 85(10) 665. 5(9)
RANG-14 8. 160(8) 12. 81(1) 7. 159(5) 94. 08 ( 11 ) 116. 60(5) 87. 85 ( 11 ) 667. 4(7)
RANC-15 8. 129(4) 12. 769(4) 7. 146(3) 94. 25(3) 116. 55(1) 87. 86(5) 661. 6(3)
RANC-16 8. 140(1) 12. 80(1) 7. 162(8) 94. 18(13) 116. 61 (8) 87. 80(15) 666(1)
RANC-17 8. 135(6) 12. 779(7) 7. 153(4) 94. 30(8) 116. 51 (5) 87. 78(8) 664. 6(6)
RANC-18 8. 143(3) 12. 808(6) 7. 164(3) 94. 13(5) 116. 60(3) 87. 90(5) 666. 3(3)
RANC-19 8. 138(7) 12. 807(6) 7. 157(3) 94. 15(6) 116. 51 (3) 87. 65(6) 665. 6(5)
RANC-20 8. 140(7) 12. 82(1) 7. 168(5) 94. 20(10) 116. 65(5) 87. 83(10) 666. 9(6)
RANC-21 8. 128(7) 12. 771 (8) 7. 128(5) 94. 28(8) 116. 41 (5) 87. 91(10) 660. 9(6)
RANC-22 8. 122(5) 12. 758(8) 7. 124(4) 94. 30(8) 116. 48(5) 87. 86(8) 659. 1 (5)

NUCLEO Y FRACTURAS DEL NUCLEO (CS-RF)
MUESTRA a b c a P r V
RANC-24 8. 591 (8) 12. 96(1) 7. 225(5) 90. 70(18) 116. 25(6) 88. 18(18) 721. 3(8)
RANC-24b 8. 131 (4) 12. 791 (4) 7. 140(2) 94. 21 (3) 116. 48(1) 87. 86(5) 662. 8(3)
RANC-25 8. 15(1) 12. 78(1) 7. 14(1) 94. 05(21) 116. 55(15) 87. 96(16) 664(1)
RANC-25b 8. 146(5) 12. 803(5) 7. 149(3) 94. 15(5) 116. 55(3) 87. 93(5) 665. 2(4)
RANC-26 8. 121(6) 12. 755(7) 7. 129(4) 94. 20(6) 116. 50(5) 87. 81 (5) 659. 0(5)
RANC-27 8. 591(7) 12. 97(1) 7. 211(4) 90. 10(11) 115. 96(6) 88. 73(13) 722. 7(8)
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ordenamiento extremo, textura de perd
ías parche, características de alteración 
hidrotermal según Parsons (1978), Brown 
& Parsons (1989). Estas características, 
junto al alto grado de pureza de estos 
feldespatos son típicas del estadio hidro
term al o deu térico  de c ris ta lizac ió n

(Parsons & Brown, 1984).
La ausencia de macla en enrejado en 

los feldespatos de las cavidades hidroter
males, junto con el alto grado de ordena
miento, implica la cristalización directa 
con estructura triclínica, en un medio 
acuoso (Blasi et al., 1984), a temperatu-

TABLA 2. -PARAMETROS DE CELDILLA DE FELDESPATOS 
DE EL JARALON

Zl: Zona cuarzo - microclina Laja - albita baja
MUESTRA a b c
J3(LM) 8. 59(4) 12. 98(2) 7. 20(1)
JLIG(LA) 8. 14(2) 12. 75(1) 7, 134(7)
JLIK(LM) 8. 61 (1) 12. 97(1) 7. 201 (5)
JLiK(LA) 8. 14(2) 12. 77(2) 7. 13(4)
JL7F(LA) 8. 18(2) 12. 78(1) 7. 148(8)
JLIH(LA) 8. 19(2) 12. 80(1) 7. 157(7)
JL3E(LA) 8. 14(1) 12. 76(1) 7. 151 (8)
JL3CAOM) 8. 60 ( 1 ) 12. 969(8) 7. 220(4)
JL3CA(LA) 8. 13(1) 12. 79(1) 7. 15(3)

a p  r  v

90. 76 (16) 115. 71 (23) 87. 50(20) 723(3)
94. 05 (16) 116. 61 (10) 88. 10(18) 660(1)
90. 70 (16) 115. 66 (10) 87. 71 (11) 726(1)
94. 68 (26) 116. 31 (38) 87. 68(38) 663(1)
93. 96 (28) 116. 71 (13) 88. 10(33) 666(1)
94. 13 (15) 116. 65 (10) 88. 03(18) 669(1)
94. 16(21) 116. 73 (13) 87. 78(23) 662(1)
90. 65 (6) 115. 85 (6) 87. 73(6) 724. 6(9)
94. 31 (26) 116. 58 (28) 87. 55(18) 664(2)

Z2a: Zona cuarzo - albita b a j a  (microc. baja): JL3C(B)
Z2b: Zona cuarzo - albita baja: JL3A2 y JL3B1
Z3a: Zona microclina baja - albita baja: JL3B3 y JL6B

MUESTRA a b c a B r V
JL3CB(LA) 8. 14(1) 12. 74(1) 7. 148(7) 94. 11(10) 116. 61 (8) 87. 88(10) 661(1)
JL3A2 (LA) 8. 131 (8) 12. 786(9) 7. 160(9) 94. 23(8) 116. 58(6) 87. 63(8) 663. 9(2)
JL3B1(LA) 8. 15(1) 12. 79(1) 7. 162(9) 94. 26 ( 11 ) 116. 55(10) 87. 63(11) 666(1)
JL3B3 (LM) 8. 62(2) 12. 94(1) 7. 197(7) 90. 75(58) 115. 91 (16) 87. 78(65) 721(2)
JL3B3(LA) 8. 132(6) 12. 763(9) 7. 147(7) 94. 21(8) 116. 58(5) 87. 80(6) 661. 5(6)
JL6B(LM) 8. 604(7) 12. 94(1) 7. 211(4) 90. 63 ( 11 ) 116. 23(6) 87. 70(8) 719. 7(7)

Z3b: Zona albita baja: JL3A1 y K1
Z4a: Relleno de cavidades (drusas): JCAV11, JCAV12 y JCAV21
Z4b: Núcleos micro, baja - alb. baja - cuarzo - mosc. : KS, K9 y K13

MUESTRA a b c a B r V
JL3A1(LA) 8. 137(6) 12. 773(6) 7. 149(7) 94. 18(6) 116. 56(5) 87. 76(6) 662. 8(5)
Kl (LA) 8, 143(5) 12. 776(6) 7. 151(3) 94. 18(5) 116. 56(3) 87. 80(5) 663. 6(4)
JCAV11 (LM) 8. 55(1) 12. 97(1) 7. 214(8) 90. 66(15) 115. 81 (8) 87. 61 (11) 720(1)
JCAV12 (LM) 8. 58 ( 1 ) 12. 99(1) 7. 233(6) 90. 56(10) 115. 90(8) 87. 70(10) 725. 2(9)
JCAV21 (LM) 8. 55 ( 1 ) 12. 96(1) 7. 200(7) 90. 55 ( 11 ) 115. 90(8) 87. 75(10) 717. 9(9)
K8(LM) 8. 574(5) 12. 92(8) 7. 201 (4) 90. 58(6) 116. 18(5) 87. 80(6) 715. 3(6)
K9(LM) 8. 57 ( 1 ) 12. 95(2) 7. 212(9) 90. 88(20) 115. 98(13) 87. 43(5) 719(1)
IC13 (LM) 8. 589(7) 12. 961 (9) 7. 215(5) 90. 48 (20) 116. 05(10) 87. 75(10) 721. 0(8)
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T A H A  i. -PARAMETROS DE FE3-DES!’ATOS TRICLINIO06 DE LOS RANCAJAIJSS 
METODO DE KRQIJ. (1971. 1973. 1900)
METODO DE KROIL et* al. (1906)«

PARAMETROS DE FELDESPATOS DE EL JARALON 
METODO DE KROLL (1971. 1973. 1960)
METODO DE KROLL et( al. (1966)«

ZONAS EXTERNA-1 Y li E INIERMEDIA I Z1: Zona cuarzo - mi croc 1ina baja - albita baja

MUESTRA Ctl At 1 tlo tlm 2t2 nOr«

RANC-3 0. 977 0. 635 0. 806 0. 171 0. 023 0. 848
RANG-4 1. 039 0. 644 0. 941 0. 097 -0. 038 0. 874
RANG-5 1. 006 0. 880 0. 943 0. 063 -0. 006 0. 901
RANG-6 0. 912 0. 889 0. 900 0. Oil 0. 089 0. 901
RANG-9 0. 920 0. 839 0. 880 0. 040 0. 080 0. 798
RANG-10 1. 004 0. 922 0. 963 0. 041 -0. 004 0. 779
RANG-11 0. 851 0. 686 0. 769 0. 062 0. 149 1. 016
RANG-1 lb 0. 949 0. 878 0. 913 0. 035 0. 052 0. 874

ZONA INTERMEDIA II

MUESTRA Etl Atl tlo tlm 2t2 nOr«

RANG-12b 0. 925 0. 936 0. 930 -0. 005 0. 075 0. 044
RANC-13 1. 039 0. 930 0. 984 0. 054 -0. 038 0. 034
RANC-14 0. 947 0. 925 0. 936 0. Oil 0. 053 0. 060
RANC-15 0. 992 0. 937 0. 964 0. 028 0. 008 -0. 023
RANC-16 0. 968 0. 947 0. 967 0. 020 0. 013 0. 041
RANC-17 1. 031 0. 958 0. 995 0. 036 -0. 031 0. 021
RANC-18 0. 955 0. 908 0. 932 0. 023 0. 045 0. 045
RANC-19 0. 971 1. 006 0. 986 -O. 017 0. 029 0. 035
RANC-20 0. 944 0. 933 0. 938 0. 005 0. 057 0. 053
RANC-21 0. 965 0. 920 0. 943 0. 023 0. 034 -0. 033
RANC-22 0. 979 0. 944 0. 961 0. 017 0. 022 -0. 061

NUELED Y FRACTURAS DEL NUCLEO (CS-RF)

MUESTRA Etl Atl tlo tlm 2t2 nOr«

RANC-24 0. 955 0. 778 0. 867 0. 088 0. 045 0. 965
RANC-24b 0. 948 0. 933 0. 941 0. 007 0. 052 -0. 005
RANC-25 0. 967 0. 892 0. 930 0. 037 0. 033 0. 013
RANC-25b 0. 935 0. 900 0. 917 0. 017 0. 066 0. 030
RANC-26 0. 992 0. 963 0. 978 0. 014 0. 008 -0. 063
RANC-27 0. 930 0. 545 0. 738 0. 193 0. 069 1. 007

MUESTRA Etl Atl tlo tlm 2t2 nOr«

J3(LM) 0. 974 1. 071 1. 022 -0. 049 0. 027 1. 01(10)
JLIG(LA) 1. 005 0. 852 0. 928 0. 076 -0. 004 -0. 04(2)
JLtK(Ul) 1. 030 0. 990 1.010 0. 020 -0. 030 1- 11(4)
JLlK(l-A) 1. 023 1. 002 1. 012 0. 010 -0. 022 0. 00(2)
JL7F(1A) 0. 946 0. 832 0. 889 0. 057 0. 054 0. 04(2)
JLIH(LA) 0. 949 0. 851 0. 900 0. 049 0. 051 0. 08(2)
JL3E(LA) 1. 020 0. 967 0. 994 0. 026 -0. 020 -0. 02(2)
JL3CA(LM) 1. 020 0. 977 0. 999 O. 021 -0. 020 1. 06(3)
JL3CA(LA) 1. 012 1. 050 1. 031 -0. 019 -0. 012 0. 01 (2)

Z2a: Zona cuarzo - albita baja (microc. baja): JL3C(B)
Z2b: Zona cuarzo - albita baja: JL3A2 y JL3B1
Z3a: Zona nucrocllna baja - albita baja: JL3B3 y JL6B

MUESTRA Etl Atl tlo tlm 2t2 no'll

JL3CB(LA) 1. 048 0. 932 0. 990 0. 058 -0. 048 -0. 03(2)
JL3A2 (LA) 1. Oil 1. 019 1. 015 -0. 004 -0. 011 0.01(1)
JL3B1(LA) 1. 015 1. 015 1. 015 0. 000 -O. 015 0. 04(2)
JL3B3(LM) 0. 970 0. 951 0. 961 0. 009 0. 030 0. 96(6)
JL3B3(LA) 1. 009 0. 959 0. 984 0. 025 -0. 009 -0. 02 (1)
JL6B(LM) 0. 979 0. 983 0. 981 -0. 002 0. 021 0. 92(2)

Z3b: Zona albita baja: JL3A1 y K1
Z4a: Relleno de cavidades (drusas): JSAVli, JCkV\z y JCAVál
Z4b: Núcleos micro, baja - alb. baja - cuarzo - raosc. : K8,¡ K9 y K13

MUESTRA Etl Atl tlo tlm 2t2 nOr«

JL3A1(LA) 1. 003 0. 971 0. 987 0. 016 -0. 003 0. 00(1)
K1(LA) 0. 998 0. 956 0. 977 0. 213 -0. 190 0. 01 (1)
vJSAVll (LM) 1. 005 1. 018 1. Oil -0. 006 -0. 005 0. 93(2)
v*3AV12(LM) 1. 010 0. 989 0. 999 0. 010 -0. 009 1.08(3)
JCAV21(LM) 0. 975 0. 953 0. 964 0. Oil 0. 025 0. 87(3)
K8(LM) 0. 982 0. 928 0. 955 0. 027 0. 018 0. 80(2)
K9(LM) 1. 014 1. 094 1. 054 -0. 040 -0. 014 0. 90(2)
K13(LM) 0. 975 0. 961 0. 968 0. 007 0. 025 0. 96(3)

TAELA 5. - MINERALOGIA DE FELDESPATOS ALCALINOS

Carácter LOS RANCAJALES EL JARALON

Especies CR, IM, LA y (LM) LA y LM

Texturas de Pertltas en venas regulares Pertltas en parche
exsolución e Irregulares Mesopertltas

A Aroca = 0. 84, Oh = 0. 05 ^roca = 0. 85, °n : 0. 12
Estruct. ^cs-rf = 0. 70, On Z 0. 04 ^cav Z 0. 88, Oh z 0. 04

A131 A131roca r 1. 147, °n z 0.037 A131roca z 1. 110, Oh z 0. 014
Al31cs-rf z 1. 139, °n Z 0. 034

FK nC*r'roca z 0. 89, °n z 0. 08 nCrroca z 0. 96, on z 0.09
Conp. nOr n^cs-rf : 0. 98, °n Z 0. 02 rOrcav z 0. 96, °n z 0. 08

FNa nC(rroca z 0. 02, °n z 0. 04 nCrroca z 0. 00, °h z 0. 03
n^cs-rf = 0. 00, °n Z 0. 03

FK tl°roca 0. 89, °n z 0. 06 ti°roca z 0. 99, Oh z 0. 03
Orden tto tl°cs-rf = 0. 80, °n Z 0. 06 ti°cav z 0. 99, °n = 0. 02

FNa tl°roca ; 0. 96, °n Z 0.02 ^lOroca z 0. 97, On ; 0. 04
tl°cs-rf = 0. 94, °n - 0. 02

«sin tener en cuenta los feldespatos monoctínicos
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Figura 4.- Feldespato potásico con pertita 
en venas irregulares de la zona extema II, de 
Los Rancajales. NC x 10.

ras inferiores a 500°C, estando en conso
nancia con los datos de inclusiones flui
das para otras pegm atitas m iarolíticas, 
(London, 1986b).

En el diagrama £ t l  - nOr, Figs. 5a y 
5b, se aprecian las dos poblaciones de 
feldespatos pertenecientes a ambos tipos 
de pegmatitas, presentándose como po
blaciones separadas, con cierto solape, y 
que corresponden a los diferentes esta
dios de cristalización.

El alto grado de ordenamiento ha sido 
confirmado por IR, utilizando el diagra
m a de Hafner & Laves (1957) (Fig 6) en 
el que también se proyectan con objeto 
comparativo otros feldespatos recogidos 
de la bibliografía (Lehtinen, 1974; Cerny 
& Chapman, 1984, 1986).

Texturas gráficas

Las texturas gráficas en Los Rancaja
les son del tipo apográfico en la matriz 
de la zona externa II, y gráfico en los fe- 
nocristales de la misma zona (tabla 6). 
En ambos casos parecen proceder de la 
cristalización simultánea de ambos m i
nerales.

Las texturas gráficas de El Jaralón, 
se desarrollan en las zonas 1 y 2 (tabla 
7), tienen orientación óptica uniforme y

Fig. 5.- Diagrama binario X tl (tr[l 10]-tr[l- 
10] - nOr). Símbolos: circunferencias - Los 
Rancajales,círculos - El Jaralón.

a.-Feldespatos potásicos b.-Feldespátos 
sódicos

cortan los contactos intercristalinos. En 
función de las morfologías observadas, 
se pueden establecer tres estadios de cre
cimiento cristalino.

a. - Nucleación y crecimiento de for
mas esqueléticas, con máximo desarrollo 
según el eje c, esto es, es la dirección 
principal de crecimiento cristalino, dan
do lugar a m orfologías vermiformes y 
cristales huecos, (Figura 7).

b . - Desarrollo de formas dendríticas,
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cristalización según el eje a, en el ver
m es antes formado, ocupando el cristal 
hueco (Figuras 7 y 8).

c.- Formación de morfologías, tabula
res, por ocupación total del cristal hueco 
(Figura 7).

Fig. 6.- D iagram a de H afner & Laves 
(1957). Símbolos: cuadrados-feldepatos sódicos; 
aspas-feldespatos potásicos de Lehtinen (1974). 
Circunferencias-adularías en venas hidroterma
les de Cemy & Chapman (1984). Rombos- 
adularias pegmatíticas de Cemy & Chapman 
(1986). Los contornos de las especies están 
basados en Cemy & Chapman (1986).

Figura 7.- Feldespato sódico con textura 
gráfica de cuarzo esquelético, de la zona 2 de 
El Jaralón, mostrando la evolución morfológi
ca. NC x 10.

Figura 8.- Feldespato potásico con textura 
gráfica de cuazo dendritico, con gran desarro
llo del eje c, y menor del eje a. El Jaralón. NC 
x 10.

TABLA 6. - MINERALOGIA Y TEXTURAS DE LOS RANCAJALES

UNIDAD O ZONA TEXTURA MINERALOGIA

Z ona  e x t e r n a  I G ra n u d a Q .  B t(m s )  .  P l a g  • FK .  T u im
Z o n a  e x t e r n a  I I Pegia>i>orf íc t ic a " F e n o c r i  s t "  : Q ♦ ETC

G r á f l e a  A p o g r a f ic a • M a t r i z " .  Q * FK * Ms
Z o n a  i n t e r m e d i a  I I’egm  G ig a n te ETC • FNa ♦ B e r i l o  ♦ T o p a c io  ♦ <
Z o n a  i n t e r m e d i a  I I  Pegm  G ig a n te FRa • B e r i l o  ♦ T o p a c io  ♦ Q
N ú c le o Pegm  G ig a n te Q
R e í ! .  F r a c t u r a Ms ♦ FK * ERa ♦ B t
c u e r p o s  d e  s u s t . C i t a  ♦ G te  ♦ P y  . . .

TABLA 7. - 

UNIDAD O ZONA

MINERALOGIA Y TEXTURAS 

TEXTURA

DE EL JARALON

MINERALOGIA

Zona 1 Granuda
Metas. Graficolde

Q ♦ Bt(clta) ♦ FNa ♦ FK

Zona 2 Metas. Graficolde Q ♦ FNa (FK ♦ Bt-Clta) 
Q ♦ FNa

Zona 3 Pegm Gigante FK ♦ FNa 
FNa

Núcleo Pegm Gigante Q
Zona 4 cristales 0 + FK ♦ FNa
(cavidades Ei? ♦ Cita + Cale ♦ Q
drusas o pockets) Estllblta + Hematites 

Fluorita ♦ Opalo

Este tipo de texturas se ha observado 
tanto en feldespatos potásicos como en 
feldespatos sódicos, o en el contacto 
entre ambos, así como a diferentes esca
las en el tamaño de los cristales (Figura 
9).

Estas morfologías encontradas en los 
cristales de cuarzo han sido reproducidas 
experim entalm ente  por cris ta lización  
simultanea de ambos minerales a partir 
de un fundido (Swanson & Fenn, 1986), 
directam ente relacionadas con la tem pe
ratura de subenfriamiento.
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Figura 9.- Dos generaciones de textura 
gráfica con distinto tamaño, la mayor sobreim
puesta a la menor. El Jaralón. NC X 10.

Usando tan solo criterios texturales, 
las texturas estudiadas pertenecen a otro 
grupo de teorías que explican las textu
ras gráficas por sustituciones metasomá- 
ticas (Yang Tainting et al., 1986), aun
que las morfologías observadas son muy 
similares a las producidas experimental
mente.

La zona 3 carece de cuarzo en textu
ra gráfica, pero sí se encuenna en forma 
de grandes cristales, cercanos a su nú
cleo.

Génesis de los feldespatos pegmatiti- 
cos de Los Rancajales

El cuerpo de Los Rancajales presenta 
diferenciación y zonación mineralógica. 
Este cuerpo procede de un fundido de 
com posición granítica, diferenciándose 
en fundidos ricos en volátiles y elem en
tos raros. El fundido original (granitoi- 
des de Los Remedios) se generó por ul- 
trametamorfismo, probablemente de or- 
togneises (Gonzalez del Tánago y Belli
do, 1981; Sanchez Muñoz, 1989).

La presencia de feldespatos monoclí- 
nicos indica una temperatura de cristali
zación para las zonas externas del orden 
de los 610 °C (Gonzalez del Tánago y 
Bellido, 1981). El resto de los feldespa

tos potásicos, con ordenamiento interm e
dio a alto, en general entre 0.85 y LOO 
para X tl, indican temperaturas mínimas 
de formación de 500 °C para las zonas 
externas y zona intermedia I, con orde
namiento en el estadio subsólidus.

Desde el punto de vista textural y m i
neralóg ico  de fe ldespatos, el estadio  
mejor representado es el postmagmático 
ó subsólidus. En él, se producen las ex
soluciones, el engrosamiento de estas, y 
su posterior transformación morfológica 
(rotación de interfases), esto es, hasta 400 
°C aproximadamente (Parsons & Brown 
1984). A esta temperatura se congela el 
proceso, tanto de ordenam iento como 
textural, es decir, la formación de perti- 
tas en vena irregulares.

La etapa hidrotermal, tan generaliza
da en El Jaralón, no se desarrolla en gran 
medida en estos cuerpos y desde el punto 
de vista de los feldespatos, cristalizan al
bitas de muy alto grado de ordenamiento 
(cleavelandita), y feldespatos potásicos 
de orden intermedio, carentes de macla 
M o en enrejado y de texturas de exso
lución, debido probablemente a la cinéti
ca y medio de cristalización, más que a 
la temperatura.

Génesis de los feldespatos pegmatiti- 
cos de La Pedriza

En las pegmatitas de La Pedriza se 
distinguen dos etapas claras en su form a
ción, una etapa ígnea y una hidrotermal, 
cuyo tránsito viene marcado por la for
mación de las cavidades hidrotermales.

Inicialmente se parte de un fundido 
de composición granítica rico en voláti
les (H20 ,  F, C 0 2), puesto de manifiesto 
por la mineralogía hidrotermal (clorita, 
estilbita, calcita, fluorita, etc).

Los trabajos en sistemas experim en
tales enriquecidos en F y C 0 2, demues
tran que el mínimo granítico disminuye 
de temperatura a medida que aumenta la 
concentración de estos (630°C para 4%
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F), junto con un desplazamiento del con
tenido mineralógico del eutèctico en el 
sistema Q-Ab-Or hacia el vértice Ab, esto 
es, una  m ayor p ro p o rc ió n  en alb ita  
(M anning, 1981), este último fenomeno 
ha sido observado intrazonalmente en 
El Jaralón.

En la fase magmàtica de cristaliza
ción se formarán las zonas cuarzo-fel- 
despáticas, y por lo tanto los feldespatos 
inicialm ente formados a tales temperatu
ras deberían tener estructura monoclíni- 
ca.

La transición magmático-hidrotermal 
lleva consigo la desaparición del fundido 
residual y la exsolución de una fase 
fluida rica en H 20 , probablemente bifá
sica, que producirá, por un lado, la trans
form ación de la roca ya cristalizada (fase 
vapor), y por otro la precipitación de la 
m ineralogía de las cavidades hidroterm a
les (fase líquida), en relación al modelo 
de Jahns & Bumham (1969). La ausen
cia de boro (turmalina) en estas rocas, 
invalida la u tilización  del m odelo de 
London (1986a,b) en este caso específi
co.

La temperatura inicial del proceso de 
form ación de drusas debe ser inferior a 
los 500 °C, dada la ausencia de macla en 
enrejado de los feldespatos potásicos de 
las cavidades y el alto grado de ordena
m iento (t1o = 1.00) (Blasi et al., 1984).

La pureza de los feldespatos, con 
bajos contenidos de solución sólida, tanto 
en el cuerpo como en los hidrotermales, 
la transform ación a pertitas parche, la al
teración de biotitas a cloritas y la disolu
ción posterior de éstas, se atribuye a la 
fase vapor hidrotermal exsuelta del flui
do acuoso, que homogeneiza los caracte
res químicos y estructurales de los fe l
despatos alcalinos. Este papel de fluidos 
ya ha sido asignado en otras rocas (Par- 
son 1978).

Resumiendo, en el estadio magm àti
co cristalizó un feldespato potásico mo- 
noclínico homogéneo y otro sódico tri-

clínico, a temperaturas entre 550 y 650 
°C; más tarde en la etapa postmagmática 
se produce la exsolución de feldespatos 
y un ordenamiento subsólidus de la red. 
Con el inicio del estadio hidrotermal se 
transforma la mineralogía pegmatítica y 
cristalizan los minerales de las cavidades 
hidrotermales.

Conclusiones

1. - El cuerpo pegmatítico de Los Ran- 
cajales, presenta procesos de diferencia
ción y fraccionamiento, evidenciados a 
través del amplio rango de variación del 
ordenamiento Si-Al y del grado de solu
ción sólida directamente relacionados con 
el descenso de la temperatura y la ciné
tica de cristalización, y su historia post
magmática.

2. - El grado de ordenamiento (muy 
alto) y el de solución sólida (muy bajo) 
en El Jaralón son homogéneos, por lo 
que no reflejan procesos de diferencia
ción, debido a la acción de los fluidos 
hidrotermales ricos en F y C 0 2 que in
crem entan y hom ogeneizan los rasgos 
quimico-estructurales de los feldespatos 
prim arios, dando lugar a m icroclinas 
bajas (tlo = 1 .0 0 ) y pertitas parche, y 
albita baja. Además, la fase vapor hidro
termal lixivia el Ca y el Fe de la roca 
que pasa a la fase fluida acuosa hidroter
m al que p recip ita  dando lugar a las 
cavidades hidrotermales.

3. - De acuerdo con los caracteres de 
los feldespatos en las dos areas estudia
das, respecto a los tres estadios de for
mación (magmàtico, postmagmàtico e h i
drotermal) se puede decir que:

En Los Rancajales, se observan relic
tos del estadio magmàtico transformados 
por el estadio postmagmático ó subsóli
dus (am pliam ente reflejado), m ientras 
que el estadio hidroterm al ó deutérico 
aparece pobremente representado.

En el El Jaralón, el estadio hidroter
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mal transforma los minerales, práctica
mente en su totalidad, dejando tan solo 
restos del estadio postmagmático ó sub- 
sólidus.

4 .- Los a flo ram ien to s  es tu d iad o s 
muestran que los feldespatos alcalinos 
son m inerales que reflejan la historia 
térmica de cuerpos pegmatíticos indivi
duales, pudiendo cuantificar los proce
sos de cristalización actuantes a través 
de sus rasgos químico-estructurales, cal
culables mediante parámetros de celdilla 
y matem áticos y a través de estudios 
texturales (exsoluciones, intercrecim ien
tos, reemplazamientos y alteraciones), así 
como permiten diferenciar cuerpos peg
m atíticos p ertenecien tes a d iferen tes 
ambientes geodinámicos.
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Características y distribución de los fosfatos de las 
pegmatitas graníticas de la península del Cap de Creus 

(Pirineo oriental catalán)

Mercé CORBELLA I CORDOMÍ, Joan-Carles MELGAREJO I DRAPER

Departament de Cristal.lografia, Mineralogía i Dipósits Minerals. c/Martí i Franqués, s/n. 
08028 Barcelona.

Abstract: A regional zoning on the pegmatite field of Cap de Creus (NE Spain) has been observed. In 
relation to the mineralogy and internal structure of pegmatites, four types have been defined. The 
distribution of phosphate minerals among them remarks this zoning.

Type I are barren pegmatites or pegmatites with graphical texture. They are hosted in high metamorphic 
grade pelites (sillimanite- Kfeldspar) in the northern area. Their only phosphate mineral is apatite. The 
others types appear in pelites of medium metamorphic grade (cordierite-andalucite). T ype II are transitional 
pegmatites. They contain abundant nodules of Fe-Mn-Mg- primary phosphates and a characteristic 
paragenesis of metasomatic and secondary phosphates. Type HI pegmatites, or microcline-albite pegma
tites, are more differentiated. They also contain some Li- primary phosphates, some Be metasomatic and 
hydrothermal phosphates besides some secondary ones. On the more external zone are found type IV 
pegmatites (or albite-muscovite pegmatites). There occur a few Li- primary phosphates which show a 
widespread replacement by other Li or Be, Na or Al- phosphates.

On a regional scale, an increase on the Mn/Mn+Mg+Fe ratio has been observed for some phosphate 
species, from type II pegmatites toward type IV ones.

The role of (PO,)3- has been noticeable during generating processes in this pegmatite field, as it controls 
not only the stability of Al-silicate minerals but also the distribution of some elements: Al, Li, Mn, Zn, Be, 
Ti.

Key words: Pegmatite field, mineral zoning, Fe-Mn-Mg-Li-Be phosphates, Pyrenees.

Resumen: El campo pegmatítico del Cap de Creus presenta una distribución zonal de 4 tipologías 
pegmatí ticas definidas en función de su mineralogía y estructura intema. La distribución de las especies de 
fosfatos responde asimismo a este modelo zonal. I) Zona de pegmatitas microclínicas estériles, de textura 
gráfica y conteniendo sólo apatito como fosfato primario. Están emplazadas en metapelitas de la zona de 
sillimanita-feldespato potásico. Las demás zonas o tipos de pegmatitas se encuentran en metapelitas de 
grado medio (zona de cordierita-andalucita). II) Zona de pegmatitas transicionales con nódulos de fosfatos 
primarios de Fe-Mn-Mg, y una abundante paragénesis de fosfatos metasomáticos y secundarios. ID) Zona 
de pegmatitas microclínico-albíticas, más diferenciadas, conteniendo algunos fosfatos primarios de Li, me
tasomáticos e hidrotermales de Be y secundarios de Fe-Mn. IV) Zona de pegmatitas albítico-moscovíticas, 
en la zona más extema (grado metamórfico medio), con fosfatos primarios de Li reemplazados por otros 
de Li o Be, Na o Al.

A escala de distrito pegmatítico, para diversas especies de fosfatos se aprecia un enriquecimiento en 
la relación Mn/(Mn+Fe+Mg) hacia las zonas más externas.

El papel del (P04)3' durante el proceso generador de las pegmatitas ha sido puesto de manifiesto en este
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campo pegmatítico como controlador no sólo de la estabilidad de silicatos alumínicos sino deladistribución 
de algunos elementos: Al, Li, Mn, Zn, Be y Ti.

Palabras clave: Campo pegmatítico, zonación mineral, fosfatos Fe-Mn-Mg-Li-Be, Pirineos.

1. Introducción

Las pegmatitas graníticas se caracteri
zan por presentar variadas paragénesis m i
nerales. De ellas, tal vez la de los minerales 
fosfatados sea aquella de la que se dispone 
menos información. Este trabajo, tomando 
como ejemplo el campo pegmatítico del 
Cap de Creus, pretende aportar datos sobre 
la distribución y evolución de paragénesis 
de fosfatos en un campo pegmatítico zona
do. A tal fin, se ha realizado un muestreo 
exhaustivo de las rocas pegmatíticas, estu
diándose su mineralogía mediante micro
scopía óptica de luz transmitida y reflejada, 
difracción de rayos X, SEM-EDS, micro- 
sonda electrónica y microsonda iónica.

2. Contexto geológico

La Península del Cap de Creus, al NE de 
Girona, está constituida por los materiales 
hercínicos más orientales de la Cordillera 
Pirenaica: en esencia una potente serie ati- 
buída al Cambro-Ordovícico,queenelsector 
SW de la península es intruída por granitoi- 
des (macizos de Roses y Roda).

El conjunto ha sido sometido a una de
formación hercínica en la que se reconocen 
dos fases principales. En el episodio interci
nemático el metamorfismo regional que 
afecta la serie alcanza su máxima intensi
dad, aumentando ésta hacia el N, desde la 
zona de la clorita-moscovita hasta la mig- 
matítica, con isogradas de dirección NW- 
SE (Carreras, 1973 y 1975). Durante este 
episodio se emplazan diversos cuerpos de 
gran ito ides de reducidas dim ensiones 
(Carreras et al., 1975). Un último episodio 
deformativo, en condiciones menos plásti
cas, conlleva el desarrollo de zonas de ciza
lla según bandas anastomosadas de direc
ción NW-SE (Carreras, 1974). Las pegma
titas se emplazan desde finales de la primera 
fase hasta sincrónicamente a la última (Ca
rreras, 1973 y Corbella, 1990).

3. Tipología y mineralogía de las peg
matitas

El campo pegmatítico abarca una exten
sión de unos 18 km2. En esta superficie 
afloran unas centenas de diques de dimen
siones muy variables, predominando los de 
longitud hectométrica y anchura métrica. 
En este campo han sido descubiertas recien
temente mineralizaciones de Sn-Be-Ta-Nb 
(Melgarejo et al., en prensa) y de fosfatos de 
Li (Corbella & Melgarejo, 1989), lo que 
permite su clasificación en el subtipo de 
pegmatitas con Be-Nb-Ta dentro de las peg
matitas de elementos raros de Cemy (1982). 
El campo pegmatítico presenta una distri
bución zonal en lo que atañe a sus caracte
rísticas mineralógicas y texturales, zonali- 
dad que está directamente relacionada con 
el grado metamòrfico. Así, de N a S pueden 
diferenciarse los siguientes tipos (fig. 1):

a) pegmatitas de textura granuda gruesa 
y gráfica, compuestas de cuarzo, feldespato 
potásico y albita, con mica subordinada 
(generalmente moscovita a la que con fre
cuencia acompaña biotita). Otros acceso
rios muy comunes son almandino, turmali
na negra (chorlita), sillimanita y cordierita. 
Son pegmatitas estériles, siendo la magne
tita el mineral opaco habitual, aunque en 
ocasiones aparecen muy escasamente ilme- 
norrutilo y columbita. El único fosfato pre
sente es el apatito, en cristales de grano muy 
fino.

b) pegm atitas transicionales, cuyas 
bandas aplíticas son reemplazadas por cuer
pos lenticulares de grano grueso con micro- 
d ina, cuarzo, albita, turmalina, moscovita, 
andalucita (parcialmente desestabilizada a 
sillimanita) y ocasionalmente cordierita. 
Pueden contener mineralización de Nb-Ta- 
W-U y algunos fosfatos de la asociación Fe- 
Mn-Mg-Ca.

c) pegm atitas m icroclínico-albíticas 
zonadas internamente, con núcleo cuarzo- 
albítico y mineralización de Nb-Ta-U-Be y
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Figura 1:
Distribución de los tipos de pegmatitas en la península del Cap de Creus y asociaciones fosfatadas co

rrespondientes (cartografía modificada a partir de Carreras et al., 1975): I) pegmatitas gráficas, estériles; 
II) pegmatitas transicionales, con fosfatos primarios de la asociación Fe-Mn-Mg-Ca; III) pegmatitas 
microclínico-albíticas zonadas, con fosfatos de Fe-Mn-Li-Be; IV) pegmatitas moscovítico-albíticas, con 
fosfatos de Li-Al-Mn-Be; V) Filones de cuarzo, estériles.

fosfatos de Li. Accesoriamente aparecen 
diseminaciones o vetas de arsenopirita con 
bismuto nativo, bismutinita, telururos de Bi 
y oro nativo.

d) pegmatitas esencialmente moscovíti
co-albíticas, con mineralización de Sn-Ta- 
Be. Son muy frecuentes las bandas de reem
plazamiento de cuarzo y moscovita con 
fosfatos de Li-Al-Be-Sr.

e) filones de cuarzo estériles.
Las pegmatitas del primer tipo se en

cuentran en áreas de metamorfismo de grado 
alto, localmente asociadas a migmatitas. 
Los otros tipos se encuentran en zonas de 
grado medio pero siempre en asociación a 
esquistos con cordierita y andalucita.

A grandes rasgos, esta zonación con
cuerda con las descritas por otros autores 
para campos pegmatíticos de elementos

raros (Nedumov, 1964; Varlamoff, 1973) 
aunque algunos de los tipos descritos por 
estos autores no están claramente definidos 
en el campo pegmatítico del Cap de Creus. 
No obstante, según Cemy (1982) es difícil 
encontrar una zonación completa como las 
descritas en un mismo distrito. Por otra 
parte, y de forma simultánea a la zonación 
mineralógica y de estructura interna, existe 
un cambio en la longitud/grosor de los 
guerpos pegmatíticos, que aumenta desde 
la primera zona a la última, hecho que 
concuerda con los campos descritos por 
Solodov (1971).

4. Distribución de los fosfatos en las 
pegmatitas de tipo II (transicionales)

Estas pegmatitas se caracterizan por pre
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sentar una débil estructuración interna. Los 
fosfatos (esencialmente férrico-mangané- 
sicos, más o menos alterados) se encuentran 
en las vetas de grano grueso, compuestas de 
moscovita en placas centimétricas en los 
bordes y cuarzo con feldespatos alcalinos 
en el centro.

a) Fosfatos primarios 
Se trata especialmente de fosfatos de los 

g rupos g ra fto n ita -b eu s ita
(Fe+2,Mn,Ca)3(P 0 4)2, magniotriplita-tripli- 
ta (Mg,Fe+2,Mn,Ca)2(P 0 4L(F,0H ), triploi- 
dita-wolfeita (Mn,Fe+2)2P 0 4OH y wyllieita 
Na,Fe+22A l(P 04)r  Los primeros aparecen

Tabla 1: análisis químicos (% en peso) mediante microsonda electrónica (analista M. Barrandon) de 
fosfatos de las pegmatitas de tipo II (transicionales) y fórmulas estructurales correspondientes calculadas 
en base a (PO T.

magnio-
lazulita escorzalita graftonita sarcópsido triplita wolfeita arrojadita fillovita

A l , 0 , 3 3 . 2 3 3 1 . 5 9 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 2 . 3 2 0 . 0 0
T i C , 3 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 1 2 . 9 2 0 . 0 3 0 . 0 3 0 . 0 0
Feo 6 . 4 9 1 7 . 2 3 3 0 . 3 7 4 3 . 1 6 2 6 . 9 2 4 4 . 8 8 2 5 . 1 2 2 6 . 6 8
MgO 9 . 0 4 1 . 5 5 1 , 1 0 5 . 0 3 1 1 . 1 6 3 . 9 7 4 . 0 9 4 . 3 3
ZnO 0 . 0 0 0 . 0 0 n . d n . d n.d 0 . 5 7 0 . 7 0 0 . 0 0
MnO 0 . 0 0 0 . 0 9 1 7 . 3 5 9 . 4 9 8 . 6 7 1 3 . 0 7 1 1 . 6 0 1 4 . 5 9
Cao 0 . 0 0 0 . 0 0 8 . 8 2 0 . 0 1 0 . 1 3 0 . 0 0 3 . 4 3 4 . 7 8
SrO o.po 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0
N a 2 ° 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 5 . 8 6 0 . 0 0
( L l , 0 ) n . d . n . d n . d n . d n.d n.d n.d n.d
K 2 ° 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 1 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 2 . 2 1 0 . 0 6
p 2 ° 5 4 5 . 8 6 4 4 . 2 7 4 1 . 6 8 4 2 . 0 0 3 6 . 8 5 3 3 . 1 3 4 0 . 5 4 4 3 . 0 3
S l O , 0 . 1 6 0 . 0 1 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 2 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0
F 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 4 . 8 3 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0
( H 2 0 ) 5 . 8 5 5 . 6 2 n . d n . d 2 . 2 6 4 . 2 1 0 . 8 7 n . d .

TOTAL 1 0 0 . 6 3 1 0 0 . 3 6 9 9 . 3 4 9 9 . 7 0 1 0 1 . 7 7 9 9 . 8 6 9 6 . 7 7 9 9 . 2 20 =F -  2 . 0 3
TOT A L 1 0 0 . 6 3 1 0 0 . 3 6 9 9 . 3 4 9 9 . 7 0 9 9 . 7 4 9 9 . 8 6 9 6 . 7 7 9 9 . 2 2
A  I * ' 2 . 0 1 2 . 0 1 1 . 9 9 1 . 9 9 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 9 6 0 . 9 6 0 . 0 0
Tifí 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 7 0 . 0 0 0 . 0 1 0 . 0 0
Fe + 2 0 . 2 8 0 . 7 7 1 . 4 4 2 . 0 3 0 . 7 2 1 . 3 4 7 . 3 4 3 . 6 70 . 6 9 0 . 1 2 0 . 8 9 0 . 0 9 0 . 4 2 0 . 9 2 0 . 2 1 2 . 1 3 1 3 . 1 0 1 . 0 6 6 . 7 7
Zn + 2 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 - 0 . 0 1 0 . 1 8 0 . 0 0
(Lil + - 0 . 9 7 - - 2 9 0 - 2 9 0 - 1 . 9 5 - 1 . 9 6 - -
Mn  2 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 8 3 0 . 4 5 0 . 2 4 0 . 4 0 3 . 4  4 J 2 . 0 4
C a + 2 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 5 4 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 1 . 2 9 1 . 2 9 0 . 8 4 0 . 8 4
S r + 2 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 J 0 . 0 0
Na  2 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 3 . 9 7 3 . 9 7 1 . 8 4 1 . 8 50 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 9 9 0 . 9 9 0 . 0 1
p L 1 . 9 9 ] 2 . 0 0 2 . 00-1 2 . 0 0 2 . 0 0 ] 2 0 0 2 . 0 0 2 0 0 1 . 0 0 ] 1 . 0 0 1 . 0 0 1 . 0 0 1 2 . 0 0 ] 1 2 . 0 0 6 . 0 0 6 . 0 0
Si  +  4 0 . 0 1 J o.ooJ o.ooJ 0 . 0 0 o . o o -1 0 . 0 0 o.ooJ 0 . 0 0
F 0 . 0 0 0 . 0 0 ] 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 4 9 0 . 0 0 ] 0 . 0 0 0 . 0 0
( O H ) 2 . 0 0 2 . 0 0 2 . ooJ 2 . 0 0 - - 0 . 5 1 1 . 0 0 1 . 0 0 1 . 0 0 2 . OOJ 2 . 0 0 -

Lámina 1:
1) Willyeita (W) en corona entre cuarzo y silicatos alumínicos de grano fino (moscovita, albita) y 

asociación reequilibrada de sarcópsido (S), graftonita (G) y fillowita (F). Nicoles cruzados.
2) Reemplazamiento de una primera generación de sarcópsido (Sj) por graftonita (G) con láminas de 

sarcópsido de segunda generación (S2). Nicoles cruzados.
3) Reemplazamiento de un gran cristal de sarcópsido (S) con extinción homogénea y maclas 

polisintéticas por vetas de graftonita (G) y de fillowita (F). Nótese el reequilibrio posterior de la asociación. 
Nicoles cruzados.

4) Reemplazamiento de cristales de ferrisicklerita (Fs) por heterosita con diferente estado de oxidación 
(Hj y Hj). Nicoles cruzados.

5) Crandallita rica en Sr (Sr) en cristales aciculares dispuestos en agregados radiales, en posición 
intersticial entre cristales de cuarzo (Q) y albita (A). Nicoles cruzados.

6) Grandes cristales de montebrasita (M) reemplazando cristales de albita (A). Nicoles cruzados.
7) Fase X (X) y crisoberilo (C) reemplazados por wyllieita (W). Nicoles cruzados.
8) Cristales de berlinita (B) con extinción ondulante reemplazados por trolleita (T) y montebrasita (M). 

Nicoles cruzados.
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del grupo según Moore & Ito, 1978), cirilo- 
vita NaFe+33(P 0 4) (0H )4 H20 ,  lipscombita 
(Fe+2,M n)Fe+32(P 0 4) (OH)2 y m itridatita 
Ca Fe+34(P 0 4)4(OH)63H O. Como produc
to final de alteración se forman óxidos e hi- 
dróxidos de Fe y Mn. Finalmente, algunas 
pegmatitas presentan finas películas de 
autunnita Ca(UO2)2(PO4)210-12H2O como 
producto de desestabilización de uraninita.

5. Fosfatos de las pegmatitas de tipo 
III (microclínico-albíticas)

Estas pegmatitas presentan una paragé
nesis característica de fosfatos con Li-Fe- 
Mn-(Be). Por otra parte, los fosfatos pueden 
llegar a ser muy abundantes. Los análisis de 
algunos fosfatos representativos de este tipo 
de pegamatitas se hallan en la tabla 2.

a) Fosfatos primarios
Se disponen en casi todas las zonas en 

que se estructuran internamente estas peg
matitas. Se trata de cuerpos centimctricos 
de aspecto nodular, a menudo muy altera
dos superficialmente. Los más abundantes 
son ferrisicklcrita, Li2_xMnt2j Fe+3xP 0 4 y 
montebrasita L iA l(P04)(F,0H).

La montebrasita es una fase frecuente en 
las pegmatitas más evolucionadas, asocia
da a los núcleos de cuarzo-moscovita-albita 
en forma de cristales hipidiomórficos, a 
menudo de tamaño decimétrico. Presenta 
un aspecto externo muy similar al de la 
albita, de la que se diferencia al microsco
pio por su mayor birrefringencia así como 
por su frecuente alteración fisural a otros 
fosfatos.

La ferrisicklerita es el fosfato primario 
más común en estas pegmatitas, en las que 
se presenta ya sea en las bandas cuarzo- 
moscovíticas, en los núcleos de grano grue
so o en vetas de cuarzo tardías. La ferrisick
lerita ha sido interpretada a menudo como el 
producto de lixiviación hidrotermal de Li 
en minerales del grupo de la trifilita (Fontan 
ct al., 1976). Sin embargo, en las pegmatitas 
del Cap de Creus no se ha encontrado en 
ningún caso trifilita relicta. Por otra parte, la 
ferrisicklcrita fue obtenida experimental
mente como fase primaria a partir de fundi
dos aluminosilicatados hidratados (Shigley 
& Brown, 1986), por lo cual creemos que

puede admitirse la posibilidad de una crista
lización directa de ferrisicklerita.

La heterosita, (Fe+3Mn+3)P 0 4 pseudo- 
morfiza a menudo casi totalmente la ferri
sicklerita (lám. l^J). Una primera aureola 
de heterosita presenta colores de plcocroís- 
mo muy fuerte de violeta a rojo, mientras 
que en sectores más externos presenta colo
res de pleocroísmo rojos. Cada una de estas 
zonas se encuentra en continuidad óptica 
con los núcleos de ferrisicklerita. Asimis
mo, los análisis mediante microsonda elec
trónica de ambas zonas (tabla 2) proporcio
nan relaciones comparables de Fe/Mn, por 
lo que puede deducirse que el cambio de 
coloración responde a cambios en el estado 
de oxidación de estos elementos. La pseu- 
domorfosis de fosfatos de Li por heterosita 
ha sido clásicamente interpretada como el 
producto de una lixiviación de Li acompa
ñada por variaciones en el estado de valen
cia del Fe y del Mn. Esta interpretación 
puede ser reforzada por las observaciones al 
respecto del pleocroísmo y a la detección, 
mediante microsonda iónica, de trazas de Li 
en las heterositas próximas a los núcleos de 
ferrisickleritas (Corbella & M elgarejo, 
1989).

Análogamente a las pegmatitas transi- 
cionales, no son raros fosfatos de la asocia
ción Fe-Mn-Mg-Ca, como sarcópsido y 
graftonita.

b) Fosfatos metasomáticos.
La etapa metasomática es comparable a 

la que se registra en las pegmatitas transi- 
cionales, si bien aquí está mejor desarrolla
da en conexión con la mayor importancia de 
los fenómenos de albitización. El mineral 
c a ra c te r ís tic o  es la a llu au d ita  
(Na,Ca)MnFe+3?(P 0 4)3, cuyas composicio
nes encajan estrictamente con la definición 
de este término por Moore & Ito (1979). La 
fórmula estructural de la alluaudita cuyo 
análisis químico se detalla en la tabla 2 
puede desglosarse, acorde a los criterios 
estructurales definidos por los autores cita
dos como:
^ a 0A t^0 .03  343^4 O O ^ 11 0 :5 8 ^ a n_'i0^r 0.Ql

(M n% (fe+\*M g
donde * representa posiciones vacantes 

de la estructura.
Es asimismo frecuente la pseudomorfo-
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sis de fosfatos de Li por fluorapatito (tabla 
2). El apatito aparece también en vetas que 
cortan a los fosfatos primarios, a menudo en 
asociación a brasilianita NaAl3(P 04)2(0H )4.

En algunas pegmatitas los cristales de 
berilo se encuentran pseudomorfizados total 
o parcialmente por hurlbutita CaBe2(P 0 4)2. 
Esta observación concuerda con las obser
vaciones de Burt & London (1982), quienes 
apuntan la inestabilidad del berilo frente a 
soluciones alcalinas o fluoradas contenien
do fósforo.

c) Fosfatos hidrotermales
Bajo esta denominación Moore (1982) 

se refiere a fases que se depositan a partir de 
soluciones hidrotermales en fisuras de la 
pegmatita. No son particularmente abun
dantes en este grupo de pegmatitas. Entre 
ellos pueden citarse berlinita A1P04, berilo- 
nita N aB eP 0 4, crandallita  rica en Sr 
(Ca,Sr)Al (P 0 4) (OH) H 2 0  (lám. 1-5) y 
brasilianita NaAl3(P 0 4)2(0H )4.

d) Fosfatos secundarios
Aparecen en vetas tardías en relación a 

la deformación, rellenas por crecimientos 
fibroso-radiales de apatito (pobre en F) al 
que siguen crecimientos de fases análogas a 
las descritas para esta etapa en las pegmati
tas transicionales. No obstante, dada la 
mayor proporción de fosfatos primarios en 
las pegmatitas microclínico-albíticas, los 
procesos de alteración han generado visto
sas costras de coloraciones verdosas (esen
cialmente mitridatita) que facilitan el reco
nocimiento de este tipo de pegmatitas en el 
campo.

6-Fosfatos de las pegmatitas de tipo 
IV (moscovítico-albíticas)

En las pegmatitas más evolucionadas la 
mineralización fosfatada se encuentra des
arrollada preferentemente en vetas de fosfa
tos hidrotermales más que como cristales 
primarios.

a) Fosfatos primarios
El más abundante en este tipo de pegma- 

titas  es la m o n teb ra sita  
(Li,Na)Al(P04)(OH,F), que se presenta en 
cristales de tamaño centimétrico asociados 
a albita (lám. 1-6). Otras fases menos fre
cuentes son sarcópsido y graftonita. Hay

que destacar diferencias composicionales 
importantes entre estos fosfatos y los co
rrespondientes que aparecen en las pegma
titas transicionales (tabla 3). Los sarcópsi- 
dos de estas pegmatitas más evolucionadas 
no contienen apenas magnesio, lo cual se 
compensa con ser mucho más ricos en Mn 
que sus homólogos de las pegmatitas tran
sicionales y microclínico-albíticas. Este 
incremento en la proporción de Mn también 
se refleja en la composición de los minera
les de la serie graftonita-beusita (tabla 3 y 
fig. 2). Mientras que en las pegmatitas menos 
evolucionadas los análisis químicos reve
lan composiciones próximas al extremo 
graftonita, en las pegmatitas más evolucio
nadas su composición oscila alrededor de 
términos intermedios de la serie.

b) Fosfatos metasomáticos
Queda englobada en este capítulo una 

mineralización fisural o intersticial pseudo- 
mórfica de las fases anteriores. Comprende 
m in era le s  rico s en  Al: e sc o rza lita  
(Fe+2,M g)Al2(0 H )2(P 0 4)2 reem plazando 
oxidos de Al, moscovita y turmalina negra 
(chorlita). El conjunto es a su vez reempla
zado por wyllieita Na2Fe+2 A1(P04) (lám. 
1.7). La fórmula estructural de esta fase ha 
sido calculada mediante los criterios de 
Moore & Ito (1979) como:
^ a c w * i . 0 6 ^ 0 0 ^ a a 0 5 ^ a o j 5 \ . T O ^ a o .Q l^?n o.99X,00

( F e ^ ^ n 142)2.óó(Fe^001%g029̂ - 1X
(ai,> V - ° (po4)‘donde * representa posiciones vacantes 
de la estructura.

El carácter peralumínico y pobre en S i0 2 
de esta etapa pegmatítica queda manifiesto 
por la presencia de oxidos alumínicos. Una 
asociación parecida de minerales peralumí- 
nicos ha sido descrita por Pesquera et al. 
(1986) en el Macizo de Cinco Villas (Piri
neos Vascos).

A esta etapa pertenece también la crista
lización de una fase X afín a la lipseombita 
Fe+2Fe+32(P 04)2(0 H )? (Gheith, 1953) por 
sus características ópticas y rango composi- 
cional, pero con muy elevados contenidos 
en Mn. En efecto, la fórmula estructural 
o b ten id a  en base  a 2 (P 0 4 ): 
(Mn+2 )(Fe+3108Mn+3092)(PO4)2(OH)2 pre
supone Ta presencia de cantidades significa
tivas de Mn+3 en la estructura. No obstante,
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Tabla 3: análisis químicos (% en peso) mediante microsonda electrónica (analista M. Barrandon) de 
fosfatos de las pegmatitas de tipo IV (moscovítico-albíticas) y fórmulas estructurales correspondientes cal
culadas en base a (P O ^. (*) fórmula estructural de la willieita en el texto.

g r a f t o n i t a s a r c ó p s i d o e s c o r z a l i t a w i l l i e i t a * F a s e  -X F l u o r a p a t i t o T r o l l e i t a C h i l d r e n i t a

0 . 0 0 0 . 0 0 3 1 . 6 4 8 . 1 9 0 . 0 0 0 . 3 3 4 5 . 6 9 2 3 . 6 9
F e 2 ° 3 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 4 . 0 4 2 1 . 7 7 0 . 0 0 0 . 1 1 0 . 0 0
M n , 0 3 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 1 8 . 3 6 0 . 0 0 0 . 1 9 0 . 0 0
t í ó 2 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 1 0 . 0 8 0 . 0 0 0 . 0 1 0 . 0 0
FeO 2 7 . 8 9 3 9 . 6 7 1 7 . 3 4 1 7 . 1 8 0 . 0 0 0 . 0 4 0 . 0 0 1 4 . 3 0
MgO 0 . 0 7 0 . 3 3 1 . 8 3 1 . 2 2 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 1 5
ZnO 0 . 2 3 0 . 2 8 0 . 0 0 n . d . n . d . 0 . 0 0 0 . 0 3 0 . 0 0
MnO 2 5 . 4 3 1 8 . 3 7 0 . 5 6 1 8 . 0 7 1 7 . 9 1 0 . 0 6 0 . 0 0 8 . 2 5
CaO 4 . 6 7 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 3 8 1 . 5 3 5 4 . 7 6 0 . 0 0 4 . 9 0
SrO 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0
N a 2 ° 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 6 . 1 5 0 . 0 4 0 . 0 2 0 . 0 0 0 . 0 0
( L i 2 0 ) n . d . n . d . n . d . n . d . n . d . n . d . n . d . n . d .
k 2 ° 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0
P 2 ° 5 4 0 . 1 2 4 0 . 5 1 4 3 . 0 8 4 4 . 8 1 3 5 . 8 6 4 1 . 3 7 4 7 . 6 3 3 1 . 6 9
F 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 1 . 1 8 4 . 1 6 0 . 0 0 0 . 0 0
C 1 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 0 0 0 . 1 5 0 . 0 0 0 . 0 0
( H 2 0 ) n . d . n . d . 5 . 4 7 n . d . 4 . 5 5 n . d . 6 . 0 5 1 6 . 1 1
TOTAL 9 8 . 4 1 9 9 . 1 6 9 9 . 9 2 1 0 0 . 0 5 1 0 1 . 2 8 1 0 1 . 1 1 9 9 . 7 1 9 9 . 0 90 = F ,Cl -  0 . 5 0 -  1 . 7 8
TOTAL 9 8 . 4 1 9 9 . 1 6 9 9 . 9 2 1 0 0 . t)5 1 0 0 . 7 8 9 9 . 3 3 9 9 . 7 1 9 9 . 0 9
Al"3
Fe"3
T i " 4

0.00 0.00 2.04 2.04 1.53 0.00 0.03 4.01 1.04 1.04
0.00 0.00 0.00 0.48 1.08) 0.00 0.01 4.03 0.00
0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 2.00 0.00 0.00 0.00

Mn"3
Fe"2
Mg"2
Zn"2

0.00 0-00 0.00 0.00 0.92 J 0.00 0.01 0.00
1.37 1.93 0.79 2.27 0.00 0.00 0.00 0.45
0.01 0.03 0.15 0.29 0.00 0.00 0.00 0.01
0.01 0.01 0.00 0.97 0.00 0.00 0.00 5 .06 0.00 0.00 0.92

(Li)"
Mn" ¿

- - - - - - - -
1.27 2.96 0.91 2.88 0.03 2.42 1.00 1.11 0.00 0.00 0.26

Ca"2 0.30 0.00 0.00 0.07 0.11 5.03 0.00 0.20
Sr"2 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
Na" 0.00 0.00 0.00 1.89 0.01 0.00 0.00 0.00
K"
P"5

0 .00J 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00
2 .00 2 .00 2.00 2 .00 2 .00 2.00 6.00 2.00 2.00 3.00 3 .00 3.00 3 .00 1.00 1.00

F" 0.00 0.00 0.00 0.00 0 .25) 1.13) 0.00 0 .00)
Cl~ 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 2.00 0.02 1. 15 0.00 0.00
(O H ) ' - - - - 1 .75* _ J 3 .00 3 .00 2 .00 2.00

los términos más ricos en Mn descritos 
hasta hoy (manganolipscombitas, según 
Lindberg, 1962) sólo contienen Mn+2 como 
sustitución de Fe+2. Así pues, aunque parece 
tratarse de una nueva especie, el pequeño 
tamaño de las partículas, su asociación ínti
ma con el resto de los fosfatos y su escasa 
cantidad ha imposibilitado hasta ahora la 
obtención de información estructural,

c) Fosfatos hidrotermales 
Las pegmatitas de tipo 4 son las que 

presentan más desarrollada la etapa pegma- 
títica hidrotermal. El mineral más abundan
te es la berlinita A1PO , que aparece en 
abundantes vetas de anchura centimétrica, 
orleadas de escorzalita, y que cortan toda la 
anchura de la pcgmatita. La berlinita, a su 
vez, es reemplazada por una mineralización 
fisural con Al-Li-Be comprendiendo una 
segunda generación de willieita, trolleita

A14(P 0 4)3(0 H )3, b rasilianita
NaAl3(P 0 4) (OH) , hurlbutita CaBe2(PO )2, 
herderita (Ca,M n)Be(P04)(F,OH), varias 
g en e rac io n es  de m o n teb rasita  
(Li,Na)Al(P04)(OH,F) (lám. 1 -8) y apatito. 
Una asociación muy parecida ha sido des
crita por London & Burt (1982) en las 
pegmatitas ricas en Li de White Picacho 
District, Arizona.

En conjunto, esta paragénesis se halla 
afectada por recristalización bajo deforma
ción, con texturas análogas a las observadas 
en fosfatos primarios o metasomáticos.

d) Fosfatos secundarios
La fase más común, habida cuenta de la 

abundancia de fosfatos alumínicos, perte
nece al grupo de la variscita A1P04 2H20 , 
hallándose dispuesta en vetas inframilimé- 
tricas que siguen los bordes de grano de los 
fosfatos anteriores o los transectan. Más ra-



CARACTERISTICAS Y DISTRIBUCION DE LOS FOSFATOS... 179

Figura 2:
Evolución de la composición química (% en 

peso) de sarcópsidos y miembros del grupo grafto- 
nita-beusita desde pegmatitas de los grupos II y III 
hasta las del grupo IV. Nótese el progresivo aumen
to en el contenido en MnO concordante con la 
disminución de MgO.

ramente se desarrollan fosfatos secundarios 
de Fe y Mn a costa principalmente de sar- 
cópsido y graftonita. Es notoria, aunque 
rara, la presencia de cristales idiomórficos 
de childrenita rica en Ca, cuyos contenidos 
en este elemento son mucho más elevados 
que los citados por Fransolet (1980). Esta 
childrenita es pseudomorfizada a su vez por 
otra rica en Mn, y el conjunto es parcial
mente reemplazado por crecimientos fibro- 
so-radiales de apatito. Ninguno de estas 
fosfatos secundarios se halla afectado por 
procesos de deformación.

7-Discusión

Del estudio del conjunto de las paragé
nesis minerales presentes en las pegmatitas 
del Cap de Creus (Corbella, 1990) se dedu
ce que se trata de un campo pegmatítico 
zonado de elementos raros, peralumínico y 
relativamente rico en fósforo. Este elevado 
contenido en (P 0 4)3‘ ha desempeñado un 
papel importante en cada uno de los distin
tos estadios pegmatíticos, al controlar de
terminados cationes (principalmente Fe, Mn, 
Al, Na, Ca y Be), papel que se acentúa dada 
la relativa pobreza en otros volátiles (muy 
especialmente F). Recuérdese a este respec
to que a la ausencia de especies típicamen
te fluoradas (como fluorita, topacio, etc.) se 
une la escasa presencia de F en especies 
minerales que podrían admitirlo en su es

tructura (fosfatos del grupo de la triplita, 
ambligonita, etc.).

Las pegmatitas transicionalcs presentan 
una asociación fosfatada con Fe-Mg-Mn-Ti 
(fig. 3). Las relaciones texturales entre estos 
fosfatos primarios y asociaciones minerales 
anteriores revelan que cantidades significa
tivas de (P 0 4)3' en el magma pueden actuar 
como desestabilizadores no sólo de silica
tos alumínicos primarios sino también óxi
dos, como gahnita o ilmenorrutilo. Wise & 
Loh (1976) han demostrado experimental
mente, por otra parte, que fluidos conte
niendo H3PO convierten fácilmente alumi- 
nosilicatos a fosfatos con aluminio, depen
diendo el grado de conversión solamente 
del volumen de fosfato introducido. Por lo 
tanto, las relaciones entre fosfatos y óxidos 
observadas en el campo pegmatítico del 
Cap de Creus sugieren que la abundancia de 
P en el magma influye en la separación 
geoquímica entre Ti-Nb-Ta al fijarse el 
primer elemento en la cristalización de los 
fosfatos primarios, con el consiguiente 
empobrecimiento de los fluidos residuales 
en este elemento. Por otra parte, el recmpla- 
zamiento de las fases alumínicas también 
conlleva incorporación de Al y Zn en los 
fluidos residuales.

Las pegmatitas microclínico-albíticas 
representan un primer estadio en la cristali
zación de fosfatos con elementos incompa
tibles (fig. 3). No obstante estos fosfatos se 
encuentran ámpliamente desestabilizados, 
con lixiviación de Li en episodios aún 
tempranos, por lo que este elemento pasa a 
las soluciones residuales en conjunción con 
el Be, producto de desetabilización de sili
catos. Por otra parte, la ausencia de silicatos 
de Li (espodumena o lepidolita) en las 
pegmatitas del área es congruente con una 
elevada actividad de (PO )3‘ en los fluidos 
mineralizantes (London, 1987).

En las pegmatitas albíticas es de desta
car la presencia de escorzalita y graftonita 
manganesífera, indicando que para la mis
ma estructura las pegmatitas más evolucio
nadas se enriquecen en Mn en relación a Fe 
y Mg, circunstancia también observada clá
sicamente en granates (Cerny y Hawthorne, 
1982). Por otra parte, las soluciones resi
duales quedan em pobrecidas en S i0 2 y
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F a s e  m i n e r a l T i p o  I I T i p o  I I I T i p o  I V
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Figura 3:
Distribución de las asociaciones fosfatadas en los tipos de pegmatitas de la península del Cap de Creus, 

paragénesis en función de su etapa de cristalización en la pegmatita y secuencia de cristalización. (X): 
fosfatos primarios; (+) fosfatos metasomáticos; (-) fosfatos hidrotermales; (o) fosfatos secundarios

enriquecidas diferencialmente en (P 0 4)3 y 
Al-Li-Fe, desarrollándose una variada pa
ragénesis fosfatada que fija definitivamente 
estos elementos (fig. 3).

De la síntesis de las observaciones ante
riores se desprende que el ión fosfato juega 
un importante papel metalogenético, al 
controlar la distribución de elementos como 
Zn, Li, Be y Ti.

Finalmente, algunos fosfatos primarios 
ricos en Fe están íntimamente asociados a 
los minerales de Sn-Nb-Ta-U-W. Por lo 
tanto, las vivas coloraciones de las altera
ciones correspondientes a los fosfatos (rock- 
bridgeita, mitridatita, etc) ha sido utilizada 
con éxito como un criterio de prospección 
indirecto para los elementos metálicos.
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Estudio mineralógico de la serie Devónica y Carbo
nífero inferior de Salient de Gállego (Huesca)
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A bstract: A study has been made of the mineralogy of the Devonian and Carboniferous series 
in the Pyrenees Axial zone. These materials are made up of altemances of pelitic levels with 
sandstones, limolites and carbonates.

The mineralogical associations are variable according to lithological changes of the materials. 
Special attention has been paid to the clastic levels containing quartz, calcite, phyllosilicates and 
feldspars as main minerals and dolomite, tourmaline, zircon, rutilo, and ores as minor constituents.

White micas and chlorites are the most abundant phylosilicates and pyrophyllite is only present 
in some levels from Devonian. Mica and chlorite crystallochemical parameters (basal spacing, bQ, 
crystallinity index and polytypes) determined in the fractions below 20, 1 and 0.5 p are all conver
gent. White mica compositions are close to muscovites. Chlorite are intermediate between clinoch- 
lore and chamosite compositions.

The global analysis of data, together with evidences of pressure-solution processes between 
quartz and phyllosilicates, lead to the conclusion that the most probable evolution of these materials 
corresponds to the anchizone or early metamorphism zone.

Key words: Mineralogy, Micas, Chlorites, Anchizone, Devonian, Aragonese Pyrenees

Resumen: Se estudia la mineralogía del Devónico y Carbonífero de la Zona Axial Pirenaica 
(Salient de Gállego). Los materiales de estas series están básicamente constituidos por alternancias 
de niveles pelíticos con areniscas, limolitas y carbonatos.

Las asociaciones mineralógicas varían en función de la litología de los materiales. Se ha cen
trado la atención en los niveles clásticos, en los que se encuentra cuarzo, calcita, filosilicatos y fel
despatos como fases más importantes, y dolomita, turmalina, circón, rutilo y minerales opacos como 
constituyentes accesorios.

Micas blancas y cloritas son los filosilicatos más abundantes, mientras que la pirofilita sólo 
aparece en algunos niveles del Devónico. Los parámetros cristaloquímicos de estas fases (espacia
dos básales, bQ, índices de cristalinidad y politipos) determinados en las fracciones menores de 20,
1 y 0,5 p, son todos convergentes. Las micas blancas muestran composiciones próximas a la de mos
covita, y las cloritas son de composición intermedia entre clinocloro y chamosita.

Estos datos, junto a las evidencias de procesos de presión-solución entre cuarzo y filosilicatos, 
permiten concluir que el proceso evolutivo más probable de estos materiales corresponde a la 
anquizona o zona de metamorfismo incipiente.

P alabras clave: Mineralogía, Micas, Cloritas, Anquizona, Devónico, Pirineos Aragoneses

1.- Introducción. aportar datos estratigráficos, m ineralógi
cos y pedológicos de las rocas sedim en
tarias en las que encajan diferentes tiposEl presente trabajo tiene por objeto
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de mineralizaciones, principalmente de 
Pb-Zn-F, que aparecen en zonas próxi
mas.

El área estudiada se encuentra situada 
entre la localidad de Lanuza y la frontera 
con Francia del Portalet; pertenece al 
Alto Valle del río Gállego, con Sallent 
de Gállego y Formigal como centros u r
banos.

Desde un punto de vista geológico, la

zona se encuentra en la tradicionalmen
te denominada Zona Axial Pirenaica, for
mada por materiales paleozoicos. En el 
área de trabajo estos materiales pertene
cen al Devónico y al Carbonífero (fig. 
1). A unos 10 km hacia el ESE de la 
zona estudiada aflora el batolito graníti
co de Panticosa, que genera fenómenos 
de metamorfismo de contacto en las rocas 
devónicas.

Fig. 1: Mapa geológico (Bixel et al., 1983, modificado)

Estos materiales han sufrido, princi
palmente, la Orogenia Hercínica, estan
do el comportamiento tectónico fuerte
mente influenciado por las diferencias li- 
tológicas de la serie. En la Orogenia 
Hercínica podemos diferenciar tres fases 
(W ensink,1962 ; Valero, 1974; Bixel et 
al., 1983): la primera de ellas origina 
pliegues tumbados cuyo eje presenta una 
dirección N20°E. La segunda es la más 
importante, puesto que genera los princi
pales accidentes de la zona; está caracte

rizada por la formación de pliegues cuya 
dirección axial es N110°E. Por último, 
se observan cabalgam ientos a escala 
regional muy importantes, que se consi
deran tard ihercín icos. L ocalm ente se 
puede observar que estas series han su
frido de forma no muy intensa la Oroge
nia Alpina.

2.- Antecedentes bibliográficos

Las primeras referencias bibliográfi-
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cas sobre la geología de la zona de Sa- 
llent de Gállego son las de Bresson 
(1903) y Dalloni (1910). Ruiz & Mada- 
riaga (1941) realizaron un estudio sobre 
el Carbonífero de España, describiendo 
los afloramientos del Portalet. Mirouse 
(1962), en su Tesis Doctoral, aborda el 
estudio de todos los materiales afloran
tes en el valle d ’Ossau y el alto valle del 
Gállego, realizando una cartografía de la 
zona a escala 1:700.000. W aterlot (1969) 
describe todos los afloramientos carbo
níferos del Pirineo. Posteriormente hay 
una serie de trabajos en los que se estu
dia desde un punto de vista paleontológi
co la serie devono-carbonífera con el fin 
de obtener dataciones exactas de las d i
versas facies existentes (Perret et al, 
1972; Perret, 1974; Joseph et al. 1975 y 
1980). Por último cabe citar los trabajos 
de síntesis geológica de R íos et al. (1983) 
y de Bixel et al. (1983).

3.- Descripción de la serie.

Con el fin de facilitar las conclusio
nes mineralógicas, se resumen a conti
nuación las características de la serie es- 
tratigráfica en la zona de Sallent, en base 
a datos obtenidos por otros autores para 
diferentes áreas pirenaicas y a aportacio
nes propias (Fig. 2).

El Devónico inferior comienza con 
una alternancia de pizarras más o menos 
calcáreas y de calizas, a veces algo detrí
ticas, que corresponde a la facies M andi
lar defin ida por V alero (1974). Este 
mismo autor cita la presencia de pigidios 
de Odontochile sp., que indican una edad 
Devónico inferior. Sobre esta facies se 
sitúa un tramo calcáreo de aspecto m asi
vo y color negro, que puede presentar 
una pátina de color amarillo o gris claro, 
que Valero (op. cit.) denom inó facies 
Pacino. W ensink (1962) atribuye este 
tramo al Devónico medio y considerán
dolo equivalente a las facies recifales de 
esta edad, aunque Valero (op. cit.), R íos

1

Fig. 2: Serie estratigráfica

et al. (1983) y Bixel et al. (1983) la 
atribuyen al Emsiense, en base a datos 
paleontológicos, estratigráficos y regio
nales. Sobre las facies Pacino aparece un 
potente tram o pizarroso en el que se 
pueden observar niveles areniscosos y 
carbonatados, así como otras intercala
ciones de aspecto lenticular de calizas 
margosas versicolores, fácilmente reco
nocibles por su carácter abigarrado (co
lores rojos, verdes, amarillos). Su data- 
ción no está resuelta totalmente, aunque 
los datos cronológicos aportados por 
Bixel et al. (op. cit.) en base a Conodon- 
tos, parecen indicar una edad Emsiense 
para este tramo, al que denominaremos 
facies Formigal.

El Devónico medio aflora principal
mente en la Peña Foratata y en los altos 
de Pondiellos. Presentan un típico carác-



186 SUBIAS PEREZ, I., FERNANDEZ-NIETO, C. y GONZALEZ LOPEZ, J.M.

ter recifal y se observa que su continui
dad lateral se pierde tanto hacia el E 
como hacia el W, lo que parece indicar 
que el aparato recifal no se extendió más. 
Son calizas de aspecto masivo y de color 
gris, en las que es frecuente encontrar 
faunas recifales silicificadas. En este tra
bajo se le asigna el nombre de facies Fo- 
ratata.

Sobre el Devónico medio aparece una 
serie constituida, en su base, por una 
alternancia de calizas y pizarras, que pasa 
a un tramo pizarroso-areniscoso interm e
dio. A techo se encuentran las calizas 
“griotte” , e inmediatamente por encima 
de éstas aparecen unas calizas con finas 
intercalaciones silícicas, denom inadas 
por los autores franceses “calcaires ruba- 
nées”. Estas últimas han sido datadas por 
Perret et al (1972) como del Frasniense 
m edio. En base al cam bio lito lògico 
observado, se denomina a todo este tra
mo facies La Sarra y se considera el 
inicio del Devónico superior.

A techo de las facies La Sarra se sitúa 
la sucesión denominada Sia que está 
constituida por una alternancia de piza
rras y areniscas, con pequeñas intercala
ciones lenticulares de calizas. La atribu
ción estratigráfica de estos materiales, de 
com posición bastante uniform e y que 
ocupan una gran extensión, no ha sido 
establecida de forma definitiva: así, unos 
autores citan la presencia de fósiles del 
F rasn iense-F am eniense, m ientras que 
otros hablan de la aparición de restos 
v eg e ta les  a trib u ib les  al C arbon ífe ro  
medio. Debido a este hecho, el límite 
Devónico - Carbonífero no está clara
mente establecido, por lo que tradicio
nalmente se ha supuesto como inicio del 
Carbonífero la presencia de liditas, que 
implican un cambio brusco en el medio 
de sedimentación. En la base del C a rb o 
n ífero  aparecen las liditas con una dis
tribución y potencia muy irregulares. En 
concordancia con éstas, se observa un 
tramo calcáreo con estructura amigdalar

e intercalaciones pizarrosas, donde es 
característica la presencia de crinoideos 
y goniatítidos, que permiten datarlo como 
del Viseense (W ensink, op. cit. y Bixel 
et al., op. cit.). A techo se encuentra una 
sucesión de pizarras y areniscas, con 
alguna intercalación carbonatada en la 
base, datada como del Namuriense por 
el estudio de los goniatítidos que contie
ne (Wensink, op. cit. y Bixel et al., op. 
cit.).

4.- M ineralogía.

La composición mineralógica de las 
rocas estudiadas se ha determinado por 
DRX y microscopía de polarización.

4.1.- Difracción de Rayos-X.
Se han analizado sistem áticam ente 

tanto la muestra global como la fracción 
<20p, extraída tras la eliminación de car- 
bonatos. Los análisis mineralógicos se- 
micuantitativos se han realizado aplican
do los factores reflectantes propuestos 
por Barahona (1974) y Schultz (1964), y 
los resultados están recogidos en la Tabla
1. La asociación mineralógica está cons
tituida por filosilicatos, cuarzo y carbo
nates, como fases mayoritarias, variando 
sus porcentajes relativos en función de 
la litología de la muestra, y feldespatos 
como minoritarios y no siempre presen
tes. Los filosilicatos son fundam ental
mente micas blancas y cloritas, represen
tadas en porcentajes variables práctica
mente en todos los niveles, mientras que 
la pirofilita sólo aparece en un tramo del 
techo del Devónico inferior en donde 
llega a constituir el 25% de los minera
les lam inares de la facies Form igal. 
También se ha detectado caolinita, como 
componente minoritario, en los niveles 
de la facies Foratata. Los carbonatos 
están  represen tados básicam ente  por 
calcita y, únicamente en los niveles del 
techo del Devónico inferior, se encuen
tran cantidades minoritarias de dolomita.
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TABLA 1: ANALISIS SENICUANTITATIVO POR DIFRACCION DE RAYOS X.

MUESTRA TOTAL. FRACCION LINO.

EDAD TRAMO!n’iuestras) e FtO Fls Cta Dol

C
A
R
8.

NAMURIENSEIn=6) 37 2 54 7 -

VISEENSE!n-8) 14 i 18 67 -

Uditasi n : 2) 79 i - 20 -

D
E
V.

S
U
P.

Ce. techo!n=5) 4 - 2 94 -

F. SIA(n:15) 39 4 52 5 -
Ce.LAMIN.(n-S) 6 0 4 90 -

Cc.GRI0TTE(n:3) 6 0 17 77 -

Piz.-Aren.!n;12 ) 47 2 46 5 -

Ce. base!n=4) 13 i 18 68 -

D.N. F0RATATA(n:3l i - i 99 -

D
E
V.

I
N'
F.

F.F0RMI6AL(n-17 ) 46 i 36 3 14

F.VERSIC0L0R(n-6) 19 2 12 63 4

F.PACINO!n=9 ) 8 - 8 84 -

F.MANDILAR(n=7) 30 2 38 30 -

EDAD TRAMO!n'iuestras1 M C1 Pir K

C
A
R
8.

NAMURIENSEIn:6) 78 24 -
VISEENSE!n=8) 67 33 - -

lidi tas!n=2) 97 3 - -

D
E
V.

S
U
P.

Ce. techo(n:5) 11 66 3

F. SIA(n=15) 52 45 3 -

Ce. LAMIN.!n=5) 59 41 - -
Ce.6RI0TTEIn-3 ) 77 23 - -

Piz.-Aren.|n=12) 67 33 - -
Ce. base(n:4) 96 4 - -

D
E
V.

I
N
F.

F.F0RI1IGAL|n:17) 57 17 25 3

F.VERSICOLOR)n:6) 88 - 12 -
F. PACINO!n=91 87 11 2 -
F.MANDILAR!n=7) 78 22 - -

Cc= calizas; piz-aren: pizarras y arenas; f: facies; Q: cuarzo; Fto= feldespatos; Fls: filosilicatos; Cta- calcita; 
Dol= doloeita; N: ticas; C1- cloritas; Pir= pirofilita; V - caolinita

Por otra parte, se ha procedido a la 
determ inación de algunos parám etros 
cristaloquímicos de interés en los filosi
licatos más abundantes, micas blancas y 
cloritas, tales como espaciados básales, 
b0, politipos e índices de cristalinidad, 
al objeto de deducir de ellos aproxima
ciones a sus composiciones químicas y a 
sus aspectos genéticos. Las condiciones 
específicas de trabajo se recogen en una 
publicación previa (Fernandez-Nieto et 
al. 1985). Estos parámetros se han m edi
do tanto en la fracción <20p como en 
fracciones menores de 1 y 0,5 p, con el 
fin de comprobar las posibles variacio
nes de las características de estos mine

rales en función de su tamaño de grano. 
En las Tablas 2 y 3 se m uestran los 
valores medios de los resultados obteni
dos en este estudio para las distintas 
fracciones, junto a las composiciones quí
micas deducidas.

Los espaciados básales de las m icas 
han permitido deducir, de una parte el 
grado de paragonitización, mediante la 
aplicación de la ecuación de Evans & 
Guidoni (1966), y de otra, el contenido 
en Si (Ernst, 1963). La relación Na/Na+K 
ha resultado ser muy baja en todas las 
muestras, y del contenido en Si, ajustado 
a 8 átomos tetraédricos, se obtuvo el Al 
tetraèdrico por diferencia. Los datos in-
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TABLA 2: PARAMETROS CRISTALOQUIMICOS OE LAS MICAS T COMPOSICION QUIMICA DEDUCIDA POR DRX.
EDAD fracción bo dool (Al I.C.I ‘281 Na/NaOU Fe+Ma " Al(VI1 « Si « A1IIV) «
c <20u 9.010 9.988 0,26 0 . 0 7 0,25 3,75 6.25 1.75
A (01 (0.014) (0.016) 10.07)
6. Un 9.003 10.010 0.27 0.00 0.32 3,68 6,00 2,00

(o) (0.005) (0.0071 (0.031
<0,5u 9,003 10,005 0.28 0,00 0.32 3.68 6,06 1.94

(n - 14) (0) (0,003) (0.010) (0.04)

D <20u 8.992 9,985 0,22 0,01 0,05 3.95 6,29 1.71
E loi (0,014) 10.019) (0,011

<lu 8,998 9.992 0,27 0.05 0.20 3,80 6.21 1.79
5 (0) (0.0071 (0.01) (0.03)
P. <0,5u 8.998 9,997 0,32 0,03 0.20 3.80 6.15 1.85

(n=35) (0) (0.005) (0.041 10,05)

D <20ü 8,996 9.999 0,29 0,03 0.15 3.85 6.13 1.87
E
V .

(01 10.009) (0,0141 10.04)
Un 9 . 0 0 3 10.010 0,30 0.04 0.15 3.85 6.16 1.82

I (01 (0,007) (0.010) 10.05)
f. <0.5u 9.003 10.005 0,35 0,00 0.13 3,87 6.05 1.95

ln:33) (0) (0.001) (0.04) 10.04)
' Evans & Guidotti 11966); "  Guidotti (1980; * Ernst (19631.

dican que estas micas presentan un con
tenido en Si ligeramente superior a 6 áto
mos por 22 oxígenos.

Los parám etros b0 se han m edido 
sobre difractogramas rodados a partir de 
secciones de las rocas ricas en filosilica- 
tos, cortadas perpendicularm ente a los 
planos de orientación preferente de estos 
minerales, para favorecer así las refle
xiones 060 de las micas y evitar la inter
ferencia de las 331 (Frey et al., 1983). 
Los valores obtenidos han permitido la 
deducción del contenido en átomos de 
Fe+Mg (Guidotti, 1984), o grado de fen- 
gitización, que ha resultado bastante bajo 
en todas las muestras analizadas, por lo 
que puede decirse que sus com posicio
nes son prácticamente moscovíticas. En

las fracciones menores de 1 y 0,5 m i
eras, el bQ se ha determinado utilizando 
portamuestras de carga lateral y silicio 
m etálico com o standard interno y los 
resultados obtenidos son muy similares a 
los anteriores.

Los politipos de las micas se han de
ducido a partir de las reflexiones diag
nósticas (Bailey, 1984) y siguiendo el 
método de Velde & Hower (1963), re 
sultando en todas las muestras y en sus 
co rrep o n d ien tes  fracc io n es  siem pre  
dom inante el 2M r  Las medidas de los 
índices de cristalinidad se han realizado 
sobre las reflexiones de primer orden, 
dada la ausencia de asim etría y , por 
tanto, de posibles interferencias produci
das por otras fases. Los resultados ponen
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TABLA 3: PARAMETROS CRISTALOOUIMICOS OE LAS CLORITAS V COMPOSICION QUIMICA DEDUCIDA POR DRX,

EDAD fracción oool ISl bo (A i I .C.C26I fe (TI Al IT) » Al (IV) ' Al (VI) ‘ Na ' F/FN

C
A
R
6.

m n o

<20u
(a)

14.114
(0.0101

9,296
10,0031

0.23
(0.021

2.36 2.90 1.62 1.28 2.34 0.50

<lu 
(0 1

14.108
10.017)

9.296
(0.0051

0.27
(0,06)

2.32 2.94 1.63 1,31 2.37 0.49

<0.5u
(0)

14.108
(0,0211

9,309
(0,002)

0.26
(0,031

2.67 2.94 l.óo 1.28 2.05 0.56

D
E
V.

S
U
p.

(n:35)

<20u
(o)

14.106
(0.0201

9,300
10,011)

0,24
(0.04)

2.43 2.96 1.65 1,31 2,26 0.52

<iu
(0)

14.092
(0.0251

9,300
(0.0171

0,26
10,014)

2,43 3.06 1,70 1,36 2,21 0,52

<0.5u
(o)

14.111
(0.009)

9,300
(0.016)

0,34
(0,03)

2.43 2.92 1.63 1,29 2,28 0,52

D
E
V.

I
M
F.

(n:33)

<20u
(o)

14,106
(0.0161

9,292
(0,003)

0,25
10,02)

2,22 2.96 1.63 1,33 2,45 0,47

<lu
io)

14.102
10.024)

9,292
(0,0041

0,27
(0.04)

2,22 2.98 1.64 1.34 2,44 0,48

<0. Su
(0)

14,103
(0,008)

9.292
10.004)

0,31
(0,05)

2,22 2.98 1.64 1.34 2,44 0,48

• Nieto (1983): » Albee (1966)

de manifiesto la buena cristalinidad de 
estas micas, con valores comprendidos 
entre 0,22 y 0,29 °20 para la fracción 
<20p, y entre 0,27 y 0,39 °20 para las 
fracciones más finas.

Los espaciados básales de las clori- 
tas han posibilitado el cálculo de su con
tenido en Al total, aplicando la ecuación 
de Albee (1962). Del parámetro b0, obte
nido a partir de las citadas secciones de 
rocas perpendiculares a las alineaciones 
de los filosilicatos, se ha deducido el 
contenido en Fe (Brindley, 1961), bajo 
el supuesto de que este elemento repre
senta a todos los átomos pesados. En las 
fracciones más finas, este parámetro se 
midió utilizando portamuestras de carga 
lateral y comparando los difractogramas 
con los de la fracción limo, observándo

se un empobrecimiento relativo en cuar
zo y una consecuente atenuación de su 
reflexión K a ,, a 59,959 °20 en dichas 
fracciones finas. Adicionalmente se de
terminó el contenido en Fe en función de 
las intensidades relativas de las reflexio
nes 003, 004 y 005, siguiendo a Nieto & 
Rodríguez Gallego (1983), pero los va
lores diferían notablemente de los dedu
cidos a partir del b0, por lo que en las 
Tablas sólo se han reflejado éstos últi
mos por considerarlos más precisos. Para 
el resto de la composición química de 
las cloritas se han adoptado las conclu
siones de Nieto & Rodríguez Gallego 
(op. cit.)

Los resultados indican que las clori
tas estudiadas presentan composiciones 
bastante homogéneas, con espaciados ba-
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sales en torno a los 14,10 Á y bQ alrede
dor de 9,29 Á, por lo que de acuerdo con 
los cristerios de la AIPEA (Bailey, 1980) 
se pueden clasificar com o cloritas de 
composición intermedia entre clinocloro 
y chamosita, ya que sus relaciones F/FM 
se sitúan en torno a 0,50.

Los politipos se han deducido en base 
a las reflexiones diagnósticas (Bailey, 
1984) y en todos los casos es dominante 
el Ilb. Los valores de los índices de 
cristalinidad se han medido en la refle
xión 003, por ser la que presenta menos 
so lapam iento  con otras fases (N ieto, 
1983). Los resultados indican que estas 
cloritas presentan buenas cristalinidades, 
con índices en tom o a los 0,24 °29 en la 
fracción limo y alrededor de 0,26 y 0,30 
en las fracciones menores de 1 y 0,5 p, 
respectivamente.

4.2.- Microscopía de polarización.
Se han estudiado láminas delgadas de 

los diferentes tipos de rocas que consti
tuyen la serie D evónico-C arbonífera, 
haciendo especial hincapié en las rocas 
detríticas. En ellas ,además de los m ine
rales m ayoritarios y m inoritarios, ya 
reflejados en las tablas de resultados de 
DRX, se han detectado como constitu
yentes accesorios turmalina, circón, ruti
lo y minerales opacos.

En las areniscas más groseras de la 
serie se distingue la presencia de filosi- 
licatos de dos tamaños de grano distin
tos; en efecto, las micas blancas y las 
cloritas se encuentran formando parte 
tanto del esqueleto de la roca, de clara 
ascendencia detrítica, como constituyen
do la mayor parte de la matriz. En esta 
m atriz existen pequeños cristalitos de 
cuarzo autigénico, con formas alargadas, 
adaptados a las alineaciones de los m ine
rales arcillosos. Se observa también un 
escaso cemento calcáreo. El esqueleto de 
la arenisca está formado fundam ental
m ente por granos de cuarzo, con feldes
patos y filosilicatos (micas y cloritas) m i
noritarios. En los bordes de los granos

de cuarzo detrítico se aprecian claras evi
dencias del desarrollo de procesos de 
presión-solución, entre ellos y minerales 
de la arcilla. Posiblemente en alguna de 
estas areniscas, por ejemplo las del De
vónico inferior que contienen pirofilita 
en cantidades notables (detectadas por 
DRX), se han producido reacciones del 
tipo caolinita+cuarzo= pirofilita +agua, 
a partir de la caolinita inicialmente pre
sente en los minerales de la arcilla del 
sedimento original. Por otra parte, en los 
alrededores de los escasos m inerales 
opacos, se observan cristales de clorita 
con colores de interferencia azulados, 
claram ente distintos del resto de las 
cloritas presen tes en la roca. Por su 
textura, estas rocas corresponderían a la 
“zona de textura cuarcítica” en la clasi
ficación propuesta por Frey (1987), ca
racterizada por el progresivo desarrollo 
de procesos de presión-solución y la 
transform ación de la m atriz arcillosa 
original en mica, clorita y cuarzo, con 
los filosilicatos orientados a favor de 
esfuerzos.

Las areniscas de tamaño de grano más 
fino, prácticamente .lim olitas, son muy 
similares a las anteriores, diferenciándo
se únicamente en el menor tamaño de 
grano de los cristales que constituyen el 
esqueleto. En ellas se observan los efec
tos de los procesos de presión-solución 
entre cuarzo y minerales de la arcilla; la 
existencia de dos generaciones de filosi
licatos: detríticos, de mayor tamaño, y 
desarrollados por transformaciones den
tro de la matriz; cantidades minoritarias 
de cloritas con colores de interferencia 
azules alrededor de los opacos y, final
mente, fracturas rellenas en ocasiones por 
cristales de cuarzo y en otros casos por 
carbonatos esparíticos.

Las rocas de menor tamaño de grano, 
lutítico-pizarrosas, consisten en un agre
gado de microcristales de filosilicatos y 
cuarzo autigénico, adaptado generalm en
te a las alineaciones de minerales lam i
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nares, en el que pueden distinguirse 
cuarzo y filosilicatos detríticos, escasos. 
En estas rocas se observan bandeados con 
clara gradación en el tamaño dentro de 
cada banda.

Por últim o, las rocas carbonatadas 
co n sisten  en m icritas  que, a veces, 
muestran suturas estilolíticas; rellenos de 
poros marcados por cristales de carbona
to esparítico, y fracturas rellenas también 
por esparita. Algunos de estos niveles 
contienen abundantes fósiles, observán
dose sus secciones recristalizadas, m ien
tras que otros son azoicos.

5.- Discusión.

La asociación mineralógica, ya rese
ñada, presenta variaciones relacionadas 
con la biología de los diferentes niveles 
de la serie Devónico-Carbonífera. Si cen
tramos la atención en los filosilicatos 
como minerales más sensibles al grado 
de diagénesis-metamorfismo, y por tanto 
indicadores del mismo para estas rocas 
fundam entalm ente clásticas, conviene 
resaltar los siguientes aspectos:

Las micas muestran un grado de pa- 
ragonitización tan bajo que en el diagra
ma de solubilidad moscovita-paragonita 
(Evans & Guidotti, 1966) se situarían en 
la zona de m enor grado de solución 
sólida entre las fases citadas, lo que 
según Guidotti & Sassi (1976) significa 
que, en ausencia de paragonita (como 
sucede en las muestras estudiadas), el 
grado de metamorfismo es poco signifi
cativo.

Los valores medios del parámetro b0 
indican, por otra parte, que contienen un 
escaso componente celadonítico lo que, 
ju n to  a lo com entado an teriorm ente, 
permite deducir que se trata de micas con 
composición muy próxima a la de m os
covita y, de acuerdo con Guidotti & Sassi 
(op. cit.), estos valores corresponden a 
m icas de presión  baja a in term edia.

Además, dada la similitud entre los pará
metros de las micas de las diversas frac
ciones separadas, lo expuesto  cabría 
aplicarlo tanto a las micas detríticas como 
a las originadas por transformación de 
fases dioctaédricas 2:1 que, actualmente, 
forman parte fundamental de la matriz 
de las areniscas y de las rocas pelíticas.

Los contenidos en Si de estas micas 
indican una elevada carga tetraèdrica, 
próxima a la unidad, y al proyectarlos en 
el diagrama de estabilidad para la serie 
m oscovita-celadonita de Velde (1985), 
serían indicativos de temperaturas entre 
200 y 300 °C a bajas presiones. Sus 
índices de cristalinidad, cuyos valores 
m edios no sobrepasan los 0,3 °20 en 
todas las fracciones, corresponderían, 
según Kübler (1984), a valores propios 
de la anquizona-epizona.

El predom inio del politipo  2M i en 
todas las fracciones, es también muy sig
nificativo. Es sabido que los filosilicatos 
2:1 formados durante la diagénesis, in
cluyendo las ilitas, presentan com posi
ciones químicas y politipos diferentes a 
los de las m oscovitas m etam órficas. 
Según Kisch (1983), el politipo 2Mj sólo 
llega a ser dominante en la etapa de “m e
tamorfismo incipiente”, en que la com 
posición química se aproxima a la de 
moscovita.

En cuanto a las cloritas, sus razones 
F/FM las clasifican como de com posi
ción intermedia entre clinocloro y cha- 
mosita. Ahora bien, en el estudio m icro
scópico se han detectado  cloritas de 
diversos tamaños de grano y, entre las 
más pequeñas, algunas m uestran colores 
anómalos de interferencia en tonos azu
les que corresponderían, según Albee 
(1962) y Nieto (1983), a cloritas ricas en 
Fe. Estas variaciones com posicionales 
también se reflejan si se comparan las 
cloritas de las distintas fracciones, ya que 
los valores medios de las razones F/FM 
aumentan ligeramente en las fracciones 
más finas (especialm ente en la serie
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carbonífera). Cabría pues suponer que el 
resto de las cloritas no asociadas a mine
rales opacos tienen composiciones más 
magnésicas que éstas, lo que significaría 
que se encuentran en una etapa avanzada 
de su evolución, desde composiciones 
ricas en Fe, a temperaturas bajas, a un 
aumento progresivo de su contenido en 
Mg, que llega a ser el catión octaédrico 
dominante, en las cloritas metamórficas. 
Por otra parte, sus índices de cristalini- 
dad, que se correlacionan positivamente 
con los de las micas, y el predominio de 
los politipos Ilb en todas las fracciones 
apoyan la hipótesis de que el desarrollo 
evolutivo de las cloritas se encuentra en 
una etapa avanzada. Recordemos, a este 
respecto, que según Hayes (1970) para 
la transición del politipo Ib al Ilb son 
necesarias temperaturas del orden de los 
150-200°C, si bien Frey (op. cit.) cree 
que la utilización de este parámetro como 
geotermómetro es demasiado optimista.

La presencia de pirofilita, en cantida
des notables en algunos niveles del De
vónico, es otro hecho significativo, posi
blemente relacionado con la composición 
química más alumínica de estos niveles. 
Para Frey (op. cit.) se trata de un mine
ral índice de la anquizona o epizona de 
grado bajo. Kisch (1983) apunta asimis
mo que al iniciarse el metamorfismo in
cip iente desaparece toda la caolinita, 
porque la que no se ha transformado an
teriormente en ilita y/o clorita, según los 
cationes disponibles, es reemplazada por 
pirofilita. Frey estimó que esta reacción 
dependía de la actividad del agua: para 
una actividad de 0,7 la reacción se pro
duciría a 270°C y 2-3 kbares de presión, 
desplazándose hacia mayores tem peratu
ras si aumenta la citada actividad.

En resumen, de todo lo expuesto se 
pueden obtener una serie de conclusio
nes globales para la serie devónico-car
bonífera estudiada:

a) No se observan diferencias m ine
ralógicas significativas entre los m ateria

les del Devónico y del Carbonífero.
b) Los filosilicatos dom inantes en 

todas las fracciones finas son micas y 
cloritas con presencia de pirofilita en n i
veles de composición global adecuada.

c) La com posición quím ica de las 
micas de todas las fracciones es conver
gente hacia términos m oscovíticos, y 
también lo son los politipos, 2Mj, y los 
bajos índices de cristalinidad de dichas 
fracciones.

d) Las cloritas, en general, también 
m uestran uniform idad en las diversas 
fracciones hacia composiciones interme
dias, politipos Ilb  y valores bajos de sus 
índices de cristalinidad.

e) Se han reconocido texturas desa
rrolladas por procesos de presión-solu
ción entre los granos de cuarzo detríticos 
y los minerales de la arcilla.

Estos hechos, considerados en conjun
to, apuntan hacia la conclusión general 
de que el grado de evolución de estas 
rocas clásticas es el correspondiente a la 
anquizona o zona de metamorfismo inci
piente.
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The Eugenia mine (Pb-Zn-Ag), Bellmunt del Prio- 
rat (Tarragona, Spain): Fluid geochemistry and 

mechanisms of formation
La mina Eugenia (Pb-Zn-Ag), Bellmunt del Priorat (Tarragona, España): geoquími
ca de los fluidos y mecanismos de formación

Angels CANALS (1); Esteve CARDELLACH (2) & Caries AYORA (3)

(1) Dpto. de Ciencias de la Tierra. Univ. Zaragoza. 50009 Zaragoza.
(2) Dpt. de Geología. Univ. Autónoma de Barcelona. 08193 Bellaterra.
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Barcelona.

A bstract: According to fluid inclusion, stable isotope and mineral equilibria data, as well as to 
geological evidences, the deposition in veins with carbonade gangue of the Bellmunt area (Eugenia 
mine) took place from brines at about 150°C, and pressure of least lkb. A f0 2 of 1049±1 has been 
calculated from the C 0 2/CH4 ratio of fluid inclusions, from XFcS in sphalerite and the composition 
of chlorites. Under these conditions, changes in pH between 5 to 6.2 (stability of muscovite) may 
explain the observed isotopic variations in suphur and carbon of sulphides and carbonates. Varia
tions in pH as well as a small temperature decrease caused the precipitation of most minerals, also 
explaining the evolution of carbonate composition from ferroan dolomite and ankerite to calcite. 
The pH decreased to 5 (muscovite-kaolinite equilibrium) during the last stages of vein filling. The 
difficulty in explaining the transport of Pb and H2S together in the same solution, at the indicated 
pH and T, suggests: a)metals and sulphur were transported in different fluids (hypothesis not 
supported by the available isotopic and geochemical data), or b)other unknown mechanisms of 
metall transport took place (a matter of debate among researchers on this type of low temperature 
deposit).

Key words: low temperature veins, mineral stability, fluid inclusion, stable isotopes.

Resumen: En los filones de la mina Eugenia (Bellmunt del Priorat), en base a las evidencias 
geológicas, los datos de inclusiones fluidas, isótopos estables y de equilibrios minerales, se deduce 
que la fase principal de mineralización se dió a partir de una salmuera a 150°C y a una presió su
puesta inferior a lkb. La fugacidad de oxígeno, de 10/|9±1, se ha calculado a partir de la relación 
COj/CH^ de la fase gaseosa de las inclusiones fluidas, de la XFeS en la esfalerita y de la composi
ción de las cloritas. En estas condiciones, las variaciones de pH, entre 5 y 6..2 (estabilidad de la 
muscovita), puden explicar las variaciones de los isótopos de azufre y carbono encontrados. Las va
riaciones de pH y pequeños descensos de la temperatura produjeron la mayor parte del relleno 
filoniano, explicándose así también la evolución de los carbonatas de dolomita ferrosa y anquerita 
a calcita. El pH descendió a 5 (equilibrio moscovita-caolinita) hacia el final de la deposición 
mineral. La imposibilidad de transportar el Pb y el H2S juntos, tanto en forma de complejos cloru
rados como sulfurados, a los pH y temperaturas indicadas sugiere o bien una mezcla de fluidos (no 
evidenciada con los datos obtenidos en este trabajo) o la existencia de otros mecanismos de trans
porte para los metales (cuestión hoy en debate en este tipo de depositas de baja temperatura).

P alabras clave: Filones de baja temperatura, estabilidad mineral, inclusiones fluidas, isótopos 
estables.
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1. Introducción

The Bellm unt del Priorat area has 
been the most important mining district 
in the northeastern part of the Iberian Pe
ninsula, where more than 40km of addits 
were opened up to late 1950s in order to 
mine lead and silver, some reaching more 
than 500m in depth. The mines are now 
closed, although some of the dumps have 
been recently reworked.

T he typical m ineralizations of the 
district are veins with a very important 
vertical dimension, mainly made up of 
carbonates and galena in upper levels, 
grading to sphalerite at depth. The Euge
nia mine is one of the few where access 
to addits is still possible, although res
tricted to depths of no more than 50m.

This type of vein can be related to a 
set of well known mineralizations found 
in the Hercynian basement of Europe and 
N Africa (Jebel Aouam, Pchibran, Saint 
Salvy...). They have been classified as 
“ filo n s de décrochem en t” by Jebrak 
(1984) and are all situated in areas of 
low metamorphic grade in the external 
zone o f the Hercynian orogen. They fill 
tension gashes or strike-slip faults gene
rated  during im portant late hercynian 
dextral movements of Permian age. The 
position of these veins, controlled by the 
p re sen ce  o f early  “d isc o n tin u itie s” 
(porphyries, com petent strata....) gives 
rise to an important vertical development, 
with no zonations.

Although some important differences 
in the genesis and composition of ore for
m ing fluids do exist, among the “filons 
de décrochement”, their deposition m e
chanism s and physico-chem ical cons
tra in ts  can be com pared to those of 
M ississippi Valley type deposits (Hanor, 
1979; Sverjensky, 1986).

2. Geological setting

The Bellmunt del Priorat area is loca

ted about 130km SW of Barcelona. The 
zone is within the Baix Priorat structural 
domain (Melgarejo, 1987) (Fig. 1) cha
racterized by a detrital series of Carboni
ferous age that flanks exposing pre-Car - 
boniferous rocks, w hich outcrop in a 
N W -SE tren d in g  an tic line  structu re .

Fig. 1.- Situation and geological setting of 
Eugenia mine (modified after Melgarejo, 1987). 1: 
Palaeozoicmaterials; 2: Triassicmaterials; 3: F and 
Ba veins; a: Palaeozoic metasediments; b: grano- 
dioriticporphyries.; c: Mesozoicsediments; e: fault; 
E: Eugenia mine; R: Regia mine.

Situación geográfica y geológica de la mina 
Eugenia (modificado a partir de Melgarejo, 1987). 
1: Materiales paleozoicos; 2: Materiales triásicos; 
3: Filones de F y Ba; a: Metasedimcntos paleozoi
cos; b: Pórfidos granodioríticos; c: Sedimentos 
mesozoicos; e: Falla; E: Mina Eugenia; R: Mina 
Regia.

These paleozoic metasediments are intru
ded by late-Hercynian calcalkaline gra
nites, which produced a medium to low
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grade contact metam orphic aureole of 
hectometric size. All of these rocks are 
cross-cut by a large number of granitic 
dykes of porphyric texture, dominantly 
in truded  along a SW -NE trend. The 
development of the dykes is especially 
im portant in the B ellm unt area. The 
mineralized veins intrude either the dykes 
or the metasediments and are dominantly 
oriented parallel to the dykes. These 
hercinian materials were eroded to a pe- 
neplane and are now overline by a trans
gressive sequence o f Triassic red-beds. 
The geology of the area as well as the 
structural setting of the mineralization 
has been recently described by M elgare
jo  (1987).

3. Mineralization

The Eugenia mine consists of a set of 
veins of centimetric to decimetric size, 
enclosed essentially within the porphyry 
dykes but also in the Paleozoic m etase
diments. When the enclosing rock is a 
porphyry, it is altered to sericite-chlori- 
te. Analyzed chlorites have a chamositic 
composition (Table I).

Table I.- Microprobe analyses of chlorites. 
Análisis mediante microsonda electrórfica de las 
cloritas.

28 29 30 31 ! w if
j 33

Fe 24.90 26.64 24.56 23. 94 24.64 25.47
Na 0 .0 1 0. OO O . OO 0.00 0. OO 0. OO
K 0.04 0.05 0.06 0. 04 0. 00 0 .01
fin O. 36 0.44 0. 20 0. 43 0. 55 0.73
Si 27.53 20. 20 27.77 27.43 27.43 27.36
Ca 0. 02 0.05 0. 16 . 05 0.03 0.00

16. 18 15.86 16. 92 16.93 16.87 15. 76
Ti 0. 21 0. 14 0. 80 0. IB 0.05 0. 09
Al 13. 93 18. 90 19. 31 19.55 19.17 19. 37
OH 11.49 11.67 11.7 11.59 1 1.56 11.51

34 36 37 39 40 42

Fe 26.60 24.14 24.57 25.90 23.72 16. 61
Na 0.01 0.00 0.02 0.00 0.00 0. 00
K 0.02 0.05 0. 04 0.01 0.01 0.08
Mn 0.69 0.83 0. 94 1.00 1.26 0.53
Si 27.54 23.74 27. 49 26. 25 27. 19 34.05
Ca 0.02 0. 10 0.01 0.02 0. 10 0.07
Mg 15. 15 14.52 12.93 14.78 14.68 10. 22
Ti 0. 18 0.23 0.04 0.00 0.00 0. 13
Al 19.64 21.21 22.65 20.88 21.65 26.83
OH 11.60 11.82 11.62 11.47 11.60 12.45

In the veins of the Eugenia mine, the 
four formations have been distinguished: 
early quartz and sphalerite; galena with

carbonaceous gangue (dolomite-ankerite- 
calcite); quartz, muscovite and kaolinite 
and a late filling of calcite and marcas- 
site. The paragenetic succession is shown 
in figure 2.

OJiPTZ
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XLXITE
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SXR1TE
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^AStY

TV<SW€L
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PYRITE
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Fig. 2.- Paragenetic sequence of Eugenia mine. 
Vertical lines separate the different mineralizing 
events.

Secuencia paragenética de la mina Eugenia. 
Las líneas verticales separan diferentes episodios 
mineralizantes.

The quartz-sphalerite form ation  is 
quantitatively minor and is com posed of 
a first generation of quartz in comb struc
ture and in some places by a millimetric 
band of zoned sphalerite. The zonation 
in sphalerite is due to variations in Cd 
content (Canals, 1989). This association 
is locally brecciated. Brecciation is ear
lier than the main vein filling, as shown 
by its symmetrical placement by youn
ger carbonate.

The carbonate formation is the most 
abundant and is composed of large zo
ned crystals of dolomite and ankerite, and 
sparry calcite. Galena is associated with 
this formation and has been the target of 
mining. Sulphides formed after the dolo- 
mite-ankerite association but before the 
calcite. A projection of the chem ical 
analyses of the carbonates can be seen in
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Fig 3. The first stage of mineralization is 
represented by Fe-M n rich dolom ites, 
evolving to ankeritic compositions with 
time. Galena and later calcite were depo
sited inmediately after ankerite, with no 
evidence of dissolution of the latter.

Fe.Nki

Fig. 3.- Analyses of carbonates from Eugenia 
mine.

Análisis de los carbonates de la mina Eugenia.

Millerite, thiospinel (siegenite), bra- 
voite, pyrite, chalcopyrite, marcassite and 
a phase that has been named Y and of 
Ni2S2Sb3 composition are found together 
with galena. Zonation in bravoite corres
ponds to minor variations in the S/As and 
Fe/Ni ratios (Canals, 1989). This stage 
of mineralization also takes place as a 
breccia where ankerite fragm ents are 
coated by thin alternating layers of calci
te and ferroan dolomite. The breccia is 
cem ented by sparry calcite.

The very late quartz-muscovite-kaoli- 
nite formation is poorly developed in the 
Eugenia mine veins although in other 
p laces such as Regia m ine, kaolin ite 
crystals can reach up to 3mm in size. 
Veins of this formation in Eugenia mine, 
are m illim etric to centrim etric in size, 
c learly  crosscuting and rep lacing  the

previous formations.
Intravein karsts fill cavities develo

ped on the other associations. Textures 
studied under the microscope are com pa
rable to the “cone-in-cone”. The crysta
llization of carbonate fibers replace the 
surrounding sediment giving the appea
rance of cross-bedding or false flow  
structures.

Deposition conditions

4.1 Fluid inclusion study
The studied fluid inclusions are pri

mary or pseudosecondary according to 
Roedder’s (1984) criteria. They are geo
metric inclusions, equidimensional and 
situated along growth bands in crystals 
of dolomite and ankerite.

Because these inclusions present a 
rough surface and are of small size (5 to 
10pm), phase changes at low temperatu
res are difficult to observe. The few ob
servations made on ice melting indicate 
salinities close to 15% wt. NaCl eq. Use 
of the Raman microprobe has identified 
CO, and CH, in lesser amounts than those 
required for C 0 2 + CH4 to become sepa
rate phases. From the COJCHA ratio of 
the gaseous phase (close to 88/12) we 
calculated the oxygen activity at the time 
of ankerite precipitation, according to the 
reaction:
CH„ + 2 0 2 = C 0 2 + 2H20  
where K of the reaction at 150°C is 98.80 
(Helgeson et al. 1976). Log f 0 2 is equal 
to -49.1, very sim ilar to the obtained 
values from XFcS in sphalerite and from 
chlorite composition.

H om ogeneization tem peratures are 
presented in figure 4. The mean of 43 
measurements corresponds to a tempera
ture of 115°C and extreme values are bet
ween 91 and 134°C. According to the 
isochores extrapolated  from  Potter & 
Brown (1977), and considering a column 
between 1000 and 2000m of sediment 
above the mineralizations, the real tem 
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peratures of form ation o f the deposit 
range between 145 and 170°C. Tem pera
tures and salinities of the mineralizing 
fluids are similar to those described in 
other areas of the Hecynian domain of 
Europe and N A frica, as well as to 
MVTD fluids (Behr et al., 1987; Jebrak, 
1984; Barton, 1981).

Fig 4.- Homogeneization temperatures of fluid 
inclusions in dolomites and ankerites.

Temperaturas de homogeneización de las in
clusiones fluidas en dolomitas y anqueritas.

4.2 Mineralogical data
Oxygen fugacity can be calculated 

from the iron content in sphalerite. As 
the FeS molar fraction in sphalerite is 
between 0.01 and 0.02 and FeS activity 
coefficien t at 150°C is 2.3 (Scott & 
Barnes, 1971), the activity of the iron 
sulphide will range between 0.023 and 
0.046. W ithin the stability field of pyrite 
and H 2S, the lo g f0 2 com patible with 
these values is between -48.3 and 48.9 
according to the reaction;
FeS + H 2 s  + 1/2 0 2 = FeS2 + H . O  
(logK at 150°C=28.77, Robie et al. 1978, 
assum ing the H2S activity equal to 
0.001).

L ogf02 during wall rock alteration has 
also been calculated from chlorite com 
position, based on the six com ponent 
solid solution model of W alshe (1986), 
modified by Soler & Ayora (in press). 
Oxygen activity of the fluid in equili-

brium with chlorite can be obtained from 
the reaction betw een the com ponents 
with Fe in different oxidation states: 
Fe5Al2Si3O10(OH)8 + 1/4 0 2
Fe42+Fe3+Al2Si3Ou(OH)7 + 1/2 H2C) 
where the equilibrium constant is taken 
from Walshe (1986) and the activity of 
H20  is considered to be equal to 1. 
Because the Fe3+/Fe3++Fe2+ ratio is unk
nown, we take a value of 0.2 according 
to the average value given by Soler & 
Ayora (in press). The highest expected 
variations in this ratio are on the order of 
0.05, which can produce variations of one 
unit in lo g f0 2. Taking into account this 
variation in the Fe37Fe3++Fe2+ ratio, log- 
f 0 2 deduced from 12 analyses of chlorite 
ranges from -50.5 to -48.8, slightly lower 
than that calculated for the sphalerite 
deposition.

4.3. Stable isotopes

4.3.1.1.Carbonates: Analytical procedure 
and results

Samples were finely ground and re
acted with 100% phosphoric acid at 25°C 
(McCrea, 1950). The liberated C 0 2 was 
analyzed for both carbon and oxygen iso
tope composition on a Finnigan Matt 251 
mass spectrometer. Isotope results are 
reported conventionally as the variation 
per mil relative to the PDB standard for 
carbon and to the SMOW for oxygen. 
Analytical precision is ±0.1 per mil for 
both elements.

Eleven samples of carbonate (3 dolo
mites and 8 calcites) from two veins of 
Eugenia mine (BE-160 and BE-217) have 
been analyzed. A sketch of hand speci
mens is shown in Fig 5. (a,b). Sample 
BE-160 contains dolomite-ankerite and 
calcite as well as the youngest calcite 
with textures of clearly karstic origin that 
fill cavities of decimetric size. The para- 
genetic succession is 7, 6, 5, 4, 3, 2, 1 
and 8. Sample BE-217 is a vein 3 to 5cm 
thick with dolomite (217-ldol) and-cal-
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cite (217-2cc). Sulphide m ineralization 
took place between the dolom itic and

Fig 5a.- Sketch of BE-160 sample showing the 
position of analyzed carbonates and sulphides, a: 
porphyry; b: dolomite and ankerite; c: late calcite; 
d: galena; e: marcassite; sph: sphalerite; qz: quartz.

Esquema de la muestra BE-160 indicando la 
situación de los sulfures y carbonatos analizados, a: 
pórfido; b: dolomita y anquerita; c: calcita tardía; d: 
galena; e: marcasita; sph: esfalerita; qz: cuarzo.

Fig. 5b.- Sketch of BE-217 sample. Symbols 
are the same as for fig. 5a.

Esquema de la muestra BE-217. Los símbolos 
coinciden con los de la figura 5a.

Analytical results of carbon and oxy
gen stable isotopes are presented in Table 
II. Calculated a i3Cmc03(ap) and 3180 H20 in 
equilibrium with calcite and/or dolomite 
are also shown, assuming a temperature 
of deposition  of 150°C and isotopic 
equilibrium between the carbon species 
in solution and the precipitating carbo
nates. In Fig 6 (a and b), the variations 
in 313C and 3180  according to the depo- 
sitional sequence are represented. It can 
be observed that for sample 217, varia
tions in 313C and 3180  are parallel, whe
reas in sample 160 they are not. In Fig 7, 
analyzed samples are represented in a 
913C/3180  diagram. M ineralized carbona
tes are the most 180  depleted. Observed 
3 13C variations are less than 1 per mil 
whereas variations for 3lsO are up to 4 
per mil.

Table II.- 913C and 3180  values of carbonar- 
bonates and fluid at 150°C, presented as per mil 
deviation respecto to PDB (carbon) and SMOW 
(oxygen) standards. Fluids values calculated 
from ecuations of: Bottinga (1968) (1); Shep
pard & Schwarcz (1970) (2); O 'N eil et al., 
(1969) (3) and Northrop & Clayton (1966) (4). 
cc: calcite; dol: dolomite.

Valores de la d13C y ¿)180  de los carbonates 
y del fluido a 150°C representados como des
viaciones en tanto por mil respecto a los están
dares PDB (carbono) y SMOW (oxígeno). Los 
valores del fluido han sido calculados a partir 
de las ecuaciones de Bottinga (1968) (1); Shep
pard & Schwarcz (1970) (2); O ’Neil et al., 
(1969) (3) y Northrop & Clayton (1966) (4). cc. 
calcita; dol: dolomita.

SAMPLE 5 ‘ = C r a a  £ » * 0 „ a o

BE-217.2 cc 
BE-217.1 cc 
BE— 160.3 cc 
BE— 160.4 cc 
BE— 160.8 cc 
BE-160.2 cc 
BE-160.1 cc 
BE-160.5 cc 
BE-160.7 dol 
BE— 160.6 dol 
BE-217.1 dol

- 5 . 6  - 7 . 1 ( 1 )
- 5 . 6  - 7 . 1 ( 1 )

- 6 . 0  
-5.7 
- 6 . 1

7
3 - 7 . 9 ( 1 , 2 )
5 - a .  i d , 2 )
4 - 8 . 0 ( 1 , 2 )

1 3 .  3 5 . 7 ( 3 )
1 3 . 5 5 . 9 ( 3 )
2 0 . 2
2 0 . 4
2 1 . 1
2 1 . 2
2 0 . 0
2 2 . 7
1 9 ,  2 2 . 8 ( 4 )
1 9 . 3 2 . 9 ( 4 )
1 9 . 7 3 . 3 ( 4 )
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Fig. 6a.- Carbon and oxygen stable isotope data 
from carbonates of sample BE-160. Results are 
presented as per mil deviations respect to PDB 
(carbon), broken line, and SMOW (oxygen), solid 
line, standards.

Datos de los isotopos de oxigeno y carbono dc 
los carbonatos de la muestra BE-160. Los resulta- 
dos se dan como desviaciones en tanto por mil 
respccto a los estandares PDB (carbono) linca a 
trazos, y SMOW, linea continua, (oxigeno).

4.3.1.2.Interpretation of results
The d13C value of a mineral depends 

on the d 13CIC02, pH, f 0 2> T  and ionic 
strength of the fluid (Ohmoto, 1972). 
Changes in pH and T  also constrain the 
carbon species in solution (H2C 0 3, 
H C 0 3-, C 0 3=). At T less than 200°C and 
pH from slightly acidic to neutral, the 
dom inant species in solution is H2C 0 3 
(Helgeson, 1969, Ohmoto, 1986, Ander
son & Garven, 1987). According to our 
previously discussed data, mineralizing 
fluids evolved from low to basic pH and 
with a deposition temperature of about 
150°C, the dominant carbon species in 
the fluid was H2C 0 3. The 9 13C of C 0 2 
can be calculated from  the d13C of a 
coexisting mineral knowing the fractio
nation factors between the mineral and 
H2C 0 3(ap) (H2C 0 3+ C 0 2) which is in turn 
function of temperature (Ohmoto, 1986). 
C alculated  d 13CH2C p) of the fluid is 
shown in Table II. Carbonate mineral- 
H2C 0 3 fractionation factors have been 
taken from Bottinga (1968).

ò l80

Fig. 6b.- Carbon and oxygen stable isotope data 
from carbonates of sample BE-217. Results and 
symbols are presented as in figure 6a.

Datos de los isótopos de oxígeno y carbono de 
los carbonatos de la muestra BE-217. Los resulta
dos y los simbolos se presentan del mismo modo 
que en la figura 6a.

/ X

"  * '

Fig. 7.- 313C and 3I80  variations in analyzed 
carbonates, b l a c k  d o t s :  calcite ; s t a r s :  dolomite 

Variaciones de 313C y 3180  en los carbonatos 
analizados, c í r c u l o s :  calcita; e s t r e l l a s : dolomita.
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Changes in deposition tem perature 
have a certain effect on the carbon isoto
pic composition of carbonates. The m a
ximum observed variations during mine
ralizing stage are up to 0.3 per mil. A 
decrease of about 30°C can cause a va
riation in the isotopic composition of the 
precipitating carbonates of about 0.9 per 
mil, assuming a initial T of 150°C. Thus, 
a decrease  sm aller than  30°C could  
explain the observed variations in the 
isotopic composition of the carbon spe
cies in solution. Changes in pH and f 0 2 
have a very important effect on the d13C 
of precipitating carbonates. At 150°C an 
increase in pH at constant f 0 2 can shift 
the isotopic composition of precipitating 
carbonates to heavier values; in contrast, 
at constant pH, variations in f 0 2 could 
give heavier or ligther 913C values de
pending whether the change is towards 
more reducing or more oxidizing condi
tio n s  (O hm oto , 1972). O bserved  
ai3CH2co3(.P, variations (-8.1 to -7.1 per 
mil) can also be explained by a small 
increase in pH at a constant lo g f0 2 of - 
48, value fixed from XFeS in sphalerite 
(Fig 8). This hypothesis is consistent with 
other geochemical evidence: mineralizing 
fluid was originally acidic, giving rise to 
a sericitic alteration of wall rocks and 
evolved to higher pH, precipitating dolo
m ite and calcite. Consequently, small 
canges in pH at constant f 0 2, together 
with a small decrease in temperature can 
account for the observed 313C variations.

Using the isotopic fractionation equa
tion between calcite and water of O ’Neil 
e t al. (1969) and do lom ite-w ater of 
Northrop & Clayton (1966), we have cal
culated the 3 lsO of the water in equili
brium with the precipitating carbonates 
at 150°C. Obtained values are in Table 
H. 3 180 H20 range from +2.8 to +5.8 per 
mil during the mineralizing stage.

The 3 180  o f carbonates depends on 
the isotopic composition o f the water of 
the fluid and the temperature of deposi-

Fig. 8.- Variations in d13CH2C03(ip) as function of 
pH and f0 2, assuming aT=150°C and XC=0.01m 
(modified after Ohmoto, 1972). The arrow shows 
the evolution of the fluid during the main stage of 
mineralization.

Variaciones en d13CI!2C03(ip) en función del pH 
y la f0 2, suponiendo una T=150°C y XC=0.01m 
(modificado a partir de Ohmoto, 1972). La flecha 
indica la evolución del fluido durante el estadio 
principal de mineralización.

tion. The change in 3180  of analyzed car
bonates can be explained by a decrease 
in temperature of the fluid from dolom i
te to calcite precipitation at constant 
318Oh20 or, alternatively, from a mixing 
process of two isotopically distinct fluids 
at a constant temperature. As data from 
fluid inclusions in calcite are not availa
ble, the latter hypothesis cannot be tes
ted.

Late calcite, found in karst fillings to
gether with marcassite show heavier 3180  
and lighter 3 13C values than carbonates 
related to m ineralization. Textures, as 
well as isotopic data, indicate that these 
calcites are formed through a dissolution- 
precipitation process in wich pre-existing 
vein carbonates from waters of surficial 
origin which carry additional organic 
derived carbon. The process took place 
at low temperature.
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4.3.2.1.Sulphides: Analyzed samples and 
results

Analyses of sulphur isotopes were 
performad on 5 sulphide minerals from 
mineralized veins: 3 galenas, 1 millerite 
and 1 marcassite. Paragenetic position of 
these minerals can be seen in figure 2. 
The sulphides were oxidized to sulphur 
dioxide using the cupric oxide com bus
tion method at 1000°C. Evolved S 0 2 was 
analyzed using a N uclide 6-inch 60- 
degree ratio mass spectrometer. Sulphur 
isotope data are presented in terms of per 
mil deviation (334S%.) relative to CDT 
standard in Table III. The standard error 
of each analysis is less than ±0.1 per mil. 
Results show a variation in 934S from 1 
per mil in galena to -24 per mil in m ar
cassite.

Table III.- d34S values of sulphides and H2S 
at 1505C, respect to CDT standard. Isotopic H2S 
values of the fluid have been calculated from 
equations of Ohmoto (1972) (1) and Ohmoto & 
Rye (1979) (2). ga: galena; mil: millerite; me: 
marcassite.

Composición isotópica del azufre de los 
sulfuras y del H2S del fluido a 15()5C, respecto 
al estandard CDT. Los valores isotópicos del 
H2S del fluido han sido calculados a partir de 
las ecuaciones de Ohmoto (1972) (1) y Ohmoto 
& Rye (1979) (2). ga: galena; mil: millerita; 
me: marcasita.

SAMPLE ó3^Smlr, <5=— SM=a

BE-217.1 qa -4. 3 +0.3(1)
BE—217.2 ga -3.5 +1.6(1)
BE-160 ga -4.6 +0.5(1)
EU-30 mili -5.7 -6.1(2)
BE-160 me

4.3.2.2.Interpretation of results
Taking a temperature of deposition of 

150°C, we calculated the 334SH2S of the 
fluid in equilibrium with the sulphides, 
from the fractionation equations com pi
led by Ohmoto & Rye (1979). Results 
are show n in T able III. A ssum ing a

unique sulphur source, a variation in 
534SH2S between +0.3 to -6.1 per mil is 
observed.

Similary to carbon, changes in T, pH 
and/or f 0 2 may change the 334S H2S of 
the fluid (Ohmoto, 1972). Because a drop 
in temperature of <50°C (as discussed 
previously) would only cause shifts in 
934SH2S up to 1 per mil, it is likely that 
o ther variables ( f 0 2, pH) will have a 
more im portant effect on the isotopic 
composition of the sulphides.

In a f 0 2-pH diagram with 934SH2S 
contours, at 150°C and f 0 2=-48 (pyrite 
stability field) it is seen that an increase 
of one unit in pH (5.5 to 6.5) produces a 
variation in 534SH2s towards lighter va
lues (Fig 9). Accordingly, it is reasona-

Fig. 9.- Variation in dMS¡[2S as function of pH 
and f0 2. T=150°C, XS=0.001m and d ^ S ^ O  per 
mil (adapted from Ohmoto, 1972). The arrow shows 
the evolution of the fluid during the main stage of 
mineralization.

Variación en dMS H2S en función del pH y la f0 2. 
T=150°C, XS=0.001m y d ^ S ^ O  per mil (adapta
ción a partir de Ohmoto, 1972). La flecha indica la 
evolución del fluido durante el estadio principal de 
mineralización.



204 CANALS, A., CARDELLACH, E. y AYORA C.

ble to assume that changes in pH caused 
the 934SH2S shifts, similary to the carbon. 
However a problem arises in the calcula
tion of the 334SS of the fluid. Within the 
pyrite stability field and at T<500°C:

R
3 3 4 0  3 3 4 0  , __________
°  °  ° H 2 S ^  S04- H25*

1+R
where R is the m olar S 0 4 to H2S ratio 
(Ohmoto, 1986). Since the f 0 2 values of 
R are very low (<10‘5), the value of 334SIS 
will be close to 0.3 per mil; also, assu
m ing a 334SIS near 0.3 per m il, the in
crease o f 2 log units in pH gives a shift 
in 334SH2S from 0.3 to -6% ., which is 
consistent with the calculated changes in 
334SH2S, pH and 313C in carbonates (Fig 
8). The probable value around 0 per mil 
may indicate a sulphur source of m ag
m atic origin, derived directly  from  a 
m agm a or from leaching magmatic sulp
hides.

334S value of marcassite (-24 per mil) 
corresponds to a typical value of a sulp
hide of bacteriogenic origin. Taking into 
account that marcassite is found coexis
ting w ith late carbonates which show 
textures similar to those “cone in cone”, 
the bacteriogenic origin of marcassite 
sulphur seems reasonable.

4 .3 .3 .Origin and evolution of the fluids
The 3 13Cic02, of a fluid indica

te the origin of the carbon and sulphur 
source. These data, together with 3 lsOH20 
of the solution are crucial for understan
ding the origin and evolution of the 
m ineralizing fluids. From our data, we 
can deduce that the m ineralizing fluid 
originally had an isotopic composition as 
follows:
013Cico2= -8 -1% -; d34Sys=0.3% . and
d 180 1|20=2.8%.

M ineralizing solutions may adquire 
carbon (C 0 2, H2C 0 3 and H C 03-) from 
dissolution of carbonate rocks, among 
other processes. In this case, and if equi
lib riu m  is not es tab lish ed  betw een

aqueous species and carbonate minerals, 
313C values of X C 02  derived from car
bonate rocks will be between -8 and +4 
per mil (Ohmoto, 1986). Lighter values 
can be achieved when organic matter rich 
levels are leached. However, values as 
low as -7 per mil are undistinguishable 
from magmatic carbon, and thus, most 
values found in Eugenia mine carbona
tes are not diagnostic of a unique origin. 
However, the lighter values (-8.1 per mil) 
seem  to ind ica te  a p robab le  crusta l 
component in the carbon isotopic com 
position.

3180  values are indicative of the ori
gin of the water. In this case a 3180=2.8 
per mil clearly indicates an exchanged 
water of surficial origin (meteoric, con
nate or seawater). Isotopically light water 
can become heavier through isotopic ex
change with rocks. Also an increase in 
salinity of the fluid can cause an increa
se in the 3180  of the solution (Sheppard, 
1986). Magmatic water is clearly exclu
ded in the mineralizing process at Euge
nia mine.

334SIS values close to 0 per mil may 
indicate either a m agm atic source or 
sulphur adquired through leaching sulp
hides of magmatic origin. The absence 
of magmatism contemporaneous with the 
m ineralization, and the water isotopic 
composition of the fluid seem to support 
leaching magmatic sulphides.

From isotopic data we can conclude 
that mineralizing fluids of surficial ori
gin that leached the metasediments and 
intrusive rocks, adquiring sulphur and 
metals, were channnelized through m a
jor fracture systems where the sulphide- 
ca rb o n ate  a sso c ia tio n  p rec ip ita te d , 
mainly due to pH and temperature de
crease. Both changes are consistent with 
the observed isotopic variations in car
bonates and sulphides as well as with 
other geochemical evidence (alteration 
and dolomite to calcite precipitation).



THE EUGENIA MINE (PB-ZN-AG), BELLMUNT DEL PRIORAT... 205

5. Ore transport: a discussion

Sulphide deposition  is caused  by 
changes in the parameters controlling the 
solubility of metals: the salinity of the 
fluids, temperature, pH, f 0 2.... In many 
cases, all these may have been param e
ters controlling the same deposit. Howe
ver, in Bellmunt and during the main 
mineralizing phase (galena-ankerite-cal- 
cite) it seems that the destabilization of 
metal complexes is caused by changes in 
pH and probably a decrease in tem pera
ture, from 150 to 120°C.

From our geochemical data it is pos
sible to calculate the amount of metal 
(Pb or Zn) that could be transported in a 
H2S containing solution. Knowing the 
molality of the solution, and its pH, T, 
f 0 2, aS2 and aCQ2 we can calculate the 
galena so lub ility  from  the S ew ard ’s 
(1984) data on metal complexes equili
bria, using the procedure described by 
Henley (1984). At a neutral pH (5.8 for 
a 3 m solution with 50% NaCl and 50% 
CaCl2 at 150°C), the amount of dissol
ved Pb in equilibrium  with galena is
0.3ppb a quantity much below the reaso
nable estimated limit to form a deposit. 
The appropiate pH value for a solution 
to transport at least lppm  of lead (Ha- 
nor, 1979) to form a deposit is 4.05; at 
these conditions dolomite is unstable and 
any previosly precipitated would dissol
ve (Fig. 10). Textures indicating dolom i
te dissolution have not been observed, 
rather the dolomite-galena contact is neat, 
indicating more basic conditions of de
position. Moreover, with a pH close to 
4, kaolinite is the stable silicate phase, 
whereas alteration at Eugenia mine is 
dominated by muscovite indicating again, 
a more basic fluid.

Sim ilar calculations with sphalerite 
yield the same results. At neutral pH, 
only up to 26.2ppb of Zn can be in solu
tion  in eq u ilib riu m  w ith  sp h alerite . 
Again, for the solution to be able to

Fig. 10.- pH-logf02 diagram with the mineral 
stability fields at 150°C, XS=0.001m, XC=0.01m 
and a]C+=0.03. The arrow shows the evolution of 
the fluid during the main stage of mineralization.

Diagrama pH-logf02 con los campos de estabi
lidad mineral a 150°C, £S=0.001m, £C=0.01m y  

aK+=0.03. La flecha indica la evolución del fluido 
durante el estadio principal de mineralización.

transport lppm  of Zn, pH should be 
around 4.5 and dolomite would dissolve. 
At these conditions, if metal transport is 
made by means of chloride complexes 
and sulphur exists as H2S in the solution, 
flow of enormous amounts o f fluid du
ring an unreasonable period of tim e, 
would be necessary.

If transport of metals is made as sulp
hide complexes, the amount of Pb and 
Zn in solution would be even smaller: 
10’2-7 and 0.6 ppb respectively, at neutral 
pH.

Although no isotopic evidence is avai
lable, thermodynamic data on solubility 
and transport of metals could be explai
ned by means of a fluid mixing model.
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This would require a H2S bearing solu
tion and a metal carrying fluid of diffe
rent origin, that mixed at the depositio- 
nal site. Evidence on the mixing of fluids 
has not been found, although since just 
the upper two levels o f the m ine are 
accessible, we lack systematic sampling. 
H ow ever, this problem  is common in 
m any low temperature deposits and it 
remains unsolved (Barton, 1081).

6. Conclusions

From the obtained data several con
clusions can be drawn:

1. - Veins of galena-carbonate (dolo- 
m ite-ankerite-calcite) com position are 
enclosed in fractures affecting porphyry 
dykes and metasediments. Igneous rocks 
are altered to a sericite-chlorite associa
tion.

2. - Mineral deposition took place at 
fluid conditions of lo g f0 2 between -48 
and -50; T=150°C; salinity of 15% wt. 
NaCl eq.; pH between 5 and 6.2 and at 
a maximum estimated pressure of 1 Kb.

3. - Isotopic composition of the fluids 
are: 5 lsOH20= 2.5 per mil, 334Svs=0.3 per 
mil and 3 13CCQ2=-8 per mil, suggesting 
that mineralizing fluids were brines of 
evolved meteoric water origin that lea
ched the igneous and metasedimentary 
rocks, taking carbon, sulphur and metals. 
M inerals were deposited in highly frac
tured zones. Late stages (calcite-marcas- 
site) were dominated by meteoric waters 
that partially dissolved the preexisting 
vein carbonates. During this stage a bac- 
teriogenic activity was present, as shown 
by the isotopic composition of marcassi- 
te (334S=-24 per mil).

4 . - Variations in the isotopic com po
sitions of carbonates and sulphides are 
com patible with a pH shift from 5 to 6.2 
as shown by the dolomite-calcite succes
sion within the muscovite stability field.

5. - Metal transport under the above 
conditions, as chloride complexes, is not

very efficient (0.3 ppb of Pb and 26.2 
ppb of Zn). Metals could only be effi
ciently transported at pH<4, which would 
cause the dissolution of the previously 
deposited dolomite, but dolomite textu
res do not indicate dissolution. Two facts 
could explain this apparent contradiction: 
a) metals and sulphur were transported 
in different fluids or, b) other unknown 
mechanisms of metal transport took pla
ce. The first hypothesis is not supported 
by the available isotopic and geochemi
cal data. The second is a matter of deba
te among researchers on this type of low 
temperature deposits.

6.- This type of low temperature m i
neralization, enclosed in Hercynian me- 
tasedimcnts and igneous rocks are sim i
lar to those described in other areas of 
Europe and N Africa. In these places, 
they are of Permian age (Jebrak, 1984) 
and are situated in the external zones of 
the H ercynian orogen. Eugenia mine 
veins, postdate the carboniferous meta- 
sediments and do not crosscut the overl
ying lower T riassic red-beds. C onse
quently, the age of mineralization could 
also be Permian.
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Peculiaridades de las mineralizaciones de la mina 
San Juan (Los Jarales, Carratraca) en el contexto 

de los depósitos de Cr-Ni de los mazizos ultramáfi-
cos Bético-Rifeños
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A bstract
The San Juan Mine is enclosed in highly tectonized and serpentinized peridotites which show 

mineralogical features corresponding to the Ariegite subfacies of the spinel-lherzolite facies.
The main mineral association include chromite, Ni- arsenides, cordierite and minor pyroxene, 

and displays the following mineralogical and textural features : a) there is clinopyroxene instead of 
orthopyroxene; b) high arsenide/chromite ratio with a high relative proportion of maucherite; c) 
highest Au and Platinum-Group elements contents; d) cordierite is plastically deformed and it is 
associated with plagioclase and phlogopite which show granoblastic and poikylitic textures with 
inclusions of cordierite and/or chromite; e) the chromite occurs as poligonal aggregates (sometimes 
made up of corroded grains) or as isolated skeletal crystals; the latter show a higher Cr content and 
a positive correlation between their Cr/ R3+ and the Na content of the coexisting plagioclase. Note 
that these features are partly different from the other Cr-Ni mineralizations in the Serrania de 
Ronda.

The deformational mechanism mixed the former chromite-Ni arsenide ores with the residual 
liquids leading to a plagioclase crystallization either on the previous mineral assemblage or as late 
discordant veins fillings. These aluminous liquids partly disolved the cromite crystals and the new 
Cr-bearing liquid gave rise to a later crystallization of the skeletal chromites coeval with plagiocla
se.

Key wordsichromite, Ni-arsenide ores, ultramafic rocks, Cordillera Bética, Rif.

Resumen. La mina San Juan está enclavada en peridotitas muy tectonizadas y serpentinizadas, 
correspondientes a facies de Lerzolitas con espinela (subfacies Ariegita).
La asociación mineral, constituida por cromita-arseniuros de Ni-cordierita-(piroxeno), presenta las 
siguientes características mineralógicas y texturales, las cuales son parcialmente diferentes del resto 
de las mineralizaciones de Cr-Ni de la serranía de Ronda: a) presencia de clinopiroxeno en lugar 
de ortopiroxeno; b) alta razón de arseniuros/cromita, con elevada proporción de maucherita; c) ele
vados contenidos en Au y elementos del grupo del platino; d) la cordierita está deformada plasti-
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camente y aparece asociada a plagioclasa y ñogopita, las cuales muestras texturas granoblásticas y 
poikilíticas con inclusiones de cordierita y/o cromita; e) la cromita se presenta como agregados 
poligonales más o menos corroídos, o como cristales esqueletales, mostrando estos últimos mayor 
porcentaje de Cr y una correlación positiva entre Cr/ R3+ y el contenido en Na de la plagioclasa.

El mecanismo de deformación puso en contacto la mineralización ya existente con los los 
líquidos residuales, de forma que la plagioclasa cristalizó: bien sobreimpuesta a la asociación mineral 
previa, o bien en venas tardías discordantes con la foliación generada. Estos líquidos alumínicos 
disolvieron parte de la cromita y el Cr incorporado al líquido precipitó más tarde en presencia de 
plagioclasa dando lugar a las cromitas esqueletales.

P alabras clave: cromita, arseniuros-Ni, rocas ultramáficas, cordillera Bética, Rif.

Introducción

En los macizos de rocas ultramáficas 
que afloran en la región de la Serranía 
de Ronda (Cordillera Bética occidental, 
Sur de España) y en el R if (Norte de 
M arruecos) existe un conjunto de mine- 
ralizaciones magmáticas en las que se 
han diferenciado tres tipos principales:
(1) mineralizaciones de cromita (tipo Cr),
(2) mineralizaciones de cromita-arseniu- 
ros de niquel (tipo Cr-Ni), y (3) M inera
lizaciones de sulfuras de Fe-Ni-Cu con 
grafito (tipo S-G) (Gervilla et al., 1988; 
Gervilla y Leblanc, 1990).

Aunque actualmente no existe ningu
na explotación en activo, destacan, por 
su importancia histórica, las minas de n i
quel del distrito de Los Jarales, situados 
en el macizo de Carratraca, al sur del 
p u eb lo  del m ism o nom bre (O rueta , 
1917). En este distrito, la mina San Juan 
es quizá las más importante. En ella se 
ha observado una asociación mineral con 
unas características texturales peculiares 
que la diferencian del conjunto de las 
otras mineralizaciones de Cr-Ni, y que, 
por otra parte, aportan valiosos datos para 
comprender la génesis de las mismas. En 
este trabajo se pretende poner de mani
fiesto las citadas peculiaridades y discu
tir su papel en la interpretación genética 
de las mineralizaciones Cr-Ni betico-ri- 
feñas.

Contexto geológico

En la Cordillera Bética Occidental, las

peridotitas encajan dentro del Dominio 
Cortical de Alborán (Balanyá y Garcia- 
Dueñas, 1987, 1988), en materiales per
tenecientes al Complejo Alpujárride, y 
constituyen la base de una unidad tectó
nica (M anto de Los Reales) (Navarro- 
V ila y Tubía, 1983) integrada, además, 
por una secu en cia  m e tap e lítica  que 
m uestra un grado metamòrfico creciente 
hacia el contacto con las rocas ultram á
ficas (L oom is, 1972; T orres-R oldán , 
1981; Tubía, 1988).

El macizo de Carratraca es el más sep
tentrional de los existentes en la región y 
aflora, junto a las metapelitas del manto 
de Los Reales, en una semiventana tec
tónica bajo los materiales de “flysh” que 
constituyen  el com plejo  de A lozaina 
(Soto y Gervilla, 1990). En este macizo, 
y siguiendo el esquema de diferenciación 
de facies de las lerzolitas del macizo de 
Ronda propuesto por Obata (1980), se 
han identificado facies de lerzolitas con 
g ranate y de lerzo litas  con esp inela  
(subfacies Ariegita y Seiland), ordenadas 
en este sentido desde el contacto con los 
m ateriales m etapelíticos suprayacentes 
hasta los afloram ientos de peridotitas 
estructuralm ente m ás bajos. En estos 
últimos se reconocen facies de transición 
entre las lerzolitas con espinela y las 
lerzolitas con plagioclasa.

La mina de San Juan se localiza al 
norte del distrito minero de Los Jarales 
(Fig. 1), en una zona fuertemente tecto- 
nizada y serpentinizada, junto al contac
to con los sed im entos detríticos del 
Complejo de Alozaina. En este área las
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Figura 1.- Situación geológica de la mina San Juan en relación con los macizos ultramáficos de 
Carratraca y La Robla ( según Soto y Gervilla, 1990):
1) Dorsal; 2) manto de Ojén-Guadaiza (Unidad de Blanca); 3) lerzolitas con espinela (subfacies Seiland); 
4) lerzolitas con espinela (subfacies Ariegita); 5) lerzolitas con granate; 6) kinzigitas; 7) gneises y 
migmatitas; 8) micaesquistos-filitas; 9) complejo Maláguide; 10) complejo de Alozaina; 11) Mioceno 
superior y Plio-Cuatemario.
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peridotitas están bastante serpentinizadas, 
si bien se suelen reconocer las caracte
rísticas mineralógicas y texturales de las 
subfacies Ariegita de las lerzolitas con 
espinela.

Morfología de la mineralización

La observación directa de la minera
lización no ha sido posible ya que la 
M ina de San Juan se encuentra actual
mente inundada. Los datos que se cono
cen sobre su estructura y la morfología 
de los cuerpos minerales provienen de la 
comunicación oral de antiguos mineros 
del pueblo de Carratraca y de la docu
m entación aportada por Alvarez de Line- 
ra (1851) (en Orueta, 1917). Según estas 
fuentes, la mina estaba estructurada en 
tres plantas a las que se accedía median
te un pozo de unos 90 metros. La mine
ralización de cromita-arseniuros de ní
quel se presenta en forma de nódulos 
subesféricos incluidos en cuerpos lenti
culares arrosariados que se alinean en 
dirección SW-NE.

Esta orientación coincide con la que 
presentan los contactos entre las facies 
minerales de las lerzolitas (Fig. 1), y per
m ite suponer que la m ineralización se 
dispone de forma concordante respecto a 
la foliación de las rocas encajantes. Sin 
embargo, en diversas muestras de mano 
se observa que la m inera lización  se 
encuentra plegada isoclinalmente y las 
rocas encajantes están muy fracturadas y 
serpentinizadas.

Asociación mineral

Los minerales más importantes de la 
asociación encontrada en la Mina San 
Juan son cromita, niquelina y maucheri- 
ta. En m enores proporcones aparecen 
tam bién rutilo, westerveldita, pirrotina, 
pentlandita, calcopirita, cubanita, ilmeni- 
ta, millerita, pirita y oro nativo. La ganga 
está constituida por cordierita, plagiocla-

sa y flogopita, con trazas de clorita, mica 
blanca, apatito, circón y turmalina. Lo
calmente la ganga puede estar formada 
tam bién por clinopiroxeno, anfibol y 
cloritas.

El patrón textural más frecuente en 
las zonas masivas de menas está consti
tuido por un mosaico de cristales poligo
nales de cromita (de 0.2 a 0.3 mm de 
tam año) con los arseniuros de niquel 
rellenando los espacios intergranulares 
(la relación volumétrica arseniuros/cro- 
mita suele ser superior a 0.2). Los óxi
dos de titanio aparecen bien como finas 
lámelas (< 5 p  de grosor) de exsolución 
en la cromita, o bien como cristales in
tergranulares. Los agregados de cromita 
a m enudo se encuen tran  fractu rados 
según unas direcciones preferentes (frac
turas de “pulí apart”; Oen, 1973), las 
cuales suelen estar rellenas de arseniuros 
de niquel y/o silicatos de alteración (es
pecialm ente clorita). En determ inados 
casos, una mayor intensidad en la defor
mación da lugar a texturas cataclásticas 
en la cromita. Así mismo, este mineral 
puede presentar bordes corroídos y hue
llas de disolución. No obstante, el rasgo 
más característico de la cromita en la 
mina San Juan es la presencia de gran
des cristales esqueletales (hasta 1 mm) 
con numerosas inclusiones de plagiocla- 
sa, flogopita, niquelina y/o maucherita. 
Las cromitas esqueletales se presentan a 
menudo como inclusiones en cristales de 
flogopita con textura poikilítica, aunque 
normalmente se disponen en los contac
tos entre cordierita y venas tardías de 
plagioclasa. Texturalmente existen pasos 
graduales entre las cromitas poligonales 
a las esqueletales. (Fotos 1 a 6).

La niquelina y la maucherita son los 
arseniuros de niquel más abundantes. La 
niquelina representa entre el 70 y el 80% 
del volumen total de arseniuros mientras 
que la maucherita representa alrededor 
del 25%. La niquelina exhibe puntual
m ente lámelas de exsolución polifásicas
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FOTOS: 1) Cromita cataclástica dentro de niquelina. 2) Cristales de cromita corroidos. 3 y 4) Cromitas 
esqueletales asociadas a plagioclasa y flogopita. 5) Porfiroblasto de cordierita deformado plásticamen
te; se observan fracturas de “pulí apart” y otras más gruesas, posteriores y discordantes. 6) Plagioclasa 
con textura poikilítica con inclusiones de cordierita que preservan fracturas de “pulí apart”.
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de sulfuras (pirrotina, pentlandita, calco
pirita y/o cubanita), que sugieren que 
dicho mineral se formó a una temperatu
ra anorm alm ente elevada, tal y como 
señalan Oen et al (1971) y Gervilla y 
Leblanc (1990). La niquelina se encuen
tra recristalizada estáticam ente, lo que 
oblitera signos anteriores de deform a
ción, y removilizada rellenando fracturas 
de “pulí apart” en la cromita. La mau- 
cherita se encuentra bien aislada como 
transform ación de la niquelina, o bien 
como cristales intercrecidos con wester- 
veldita, dispuestos en los bordes de frac
turas tardías y se forma concomitante- 
mente con los procesos de de serpentini- 
zación de la roca de caja. Los contactos 
entre niquelina y maucherita son lugares 
preferenciales para la localización de 
granos de oro nativo, el cual se encuen
tra en solución sólida en la niquelina y 
es expulsado de la red durante el proceso 
de transfiormación a maucherita.

En relación con los minereales de la 
ganga, la cordierita es la fase más abun
dante y m uestra unas características tex- 
turales netamente distintas del resto de 
los minerales primarios (plagioclasa, flo- 
gopita, apatito, circón y turmalina). Suele 
presentarse como porfiroblástos (> lm m ) 
m ás o m enos rodeados de crom ita y 
niquelina (cordieritas ocluidas de Oen, 
1973). Sin embargo, este esquema textu- 
ral se encuentra modificado en zonas con 
intensa deformación, en donde los crista
les de cordierita exhiben formas lenticu
lares imbricadas con numerosas fractu
ras perpendiculares a la dirección de 
máximo alargamiento. La dirección de 
fracturación coincide con la de las frac
turas de “pulí apart” de las crom itas 
adyacentes. Estos rasgos texturales indi
can un un regimen de deformación plás
tica, con un comportamiento rígido de la 
cordierita en la que se origina un estira
m iento mineral paralelo a la foliación 
generada y la formación de fracturas de 
“pulí apart” perpendiculares.

La plagioclasa y la flogopita. por el 
con trario , nunca m uestran  signos de 
deform ación. Suelen cristalizar super
puestas a la asociacción cromita-nique
lina-cordierita o bien en relación con 
filoncillos de escala milimétrica discor
dantes a la foliación. En la charnela de 
pliegues isoclinales se ha observado la 
cristalización  de grandes cristales de 
plagioclasa con textura poikilítica, que 
engloban granos de cromita y cordierita 
con fracturas de “pulí apart”, junto a 
cristales poikilíticos de flogopita con 
inclusiones de cromitas esqueletales.Los 
filoncillos suelen ser de plagioclasa con 
granos subredondeados a subidiomorfos 
de apatito y circón, y cristalitos intergra
nulares dispersos de turmalina; la flogo
pita suele cristalizar en los bordes de los 
m ism os asociada con y/o incluyendo 
cristales esqueletales de cromita.

Como un caso excepcional, las menas 
de cromita y niquelina están asociadas a 
clinopiroxeno. Este mineral se presenta 
como granos suredondeados de tamaño 
m ilim étrico  parcialm ente alterados a 
anfibol y clorita.

Q uim ism o

La composición de las distintas fases 
que constituyen la mineralización (Tablas 
I a III) pone de manifiesto que entre los 
minerales de las menas, la cromita pre
senta unos m árgenes com posicionales 
muy amplios, con contenidos en Zn y V 
inusualmente elevados (Tabla I). Las va
riaciones en la composición química de 
la cromita dependen del mineral de la 
ganga al que se encuentre asociada. Así, 
(Fig. 2) las cromitas asociadas a clinopi
roxeno muestran unas relaciones XMg 
(= M g /lR 2+) y YCr (= C r/lR 3+) mayores 
que las cromitas poligonales asociadas a 
cordierita, y estas a su vez, muestran una 
mayor relación XMg y menor YCr que 
las cromitas esqueletales formadas con 
plagioclasa y flogopita. Dentro de este
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Tabla I.- Composición química de las cromitas.

c - i C-2 0 3 0 4 0 5 0 6 C-7 C-8 C-9 C-10 C - l i

MgO 6.77 7.00 7.13 7.07 7.15 7.19 7.80 8.43 8.14 8.21 8.06
FeO 26.26 25.03 24.68 24.98 25.03 24.90 24.31 23.67 23.83 23.71 24.07
ZnO 0.67 0.74 0.85 0.57 0.98 1.00 0.44 0.41 0.53 0.41 0.60
MnO 0.26 0.42 0.28 0.30 0.33 0.36 0.21 0.23 0.21 0.31 0.27
T i0 2 0 .29 0.15 0.4C 0.39 0.37 0.29 0.32 0.25 0 .2 2 0.36 0.35
Fe203 0.37 1.01 0.85 0.54 0.64 1.32
V203 1.39 1.46 1.50 1.56 1.53 1.41 1.08 1.06 1.06 1.11 1.11
A1203 27.99 28.97 28.42 28.40 28.54 28.59 25.40 28.65 28.48 27.30 25.87
Cr203 38.42 38.73 38.40 38.85- 38.85 38.28 41.23 37.89 37.84 39.11 40.74

102.42 102.50 101.64 102.13 102.78 102.02 101.80 101.44 100.89 101.15 102.41

C a t io n e s  por  32 Oxígenos

Mq 2.47 2.54 2.61 2.57 2 .59 2.62 2.88 3.07 2.98 3.01 2.95
Fe++ 5.39 5.09 5.07 5.11 5.09 5.10 5.03 4.83 4.90 4.88 4.94
Zn 0 . 1 2 0.13 0.15 0.10 0.18 0.18 0.08 0.07 0 .09 0.07 0 . 1 1
Mn 0.05 0.09 0.06 0.06 0.07 0.07 0.04 0.05 0.05 0.06 0.05
Ti 0.05 0.03 0.07 0.07 0.07 0.05 0 .06 0.04 0.04 0 .06 0.06
Fe+++ 0.07 0.19 0.15 0.10 0.12 0.24
V 0.27 0.28 0.29 0.31 0.29 0.28 0.21 0.21 0.21 0.22 0.22
Al 8 .09 8.31 8.22 8.18 8.18 8.25 7.41 8.24 8.25 7.93 7.49
Cr 7.46 7.46 7.45 7.51 7.47 7.41 8.07 7.31 7.36 7.62 7.91

23.97 23.93 23.92 23.91 23.94 23.96 23.97 23.97 23.98 23.97 23.97

C-12 C-13 C-14 C-15 C-16 C-17 C-18 C-19 C-20 C-21 C-22

MgO 7.43 6.77 8.02 8.04 7.91 7.07 5 .3 2 ' 5 .05 5.00 4.82 7.25
FeO 25.14 25.25 23.92 24.04 23.92 25.09 27.38 28.75 23.34 28.65 24.95
ZnO 0.41 0.50 0.44 0.52 0.68 0.35 0.40 0.80 0.70 0.86 1.29
MnO 0.28 0.36 0 .27 0.16 0.30 0.27 0.53 0.20 0.23 0.27 0.20
T i0 2 ’ 0 .30 0.30 0.34 0.36 0.34 0 .26 0.28 0.28 0 .17 . 0.31 1.09
Fe203 0.40 0.43 0.22 1.99 1.48 2.30
V203 1.12 1.07 1 .06 1.06 1.07 1.04 0.97 1.33 1.41 1.53 1.51
a i 2o3 27.51 24.56 28.14 27.74 27.64 26.33 25.55 33.52 34.01 32.66 36.12
Cr203 39.30 41.96 38.72 39.03 38.17 39.85 40.34 27.38 26.58 27.29 27.10

101.89 100 .77 ' 100.93 100.94 100.47 100.47 100.78 99.29 97.93 98.68 99.61

C a t io n e s  p o r  32 Oxígenos

Mg 2.72 2.55 2.94 2.95 2.92 2.64 2.01 1.87 1.88 1.81 2.61
Fe++ 5.17 5.33 4.92 4.96 4.96 5.26 5 .8 : 5 .99 5 .96 6.03 5.04
Zn 0.C7 C.09 0.08 0.C9 0.12 0 .06 0.07 0.15 0.13 0.16 0.23
Mn 0.06 0.08 0.05 0.03 0.06 0 .06 ü . i i 0.04 0.05 0.06 0.04
Ti 0.05 0.06 0.06 0.06 0 .06 0.05 0.05 0.05 0.03 0.06 0.20
n + + + Fe 0.07 0.08 0.04 0.37 0.28 0.43
V 0.22 0.21 0.21 0.21 0.21 0.21 0.20 0.26 0.28 0.31 0.31
Al 7.97 7.30 8 .16 8.06 8.08 7.78 7.64 9.85 10.09 9.70 10.29
Cr 7.64 8.37 7.54 7.61 7 .49 7.89 8.09 5.40 5.29 5.43 5.18

23.97 23.98 23.36 23.97 23.98 23.99 23.98 23.98 23.99 23.99 23.90
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Tabla  I . -  (Continuación)

C-23 C-24 C-25 C-26 C-27 C-28 C-23 C-30 C-31 C-32 C-33

MgO 6.92 7.32 7.11 7.24 6.34 6.91 6.81 5.31 6.63 6.89 2.97
FeO 25.64 25.78 25.56 25.20 26.32 26.64 26.12 27.62 25.67 26.51 30.43
ZnO 1.15 1.35 1.50 1.26 1.09 0.56 0.79 0.71 0.75 0.62 0.29
MnO 0.32 0.20 0.23 0.38 0.23 0 .18 0.24 0.33 0.24 0.26 0.28
T i0 2 0.19 0.28 0.33 0.16 0.07 0 .28 0.16 0.22 0.22 0.36 0.15
Fe203 0.13 0.45 0.82 0.42 0 .03 0.03 0.05 2.35
V203 1.52 1.46 1.43 1.35 1.43 1.50 1.51 1.55 1.30 0.98 1.76
A1203 33.03 '' 34.06 36.78 33.63 32.50 33.51 34.57 27.69 33.24 32.83 18.92
Cr203 30.95 29.94 26.68 29.89 30.96 31.71 29.28 37.00 32.02 32.48 45.16

99.85 100.75 99.63 99.93 99.35 101.53 99.65 100.48 100.06 100.94 102.48

C a t io ne s  p o r  32 oxígenos

Mg 2.53 2.61 2.57 2.64 2.34 2.48 2.48 1.99 2.42 2.50 1.16
Fe++ 5.27 5.23 5.17 5.16 5.46 5 .38 5.34 5.82 5.25 5.40 6.64
Zn 0.21 0.24 0.27 0.23 0.20 0 .10 0.14 0.13 0.13 0.11 0.05
Mn 0.06 0.04 0.05 0.08 0.05 0.04 0.05 0.07 0.05 0.05 0 .06
Ti 0.03 0.05 0.06 0.03 0.01 0 .05 0.03 0.04 0.04 0.06 0.03
Fe*+4 0.02 0.08 0.00 0.15 0.08 0.01 0.01 0.01 0.00 0.00 0 .46
V 0.30 0.28 0.28 0.26 0.28 0 .29 0.30 0.31 0.25 0.19 0.37
Al 9.56 9.74 10.49 9.69 9.51 9.53 9.95 8.23 9 .59 9.42 5.82
Cr 6.01 5.74 5.11 5.78 6.07 6.05 5.66 7.38 6.20 6.25 9.32

23.99 24.01 24.00 24.02 24.00 23.93 23.95 23.98 23.93 23.98 23.91

C-34 C-35 C-36 C-37 C-38 C-39 C-40 C-41 C-42 C-43 C-44

MgO 2.64 5.69 2.61 5.29 2.28 4.53 2.51 2.80 7.31 7.58 6.91
FeO 30.70 25.98 28.77 26.95 28.72 27.67 28.86 28.76 24.58 24.83 24.71
ZnO 0.30 0.81 0.90 1.08 1.08 1.01 0.97 0.63 1.15 1.14 i  .36
MnO 0.41 0.31 0.50 0.31 0 .49 0.34 0.54 0.47 0.37 0.31 0.40
TiC2 0.11 0.27 0.07 0.10 0 .09 0.11 0.10 0.07 0.18 C.C8 0.15
f e 203 3.13 7.81 1.95 1.53 1.61 1.17 1.74 2 .05 0.40 0.00
V20 3 1.81 1.55 1.25 1.04 1.04 1 .06 1.01 1.06 1.64 1.53 1 .59
a i 2o3 16.86 25.40 15.06 26.15 11.32 22.70 13.14 15.27 32.41 33.94 31.77
Cr203 47.26 30.76 36.82 36.82 51.64 40.77 50.03 47.44 32.64 3C.59 32.81

103.22 102.27 98.30 99.29 98.27 99.25 98.90 98.54 100.28 100.42 99.70

C a t io ne s  por 32 Ox::gencs

Mg 1.03 2.08 1.08 2.02 0 .96 1.77 1.04 1.15 2.66 2.74 2.54
Fe“ 6.74 5.33 6.67 5.79 6.69 6.04 6.72 6.63 5.02 5.04 5.10
Zn 0.06 0.15 0.18 0.20 0.22 0.19 0.20 0.13 0.21 0.20 0.25
Mn 0.09 0.06 0.12 0.07 0.12 0.07 0.13 0.11 0.08 0.07 0.08
Ti 0.02 0.05 0.01 0.02 0.02 0.02 0.02 0.01 0.03 0.01 0.03
Fe *~ 0.62 1.44 0.41 0.29 0.34 0 .23 0.36 0.42 0.00 0.C7 0.00
V 0.38 0.30 0.28 0.21 0.23 0.22 0.23 0.23 0.32 0.30 0.31
Al 5.21 7.34 4.92 7.92 3.77 7.01 4.31 4.96 9.34 9.70 9.25
Cr 9.81 5.96 10.34 7.48 11.55 8.45 11.01 10.34 6.31 5.87 6.41

23.96 23.71 24.01 24.00 23.90 24.00  24.02 23.98 23.97 24.00  23.97
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Tabla I .  (Continuación)

C-45 C-46 C-47 0 4 8 C-49 C-50 C-5i C-52 C-53 C-54 C-55

MgO 5.69 4.11 3.22 3.90 3.84 5.76 7.65 4.34 6.53 7.84 7.77
FeO 26.02 27.88 29.27 28.12 27.07 26.46 24.11 27.50 25.08 24.40 24.27
ZnO 0.85 0.77 0.73 0.56 0.91 0.81 1.02 0.77 0.94 0.96 1.21
MnO 0.36 0.32 0.38 0.40 0.30 0.35 0.39 0 .36 0.41 0.57 0.46
T i0 2 0.07 0.16 0.15 0.14 0.01 0.11 0.01 0.04 0.05 0.17 0.15
Fe203 0.60 0.16 0.13 1.38 0.04 0.47
v2o3 1.73 1.19 0.92 1.27 1.90 1.77 1.45 2.01 1.82 1.69 1.44
a i 2o 3 24.58 19.24 18.07 18.53 15.76 25.53 34.44 18.05 28.56 33.59 33.80
Cr203 39.80 45.68 42.27 45.55 49.73 39.94 30.11 47.80 36.94 31.70 31:56

99.70 99.51 100.13 99.85 99.53 100.77 99.18 101.35 100.33 100.92 100.67

C a t io n e s  por  32 Oxígenos

Mq 2.18 1.63 1.28 1.54 1.55 2.17 2.78 1 .69 2.43 2.82 2.80
Fe++ 5.58 6.20 6,55 6.26 6.12 5.60 4.92 6.03 5.23 4.93 4.91
Zn 0 .16 0.15 0.14 0.11 0.18 0.15 0.18 0.15 0.17 0.17 0.22
Hn 0.08 0.07 0 .09 0.09 0.07 0.07 0.08 0.08 0 .09 0.11 0 .09
Ti 0.01 0.03 0.03 0.03 0.01 0.02 0.01 0.01 0.01 0.03 0.03
Fe+ t t 0 .12 0.03 0.02 0.28 0.00 0.01 0.00 0 .09 0.00 0.00 0.00
V 0.35 0.25 0.20 0.27 0.41 0.36 0.28 0.42 0.36 0.33 0.28
Al 7.43 6.03 5.70 5.82 5.02 7.61 9.91 5.58 8.39 9.55 9.63
Cr 8.07 9.61 10.00 9.59 10.62 7.99 5.81 9.91 7.28 6.05 6.03

23.98 24.00 24.01 23.99 23.98 23.98 23.97 23.96 23.96 23.98 23.99

último grupo, existe una perfecta corre
lación entre el valor de la relación YCr 
en las cromitas y el contenido en sodio 
de la plagioclasa coexistente (Fig. 3 ). 
Otra característica co rre lac ionare  con el 
aumento de la relación YCr hacia las 
cromitas esqueletales es el descenso en 
sus porcentajes de T i0 2 y, sobre todo, 
ZnO.

El resto de las menas m uestran com 
posiciones poco significativas. La nique
lina y la maucherita contienen pequeños 
porcentajes de S, la westerveldita presen
ta contenidos variables de Fe y Ni (tabla 
II), y el oro nativo contiene porcentajes 
de Cu próximos al 1% en peso y trazas 
de Ag (Gervilla et al.,1990).

En la ganga, la cordierita es esencial
m ente m agnésica- (M g/M g+ F e= 0 ,86- 
0,90); la flogopita contiene Ti, Cr y Na, 
y la plagioclasa presenta una com posi
ción muy variable (entre An82 y A ñ il )

(tabla III) que, como se ha citado ante
riormente, está en relación directa con el 
valor de la relación YCr de la cromita 
coexistente.

Por lo que respecta al contenido en 
m etales nobles (oro y elem entos del 
grupo del platino: EGP) de la minerali- 
zación se observa que en la mina San 
Juan, los valores son significativamente 
elevados (Leblanc y Gervilla, 1988). Un 
valor medio puede estimarse consideran
do los resultados obtenidos sobre dos 
m uestras rep resen ta tivas del tipo  de 
m ineralización más frecuente (75% de 
cromita y 25% de arseniuros de Ni). Estas 
m u estran  p resen tan  unos con ten idos 
sim ilares en elem entos del grupo del 
p la tino  (X E G P=1,67 ppm ), donde la 
suma de Pt+Pd está próxima a 1 ppm. El 
contenido en oro es mucho más elevado 
y difiere un poco en ambas muestras (15 
y 9.2 ppm).
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Tabla II.- Composición química de los arse- 
niuros de Ni.

N-l N-2 H-l H-2 M-3 w-i N-2
As 55.92 55.11 48.63 48.10 47.39 54.91 53.36
S . 0.19 0.23 0.02 0.04 0.08 0.16 0.37
Ni 42.« 43.44 49.66 51.22 51.47 22.12 40.83
Fe 0.10 o . o e 0.14 0.18 0.05 22.77 3.85
Co 0.38 0.38 0.28 0.35 0.38 0.32

99.03 99.22 98.73 99.89 99.37 99.96 98.73
N: Niquelina; N: Kaucherita; W: Kesterveldita

Tabla III.- Composición química de las pla- 
gioclasas.

Si02 Al 203 CaO Na?0 K20 Total Ab An

P- 1 59.42 24.08 5.47 8.29 0.05 97.31 73.04 26.64
P- 2 63.17 21.82 2.48 10.03 0.05 97.55 37.74 11.97
P- 3 61.65 23.31 4.27 8.66 0.05 97.94 76.36 21.35
P- 4 58.72 24.26 5.46 8.11 0.09 96.64 72.47 26.98
P- 5 56.90 27.46 8.68 6.49 0.04 99.57 57.36 42.42
P- 6 57.54 26.97 8.29 6.84 0.10 99.74 59.52 39.89
P- 7 55.45 28.29 9.61 6.29 0.08 99.72 53.97 45.56
P- 8 54.55 28.30 10.00 6.08 0.05 98.98 52.23 47.47
P- 9 50.74 31.93 13.80 3.74 0.07 100.28 32.76 66.87
P-10 47.43 34.59 17.05 1.35 0.06 101.08 17.10 82.57
P-ll 48.32 34.63 16.34 2.06 0.09 101.44 18.46 81.02
P-12 58.26 28.00 8.92 6.27 0.07 101.52 55.79 43.83
P-13 48.58 33.59 15.60 2.78 0.02 100.57 24.34 75.55
P-14 47.99 33.66 16.14 2.29 100.08 20.44 79.56

C om paración  con o tras m ineralizacio- 
nes de Cr-N i.

En trabajos previos (Gervilla et al., 
1988; Gervilla y Leblanc, 1990) se ha 
puesto de manifiesto que los diferentes 
tipos de mineralizaciones existentes en 
los macizos ultramáficos betico-rifeños 
se distribuyen espacialmente de acuerdo 
con las facies minerales de las lerzolitas. 
Las mineralizaciones de Cr-Ni encajan 
exclusivamente en facies de lerzolitas con 
espinela y de lerzolitas con granate, y su 
com posición m ineralógica evoluciona 
desde una paragénesis que incluye cro
mita y ortopiroxeno con escasos porcen
tajes de arseniuros de n íquel, en las 
mineralizaciones encajadas en lerzolitas 
con espinela (subfacies Seiland), hasta 
otras más complejas con cromita, ortopi-

1

Figura 2.- Proyección sobre un diagrama 
YCr-XMg de la composición química de las cro
mitas de la mina San Juan. La envolvente repre
senta el campo composicional de las cromitas 
del conjunto de las mineralizaciones tipo Cr-Ni 
de la Serranía de Ronda. Las flechas indican 
tendencias composicionales.
1) cromitas asociadas a clinopiroxeno; 2) cro
mitas asociadas a cordierita; 3) cromitas esquc- 
letales.

roxeno, cordierita y abundantes arseniu
ros de niquel en las encajadas en las 
subfacies Ariegita y en las lerzolitas con 
granate. Esta tendencia se encuentra 
puntualm ente interrum pida en la mina 
San Juan, ya que la asociación mineral 
incluye clinopiroxeno en lugar de ortopi
roxeno. Este hecho es explicado por Ocn 
(1973) considerando que debió existir 
una mayor disponibilidad de CaO en el 
líquido original y apoya su hipótesis con 
la presencia de plagioclasa en la asocia
ción. Sin embargo, la plagioclasa no es 
un mineral exclusivo de San Juan ya que
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Figura 3.- Variaciones composicionales de la cromita y la plagioclasa coexistentes en la mina San Juan, 
a escala de muestra de mano (RO-28). Los números de análisis (C- y P-) se corresponden con el orden uti
lizado en las tablas I y E l respectivamente. Símbolos: cuadrado=cromita, círculo=plagioclasa.

se ha encontrado también en La Gallega 
(Macizo de Ojén) y en Tafart (Macizo 
de Beni Bousera), aunque con caracterís
ticas texturales netamente diferentes: en 
la Gallega se presenta en forma de di
ques de plagioclasita con menores pro
porciones de cordierita, flogopita, apati
to y circón, adyacentes a los filones de 
mineralización; en Tafart se ha observa
do como grandes cristales poikilíticos con 
inclusiones de cromita, la cual presenta 
unos bordes de grano fuertemente corroí
dos. De estas observaciones se deduce 
que tanto en San Juan como en Tafart, 
la plagioclasa cristaliza sobreimpuesta a 
una paragénesis ya existente; en la Ga
llega, sin embargo, los tres tipos de rocas 
(ortopiroxenitas, cordierititas y plagiocla- 
sitas) cristalizan por separado, aunque se 
pueden observar transiciones entre las 
mismas: presencia de cristales de ortopi- 
roxeno en cordierititas (Hernandez-Pa- 
checo, 1967) y de fenocristalcs subidio-

morfos_ a redondeados de cordierita en 
plagioclasitas.

Las características texturales y m ine
ralógicas, junto al carácter transicional 
entre los diferentes tipos de rocas sugie
re que dichas rocas se han originado 
m ediante un proceso de cristalización 
fraccionada en el cual las ortopiroxenitas 
representan los primeros acumulados y 
las plagioclasitas se forman a partir de 
los líquidos más residuales. Estos líqui
dos residuales se irían enriqueciendo en 
alkalis, en agua y en los elementos más 
incompatibles tales como Sr, Hf y ele
mentos de las tierras raras ligeras (resul
tados preeliminares confirman esta evo
lución 'V apoyan una génesis de las orto
piroxenitas, cordierititas y plagioclasitas 
mediante cristalización fraccionada). En 
La Gallega el proceso se desarrolló con 
extracción continua del líquido residual 
mientras que en San Juan el líquido rico 
en plagioclasa no llegó a segregarse.
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Además, como se ha citado anteriorm en
te, la deformación tectónica en la mina 
San Juan afecta exclusivam ente a la 
asociación cordierita-cromita-¿arscniuros 
de Ni?, mientras que la cristalización de 
plagioclasa y flogopita es claram ente 
postdeformacional. Este hecho permite 
suponer que tras la form ación de las 
menas se instauró un régim en que no 
perm itió la migración del líquido resi
dual sino que, por el contrario, lo m an
tuvo en contacto con las paragénesis ya 
form adas, en unas condiciones fisico
químicas muy alejadas de las de equili
brio. El resultado principal fué la disolu
ción de parte de la cromita original, y la 
cristalización de una segunda generación 
de cromita (esqueletal) en equilibrio con 
la nueva asociación (plagioclasa + flogo
pita).

Las variaciones en la com posición 
química de las cromitas confirman las ob
servaciones precedentes. Desde las mi- 
neralizaciones enclavadas en lerzolitas 
con espinela (subfacies Seiland) a las en
clavadas en las lerzolitas con granate, las 
cromitas se enriquecen progresivamente 
en Al y Fe (disminuyen las relaciones 
YCr y XMg). Esta es la evolución com- 
posic ional típ ica de las crom itas de 
complejos estratiformes y es la que cabría 
esperar en cromitas formadas por crista
lización fraccionada de líquidos máficos, 
siempre y cuando la plagioclasa no inter
venga en dicha fraccionación. Si durante 
la m isma tiene lugar la cristalización de 
p lagioclasa, el A1203 es extraído del 
m ed io , en riqueciendo  la crom ita  en 
C r203  (Henderson, 1975; Irvine, 1976). 
En la mina San Juan, por tanto, mientras 
las cromitas poligonales presentan una 
variación en su com posición quím ica 
congruente con la evolución general de 
las mineralizaciones de Cr-Ni, las cromi
tas esqueletales reflejan un proceso de 
cristalización fraccionada en equilibrio 
con la plagioclasa y la flogopita (Fig. 2).

O tra inflexión en la tendencia de va

riación composicional de las mineraliza
ciones viene definido por la elevada pro
porción de arseniuros de níquel en la aso
ciación de mina San Juan. Si exceptua
mos este indicio, el contenido medio en 
arseniuros de níquel crece constantemen
te desde las m inera lizaciones de Cr 
encajadas en lerzolitas con plagioclasa 
(NiAs < 2%) a las de Cr-Ni encajadas en 
lerzolitas con granate (NiAs = 20%). En 
San Juan, sin em bargo, el porcentaje 
medio está en torno a 25-30% de NiAs. 
Esta característica tiene dos consecuen
cias inmediatas:
1) aumenta el porcentaje en ZnO de las 
cromitas,
2) aum enta el con ten ido  en m etales 
nobles.

Ambos parámetros presentan una co
rrelación positiva con el contenido de ar
seniuros de níquel (Leblanc y Gervilla, 
1988; Gervilla y Leblanc, 1990).

Para el primero no se conoce aún una 
explicación definitiva ya que la asocia
ción de cromita a arseniuros de níquel es 
exclusiva de las mineralizaciones betico- 
rifeñas, aunque está de acuerdo con el 
hecho de que siempre que se han descri
to cromitas con Zn ha sido en asociacio
nes ricas en sulfuras (Graves et al., 1976; 
Ewers et al., 1976; Parkinen and Reino, 
1985). Por otro lado, el descenso en los 
porcentajes de ZnO en las cromitas es
queletales indicaría que las mismas cris
talizaron en presencia de una escasa 
cantidad de líquido arseniado y perm iti
ría suponer que, al menos parte de los 
arseniuros de níquel estaban ya cristali
zados.

Para el segundo, sin embargo, se ha 
comprobado analíticamente que los ele
mentos del grupo del platino (especial
mente Ru, Rh, Pt y Pd) se concentran en 
los arseniuros de niquel (Leblanc y G er
villa , 1988; Leblanc et al., 1989) y, 
puesto que no se han observado m inera
les discretos de tales elementos, es razo
nable pensar que los mismos se encuen-



PECULIARIDADES DE LAS MINERALIZACIONES DE LA MINA... 2 2 1

tran en solución sólida en la red de los 
arseniuros. Para el caso del oro, la situa
ción es análoga; sin embargo, este ele
mento está concentrado en una propor
ción diez veces superior a la de los EGP 
y, en determinadas ocasiones (alteración 
de la niquelina), se exsuelve de la red de 
los arseniuros dando granos discretos 
(Gervilla et al., 1990). En el conjunto de 
las m ineralizaciones betico-rifeflas, los 
metales nobles muestran una fuerte afi
nidad hacia las fases arseniadas de forma 
que se concentran en las mineralizacio
nes de Cr-Ni dejando fuertemente em po
brecidas las mineralizaciones de sulfuras 
más tardías (Leblanc et al., 1990; Gervi
lla y Leblanc, 1990; Gervilla et al., 1990).

Consideraciones finales

Las mineralizaciones de Cr-Ni de los 
macizos ultram áficos betico-rifeños se 
han interpretado como el resultado de un 
complejo proceso de cristalización frac
cionada de unos líquidos m agm áticos 
básicos (probablem ente p icríticos) en 
condiciones de presión moderada a baja. 
Este proceso tuvo lugar durante la m i
gración de tales líquidos desde las zonas 
más internas del cuerpo ultramáfico hasta 
las más externas (Gervilla et al., 1988; 
Leblanc et al., 1989; Gervilla y Leblanc, 
1990). Las características composiciona- 
les de la mineralización de San Juan se 
integran perfectamente en el contexto de 
evolución general, si bien la existencia 
de clinopiroxeno en lugar de ortopiroxe- 
no así como la elevada proporción de 
arseniuros de níquel y con ellas de oro y 
EGP, sugiere únicamente una heteroge
neidad puntual en la com posición del 
líquido original.

La existencia de un episodio de de
formación plástica en la mineralización 
sí revela aspectos de interés para la in
terpretación genética de las m ineraliza
ciones de Cr-Ni durante la evolución de 
las rocas ultramáficas en el manto supe

rior hasta su emplazamiento en la corte
za. Las prim eras m ineralizaciones en 
formarse (pequeños pods de cromita) lo 
hacen en unas condiciones correspon
dientes al m anto superior (P>10 kb y 
T=1100-1200°C). El resto de las m inera
lizaciones de Cr y Cr-Ni presentan para
génesis que reflejan condiciones de pre
sión decrecientes ( a temperatura más o 
menos constante) desde los 10 kb hasta 
valores inferiores a 7-8 kb (límite supe
rior de estabilidad de la cordierita m ag
nésica; Schreyer, 1985). Así, las últimas 
mineralizaciones en formarse cristalizan 
a unas presiones que coinciden con las 
estim adas por Tubía y Cuevas (1986) 
para el em plazam iento cortical de las 
rocas ultramáficas. La cronología relati
va entre ambos acontecimientos hay que 
buscarla en el efecto que, sobre las peri- 
dotitas, produce el proceso de em plaza
m iento. Este tuvo lugar m ediante un 
proceso de cizalla dúctil de escala intra- 
litosférica que genera, en las peridotitas 
próximas a la superficie de cizalla, una 
foliación milonítica y una lineación de 
estiramiento P(*). Si consideramos que 
en la m ineralización de San Juan se 
observan texturas evidentes de deform a
ción plástica y pliegues isoclinales aná
logos a los existentes en las peridotitas 
próxim as al contacto basal, se puede 
estimar que dicha mineralización se for
mó con anterioridad al emplazamiento 
cortical de las rocas ultramáficas y fué 
afectada por la deform ación generada 
durante dicho emplazamiento. Esta hipó
tesis conlleva dos consideraciones impor
tantes: 1) teniendo en cuenta que Tubía 
y Cuevas (1986) establecen una presión 
de 7 kb para el estadio de metamorfismo 
d inám ico  m ás im portan te duran te el 
em plazam iento de las peridotitas, las 
m ineralizaciones más tardías, aquellas- 
que contienen cordierita, se han formado 
en condiciones de presión muy próximas 
al límite de estabilidad de dicho mineral 
(7-8 kb) y en consecuencia localiza la



222 GERVILLA, F. FENOLL HACH-ALI, P„ TORRES RUIZ, J., y LEBLANC, M.

génesis de las mineralizaciones de Cr-Ni 
durante los episodios más tardíos de la 
evolución de las rocas ultramáficas en el 
m anto superior; 2) puesto que la defor
m ación asociada al emplazamiento afec
ta solo a una delgada lámina en la base 
de las peridotitas, el espesor de rocas 
ultram áficas en la zona de mina San Juan 
no debe ser muy elevado (razonablemen
te en torno a 200m).
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Mineralizaciones Fosfático-Baríticas (+ sulfuros) en 
litofacies carbonáticas condensadas devónicas del 

Sarrabus (SEde la isla de Cerdeña, Italia)
Domingo GIMENO (1), Carlo MARINI (2) y Giovanni SISTU (3).
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Abstract: There are some carbonatic lenses interbedded in the upper levels of siliciclastic 
Palaeozoic materials of Sardinia island (Italy). In the Sarrabus region (SE Sardinia) these carbonatic 
lenses show condensed and reduced facies (nodular gray limestones, “griotte” facies, etc.) and range 
from Upper Silurian to Upper Devonian ages. These limestones were deposited on palaeohorsts of 
the basin and contain phosphatic (with barite and minor sulfides) mineralizations. The sedimento- 
logical and petrographical study of the limestones and the phosphatic mineralizations gives eviden
ces of a sedimentary-early diagenetic origin for the last ones. Phosphatic mineralizations are une
conomic, but their study can helped to prospect similar mineral deposits of Upper Paleozoic age in 
Sardinia.

Keywords: Sardinia, Devonian, limestone, griotte, early diagenesis, phosphate.

Resumen: El tramo superior de la sucesión siliciclástica paleozoica de la isla de Cerdeña 
contiene numerosas intercalaciones carbonáticas. En la región del Sarrabus (SE de Cerdeña) estas 
intercalaciones presentan edades variables entre el Silúrico Superior y el Devónico Superior. Se 
trata en gran medida de calizas en facies condensadas y reducidas (calizas grises nodulosas, facies 
griotte, etc.) depositadas en altos estructurales de la cuenca. Estas calizas contienen mineralizacio
nes fosfático-baríticas y, en menor medida, de sulfuros. El estudio sedimentológico y petrográfico 
de las calizas y las mineralizaciones permite afirmar que en el caso de los fosfatos se trata de ce
mentaciones e impregnaciones sedimentarias y/o diagenéticas precoces, relacionadas con etapas de 
ralentización de la sedimentación. Estas mineralizaciones no tienen interés económico, pero su 
estudio sirve como guía de prospección de los fosfatos formados durante el Paleozoico Superior en 
el contexto del Mediterráneo Noroccidental, al tiempo que constituyen una novedad en la metalo- 
genia sarda.

Palabras clave: Cerdeña, Devónico, caliza, griotte, diagénesis precoz, fosfato.

1.- Introducción. Situación geográfica 
y geológica.

En la región del Sarrabus (SE de la 
isla de Cerdeña, Italia) aflora una im por
tante sucesión siliciclástica paleozoica, 
con importantes intercalaciones volcáni

cas ácidas (domos, coladas, etc.) y en 
m enor m edida básicas (Calvino 1963, 
1965). Esta sucesión siliciclástica fue 
depositada en una p lataform a m arina 
somera, compartimentada en el detalle en 
pequeños horsts y grabens por la ex is
tencia de dos familias de fracturas sinse
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dim entarias de direcciones aproximadas 
N W -SE  y E-W . Estas frac tu ras han 
condicionado igualm ente el em plaza
m ien to  de los m agm as (S istu  1985; 
G im eno 1985, 1989).

El techo de la sucesión siliciclástica 
contiene algunas intercalaciones carbo- 
náticas. En el sector de Pala M anna 
(Sarrabus Centrooccidental, véase la fig. 
1) los lentejones carbonáticos reposan 
sobre una sucesión siliciclástica silúrica 
de granulom etría fina, con abundantes 
deslizamientos intraformacionales. Esta 
sucesión siliciclástica contiene además 
num erosos cuerpos lenticulares de Edi
tas, depósitos de debris-flow con abun
dantes clastos riolíticos, lentejones de 
aren iscas e im portantes acúm ulos de 
b rechas de in trac la sto s . Sobre estos 
m ateriales (vertiente norte de Pala Man
na) existe igualm ente una im portante 
acumulación turbidítica.

Este depósito turbidítico es fosilizado 
por una colada lávica totalmente espiliti- 
zada, que ocupa un nivel estratigráfico 
aproximadamente equivalente al de las 
calizas; sin embargo no existe ninguna 
relación directa entre éstas y las espili- 
tas. Todo este conjunto de materiales está 
recubierto por una sucesión siliciclástica 
de granulometría más gruesa (Unidad De
trítica Superior del Sarrabus, Gimeno 
1989) en la que predominan las arenis
cas. Esta unidad contiene restos de fauna 
bentónica (fragmentos de trilobites, bra- 
qu iópodos, huellas de hab itac ión  de 
macroorganismos) y representa el tránsi
to hacia un medio deposicional ligera
mente más profundo y mejor oxigenado 
que el de los materiales precedentes.

Las calizas ocupan una posición pa- 
leogeográfica precisa dentro de la cuen
ca, en el techo de un microhorst, al igual 
que los depósitos que las preceden (horst 
respecto a la microcuenca rellena de tur- 
biditas individualizada al sur) y los que 
las recubren (Unidad Detrítica Superior).

(Gimeno 1985, 1989; Sistu 1985).

2.- Las intercalaciones carbonáticas de 
Pala Manna (Sarrabus Centroocciden
tal).

2.7.- Características generales
La existencia de intercalaciones car

bonáticas en el techo de la secuencia 
siliciclástica paleozoica del Sarrabus en 
el sector de Pala M anna es conocida 
desde antiguo (Traverso, 1890; Teichmü- 
11er, 1931; etc.). En realidad se trata de 
pequeños lentejones de poco más de una 
decena de metros de espesor, pero muy 
significativos ya que inmediatamente al 
norte (región del Gerrei) las potencias 
crecen, alcanzando magnitudes del orden 
del centenar de metros, con litofacies 
semejantes.

La edad de las intercalaciones carbo
náticas de Pala M anna es m uy bien 
conocida. Teichmüller (1931) señaló la 
existencia del Silúrico Superior m edian
te el estudio de las faunas de orthocerá- 
tidos, y Barca et al. (1986) con un estu
dio sistem ático de conodontos la han 
confirm ado en los n iveles inferiores, 
señalando adem ás la coexistencia  de 
formas del Devónico Inferior y Superior 
en el tramo superior. Estos autores seña
lan que al parecer la aparición de formas 
del Devónico Inferior está relacionada 
con su presencia en el seno de clastos 
(“parabrecha”) removilizados. En base a 
esta interpretación subdividen el lente- 
jón  calcáreo de Pala Manna en dos par
tes: una inferior depositada durante el 
Silúrico Superior, y una superior de edad 
D evónico Superior, lo que im plicaría 
(op.cit., p. 307) la existencia de un im 
portante episodio erosional desarrollado 
durante el Devónico medio.
2.2.- Características sedimentológicas.

Una primera aproximación al aflora
miento de Pala Manna permite reconocer 
que se trata de calizas pelágicas, en el
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Fig. 1 S ituac ión  de las m ineralizaciones de PalaManna(Sarrabus Centrooccidental). Leyenda: 
A/ Materiales siliciclásticos indiferenciados del Paleozoico Superior. B/ Domos y coladas ácidas. C/ 
Granitoides tardihercínicos. D/ Detalle del sector de Pala Manna. E/ Liditas. F/ Conglomerados. G/ Calizas 
en facies condensadas y reducidas, portadoras de la mineralización. H/ Facies de tránsito a las turbiditas. 
1/ Turbiditas. J/ Espilitas. K/  Unidad Detrítica Superior. L/ Buzamientos y sentidos de paleoaporte. M/ 
Fracturas sinsedimentarias.
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seno de las cuales existen  diferentes 
evidencias de la existencia de disconti
nuidades estratigráficas.

El tramo inferior del afloramiento está 
constituido por calizas grises masivas, en 
paquetes muy homogéneos de unos 40- 
80 cm. de potencia. En el interior de estos 
paquetes se puede reconocer localmente 
la existencia de ligeras discontinuidades 
paralelas a la estratificación, atribulóles 
a interrupciones de orden menor de la 
sedimentación, así como una laminación 
pobrem ente desarrollada en algunos sec
tores. En esta caliza gris más o menos 
m asiva resalta la existencia de fragmen
tos de macroorganismos (principalmente 
pelm atozoos y secciones de orthoceras) 
por su color blanco intenso que destaca 
sobre la matriz micrítica gris.

En algunas zonas los macroorganis
mos aparecen selectivamente concentra
dos. En otros sectores la caliza masiva 
m uestra una creciente presencia de óxi
dos de Fe en forma de nivelillos o acu
m ulaciones lam inares de color rojizo- 
marronáceo. La coalescencia y el incre
m ento de grosor de estos niveles subpa
ralelos a la estratificación  hacen que 
algunos sectores de la roca tengan un 
aspecto de caliza nodular, no muy mar
cado.

La superficie superior de los niveles 
más gruesos es frecuentemente irregular, 
pseudokárstica, con acúmulos de brechas 
calcáreas en una matriz m icrítica ligera
m ente más oscura. En el techo de las 
calizas el rasgo más evidente es la exis
tencia de discontinuidades con m orfolo
gía accidentada, profundamente irregular, 
con frecuentes cavidades verticales relle
nas de clastos de caliza y m atriz siltíti- 
co-lutítica de color verde oscuro y ne
gro. Estas cavidades tienen morfología a 
“grosso  m odo” tabu lar subvertica l y 
pueden  ser ca lif ic ad as  com o diques 
neptúnicos.

Los diques neptúnicos tienen dim en
siones que oscilan entre unos milímetros

y varios decímetros de anchura, y varios 
metros de trazado vertical, no están res
tringidos al techo de los lentejones car
bonáteos, y tienen conexiones laterales 
con estructuras análogas de carácter sub
horizontal, que pueden ser denominadas 
grietas laminares (“sheet cracks”, en la 
nom enclatura de T ucker, 1974). Las 
dimensiones de las grietas laminares son 
análogas a las de los diques neptúnicos, 
e incluso mayores en el caso de la di
mensión m ayor horizontal.

El relleno de los diques neptúnicos y 
grietas lam inares corresponde a una 
brecha poligénica en la que los clastos 
con frecuencia son extremadamente pro- 
ximales, pudiéndose localizar (en espe
cial en el caso de los angulosos) con una 
buena aproximación el sector de la roca 
de caja de que proceden; a esta escala 
del clasto no cabe duda de que han exis
tido fenóm enos de desprendim iento y 
caída antigravitativa de fragmentos de 
caliza en cavidades abiertas. Los bordes 
de contacto entre los clastos y la "matriz 
que los contiene son en general muy 
netos, indicando con claridad que la 
caliza estaba perfectamente litificada en 
el momento de su desprendimiento. La 
m atriz lutítico-siltítica es fundam ental
mente detrítica, conteniendo filosilicatos, 
cuarzo, fango micrítico e incluso local
mente sulfuras aparentemente detríticos. 
Localmente, no obstante, puede distin
guirse la existencia de parches atribuí- 
bles a minerales de neoformación, tales 
como calcita, cloritas. colofana, baritina, 
sulfuros, etc.

En la parte superior del afloramiento 
se observa la existencia de brechas de 
grandes bloques de caliza, discordantes 
respecto a las calizas infrayacentes con 
matriz laminada oscura, y localmente fo
silizados por niveles continuos de caliza 
m asiva gris. En conjunto pueden ser in
terpretados como el producto de desm o
ronam iento  g rav ita tivo  de n iveles de 
caliza (brechas de colapso). Esta inter-
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pretación puede explicar la inexistencia 
de los m ateriales correspondientes al 
Devónico inferior y medio en la caliza 
gris m asiva del paquete basal, ya que 
éstos estarían principalmente incorpora
dos en forma de brechas residuales.
2.3.- Características petrográficas de las 
calizas.

Los resultados de nuestro  estudio 
petrográfico coinciden plenamente con el 
trabajo de Barca et al. (1986), por lo que 
se refiere al predominio de wackestones- 
packstones (figs. 2, 3 y 4).

Fig. n. 2.- Wackestone en el que resaltan 
grandes placas monocristalinas de calcita corres
pondientes a fragmentos de pelmatozoos muy 
bien preservados. Lámina delgada, luz paralela.

En los pelmatozoos o crinozoos, el 
estado de preservación de los fragm en
tos existentes es aceptable, debido a que 
al parecer los fragm entos han sufrido 
poco transporte, lo que ha evitado su 
intensa abrasión y ha permitido la con
servación de algunos detalles ornamen
tales delicados en los fragmentos esque
léticos (véase las figs. 5 y 6). No hemos 
podido reconocer la existencia de formas 
preservadas en posición de vida, pero sí 
hemos podido hallar algunos fragmentos 
con las placas columnares del pedúnculo 
aún articuladas, lo que unido a la ausen
cia de abrasión notable en las placas 
aisladas hace pensar en que se trata de

bioclastos más o menos desintegrados in 
situ. Dentro de esta hipótesis interpreta
tiva, la existencia de wackstones-packs- 
tones casi exclusivam ente constituidos 
por diferentes tipos de placas de pelm a
tozoos (véase fig. 2) sugiere que pudie
ra tratarse de organismos sésiles espe
cialmente abundantes en el medio de for
m ación y acumulación del fango micríti- 
co.

Fig. n. 3.- Wackestone-packstone en el que 
resaltan fragmentos de moluscos, briozoos, 
placas columnares de crinozoos, etc. Lámina 
delgada, luz paralela.

Fig. n. 4.- Detalle de la disolución de frag
mentos esqueléticos y micrita durante el desa
rrollo de superficies estilolíticas (flechas). 
Lámina delgada, luz paralela.

Los orthocerátidos existentes en la 
caliza presentan en líneas generales un
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buen estado de conservación, que llega a 
ser en algunos casos excelente. Estos 
fósiles se conservan en general enteros y 
sin haber sufrido compactación notable,

Fig. n. 5.- Fragmento de placa columnar de 
un crinoide, constituido por una placa de calcita 
monocristalina, e inmerso en una matriz micrí- 
tica en la que resaltan otros bioclastos. C: cri
noide. M: micrita. B: borde externo de la placa, 
b: borde intemo de la placa. Lámina delgada, 
luz paralela.

incluso en formas mayores que llegan a 
tener 3-5 cm de diámetro. Estos fósiles 
aparecen sólo parcialmente rellenos de 
fango micrítico (conteniendo en ocasio
nes otros fragmentos esqueléticos reco
nocibles), mientras que el resto de la 
cavidad ha sufrido una cementación cal
cífica de tipo esparítico hasta su total 
obliteración (véase la fig. 6). El resulta
do de esta secuencia de relleno es la 
preservación de las cavidades internas, y 
en particular de la cámara de habitación, 
así como la formación de estructuras de 
tipo geopetal muy vistosas. Las paredes 
de las cámaras internas se han conserva
do en numerosos casos, y parecen estar 
co nstitu idas por una m icroestruc tu ra  
prism ática, más o menos recristalizada 
(fig. 6).

La pared ex terna del fragm ocono 
aparece claramente constituida por dos 
capas, una interna con microestructura

prismática, y una externa atribuíble a una 
m icroestructura de tipo nacarado (fig. 6).

Fig. u. ó. Ouliocuiuii himuruo en umi muirlz 
micrítica. Nótese la existencia de un relleno 
micrítico en el interior del orthoceras (“m”) y 
de relleno de cemento esparítico de calcita (“E”), 
así como la existencia de una clara estructura 
de relleno de tipo geopetal. A destacar el acep
table estado de preservación de la concha del 
orthoceras, en el que se distinguen tanto las 
paredes de las cavidades internas (“c”) como la 
pared del fragmocono (“f”), y la concha más 
externa, que presumiblemente era aragonítica. 
Lámina delgada, luz paralela.

Esta última se ha preservado com pleta
mente sólo en algunos casos, mostrando 
en otros claras evidencias de disolución 
(y localmente indicios de descascarilla
do y/o actividad de tipo “boring”). Esta 
m icroestructura muestra una substitución 
preferencial por sulfuros (actualm ente 
más o menos oxidados), principalmente 
por pirita, según algunas laminillas de la 
microestructura. La sustitución preferen
cial de algunas lam inillas de la capa 
externa del fragmocono por sulfuros es 
fácilmente correlacionable con la exis
tencia de materia orgánica en una micro- 
estructura nacarada, ya que ésta pudo 
crear microambientes reductores durante 
la diagénesis precoz del sedimento.

Las microestructuras de tipo nacara
do están constituidas por alternancias de 
finas laminillas de aragonito y substan-
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cías de origen  o rgán ico  (M ajew ske, 
1969). Existe un acuerdo general en 
considerar que los fragmoconos de los 
cefalópodos paleozoicos estaban total o 
parcialmente constituidos por aragonito 
(Schlager, 1974; B andel 1974, etc.), 
motivo por el que generalmente única
mente se conservan moldes internos de 
estos organismos. La óptima preserva
ción de los fragmoconos, y en especial 
de la capa más externa, son argumentos 
a favor de una litificación precoz del 
fango micrítico en condiciones propias 
de un enterramiento muy somero con la 
consiguiente estabilización de las micro- 
estructuras constituidas por aragonito. En 
nuestro ejemplo podemos ligar la acep
table preservación microestructural a la 
ausencia de compactación como resulta
do de una cem entación precoz de las 
finas partículas carbonatadas del fango 
micrítico.

Fragmentos esqueléticos atribuibles a 
briozoos son relativamente poco abun
dantes en el sedimento y aparecen siem 
pre en niveles más o menos ricos en 
fragmentos de pelmatozoos. Otros frag
mentos esqueléticos que aparecen asocia
dos a los anteriores corresponden a gas
terópodos; son bastante escasos y suelen 
contener estructuras de tipo geopetal.

Existen  adem ás toda una serie de 
fragmentos de sección laminar delgada 
que hemos atribuido a moluscos nektóni- 
cos o nektoplanctónicos, y que quizás 
también correspondan en algunos casos 
a entomozoos. Algunos de ellos están 
constituidos por microestructuras prism á
ticas originariam ente calcíficas. Otros 
fragm entos, por el contrario , parecen 
estar formados por una microestructura 
nacarada, en general mal preservada y 
recristalizada a calcita (microesparita). 
En algunas m uestras estos fragm entos 
esqueléticos están sistemáticamente subs
tituidos por baritina (que en ocasiones 
pseudom orfiza toscam ente la m icroes
tructura nacarada), mientras que los frag

mentos inequívocamente calcíficos (por 
ej., los de pelmatozoos) están perfecta
mente preservados sin ningún tipo de sus
titución. Algunos de los fragmentos es
queléticos sustituidos por baritina proce
den probablemente del descascarillado de 
la capa externa aragonítica del fragmo- 
cono de los orthoceras, m ientras que 
otros corresponden inequívocam ente a 
los organismos nektoplanctónicos antes 
citados.

En el caso de la micrita, la textura 
reconocida con el microscopio electróni
co es francamente porosa y de carácter 
primario. Esto confirma que en general 
el fango micrítico ha sufrido una escasa 
compactación.

3.- Mineralizaciones fosfáticas asocia
das a las calizas y a la matriz de las 
brechas.

La p resen cia  de m inera lizaciones 
fosfáticas de tipo colofana en litofacies 
carbonáticas es considerada como un in
dicador paleoambiental. En la intercala
ción carbonática de Pala Manna hemos 
podido distinguir por lo menos dos tipos 
de m ineralizaciones fosfáticas, que se 
caracterizan por presentar m acroscópica
mente un aspecto masivo y homogéneo 
y un color negro intenso (fig. 7), o más 
localmente marrón oscuro.

El prim er tipo de m ineralizaciones 
fosfáticas consiste en substituciones del 
sedimento por colofana. Así, podemos 
hallar microorganismos esféricos (proba
blemente radiolarios) totalmente substi
tuidos por colofana, flo tando en una 
matriz micrítica carbonática y coexistien
do con m icroorganism os m orfológica
mente idénticos no substituidos; y el caso 
inverso, es decir, fragmentos de dim en
siones centimétricas del fango micrítico 
substitu idos to talm ente por co lofana 
mientras que los microorganismos esfé
ricos presentan una composición calcífi
ca (microesparita) o silícea (fig. 8). Todas
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estas observaciones petrográficas sobre 
las características composicionales han 
sido confirmadas plenamente mediante 
un estudio de las muestras con el m icro
scopio electrónico con un microanaliza- 
dor incorporado.

Fig. 7.- Detalle de la presencia de fosfoclas- 
tos negros (flechas) en una matriz de color verde 
oscuro que también contiene clastos de caliza y 
abundantes sulfuros (principalmente pirita).

La composición de estas microesfe- 
ras atributóles a radiolarios es originaria
mente silícea o silico-fosfatada (pero en 
tal caso está constituido por apatito en 
vez de colofana). La existencia de mi- 
croesferas calcíficas sugiere un primer 
episodio de calcificación de los m icroor
ganism os, durante su diagénesis en el 
seno del fango m icrítico, previo  a la 
posterior fosfatización (en forma de co
lofana) del microorganismo.

Por el contrario, la presencia de los 
esqueletos de microorganismos (substi
tuidos o no) en el seno de la colofana, y 
el hecho de que ésta no m uestre una es
tructura concéntrica o zonada puede co
rresponder tanto a una substitución dia
genètica (que sería lo que probablemente 
sucedió en el caso de los parches fosfá- 
ticos en el seno del fango micrítico) como 
a una precipitación más o menos directa 
del fosfato durante la sedimentación.

Fig. n. 8.- Clasto fosfàtico constituido de 
colofana (“P”) inmerso en matriz micritica que 
ha preservado en su interior fragmentos esque
léticos atribuíbles a radiolarios, tanto silíceos 
(“r”) como calcíticos (“c”). Nótese la existencia 
de un precipitado de sulfuros (“s”) en el interior 
de la teca calcítica. Lámina delgada, luz parale
la.

El segundo tipo de m ineralización 
consiste en una cem entación fosfàtica 
constituida por colofana y desarrollada 
exclusivamente sobre partes de fragm en
tos esqueléticos macroscópicos. Un ejem
plo de esto queda recogido en la fig. 9, 
en la que se observa que m ientras la 
pared externa del fragm ocono de un 
orthoceras presenta mineralogía carboná- 
tica, el interior del fósil está fosfatizado.

Bandel (1974) ha señalado en litofa
cies sem ejantes que la ex istencia  de 
m ineralizaciones fosfá ticas tapizando 
únicamente una cara de los fragmentos 
esqueléticos mayores es un claro indicio 
en favor de la precipitación directa del 
fosfato en la interfase agua/sedimento, 
mientras que la existencia de nódulos 
fosfáticos concéntricos con un fragm en
to esquelético como punto inicial central 
de crecimiento es un claro indicio de re- 
mobilización diagenètica de P a partir de 
la litofacies carbonática rica en él. En el 
ejemplo concreto que comentamos debió 
producirse una cementación precoz del 
sedimento, mientras el fragmento esque
lético permaneció en superficie y en con
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secuencia, la mitad superior del fragm en
to esquelético quedo expuesta en la in
terfase agua/sedim ento , sufriendo  un 
proceso de fosfatización. Por lo que se 
refiere al empleo de un fragmento esque
lético como núcleo de la cementación 
fosfàtica, este tipo de mineralización es 
sim ilar al caso de fosfatización de un 
m icroorganismo esférico en el seno de 
un fango micrítico comentado en el caso 
anterior.

La existencia (e incluso en ocasiones 
la abundancia) de clastos fosfáticos en el 
seno de la matriz que rellena los diques 
neptúnicos (fig. 7) da testimonio de que 
el proceso de fosfatización es al menos 
parcialmente anterior al proceso de des
arrollo y relleno de dichas cavidades. Sin 
em bargo, la presencia de parches de 
cementación fosfàtica (colofana) en el 
seno de la matriz de dichas brechas indica 
que la fosfatización prosiguió durante un 
periodo prolongado de tiempo.

Fig. n. 9.- Orthoceras fosfatizado (P) que 
conserva su fragmocono sin fosfatizar. Nótese 
la desaparición de parte del fragmocono (“d”) 
previa al enterramiento del clasto (para explica
ción véase el texto). Lámina delgada, luz para
lela.

4.- Otras mineralizaciones relaciona
das con la diagénesis del sedimento 
carbonático.

Además de la mineralización fosfáti-

ca, han sido señaladas otras m ineraliza
ciones relacionadas con la diagénesis de 
las calizas. Existen mineralizaciones de 
sulfuras sustituyendo y/o constituyendo 
crecimientos epitaxiales sobre los frag
mentos esquéleticos, carbonatos reempla
zados por baritina (en el cuerpo masivo 
de caliza y en los clastos), y baritina 
crecida en el seno de la matriz de las 
brechas. La existencia de m ineralizacio
nes de baritina ya fue señalada por Barca 
et al. (1986) quienes le atribuyen un 
carácter de nivel estratiforme y sugieren 
que podría ser in terpretado com o un 
episodio evaporítico limitado.

La baritina no sólo aparece sustitu
yendo los fragmentos esqueléticos. En 
ocasiones los cristales de baritina que 
pseudom orfizan la estructura nacarada 
han crecido más allá del límite del frag
mento esquelético, en continuidad óptica 
con los cristales de baritina existentes en 
éste, sustituyendo inequívocamente el se
dimento ya consolidado.

Fig. n. 10.- Agregados macrocristalinos de 
baritina (“b”) crecidos en el seno de una matriz 
micrítica. Nótese la existencia de agregados en 
estrella o roseta (ángulo superior deha.). Lámi
na delgada, luz paralela.

El carácter tardío de esta baritina, 
post-cem entación del fango m icrítico, 
queda claram ente puesto de evidencia 
por: a/ la existencia de baritina en frac-
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turillas de espesor milimétrico de origen 
diagenètico; b/  la presencia de baritina 
en forma de parches irregulares en el 
seno de la micrita; y c/ la existencia de 
agregados fibroso-radiales esféricos y en 
forma de estrella (fig. 10), tanto en las 
calizas micríticas como en la matriz (y 
en los clastos) de relleno de los diques 
neptúnicos. Estos agregados tienen un 
origen diagenètico tardío y son relativa
m ente frecuentes en facies pelágicas 
condensadas (véase por ej. Scholle et al. 
1983).

La presencia de baritina no está pues 
restringida a un nivel determinado de la 
roca, ni aparece pseudom orfizando a 
posibles productos evaporíticos preexis
tentes; por el contrario, se trata de un 
producto diagenètico relativamente tar
dío (por lo que se refiere a la secuencia 
petrográficamente registrada). Sin embar
go, la existencia de baritina: a/  en las 
calizas b/ en los clastos carbonáticos que 
rellenan los diques neptúnicos c/ sustitu
yendo a la matriz en éstos, hace que al 
igual que en el caso de los fosfatos 
pensemos que se produzca precipitación 
de sulfato de bario durante un periodo 
prolongado de tiempo.

El proceso generador de estas mine- 
ralizaciones estaría directamente relacio
nado con el largo proceso diagenético- 
sedim entario generador de las calizas 
condensadas con diques neptúnicos, y 
sería consecuentemente un proceso des
arrollado en un medio subacuático; y por 
lo que se refiere a la génesis de baritina 
durante la diagénesis, en el seno de un 
paquete de sedimentos muy superficial, 
o directamente aflorante sobre el fondo 
marino.

Por otra parte, hay que resaltar que la 
distribución y el tipo de mineralizacio- 
nes de baritina presentes excluye, inclu
so en el caso de los agregados fibroso- 
rad iados esféricos, las características 
propias de los nódulos de baritina diage-

néticos tardíos desarrollados en medio 
subaéreo, tales como concentración pre
ferencia! en un determ inado  estra to , 
desarrollo de nódulos zonados o com 
puestos, sep tarización , etc. (véase al 
respecto Pailleret, 1983).

Fig. n. 11.- Agregados macrocristalinos de 
baritina (“B”) acompañados de sulfuros (“S”) 
crecidos en el seno de la matriz lutítico-carbo- 
natada (véase explicación en el texto). Lámina 
delgada, luz paralela.

La presencia de sulfuros está relacio
nada principalmente con la existencia de 
los parches de baritina en la matriz mi- 
crítica. Los sulfuros presentan cristales 
idiomorfos y aparecen en el seno de la 
baritina (o localmente de la calcita) que 
los engloba (fig. 11). Los sulfuros son 
mucho más infrecuentes que la baritina y 
en general se trata de p irita, aunque 
también hemos hallado galena y calcopi
rita, y trazas de la presencia de Zn. Ya 
hemos indicado precedentemente que los 
sulfuros también aparecen sustituyendo 
localmente a los fragmentos esqueléticos, 
y también podemos señalar que local
m ente han sido hallados asociados a 
baritina y calcita en las fracturólas de 
origen diagenètico, tanto en la caliza gris 
masiva como en los clastos de caliza de 
las brechas.

En este último caso se observa que 
los sulfuros, la baritina y la calcita han
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cristalizado más o menos simultáneamen
te. En el caso de los parches de baritina, 
los sulfuras suelen aparecer englobados 
por baritina, pero tanto la baritina como 
los sulfuras presentan cristales idiomor- 
fos y no existen evidencias de corrosión. 
Por lo tanto, se puede aceptar que tam 
bién en este caso se trate de una cocris- 
talización.

5.- Conclusiones.

Las intercalaciones carbonáticas de 
Pala M anna pueden ser interpretadas 
como el producto de sedimentación pelá
gica, entendiendo por tal (Vera 1984) a 
la sedimentación en mar abierto, inde
pendientemente de la profundidad, pero 
excluyendo siempre los arrecifes y fa- 
cies asociadas. Por lo tanto, los depósi
tos pelágicos se caracterizan por una 
lejanía a las costas del continente y una 
escasa velocidad de sedimentación. A l
gunos autores han citado reiteradamente 
la existencia de fragmentos esqueléticos 
de organismos exclusivamente planctó
nicos com o una característica de las 
calizas pelágicas, pero ha sido dem ostra
do que algunas de las facics pelágicas 
más características contienen notables 
cantidades de fragm entos esqueléticos 
correspondientes a organismos bentóni- 
cos (Tucker, 1974).

Las características petrográficas per
m iten concretar algo más. En prim er 
lugar, las calizas grises que hemos estu
diado se caracterizan por una aceptable 
conservación de los fragmentos esquelé
ticos carbonáticos, observada no única
mente en el caso de las placas inequívo
camente calcíticas de los pelm atozoos 
sino tam bién en aquellos fragm entos 
esqueléticos presumiblemente aragoníti- 
cos originariamente (fragmoconos de los 
orthoceras) que se han preservado, con 
muy escaso desarrollo de los fenómenos 
de subsolución de las conchas, aunque 
eso sí con m ineralogía actualmente cal-

cítica. Esto indica por una parte que la 
cem entación fue necesariam ente muy 
precoz, y que el depósito se formó no 
sólo por encima del nivel de CCD, sino 
incluso por encima del nivel de com pen
sación del aragonito. Es bien conocido 
que en el Devónico ambos niveles de
bían ser bastante más someros que en la 
actualidad, lo que nos permite concluir 
que el depósito de las calizas grises se 
formó en medio pelágico y a una profun
didad necesariamente escasa, quizás del 
orden de 50-150 m.

Por lo que se refiere a la diagénesis 
del sedimento, los datos disponibles es
tán también a favor de una litificación 
precoz (existencia de superficies de dis
continuidad, hardgrounds y fosfatizacio- 
nes, diques neptúnicos y grietas lam ina
res subhorizontales, ausencia de compac- 
tación en los fósiles, buena preservación 
de éstos, etc.) y son propios de las cali
zas pelágicas (Vera 1984, etc.).

La form ación de hardgrounds con 
mineralizaciones fosfáticas es considera
da como la evidencia de un proceso de 
ralentización de la sedimentación y con
densación de facies (Bandel, 1974; Kra- 
jewski, 1984, etc.). La génesis de hard
grounds en calizas pelágicas m ediante 
procesos de cementación precoz, inicial
mente desarrollada en parches que tien
den a unirse por coalescencia, mientras 
parte del sedimento superficial puede ser 
elim inado m ecánicam ente o m ediante 
procesos de subsolución ha sido descrito 
en detalle por m uchos autores (véase 
diferentes referencias y revisiones del 
modelo genético en Scholle et al., 1983).

El resultado final de este proceso es 
la formación de una morfología pseudo- 
kárstica en la caliza. Por lo que se refie
re al desarrollo de diques neptúnicos y 
grietas laminares subhorizontales puede 
ser producido por muchos procesos: frac- 
turación por inestabilidad de los sedimen
tos litificados en un talud sedimentario,
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bioturbación, desecación, karstificación, 
fracturación de origen tectónico, etc. 
(Tucker, 1974; etc.).

La información disponible respecto a 
la ubicación paleogeogràfica de la inter
ca lac ió n  carbonática  de Pala M anna 
confirma parcialmente las conclusiones 
precedentes.

En resumen, la totalidad de los datos 
disponibles indican que las mineraliza- 
d o n es  de fosfatos, sulfuros y baritina 
presentan una estrecha asociación espa
cial con los procesos de sedimentación 
ca rbonática  ra len tizada y caren te de 
aportes detríticos alóctonos. Es razona
ble pensar que en presencia de metalo- 
tectos adecuados (horsts aislados, sedi
m entación carbonática, etc.) se hayan 
producido m ineralizaciones semejantes 
en otros sectores dentro de este mismo 
contexto regional. Por lo que se refiere a 
la asociación temporal de las m ineraliza
ciones con los citados procesos sedim en
tarios, tam bién parece ex istir con la 
matización de que entendemos el proce
so de m ineralización no como puntual 
sino prolongado en el tiempo (quizás 
incluso a lo largo de todo el Devónico), 
y que en el caso de la baritina (a diferen
cia del de los fosfatos) no existen argu
mentos para suponer una precipitación 
directa en la interfase agua/sedimento, 
sino un crecimiento puramente diagene
tico.

La ex istencia de m ineralizaciones 
fosfáticas exclusivamente sedimentario- 
diagenéticas constituye una novedad en 
la metalogcnia del Paleozoico Superior 
sardo, aunque no sea sorprendente ya que 
se conocen numerosos indicios análogos 
en el M editerráneo Noroccidental (Piri
neo Nororiental, Cadenas Costeras Cata
lanas, etc.). La mineralización fosfàtica 
carece de interés económico, aunque es 
in teresante com o guía de prospección 
local ya que en el sector situado inme
diatam ente al norte (Gerrei) se conocen 
inportantes acumulaciones carbonáticas

de igual edad y características. La m ine
ralización de baritina y sulfuros es m era
mente anecdótica y se limita a acompa
ñar a la fosfàtica.

Agradecimientos.

Durante la realización del trabajo uno 
de los autores (D.G.) ha disfrutado de 
becas de la CIRIT de la Generalität de 
C ataluña y del G obierno Italiano (en 
Cagliari) y del plan FPI del Ministerio 
de Educación y Ciencia (en Barcelona); 
además el trabajo también se ha benefi
ciado de un “contribu to  parziale del 
M.P.I. italiano” (C.M.). El trabajo ha sido 
realizado en Istituto di Giacimenti M ine
rari y en el Dipartimento di Scienze della 
Terra de la Università di Cagliari y en el 
Departament de Geoquímica, Petrologia 
i Prospecció G eològica'de la Universität 
de Barcelona.
Nuestro reconocimiento a todas estas In
stituciones, y a todas las personas que en 
ellas han colaborado en su realización.

Referencias

Bändel,K. (1974): Deep-water limestones from 
thè Devonian-Carboniferous of the Camic 
Alps, Austria. Spec.Pubis. intAss. Sediment. 
1, 93-115.

Barca,S.; Gnoli.M.; Olivieri,R. y Serpagli.E. 
(1986): New Stratigraphie data and evidence 
of Iower and upper Devonian based on cono- 
donts in Sarrabus area (Southeastem Sardi- 
nia)./?/v./t. Paleont.Strat. 92, 299-320. 

Calvino,F. (1963): Foglio 227: Muravera. Car
ta Geologica d'Italia alla scala 1:100.000. 
Servizio Geologico d ’Italia e regione Auto
noma della Sardegna. Roma.

Calvino,F. (1965): Note illustrative della Carta 
G eologica d ’Italia alla scala 1:100.000. 
Foglio 227: Muravera. Servizio Geologico 
d ’Italia e Regione Autonoma della Sardegna, 
Roma, 60 p.

Gimeno.D. (1985): Un modelo en el Paleozoico 
sardo y su aplicación a la investigación 
geològica y m inera en Cataluña. 
Rev.Inv.Geol. 41, 5-15.



MINERALIZACIONES FOSFATICO-BARITICAS (+SULFUROS)... 237

Gimeno.D. (1989): Estudio geológico y metalo- 
genético de los materiales de la cuenca pa
leozoica de la región del Sarrabus (SE de la 
isla de Cerdeña, Italia). Aplicación de los 
modelos elaborados en la prospección de 
recursos minerales en el ámbito del Medite
rráneo Noroccidental. Tesis Doctoral inéd., 
Univ. de Barcelona, 937 p.

Krajewski,K.P. (1984): Early diagenetic phosp
hate cements in the Albian condensed glau
conitic limestone of the Tatra Moun tains, 
Western Carpathians. Sedimentology 31, 443- 
470.

Majewske.J.P. (1969): Recognition of inverte
brate fossil fragments in rocks and thin 
sections, in: J.Curilliery H.M.E. Schurmann 
(eds.) Inter.Sed.Petrog.series. XIII, 101 p.

Pailleret.P. (1983): Les nodules baritiques de 
l’Albien du Sud-est de la France: un exem
ple de concentrations minerales en relation 
avec l ’évolution diagénétique du sediment. 
Thèse Illème. Cycle, Univ. Claude-Bemard- 
Lyon 1, 236 p.

Schlager.W. (1974): Preservation of ccphalopod 
skeletons and carbonate dissolution on an
cien t te thyan sea floors. Spec. 
Pubis .int A ss  .Sediment. 1, 49-70.

Scholle.P.A . Arthur, M .A.& Ekdale ,A.A. 
(1983): Pelagic environ m ent. In :
P.A.scholle, D.G.Bebout y C.H.Moorc (eds.) 
Carbonate depositional environm ents. 
A.A.P.G. Memoir 33, 620-691.

Sistu.G. (1985): Geologia e mineralizzazioni del 
settore Serra STlixi-Rocca Arriccili (Sarra
bus Occidentale), Tesi di Laurea inód.,Univ. 
Cagliari, 124 p.

Teichm iiller.R . (1931): Z ur G eologie des 
Tyrrhenisgebieter im sudlichen Sardinien 
Abh.Ges.Wiss.Góttingen.Math.Phys.Kl. 3 (5), 
1-94.

Traverso,S. (1890): Note sulla geologia e sui 
giacimenti argentiferi del Sarrabus (Sardeg
na). Francesco Casanova Editore, T o r i n o  . 
57 p.+ 1 mapa geol. 1:50.000.

Tucker,M.E. (1974): Sedimentology of Palaeo
zoic pelagic limestones: the Devonian Griot- 
te (Southern France) and Cephalopodenkalk 
(Germany), in: K.J.Hsü y H.C.Jenkyns (eds.). 
Spec. Pubis, int. Ass.Sediment. 1,  71-92,

Vera,J.A. (1984): Discontinuidades estratigráfi- 
cas en materiales pelágicos: caracterización, 
génesis e interpretación. SGE, I  Congreso Es
pañol de Geología, 1,  109-122.





Boletín de la Sociedad Española de Mineralogía, 13 (1990), pp. 239-252 239

Génesis de rocas epiclasticas a partir de la erosión 
de domos ácidos submarinos. Un ejemplo del Pa
leozoico del Sarrabus (SE de la isla de Cerdeña,

Italia)
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Abstract: A description of some outcrops of Palaeozoic acid volcanic domes from Sardinia 
island (Italy, Western Mediterranean) and related proximal epiclastic sandstones shows the genera
tion of the last ones from rhyolithic micropillow facies (top of emergent domes, within a subac- 
queous environment). The main genetic process recorded is microhyaloclastization, selectively de
veloped over quartz phenocrysts. Microhyaloclastic processes lead to an intermediate or total frag
mentation of quartz crystals (rhyolithic micropillows) and epiclastic sandstones contain the same 
non-mature angular quartz clasts, in good agreement with the syngenetic (referred to acid domes) 
and proximal (unreworked) character of these vulcano-sedimentary deposits. Consequently, a new 
process (not related to explosive acid volcanism) of crystal-tuffs genesis is explained.

Keywords: Sardinia, Palaeozoic, acid domes, micropillows, hyaloclastites, epiclastic sandsto
nes.

Resumen: Se ilustra con ejemplos del Paleozoico del Sarrabus (SE de la isla de Cerdeña) la 
existencia de procesos de generación de areniscas epiclásticas a partir de hialoclastización de magmas 
ácidos en medio subacuático (litofacies riolíticas con micropillows). La microhialoclastización actúa 
selectivamente sobre los cristales idiomórficos de cuarzo, conduciendo a su total fragmentación. Las 
características petrográficas de los cristales de cuarzo de los márgenes de los domos y de las 
areniscas epiclásticas son comparables, y éstas tienen un carácter proximal y singenético respecto 
a los domos emergentes sobre el fondo marino.

Palabras clave: Cerdeña, Paleozoico, domos ácidos, micropillows, hialoclastitas, areniscas 
epiclásticas.

1. Introducción

La existencia de procesos hialoclásti- 
cos debidos a la interacción entre m ag
mas ácidos con el medio acuático es bien 
conocida desde el trabajo  de P ichler 
(1965) en la isla de Ponza. Sin embargo, 
los procesos descritos por este autor se 
desarrollaron principalmente en una ma- 
croescala, y no existen estudios petrográ

ficos análogos. La existencia de volca
nismo ácido subacuático no explosivo ha 
sido sin duda importante en el pasado, y 
la interacción entre los magmas ácidos y 
el agua es una posible fuente de cristal- 
tobas y, en sentido amplio, areniscas 
epiclásticas.

El presente trabajo muestra el proce
so de generación de areniscas epiclásti
cas a expensas de domos ácidos em er
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gentes sobre un fondo marino, mediante 
el estudio petrográfico comparado de las 
litofacies del techo del domo (en concre
to, de la litofacies con m icropillow s 
riolíticos) y de las areniscas epiclásticas, 
y resalta el carácter proximal (respecto a 
los domos emergentes) de los depósitos 
de areniscas epiclásticas. Estos cuerpos 
de areniscas epiclásticas tienen un claro 
significado paleogeográfico y son de gran 
utilidad tanto en la reconstrucción de la 
paleogeografía de la cuenca como en el 
desarrollo de los estudios de paleovolca- 
nismo (localización de los domos emer
gentes).

Hay que resaltar que en numerosas 
regiones, y en particular en el Paleozoi
co de Europa Occidental existen num e
rosos depósitos sedimentarios análogos 
de “cristal-tobas” emplazadas en sucesio
nes enteramente subacuáticas que no co
rresponden necesariamente a volcanismo 
ácido explosivo. La correcta delimitación 
de las rocas epiclásticas proximales y de 
los domos subaflorantes tiene también 
una directa aplicación en geología eco
nómica, ya que estos últimos son meta- 
lotectos potenciales, en especial de m e
tales preciosos (caso del Sarrabus para la 
Ag).

2. Situación geográfica y geológica de 
los ejemplos escogidos.

La región del Sarrabus (SE de la isla 
Cerdeña, Italia) ofrece un extenso aflora
miento de materiales siliciclásticos pa
leozoicos de cerca de un millar de m e
tros de potencia, con frecuentes interca
laciones volcánicas y epiclásticas, y en 
m enor medida carbonáticas. Por lo que 
se re fie re  al vo lcan ism o, predom ina 
ampliamente el ácido sobre el básico, y 
aparece intercalado en diferentes niveles 
de la secuencia siliciclástica. Esta suce
sión de materiales abarca desde el Ordo- 
vícico medio-superior al Devónico Su
perior (Calvino 1961, 1963, 1965; Barca

et al. 1986), y probablemente también 
parte del Carbonífero Inferior. Los ejem 
plos estudiados en este trabajo correspon
den al sector centro-occidental del Sarra
bus (fig ..l.).

Fig. 1.- Situación del sector estudiado en el 
SE de la isla de Cerrdeña.

En este  sec to r co ex isten  grandes 
domos ácidos parcialmente erosionados 
en medio subacuático y fosilizados por 
los materiales siliciclásticos del Ordoví- 
cico Superior-Silúrico inferior (sectores 
de Punta Serpeddi-M onte Tronu-Bruncu 
Mauru Lecca) con criptodomos emplaza
dos en condiciones muy someras en los 
citados m ateriales siliciclásticos. Este 
hecho, además de evidenciar la prosecu-



GENESIS DE ROCAS EPICLASTICAS A PARTIR DE LA EROSION... 241

ción del magmatismo ácido en el tiem
po, permite estudiar las litofacies gene
radas por la interacción magma-sedimen
to desarrolladas durante un emplazamien
to muy som ero de los m agm as, con 
láminas de sedimento de (a lo sumo) unas 
pocas decenas de m etros de potencia. 
Existen igualmente diferentes coladas de 
riolitas y riodacitas efusivas, bien dife
renciadas textural y petrográficamente de 
las litofacies presentes en los domos.

En el Sarrabus la sucesión silici
clàstica paleozoica se ha depositado en
teramente en condiciones submarinas, tal 
como queda evidenciado por la existen
cia de numerosos niveles fosilíferos (con 
faunas de braquiópodos, graptolites, ort- 
hoceras y radiolarios) y por sus caracte
rísticas sedimcntológicas (Gimcno 1985, 
1989). Todo el proceso de sedimentación 
de la cuenca, y el emplazamiento de los 
domos ácidos ha sido controlado por la 
existencia de dos familias de fracturas 
de zócalo (E-W y NW-SE, respectiva
mente), reiteradamente manifestadas en 
la superficie en forma de fracturas sinse
dimentarias de juego variable (principal
mente distensivo) en función de la evo
lución geotectónica de la m icroplaca 
sarda durante el Paleozoico.

3. Rocas epiclásticas.

3.1.- Características generales.
Un tipo particular de rocas siliciclás- 

ticas de especial interés en el Paleozoico 
del Sarrabus es el constituido por las 
rocas epiclásticas de granulometria grue
sa. Estas rocas epiclásticas de granulo
metria gruesa son fácilmente identifica- 
bles en el seno de la secuencia siliciclàs
tica y la cartografía detallada demuestra 
que m arcan muy bien cronológica y 
espacialmente la existencia de volcanis
mo activo sin sed im entario . Podem os 
distinguir dos tipos principales de rocas 
epiclásticas: los conglomerados, consti
tuidos por fragm entos redondeados y

alterados h idro term alm ente de facies 
ácidas muy vitreas, y las areniscas ep i
clásticas. En este trabajo nos restringire
mos a la descripción de las areniscas 
epiclásticas, que constituyen las interca
laciones epiclásticas volum étricam ente 
más importantes.

3.2. - Control paleogeográfico.
La asociación espacial entre los clas- 

tos de rocas volcánicas y el área fuente 
es muy marcada, tal como ha sido repre
sentado en la fig. 2, correspondiente al 
Sarrabus Central y Occidental, donde 
estas intercalaciones han podido ser es
tudiadas con m ayor detalle. En dicha 
figura las in tercalaciones epiclásticas 
aparecen sistemáticamente adosadas a los 
grandes domos ácidos que han podido ser 
reconocidos en la cuenca o en sus inm e
diaciones, excepto en el caso de los aflo
ramientos del sector situado al oeste de 
Serra Milleddu (Sarrabus Centroocciden- 
tal). En este sector existen numerosos 
afloram ientos de d iques y pequeños 
stocks ácidos no representables en la 
escala cartográfica escogida, motivo por 
el que se puede considerar que los depó
sitos epiclásticos de este sector se han 
generado de un modo análogo al ante
rior.

Podemos concluir por lo tanto que en 
líneas generales las intercalaciones epi
clásticas son extraordinariamente proxi- 
males respecto a sus áreas fuente; éstas 
se pueden reconocer perfectamente tanto 
por la d isposic ión  geográfica de los 
depósitos epiclásticos como por los sen
tidos de paleoaportes reconocidos en los 
sedimentos (Gimeno 1989).

3.3. -Características sedimentológicas.
Las areniscas epiclásticas constituyen

depósitos discontinuos inm ersos en el 
seno de los materiales siliciclásticos de 
la cuenca paleozoica, y aparecen interca
lados en numerosos niveles dentro de la 
columna litoestratigráfica del Sarrabus.
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Fig. 2.- Distribución de los principales afloramientos de rocas epiclásticas en el Sarrabus Central y 
Occidental. Nótese la directa relación espacial con los domos exógenos.

Leyenda: A/ Materiales de la plataforma siliciclástica paleozoica. B/ Domos ácidos y rocas volcánicas 
asociadas. C/ Rocas epiclásticas (conglomerados y areniscas de grano grueso. D/ Granitoides tardotectó- 
nicos hercínicos.

Localidades: 1/ Rocca Arriceli. 2/ Bruncu Moddizzi. 3/ Confluencia de los ríos Minderri-Ollastu. 4/ 
Bruncu Adamu. 5/ Serra Ts Carradoris. 6/ SerraMilleddu. 7 /Germa Manuga. 8/ Punta Serpeddi. 91 Bruncu 
Mauru Lecca. 10/Monte Tronu.

La entidad de los depósitos de arenis
cas epiclásticas es muy variable, oscilan
do entre unas hiladas de potencia centi- 
métrica y continuidad m étrica inmersas 
en el seno de las rocas siliciclásticas 
finas, y paquetes de más de un centenar 
de m etros de potencia y más de un Km 
de extensión lateral. Hay que m atizar que 
en este último caso la extensión de los 
depósitos paralelamente a la dirección de 
aporte no suele sobrepasar los 500 m en 
el m ejor de los casos, y que la dimensión 
m áxim a corresponde a la zona de con
tacto con los domos ácidos que suminis
tran el material epiclástico (véase fig. 2).

En consecuencia, la dimensión máxima 
de los depósitos es perpend icu lar al 
sentido de aporte de los materiales.

La m orfología de los cuerpos más 
consistentes de estas areniscas epiclásti
cas muestra claramente un acuñamiento 
importante, con una rápida reducción del 
orden de 5 o más veces de la potencia 
total desde el sector más distal respecto 
a los domos ácidos hasta el más próximo 
a éstos. Esta reducción de potencia es 
patente tanto a la escala global del aflo„- 
ramiento como, dentro de éste, conside
rando los niveles individualmente (véase 
fig. 3), y ha de ser necesariamente inter
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pretado como el reflejo de un paleorreli- 
ve volcánico marcado.

Fig. 3.- Importante acumulación de arenis
cas epiclásticas en la vertiente este de Bruncu 
Mauru Lecca (Sarrabus Occidental). Nótese el 
gradual acuitamiento de izquierda a derecha de 
la fotografía, al aproximarse al domo ácido del 
que proceden los mate’riales epiclásticos.

El depósito está estructurado m a
croscópicamente en paquetes subparale
los de potencia variable entre unos 3-4 
m y varias decenas de m; en las inmedia
ciones del contacto con los domos áci
dos estos niveles son evidentemente de 
más difícil distinción y de menor poten
cia; hay que destacar que en general no 
han podido distinguirse fracturas lístri- 
cas y deslizamientos sinsedimentarios, al 
contrario que en el caso de las rocas si- 
liciclásticas asociadas.

Los niveles muestran una estructura 
interna que puede variar entre un carác
ter inequívocamente masivo a una clara 
estratificación cruzada curva de escala 
decim étrica-m étrica, en ocasiones muy 
resaltada por la concentración de mine
rales pesados de color oscuro en algunas 
de las láminas (la estratificación cruzada 
parece ser más frecuente en los sectores 
de los cuerpos sed im entarios m enos 
potentes y más próximos a los domos 
ácidos).

El depósito m uestra un color claro, y

está constituido en buena m edida por 
granos de cuarzo de apariencia redondea
da, al menos macroscópicamente, de 2-6 
mm de diámetro, y en líneas generales 
está bien cementado por una pasta de 
fondo igualmente clara. Normalmente se 
puede distinguir a simple vista los gra
nos de cuarzo individuales, separados por 
la citada pasta, y localmente puede ob
servarse la existencia de porosidad origi
nal entre los citados clastos, con cavida
des de dim ensiones m ilim étricas a lo 
sumo. En conjunto, la roca tiene una 
apariencia de microconglomerado, o de 
arenisca blancuzca de grano grueso, en 
algunos casos bastante similar a litofa- 
cies del tipo “cuarcita armoricana” del 
Macizo Ibérico.

En algunos raros casos esta arenisca 
de grano grueso contiene algunos clastos 
subangulosos-subredondeados de dim en
siones mayores, llegando hasta los 10-20 
cm de dimensiones máximas. Estos clas
tos mayores aparecen aislados en medio 
del microconglomerado y están consti
tuidos por cuarzo lácteo macrocristalino 
de claro origen hidrotermal. Suelen apa
recer en las proximidades de zonas en 
las que tanto los domos ácidos como los 
m ateriales siliciclásticos acompañantes 
contienen abundantes filones de cuarzo 
(por ej., en los afloramientos de la ver
tiente norte de Riu Tana Margiani, Sa
rrabus Noroccidental). Este hecho ha de 
in terp re tarse com o una confirm ación  
adicional de la existencia de alteración 
hidrotermal y silicificación sincrónica al 
emplazamiento de los domos ácidos.

Podemos resaltar que la reconstruc
ción  p a leo g eo g rá f ica  de la  cu en ca  
(Gimeno 1989) m uestra que la im portan
cia de los depósitos (potencia, continui
dad, etc.) está directamente condiciona
da por la distribución de los domos áci
dos aflorantes, e indirectamente por la 
tectónica activa sinsedimentaria (ya que 
los domos sufren la influencia de ésta). 
Los depósitos m ás consistentes están
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relacionados directamente con una im
portante actividad de las fracturas sinse
dimentarias (y sincrónicas con el volca
nismo) mientras que las hiladas disconti
nuas, difícilmente distinguibles en el seno 
de los materiales siliciclásticos aparecen 
en aquellos sectores en los que apenas 
afloraron (y discontinuamente) los domos 
ácidos sobre el fondo m arino, lo que 
p rovocó  que el aporte de m ateriales 
epiclásticos fuera mínimo.

Para concluir este apartado podemos 
concluir que a diferencia de las facies 
epiclásticas conglomeráticas. se trata de 
depósitos caracterizados por presentar 
una cierta estructura (niveles bien estra
tificados, existencia de laminación, etc.) 
y con una moderada clasificación, por lo 
menos macroscópicamente; estas carac
terísticas apuntan hacia un rctrabajamien
to, más o menos importante según los 
casos, en el medio sedimentario, retraba- 
jam iento que prácticamente no existió en 
las facies conglomeráticas, atribulóles a 
depósitos originados por mecanismos del 
tipo debris-flow.

3.4.- Características petrográficas.
Desde el punto de vista petrográfico 

ex isten  notables d iferencias entre las 
rocas epiclásticas. La diferencia más no
table es la amplia variación en el conte
nido en matriz arcillosa, que hace que se 
encuentren todos los términos entre las 
grauwackas ricas en matriz y las arenis
cas (véase figs. 4, 5, 6 y 7). Por lo que 
se refiere a estas últim as, pueden ser 
clasificadas (empleando la clasificación 
de Folk, 1974) en general como subarco
sas y arcosas líticas, aunque también 
hemos hallado cuarzoarenitas y litareni- 
tas fe ldespáticas. En las grauw ackas 
predom ina ampliamente el cuarzo (cuar- 
zowackas), y a continuación los feldes
patos potásicos, siendo m ucho menos 
abundan tes los fragm entos rio líticos 
(grauwackas feldespáticas).

Las grauwackas se caracterizan en la

mayor parte de los casos por una gran 
abundancia de m atriz m icrocristalina, 
aunque ya se ha indicado que práctica
m ente se pueden reconocer todos los 
términos hasta las areniscas. Por lo que 
concierne a los clastos, el predominio del 
cuarzo es absoluto; en general se trata de 
fragmentos de cuarzo monocristalino. La 
clasificación es muy pobre, tanto por la 
abundancia de la matriz como por la exis
tencia de una marcada heterometría de 
los clastos, con dos poblaciones de cuar
zo claramente diferenciadas. La predo
minante está constituida por fragmentos 
pequeños de m orfología más o menos 
elongada, y en general muy angulosos 
(figs. 4, 5 y 6); en líneas generales, tanto 
los fragmentos líticos como el resto de 
los clastos presentes en la roca presentan 
dimensiones análogas a las de esta po
blación de cuarzos. Los clastos de cuar
zo de tam año mayor son m ucho más

Fig. 4.- Grauwacka en la que destaca la 
presencia de fragmentos monocristalinos angu
losos de cristales de cuarzo (por ej., “a”). Nóte
se la existencia de fracturas en los sectores 
periféricos del clasto de mayores dimensiones 
(flechas) que sugieren que la existencia de 
fenómenos de “descascarillado” ha contribuido 
a producir el carácter subredondeado-subangu- 
loso de los clastos de mayores dimensiones, y 
que estos clástos pueden ser en parte el origen 
de los clastos angulosos más pequeños. A resal
tar también la abundancia de la matriz arcillo
sa. Lámina delgada, muestra, luz paralela.
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escasos y en general m uestran  unos 
bordes más o menos redondeados (figs. 
4 y 6).

El carácter extremadamente anguloso 
de los fragmentos de cristales de cuarzo 
de tamaño menor indica que el transpor
te y elaboración de estos clastos han sido 
mínimos. Un carácter morfológico muy 
destacable de estos clastos es que no tan 
sólo presentan bordes muy angulosos, 
sino que en muchos de ellos coexisten 
superficies cóncavas y convexas (véase 
por ej. la fig. 4), y que incluso en m u
chos casos una cara cóncava del clasto y 
otra convexa convergen para crear un 
ángulo especialmente afilado.

En algunos casos los fragmentos de 
tamaño mayor están fracturados, tanto en 
sus m árgenes (véase la fig. 4) como 
afectando las fracturas a todo el cristal 
(fig. 6). En este último caso es frecuente 
que exista una mínima separación entre 
los diferentes fragmentos del cristal, se
paración que actualmente está ocupada 
por la matriz criptocristalina. Observan
do con atención los cristales de dim en
siones más reducidas se puede hallar 
también localmente dos o más fragm en
tos angulosos separados por matriz que 
presentan la misma orientación óptica y 
que presentan bordes angulosos com ple
m entarios que encajan perfectam ente 
(fig. 5). Este hecho sugiere que la géne
sis de los fragmentos menores de cuarzo 
puede haberse producido por fracturación 
de los mayores, o cuanto menos por “des
cascarillado” de los fragmentos mayores, 
que podrían corresponder a los fenocris- 
tales de cuarzo de la roca volcánica de 
composición riolítica de procedencia.

Los fragmentos líticos presentes en la 
roca en general pueden ser clasificados 
como chert microcristalino, y tienen una 
morfología más o menos redondeada o 
subangular. De todos modos, en general 
los bordes de los clastos están pobremen
te definidos y puede ser bastante difícil 
distinguirlos de la matriz criptocristali

na, que es muy similar desde un punto 
de vista petrográfico si hacemos abstrac
ción de la mayor presencia de filosilica- 
tos. En general, no existe ningún tipo de

Fig. 5.- Cuarzowacka, en cuya matriz resal
ta la existencia de concentraciones de óxidos 
(tonos más oscuros). Nótese la existencia de 
algunos clastos de pequeñas dimensiones re- 
construíbles a partir de sus fragmentos angulo
sos (flecha con la “f”). Lámina delgada, luz 
paralela.

Fig. 6.- Grauwacka en la que destaca un 
fragmento de cuarzo de dimensiones mucho 
mayores a las del resto, que presenta diferentes 
fracturas que los subdividen en fragmentos 
angulosos. Las cavidades existentes entre los 
diferentes fragmentos están ocupadas por la 
matriz arcillosa de la pasta de fondo. Este frag
mento posiblemente procede de un fenocristal 
de cuarzo de las riolitas de los márgenes del 
domo ácido situado en las inmediaciones del 
episodio epiclástico. Lámina delgada, luz para
lela.
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pátina o corrosión en la superficie del 
clasto, a diferencia de lo que se observa 
en los escasos clastos de feldespato po
tásico (bastante alterados). En algunos 
casos, estos fragm entos líticos están 
constituidos por fragmentos de cristales 
(cuarzo o, más raram ente, feldespato 
potásico) además de la matriz de cuarzo 
microcristalino, hecho que permite reco
nocer la procedencia de los fragmentos 
clasificados inicialm ente com o chert e 
iden tificarlo s correc tam ente com o la 
m atriz felsítica más o menos desvitrifi
cada de las rocas riolíticas que constitu
yen los márgenes de los domos y diques 
ácidos adyacentes a los depósitos epiclás- 
ticos. Esta identificación está avalada por 
otra parte por el hecho de que los cherts 
bandeados presentes en la cuenca presen
tan características petrográficas bastante 
diferentes (Gimeno 1989). Además de 
estos fragmentos líticos se pueden dis
tinguir en las grauw ackas cantidades 
m enores de feldespato po tásico  y de 
minerales opacos.

Por lo que se refiere a las areniscas 
pobres en matriz arcillosa, ya ha sido 
señalada la relativa abundancia de frag
mentos de chert (felsita riolítica), frag
mentos líticos constituidos por dos o más 
fenocristales (en general, cuarzo y fel
despatos, con una mesostasa criptocris- 
talina constituida por cuarzo y filosilica- 
tos) y feldespatos. Entre estos últimos 
destaca la presencia junto al feldespato 
potásico (en general pertítico) de plagio- 
clasa; otros minerales a señalar son la 
mica detrítica (en general moscovita, hay 
también biotitas muy alteradas) y apati
to, zircón, etc. com o accesorios. Los 
clastos de las areniscas m uestran una 
selección moderada o francamente bue
na, por lo que se refiere al tamaño, y un 
carácter en general subangular que llega 
a pasar a subredondeado; ambos facto
res, unidos a la disminución en la matriz 
arcillosa criptocristalina indican una m a
yor elaboración de los clastos.

Los fragmentos de feldespato, y en 
especial los de plagioclasa, aparecen muy 
alterados. Esta alteración afecta tanto a 
la superficie exterior del cristal, con la 
existencia de corrosiones de moderada 
(en general baja) profundización, y de
pósito de un precipitado opaco (véase fig. 
7) como a su interior, donde fenómenos 
análogos de alteración y corrosión se han 
desarrollado también selectivamente si
guiendo los planos de exfoliación de los 
cristales; los cuarzos y los fragmentos de 
chert no muestran la existencia de corro
siones análogas.

Fig. 7.- Arcosa lítica. Nótese la naturaleza 
“clast supported” de la textura, la abundancia 
de feldespatos (“F”), principalmente plagiocla- 
sas muy alteradas, y la existencia de corrosio
nes y depósitos de óxidos en las superficies de 
los feldespatos (flechas blancas). Los clastos de 
cuarzo presentan unos contactos mutuos poco 
interpenetrados, con ligeras disoluciones y 
génesis de superficies de contacto planas (véase 
por ej. las flechas negras, en el sector superior 
deha.), lo que indica que la compactación del 
depósito ha sido escasa. Lámina delgada, luz 
paralela.

La textura es de tipo “clast suppor
ted”, y el contenido de matriz es muy 
bajo; las cavidades intergranulares han 
sido  cub iertas en buena m edida por 
cementos de diferentes composiciones. 
La com pactación del depósito ha sido
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moderada o más bien baja, y este hecho 
queda demostrado por la escasa o nula 
interpenetración de los fragm entos de 
cuarzo. En los contactos entre los granos 
de cuarzo ha ex istido  una m oderada 
disolución de éstos que ha conducido a 
la form ación de pequeñas superficies 
planas entre los clastos (véase la fig. 7). 
La sílice disuelta ha precipitado en las 
inmediaciones de su punto de disolución 
previo, en general en forma de un primer 
depósito de cemento microcristalino de 
cuarzo de tipo rim, y a continuación en 
forma de un cemento macrocristalino de 
cuarzo muy limpio, sin ningún tipo de 
turbidez, que normalmente oblitera toda 
la cavidad interparticular.

Junto a este cemento silíceo coexis
ten (sin que pueda distinguirse una espe
cial secuencia paragenética) la existen
cia de filo silica to s  de neoform ación  
(moscovita, cloritas, etc.), así como más 
localmente la existencia de carbonatos, 
en general ankerita de carácter poiquilí- 
tico, ocupando todos ellos espacio inter
particular. En las proximidades de frac
turas activas durante la sedimentación y 
el emplazamiento de los domos es tam
bién muy frecuente la existencia de una 
intensa silic ificación de las areniscas 
epiclásticas, de claro carácter epigenéti- 
co, que llega a obliterar totalmente la 
textura original enmascarando las carac
terísticas originales de la roca.

4.- Fragmentación de los fenocristales 
durante la interacción de magmas áci
dos y sedimentos inconsolidados. Gé
nesis de hialoclastitas en la escala mi
croscópica.

4.1.- Descriptiva general.
Los sectores superiores de los domos 

y diques ácidos presentan una amplia 
gama de litofacies producto de la inte
racción magma-agua: peperitas macro- y 
microglobulares, peperitas con expulsión 
selectiva de los cristales del magma hacia

el sedimento exterior, interdigitaciones 
lobuladas de magma en el seno de los 
sedimentos, litofacies con micropillows 
ácidos (sensu Kokelaar 1982), etc. (Gi- 
meno 1988, 1989).

La litofacies con micropillows apare
ce en el tramo superior de domos par
cialmente erosionados en medio subacuá
tico, o bien en aquellos casos en los que 
una delgada lámina de sedimentos (a lo 
sumo de unos pocos metros de espesor) 
inconsolidados embebidos en agua pre
servó al magma de un contacto directo 
con el agua. Esta litofacies consta de un 
tránsito gradual desde una riolita bastan
te masiva y predominantemente vitrea a 
una superficie lobulada constituida por 
el apilamiento de cuerpos centimétricos 
densamente empaquetados con m orfolo
gía de elipsoide. En el tramo más exter
no entre estos micropillows pueden ha
llarse bolsadas milimétricas con material 
sedim entario siliciclástico incorporado, 
jun to  con fragm entos de cristales de 
cuarzo aparentem ente procedentes del 
magma (véase la fig. 8).

Fig. 8.- Litofacies riolítica con micropillows, 
desarrollada en un tramo de techo de un domo 
ácido. Localidad: sector norte de Monte Tronu, 
Sarrabus Occidental.

4.2.- Evidencias petrográficas.
Una de las observaciones petrográfi
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cas más interesantes realizadas durante 
el estudio de la litofacies con micropi- 
llows es la secuencia de formación de 
fracturas en los cristales idiomórficos de 
cuarzo-6 hasta llegar a su total fragm en
tación y, en algunos casos, disgregación 
(secuencia de figs. de 9 a 13). Estas 
fracturas, aunque no son exclusivas de 
los cristales de cuarzo, se desarrollan se
lectivamente en éstos y sólo en ellos han 
sido reconocidas como fracturas curvas. 
La existencia de éstas fracturas en los 
cuarzos se explica en función del rápido 
enfriamiento a que fueron sometidos los 
cristales y de la típica fractura concoidal 
de este mineral.

La forma más fácil de describir este 
proceso particular de hialoclastización 
desarrollado en el seno del magma es 
ofrecer una sucesión de imágenes con d i
ferentes estadios del proceso. Los crista
les de cuarzo idiomorfo aparecen aisla
dos en el seno de una m esostasa origina
riam ente vitrea, actualm ente m icro- o 
criptocristalina, en general felsítica. En 
los casos en los que el proceso se halla 
en desarrollo incipiente lo que tenemos 
es un cristal idiomorfo subdividido en 
sectores de diferente tamaño, mediante 
fracturas rectilíneas y/o curvas (gráf. 9). 
La existencia de estas fracturas curvas 
hace que existan fragmentos con caras 
cóncavas y convexas a un tiempo. La 
separación entre unos fragmentos y otros 
es m ínim a, y a lo sumo se puede distin
guir la existencia de una separación crip
tocristalina silícea o sericítica.

Por el contrario, otros cristales m ues
tran una separación algo mayor entre los 
diferentes fragmentos (gráfs. 10 y 11). 
El espacio entre unos y otros fragmentos 
está ocupado por un producto microcris- 
talino, de tamaño de grano m ayor que la 
m esostasa desvitrificada, y con una com 
posición prevalentemente silícea, aunque 
pueden existir otros productos como óxi
dos de Fe. Con todo, aún se puede re
construir la morfología del antiguo cris

tal idiomórfico si, haciendo abstracción 
de la existencia de las separaciones mi- 
crocristalinas, aproximáramos los dife
rentes fragmentos del antiguo cristal y lo 
reconstruyéramos como un rompecabe
zas. Podem os in terpretar este tipo de 
textura en los fragmentos como el pro
ducto de la fracturación por enfriamiento 
violento del cristal, y subsecuente sepa
ración de los fragmentos por un flujo 
muy limitado de la totalidad del m ate
rial, mesostasa vitrea y fragmentos del 
cristal. A destacar que el enfriamiento 
del v idrio  de la m esostasa debió ser 
rápido, y que normalmente no aparecen 
asociadas estructuras de desvitrificación 
como esferulitos y axiolitas. Las texturas 
de tipo perlítico, en general muy pobre
mente representadas en todos los produc
tos ácidos estud iados, sí que suelen 
aparecer asociadas a los cuarzos fractu
rados en los micropillows.

Fig. 9.- Cristal idiomorfo de cuarzo mos
trando el desarrollo incipiente de fracturación 
curva de origen hialoclástico. Litofacies riolíti- 
ca con micropillows. Lámina delgada, luz para
lela.

En otros casos podemos hallar crista
les de morfología irregular, con eventual 
coexistencia de superficies cóncavas y 
convexas, aislados en el seno de la m e
sostasa y subdivididos internamente en
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Fig. 10.- Cristal análogo al de la fig. 9, con 
los fragmentos algo más separados y las cavida
des entre los fragmentos rellenos por la meso- 
stasa vitrea. Lámina delgada, nícoles cruzados.

Fig. 11.- Cristal de cuarzo fragmentado y 
subdividido en otros, de bordes bastante angu
losos e irregulares. Aún resulta posible recom
poner la antigua morfología del cristal, aparen
temente de carácter idiomorfo. La pasta de fondo 
existente entre los diferentes fragmentos es mi- 
crocristalina, de un tamaño ligeramente mayor 
al de la mesostasa, y suele ser más sericítica 
que ésta y/o contener pátinas y/o cristales de 
óxidos de Fe. Lámina delgada, luz paralela.

diferentes fragmentos por fracturas simi
lares a las anteriormente descritas (figs. 
12 a 13). Este tipo de cristales pueden 
ser interpretados como cristales idiomor- 
fos “descascarillados” , y las fracturas 
internas como producidas análogamente

a las anteriores, independientemente de 
que se hayan manifestado con anteriori
dad o no al citado “descascarillado” .

Fig. 12.- Cristales arthedrales de cuarzo en 
una mesostasa microscristalina cuarzo-sericíti- 
ca. En el sector sup.izdo. aparece un fragmento 
totalmente sericitizado atribuíble a un antiguo 
feldespato. Los cristales de cuarzo aparecen 
intensamente afectados por fracturas, tanto 
curvas como rectilíneas. Nótese como el desa
rrollo de éstas fracturas ha conducido tanto al 
“descascarillado” de algunos cristales, que ac
tualmente aparecen totalm ente redondeados 
(“d”), como a la génesis directa de clastos 
redondeados de tamaño menor (“c”). Las frac
turas aparecen rellenas por una película inters
ticial cuarzo-sericítica de tamaño de grano algo 
mayor que la mesostasa (“f ’). Lámina delgada, 
luz paralela.

Fig. 13.- Acumulación de fragmentos de 
cuarzo, aparentemente correspondientes a un 
antiguo fenocristal totalm ente disgregado. 
Lámina delgada, luz paralela.
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Texturas análogas a las aquí expues
tas fueron ya descritas por Busatti (1892, 
1894) en sus trabajos sobre los pórfidos 
del sector de Miniera Tuviois (Sarrabus 
Centrooccidental), aunque este autor no 
las interpretó como producto de enfria
miento rápido del magma por contacto 
con agua o con sedimentos embebidos 
en ella. De hecho, no está de más el m a
tizar que etim ológicam ente el término 
m icrohialoclastización aplicado a la frac- 
turación de los cristales de cuarzo es poco 
correcto, ya que lo que se fractura no es 
m aterial vitreo sino cristales idiomorfos 
de cuarzo-B.

5.- Conclusiones

5.1.- Características macroscópicas y pa
leogeografía.

La composición de las rocas epiclás- 
ticas estudiadas indica que el área fuente 
de éstas era un vulcanismo ácido bien 
desarrollado. La presencia de fragm en
tos de rocas básicas en los sedimentos 
siliciclásticos de la región del Sarrabus 
es muy escasa y está muy restringida 
arealmente. Estos fragmentos de rocas 
básicas corresponden a basaltos alcalinos 
(Gimeno 1989).

Por lo que se refiere a las epiclastitas 
ácidas, el carácter proximal de los depó
sitos y la existencia de diferentes niveles 
en el seno de la secuencia siliciclástica 
(con análogas características) asociadas 
a diferentes episodios volcánicos sugiere 
de entrada una sim ultaneidad entre el 
volcanism o (pluriepisódico) y la génesis 
de estas rocas. De haberse producido 
estos depósitos como consecuencia de la 
denudación intensa “a posteriori” de un 
re lieve volcánico (por ej., en m edio 
continental) lo lógico sería hallar estos 
depósitos con una gran continuidad y 
tapizando im portantes extensiones de 
terreno, con lo que frecuentemente apa

recerían en lugares bastante distales res
pecto a las presumibles áreas fuentes.

5.2.- Aportación de la petrografía al co
nocimiento de la génesis de las arenis
cas epiclásticas.

Por lo que se refiere a los términos 
clasificables como grauwackas, es ev i
dente que se trata de un depósito muy 
proximal con respecto a los domos áci
dos de los que procede. Desde el punto 
de vista composicional, parece claro que 
se trata de una roca epiclástica derivada 
de una roca volcánica ácida, de com po
sición riolítica o riodacítica; ésta es prin
cipalmente la composición de los secto
res más externos (y consecuentemente, 
los más fácilmente erosionables) de los 
domos ácidos adyacentes a estos depósi
tos epiclásticos. La singularidad petro
gráfica más reseñable es la presencia de 
los fragmentos de cuarzo muy angulo
sos.

Por lo que se refiere a las areniscas 
pobres en matriz arcillosa, parecen pre
sentar una mayor madurez textural y una 
mejor clasificación, pero por el contrario 
su madurez mineralógica parecería m e
nor que en el caso de las grauwackas (en 
especial, por la mayor abundancia de fe l
despatos). No es descabellado pensar que 
podría tratarse de un equivalente del 
depósito anterior más elaborado, tal como 
ya se indicó implícitamente en Gimeno 
& Onnis (1987), en especial si conside
ramos que existen tránsitos graduales 
entre uno y otro tipo de depósitos. Sin 
embargo esta interpretación no explica 
porqué aum enta proporcionalm ente la 
cantidad de feldespatos respecto al cuar
zo, ni tampoco ofrece una justificación a 
porqué el tamaño medio de los clastos es 
mayor a la población granulométrica más 
abundante en las grauwackas.

Una interpretación más acorde a la 
totalidad de datos disponibles en la ac
tualidad indica que las areniscas podrían 
ser el depósito epiclástico producido a
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expensas de la erosión de los términos 
más internos del domo (de composición 
dacítico-andesitica y textura porfídica 
rica en fenocristales cuando no claramen
te holocristalina; Gimeno 1989), una vez 
que los más externos y ácidos, hubieran 
sido ya erosionados. La erosión de las 
facies porfídicas ricas en fenocristales de 
feldespato y cuarzo podría proporcionar 
un depósito relativamente proximal pero 
mucho más pobre en matriz y más rico 
en frag m en to s g ran u lo m étricam en te  
mayores (constituidos fundamentalmen
te por los fenocristales de plagioclasa, 
cuarzo, etc.). Esta interpretación explica
ría además la tendencia observada en al
gunos afloramientos a un tránsito desde 
grauwackas en la base del depósito epi- 
clástico a areniscas en el tramo de techo. 
En conclusión, la diferencia petrográfica 
observada podría reflejar con bastante 
fidelidad una gradual variación no tanto 
del área fuente como del material dispo
nible en ella para ser erosionado.

En cualquier caso, la distancia reco
rrida por el material detrítico desde su 
punto de origen (en el centro del domo) 
hasta su punto de depósito fue con toda 
probabilidad algo mayor que en el caso 
de las grauwackas, hecho que puede con
tribuir en parte a una m ayor selección 
del depósito y a la eliminación de parte 
de la eventual componente arcillosa.

5.3.- Conclusiones finales.
La petrografía de las litofacies riolíti- 

cas con micropillows esporádicam ente 
preservadas en los tramos de techo de 
los domos erosionados en medio suba
cuático, m uestra una evolución de frag
m entación en los cristales de cuarzo, 
hasta obtener productos comparables a 
los clastos presentes en las areniscas 
epiclásticas. Esta fragmentación es atri
bulóle a procesos de microhialoclastiza- 
ción.

La existencia de fenocristales parcial
mente fracturados (análogos a los de las

litofacies con micropillows) y los frag
mentos angulosos de cristales de cuarzo 
confirman el carácter proximal y la esca
sa elaboración de los productos epiclás- 
ticos, ya deducida de la cartografía y de 
la sedimentologia de los productos epi- 
clásticos.

En conjunto, todos estos criterios 
permiten concluir que los depósitos epi- 
clásticos del Paleozoico del Sarrabus no 
se han producido como consecuencia de 
una denudación tardía de domos ácidos, 
sino simultáneamente al emplazamiento 
de éstos, como consecuencia del desa
rrollo de procesos hialoclásticos y sin el 
desarrollo de un volcanismo ácido explo
sivo, y que análogas interpretaciones 
pueden ser realizadas en otros depósitos 
semejantes del Paleozoico de Europa Oc
cidental.
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Significado del magmatismo cretácico de la cordi
llera occidental de Colombia (Andes Septentriona

les, NW Sudamérica)
Abdelmalek, FKIHECH

Dpto. de Mineralogía y Petrología. Universidad de Granada.

Abstract: The presence in the western Cordillera of the Andes Mountains in Colombia, of 
Cretaceous basic and/or ultrabasic magmatism with tholeiitic affinities, indicates significant diffe
rences with respect to other zones in the mountain chain. The results of a petrographic study show 
that three groups of magmatic rocks occur in all tectonic units: gabbros, dolerites and basalt flows 
with pillow structures. The three rock types belong to a single magmatic series that has been 
dismembered into three tectonic units. The magmatic series is tholeiite T-type MORB and formed 
in a mid-ocean ridge or well-developed back-arc basin environment.

Key words: Toleiites, Transitional-MORB, Cretaceous, Western Cordillera, Colombia.

Resumen: La existencia de un magmatismo básico (y/o ultrabàsico) de edad cretácica con 
afinidad toleítica confiere al sector septentrional Andino una cierta originalidad en relación con 
otros sectores de esta cadena. Los resultados del estudio petrográfico muestran tres conjuntos de 
rocas que se repiten en todas las unidades tectónicas: gabros, doleritas y coladas basálticas con 
estructuras almohadilladas. Los tres litotipos pertenecen a la misma serie magmàtica que ha sido 
desmembrada en tres unidades tectónicas. La serie magmàtica es toleítica de tipo T-MORB y ha 
sido generada en una dorsal medio-oceánica o en una cuenca marginal muy desarrollada.

Palabras clave: Toleitas, MORB-transicional, Cretáceo, Cordillera Occidental, Colombia.

Introducción y encuadre geológico

Este trabajo forma parte de un estu
dio más amplio de la zona, desarrollado 
en el L ab o ra to rio  de p e tro lo g ía  
(Univ.Nancy I, Francia) sobre muestras 
recogidas por el Prof. A. Desmet, y pre
senta los resultados obtenidos del estu
dio petrográfico y geoquím ico de las 
rocas ígneas básicas que afloran en la 
transversal B uenaventura-B uga de la 
C o rd ille ra  O ccid en ta l de C olom bia  
(F ig .l).

La transversal de Buenaventura-Buga 
(alrededor de 25 Km) está situada en los 
Andes (s.l.) septentrionales, en la parte

central de la Cordillera Occidental de C o
lombia (NW de Sudamérica). Bourgois 
et al. (1982) han distinguido tres unida
des estructurales de O este a Este: la 
Unidad del Rio Dagua, la Unidad del Rio 
Calima y la Unidad de la Ventana de Lo- 
boguerrero. Este conjunto estructural está 
constituido por una serie volcanosedi- 
mentaria marina con intercalaciones de 
rocas ígneas básicas e intermedias cuya 
edad (calculada gracias a la fauna de 
foraminíferos existente), está comprendi
da entre 120 y 80 m.a.
Desde el punto de vista estructural, la 
unidad superior del paquete de mantos 
es la de Rio Calima. En ella se han
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desarrollado pliegues de estilo isoclinal 
con esquistosidad asociada y con m eta
morfismo de grado bajo. La Unidad de 
la Ventana de Loboguerrero consiste en 
un gran pliegue tumbado vergente hacia 
el SE. Dado que esta dirección es la 
misma de la esquistosidad de la unidad 
superior y del cizallamiento, que se en 
cuentra en la inferior, se supone que la

translación de los mantos ha debido ser 
hacia el SE (Bourgois et al., 1982).

La ex istenc ia  de un m agm atism o 
básico (y/o ultrabásico) con afinidad to- 
leítica y de edad cretácica confiere al 
sector septentrional de los Andes (colom
bianos y ecuatorianos) una cierta origi
nalidad con respecto al resto de la cade
na Andina.

Flg.l. Localización de muestras en el Corte geológico Buenaventura-Buga (modificado de Bourgois 
& al. 1982). (1): Cobertura volcano-sedimentaria. (2): Basaltos en pillow-lavas. (3): Acumulados 
gabroídicos y basaltos o doleritas. Los números de las muestras son los mismos que los de las tablas 1 y 
2 .

Petrografía

Las características generales de cada 
una de las facies ígneas en las diferentes 
unidades tectónicas están esquimatizadas 
en la tabla 1. en los párrafos siguientes 
sólo se indicarán las características geo
lógicas y petrográficas de mayor relevan
cia.

Unidad del Rio Dagua

Está constituida por un sustrato de 
rocas básicas microgranudas localmente 
afectadas por un metamorfismo de facies 
de los esquistos verdes. Las facies íg
neas predominantes son los gabros con 
texturas cumulíticas o doleríticas. No se 
han encontrado rocas volcánicas. La co-
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Tabla 1. Facies ígneas de las unidades tectónicas.

G a b r o s  y 
M i c r o g a b r o s D o l e r i t a s

B a s a l t o s  e n  
Pi 1 l o w - L a v a s

U n i d a d  d e  
R i o  D a g u a

T e x .  c u m u t i t i c a  y 
d o t e r i t i c a  

flugi t a - P  t g - O p a c o s
f a l t a n

U n i d a d  de 
R i o  C a l i m a

T ex. C u m u t i t i c a  +  
t r a n s f o r m a d a  

A u g i t a - A n d e s i n a -  
O p a c o s

T e x .  I n t r g r a n u l a r  
u O f í t i c a  

C p x -  A n d e s i n a -  
O p a c o s

T e x .  M i c r o l i t i c a  
V a c u o l a r  

A u g i t a - A n d e s i n a  
O p a c o s

U n i d a d  de 
L o b o g u e r r e r o

T e x .  O r t o c u m u l a d o s  
A u g i t a - A n f i b -  

A n d e s i  n a - O p a c o s

T e x .  I n t e r g r a n u l a r  
y G r á f i c a  

A u g i  t a - A n d e s i  n a -  
O p a c o s

T e x .  M i c r o l i t i c a  
V a c u o l a r

A u g i  t a - A n d e s i  n a -  
O p a c o s

bertera sedimentaria, también ligeramen
te metamorfizada, está constituida por es
quistos silíceos y metacherts con niveles 
de rocas carbonáticas.

Las rocas ígneas afloran en bancos po
tentes in terestratificados con la serie 
sedimentaria y, en el caso concreto de 
los m icrogabros doleríticos, entre los 
niveles de cherts y, particularmente, en 
las charnelas de los pliegues mayores. 
Sus texturas varían desde cumulíticas a 
ofíticas de grano fino. Es de destacar la 
transformación de la plagioclasa a una 
fase m icrocristalina isótropa que se su
pone precursora de hidrogrosularita, lo 
que indicaría un inicio de rodingitización 
del gabro (Honnorez, 1975).

Unidad del Rio Calima

Es el principal constituyente de la 
Cordillera Occidental de Colombia. La 
serie de rocas ígneas está representada 
por gabros cumulíticos, lavas masivas y 
lavas basálticas almohadilladas. Adicio
nalmente se encuentra un pequeño com 
plejo filoniano de composición rica en 
sílice. La cobertera sedim entaria está 
reducida a niveles de cherts.

Los gabros son de tipo acumulado se
m ejantes a los descritos anteriormente 
mientras que las doleritas, masivas y en 
niveles bastantepotentes, están asociadas 
a las coladas de basaltos almohadillados. 
Presentan texturas granudas de grano 
muy fino con evidencias locales de en
friamiento rápido.

Los basaltos almohadillados (“pillow- 
lavas”) son rocas de textura microlítica, 
porfídica y vesicular. El paso del centro 
al borde de la “pillow-lava” significa un 
aumento del tamaño y cantidad de vesí
culas y esferulitos.

El complejo filoniano atraviesa el m a
cizo básico y está constituido por varie
dades muy transform adas de basaltos, 
microdoleritas y filones ácidos, encajan
tes escencialm ente en los gabros con 
textura foliada.

Unidad de la Ventana de Loboguerrero

Pertenece un nivel estructural idénti
co al de la unidad de Rio Dagua y está 
afectada por el metamorfismo de facies 
de esquistos verdes.

La Unidad está representada esencial
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m en te  por rocas p lu tó n icas  básicas 
(gabros doleríticos) en la base; sobre ellas 
alternan coladas basálticas m asivas y 
“pillow lavas” con extensas series sedi
m en ta ria s  co ex is ten te s  con  tu fitas , 
“ c h e r ts ” , g rau v acas, tu rb id ita s  y 
“flyschs”. En el techo de la secuencia se 
encuentran a veces bancos carbonáticos 
(B ourgois y al, 1982). Esta cobertera 
sed im entaria es carac terística de una 
cuenca marina bastante profunda cerca
na a relieves importantes.

Conclusiones Petrográficas

El estudio petrográfico de las unida
des definidas no ha revelado ninguna di
ferencia importante entre ellas, a pesar 
de que algunos térm inos m agm áticos 
pueden faltar o estar muy reducidos. Tal 
es el caso, por ejemplo, de los basaltos 
en pillow lavas ausentes en la cobertera 
vulcano sedimentaria de la unidad de 
Rio Dagua. Como norma general, se 
encuentran tres facies magmáticas prin
cipales: los gabros cumulíticos, las dole- 
ritas y los basaltos en pillow lavas.

La cobertera volcano-sed im entaria  
muy rica en sílice, está constituida por 
alternancias de esquistos silíceos negros, 
m etacherts y niveles cuarcítico-turbidíti- 
cos con tufitas. En el techo se pueden 
encontrar algunos niveles carbonáticos 
(Bourgois et al. 1982).

El paleoambiente geográfico es típi
camente marino, bastante profundo y pró
ximo a relieves importantes, relieves que 
podrían  corresponder bien a aparatos 
volcánicos marinos emergidos, o a un 
sistem a de fosas y rellanos sobre una 
posible dorsal oceánica.

Las rocas estudiadas están afectadas 
de transformaciones secundarias incom 
pletas en condiciones de baja temperatu
ra: albitización, cloritización, uralitiza- 
ción, y principio de rodingitización. Son 
adem ás muy frecuentes las pequeñas 
venas de minerales típicos de baja tem

peratura (cuarzo, calcita, clorita, epido- 
ta). Eso refleja una actividad hidrotermal 
marina intensa. El grado de m etam orfis
mo hidrotermal que afecta al conjunto de 
rocas magmáticas de las tres unidades es
tructurales es, al menos, el de la facies 
de los esquistos verdes.

Geoquímica

Comportamiento de elementos mayorita- 
rios y en trazas
1-Variaciones de elementos mayoritarios. 
(Tabla.2)

El contenido en sílice es generalmen
te poco variable (48% a 52%) dentro del 
conjunto de la serie magmàtica de las 
tres unidades.

Los alcalinos son muy sensibles a los 
procesos de alteración, por lo que m ues
tran un fuerte enriquecimiento en NazO 
con respecto al valor medio (2%) y puede 
llegar a más de 4% en los términos más 
alb itizados (doleritas y basaltos). En 
cuanto al K20 ,  generalmente muy bajo, 
con un mínimo de 0.02%, puede crecer 
hasta 1.5% . Estas variaciones ponen en 
evidencia un fenómeno de espilitización 
provocado por el hidrotermalismo oceá
nico.

El contenido en CaO es ligeramente 
variable, con una media de 10% . Dentro 
de las lavas, un lixiviado de calcio por la 
circulación hidroterm al ha dism inuido 
este contenido al 7% . No obstante, puede 
aumentar hasta 14.5% en las rocas calci- 
tizadas, ricas en epidota càlcica produci
da por la alteración de la plagioclasa, o 
b ien  en aquellas ricas en leucoxeno 
debido a la alteración de la titanomagne- 
tita.

El contenido en A120 3 oscila global
m ente entre el 15-16% en los acumula
dos gabroídicos y el 13% en las lavas 
doleríticas y las pillow-lavas. El diagra
m a A120 3- FeO/M gO (Fig.2a) m uestra 
una correlación negativa como resultado 
de la acumulación temprana y significa-
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Tabla 2.Composición química de roca total. Mayoritarios y trazas.

D-1 0 1 ro D-3 D-4 D-5 C-1 C-2 C-3 C-4 C-5 L -1 L-2

Si02 46.72 45.41 47.26 49.02 47.87 48.30 49.19 49.74 47.40 48.58 47.15 47.54
A12°3 14.27 14.73 14.56 14.54 13.92 12.47 12.63 12.18 13.86 13.75 15.03 14.50
Fe2°3 12.42 11.03 11.71 9.71 11.72 15.02 14.73 14.71 11.80 12.59 10.24 10.87
P205 .12 .12 .12 . 10 . 12 . 19 . 19 . 18 . 1 1 .12 .09 . 1 1
Ti02 1.15 1 . 22 1.30 1.11 1 .31 1 . 96 1 .86 1 .83 . 95 1.19 .87 . 98
CaO 11.07 11.36 9.32 11.76 12.93 8.96 7.31 8.25 11.54 8.87 12.49 9.92
MgO 8.08 9.32 8.59 7.78 7.03 6.22 6.12 6.03 8.84 7.31 8.23 9.00
MnO .20 .19 .20 . 18 . 20 . 22 .22 .21 . 19 .20 . 18 . 19
K^O .28 .02 1.37 .29 .19 .03 .20 .05 .36 .91 .30 . 48
Na20 2.25 2.65 1 . 69 2.19 1 . 70 3.86 4.21 4.13 1 . 94 3.54 2.31 3.11
P .F . 3.15 3.81 3.80 3.35 3.04 3.03 3.18 2.54 2.89 2.83 3.04 3.23

T o t . 99.71 99.86 99.92 100.03 100.03 100.26 99.84 99.85 99.88 99.89 99.93 99.93

Nb 7 5 8 6 7 12 11 10 5 6 4 4
Z r 62 64 70 56 66 111 101 101 46 50 37 40
Y 24 22 26 20 25 38 36 36 20 22 17 20
S r 369 120 161 451 264 31 81 51 121 119 137 131
Rb 13 8 32 6 1 1 16 13 13 14 17 15 1 1
Ra 511 87 3978 512 250 118 275 126 84 219 139 141
Ni 99 142 111 102 100 82 81 70 169 100 146 69
Cr 189 343 228 206 137 86 13 79 337 81 418 21
V 263 256 277 206 275 392 389 391 290 290 235 265
Zn 92 89 86 75 88 145 123 114 117 117 63 63
Cu 138 136 134 132 148 134 137 127 226 226 120 218

L-3 L-4 C-6 C-7 C-8 C-9 C-10 C-11 C-12 C-13 C-14 C-15

Si02 44.07 47.30 49.18 48.14 49.13 50.09 66.43 52.79 50.32 68.07 50.83 51.90
A12°3 12.58 12.62 12.49 13.05 13.03 13.34 12.47 12.68 13.02 12.35 13.17 13.06
Fe2°3 17.26 15.07 13.98 14.00 12.75 12.75 10.24 15.29 13.83 5.58 12.82 12.00
P?°5 . 22 . 18 . 14 .13 . 11 . 11 . 17 . 15 . 12 .08 . 12 . 11
T i02 2.27 1 . 94 1 . 54 1.16 1 . 10 1.18 . 66 . 98 1.15 .61 1.16 1.11
CaO 7.18 9.00 13.86 10.03 11.56 10.06 5.51 8.68 11.12 11.16 11.40 10.61
MgO 6.94 5.43 5.02 8.59 7.60 7.25 . 49 4.86 7.07 .28 7.30 6.79
MnO . 22 .22 .20 .21 . 20 .20 . 17 .21 .21 . 10 . 19 . 19
k 2o .02 .02 .27 . 04 .07 . 14 . 18 .07 .09 .09
Na?0 3.43 4.41 .31 1.93 2.19 3.03 2.79 3.13 1.94 .51 2.11 2.11
P .F . 5.04 3.68 3.26 2.34 2.75 1.85 .89 . 92 1.01 1 . 29 1.91 1 .91

T o t . 99.23 99.87 99.98 99.85 99.82 99.93 99.96 99.87 99.86 100.03 99.88 99.88

Nb 13 11 9 7 6 7 4 7 6 4 7 7
Zr 132 105 78 59 54 60 31 61 38 36 48 57
Y 44 37 29 25 23 23 17 29 21 17 25 24
Sr 43 29 195 109 106 100 126 114 85 267 77 81
Rb 14 12 13 1 4 13 11 8 16 14 3 12 12
Ra <50 <50 <50 85 57 104 78 99 <50 <50 <50 71
Ni 78 76 84 188 109 97 24 34 95 18 99 108
Cr 87 89 66 220 183 174 10 19 72 9 163 147
V 417 392 355 295 289 306 <10 299 393 <10 329 307
Zn 176 146 113 139 93 93 51 56 80 34 77 105
Cu 171 142 177 186 155 157 <10 <10 172 <10 141 166

tiva de la plagioclasa.
El contenido en Mg es moderado con 

una m edia de 8%, valor habitual de las 
seridá básicas, y disminuye en función 
del I.F  (FeO/MgO) desde los acumula
dos gábroídicos (10%) hasta las lavas 
basálticas (5%). Esta disminución es de
bida al fraccionamiento de clinopiroxeno 
bastante magnésico.

El enriquecimiento en FeO, en fun

ción del índice de fraccionamiento (I.F), 
es muy claro desde el 9 al 17% (Fig.3a), 
así com o el de T i0 2 del 1% al 2.5% . 
Esto se explica por una cristalización, 
cada vez más abundante, de los m inera
les titanomagnetíticos en líquido residual 
y las lavas m ás diferenciadas. Tales 
comportamientos son característicos de 
una probable serie toleítica comparable a 
las ofiolitas “Corsé” mientras que la serie
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cum ulítica de las “ofiolitas” colombia- rado comparable al de “Troodos”. 
ñas difiere de ellas por su carácter satu-

Pl

Pl  Pl

Fig.2. Diagramas de variación de elementos mayoritarios y en trazas, a: A120 3 en función de FeO/ 
MgO. b y c: variación de Cr y V en función del indice de fraccionamiento (Zr). d, e y f: variación de Ti, 
Y e Nb en función de Zr. Los vectores minerales se han localizado según Pearce & Norry(1979). (am): 
anfibol, (cpx): clinopiroxeno, (mt): titanomagnetita, (Pl): plagioclasa. (^Acumulados gabroídicos.(n, 
A)Doleritas y basaltos de la unidad Rio Calima. (■, A)Doleritas y basaltos de la unidad Loboguerrero.
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Fig3 . Diagramas FeO - FeO/MgO: (a) muestras de la cordillera occidental colombiana; (b) según 
Miyashiro (1973). Los símbolos son los mismo que en la fig.2. TH) toleíticas, CA) calcoalcalinas

2-V ariaciones de elem entos en 
trazas :(Tabla.2)

El Ba está muy concentrado, oscilan
do de 25 ppm a 512 ppm en los acumu
lados y de 25 ppm a 275 ppm en las 
lavas basálticas ; el contenido en Rb es 
bastante elevado, entre 8 y 17 ppm en 
general, pero puede llegar hasta 32 ppm 
(D -3). Estas variac io n es pueden ser 
debidas a una circulación hidrtermal a 
nivel de la corteza oceánica.

El Cr, como elem ento com patible, 
muestra una correlación negativa con el 
Zr, como elemento incompatible, en un 
ambiente básico (Fig.2b). La disminución 
del Cr se explica por el fraccionamiento 
y acumulación dentro del clinopiroxeno 
en los acumulados.

El comportamiento de los elementos 
incom patibles T i0 2 y V en función del 
Zr, como medida del índice de fraccio

namiento, (Fig.2c),muestra buenas corre
laciones positivas. El aumento de dichos 
elementos incompatibles en el líquido re
sidual durante las últimas etapas de la 
cristalización fraccionada es evidente por 
la concentración de estos últimos en las 
lavas basálticas.

La evolución de la serie básica estu
diada está controlada fundamentalmente 
por la cristalización fraccionada del c li
nopiroxeno y de la plagioclasa (Fig.2c y 
2d). También es posible deducir, por la 
dirección lineal y no desviada de esta 
serie (Fig.2d), que la titanomagnetiia no 
se ha fraccionado en los acum ulados 
gabroídicos.

En conclusión, el comportamiento de 
los elementos móviles pone de m anifies
to una alteración de baja temperatura pro
bablemente relacionada con un m etam or
fismo de fondo oceánico. La cristaliza
ción de la titanomagnetita, al final de la
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Tabla 3. Análisis de clinopiroxenos por microsonda electrónica.

Cristal 1 2 3 4 5 6 1 2 1
Si 02 40.56 50.50 51.46 40.33 50.60 51.06 51.37 49.72 52.26
Ti02 .26 . 40 .44 .37 .39 .39 .30 .03 .30
Al 203 2.66 1.27 1 .04 5.19 2.02 2.14 2.57 2.27 2.64
Cr203 .00 .00 .00 .00 .04 . 10 .28 .00 .04
FeO 15.30 17.60 9.92 13.83 7.35 0.22 6.07 14.75 5.96
MnO .74 .45 .29 .27 .17 .01 .21 .20 .05
MgO 10.60 12.00 15.59 15.00 16.20 15.04 17.03 12.46 17.29
CaO 19.56 16.06 10.68 15.49 19.80 19.55 19.52 18.24 20.36
Na20 .24 .20 .19 .18 .17 .25 .14 .30 .21
Tot. 98.02 99.52 90.41 99.46 9G .74 97.55 97.57 98.85 99.11

FeO cal. 12.26 16.35 0.95 8.84 5.54 6.94 5.47 12.89 4.81
Fe203 cal. 3.30 1.39 1.07 5.55 2.01 1.43 .67 2.07 1.27

Nuevo Tot. 90.36 99.66 98.52 100.02 96.94 97.69 97.64 99.06 99.24

Fórmula estructural sobre la base do 6 oxígenos y de 4 icationes

• Si 1.892 1.945 1.939 1.806 1.922 1.929 1.925 1.907 1.924
Al IV . 100 .055 .061 .134 .078 .071 .075 .093 .076
Al VI .014 .003 .021 .034 .012 .024 .038 .010 .038
Cr .000 .000 .000 .000 .001 .003 .008 .000 .001
Ti .008 .014 .012 .010 .01 1 .011 .011 .024 .008
Fe3 + .096 .039 .030 .152 .057 .040 .019 .058 .035
Fe2 + .403 .528 .283 . 280 .177 .220 .172 .415 .149
Mn .024 .015 .009 .009 .005 .000 .007 .009 .002
MgO .620 .692 .076 .880 .917 .892 .951 .712 . 949
Ca .817 .695 .754 .620 .006 .791 .784 .750 .803
Na .018 .015 .014 .013 .013 .018 .010 .022 .015

Wo.(Ca) 41.67 35.31 30.65 31.96 41.00 40.72 40.57 38.56 41.47
En.(Mg) 31.64 35.18 44.06 45.34 46.74 45.89 49.23 36.64 48.98
Fs.(Fe2+) 26.69 29.51 16.49 22.71 12.18 13.38 10.13 24.81 9.55

Cristal 2 3 4 5 6 7 0 1 2

S i 02 51 .00 51.22 52.10 52.40 52.34 52.31 52.21 50.12 50.40
T i 02 .04 .63 .42 . 40 .30 .29 .42 . 60 . 65
Al 203 1 . 32 1.03 2.00 1 . 90 2.63 2.22 2.07 3.62 2.40
Cr203 .00 .00 .00 .00 . 14 . 66 . 10 .00 .00
FeO 9.93 8.25 7.04 7.43 6.24 5.14 7.49 13.29 13.49
MnO .47 .25 .25 . 26 . 1 4 . 16 .22 .51 .33
MgO 13.31 16.64 16.81 16.93 17.13 17.12 16.16 13.60 14.94
CaO 21.19 19.70 19.82 19.75 20.24 20.53 20.10 17.74 15.55
NaO .32 .20 . 16 .19 .16 . 16 . 18 .55 .29

Tot. 90.90 90.72 98.60 99.26 99.32 98.59 98.95 100.11 98.13

FeO cal. 0.33 5.6e 6.29 6.22 5.48 5.09 7.16 10.09 12.53
Fe203 cal. 1.70 2.05 .84 1.35 .84 .05 .36 3.55 1.07

Nuevo Tot. 93.16 99.01 90.60 99.39 99.40 98.60 90.99 100.47 98.24

Fórmula estructura,1 sobre la base do 6 oxígenos y de 4 cationes

Si 1 . 924 1.910 1 . 939 1.937 1.927 1.939 1.943 1.875 1.924
Al IV .076 .030 . 061 .063 .073 .061 .057 .125 .076
Al VI .010 .000 .027 .020 .041 .036 .034 .035 .032
Cr .000 .000 .000 .000 .004 .019 .003 .000 . 000
Ti .024 .010 .012 .01 1 .000 .000 .012 .017 .019
Fe3 + . 049 .079 .023 .037 . 023 .001 .010 . 097 .030
Fe2 + .264 . 170 . 196 . 193 . 169 .158 . 223 .318 . 400
Mn .015 .008 . ooc . 000 .004 .005 .007 .016 .01 1
Mg . 740 . 925 . 932 . 933 . 940 . 946 . 896 .763 .049
Ca .e57 . 707 . 790 . 782 . 798 .015 .802 .711 . 635
Na .023 .014 .012 .014 .01 1 .01 1 .013 .040 .021

Wo.(Ca) 44.31 39.01 40.54 40.06 4 1.27 42.35 41.36 37.31 33.00
En.(Mg) 30.71 46.77 47.02 47.76 48.50 49.12 46.25 40.02 44.10
Fs.(Fe2+) 16.93 13.41 11.64 12.13 10.16 0.54 12.39 22.67 22.90
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diferenciación, además de la ausencia del 
ortopiroxeno, podrían ser indicativos de 
una baja fugacidad del oxígeno en las 
e tapas in ic ia les  de la c r is ta liz a c ió n  
magmàtica (Osborn, 1962; Green, 1969; 
Kushiro, 1972). Esto confirmaría el ca
rácter toleítico de la serie m agm àtica 
estudiada.

El com p o rtam ien to  de e lem en tos 
mayoritarios (FeO, MgO, T i0 2, A120 3) y 
trazas (Cr, V, Y, Nb, Zr), relativamente 
immóviles, es típico de la evolución de 
una serie toleítica por cristalización frac
cionada de la plagioclasa y del clinopi- 
roxeno.

3- Significado petrogenético.

a)Afinidad del magmatismo.
La afinidad subalcalina de la serie es

tudiada, considerada com o una serie 
magmàtica única desmembrada en tres 
unidades tectónicas, está sugerida por la 
composición del clinopiroxeno (Tabla.3). 
Por otra parte, cualquiera de los diagra
mas de correlación basados en elem en
tos mayores indica para estas rocas un 
fraccionamiento típico de las series to- 
leíticas (Fig.3). El enriquecimiento en 
FeO (del 9% al 17%), concomitante con 
la disminución del contenido en MgO y 
A120 3, es evidente, aunque este últim o 
óxido está concentrado en las fases fina
les de la cristalización, lo que es un 
carácter típico de la diferenciación toleí
tica. La correlación negativa con una 
pendiente > 1 en el diagrama (Fig.3a) 
indica un aumento del índice de fraccio
nam iento (FeO/MgO) de 1 a 2.5, valor 
com parable al de las toleitas abisales 
(Fig.3b).

b)Ensayo de caracterización geodinámi
ca y petrogénesis:

El carácter anorogénico de la serie 
m agmàtica estudiada se puede poner de 
manifiesto, aunque con ciertas reservas 
(Bebien, 1980), sobre la base del conte

nido en T i0 2- FeO/M gO (M iyashiro, 
1973).

Ti/lOO

Fig.4. Diagrama Ti-Y-Zr (Pearce & Cann, 
1973). Basalto intraplaca (WFB) dentro del 
campo D. Basalto de suelo oceánico (OFB) 
dentro de B. Toleitas ligeramente potásicas de 
arco (LKT) dentro de A y B. Basaltos calco-al
calinos dentro de C y B. Símbolos idem fig.2.

20000

10001_____________ ,_____ .______ ____
2 0  1 0 0  2 0 0  Ci  ppm

Fig.5. Diagram a T i-C r (Pearce, 1975). 
Símbolos (idem fig.2).

Adicionalmente, sus contenidos en de
terminados elementos en trazas (Ti, Zr, 
Y, Cr) indica una clara afinidad con los 
basaltos de suelos oceánicos “OFB” sin 
n inguna in fluencia de Arco (Fig.4 a 
Fig.6). Todos estos permiten concluir que
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el conjunto magmàtico corresponde a un 
m aterial francamente oceánico produci
do en un contexto geològico de tipo 
dorsal oceánica o en paleocuenca m argi
nal en estado de expansión muy avanza
do.

Fig.6. Diagrama V-Ti (Shervais, 1982). 
Símbolos (idem fig.2).

Fig.7.D iagram a Nb-Zr (Le Roex & al 
1985).(Tipo-T) MORB Transicio- nal.(Tipo-N) 
MORB normalmente empobrecido. Símbolos 
(idem fig.2).

El hecho  de que en las series 
colombianas,el magmatismo oceánico sea 
de tipo MORB transicional o “T-M ORB” 
(Fig.7), permite interpretarlas como re
sultado de la m ezcla entre un magma 
m antélico normalmente empobrecido o 
tipo-N y un magma enriquecido de tipo 
“plum as” o tipo-P, (Le Roex et al. 1985).

Conclusiones

El conjunto de las rocas magmáticas 
del corte Buenaventura-Buga de la cor
dillera occidental de Colombia constitu
ye una serie magmàtica uniforme subal
calina. El tratam iento de los análisis 
químicos de esta serie de rocas dem ues
tra una evolución toleítica por cristaliza
ción fraccionada de plagioclasas y clino- 
piroxenos magnésicos. Esta línea toleíti
ca de carácter “anisotitaniado” (Bebien, 
1980) sería probablemente anorogénica.

Hemos demostrado que esas toleítas 
constituyen  un m aterial francam ente 
oceánico, “OFB”, producido en un con
texto de tipo dorsal medio-oceánica o pa
leocuenca marginal en un estadio de ex
pansión muy avanzado. Las lavas dolerí- 
ticas y basálticas de esta serie toleítica 
son calificadas de “M ORB” transicional 
o (tipo-T ) cuya com posición está de 
acuerdo con el modelo de mezclas de un 
magma mantélico normalmente empobre
cido (tipo-N) con un magma enriquecido 
semejante al de las plumas mantélicas o 
tipo-P.
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