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The twin star mosaic from the niches of the "Sala de la Barca", 
"Salon de Comares", Alhambra, Granada 

El mosaico con estrellas macladas de las tacas de la Sala de la Barca, Salón de 

Comares de la Alhambra, Granada 

Emil MAKOVICKY(*) and Purificación FENOLL HACH-ALÍ 

Departamento de Mineralogía y Petrología. Universidad de Granada 
(*) on sabbatical leave from Departrnent of Mineralogy, Geological Institute, University of 
Copenhagen 

Abstract: The twin star mosaic from the niches in the entrance to the Throne Hall of Palacio de 
Comares, Alhambra, is an outstanding result of unit cell twinning of a common Islamic panem of 8-
and 4-fold star rosenes. Local mirror planes from the latter become universal in this process. 

Key Words: Twin star mosaic tile, Alhambra, Granada. 

Resumen: El mosaico con estrellas macladas de las tacas que se encuentran en la entrada de la 
Sala del Trono del Palacio de Comares es un ejemplo notable de celdilla unidad maclada de un dibujo 
islámico común de rosetas estrelladas de 8 y 4 puntas. A partir de estas últimas generalmente se 
originan en este proceso planos de reflexfon local. 

Palabras Clave: Mosaico alicatado estrellas macladas, Alhambra, Granada 

Introduction 

At the en trance of the Throne Hall through 
Sala de la Barca, PalaciodeComares, che visitor 
is greeted by handsome niches set in both walJs 
of the entrance arch, originally used to store jars 
(Fig. 1). Their marble adornment and mosaics 
were described at length by Darlo Cabanelas & 
Fernando Puertas (1983 - 1984) who did not, 
however, analyse the possible orígins of the 
fine twin star mosaic whicb covers the walls of 
these niches. This paper suggests a way in 
which this remarkable mosaic was derived from 
a star mosaic common in lslarnic Spain. 

Description 

The mosaic of niches consists of paired, 
truncated 8-fold rosettes with blunt-tipped 
(square-based) 8-fold stars in tbe centers. These 
centers are situated around the nodes of a rec
tangular grid marked by black colour in the 
pattern (Fig. 2). The nodes of the grid are 
occupied by small white crosses whereas the 
enclosed fields areeach occupied by a four-petal 
rosette. Tbe orientation of these rosettes relates 
to the position of the 8-fold stars rather than to 
theorientation of the grid (Fig. 2). This suggested 
to us that the mosaics from Comares might ha ve 
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Figure 1.- The:: niche for water jars al thc cntrancc to "Sala de la Barca", ··salón de Comares", Alhambra. 
Figura 1.- Taca para jarras de agua de la entrada a la Sala de la Barca, Salón de.Comares, Alhambra. 
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Figure 2.- Tbe mosaic pattem from the niches, Sala de la Barca, Salón de Comares with 8-fold stars, 
8-fold twinned rosettes, and 4-fold petalled rosettes indicated. Redrawn from Cabanelas & Puertas (1983 -
1984); dashed lines indicate comers of the niche. 

Figura 2.- Modelo del mosaico de las tacas indicadas de la Sala de la Barca, Salón de Comares, con 
estrellas de 8 puntas, rosetas macladas de 8 puntas y rosetas con petalos de 4 puntas. Redibujo de Cabanelas 
y Puertas (1983-1984); las lineas discontinuas indican los ángulos de la taca. 

been derived from another one in which the 
orientation of petalled 4-fold rosettes corres
ponded to the principal directions ofthe pattern. 

A search was undertaken for such patterns 
common in Islamic Spain, in which 8-fold stars, 
8-fold rosettes, and 4-fold rosettes occur in 
non-truncated forro and in substantial amounts. 
Preferably, it should be a pattern that can be 
found in Alhambra as well. Indeed, such a 
pattern exists, situated in the original form on 
the pilasters at the northern end of the Salón de 
los Reyes, Patio de los Leones and in not quite 
exact copies in the rest of this hall. Furtbermore, 
it is one of the three patterns that decorate the 
"Mirador de Lindaraja". 

This pattem (Fig. 3 shows its basic form) 
has also been localized in the monuments of 
Cairo, Egypt (e.g. from 1284) and at severa! 
places in Spain (Pavon Maldonado, 1989). Its 
symmetry is tetragonal, plane groupp4mm, with 
the two sets of 4-fold axes situated on 4-fold and 
8-fold rosettes, respectively. 

This pattem is more complex than appears 
at first glance. In the directions that comprise 
22.5° with the unit mesh axes, a set of parallel 
lines indicate strips with relative thicknesses 
1 :-../2 that alternate quickly in an en eche Ion 
way, tbe 8-fold stars being situated in the unit 
strips and tbe 4-fold ones in the (..f2-l) residuals 
(Fig. 3). Four such strip systems, 45° apart of 
each other, can be traced simultaneously at any 
point of tbe pattern. 

Through the 8-fold stars and through the 
interna! portions of the surrounding petals, 
local mirror planes can be drawn that do not 
extend beyond the interna! portion of 8-fold 
rosettes (Fig. 3). The petalled 4-fold rosettes do 
not o bey this partial symmetry. 

The pattem in the niches of Comares was 
derived by extending the action of such a partial 
reflection plane over a much larger tile patch 
that includes four 8-fold cores and one 4-fold 
rosette (stippledinFig. 3). From ali such possible 
(mutually equivalen!) mirror planes that can 
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s \ 
/ 1 // 1 /1// 1 / 1 / (2 / 1 /(2 

(2-1 (2-1 
Figure 3.- Panem of 8-fold and 4-fold rosenes from which the Comares pauem was derived. Strips of 

relative widths 1: Y2:( Y2-1 ), selected partial mirror planes and the ti le patcb used to derive the pattem in Fig. 
2 by uni1 mesh twinning ar~ indicated. 

Figura 3.- Modelo de rosetas de 8 puntas y 4 puntas del que deriva el dibujo de Comares. Se indican las 
franjas· de anchuras relativas 1: Y2:(fl-l), los planos de reflexión parcial selec.:ionados y el alicatado 
reconstruido usado para derivar el modelo en la Fig. 2 mediante la malla unidad maclada. 

perfonn this twjnning o~ of the pattem 
on a unit mesh scale, a set of four planes at right 
angles to each other was selected. Its action 
gradually gives a de u ble, quadruple (etc.) patch 
and finally the entire pattem in Fig. 2. 

If the 8-fold stars (rosette cores) are selected 
as a reference framework for a square Jattice in 
Fig. 2, the unit mesh twjnnjng aJters this 
framework into a twinned net of squares and 
intennediate diamonds (Fig. 4), a scheme often 
used in Islamic ornamental art. The resulting 
pattern from Comares has symmetry p4gm and 
the unit mesh indicated in Fig. 2. 

Conclusion 

The twin star mosaic pattem in the niches 
of the "Salón de Comares" is a product of unit 

mesh twinning that results from the applicaúon 
of mirror planes of very local character to a 
larger tile patch. 

The original pattern from which the 
deri vation was made is a pattem of 8-and 4-fold 
star rosettes fairly widespread in Spain and (at 
least) also in Egypt. Mirror-twinning on a unit 
meshscaleexplainscompletely the very pleasing 
but rather strangely structured pattern from 
Comares. lt must have been created by an 
Islamicartist using mirrorreflecúon, by copying 
and unfolding mirror-images of a suitably 
selected úle group. 

As for tbe discussion of colouring (Fig. 5), 
the Comares panern must be described using_a 
non-primitive "unit-mesh" with the sides v 2 
times larger than those in Fig. 2. The colouring 
of the pattern is based on a dichroic scheme 
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(a) 

(b) 

Figure4.- (a) Unit mesh squares and the tile patch used (lobes indicate portions that overlap with adjacent 
tile patches) in the pattem from Fig. 3 and (b) their configuration in the Comares pattem from Fig. 2. 

. Figura 4. - (a) Malla unidad cuadrada y alicatado reconstruido usados en el modelo de la Fig. 3 (los lóbulos 
indican las porciones que solapan los alicatados reconstruidos adyacentes) y (b) su configuración en el modelo 
de Comares de la Fig. 2. 
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Figur~ 5.- Colour schemeused for theComares pattern. Black ti les are coloured; green tiles, a part of blue 
tiles, and orangc ti les are denoted by con-secutive numbering. The topmost and Jowennost rows of ti les do 
not belong to the 3-dimensional pattern. 

Figura 5.- Esquema de color usado para el modelo de Comares. Los alicatados negros estan coloreados; 
los alicatados verdes, una parte de Jos azules, y los alicatados naranja estan señalados con números 
consecutivos. Las filas mas altas y las más bajas de los alicatados no pertenecen al dibujo tridimensional. 

(Fig. 5) with the unit mesh parameter ofthe new 
centered mesh doubled. Ali petals of 4-fold 
rosettes are of one of two colours, green or 
oran ge, respectively. If we follow tbe colour of 
the twinned truncated 8-fold rosettes, we can 
see that they can either ha ve petals of onecolour 
orof two variably distributed colours. Following 
tbe one-coloured twin rosettes, the dichroic 
colour group for the Comares pattern is 
orthorhombic, c'mm, and not tetragonal as it 
would appear frorn the tetragonal metrics of the 
pattem (unit mesh parameters of the coloured 
pattern are 2a {2 if the unit mesh of the original 
prirnitive ¡yattem is denoted as a) (Fig. 5). 
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Cristalización de soluciones sólidas witherita-estroncianita 
en sistemas acuosos controlados por difusión 

Angeles FERNANDEZ-GONZALEZ1, Lourdes FERNANDEZ-DIAZ2 y Manuel PRIETO 
RUBI01 

l Dpto. de Geología. Universidad de Oviedo. J.Arias de Velasco sin 33007-0viedo 
2 bpto. de Cristalografía y Mineralogía. Universidad. Complutense 28040-Madrid 

Abstract: When solid solutions crystallize under diff•!:.ion controlled conditions, there is a 
divergence berween the rhermodynamic equilibrium behaviour and the effeclive crystallization behaviour. 
Here, this disagreement is studied for thl! series SrC03-B~C03• c ·rystallization was carried by 
counter-diffusion of SrCl?+BaC1

2 
and Na

2
C0

3 
through a column of silica g~l. 

In relation to the spatial distribution of phenomena, nucleation does not occur in the region where 
the system is more super~aturated. An "app!oach range" must moreover exist between the activity of 
C03

2' and the sum of the ::clivities [Ba2•]+[Sr2•]. This complementary ldnelic criterion may be considered 
as a generalization of the so-called "equalíly-range" concept, founded for stoichiometric, sparingly 
spluble compounds. 

In order to explain the solid solution composition, it is also necessary to introduce complementary 
kinetic criteria: the compo~ition of the crystalline nuclei is not the ene for which the system is more 
supersaturated but that one for which the system reach before a specific supersaturation threshold. 

Key words: crystal growth, diffusion, solid solution, witherite, strontianite. 

Resumen: Cuando la cristalización de soluciones sólidas se produce O!n sistemas controlados por 
difusión existe un fuerte contraste entre la condur.ta que cabcla esperar en base a consideraciones 
puramente termodinámicas y la conducta de cristalización efectiva. En el presente trabajo se estudian 
estas discrepancias para Ja serie SrC03-BaC0

3
• Los cristales se obtuvieron por contradifusión de 

SrC1
2
+BaC1

2 
y Na~C03 a través de una columna de gel de sílice. 

Desde el punto de vista de la distribución espacial de los fenómenos, la nucleación no se produce 
en el lugar donde el sistema está más sobresaturado. Es necesaria además la existencia de un "rango 
de igualdad" entre la actividad de CO/· libre y la suma de actividades [Ba2•J+[Sr2•J. Este criterio 
cinético puede considerarse como una generalización del concepto de "'rango de igualdad" postulado 
para sustancias estequiométricas. 

En orden a justificar la compos!ción de los precipitados es necesario asfmismo, introducir criterios 
cinéticos complementarios: la composición de los núcleos no es aquella para Ja cual el sistema está 
más sobresaturado, sino aquella para la que se supera antes un umbral de sobresaturación específico. 

Palabras clave: crecimiento cristalino, solución sólida, difusión, Witherita, Estroncianita 
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Introducción 

Los procesos de nucleación y crecimiento 
de soluciones sólidas, están controlados por dos 
tipos de factores: termodinámicos y cinéticos 
(Prieto et al., 1990). Los primeros permiten 
prever el comportamiento de equilibrio quími
co; pero los cinéticos son los que determinan el 
comportamiento real, puesto que siempre van a 
jugar un papel más o menos importante. En el 
caso de las soluciones sólidas, van a ser los 
responsables de la aparición de fenómenos de 
no-equilibrio como la zonación oscilatoria o la 
sectorización. 

De las técnicas que ofrece la mineralogía 
experimental, el crecimiento de cristales en 
geles a partir de soluciones a baja temperatura, 
es un excelente simulador de procesos naturales 
de cristalización, ya que es un sistema no homo
géneo que cambia a lo largo del tiempo 
(Garcfa-Ruiz, 1986 y Prieto et al., 1993). El gel 
de sílice es un medio constituido por multitud 
de pequeños poros interconectados entre sí, a 
través de los cuales se transportan los reactivos 
en solución. Debido al pequeño tamaño efec
tivo de los poros ( = l 00-1000 Á.), el único 
mecanismo de transferencia de masa posible es 
la difusión (Halberstad et al., 1969). 

Como consecuencia de la difusión de los 
reactivos a través del gel, el que inicialmente 
era un medio homogéneo, se convierte en un 
sistema con gradientes de concentración y pH 
que evoluciona de forma continua en el espacio 
y en el tiempo. Además, el proceso de nucleación 
en medio gel está muy condicionado por el 
transporte, lo que provoca un aumento de la 
metaestabilidad del sistema, y que la nucleación 
se produzca en condiciones alejadas del equíli
b:io (Henisch, 1988). Por ello, esta técnica es 
muy empleada en trabajos sobre fenómenos de 
no-equilibrio y particularmente en el estudio de 
la zonación en soluciones sólidas. (Prieto et al., 
1993). 

En este trabajo se estudia la cristalización 
de la solución sólida Witherita-Estroncianita 
(Ba,Sr)CO) por contradifusión de SrC12-BaC12 

y N3zCO) a través de una columna de gel de 
sílice. Se ha caracterizado el sistema solución 
sólida-solución acuosa (SS-SA), atendiéndose 
a las condiciones de equilibrio, sobresaturación 
y fenomenología de nucleación, con el objeto 
de establecer unos criterios de cristalización y 
explicar la historia de crecimiento y la compo
sición de los precipitados obtenidos. 

Henisch y Garcfa-Ruiz (1986) plantean que 
la existencia de sobresaturación es una condi
ción necesaria pero no suficiente para que se 
produzca la nucleación en sistemas contra
difusión-reacción. En este caso es necesario un 
criterio de cristalización complementario de 
carácter cinético: la existencia de un "rango de 
igualdad" entre las concentraciones de los 
reactivos. De acuerdo con la teoría de clásica de 
la nucleación y con la teoría de fluctuaciones, 
estos autores desarrollan un modelo, según el 
cual, la probabilidad de nucleación es máxima 
en el lugar donde existe un rango de igualdad en 
la concentración de los reactivos, y decrece 
rápidamente a medida que nos alejamos de esta 
situación. 

Este criterio ha sido estudiado previamente 
para sustancias puras (Fernández-Díaz, 1989), 
pero no en soluciones sólidas. El estableci
miento de un criterio de este tipo para la solu
ción sólida (Ba,Sr)CO)es uno de los objetivos 
de este trabajo. Así mismo, se estudia la in
fluencia de otros parámetros como el pH, o la 
distribución de especies en el medio en el que se 
produce la nucleación. 

Exp erimental 

Las experiencias de nucleación se han lle
vado a cabo mediante contradifusión de los 
reactivos en un gel desnice. De las modalidades 
experimentales de esta técnica, se ha utilizado 
la conocida como de "gel inerte". Consiste un 
tubo en U, en el que la rama horizontal está 
rellena de un gel de sílice y las verticales con 
soluciones acuosas de los reactivos. Dichos 
reactivos contradifunden a través de la columna 
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de gel hasta que, en algún lugar de la misma, 
reaccionan y generan un precipitado (fig. 1 ). El 
gel se prepara por acidificación de una solución 
de Na

2
Si0

3 
de densidad l .059g/cm3 de pH 11.2 

con una solución IN de HCl, hasta un pH 5.5. 
La experiencias se realizaron a temperatura 
ambiente. Con el objeto de modificar la evolu
ción físico-química del sistema y por tanto su 
velocidad de sobresaturación, se llevaron a cabo 
varias experiencias con diferentes concentra
ciones iniciales de los reactivos. Las ramas 
verticales del tubo en U, se rellenaron con 
soluciones madre de N3iC0

3 
una de ellas, y la 

otra con una mezcla de soluciones de SrC12 y 
BaCl

2 
combinando distintas concentraciones 

como aparece en la tabla 1. 
Para el establecimiento de los criterios 

cinético-tennodinámicos de cristalización, se 
observó el lugar de la columna de gel en que 
aparece el primer precipitado y se contó el 
tiempo de espera desde que se sitúan las solu
ciones madre en el tubo, hasta que pueden 
observarse los primeros núcleos bajo una 
magnificación x 500. Por último, los cristales 
fueron extraídos dispersando el gel con agua 
bidestilada, tras un tiempo apropiado de creci
miento. 

Los datos sobre transporte de los distintos 

Depósitos fuente de 
soluciones madre 

Fig. 1.- Dispositivo experimental. 

constituyentes químicos y la evolución del pH 
se han tomado de trabajos previos (Prieto et al. 
1989). El ajuste de estos datos por métodos 
numéricos a funciones de escritura conocida, 
permitió interpolar los perfiles de concentra
ción y pH característicos de nuestros sistemas, 
para los tiempos de nucleación respectivos. 

La identificación y caracterización de las 
fases sólidas se ha llevado a cabo con las si
guientes técnicas: 

-microscopía electrónica de barrido (SEM): 
además de la observación en detalle de la 
morfología, se han obtenido imágenes de elec
trones retrodispersados y de energía dispersiva 
para detectar posibles variaciones compo
sicionales. 

-microsonda electrónica, para el análisis de 

Tabla 1.-Tiempos de espera en horas, lugar de aparición de los primeros nócleos en la columna 
de gel y rango de variación de la relación ([Ba2•]+[Sr2•])1[COtJ de un extremo a otro de la zona 
de nucleación. 

< \imposiciím inicial de las Tiempo tic 1 ocal i1adú11 (disten Han11-o d.: 'ariación de 
s11lt11:i1>111:s matlnr t.:~pl'ra l·m al d..:púsito d.: ( 1 Ba!' l 'I Sr! · ll11C01!· I ..:11 la 

lbCI! ~ SrCI!) /Olla ti<: 

SrCli!Ml llaClitM) Na!Uh(N) (horas) 1111ckaciún 
0.5 O.J 0.5 10h8 11-1~ IU-0.6 
0.5 11.1 11.5 1191 10-1.'\ /1-ll.7 
0.5 0.115 11.5 1.U5 111-1.1 7.3-11.11 
11.5 0.1 11.5 IOCiR 11 -13 5A-11.R5 
cu 0.5 11.5 IOIJ I 111-11 CiA-0.7 
0. 1 ti 5 ti 5 11111' ~º·~ .-: 5 h-tl.h5 

0.115 115 11.5 111111 !U-!' 7 1-11 h 
11.111 11.5 11.5 ltlt15 ~ 1 - ~3 ' '·º" 
11.5 ti 5 11.;i l .!lh ~1-1-1 ')-11.15 
0.5 0.5 cu 1.\11 ~3-1h 7.1-0.6 
0.5 0.5 0.1 . 1911! 15-1K J.6-0.8 
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Ba y Sr presentes en las muestras. 
-difracción de rayos X, método de polvo, 

para la identificación de las fases presentes. 

Modelización termodinámica y cálculo de la 
Sobresaturación 

En el sistema SrC01-BaC0
3
-}\0 las leyes 

de acción de masas que define las condiciones 
de equilib~o. viene dada por dos ecuaciones: 

donde (Ba2+],[Sr2+],[CO/'] representan las ac
tividades de estos iones en solución acuosa, 
~ •• Ks,son los productos de solubilidad de los 
extremos puros de la solución sólida y lle.• as.
son las actividades de BaC03 y SrC03 en solu
ción sólida. 

En el modelo de equilibrio de Lippmann 
para sistemas SSSA (Lippmann, 1982) se defi
ne la variable producto de solubilidad total, LTI 
que en el caso de Sr1.,Ba,(C03) sería: 

L il=([Sr2•]+[Ba2+))[COtJ (3) 

Atendiendo a las expresiones (1) y (2), el 
valor de LTI en el equilibrio, expresado en 
función de la composición de la solución sólida, 
viene dado por la relación "solidus" de 
Lippmann: 

donde y B•' Y Sr' X 81, X Sr son respectivamente los 
coeficientes de actividad y las fracciones molares 
de BaC03 y SrC03 en el sólido. 

Por otra parte, el valor que toma L TI en el 
equilibrio, expresado en función de la composi
ción de la solución acuosa, es la llamada por 
Lippmann relación de "solutus": 

1 
LTI=------

Xa •. aq X sr. oq 

_K_B_• Y- a.+ Ks, Y Sr 

(5) 

donde X81, Xs, son las fracciones de Ba2+ y Sr 2• 

en solución acuosa. 
Las dos relaciones, "solidus" y "solutus", 

pueden utilizarse para dibujar un 
pseudodiagrama de equilibrio. Para ello, basta 
representar log LTI en ordenadas frente a dos 
escalas superpuestas (Xs, y Xs,, "I). Estos 
diagramas, además de definir estados de equili
brio, pueden usarse para describir otros estados 
tennodinámicos como la saturación primaria, 
saturación estequiométrica y saturación res
pecto a los extremos puros de la solución (Glynn 
y Reardon, 1990). 

Se ha confeccionado un programa de orde
nador que pennite elaborar diagramas de 
Lippmann para soluciones sólidas. El diagrama 
que aparece en la fig. 2 corresponde al sistema 
(Ba,Sr)C03-f\O, en el que la solución sólida se 
ha considerado como ideal. El programa permi
te también obtener diagramas para soluciones 
sólidas no ideales. 

A partir del diagrama de Lippmann, pue
den establecerse las composiciones de las solu
ciones sólidas y soluciones acuosas que coexis
ten en el equilibrio. No obstante, en el sistema 
que estudiamos la precipitación tiene lugar en 
condiciones de no-equilibrio, con un cierto ni-

-8,0..----------- -----, 

-8,5 

e: w 
0)9,0 

.3 
-9,5 

. -10,o+---~~--.-~-..---~~--i 
o.o 0 .. 2 0,4 0.6 0,8 1,0 

Fig. 2.-Diagrama de Lippmann para la solución 
sólida (Sr,Ba)C03• 
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ve! de sobresaturación (Prieto et al., 1993). Una 
de las formas de expresar Ja sobresaturación es 
a través del grado de sobresaturación 6, que se 
define como la relación entre el producto iónico 
y el producto de solubilidad. En condiciones de 
desequilibrio, podemos obtener una expresión 
del grado de sobresaturación a partir de su 
relación con la diferencia de potencial químico, 
~µ: 

~µ:=KTLnB (6) 

En el caso de la solución sólidaSr1_,Ba, C03: 

~µ:=(l-x)µ(Ba2•)+xµ(Sr2•)+ 

µ(C0/")-((1-x)µ(Ba) ., +xµ(Sr).,] (7) 

donde µ(Ba2•), µ(Sr2•), µ(CO/") son los poten
ciales químicos de esos iones en solución acuo
sa y µ(Ba).,, µ(Sr) .. son los potenciales de los 
extremos puros de la solución sólida. 

A partir de las expresiones (6) y (7). puede 
obtenerse la expresión de 6 en función de la 
composición de la solución sólida. 

[Ba 2•]1·•[Sr2•]•[COtJ 
B=---~~~~~~~~- (8) 

Según la expresión (8), para conocer B, es 
necesario conocer la actividad de los iones 
libres CO/°. Ba2• y Sr2•, lo que a su vez requiere 
modelizar la distribución de especies presentes 
en solución, en la columna de gel, en el momen
to de la nucleación. En nuestro caso, deben 
considerarse las siguientes especies: Ba2• , Sr2•, 
co32·,c1·.Na•,w,oH·,sr0H+,BaOH+,NaOH°, 
NaClº, NaC03·, Na

2
C0

3
°, NaHC0

3
°, BaC03°, 

BaHC0
3
•, SrC0

3
°, SrHC0

3
•, HC0

1
· , ~C03°. 

Se ha puesto a punto un programa de orde
nador que permite conocer esta distribución de 
especies en cada lugar de la columna de gel a 
partir del pH y de las concentraciones totales de 
los constituyentes químicos (Sr, Ba, C, Na, Cl). 
El programa calcula además, el valor de la 
función sobresaturación (B(x)), para distintas 
composiciones de la solución sólida. 

A título de ejemplo, la fig. 3 muestra la 
función B(x) para una solución de composición 
45% de Estroncianita y 55% de Witherita. Va
lores de B(x) pueden ser calculados, tanto para 
soluciones ideales como ésta, como para solu
ciones no ideales utilizando las ecuaciones de 
Redlich y Kister(Plummery Busenberg, 1987). 

Resultados y discusión 

La nucleación en sistemas difusión-reacción 
tiene lugar en un medio espacialmente no ho
mogéneo que evoluciona en el tiempo. Ello 
hace necesario considerar los aspectos espacia
les y evolutivos del sistema de cara a justificar 
la conducta de nucleación observada. Las con
sideraciones espaciales permitirán justificar el 
"lugar" donde se produce la nucleación, mien
tras que el comportamiento evolutivo permite 
explicar el "momento" en que se produce la 
nucleación. 

Prieto et al (1991) han estudiado bajo este 
enfoque la nucleación de sustancias puras de 
baja solubilidad, estableciendo criterios de 
nucleación de carácter espacial y secuencial. 
Tal metodología parece también adecuada para 
las soluciones sólidas, aunque en este caso los 

12000 I ..... •-• ... . ' §: 10000 ,¡ •, 
e • 
~ 8000 '. 

~ 6000 '. 
~ 'e 
111 4000 ' ~ . -g ... 
"" 2000 

0+-+-+-+-+-+-+-+-+-+-+-4 
o 0,15 0,35 0,55 0,75 0,95 

X(Ba,ss) 

Fig. 3.- Representación de la función ~(x) para 
una solución de composición45% de Estroncianita y 
55% de Witherita 
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criterios de nucleación van a tener peculiarida
des específicas. 

Por otra parte, en la cristalización de solu
ciones sólidas deben tenerse en cuenta los as
pectos relativos a la composición del sólido. Es 
decir, en qué medida influye la evolución 
físico-química 'd.::l sistema en los coeficientes 
de distribución efectivos (de no equilibrio) de 
los constituyentes químicos. 

Nuc/eación: Aspectos espaciales 
Prieto et al. ( 1991) correlacionan los perfi

les de concentración, sobresaturación, pH y 
distribución de especies carbonáticas con la 
posición de la zona de nucleación para la 
Estroncianita y Witherita puras. La fig. 4 mues
tra una correlación similar para el caso de la 
solución sólida. La tabla l muestra adP.más, la 
posición de la zona de nucleación, el tiempo de 
espera y el rango de variación de la relación 
([Ba2+]+[Sr2+])/[COn de un extremo a otro de 
Ja zona de nucleación. 

Un primer examen de estos resultados per
mite generalizar el criterio de "rango de igual
dad" para la nucleación de soluciones sólidas. 
Las peculiaridades radican en que en este caso, 
al intervenir dos cationes diferentes, el criterio 
debe establecerse para la suma de las concentra
ciones delos iones libres positivos, frente ala de 
COt. Dentro de la región sobresaturada del 
sistema, la probabilidad de aparición de los 
primeros núcleos es máxima en la región de la 
columna de gel donde se produce un rango de 
igualdad entre la suma de las concentraciones 
de Ba2• y Sr2• y la concentración de COt libre 
(fig. 4b). 

La posición de la región sobresaturnda (fig 
4a) es fácilmente explicable por la distribución 
de especies carbonatadas que es a su vez pH 
dependiente. Como consecuencia de la difusión 
de los reactivos, el pH inicialmente homogéneo 
de la columna de gel, se incrementa con la 
concentración de especies carbonáticas, de 
acuerdo con las reacciones: 

cot+H+ -4 HCO; 
HCO; +H' -4 H2C03° 

En el momento de la nucleación, tal como 
puede verse en la fig. 4c, el pH se incrementa 
desde 5.5 para x=9 hasta 10.5 para x=20 y 
permanece constante a partir de ese punto. En 
consecuencia, en la región de bajo pH, laespe
cie H~C03° es predominante, HCO; predomina 
desde x=5 a x=l9 y finalmente, los iones CO/ 
son los más abundantes a partir de ese punto 
(fig. 4d). 

El hecho de que la concentración en CO/· 
sea únicamente significa ti va en la región de alto 
pH, próxima al depósito fuente de N3iC0

3
, 

explica que los máximos valores de 
sobresaturación se hallen constreñidos a esta 
región del sistema. 

El segmento ascendente del perfil de pH es 
debido a la alta sensibilidad de este parámetro 
con respecto a la concentración total de carbo
nato. El pH cambia desde 5.5 para el [CJ,ou1 
:514mMl/1 a l 0.5 para [CJ.oca1~35mMI/ l. Incre
mentos de concentración mayores no se tradu
cen en cambios significativos. 

En la región de pH ascendente el gradiente 
de concentración de C0,2" (fig. 40) es muy 
elevado, ya que surge de la superposición de 
dos efectos: el debido al gradiente general de 
concentración de los carbonatos y el debido al 
gradiente de pH. Es precisamente en esta zona 
en la que la concentración de cot iguala a la de 
Ba2++Sr2+ y tiene lugar la nucleación. 

Evolución de la sobresaturación y compo
sición de les precipitados 

En una primera aproximación, parece lógi
co esperar que la composición de los núcleos 
cristalinos sea aquella para la que el sistema se 
encuentra más sobresaturado en el momento de 
la nucleación. Conocida la composición de la 
solución a1.:uosa, bastaría por tanto computar el 
valor de B(x) (eq. (8)) para predecir la compo
sición de la solución sólida. 

En la tabla 2 se muestran los valores analí
ticos de las composiciones medias de los sóli
dos para las diferentes composiciones iniciales. 
Los individuos cristalinos son globalmente ho
mogéneos y la composición no varía 



CRISTALIZACION DE SOLUCIONES SOLIDAS ... 13 

10000 

e 8000 
e 
~ 6000 

.•, .• ....... ~· .. 
I ' • •• • •• 

I •• 
I .... 

o •••.••. , ••• ' 1 1 1 1 1 1 1 ' 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 t 1 

j 4000 

i 2000 
.o 
~ 

a ) 

12 

10 

8 

:e 6 
Q. .. 

1 .. 7 10 13 16 19 22 25 28 

Número de rodaja 

2 
O .Jl¡l~¡1¡1¡11¡1¡11¡1¡11t1¡1.¡1¡1¡1¡1¡11¡1¡11t1¡1.¡1¡1¡1¡1¡11¡1¡11¡1¡ 

.. 7 10 13 16 19 22 25 28 

Número de rodaja 

e) 

i" 70 . 
g 60 •• .• . 

i 50 · ·. , 
.2 40 • . 
u • . 
l: 30 • •• 
¡ 20 • .• 
u •••• d 

g 10 •••••• ............ . .. 
o o ································+·+·~·~·1 f''-•······ 

.. 7 10 13 16 19 22 25 28 

Número de rodaja 

b) • CO," e (Ba'º+Sr'') 

~ ~~I ¡ .. ~ 

g 8 •• d 
ü .a: •• . . ... l: 6 I! \ ... 
e 4 • •• .¡; .. ... .... \ .,. 
~ 2~ ~,~ ....... 
o •• • .•• .. •••• 
u º••••••·:+••· ... ~ .......................... . 

1 .. 7 10 13 16 19 22 25 28 

llümero de rodaja 

d) + CO," • IICO," • H,CO,º 

Fig 4.- Distintos aspectos espaciales de la nucleación. a) Grado de sobresaturación 13 a lo largo de la 
columna de gel. b) Concentración de iones libres COt y de la suma (Sr2•+Ba1+) a lo largo de la columna de 
gel. c) Evolución del pH. d) Distri~ución de las principales especies carbonáticas. Todos los datos se refieren 
a experiencias de soluciones madre de concentración inicial 0.5M de BaC~ 0.5M de SrC1i y 0.5N de N3zC03• 

En la barra superior, en negro, se ha señalado el lugar en el que se produce la nucleación. Cada rodaja de la 
columna de gel tiene 1 cm de longitud. 

significativamente de unos individuos a otros 
dentro de la misma zona de reacción. Junto con 
los valores experimentales se muestran tam
bién las composiciones teóricas correspondien
tes a los máximos de B(x). Como puede obser
varse, existe completo desacuerdo entre los 
valores experimentales y los que cabría esperar 
en base a la sobresaturación. Ello significa que 
la función B(x) no es suficiente para dar cuenta 
de los comportamientos reales: es necesario 
considerar criterios cinéticos complementarios. 

Tabla 2.- Composiciones analítico-expe
rimentales de los precipitados para distintas 
experiencias. 

Condiciones iniciales <.omposicion Compos1c1on de 
Ba•l Srl teórica para el máx. los precipitados 
(M ) (MI de l!lxl Sr'(% MI Sr2 (% Molar) 
0.5 0.1 9.52 14.83 
0.5 0.3 t9.28 32.94. 
0.5 O.S 52.55 42.93 
0.3 0.5 78.78 92.69 
0.1 0.5 78.78 97.85 
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Prieto et al. (1994) utilizan el concepto de 
sobresaturación umbral B

00 
.. para referirse al 

valor máximo que alcanza la sobresaturación 
en el momento de la nucleación en este tipo de 
sistemas . Para una sustancia dada, la 
sobresaturación umbral depende de la historia 
evolutiva del sistema en la zona de nucleación. 
Dicha historia puede patarnetrizarse en térmi
nos de velocidad de sobresaturación Rll=dB/dt, 
de manera que se verifica: 

R -KJ3 '" (9) 
8-:- mu 

es decir, la máxima sobresaturación que puede 
alcanzarse antes de que se produzca la 
nucleación, depende de la velocidad de 
sobresaturación del sistema. K y m son constan• 
tes empíricas que dependen de la naturaleza de 
la sustancia y de las condiciones operacionales. 
Prieto et al ( 1994) demuestran además que para 
una velocidad de sobresaturación determinada, 
Bm .. depende además de Ja solubilidad de la 
sustancia: Ja metaestabilidad es mayor cuanto 
menor es Ja solubilidad. 

El fenómeno resulta evidente si se compa
ran los valores de la sobresaturación umbral 
para Estroncianita y Witherita puras (tabla 3). 
Lametaestabilidad de las soluciones acuosas de 
Estroncianita (K.= l 0·9·

27
) es considerablemente 

mayor que la de la Witherita (K,=10·8·56). En 
ambos casos, los valores implican importantes 
alejamientos del equilibrio, que se hacen mayo
res a medida que se incrementa Ja velocidad de 
sobresaturación. 

Las anteriores consideraciones permiten 
explicar las discrepancias entre los valores ana
líticos de la composición de los precipitados y 
los previsibles a partir de los datos de 
sobresaturación. La composición química de 
los núcleos cristlainos no es aquella para Ja que 
el sistema está más sobresaturado, si no aquella 
para la que se supera antes un umbral de 
sobresaturación específico. Por esta razón los 
pares X5,- Xsr.aq reales no coinciden con los del 
equilibrio ni con los que cabría esperar en base 
a los máximos de B(x). 

Conclusiones y aplicaciones geológicas 

En este trabajo se han presentado un con
junto de factores que afectan a la nucleaeión de 
soluciones sólidas en sistemas no-homogéneos 
que evolucionan en el tiempo. Aunque los fcmó
menos de metaestabilidad son cotidianos en 
sistemas experimentales de cristalización de 
sustancias débilmente solubles, existe un cierto 
escepticismo a la hora de aceptar que tales 

Tabla 3.- Valores de la sobresaturación umbral y la velocidad de sobresaturación para.distintas 
experiencias. 

Withcrila Estroncianita 

Ua<.:12 (M) Na2C"03 (N) f3max Rp SrCl2 (M) Na2C03 (N) /3ma• RtJ 

0.5 0.5 889 2.60 0.5 0.5 3742 15.11 

0.5 0.3 865 2.05 0.5 0.3 3234 7.46 

0.3 0.5 435 1.14 oj 0.5 189.'\ 4.68 

0.5 0.1 470 1.50 11.5 0.1 1.190 ·l.53 

0.1 0.5 4.1-1 O.l!O 0.1 05 1285 3.35 

IU IU .154 0.72 tU 0.3 1:!61l 3.00 

0.1 0.3 2R3 0.57 0.1 0.3 9-16 2.99 

0.3 0.1 138 0.50 0.3 0.1 663 2.60 

0.1 0.1 1!2 0.40 0. 1 0. 1 457 1.45 
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alejamientos del equilibrio son relevantes en el 
caso de los fluídos naturales. Sin embargo, la 
existencia de fluídos naturales con importantes 
niveles de sobresaturación es incuestionable. 
Prueba de ello son los fenómenos de zonación 
y sectorización composicional, inequívoca
mente característicos de situaciones de no equi
librio, que aparecen en muchos cristales natura
les. El hecho deque estos fenómenos no puedan 
ser "acomodados" en el tratamiento termodiná
mico tradicional, los ha relegado en muchas 
ocasiones a la lista de "excepciones a la regla". 

Cuando se considera Ja probabilidad de que 
la nucleación tenga lugar en condiciones de alta 
sobresaturación, Ja cinética de los subprocesos 
puede determinar la conducta de nucleación 
efectiva. En el presente-trabajo se han estable
cido dos requisitos cinéticos que afectan a la 
conducta de nucleación de la solución sólida 
(Sr,Ba)C0

3 
en sistemas controlados por difu

sión: 
- El concepto de "rango de igualdad", que 

explica la localización de las zonas de nucleación 
en sistemas no-homogéneos, puede generali
zarse para el caso de compuestos no-este 
quiométricos. En este caso el rango de igualdad 
debe establecerse entre la suma de las activida
des de los cationes vicariantes y la actividad del 
anión. 

-Los coeficientes de distribución efectivos 
dependen de un parámetro cinético, Ja 
sobresaturación umbral, que es función a su vez 
de la solubilidad de Jos diferentes términos de la 
serie. Según este criterio, la composición de una 
solución sólida no es aquella para la que el 
sistema está más sobresaturado, sino aquella 
para la que se supera antes un umbral de 
sobresaturación específico. 
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Estudio composicional y genético de las esmectitas del tránsito 
Mioceno-Plioceno de las cuencas de Vera y Sorbas (Almería). 

Ángel SÁNCHEZ BELLÓNº1; José P. MORAL CARDONA<ll y Eduardo SEBASTIÁN 
PARD0121. 

<11Departamento de Cristalografía y Mineralogía de la Universidad de Cádiz. Aptdo. 40. 11510 
Puerto Real, Cádiz. 
<llDepartament~ de Mineralogía y Petrología de la Universidad de Granada e Instituto Andaluz de 
Geología Mediterránea (CSIC-Univ. de Granada). Avda. Fuentenueva sin. 18002 Granada. 

Abstract: Materials of the Mio-Pliocene age of the Vera and Sorbas basins (province of Almería) 
were studied. These sedimenls contain amongsl other clay minerals (illite, kaolinite, chlorite, paragonite 
and palygorskite) abundan! smectites, lhal have been classified into three compositional groups by 
means of EDS (X-Ray Dispersíve Energy Speclrometry). It is noteworthy that the smectites which 
show mostly tetrahedric substitution, also permit highly variable octahedríc composítions. The chemical 
composition of the smectites and their association with other minerals, basically clay minerals, lead 
us to propose different origins. 

The smectites found in the studied sediments may have originated through four processes. Firstly, 
detrital Fe beidellites are derived from soils situated in nearby emerged areas. Secondly, the neoformation 
of aluminic saponites in magnesium-rich media and with alcaline pH; in the same media would be 
produced the transformation from ferric beidelliles in magnesic beidellites. Finally, certain magnesic 
smectítes may have formed due to the alteration during the diagenesis of volcanic rocks. 

Key words : Smectites, chemical analysis, origin, neogene basins, Betic CordíJJeras. 

Resumen: Se han estudiado los materiales de edad mio-pliocena de las cuencas de Vera y Sorbas 
(provincia de Almería). Estos sedimentos contienen entre otros minerales de la arcilla (ilita, caolinita, 
clorita, paragonita y paligorskita) abundantes csmectitas, que mediante espectrometría de energía 
dispersiva de rayos X (EDS) hemos podido clasificar en tres tipos composicionales. Se observa como 
las esmectitas, que presentan en su mayor parte sustitución tetraédrica, admiten también composicio
nes octaédricas muy variables. A partir de la composición química de las esmectitas y de su asociación 
con otros minerales, fundamentalmente de la arcilla, se proponen orígenes distintos. 

En resumen, podemos decir que las esmectítas halladas en los sedimentos estudiados se han 
podido originar a partir de cuatro procesos. En primer lugar, herencia de beidellitas Al a partir de 
suelos situados en áreas emergidas próximas. En segundo lugar, neoformación de saponitas alumfnicas 
en medios ricos en magnesio y con pH alcalino; en estos mismos medios se produciría la transforma
ción a partir de beidellitas férricas en beidellitas magnésicas. Por último, ciertas esmectitas magnésicas 
se habrían formado por alteración durante la diagénesis de rocas volcánicas. 

Palabras clave: Esmectitas, análisis químico, origen, cuencas neógenas, Cordilleras Béticas. 
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Introducción. 

Las cuencas de Vera y Sorbas, que se 
encuentran en el SE peninsular, en la provincia 
de Almena, son dos de las cuencas neógenas del 
sector oriental de las Cordilleras Béticas (Fig. 
l ). Estas cuencas se sitúan entre Jos bloques del 
basamento levantados como consecuencia del 
régimen compresivo desarrollado sobre todo al 
final del Serravallense en el contexto de la 
colisión Europeo-Africana. Ambas se encuen
tran comunicadas a través del pasillo de 
Almocaizar que va desde el NE de la cuenca de 
Sorbas al SO de la cuenca de Vera. Se instalan 
sobre materiales pertenecientes a las Zonas 
Internas Béticas, los cuales conforman los re· 
lieves circundantes. La sierra de los Filabres, 
fonnada por rocas del complejo Nevado
Filábride, constituye el margen norte de la cuen
ca de Sorbas, y en su tenninación, Sierra de 
Bédar, el borde occidental de la cuenca de Vera. 
El margen sur de estas cuencas lo configuran 
materiales alpujárric!es y nevado-filábrides de 
las sierras Alhamilla y Cabrera. Ai norte y 
noreste de la cuenca de Vera se sitúan respecti
vamente las sierras de Almagro (Alpujárride) y 
Almagrera (Nevado-filábride) entre las cuales 
discurre el pasillo de Pulpf que permite su 
comunicación con las cuencas deH'.lercal Overa 
e Hinojar. También hay materiales maláguides, 
siempre en aflorarnientos reducidos y aislados 
relacionados c.an accidentes tectónicos-. Por úl
timo, la disyunción de las sierras A!magrern y 
Cabrera, producida por el accidente de Paloma
res, pone en contacto el borde oriental de la 
cuenca de Vera con el Mar Mediterráneo. 

Los sedimentos que rellenan las cuencas de 
Vera y Sorbas son predominantemente de ca
rácter marino. Sin.embargo, se intercalan algu
nos materiales producto de una sedimentación 
continental. En el trabajo que aquí se pre~enta 
se han estudiado las esmectitas de los materia
les de edad comprendida entre el Tortoniense 
final y el Plioceno superior en algunas de las 
secuencias, abarcando el' tránsito Mioceno
Plioceno. Tras un estudio miner::i!ógico de los 

sedimentos parit conocer Ja asociación de las 
esmectitas con el resto de los minerales, se ha 
realizado un estudio composicional de las 
esmectitas a partir del cual se pretende estable
cer los posibles orígenes de las mismas. 

Contexto geológico. 

Ambas cuencas se encuentran limitadas 
por varios sistemas de fracturas de desgarre 
cuyo régimen e intensidad de esfuerzos han 
variado a lo largo del tiempo (Ott d'Estevou & 
Montenat, 1990; Ottd'Estevou et al., 1990). El 
sustrato sobre el que se sitúan está constituido 
por el apilamiento de mantos que según el grado 
metamórfico que presentan se dividen de muro 
a techo en tres conjuntos tectónicos (Dfaz de 
Federico et al.. 1990): Complejos Nevado
Filábride, Alpuj§rride y Maláguide. 

Los depósitos del Neógeno de las cuencas 
de Vera y Sorbas han sido clásicamente dividi
dos (Volk & Rondeel, 1964 y VO!k, 1967) en 
Neógeno antiguo y Neógcno moderno en fun
ción de Ja ausencia o presencia de clastos 
mesometamórficos del complejo Nevado
Filábride, respectivamente. El Neógeno anti
guo es!á fonnado por el Mioceno inferior y 
medio y se encuentra generalmente mal repre
sentado, en afloramientos dispersos y muy 
tectonizac!os. en reludón, la mayor parte de las 
vece!:, con el zócalo metamórfico. El Neógeno 
reciente. Jr, cora.;><>!'!cn el Mioceno superior y el 
Plioceno y constituye, junto al Cuaternario, Ja 
práctica totalidad de los materiales sedi
mentario:-: de estas cuencas. Tras comparar los 
depósitos en las dos cuenc?..:, se puede llegar a 
la conclusión de que, en términos generales, Ja 
sedimentación sigue una evolución más o me
nos paralela en ambas cuencas hasta el 
Messiniense evaporftieo, momento en el que en 
Sorbas se depositan yesos que llegan a alcanzar 
gran:!es espesores dentro de subcuencas 
evaporfticas subsidentes, al tiempo que en Vera 
(al menos en su zona norte) tiene lugar una 
sedimentació'n turbidítica formada por 
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alternancia de margas y areniscas. Los yesos de 
Sorbas representan de forma patente la crisis de 
la salinidad messiniense, evento que en la cuen
ca de Vera tuvo unos efectos difíciles de preci
sar. 

Se han esturuado los sedjmentos de lrece 
secuencias, ocho en Vera y cinco en Sorbas. En 
la cuenca de Vera el tránsito Mio-Plioceno 
presenta dos tipos de afloramientos. En posi
ciones cercanas a los bordes de la cuenca, se 
relacionan con materiales olistostrómicos que 
constituyen el techo de las sucesiones. Estos 
olistostromas en el sur de la cuenca (series de 
Coscojar, CJ y Garrucha, GR) presentan cantos 
de yesos y travertinos, mientras que al N no es 
asf. Por otro lado, en posiciones más centrales, 
no aparecen conjuntos olistostrómicos, estando 
las secuencias constituidas fundamentalmente 
por materiales margosos (series c!e Garrapancho, 
GP; Cantera, CT; Cantern B, CTB; Cañada de 
Vera, CV; Los Palacios, LP; y Cuevas de 
Almanzora, CUA). En la cuenca de Sorbas se 
han muestreado cinco secuencias, tres de ellas 
preevaporíticas (Los Yesos, L Y; Los Molinos 
del Rfo Aguas, LM y Cariatiz, CZ) y dos 
postevaporfticas (Sorbas, SB y Zorreras, ZR) 

Metodologfa. 

A fin de conocer la abundancia relativa de 
las esmectitas y su relación con otros minerales, 
sobre todo de la arcilla, se ha realizado un 
estudio mineralógico mediante difracción de 
rayos X. En primer lugar se analizó polvo 
desorientado de la muestra total y a continua
ción se procedió a la extracción de la fracción 
<de 2µm por decantación y centrifugación tras 
descarbonatación de las muestras con ácido 
acético diluido. Los minerales de la arcilla han 
sido identificados mediante XRD en prepara
ciones de agregado orientado (normales, satu
rados con etilenglicol y dimetilsulfóxido y ca
lentados a 5500 C durante hora y media). La 
abundancia relativa de los diferentes minerales, 
tanto de la muestra global como de la fracción 

arcillosa, ha sido estimada mediante la medj
ción del área de la reflexión adecuada para cada 
mineral y usanclo los poderes reflectantes de 
Schultz (1964) y Barahona (1974) corregidos 
para un difractómetro con rendija automática 
Phillips modelo PW-1710. 

La determinación de la composjción quí
mica de las esmectitas se ha llevado a cabo a 
partir de datos de microanálisis r~alizado me
diante espectrometrfa de energía dispersiva de 
rayos X (EDS). Los espectros químicos han 
sido recogidos por un sistema Kevex 8000 
acoplado a un TEM Zeiss EM 1 OC y un sistema 
Link acoplado a un TEMSCAN Jeol 1200 EX. 
El cálculo de las proporciones atómicas se 
realiza suponiendo que todas las cargas están 
compensadas y usando los factores de propor
cionalidad calculados experimentalmente por 
López Galindo et al. (1989) y por Sánchez 
Bellón (1992). 

Mineralogía. 

La asociación mjneralógica que constituye 
los sedimentos estudiados en las dos cuencas 
está formada, salvo pequeñas excepciones, fun
damentalmente por filosi!icatos, carbonatos 
(calcita y dolomita), cuarzo y feldespatos. Otras 
fases se han encontrado de forma continuada 
como minoritarios y/o accesorios; éste es el 
caso del yeso, ópalo CT y halita. Por lo general, 
los filosilicatos son los más abundantes y se 
encuentran en proporciones similares a las del 
total de carbonatos (35% ). La suma de cuarzo y 
feldespatos se sitúa entre el 15 y el 30%. 

Aunque los sedimentos margosos de am
bas cuencas presentan contenidos semejantes 
de yeso, no podemos olvidar una diferencia 
muy sig~ificativa. Se trata de los importantes 
depósitos evaporfticos de yeso existentes den
tro del tránsito Mioceno-Plioceno en la cuenca 
de Sorbas; en concreto estos niveles se sitúan a 
techo de la serie de Los Yesos y entre las 
secuencias de Les Molinos del Río Aguas y de 
Sorbas. En la cuenca de Vera aparece yeso de 
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facies selenita similar al de Sorbas, pero en este 
caso como cantos y bloques englobados dentro 
de Jos olistostromas de dos de las series estudia
das: Coscojar y Garrucha. También en estas dos 
secuencias se han encontrado trazas de ceo litas 
de tipo clinoptilolita. 

Por lo que respecta a la fracción< 2 µm, la 
asociación de minerales de la arcilla que cons
tituye los sedimentos estudiados se compone de 
esmectitas, ilita, interestratificados ilita
esmectita, caolinita, clorita y paragonita; a es
tos minerales seles suma distintas proporciones 
de paligorskita (Tabla 1). La ausencia o presen
cia con distinta abundancia de paligorskita per
mite diferenciar varios tipos de secuencias. En 
el sur de Ja cuenca de Vera, series de Coscojar 

y Garrucha, la paligorskita está ausente. Por 
contra en el resto de las secuencias de esta 
cuenca constituye aproximadamente el 30% de 
la fracción arcilla. En la cuenca de Sorbas 
podemos diferenciar igualmente dos grupos de 
secuencias: uno en el que tan sólo aparecen 
trazas de paligorskita (series de Los Yesos y 
Sorbas) y otro en el que. los porcentajes de este 
mineral oscilan entre el 5 y el 10% (series de 
Los Molinos, Cariatiz y Zorreras). -

La ausencia de paligorskita en las series de 
Coscojar y Garrucha y, en menor meilida, su 
bajo porcentaje en la cuenca de Sorbas, implica 
que las proporciones relativas de ilita y, sobre 
todo de esmectitas, sean superiores en estos dos 
sectores, alcanzando sus máximos respectivos 

Tabla 1. Valores medios de los minerales de la arcilla en Ja fracción <2 µm de las secuencias 
estudiadas. GR: Garrucha, CJ: Coscojar, GP: Garrapancho, CT: Cantera, CTB: Cantera - B, CV: 
Cañada de Vera, LP: Los Palacios, CUA: Cuevas de Al!nanzora, l. Y: Los Yesos, LM: Los Molinos 
del río Aguas, CZ: Cariatiz, SB: Sorbas y ZR: Zorreras 

Serie Esmect. llita Caol+Clo Paragnn. Palig. 

CUENCA DE VERA 

('J <>7 :u Tr Tr -
GR hl 3¡¡ Tr Tr -
GP 42 21> Tr Tr 21.1 

CT 43 25 Tr Tr 30 

CT'B 37 22 Tr Tr 40 

cv 45 2'1 Tr Tr 2S 

LP 4h 2h Tr Tr 26 

CUA 48 2h Tr Tr 24 

CUENCA DE SORBAS 

LY S4 37 s Tr Tr 

LM SS 31> Tr Tr 7 

cz SS w Tr Tr s 
SD 44 so IO Tr Tr 

ZR 47 ~o 10 Tr 10 
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(ilita 50% y esmectitas 67% ). En el resto de las 
secuencias estos minerales presentan pequeños 
intervalos de variación, en el caso de la ilita del 
22 al 29%, y en el de las esmectitas del 37 al 
48%. En estos últimos porcentajes se incluyen 
los contenidos de interestratificados ilita
esmectita. Al haber interestratificados de tipo 
"random" o al azar en todas las secuencias, y al 
estar presentes en cantidades pequeñas, son 
difíciles de cuantificar, ya que en difracción de 
rayos-X no se separan bien sus reflexiones de Ja 
correspondiente a !as esmectitas, sino que con
forman una banda continua, con pequeñas 
inflexiones, hasta la primera reflexión de la 
ilita. 

Caolinita y clorita están presentes en todas 
las series, si bien en muy pequeñas cantidades, 

siempre inferiores al 10% de media y en la 
mayoría de las casos menor del 5 %. En todas las 
series se ha detectado paragonita, si bien en esta 
fracción menor de 2 µm, únicamente está 
presente en forma de trazas. 

Composición (!uímica dE: las esmectitas. 

Se ha procurando siempre seleccionar par
tículas aisladas y lo más delgadas posible a fin 
de evitar interferencias de otras partículas en el 
rnicroanálisis y minimizar los efectos de mazcla 
de láminas de diferente composición. El análi
sis químico de las esmectitas nos pennitedistin
guir diversos tipos composicionales caracteri
zados por proporciones atómicas que se expre
san resumidamente en la tabla 2. 

Tabla 2. Proporciones atómicas de los distintos tipos de esmectitas analizadas. l a 5: 
Beidellitas férricas, 6 a 10: Beidellitas magnésicas y 11 a 15: Saponitas alurnínicas. 

Nº Si Al" Al'º' Fe Mg Ti Mn K Ca Na 

1 J.h7 o.:u 1.44 ID:? O.:?h 0.06 0.:?2 0.04 -. 
::? J.85 0.15 l.IO º·"° 0.19 0.02 O.:?•I O.IJ 0.01 

J J.<IJ 0.07 1.15 05-1 O.:?:? . . 0.29 0.14 

4 J5X 0.4::? l.J:? 0.46 0.:?2 - 0.4h 0.08 0.02 

5 J .7X 0.:?2 l.OJ 0.72 U.IX 0.29 0.12 0.02 

6 J.X9 0.11. 1.1<> 0.21 0.7J 0.25 0.14 0.01 

7 J.91 0.09 1.12 0.22 0.77 0.01 0.01 0.41 0.02 -

¡¡ 3.X'I 0.11 1.13 0.17 0.81 - 052 0.01 0.02 

9 J.XI! 0.12 1.15 0.22 0.67 0.02 0.JJ 0. 12 (1.(11 

10 3.84 º· "' 1.09 O.JO 0.76 0.2') o.ox 0.01 

11 3.77 O.:?J 0.'IJ 0.17 1.16 0.01 0.01 0.23 0.12 0.03 

12 3.5•1 0.41 0.5-1 ll.J4 15-1 0.01 0.2X 0.15 0.01 

13 3.74 0.2<• 11.hll 0.12 IXt OJll 0.(11 0.24 O.Oh 0.01 

14 J.(>l! <U2 0.1111 0.27 1.42 0.(11 0.01 0.24 0.15 O.O:? 

15 3.42 O.Sil 0.49 O.JO 1.74 0.02 0.01 0.27 0.14 0.02 



ESTUDIO COMPOSICIONAL Y GENETICO DE LAS ESMECTITAS... 23 

Al+ Fe 

· .. 
· · .C · ... :; . 

•. . • •• 6 • 

'! º. • 
o·· o . 

"· º" ·. -~ . 4 .. 

O CJ Olll Mert 

• CJ G"' eren 

• º' 
• CT CTI 

A CV LP 

6 CUA 

• lY 

• t.M ez 

• SI 

o •• 

Figura 2. Representacióu de la composición química de la capa octaédrica de las esmectitas analizadas. 
Distribución de los cationes trivalentes en función de los divalentes. 

Se puede observar que, a excepción de 
algunas montmorillonitas y estevensitas 
alumínicas, la práctica totalidad de las esmectitas 
analizadas presenta sustitución tetraédrica de 
silicio por aluminio. Este grado de sustitución 
oscila entre O' 1 y 0'6 átomos de Al tetraédrico. 
Se trata pues de beidellitas y saponitas que, en 
función de la composición des u capa octaédrica, 
agruparemos fundamentalmente en tres tipos 
(Fig. 2). No obstante, hay que precisar que 
algunas partículas muestran un contenido alto 
en hierro, cuando los átomos de Fe ocupan más 
del 30% de los huecos octaédricos hemos utili
zado, acorde con la nomenclatura clásica, el 
termino nontronita (Weaver & Pollard, 1973). 

El primer tipo son esmectitas que presentan 
una sustitución terraédrica moderada (entre O' 1 
y 0'4), ricas en aluminio e hierro; ~'.:)íl más de 
l '66 átomos de Al y Fe en la capa octaédrica, y 
pobres en magnesio; con menos de 0'66 átomos 

de Mg. La carga interlarninar se sitúa entre 0'3 
y 0'6, siendo el catión dominante potasio. A 
estas esmectitas las denominaremos a partir de 
ahora beidellitas férricas (análisis 1 al 5 de la 
tabla 2 y grupo A de la Fig. 2). Entre ellas se 
incluyen algunos términos nontroníticos con 
más de 0'66 átomos de Fe3+ octaédrico. 

Hay m; segundo grupo de esmectitas que 
presentan un grado de sustitución tetraédrica 
similar al anterior, pero que se caracteriza por 
presentar una capa octaédrica en laque la suma 
de los cationes'trivalentes (Al+Fc) se sitúa entre 
1 '33 y l '66, al tiempo que el contenido de 
magnesio aumenta hr.sta situarse entre O' 66 y 1 
átomo de Mg. A estas esmectitas las llamare
mos beidellitas magnésicas (análisis 6 al 10 de 
la tabla 2 y grupo B de la Fig. 2). 

Por último, también se han encontrado 
esmectitas ~on un déficit de carga tetraédrica 
variable entre O' 1 y O' 58 que son ricas en 
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magnesio, con l a 2 átomos de Mg octaédrico y 
que poseen hierro y aluminio en cantidades 
moderadas, entre 0'66 y l '33 átomos de Al+Fe 
en la capa octaédrica; a estas esmectitas las 
nombraremossaponitasalumínico-férricas(aná
lisis 11 al 15 de la tabla 2 y grupo C de la Fig.2). 

En conjunto podemos decir que, si bien la 
mayor parte de las esmectitas analizadas mues
tran U!) grado de sustitución tetraédrica similar, 
Ja composición química de la capa octaédrica es 
muy variable. Así, además de las esmectitas 
dioctaédricas, con más de dos tercios de los 
huecos octaédricos ocupados por Al+Fe 
(Weaver & Pollard, 1973), que nosotros hemos 
separado según su contenido de magnesio en 
beidellitas férricas o magnésicas y además de 
algunas esmectitas clásicamente tri octaédricas, 
con más del '83 átomos de Mg (Foster, 1960), 
existen otras esmectitas que caen dentro .del 
dominio di-trioctaédricas. Esmectitas con com
posiciones semejar.tes a estas últimas ya han 
sido descritas por otros autores (Trauth, 1977; 
Paquet et al., 1987 y Duplay, 1989). De hecho 
Paquet et al. (op. cit.), con análisis puntuales de 
partículas aisladas semejantes a los aquí reali
zados, encuentran composiciones octaédricas 
de las esmectitas que van de forma continua 
desde el polo dioctaédrico al trioctaédrico, lo 
que les lleva a proponer una ampliación de los 
límites clásicamente admitidos. 

Origen de las esmectitas. 

Las esmectitas de tipo beidellita férrica 
están presentes en todas las secuencias si bien 
en proporciones diferentes. Así, son las únicas 
esmectitasdelasmargasdelasseriesdeCoscojar 
y Garrucha y son las más abundantes en las 
series de Los Yesos, Cariatiz y Sorbas. Estas 
series son las que muestran ausencia o un bajo 
contenido de paligorskita y en ellas las esmectitas 
son el componente fundamental de la fracción 
arcilla. Todos estos hechos, unido a que estas 
secuencias son las de mayor carácter detrítico, 
nos hace pensar que han sido heredadas a partir 

de suelos desarrollados en áreas circundantes. 
El origen detrítico de las beidellitas 
alumínico-férricas ha sido puesto de manifiesto 
por muchos autores (Thiry y Trauth, 1976; 
Trauth, 1977; Thiry, 1981; Chamley, 1989). 

Las beidellítas magnésicas están presentes 
sobre todo en las series de GP, CT, CTB, CV, 
LP, CUA, LM y ZR. En estas series se ha 
comprobado, mediante un estudio geoqufmico 
de Ja fracción arcillosa de los sedimentos, el 
mayor contenido de nugnesio en el medio de 
depósito (Sánchez Beilón et al., 1994). Igual
mente en estas series es donde se alcanzan los 
mayores porcentajes de paligorskita (Tabla 1). 
Esto nos lleva a pensar que en medios confina
dos con una alta concentración de magnesio se 
habrían originado las beidellítas magnésicas 
por transformación a partir de beidellitas férricas. 

En estas mismas secuencias se han encon
trado algunas esmectitas de tipo saponita 
alumfnica, asociadas directamente con 
paligorskita. Para estas esmectitas se propone 
un origen de neoformación en medios alcalinos 
ricos en Mg en los que según Weaver y Beck 
(1977) un valor de pH inferior a 8 favorece su 
formación. La pr.!sencia de interestratificados 
1-S de tipo ilita-beidellita magnésica o 
ilita-saponita-alumínicasería un testigo de trans
formaciones de ilitas a esmectitas en estos me
dio~ ricos en magnesio. 

Por último, también se ha encontrado 
beidellitas magnésicas y saponitas alunúnicas 
en las areniscas (y no en las margas) de los 
olistostromas de Coscojar y Garrucha en la 
cuenca de Vera. Estas esmectitas también están 
presentes en las turbiditas tortonienses 
infrayacentes a Ja serie del cerro Coscojar, con 
las cuales se relacionan genéticamente los cuer
pos areniscosos de los olistostromas, tal y como 
se ha puesto de manifiesto a la hora de estudiar 
el origen de Ja clinoptilolita encontrada en am
bas (SánchezBellón, 1992). Todo esto, unido al 
carácter detrítico de las dos series, nos hace 
descartar la herencia de estas esmectitas a partir 
de suelos desarrollados en áreas circundantes, 
pues de ser así se encontrarían igualmente en las 
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margas de sendas series. Antes al contrario, la 
asociación con clinoptilolita y ópalo CT y la 
cercanía a coladas de veritas nos hace pensar en 
un origen para estas esmectitas magnésicas a 
partir de la alteración de rocas volcánicas du
rante la diagénesis. 

En resumen, podemos decir que las 
esmectitas halladas en los sedimentos estudia
dos se han podido originar a partir de cuatro 
procesos. En primer lugar, herencia de beidellitas 
Fe a partir de suelos situados en áreas emergidas 
próximas. En segundo lugar, neoformación de 
saponitas alumínicas en medios ricos en 
magnesio y con pH alcalino; en estos mismos 
medios se produciría la transformación a partir 
de beidellitas férricas en beidellitas magnésicas. 
Por último, ciertas esmectitas magnésicas se 
habrían formado por alteración durante la 
diagénesis de rocas volcánicas. 
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Mineralogía de las series miocenas y pliocenas en la cuenca de 
Sorbas (Almería). 
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1151 O Puerto Real, (Cádiz). 
!2lDpto. de Mineralogía y Petrología de la Universidad de Granada. Avda. Fuentenueva sin (Fac. 
de Ciencias) 18002 Granada. 

Abstract: Five sequences dating from the Mio.-Pliocene in the Sorbas basin (NE of Almena) were 
studied. The mineralogical content, as determined by X-ray diffraction, is principally phyllosilicates, 
calcite, dolomite, quartz and feldspars; the clay minerals of fraction <2µm are smectites, illite, paragon.ite, 
kaolinite, chlorite, and palygorskite. 

From the mineralogical studies and analysis of the crystallographic parameters of the pbyllosilicates, 
information on the source area rocks was gained; these were related to the Nev&.do-Filábride complex, 
especially to those from to the Mulhacén thrust nappe. However, phyllosilicates from the Alpujarride 
complex were also present in the Los Yesos section. From the study of the minerals fonned in the 
basin, it was possible to differentiate various types of deposit environments, with differing degrees of 
confinement, influenced by either marine or continental waters. Finally, it has been deduced from the 
diagenetic rniaerals that the diagenetic conditions were situated about 45ºC and 250 Kg/cm2, reached 
during the early cómpaction stage. 

Key words: Clay mineralogy, source arca, paleoenvirorunental conditions, Miocene-Pliocene, 
Sorbas Basia, Betic Cordilleras. 

Resumen: De la cuenca de Sorbas, situada al NE de Almena, se han estudiado cinco secuencias 
que abarcan una edad Mio-Pliocena. La asociación mineralógica fundamental, determinada mediante 
difracción de rayos X, está compuesta por filosilicatos , calcita, dolomita, cuarzo y feldespatos; los 
minerales de la arcilla de la fracción <2µm son esmectitas, ilita, caolinita, clorita, paragon.ita y 
paligorsl(ita. 

Del estudio de la mineralogía y del análisis de los parámetros cristalográficos medidos ea los 
filosilicatos, se ha obtenido información acerca de las rocas de las áreas fuente, relacionándolas con 
rocas c!cl complejo Nevado-filábride, concretamente pertenecientes al manto del Mulhacén. No obs
tante, en la serie de Los Yesos también se ha reconocido la presencia de filosilicatos procedentes del 
complejo Alpujárride. El estudio de los minerales formados en la cuenca ha permitido diferenciar 
distintos tipos de medios de depósito con mayor o menor grado de confinamiento y con influencia de 
aguas marinas o continentales. Por Gltimo, a partir de minerales diagenéticos, se deduce que las 
condiciones de diagénesis alcanzadas se situaban en tomo a 45ºC y 250 Kg/cm2, englobadas dentro 
de la etapa de compactación temprana. 

Palabr as clave: Mineralogía de arcillas, áreas fuente, condiciones paleoambientales, 
Mioceno-Plioceno, cuenca de Sorbas, Cordilleras Béticas. 
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Introducción 

La cuenca de Sorbas, situada en el SE de 
España a unos 40 Km de Almerfa, es una de las 
cuencas neógenas intramontañosas del sector 
oriental de las Cordilleras Bt5ticas (Fig. l). 
Estas cuencas se sitúan entre los bloques del 
basamento levantados como consecuencia del 
régimen compresivo desarrollado sobre to<lo al 
final del Serravallense en e! contexto de la 
coiisión europea-africana. Se comunica !tl NE 
con la cuenca de Vera a través del corredof de 
Almocaizar y al E se continúa con Ja depresión 
de Tabernas. Los depósitos terciarios se insta
lan sobre materiales metamórficos pertem:cien
tes a las Zonas Internas de las Cordilleras Béticas, 
que, además, constituyen los relieves que la 
delimitan (Fig. 1 ). Al Norte, en bs sierras de los 
Filabres y Bédar se sitúan matcr!3Jes V-rter.e
cientes al complejo Nevado-Filábride; al Sur y 
SE, en las sierras de Alhamilla y Cabrera 
aparc.>.cen, adem(i.<: de las rocas nevado-ffübrides, 
materiales del complejo Alpujárride. 

Los sedimentos que rellenan la cuenca, 
cuyas edades abarcar. desde el Burdigaliense 
hasta la actualidad, son predominantemente de 
carácter marino, si bien se intercalan algunos 
materiales producto de una sedimentación con
tinental. 

El estudio que aquí se aborda pretende 
contribuir desde el punto de vista mineralógico, 
a caracterizar las condiciones medioambientales 
de los distintos medio~ de depósito, conocer la 
influencia de las rocas mEidre sobre los sedi
mentos y localizar las áreas fuentcd1: los mate
riales, así como a determinar el grado <le 
diagénesis sufrido por los sedimentos. Todo 
ello durante un perfodc geológico tan interesan
te como el tránsito Mioceno-Plioceno en el que 
se inscribe la crisis de la salinidad messinieuse. 

Contexto geológico 

La cuenca de Sorbas se sitúa en la conjun
ción de dos dominios tectónicos diferentes de-

limitados por varios sistemas de fallas de desga
rre. Por un lado, es la terminación del Corredor 
de las Alpujarras, a este sistema pertenecen las 
fallas de dirección aproximada E-W (fallas de 
Gafarillos, Lucainena y El Marchante) que cons
tituyen un pasillo mmscurrente de c0mponente 
dextroso. Por otro lado, forma parte de la zona 
transcurrente Trans-Alborán a Ja cual pertene
cen las fallas de componente sinextroso de 
dirección aproximada NE-SO (Tabernas, Sor
bas y falla norte de Cabrera). 

El su:::!rato sobre el que se sitúan está cons
tituido por el apilamiento de mantos que según 
el grado metamórfico que presentan se dividen 
de muro a techo en tres conjuntos tectónicos 
(Aldaya et al., 1979; Dfaz de Federico et al., 
1990): Complejos Nevado-Filábride, Alpu
járride y Maláguide. 

En cuanto a los sedimentos, Volk & Rondeel 
( 1964) realiza.'l un trabajo clave en el que esta
blc.>c :.:11 ias diferencias en1rc un Neógeno anti
guo y Neógeno reciente para la cuenca de Vera, 
en función, sobre todo, de Ja ausencia o presen
cia de clasro:; mesomctamórficos del complejo 
Nevado·Filábride respectivamente. Estas dife
rencias han sido posteriormente aceptadas por 
los autores que han estudiado las cuencas adya
centes. Tal es el caso de Ott d'Estevou, quien en 
1980 y 1990 r.:rJiza dos trabajos básicos sobre 
la cuenca de So;·bas en los que estudia, sobre 
todo, los aspectos cs!rat.igráficos y sedimen
tológicos. El neógeno antiguo está formado por 
el Mioceno inferior y medio y se encuentra 
ge::eralnwnte mal representado, en afloramien
tos dispersos y muy tectonizados, en relación, la 
m&yN r1:me de Jm; veces, con el zócalo 
mc:«:imórfico. El neógeno reciente Jo componen 
el Mioceno superior y el Plioceno y constituye, 
junto al Cuaternario, la práctica total!dad de los 
rnateriales sedimentarios de esta CUl·.nca. 

Por lo que respecta a los sedimentos 
mio-pliocenos, pueden considerarse constitui
dos por la superposición de tres conjuntos. El 
primero, el Messiniense preevaporítico, es 
transgresivo y comienza con unas calizas de 
algas que se colocan sobre el Tortoniense, el 
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Mioceno inferior o incluso sobre el sustrato 
bético. A continuación una serie potente de 
margas pelágicas que contienen algunos ban
cos calcáreos y en su parte superior 
intercalaciones de larninitas diatomiticas. Late
ralmente, en zonas de borde, estas margas pasan 
a edificios arrecifales. El segundo conjunto es 
el Messiniense evaporítico, formado por depó
sitos de yeso en su mayor parte en facies selenita, 
si bien también hay niveles de yeso sacaroideo. 
Finalmente, el tercer conjunto está constituido 
por materiales del Messiniense postevaporítico 
y el Plioceno pertenecientes a los miembros 
Sorbas y Zorreras. Se trata de una alternancia de 
calizas arenosas y margas arcillosas de tonos 
claros, seguida de una serie limosa rojiza con 
intercalaciones de calizas blancas y coronada 
por una molasa amarilla (Ott d'Estevou & 
Montenat, 1990). 

Se han muestreado cinco secuencias, tres 
de ellas pertenecen al Messiniense 
preevaporítico, dos en posiciones centrales: 
series de Los Yesos (L Y) y Los Molinos del Río 
Aguas (LM) y una en zona de borde de cuenca: 
serie de Cariatiz (CZ). Las otras dos son 
postevaporíticas: Ja serie de Sorbas (SB), que 
sigue siendo Messiniense y que se sitúa justo 
por encima de los yesos de Los Molinos del Río 
Aguas y Ja serie de Zorreras (ZR), que se 
superpone a Ja de Sorbas y que es la ónica que 
contiene el tránsito Mioceno-Plioceno (Fig l ). 

Metodología 

Se ha analizado mediante difracción de 
rayos X Ja mineralogía tanto global como de las 
fracciones arcilla y limo de urias cien muestras 
de las cinco series estudiadas. En primer lugar 
se ha analizado la muestra total en polvo des
orientado y a continuación se procedió a la 
extracción de las fracciones< 2µm y de 2-20µm 
por decantación y centrifugación tras 
descarbonatación de las muestras con ácido 
acético diluido. Los minerales de la arcilla han 
sido identificados mediante XRD en prepara-

ciones de agregado orientado (normales, satu
rados con etilenglicol, con dimetilsulfóxido y 
calentados a 5500 C durante hora y media). La 
abundancia relativa de los diferentes minerales, 
tanto de Ja muestra total como de las fracciones 
arcilla y limo, han sido estimadas mediante Ja 
medición de las áreas de las reflexiones y usan
do los poderes reflectantes de Schultz (1964), 
Huertas (1969), Barahona (1974) y López 
Galindo (1986), corregidos para un 
difractómetro con rendija automática Phillips 
PW-1710. Dentro de los porcentajes de 
esmectitas se incluyen los contenidos de 
interestratificados 1-S debido a que estos están 
ordenados al azar y forman una banda continua 
con las esmectitas. La medición del espaciado 
basal y de la cristalinidad de algunos de los 
filosilicatos se ha realizado de acuerdo con las 
condiciones experimentales descritas por Nieto 
et al. (1989). 

Para confirmar la presencia de minerales a 
veces difíciles de identificar por XRD y para 
determinar la composición química de algunas 
fases minerales se ha utilizado microscopía 
electrónica de transmisión (TEM) y de barrido 
(SEM) con sistemas acoplados de espec
trometría de energía dispersiva de rayos X 
(EDS). Los espectros químicos han sido recogi
dos porun sistema KEVEX 8000 acoplado a un 
TEM Zeiss EM l OC y por un sistema LINK 
acoplado a un TEMSCAN Jeol 1200 EX de 
acuerdo con López Galindo et aL (1989) y 
Sánchez Bellón (1992) respectivamente. 

Resultados 

La asociación mineralógica que constituye 
los sedimentos de las secuencias estudiadas 
puede decirse que, en general, y salvo pequeñas 
excepciones, está formada fundamentalmente 
porfilosilicatos, carbonatos (calcita y dolomita), 
cuarzo y feldespatos (fig. 2 a 6). Otras fases se 
han encontrado de forma continuada como mi
noritarios y/o accesorios; éste es el caso del 
yeso, ópalo CT, ópalo A y halita. Por último, 
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goethita, rutilo, pirita y anffüoles aparecen pun
tualmente en algunas secuencias. Hay que se
ñalar la existencia de depósitos evaporfticos de 
yeso existentes en el tránsito Mioceno-Plioceno, 
en concreto estos niveles se sitúan a techo de la 
serie de Los Yesos y entre las secuencias de Los 
Molinos del Río Aguas y de Sorbas. Se trata de 
yeso mayoritariamente en facies selenita, si 
bien también lo hay sacaroideo. Igu:ilmente es 
de destacar la presencia de muestras constitui
das mayoritariamente por ópalo A en tre!: de las 
secuencias (L Y, LM y CZ). Estas muestras 
corresponden a las diatomitas que se deposita
ron en el Messiniense preevaporftico de esta 
depresión. 

En principio es difícil establecer agrupa
ciones de secut:ncias en liase a su mineralogía, 
ya que las diferencias existentes se combinan de 
forma dispar. A partir de los datos de mineralogía 
global podría hablarse de un polo con mayor 
cantidad de minerales detríticos, formado por 
las series de Los Yesos y Zorreras sobre todo; 
otro con mayor abundancia de minerales 
carbonatados, constituido por los cortes de 
Cariatiz y Sorbas; y un tercero t:vaporítico que 
lo intt:gran las secuencia:: de Los Molinos del 
Río Aguas y, de nuevo, Los Yesos. 

Por lo que respecta a las fracciones arcilia 
y limo, la mineralogía de arcillas que constitu
yen los sedimentos estudiados se compone de 
esmectitas, ilita, interestratificados ilita
esmectita, caolinita, ciorita, paragonita y 
paligorskita (Figuras 2 a 6). Las series 
preevaporíticas (L Y, LM, y CZ) conti.!nen una 
mayor cantidad de esmectitas (>50%) que las 
postevaporfticas, las cuales muestra?1 !os mayo
res porcentajes de ilita (>40 %). Caolinita y 
clorita están presentes en todas las series, si bien 
en muy pequeñas cantidades, siempr~ inferio
res al 10% de media y en la mayoría de las casos 
menor del 5%; es en las series postevaporíticas 
de Sorbas y Zorreras donde se alcanzan los 
máximos de estos mfoerales, cercanos al 20%. 
En todas las series se· ha detectado paragonita, 
si bien en esta fracción menor de 2 µm, única
mente está presente en forma de trazas. El 

contenido de paligorskita varía entre la presen
cia a nivel de trazas de las series de Los Yesos 
y Sorbas y porcentajes del 5 al 10% en el resto 
de las series. Es de destacar el aumento de este 
mineral al techo de la serie de Zorreras, donde 
llega a formar incluso hasta el 60% de la frac
ción < d~ 2µm. 

Mediante el estudio de la composición quí
mica de las esmectitas se han diferenciado tres 
tipos de las mismas. Todas ellas presentan un 
grado de sust!tución tetraédrica variable y en 
función del contenido de la capa octaédrica 
pueden clasificarse como beidellitas férricas, 
beidellit!ls magnésicas y saponitas alumfnicas 
(Sánchez Bellón et al., 1995). 

Referente a la fracción limo podemos indi
car que no hay diferencias notables de una 
secuencia a otra. En esta fracción se concentran 
los minerales de origen detrítico: ilita (65%), 
paragonita, caolinita y clorita (que aquí llegan 
al 5% de media). Existen esmectitas en todas las 
series ccn vaJo¡·es que oscilan al rededor del 
25% de esta fracción, en la cual no se han 
identificado interestratificados. 

En cuanto a los parámetros cristalográficos, 
medidcs en todas la.s muestras analizadas, po
demos d.::cir que ias crisia!inidades encontradas 
tanto en ilita y paragonita como en clorita son 
bastante altas, sobre todo en la fracción limo, en 
la que los valores oscilan entre 0 ' 15 a 0'20020 
para la ilita, 0' 16 a 0'22°20 para la paragonita 
y en tomo a 0'20020 par:-t las cloritas, todas ellas 
propias de roc:-.s metamórficas, lo cual indica 
claramente su origen detrítico. Los valores de 
menor ~riscalinidad se han medido en las ilitas 
de la frnc::ió11 <2~Lm, si bien nunca llega a ser 
baja (siempre ..: 0'40° 20), esta menor 
crislalinidad seffa reflejo de una mayor facili
dad Je las parúculas de menor tamaño para 
degrad:irse durante el transport~. Los espacia
dos basales medidos en los tres minerales pre
sentan valores bastante uniformes. Para la clorita 
varían desde 14'14 a 14'30 Á y para la ilita 
oscila en la mayoría de las s~uencias entre 
9'960y9'965 Á; sóloparalaseriedeLos Yesos 
(L Y) este espaciado es algo mayor (9'980 Á). 
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Figura 2. Litología y mineralogía global y de arcillas de la serie de Los Yesos. a: margas y margocaliz.as, 
b: calcarenitas, c: laminitas con niveles dediatomitas,d: calizas, e: limos y arenas, f: yesos; 1: filosil., 2: calcita, 
3: dolomita, 4: cuarzo, 5: feldesp., 6: yeso, 7: halita, 8: ópalo A; 9: esmect. 1 O: ilita, 11 : caol +clorita, 12: palig. 
13: parag. 14: caolinita, 15: clorita. (Columna estratigráfica tomada de Ott d'Estevou & Montenat, 1990) 
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Figura 3. Litología y mineralogía global y de arcillas de la serie de Los Molinos del Río Aguas. a: calizas 
de algas, b: margas limosas, e: margas, d: larninitas. e: niveles de diatomitas, f: yesos; 1: filosil., 2: calcita, 3: 
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En cuanto a la paragoni ta se ha medido el 
incremento angular 20 entre las re!lexiones 
00, I O de la ilita y de la paragonita, el cual está 
comprendido para las muestras estudiadas en
tre l '61 y l '78 Á, si bien hay que hacer notar 
que la única serie que presenta valores superio
res a l '70 Á es la serie de Los Yesos (L Y). 

Discusión y conclusiones 

Área f11e111e de los materiales 
Del estudio de la mineralogía global y de la 

mineralogía de arci llas, así como del anális is de 
los parámetros cristalográficos medidos en 
filosilicatos, se pueden obtener una serie de 
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Figura 4. Litología y mineralogía de la secuencia de Cariatiz. a: margas y margas limosas, b: arenas, c: 
limos, d: laminitas con niveles de diatomitas, e: calizas arenosas, f: calizas arrecifales. 1: füosilicatos, 2: 
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12: palig. 13: parag. 14: caolinita, 15: clorita. 

consideraciones acerca de las rocas de las áreas 
fuente. 

La alta cristalinidad de la ilita, clorita y 
paragonita sitúa su zona de procedencia en las 
rocas metamórficas que constituían los relieves 
emergidos circundantes. Igualmente el est_udio 
de la relación de intensidades de las reflexione;s 
basales de las micas indica un carácterfengítico 
de las mismas, propia de la mayoría de las 

moscovitas de las Cordilleras Béticas (Martín 
Ramos, 1976). 

Comparando los datos del espaciado basal 
de las micas aquí estudiadas con los proporcio
nados por Martín Ramos (1976), Nieto García 
(1983) y Nieto et al. (1989) relativos a rocas de 
la Zona Bética "sensu stricto", es factible pro
poner algunas conclusiones acerca de su proce
dencia. A fin de comprobar si era correcta la 
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Figura 5. Seiic estratigráfica y mineralogfa de la serie de Sorbas. a: yesos, b: laminitas, c: calizas y 
margocalizas, d: margas e: calizas arenosas; 1: filosil., 2: calcita, 3: dolomita, 4: cuarzo, 5: feldesp., 6: yeso, 
7: halita; 8: esmecr. 9: ilita, 10: caol +clorita, ll: palig. 12: parag. 13: caolinita, 14: clorita. 

comparación de parámetros medidos en los 
materiales de la cuenca de Sorbas con los de 
materiales de la zona central de las Cordil!~ras 
Béticas, calculados por los autorts citados, se 
ha realizado la medición de los mismos en 
materiales metamórficos de los complejos 
Nevado-Filábride y Alpujárride de las zonas 
orientales de las Cordilleras Béticas obtenien
do como resultado le total aplicabilidad de los 

trabajos citados a las zonas estudiadas. Así 
pues, e l espaciado basal de las micas, que oscila 
para la mayoría dé las secuencias entre 9.960 y 
9.965 Á, es propio de los hallados por los 
autores mencionados en micas del complejo 
Nevado-Filábride de las Cordilleras Béticas, y 
más concretamente del manto del Mulhacén. 
Para la serie L Y el espaciado es algo mayor 
(9.980 Á), lo que significaría que parte de las 
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Figura 6. Columna estratigráfica y mineralogía, tanto global como de arcillas, de Ja serie de Zorreras. 
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esmect. 7: ilita, 8: caol +clorita, 9: palig. 10: parag. 11 : clorita, 12 caolinita. (Columna estratigráfica tomada 
de Ott d'Estevou & Montenat, 1990) 

ilitas procederían de las filitas alpujárrides. El 
valor del espaciado basal de las cloritas (14.14 
a 14.30 Á.) sitúa también su procedencia en el 
complejo Nevado-Filábride dado que los mate-

riales alpujárrides no suelen mostrar espacia
dos superiores a 14.15 (Nieto García, 1983). 
Por lo que respecta a la paragonita y su espacia
do basal, podemos decir que, en las Cordilleras 
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Béticas, este mineral se ha identificado en ma
teriales pertenecientes al complejo Nevado
Filábride (Martín Ramos, 1976), y en materia
les pertenecientes al complejo Alpujárride(Mar
tín Ramos, 1976: Nieto García, 1983). Dentro 
de este complejo se ha encontrado paragonita 
tan sólo en las filitas y esquistos verdes, ya que 
en los micaesquistos ha sido destruida debido a 
que el grado de metamorfismo ha sobrepasado 
las condiciones de estabilidad de este mineral 
(Martín Ramos, 1976). En una representación 
binaria de Jos espaciados basales de ilita y 
paragonita, Jos puntos correspondientes a las 
muestras estudiadas se situarían dentro del cam
po perteneciente a rocas nevado-filábrides del 
manto del Mulhacén, si bien muy cerca del 
límite de las filitas alpujárrides. Mucho más 
definitivo en este sentido es la utilización del 
incremento angular 20 de las reflexiones d 
00,10 de Ja ilita y Ja paragonita, que para los 
sedimentos estudiados oscila entre l.61 y l. 78. 
Estos valores son indicativos de una proceden
cia de las micas a partir del manto del Mulhacén 
del complejo Nevado-Filábride para todas las 
secuencias a excepción de Ja serie LY; única 
que presenta un valor medio superior a 1.7 
(1.723), más propio de las filitas alpujárrides 
(Martín Ramos, 1976). 

Se deduce pues que los parámetros 
cristalográficos de los minerales de la arcilla 
heredados (ilita, paragonita y clorita) relacio
nan a éstos con rocas del complejo 
Nevado-Filábride, concretamente con rocas del 
manto del Mulhacén. No obstante, en la serie de 
Los Yesos, también se ha reconocido la presen
cia de filosilicatos procedentes del complejo 
Alpujárride. 

Hay que precisar que durante el tránsito 
Mioceno-Plioceno, la cuenca de Sorbas estaba 
limitada en el margen norte por el complejo 
Nevado-Filábride y en el borde sur se situaban 
depósitos tononienses (turbiditas, conglomera
dos y megabrechas) constituidos fundamental 
mente por cantos procedentes de este mismo 
complejo. La aparición en la serie de Los Yesos 
de materiales alpujárrides se debería, bien a una 

mayor abundancia de cantos de este complejo 
en los depósitos tortonienses del sector occi
dental de la cuenca; bien a que Ja emersión de 
los sedimentos tortonienses en la zona oeste se 
produjo más tarde, lo que permitió que en el 
Messiniense inferior llegaran a la zona de Los 
Yesos aportes procedentes de los relieves 
alpujá.rrides situados al Sur. 

Medio de depósito 
La caracterización del medio de depósito 

en el que tuvo lugar la sedimentación de los 
materiales se ha basado principalmente en los 
minerales de neoformación, ya que sus condi
ciones genéticas serían las dominantes en la 
cuenca. 

La composición química de los tres tipos de 
esmectitas encontradas y su relación con otros 
minerales nos permite proponer para cada uno 
de ellos una génesis diferente. El primer grupo 
de esmectitas, tipo beidellitas férricas, está n 
presentes en todas las secuencias, si bien, en 
proporciones diferentes. Así, son las más abun
dantes en las series de Los Yesos, Caríatiz, 
Sorbas y parte baja de Zorreras. Estos niveles 
son los que muestran ausencia o un menor 
contenido de paligorskita, y en ellos las 
esmectitas son el componente fundamental de 
Ja fracción arcilla. El origen detrítico de las 
beidellitas férricas ha sido puesto de manifiesto 
pormuchosautores(Trauth, 1977;Thiry, 1981; 
Chamley, 1989). De hecho, algunas de estas 
secuencias son las de mayor carácter detrítico, 
lo cual no;; hace pensar que han sido heredadas 
a partir de suelos desarrollados en áreas circun
dantes y por lo tanto no nos darán información 
del medio de depósito. El segundo grupo de 
esmectitas, beidellitru; magnésicas, se habrían 
fonnado a partir de estas beidellitas detríticas 
en medios más confinados con una alta concen
tración de magnesio. Estas esmectitas están 
presentes, sobre todo, en las series de Los 
Molinos del Rfo Aguas (LM) y en la parte alta 
de Zorreras (ZR), en las cuales análisis 
geoqufmicos de la fracción arcillosa han puesto 
de manifiesto un mayor contenido de magnesio 
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(Sánchez Bellón, l992). En estas mismas se
cuencias se han encontrado algunas esmectitas 
de tipo saponita alumínica, asociadas también 
con paligorslcita. Para estas esmectitas se pro
pone un origen de neoformación en medios 
alcalinos ricos en Mg en los que según Weaver 
& Beck (l977) un valor de pH inferior a 8 
favorece su formación. 

Otro mineral que en parte también ha sido 
formado en el medio es la paligorskita. Ésta se 
habría formado bien por neoformación, bien 
por transformación a o:utir de esmectit:1s 
magnésicas en algunos niveles de la ~erie de 
Los Molinos y sobre todo en el techo de la serie 
de Zorreras, en donde alcanza hasta el 60% de 
la fracción arcilla (Fig. 6); aquí se ha puesto de 
manjfiesto mediante microscopía electrónica 
como las fibras de paligorskita crecen a partir 
de lm: bordes de esmectitas magnésicas (Fig. 7). 
Un segundo tipo de paligorskita sería la encon
trada, casi siempre a nivel de trazas, en el resto 
de los niveles (series de Los Yesos, Cariatiz, 
Sorbas y los dos tercios inferiores de Los Mo
linos y Zorreras). En este caso no se relaciona 
con esmectitas magnésicas, s!no con niveles de 
paleosue!os rojos con costras cnlcáreas. le cual 
parece dejar claro su origen detrítico a partir de 
suelos de los relieves circundantes. 

Estos datos contribuyen a diferenciar dis
tintos tipos de medios de depósito. Durante el 
Messiniense preevaporítico. serie de Los Ye
sos, Los Molinos y Cariatiz, se produce un 
aumento del confinamiento tal y como indica la 
presenciad~ esmectitas magnésicas y los nive
les de laminitas de diatomitas que reflejan una 
baja tasa de sedimentación en un medio de poca 
energía. En el centro de la cuenca, series de L Y 
y LM, ci.teconfinamiento, que debió de irunido 
a un aumento de la salinidad, es preludio de una 
sedimentación evaporítica c1•1e origina los po
tentes depósitos de yesos que se encuentran en 
ambas series. En algunos niveles de la serie de 
Los Molinos debieron de alcanzarse las con
centraciones iónicas necesarias para la forma
ción de paligorskita a partir de esmectitas 
magnésicas. Por contraen zonas de borde como 

Cariatiz, el confinamiento, que debió de ir uni
do a un descenso de la salinidad, es seguido de 
un medio en el que se implantan arrecifes de 
corales tal y como atestiguan las calizas 
arrcc1falesquecoronan la serie. Ambos tipos de 
sedimentación se enmarcan en el contexto de 
descenso del nivel del mar que origina la 
progradación de los arrecifes hacia el Sur y la 
formación de: subcuencas en las zonas más 
deprimidas. 

En el Messiniense postevaporítico tiene 
lugar la subida del mar en la cuenca de Sorbas 
instaurándose una sedimentación marina du
rante un período de tiempo en el que se deposita 
la serie de Sorbas con alternancia de calizas 
arenosas y margas arcillosas (Ott d'Estevou, 
1980 y Ort d'Estevou & Montenat, 1990). A 
contin!iación la serie de Zorreras marca el paso 
a un medio fuertemente influenciado por agua 
dulce, en el que se depositan limos rojos en un 
medio probablemente fluvial (Oll d'Estevou, 
op. cit.). En estos limos se encuentra la 
paligorskita asociada a suelos calcáreos. En la 
parte alta de la serie, una lumaquela registra la 
tr::nsgresión pliocena. Las condiciones energé
ticas indicadas por la lumaquela debieron de 

Figura 7. Microfotografías de SEM de fibras de 
paligorskica que crecen a partir de láminas de 
esmcctiias magn6sicas. 
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durar poco tiempo pues el nivel inmediatamen
tesuperior presenta gran cantidad de paligorsldta 
(60 % de la fracción arcilla) formada en el 
propio medio tal y como se deduce de su creci
miento a partir de esmectitas magnésicas (Fig. 
7). Esto nos sitúa en unas condiciones de gran 
confinamiento en un medio calmado con alta 
concentración de silice y magnesio. 

Grado de diagénesis 
Sobre la historia sufrida por los materiales 

tras su sedimentación en la cuenca de Sorbas 
podemos hacer algunas consideraciones a par
tir de los minerales que han sido afectados por 
procesos diagenéticos. La presencia de 
esmectitas y paligorskita ya nos indica que no 
se han alcanzado estadios avanzados de la 
diagénesis en los cuales se hubieran 
desestabili7.ado;Mufler & White (1969) y Velde 
(1977) establecen el límite de estabilidad de 
ambos minerales en tomo a los 800C. Por otra 
parte, la formación de ópalo CT a partir de sílice 
biogénica durante la diagénesis implica que se 
alcancen temperaturas entre 45 y 69° e y Ja 
presión entre 250 y 660 Kg/cm2 (Aoyagi & 
Kazama, 1980). Al encontrarse ópalo CT junto 
a ópalo A las condiciones de diagénesis debie
ron situarse en tomo al límite de transformación 
del ópalo A en ópalo CT, es decir, 250 Kg/cm2 

y 450 C, correspondientes al límite entre las 
zonas A y B de la etapa de compactación 
temprana, Etapa I, de Aoyagi y Kazama. 
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Caracterización de ladrillos de Monumentos Mudéjares en 
Calatayud, Zaragoza. Composición mineralógica y datación 
por termoluminiscencia. 

Mª Pilar LAPUENTE MERCADAL 11>; Mª Pilar RAMIREZ INGLES 411 y Peter CLARK 111 

( 1) Arca Cristalografía y Mineralogía. Facultad de Ciencias Geológicas. Universidad de Zaragoza. 
50.009 ZARAGOZA 
(2) The Research Laboratory for Archaeology. Oxford University. OXFORD OX 1 3QJ England. 

Abstract: Described in this paper are 1he mineralogical and 1exiural charac1eris1ics or bricks and 
mortar of 1hree Mudejar Monumenis from Calatayud !Zaragoza). These ceramic elemenls bclong to 
arcas which are thought to be different in cronology. Six main group$ have been dis1inguished by 
optical microscopy and X-Ray Diffruc1ion. One sample of each group was submilled to 
lhermoluminiscencc analysis 10 investigate thc age differencc between the bricks. The TL dates obtained 
range from the 14th 10 l 9th centuries AD. With sorne exceptions. the TL ages are younger than 
expected. lt is pos1ula1ed that late 181h and 19th ceniury AD dates could have resulted from dating 
bricks associated with later restoration work. Mortar composition and 1ex1ure are similar in each zone 
studied regardless of brick cronology. 

Key words: Archaeometry. ceramics. bricks, mortar, 1hermoluminiscence. 

Resumen: En este trabajo se estudian las carac1erfs1icas mineralógicas y texturales de ladri llos y 
morteros de Monumentos Mudéjares de Cala1ayud (Zaragoza). Estos elementos cerámicos forman 
parte de áreas con supuesta cronología diferente. Mediante Microscopía óptica y Difracción de Rayos-X 
se diferenciaron 6 grupos con características propias. Se analizó por termoluminiscencia una muestra 
de cada grupo para investigar la edad de los ladrillos. Los resu ltados de esta datación variaron entre 
los siglos XIV al XIX. En general, estas edades resultaron ser más recientes de las supuestas. No se 
descarta que los ladrillos de edades más recientes sean el resuhado de reparaciones posteriores a su 
construcción. La composición y textura del mortero de unión de los ladrillos resultaron ser práctica
mente iguales en todas las áreas estudiadas independientemente de la cronología de los ladrillos a los 
que cementan. 

Palabras clave: Arqueometría. cerámicas. ladrillos. mortero. termoluminiscencia. 

Introducción y objetivos 

Entre los conjuntos arquitectónicos más 
representativos del Arte Mudéjar de Aragón, se 
encuentran las iglesias de San Andrés, San 
Pedro de los Francos y Santa María en Calatayud. 
Recientemente, estos Monumentos han sido 

objeto de estudio para su restauración, estando 
en la actualidad en distintas fases de trabajo. 

Con motivo de estas obras, se nos planteó la 
posibilidad de estudiar los elementos construc
tivos de estos Monumentos, con la finalidad de 
investigar las posibles diferencias composi
cionales entre ladrillos de supuesta cronología 
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Figura l. Iglesia de San Andrés. b) Planta según Borrás (1984). 
Siruación de las muestras estudiadas. Los números hacen referencian a la siruación de los ladrillos y sus 

morteros estudiados. Las letras indican la localización de las muestras analizadas por TL. El asterisco (*) 
muestra la ubicación de la muestra de sustrato natural tomada por sondeo para el análisis de TI.. 

diferente. Así se marcó un triple objetivo: a) 
comparar la composición de los ladrillos de 
distintas partes de cada edificio, o entre conjun
tos del mismo Monumento en los que se supo
nía una cierta diferencia cronológica en su 
construcción, especialmente en los elementos 
de las Torres; b) comparar la composición de 
los ladrillos de los distintos Monumentos estu
diados; y c) comprobar si existía alguna rela
ción entre composiciones diferentes y etapas 
constructivas diferenciadas. Respecto al estu
dio de los morteros se centró en contrastar si 
existía alguna relación entre posibles diferen
cias composicionales o texturales y su asocia
ción con los ladrillos a los que cementan. 

LalglesiadeSanAndrés(Fig. l) pareceser 
el Templo más antiguo de Calatayud. La parte 
superior de su torre octogonal mudéjar, el cuer
po de campanas, está fechada documentalmente 
en 1509, pero para el cuerpo inferior se baraja la 
hipótesis de ser más antiguo (siglo XIV) e 
incluso tratarse del alminar de una mezquita 
anterior. En el interior de la Iglesia, se recono
cen varias fases constructivas, desde al menos 
el siglo XIV hasta el siglo XVI. El conjunto está 
siendo restaurado, no descartándose que algu
nas zonas hayan sido reparadas con posteriori
dad a su construcción. 

La Iglesia de San Pedro de los Francos 
(Fig. 2) parece ser del siglo XIV, con planta de 
salón y portada gótica. Su carácter mudéjar 
queda patente en Ja decoración de ladrillo de Jos 
tres ábsides y en los esgrafiados policromados 
del interior. No está claro que su Torre, de 
planta cuadrada y estructura de alminar con 
ausencia de decoración de ladrillo, sea coetánea 
con la Iglesia, e incluso podría ser anterior. 

En el Conjunto histórico-artístico de Santa 
María (Fig. 3) existen diversas etapas construc
tivas. El cuerpo de campanas de la Torre se cree 

de los siglos XVI-XVII, sin embargo se carece 
de datación fiable para los cuerpos inferiores. 
Es posible que su construcción se iniciase en el 
siglo XIV ó XV. El claustro, considerado el de 
mayores dimensiones entre los claustros mudé
jares, es de planta rectangular y parece haber 
sido construfdo en la segunda mitad del siglo 
XIV. 

Metodología 

El muestreo se realizó en dos fases, en la 
primera se tomaron las piezas cerámicas con 
sus respectivos morteros, para realizar su estu
dio mineralógico-textural. Con los resultados 
obtenidos, (véase la Tabla 1) se realizó un 
segundo muestreo, eligiendo una muestra de 
cada grupo establecido en el análisis 
composicional, para ser analizada por 
Termoluminiscencia (TL). 

El problema a estudiar en San Andrés se 
centró en comprobar si existía alguna diferen
cia notable en la composición de los ladrillos de 
la Iglesia y de la Torre, así como entre las 
distintas partes de la Torre. Así se muestrearon 
ladrillos y morteros de la parte interna y alma 
del muro de la Torre a distintas alturas (Fig. la), 
se tomaron varias muestras de la fachuda prin
cipal (muestras 14 y 15 en la Fig. lb) y de los 
pilares del Templo (Fig. lb), asf como una 
muestra del sustrato natural (unos 250 grs) para 
calcular, en el análisis de TL, la dosis de 
irradiación en el terreno circundante. Con la 
misma inquietud principal de investigar las 
similitudes o diferencias entre las distintas par
tes del Conjunto de San Pedro, se muestrearon 
ladrillos y morteros del alma del muro de la 
Torre, a diferentes alturas, varios pilares y una 
muestra del sustrato natural. (Figs. 2a y 2b ). En 
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Figura 2. Iglesia de San Pellro lle los Francos. b) Planta según Bornís ( 1984). Situación de las 111ues1r.is estudiadas. Referencias como en la ligura 1. 
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Figura 3. Iglesia de Sama María. Situación de las muestras estudiadas 

el Conjunto de Santa María. se muestrearon 
ladrillos y morteros de la Torre, a diferentes 
alturas, y del claustro. sin embargo, no fue 
posible el acceso a la Torre para el segundo 
muestreo. y el tamaño de las muestras cerámi
cas, tornadas en la primera fase, no permitió 
realizar e l estudio por TL. (Fig. 3). 

En cada figura, correspondiente a cada 

Monumento, se refiere con números, la locali
zación de los elementos cerámicos y sus corres
pondientes morteros. y con letras, la de las 
muestras que fueron analizadas por TL una vez 
realizado el estudio mineralógico-textural. Se 
ha marcado con un asterisco la ubicación del 
sustralo natural, tomado por sondeo a una pro
fundidad de 1 m. 
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La determinación de la mineralogía y 
textura de los ladrillos y morteros se ha reali
zado mediante microscopía óptica de luz 
transmitida y difracción de Rayos X. 

El estudio de láminas delgadas de ladrillos 
mediante microscopía de polarización permite 
identificar los granos minerales y fragmentos 
de rocas que constituyen el desgrasante del 
producto cerámico, así como caracterizar su 
morfología y proporción relativa. Igualmente, 
es posible observar las características ópticas 
de la pasta o matriz arcillosa, especialmente su 
birrefringencia. Esta caracterización orienta 
sobre aspectos de la tecnología dela producción 
cerámica, y en particular sobre las condiciones 
de cocción. (Rice, 1987). 

El análisis de la mineralogía de la pasta se 
ha llevado a cabo mediante difracción de rayos 
X por el método de polvo sobre muestra total y 
muestra descarbonatada, así como en agregado 
orientado de la fracción menor de 2µ, con 
tratamientos de solvatación con líquidos orgá
nicos. Esta técnica permite identificar los mine
rales de la arcilla relictos y los neoformados en 
la cocción de las piezas o en la hidrólisis poste
rior. 

Entre los métodos de datación absoluta 
para material arqueológico, la técnica de 
Terrnoluminiscencia (TL) es la de mayor apli
cación para restos cerámicos ya que permite 
datar objetos que hayan sufrido un calentamiento 
importante en su elaboración (proceso de coc
ción) o durante su utilización. 

Esta técnica se basa en el fenómeno físico 
de emisión de luz cuando el material se calienta. 
La intensidad de esta emisión es proporcional a 
la magnitud de la dosis radiactiva que ha recibi
do después de su cocción y como ésta se consi
dera constante en el tiempo, permite calcular la 
edad del elemento cerámico mediame la expre
sión dada por Aitken (1974): 

DE (Dosis Equivalente)+ I (factor corrección) 
EDAD=-------------

DA(Dosis Anual) 

donde, DE+ 1 representa la Dosis Total, o 

dosis absorbida por la muestra desde su última 
cocción hasta efectuar la medida, siendo pro
porcional a la TL natural. 

La Dosis Anual se debe a la contribución de 
elementos radiactivos presentes en la muestra, 
y se expresa por la conjunción de las distintas 
dosis a, ~. y : 

DA = a Da + D~+ Dy 

Para una explicación más exhaustiva del 
principio físico de TL y su resolución para 
muestras arqueológicas, puede consultarse el 
trabajo de Arribas et al, (1989).Las dataciones 
se realizaron mediante la técnica de grano fino 
(Zimmerrnan,1971), separándose la fracción 
mineral con un tamaño de grano comprendido 
entre l y 8 µ. Las medidas de TL se efectuaron 
con un equipo automático Ris$ TUDA-1 O 
provisto de un tubo fotomultiplicador. 

El cálculo de la Dosis Equivalente, o dosis 
artificial ~ necesaria para producir en la mues
tra una intensidad de emisión TL igual a la 
arqueológica, se realizó mediante el método de 
las dosis aditivas, suministrando sucesivas 
irradiaciones con una fuente beta calibrada de 
Sr90-Y90. Con una segunda dosis se comprobó 
su posible comportamiento supralineal, 
obteniéndose un valor nulo de este factor (1) 
para todas las medidas efectuadas. Las mues
tras se precalentaron a 150" e durante 100 seg. 
para evitar las sefiales inestables de TL, y se 
realizó el "test plateau" en el que se representa 
la relación entre las intensidades de TL natural 
e irradiada en función de la temperatura (Aitken, 
1985), para averiguar el rango de temperatura 
correcto para realizar las mediciones. El cálcu
lo de la Dosis Anual ( a, ~. y ) se realizó por 
medio del método de medidas indirectas, usan
do una combinación de técnicas que permiten 
calcular los isótoposradiactivosde t.Jl".231, Th232, 

y K40 presentes en las muestras. Las técnicas 
utilizadas en este trabajo han sido la medida de 
la actividad <X, que permite calcular el conteni
do en U y Th de la muestra y las dosis a, ~ y y 
asociadas, y el análisis de K por fotometría de 
llama. 
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El factor a, de efectividad de la dosis ex, se 
determinó mediante una curva adicional irra
diando con una fuente de Am241 • 

La dosis r ambiental o externa (la del terre
no circundante y la debida ala radiación cósmica) 
se calcula o directamente por medio de un 
contador geiger en el punto de toma de la 
muestra, o calculando el contenido de elemen
tos radiactivos del terreno circundante de igual 
forma que se hace para la muestra cerámica, 
teniendo en cuenta varios factores de correc
ción dependiendo de la geometría del yaci
miento; en este trabajo se optó por la segunda 
posibilidad. 

Conocido el porcentaje de isótopos 
radiactivos presentes en la muestra y la dosis 
media aportada por cada cadena radioactiva, se 
calcula finalmente la Dosis total Anual que 
corresponde a la suma de las dosis parciales: 

DA= aDcx(U+ Th) + D~(U+ Th) + DP(K) + 
Di'(U+Th) + Dy(K) + Dyext + Dycósm. 

Dichos valores se han expresado en por
centaje de dosis ex, p, r. siguiendo los factores 
de corrección de Aitken (1985). 

Según Zimmerman ( 1971) otro factor que 
incide en la determinación de las medidas es el 
contenido en agua presente en la cerámica y la 
contenida en el terreno circundante. Finalmente 
se consideraron el error aleatorio (propio de la 
operación de medida) y el sistemático (debido 
al sistema de medida) según el método de 
Aitken ( 1976). 

Resultados experimentales 

Caracteriwci6n mineralogía y textual 
El estudio composicional y textura! de los 

ladrillos permitió diferenciar varios grupos 
(l ,2,3a,3b,3c,4 ), atendiendo a criterios 
macroscópicos (color; homogeneidad
heterogeneidad textura!; laminación textura!) y 
microscópicos (comportamiento óptico de la 
pasta; presencia de incipientes microcristales, 

composición, proporción y morfología de los 
desgrasantes; proporción pasta/desgrasantes), 
contrastando con las fases minerales obtenidas 
por difracción. Las muestras correspondientes 
a cada grupo, su ubicación en cada Monumento, 
sus características macroscópicas, así como las 
fases minerales obtenidas por difracción se 
expresan en la Tabla l. 

El grupo 1 se caracteriza por presentar una 
matriz arcillosa (fundamentalmente ilita) con 
comportamiento anisótropo frente a la luz pola
rizada. Como desgrasantes contiene abundan
tes clastos de cuarzo, de tamaño limo y arena 
fina, escasos fragmentos de roca (cuarcita y 
grauvaca) de tamaño arena gruesa, fragmentos 
fósiles de conchas de bivalvos y gasterópodos 
constituídas por calcita (esparita) y restos de 
materia orgánica (vegetales) no descompues
ta totalmente en la cocción de las piezas. El 
conjunto de desgrasantes que se distribuyen 
homogéneamente por la pasta, supone un 25% 
frente a la matriz. Ocupando algunos microporos 
ha cristalizado yeso fibroso. 

El grupo 2 es semejante al anterior con las 
siguientes diferencias: presenta, aunque esca
sa, mica blanca (moscovita) asociada a la ma
triz de ilita; una distribución heterogénea de 
desgrasantes que suponen en total un 15%, con 
granulometría ligeramente diferente, especial
mente del cuarzo (con predominio de arena fina 
sobre limo); contiene mayor cantidad de carbo
nato (calcita) relacionado igualmente con res
tos fósiles; no presenta restos de materia orgá
nica, pero sí moldes de fragmentos vegetales; 
por último engloba escasos fragmentos de otros 
restos cerámicos (chamota). 

El grupo 3 presenta mayores diferencias 
en su composición y textura. Se ha dividido en 
tres subgrupos con menores diferencias entre 
sf. El subgrupo 3a presenta una pasta con 
características pseudoisótropas frente a la luz 
polarizada, debido a las reacciones sufridas por 
los filosilicatos en el proceso de cocción (Fig. 
4). Respecto a la proporción de desgrasantes, 
distribución y tamaño del cuarzo presenta ca
racterísticas semejantes a las descritas para el 
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Tabla 1. Características macroscópicas y fases minerales analizadas por DRX en los grupos 
composicionales establecidos en los ladrillos y localización de las muestras en cada Monumento. 

GRUPO LOCALIZACJON CARACTERIST. DRX 
Muestras MACROSCOP.ICAS 

1 SAN ANDRES: Color: Cuarzo-Calcita-
COLUMNAS: A - 1 Rojo Anaranjado Dolomita-Yeso-llita-

Munsell lOR 7/6 Hematites 
Textura:No bandeada 
Inhomogénea 
Porosidad móldica 

2 SAN ANDRES: Color: Anaranjado Cuarzo-Calcita-
BASE TORRE: 8- 3 - 4 Munsell 5YR 614 Dolomita-Yeso-llita-

Textura: No bandeada Moscovita-Hematites 
Inhomogénea 
Porosidad móldica 
Chamota 

Ja SAN ANDRES: Color: Amarillento Cuarzo-Calcita-Felds-
Are BASE TORRE: 2 Munsell IOYR 8/4 Diopsido-Essenita-
MEDIA TORRE: 8 Textura: Inhomogénea: Gehlenita-Wairakita-
SUPERIOR TORRE: 10-13 Concentrac. diferencial Fe Hita-Hematites-

Punteados de cal 
SAN PEDRO: COLUMNA: F Porosidad móldica 

Jb SAN ANDRES: Color: Rosa Anaranjado Cuarzo-Diopsido-Felds. 
SUPERIOR TORRE: 12 Munsell 1 OR 6/4 Yeso-Essenita-
MEDIA TORRE: C-5-6-7 Textura: = Grupo 3a Gehlenita-Wairakita-

llita-Hematites 
SAN PEDRO: 
SUPERIOR TORRE: 20-21-22 

STA Mª: 
INFERIOR TORRE: 24-25-26 
SUPERIOR TORRE: 30-31-32 

Je SAN PEDRO: Color: Amarillento Cuarzo-Yeso-Diopsido-
INF-MEDIA: E-16-17-18-19 Munsell IOYR 7/4 Felds-Essenita-

Textura: =Grupo 3a Gehlenita-Wairakita-
STA Mª: Dita-Hematites 
INF-MEDIA: 23-28-29 

4 SAN ANDRES: Color: Rojizo Cuarzo-Diopsido-
SUPERIOR TORRE: D-9-11 Munsell 1 OR 5/6 Plag(An)-Gehlenita-
FACHADA: 14-15 Textura: Bandeada Yeso-Hematites. 

Concentrac. diferencial Fe. Wollastonita-(Mullita) 

STA Mª: 27 Tacto pulverulento 
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grupo 1. Distintivo del subgrupo 3a es Ja pre
sencia de restos de carbonatos (cal) en grumos 
microcristalinos que han servido de núcleo de 
crecimiento de microcristales progrados por 
reacción en la cocción (diópsido, essenita y 
gehlenita, fundamentalmente, junto con un 
mayor o menor porcentaje de silicatos de Ca 
hidratados). No se han observado restos fósiles, 
ni restos orgánicos, pero sí Jos moldes produci
dos por ambos. Otra diferencia es la presencia 
de fragmentos subredondeados de Jutitas con 
una mayor concentración de óxidos de hierro. 
El subgrupo 3b se distingue por la escasez de 
grumos de carbonato y el mayor desarrollo, en 
tamaño y especialmente en distribución, de los 
minerales progrados, de forma que confieren a 
la pasta un carácter birrefriogente por su distri
bución homogénea por toda ella. A diferencia, 
el subgrupo 3c, contiene menor cantidad de 
minerales progrados y éstos, sin embargo, han 
alcanzado un mayor tamaño, individualizándose 
a escala micrométrica. Un carácter distintivo es 
la presencia de abundante yeso lenticular (Fig. 
5) de tamaño milimétrico que se orienta 
subparalelo a los bordes de la pieza cerámica. 

100 
lcou11tsl 

32 .. 

256 

196 

Q : Cuarzo 

Dp: Diópsido 

PI : Pl-agloclasa 

Cehl : Cehlenlt& 

El grupo 4 presenta un mayor porcentaje 
de desgrasantes (30%) que le confit:rc:n inclu
so un tacto pulverulento. Su morfología extre
madamente angulosa, su distribución irregular 
y su escasa selección del tamaño hace pensar 
que pudieron ser añadidos intencionadamente a 
la pasta (Stoltman, 1989). Por otra parte, los 
minerales progrados se han desarrollado con 
un mayor tamaño que en el grupo anterior, 
obteniéndose además fases minerales de mayor 
temperatura (woUastonita, anortita e incluso 
muy ocasionalmente muUita) y perdiéndose, 
por completo, la estructura cristalina de los 
filosilicatos. 

El mortero utilizado en la unión entre las 
piezas cerámicas de todos los Monumentos 
estudiados está constitufdo, casi en su totalidad, 
por yeso con u11a baja proporción de cal y sin 
apenas adición de áridos. Todos las muestras 
estudiadas presentan igual composición, inde
pendientemente de la zona del Monumento en 
la que se hayan tomado, e incluso de la crono
logía de los ladrillos que asientan. Solamente el 
utilizado en las partes últimamente restauradas 
del Claustro de Santa María muestra una com-
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Figura 4. Difractograma de una muestra del grupo 3a, mostrando las intensidades principales de las fases 
minerales presentes. 
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posición distinta, con predomonio de 
aglomerante calcáreo sobre yeso, y un aporte de 
áridos de composición variada (cuarzo, frag
mentos de calizas, cuarcitas y yeso) de tamaiio 
arena, inferior a 1.8 mm. 

El uso de yeso como aglomerante de mam
postería de ladrillo o de piedra es bien conocido 
en Ja arquitectura mudéjar aragonesa, ya que su 
rápido fraguado facilita la realización de for
mas decorativas y estructurales difíciles de rea
lizar con otros medios (Almagro, 1984). 

Datación por tennoluminiscencia. 
Los resultados experimentales de la apli

cación de esta técnica a una muestra de cada 
grupo diferenciado en el análisis minera
lógico-textural se recogen en Ja Tabla 2. El 
rango de temperatura idóneo para realizar las 
mediciones resultó estar comprendido entre 
250 - 400" C. Los valores de saturación en agua 
de las muestras se recogen igualmente en Ja 
Tabla 2. El error aleatorio fue nulo y el siste
mátic~ resultó con un nivel de confianza del 
68% que permitió obtener edades con un mar
gen de error < del 5%. Los resultados de esta 

lcountsl 
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datación dan una cronología que varía entre los 
siglos XN y XIX. 

Discusión 

Al relacionar las características 
composicionales de los ladrillos analizados y su 
datación obtenida por TL cabe destacar algunas 
consideraciones sobre aspectos de Ja tecnología 
de estas producciones cerámicas. 

Los cambios mineralógicos sufridos en un 
cuerpo cerámico al ser cocido han sido objeto 
de estudio por parte de distintos investigadores 
(Grim & Kulbicki, 1957; Schmidt, 1976; Peters 
& Iberg, 1978, etc). Así se conoce que los 
minerales de la arcilla, y en particular la ilita, 
comienzan a descomponerse lentamente entre 
los 650 y 700 ºC, decreciendo rápidamente 
entre los 800 y 850 ºC para desaparecer por 
completo a temperaturas próximas a los 950 ºC. 
Por lo que respecta a la calcita se descompone 
en torno a los 870 ºC, aunque la temperatura 
exacta es difícil de precisar, ya que algunos 
autores consideran que la descomposición tiene 
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Figura 5. Difractograma de una muestra del grupo 3c, mostrando las intensidades principales de las fases 
minerales presentes. 



Tabla 2. Datos analíticos y resultados de la datación por Terrnoluminiscencia. 

Muestra Dosis Equiv. 1 Test Plateau Pico Factor a Dosis Anual % Relación Dosis Radon %Agua Edad TL Error 
(Gy) (mGy/año) ce fJ y+c % muestra (años) siJtem. 

A 2 97+1 - 0.51 O (250-3500C) 325º 3°/s O. JO 4.81 + / - 0.45 26 59 J5 o 8 620 100 
B 2.09 + / - 0.35 o (275-350"C) 330" " O. JO 4.80 + I - 0.49 27 57 16 o 19 435 70 
e 1.50 + / - 0. 18 o (275-325ºC) 280" " 0.22 8.J4+ /-0.79 50 38 12 o 21 185 25 
D 0.96 +/ -0. 19 o (250-325ºC) 275º " 0.24 8.59 + / - 0.83 53 36 11 o 21 l JO J5 
E 323+ 1- 0.42 o (300-4000C) 290" • 0.23 8.70 + / - 0.75 53 36 11 o J3 370 45 
F 1.68 + I - 0.25 o (250-350"C) 300" .. 0.23 7.82+1- 0.78 50 39 JI o 24 215 30 

Grupo Muestra Dosis Arqueológica (Gy) Do1is Anual (mGy(~~) Edad (años) FECHA 

1 A (San Andrés) 2.97 +/ - 0.51 4.8J + / - 0.45 620 +/- 100 1370 + / -100 
2 B (San Andrés) 2.09 + 1- 0.35 4.80 + I - 0.49 435 +1- 7Q 1555+/-70 
3a F (San Pedro) 1.68 + / - 0.25 7.82 +1- 0.78 215+/-30 1775+ 1- 30 
3b C (San Andrés) 1.50 + I - 0.18 8.J4+/-0.79 J85 + 1 - 25 1805 + /- 25 
Je E (San Pedro) 3.23+1- 0.42 8.70+1- 0.75 370+1- 45 1620 + /- 45 
4 D (San Andrés) 0.96+1- O. J9 8.59 + I - 0.83 IJ0+/-15 1880+/-15 
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lugar entre los 850 y 900 ºC, mientras otros 
piensan que puede tener lugar a temperaturas 
inferiores ( 650-7 50 ºC) dependiendo de otros 
factores, como el tipo de atmósfera y el tiempo 
que permanece en cocción. Así, a una tempera
tura entre los 650 y 900 ºC se produce la 
disociación de la calcita, con formación de cal 
(CaO) y desprendimiento de C0

2
_ Cuando este 

proceso ha tenido lugar a temperatura inferior o 
igual a los 850 ºC' la hidratación de la cal puede 
producir serios problemas al producto cerámico, 
ya que este proceso :nvolucra un fuerte cambio 
de volumen por expansión, pero si ha alcanzado 
temperaturas superiores (850-1100 ºC) reac
cionará con la sílice y alúmina de los minerales 
de la arcilla, para formar nuevos compuestos, o 
minerales progrados como Anortita 
(CaAl

2
Si

2
0

1
), Gehlenita (Ca

2
Al

1
Si

2
0

7
), 

Wollastonita (CaSi01), Diópsido (CaMgSi20 ,), 
Essenita (CaFeAJSi0

6
), etc.:. Además la forma

ción de estos nuevos minerales se ve acelerada 
en condiciones de atmósfera reductora o cuan
do la cal es de tamaño de grano muy fino (Tite 
& Maniatis, 1975; Maniatis et al, 1983). 

Así las fases minerales presentes en cada 
uno de los grupos diferenciados puooen relacio
narse con la temperatura de cocción. En los 
grupos 1 y 2, los minerales presentes correspon
den a la materia prima original poco o nada 
transformada (ilita, cuarzo, calcita, hematites,..) 
aportados en parte como desgrasantes. Sin em
bargo, los ladrillos de los grupos 3 y 4 aunque 
fueron elaborados con una pasta de caracterís
ticas análogas a las de los grupos anteriores, 
arcilla ilítica calcárea, la historia térmica de las 
piezas fue diferente como nos aporta la presen
cia del resto de las fases minerales detectadas. 

Relacionando las características compo
sicionales con la datación obtenida por 1L y la 
ubicación de cada grupo podemos establecer 
algunas consideraciones: 

En el Conjunto de San Andrés se han di
ferenciado cinco grupos composicionales
texturales ( l ,2,3a,3b,4 ), analizándose las 
muestras A, B, C y D por TL. El grupo 1 está 
representado por los pilares de la nave central 

(Fig.lb) cuya edad (1370+/-100) ha resultado 
ser la más antigua de las analizadas y en con
sonancia o incluso más antigua de lo esperado, 
ya que las referencias documentales apuntaban 
una posible ed:id del siglo XIV. No se ban 
localizado ladrillos de características semejan
tes en otras partes del mismo edificio o en los 
otros Monumentos estudiados. Su composi
ción, con abundantes carbonatos bien cristali
zados, restos de materia orgánica sin descom
poner, así como el carácter birrefringente de su 
pasta nos proporciona información sobre la 
temperatura de cocción relativamente baja, in
ferior a 850 ºC, alcanzada en su elaboración. 

En la base de la Torre se han distinguido 
ladrillos que constituyen el grupo 2 cuya ooad, 
dada por la muestra B, de 1555+/-70 es acorde 
con los datos aportados por algunos historiado
res del arte (Bo:r.ís, 1984). Los documentos 
históricos revelan que el cuerpo de campanas 
está fechado en 1509, por lo que parece razona
ble pensar que, con el margen de tiempo que 
conllevaría la edificación de toda la Torre, 
serían estos ladrillos del grupo 2, los represen
tantes de las piezas originales de la Torre. 
Respecto a las características composicionales 
de estos ladrillos no presentan grandes modifi
caciones respecto a los descritos en el grupo l, 
únicamente varía en la proporción, tamaño y 
distribución de desgrasantes, a los que añadie
ron chamota en su elaboración. Por lo que se 
refiere a la temperatura <le cocción no superaría 
tampoco los 850 ºC ya que los :l'inerales de la 
arcilla (ílitu) muestran una adecuada 
cristalinidad y los carbonatos r.o presentan re
acción, sin embargo podría decirse que debió 
ser ligeramente superior a la utilizada en los 
ladrillos del grupo 1 ya que no presenta restos 
de materia orgánica pero sí los moldes de frag
mentos vegetales cuya combustión se realiza en 
torno a los 500 ºC (Rice, 1987). 

En la parte media de la Torre y en algunas 
zonas puntuales de la base de la Torre, zona del 
Arco, (grupo 3a) y inás aun en el cuerpo supe
rior (grupos 3a, 3b y 4 ), los ladrillos analizados 
parecen corresponder a reparaciones posterio-
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res a su construcción ya que los resultados de 
TI.. proporcionan edades de 1805+/-25 para la 
muestra c del grupo 3b, y 1880+/-15 para Ja 
muestra D del grupo 4; por lo que respecta a la 
edad de las muestras del grupo 3a, puede dedu
cirse una edad próxima a 1775+/-30, por su 
similitud composicional con la muestra F ana
lizada en San Pedro de los Francos. Las carac
terísticas composicionales de los ladrillos de 
estos grupos, con la presencia de minerales 
progrados nos informan de las altas temperatu
ras alcanzadas en el proceso de cocción, supe
riores en todo caso a Jos 850 ºC, sobrepasando 
incluso los 950 ºC en los del grupo 4. 

En San Pedro de los Francos Jos ladrillos 
analizados no presentan grandes diferencias 
entre sí, correspondiendo todos al grupo 3 (3a, 
3b y 3c). Se analizaron por TI.. dos muestras, E 
y F, cuyas edades resultan ser más modernas 
que las esperadas. La muestra de los pilares 
fasciculados de la nave central, F del grupo 3a, 
da una edad de 1775+/-30, cuando las referen
cias documentales apuntaban una cronología 
del siglo XIII-XIV (Borrás, 1984). Igualmente 
ocurre con la datación obtenida para la muestra 
E, del grupo 3c, que corresponde en distribu
ción a la parte inferior y media de la Torre y 
cuya datación ha resultado ser de 1620+/-15, 
cuando los datos históricos revelan que esta 
Torre sirvió de atalaya en la guerra de Jos Dos 
Pedros a la que se supone edificada a mediados 
del siglo XIV. Sin embargo, la parte superior de 
Ja Torre, el cuerpo de campanas presenta analo
gías con los ladrillos del grupo 3b presentes en 
San Andrés y Santa María, y cuya muestra C, 
analizada por TI.. da una edad de 1805+/-25; 
edad que es concordante con la fecha registrada 
de Ja reparación llevada a cabo en esta parte 
superior de Ja torre, por Jos problemas que 
presentaba de inclinación. 

En la torre de Santa María se han dife
renciado ladrillos de Jos grupos 3b, 3c y 4 con 
una distribución no uniforme de estos grupos. 
Por las muestras analizadas y por sus semejanzas 
con los componentes cerámicos de los otros dos 
Monumentos, puede deducirse que esta Torre 

es la que ha sufrido más fases restauradoras; sin 
embargo el hecho de no haber realizado ningún 
análisis de TI.. en este Edificio hace que tome
mos este dato con precaución. Las referencias 
documentales atienden a la similitud de la plan
ta de construcción de las torres de San Andrés 
y Santa María y a Ja presencia de contrafuertes 
en su exterior, rasgo que parece ser caracterís
tico de las torres mudéjares tardías, para consi
derar que ambas se construirían a comienzos 
del siglo XVI. Si tenemos en cuenta las relacio
nes composicionales establecidas para ambos 
Monumentos, y por las dataciones obtenidas en 
muestras de San Andrés, resultarían edades de 
1620+/-45 para Ja parte inferior y Ja zona de 
campanas de esta torre de Santa María. 

Conclusiones 

A través del estudio mineralógico-textural 
se diferenciaron seis grupos principales de la
drillos presentes en uno o en varios Monumen
tos, relacionándose elementos cerámicos de 
composición semejante en distintas áreas del 
mismo Edificio y entre Conjuntos distintos. 

En el análisis por termoluminiscencia de 
una muestra de cada grupo se obtuvieron eda
des comprendidas entre los siglos XIV y XIX. 
En general, esta cronología resultó ser algo más 
reciente de lo supuesto. Las diferencias 
mineralógicas y/o texturales utilizadas para la 
separación de grupos, resultaron ser adecuadas 
para diferenciar etapas constructivas o 
restauradoras, lo cual ha permitido establecer 
una posible distribución areal de etapas diferen
tes para las Torres de los Conjuntos estudiados. 

La materia prima utilizada en las piezas 
cerámicas fue una arcilla ilftica calcárea con 
algo de yeso. La naturaleza de los desgrasantes 
de los ladrillos parece corresponder a la presen
te en una arcilla natural, con excepción de Jos 
fragmentos de cerámica (chamota) del grupo 2. 
Sin embargo, el exceso de desgrasantes, 
morfología y tamaño del cuarzo del grupo 4, 
parecen ser indicio de haber sido añadidos. Las 
mayores diferencias composicionales se en-
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contraron entre los ladrillos correspondientes a 
grupos cronológicamente más distantes. Los 
ladrillos más antiguos (siglo XIV) correspon
den a una tecnología de producción menos 
elaborada con temperaturas de cocción relati
vamente bajas (650-850 ºC). Por el contrario las 
piezas más modernas (siglos XVIII-XIX) se 
elaboraron a mayores temperaturas (>850 ºC) 
especialmente las correspondientes al grupo 4 
quienes habrían superado los 900-950 ºC. 

El mortero de unión entre los elementos 
cerámicos, mezcla de yeso pulverulento, algo 
de cal y escasos áridos resultó de composición 
y textura prácticamente constantes en todas las 
áreas estudiadas, independientemente de la zona 
o de la cronología de los ladrillos a los que 
asientan. Parece probable que el yeso fibroso, 
que aparece asociado a la microporosidad de las 
muestras de los grupos 1, 2 y 3b, tenga su origen 
en la infiltración y precipitación de soluciones 
ricas en sulfato de calcio procedentes de los 
morteros. Sin embargo, el yeso lenticular carac
terístico del grupo 3c parece fonnar parte de la 
textura original del ladrillo. 
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Influencia de los elementos menores en la estabilidad de la 
andalucita en rocas graníticas del Macizo Ibérico. 

Javier FERNÁNDEZ-CATUXO (*);Luis Guillermo CORRETGÉ (*); Ofelia SUÁREZ (*). 

(*) Dpto. de Geología. Universidad de Oviedo. C/Arias de Velasco sin. 33005-0viedo. España. 

Abstract: Textura! and compositior.al features of accessory andalusite and sillimanite from 
Hercynian granites, were studied to define their main distinctive characteristics. Microprobe analyses 
show that Fe and ot'1er minor elements are always present in these minerals, and have a significant 
effect on the and-sill equilibrium (up to 100° C displacement in P-T field. The direct implication is 
that andalusite may grow in equilibrium with low P, water-satured granitic melts. 

Key words: andalusite, sillimanite, equilibrium. leucogranite, haplogranite. 

Resumen: Las características texturales y composicionales de andaluci,as (y sillimanitas) han 
sido estudiadas en una serie de granitos y leucogranitos del Hercínico Ibérico. Los análisis muestran 
la existencia de elementos menores abundantes (especialmente Fe) en estos polimoños y que pueden 
desplazar su equilibrio de hasta 100° C en un espacio P-T, permitiendo la posibilidad teórica de que 
exista andalucita en equilibrio con un líquido granítico. Este fenómeno se vería favorecido por el 
carácter saturado en H20 de los fundidos. 

Palabras clave: Andalucita, sillimanita, equilibrio, leucogranito, haplogranito. 

Introducción 

Dejando aparte los ejemplos de conta
minacion local de magmas graníticos por rocas 
pelíticas de contacto, existen dos tipos de aso
ciaciones de rocas graníticas peralumfnicas 
(Crawford & Windley, 1990) que pueden con
tener andalucita entre sus minerales constitu
yentes. Una de ellas corresponde a granitos 
directamente relacionados con procesos 
metamórficos y tasas de fusión parcial muy 
bajas, y otro, a asociaciones leucogranfticas 
presentes en dominios corticales superficiales, 
y relacionadas con masas de granitos 

peralumínicos que han sufrido procesos de 
cristalización fraccionada. Estos últimos serán 
objeto exclusivo de este trabajo. 

Las rocas graníticas portadoras de 
andalucita corresponden, fundamentalmente, a 
rocas alumfnicas de tipo "S" (Chappell & White, 
1974). En ellas, los aluminosilicatos raramente 
superan el 2% de la composición modal y 
muestran diferentes relaciones texturales con 
otros minerales, especialmente con la moscovita, 
fase con la que muy frecuentemente están 
asociados. 

El objeto c!e este trabajo, es mostrar las 
características fundamentales de la composi-
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ción química de los polimorfos de Al
2 
Si05, con 

especial énfasis en los granitos hercínicos del 
macizo Hespérico, así como la influencia de los 
elementos traza en la estabilidad de dichos 
minerales, en presencia de fundidos graníticos. 
El trabajo se centra en la andalucita presente en 
Jeucogranitos peralumínicos que han sufrido 
procesos de diferenciación (Corretgé et al. 
1985; Suárezet al., 1987; Corretgéet al., 1991) 
como son: Ponferrada (Fernández-Suárez, 
1994), Nisa-Albuquerque (Rodríguez Suárez, 
1985), Cabeza de Araya (Corretgé, 1971) y 
Valdeverdejo-Puente del Arzobispo (Dat. lned. ). 

Metodología 

Las observaciones microscópicas se han 
realizado sobre unas seiscientas muestras per
tenecientes a diferentes macizos hercínicos de 
la Península Ibérica y, a efectos de compara
ción, de granitos de Comualles (Exley et al., 

1982). De todas ellas, se han seleccionado unas 
cien preparaciones excepcionalmente ricas en 
andalucita 

El análisis químico de los polimorfos de 
alúmina se realizó con la microsonda electróni
ca del Laboratorio de Geología y Geoqufmica 
de los Servicios Comunes de Ja Universidad de 
Oviedo (CAMEBAX SX-50), bajo las siguien
tes condiciones de trabajo: Corriente de ima
gen: 10 o.A.; Energía de activación: 15 Kv.; 
Tiempo de integración: 1 O s. Los resultados 
obtenidos fueron sometidos al programa de 
corrección ZAF. Los elementos analizados fue
ron: Si, Al, Ti, Cr, Fe, Mn, Mg, Ca, Na y K 
(Tabla 1). 

Caracteristicas de los Polimorfos de ~Si O 5 

en los macizos estudiados 

En las rocas graníticas estudiadas, Ja 
andalucita se presenta básicamente en dos tipos 

Tabla I. Selección de análisis y fórmulas estructurales de and y sill. 

Ponferrada Cabeza de Araya Valdeverdejo·P. del A. 
Andalúcita (N~9) Slllimanlta (N• 1 1) Andalucita (N•9) Andalucita (Na9) 

Media rango Media rango Media rango Media rango 

S102 37,36 37, 11-37,6 36,96 36,54-37,55 37,43 37, 11·37,56 37,10 36,76-37,42 
Al203 62,73 62,05-63, 1 61,83 61,36-62, 16 63,02 62, 17·63,75 62.41 61,84-63 
T102 o.os 0·0.2 0,01 0·0,04 0,02 0·0.09 o o 

Cr203 º·ºº 0·0,01 0,01 0-0,08 0,03 0·0,13 o o 
FeOt 0,51 0.34·1 0,37 0, 18·0,55 0,25 0,17-0,36 0,36 0,22-0.79 
MnO º·ºº o 0,01 0·0,08 º·ºº o o o 
MgO 0,02 0-0,04 0,01 0· 0,05 0.02 0·0.04 0,03 0-0,05 
Ca O 0,04 0-0, 1 0,03 0·0,09 0,07 0·0, 13 o. 12 0·0,24 

Na20 0,01 0-0,03 0.02 0·0,06 0,01 0-0,03 0,01 0·0,04 
K20 º·ºº o 0,02 0·0,04 ().00 0-0,01 o o 

TOTAL 100,72 99.27 100,85 100,03 
órmula estructural (en base a S Oxigenos) 

S1 1,00 1-1,01 1,00 0,99·1,02 1. 1 7 0,99·1,01 1,00 0,99·1,01 
Al 1,98 1,96-1,99 1,98 1,97-2 1,99 1,97·2 1,98 1,97·2 
Ti º·ºº o º·ºº º·ºº º·ºº o o o 
Cr º·ºº o º·ºº º·ºº º·ºº o o o 
Fe 0,01 0-0.02 0,01 0-0,01 0,01 0-0,18 0,01 0-0,02 
Mn º·ºº o º·ºº º·ºº º·ºº o o o 
Mg º·ºº o º·ºº º·ºº º·ºº o º·ºº o 
Ca 0,00 o º·ºº º·ºº º·ºº o 0,00 o 
Na º·ºº o º·ºº 0-0,02 º·ºº o º·ºº o 
K 0,00 o º·ºº º·ºº º·ºº o o o 
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texturales diferentes: como cristales aislados o 
en forma de agregados de hábito redondeado o 
alargado (Fde.z-Catuxo, 1991 ). 

Las andalucitas que aparecen como crista
les aislados son idiomórficas, exhibiendo con 
frecuencia, núcleos o porciones con pleocroismo 
rosado. A este tipo textura! pertenecen las 
andalucitas de mayor tamaño. Estos cristales 
aislados, se encuentran con frecuencia asocia
dos a moscovita, cordierita y turmalina, pero 
también pueden aparecer incluidos en fases 
típicamente magmáticas como feldespatos. 

Las asociaciones de andalucitas que hemos 
denominado "agregados" son acumulaciones 
de tamaño y forma variables, (equidi
mensionales a alargados), formadas por dimi
nutos cristales predominantemente alotrio
mórficos. En ocasiones están moscovitizados y 
asociados a sillimanita. 

Granito de Ponferrada. 
El granito de Pon ferrada (N de León) es un 

granito de dos micas con megacristales d~ 
feldespato potásico en el que son diferenciables 
dos facies principalt:s: a). facies de grano grue
so, y b) facies de grano fino a medio (Suárez, 
1970; Femández Suárez, 1994). Ambas facies 
presentan una textura hipidiomórfica granular, 
con una mineralogía esencial de cuarzo, 
plagioclasa, microclina, moscovita y biotita. 
Además de la andalucita y sillimanita, entre los 
accesorios figuran turmalina, rutilo, granate, 
esfena y circón. 

En este macizo, la andalucita, que puede 
representar hasta el l, l % modal, es más abun
dante en forma de agregados que en cristales 
idiomórficos aislados. Existen dos tipos de agre
gados diferentes: redondeados y alargados. Los 
primeros están formados por pequeñas 
andalucitas equidimensionales, en su mayoría 
alotriomórficas, que raramente superan 1 ó 2 
mm, siendo su tamaño más frecuente inferior a 
1 mm. Los agregados de forma alargada, son de 
tamaño similar a los anteriores (hasta 2 mm) y 
se disponen casi siempre en los contactos ente 
otros cristales de mayor tamaño, sobre todo 

feldespatos y ocasionalmente cordierita, adap
tándose a la forma de éstos. Pueden sufrir una 
moscovitización bien desarrollada o preservarse 
total o parcialmente. La sillimanita aparece con 
hábito fibrolítico, preferentemente formando 
parte de agregados o bien en forma de cristales 
prismáticos aislados. 

Granitos de Valdeverdejo-Puente del Ar
zobispo 

Estos granitos están situados al sur-oeste 
del "Macizo cristalino de Toledo" y pertenecen 
al conjunto plutónico discontinuo de Navalmoral 
de la Mata-Puente del Arzobispo. Las rocas 
más frecuentes en estas unidades son: a) grani
tos biotíticos de grano medio a grueso con 
megacristales de feldespato, b) granitos 
biotfticos de grano medio a grueso sin 
megacristales y c) granitos de dos micas de 
grano fino sin megacristales (Barbero & 
Viliaseca, 1992). Las muestras seleccionadas 
en nuestro estudio fueron recogidas, en su ma
yor parte, en los granitos del embalse de Azután. 
La mineralogía esencial consiste en cuarzo, 
feldespato potásico, plagioclasa, moscovita y 
biotita, apareciendo como accesorios: 
sillimanita, andalucita, rutilo y circón. 

La andalucita es un componente importan
te (hasta 2% modal) y de dimensiones variables 
que alcanza tamaños de hasta 2-3 mm. En 
general, tiene forma subidiomórfica, aunque 
existen cristales idiomórficos que pueden apa
recer en forma de acumulados en algunas zonas 
de la roca. Los minerales accesorios que se 
asocian con la andalucita son, por orden de 
importancia: sillimanita, biotita y turmalina. La 
sillimanita, de hábito fibrolítico, aparece en 
íntima relación con la andalucita o en haces 
aislados, y, en algunas muesu·as concretas, pue
de llegar a ser más abundante que la propia 
andalucita. Es común encontrar la andalucita 
moscovitizada y se ha observado algún ejemplo 
en el que, aparentemente, sustituye a la 
moscovita. 

Granito de Cabeza de Araya 
El batolito de Cabeza de Araya es un gran 
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cuerpo granítico zonado, sito en Ja provincia de 
Cáceres y perteneciente a Ja denominada "serie 
mjxta" (Corretgé, 1971, Capdevila et al., 1973). 
Se trata de un cuerpo alóctono, epizonal, de 
edad hercfnica en el que son diferenciables, 
desde el punto de vista textura! y composicional, 
tres facies distintas: a) granitos y granodioritas 
biotftico-moscovítico-cordieríticos con 
megacristales de feldespato potásico; b) grani
tos de dos micas de grano grueso no porfídicos, 
y c) granitos aplfticos y Jeucogranitos de grano 
medio. La mineralogía esencial está constituida 
por cuarzo, feldespato potásico pertftico, 
plagioclasa (albita a oligoclasa), biotita y 
moscovita. Los accesorios más importantes son: 
cordierita, andalucita, circón y apatito. Algunas 
facies contienen también abundante granate. 

Los polimorfos de Al2Si05 son muy abun
dantes en estos granitos, especialmente la 
andalucita que supera el 2% en algunas mues
tras. Por esta razón, se ha propuesto incluso el 
nombre de "granito andalucítico" para la facies 
de granitos de dos micas de grano grueso 
(Corretgé et al., 1985). La andalucita aparece 
aqu(, tanto en agregados como en cristales ais
lados. Los agregados son muy abundantes y de 
formas variadas, aunque predominan los alar
gados. Estas estructuras son similares a las que 
se han descrito en algunos mesosomas 
migmatfticos. 

Granito de Nisa-Alburquerque 
El granito de Nisa-Alburquerque, pertene

ciente también a Ja "serie mixta", es un cuerpo 
intrusivo alargado y alineado con las estructu
ras hercfnicas locales que alcanza unos 95 kiló
metros de longitud en su eje más largo. Su 
carácter alurnfnico se evidencia por la abundan
cia de minerales como moscovita, cordierita y 
andalucita. Básicamente, se diferencian dos 
facies (Rodríguez Suárez, 1985): a) granito 
porfídico con megacristales de feldespato, y b) 
granito de grano fino sin megacristales. 

El granito porfídico con megacristales de 
feldespato, es el más importante volumé
tricamente y se caracteriza por tener una textura 

hipidiomórfica heterogranular. La mineralogía 
esencial es a base de cuarzo, feldespato potásico, 
plagioclasa, moscovita y biotita. Aparte de los 
mencionados, como accesorios aparecen: circón, 
apatito, turmalina y opacos, además de 
andalucita. La facies menos abundante, corres
pondiente al granito de grano fino sin 
megacristales, es un granito de dos micas de 
textura alotriomórfica heterogranular con ta
maño de grano de fino a medio y mineralogía 
similar a la de la facies principal. 

En el granito porfídico, las andalucitas son 
alotriomórficas y presentan un tamaño aproxi
mado de 0,2 mm, y aparecen moscovitizadas en 
mayor o menor grado. En el granito de grano 
fino, la andalucita es uno de los accesorios más 
abundante y se presenta como cristales aislados 
subidiomorficos y alotriomórficos con tama
ños que oscilan entre 0, 15 y 0,2 mm. La 
moscovitización es importante, manifestándo
se tanto en forma de grandes láminas como en 
fibrillas. Tambiénseencuentraandalucitaexenta 
de moscovitización englobada en ortosa como 
ocurre en otros granitos como en el de 
Ponferrada. 

Geoquímica de la andalucita 

La infonnacion sobre la química mineral 
de andalucitas de origen metamórfico es amplia 
(Pearson & Shaw, 1960; Albee & Choodos, 
1969; Faye & Harris, 1969). Por el contrario, 
los datos sobre las andalucitas en rocas ígneas 
son más escasos (Haslam, 1971; D' arnico et al., 
1982; Kerrick & Speer, 1988; Kerrick, 1990). 

Los polimorfos de Al
2
Si0

5 
pueden conte

ner gran número de elementos que incorporan a 
su estructura. La andalucita contiene metales de 
transición entre los cuales el Fe es el más 
importante, pero también hay que mencionar el 
Mn, Ca, Mg, V, Cr, Ti y P. Entre los álcalis que 
pueden entrar en su composición, el Na suele 
ser más abundante que el K, aunque ambos 
presentan valores absolutos muy bajos. En nin
guna de las muestras analizadas en este trabajo 
se ha detectado la presencia de Mn (Tabla 1 ). 
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La débil dispersión observada en las varia
ciones relativas de los elementos minoritarios y 
del FeO y CaO (Fig. 1) en relación a la alúmina 
en los tres macizos estudiados, se debe princi
palmente al carácter zonado de las andalucitas 
(Fig. 2). No se han observado algunas correla
ciones interelementales, como Fe vs Mg, que se 
aprecian frecuentemente en andalucitas 
metamórficas (Femández Suárez, 1994). 

La distribución de los elementos menores 
en las andalucitas analizadas, suele seguir cier
tas pautas, que pueden ser explicadas por diver
sos tipos de sustituciones interelementales 
(Okrusch&Evans 1970;Grarnbling& Williarns 
1985). Uno de los elementos con un comporta
miento más constante es el Fe que en general, 
tiende a concentrarse en el núcleo de los crista
les, siendo e~:te hecho más patente en los de 
carácter idiomórfico y sobre todo en las sec
ciones (00 l ). La muestra 4499-1 (2) del Macizo 

Feo 

A 

ceo 

Feo 

-· . .. .. . 
::· .. 

B 

de Ponferrada es un excelente ejemplo de este 
fenómeno, observado en caras (100). Estas 
andalucitas, en los casos en que la sección 
intersecta claramente el núcleo del cristal, 
muestran zonación concéntrica (Fig. 2). L.os 
histogramas de distribución deFe (Fig. 3) mues
tran que, con frecuencia, Ja transición 
núcleo-corona es muy brusca y se podría ha
blar, incluso, de dos poblaciones bien diferen
ciadas en cuanto al contenido en Fe. 

El Ti, pese a ser lin elemento muy escaso, 
manifiesta dos tipos de comportamiento bien 
definido en las andalucitas estudiadas. En los 
cristales zonados e idiomórficos, como es la 
muestra 4499-1 (2) de Ponferrada (Fig. 4), el Ti 
se concentra al igual que el Fe en el núcleo del 
cristal. Por otra parte, en ciertos individuos 
alotriomórficos y aparentemente no zonados, 
este elemento presenta una distribución en ca
pas co!l diferentes contenidos desde el núcleo 

ceo 

Feo Feo 

MgO 

Figura 1. Características composicionales de las andalucitas para los tres macizos en los que se han 
realizado análisis. A) Valdeverdejo-Puente del Obispo. 8) Ponferrada. C) Cabeza de Araya. 
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Figura 2. Contornos del contenido en FcO para un cristal de andalucita 1.onado del granito de Ponfcrrada. 

del cristal a la parle exterior, sugiriendo un 
posible zonado oscilatorio. 

El Fe parece ser el elemento determinante 
del plcocroismo rosado. En las andaluc1tas es
tudiadas. la concentración máxima de FeO se 
encuentra ligeramente desplaLada de la 1.ona 
pleocroica. Un caso muy particular de 
pleocroísmo lo constituyen los cristales con 
rubor característico desplazado hacia uno de los 
márgenes del cristal. En las rocas graníticas 
estudiadas pueden observarse con relativa fre
cuencia este tipo de cristales, e incluso casos en 
los que, pese a no apreciarse rubor aparente en 
una andalucita. los contenidos en Fe están 
marcadamente concentrados en un extremo del 
cristal. El hecho de que el zonado no sea 
concéntrico ya ha sido observado en rocas 
metamórficas por otros autores. Gramhling & 
Willians (1985). atribuyen el comportamiento 
errático de la 1.onación a heterogeneidades quí
micas del sistema. previas al crecimiento del 
cristal. 

Influencia del contenido en elementos 
menores sobre la estabilidad del equilibrio 
and-sill 

Algunos trabajos clásicos como los de Albee 
& Choodos ( 1969), Okrusch & Evans (1970), 
Holdaway ( 1971) y Rumblc ( 1973), no concc-

dían un papel relevante a las soluciones sólidas 
en la estabilidad de los polimorfos de Al,SiO~. 

Por el contrario, los trabajos de Streris 
(1968). Grambling y Willians (1985), Grapes 
( 1987), Kcrrick & Spccr ( 1988), Holdaway & 
Goodgc ( 1990), han demostrado la importancia 
de tale~ sustituciones, aunque concluyen que 
los efcccos de solución sólida no juegan un 
papel cuantitativo crucial en la estabilidad de la 
andalucita. Otro importante efecto a tener en 
cuenta es la inílucncia de la f02 (Grarnbling & 
Willians, op. cit). en la expansión del campo de 
estabilidad de la andalucita. 

w .--------------. 

CORONA 

o.~ 0.7 0.9 1.1 

%Feo 

Figura 3. Histograma mostrando la distribución 
de los comen idos en FeOcnel mismo cristal de la lig. 
2. Obsérvese la existencia de dos poblaciones bien 
diferenciadas que corresponden a los análisis del 
núcleo y de la corona respectivamente. 
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Figura 4. Sistema residual Q-Ab-Or mostrando 
los mínimos calculados para los siguientes granitos: 
1) Ponferrada (N=9) (Femández Suárez, 1994). 2) 
Facies ·'B" de Cabeza de Araya (N=27). 3) Facies 
"A" de Cabeza de Araya (N=43) (Corretgé et al., 
1985). Los puntos MO, M 1, M2 y M3 representan el 
sistema residual haplogranftico con 1 %, 2%, 3% y 
4% de F, respectivamente a 1 Kb (Manning & 
Pichavant, 1983). 

En los ejemplos estudiados en este trabajo, 
partimos de la evidencia de que andalucita y 
sillimanita no son compuestos puros, sino que 
ambos forman una solución sólida entre un 
término puro Al2Si0

5 
y otro término AlMSi0

5
, 

donde Mes principalmente Fe3•, pero también 
pueden ser Mg (Mn) y Ti. Dicha solución sólida 
.AJ2.,M,Si0

5 
es evidentemente muy limitada. 

Debido a la diferente concentración de elemen
tos 3dl+en las diferentes estructuras de los refe-

ridos polimorfos, la transición and .. = sill .. se 
convierte consecuentemente, en campo 
divariante (Strens, 1968; Langer, 1976). 

El cálculo de las fracciones molares de las 
soluciones sólidas previo al cálculo de activida
des, supone conocer con precisión la estructura 
del compuesto, tipo de posiciones y elementos 
que las ocupan y coordinación de todos ellos. 
Esto se debe a que, en las disoluciones cristali
nas, la mezcla no es aleatoria, sino que los 
elementos disueltos se sitúan en los minerales 
en posiciones de la red específicas. En conse
cuencia, las variables termodinámicas sólo se 
pueden definir con precisión, si se tienen en 
cuenta estos factores (Powell, 1978). 

Grambling & Willians (op.cit) han realiza
do sus cáculos de actividades en polimorfos de 
A1iSi0

5
, basándose en la presunción de que 

todo el Fe)+ y el Mn)+se presentan en la andalucita 
en posición octaédrica, es decir, asumiendo un 
modelo de mezcla en una única posición ("single 
site mixing"). Aunque las posiciones estructu
rales del Al se distribuyen al 50% en las posicio
nes Al 1 y Al2, tanto en la andalucita como en 
la sillimanita, la entrada de cationes en solución 
sólida debe cambiar sin duda las proporciones 
de Al a efectos de cálculos precisos de acti vida
des. Los estudios espectroscópicos llevados a 
cabo por Abs-Wurmbachetal. (1981) yWeiset 
al. ( 1981 ), han demostrado que el 85% del Fe)+ 
y Mn3•delaandalucita, se sitúa en coordinacion 
octaédrica y el 15% restante ocupa las 
bipirámides trigonales de coordinación cinco; 
en la sillimanita, Ja sustitución es similar: 80% 
en coordinación octaédria y 20% en tetraédrica. 

Tabla 11. Síntesis de la cristaloqufmica de la and y sill. 

MINERAL FORMULA Pos. Coord. 4 Po~ . Coord. 6 Pos. Coonl. 5 

An d AtVIAIVQ(Si0s> Si AIVl.Fc3• .Mn3• Al" 

Sil l AIVl(AllVSi05 ) AJIV. Si AtVl.Fc3• 
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En la Tabla 2 se presenta una simplificación 
ideal de la cristaloquímica de estos polimorfos. 

Por lo tanto, asumiendo una mezcla ideal 
(a=x) de cationes en posiciones mt11tiples 
("multisite mix.ing"), la expresion de la activi
dad en función de las fracciones molares será 
(Powell, 1978):, 

a::'sios = (xA1v), (xA1.,), (x 51 ), dondex 
representan las fracciones molares respectivas 
de cationes en la fórmula unidad, calculadas a 
partir de los análisis de andalucita. Idéntica 
expresión se obtiene para la sillimanita, susti
tuyendo el Alv por el Al tetraédrico. 

Los valores de los diferentes aluminios se 
han resaltado para expresar que dichos valores 
deben ser corregidos por el factor correspon
diente a la entrada de Fe en diferentes posicio
nes. No obstante, las fracciones de fórmula 
unidad correspondiente a este catión son tan 
pequeñas, que, en la práctica, puede conside
rarse un reparto al 50% del aluminio total. 

A título de ejemplo caracteóstico, en la fig. 
5 se ha representado la variacion de Ja constante 

de equilibrio K= a Jf~15105 I a t:Sios calculada 
a lo largo de un perfil realizado en una andalucita 
coexistiendo con sillimanita, en una muestra 

5000 

4000 

p (bar) 

3000 

2000 

1000 and 

o 
400 soo 600 

del granito de Ponferrada. La andalucita anali
zada, constituye un pequeño cristal idiomórfico 
y fuertemente zonado (fig. 2). Los análisis de 
sillimanita efectuados, corresponden a peque
ños cristalitos que rodean a la andalucita. El 
perfil longitudinal del cristal de andalucita 
muestra las variaciones del valor de K, fiel 
reflejo del contenido de elementos menores de 
este mineral en cada punto (Fdez-Catuxo, 1991 ). 

1.02 

K 
1.01 
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0.99 
o 150 300 450 

Perfil ( µm) 

Figura 5. Perfil realizado en una andalucita del 
granito de Ponferrada mostrando Ja variación de los 
valores de la constante (K) del equilibrio 
andalucita-sillimanita. 
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Figura 6. Equilibrio and-silJ para diferentes valores de la constante de equilibrio (K) y relaciones con el 
solidus granítico. 1) Solidus granítico (Johannes & Holtz, 1990). 2) Equilibrio and-sill calculado a partir del 
programa GEO-CALC (Berman et al., 1987). 3) Equilibrio and-silJ (Saxena & Shen, 1992). 4) Equilibrio 
and-sill (Hemingway et al., 1991). 5) Equilibrio and-sill (Holdaway & Mukhopadhyay, 1993). 
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En la Fig. 6 se proyecta el equilibrio 
andalucita-sillimanita calculado por diferentes 
autores, y un equilibrio de referencia para dife
rentes valores de K, calculado mediante la 
ecuación: óGP,T = 6Gº + RT lnK. 

Las curvas de isovalores trazadas en un 
espacio P-T, se han obtenido con la utilización 
del programa SUPCRT92 (Johnson et. al., 1991) 
y GEO-CALC (Berman et al., 1987). Estas 
funciones son polinómicas de grado tres que 
han sido resueltas para un número discreto de 
temperaturas (Fig. 6). Los cálculos realizados 
sobre el equilibrio andalucita-sillima.nita, intro
duciendo los valores de expansión térmica 
(Saxena & Shen, 1992) y módulo de volumen 
isotérmico de andalucita y sillimanita (Brace et 
al., 1969), producen un efecto de desplaza
miento del equilibrio andalucita-sillimanitaaún 
más marcado hacia regiones de mayor tempera
tura, aumentando el campo de estabilidad de la 
andalucita (Fig. 6). Tomando como referencia 
los componentes puros (K= l) el desplazamien
to de las curvas de equilibrio puede superar 
fácilmente los l 00º C en el caso de componen
tes impuros (K=l-1,04). 

Discusión 

Durante el desarrollo de las diferentes eta
pas del trabajo, surgieron una serie de proble
mas que pueden suponer algunas limitaciones a 
los resultados obtenidos. Los principales son: 

- Dificultades para analizar cristales de 
sillimanita con microsonda electrónica, debido 
a que la mayoría corresponden a la variedad 
fibrolítica, con grosores del mismo orden de 
magnitud que el diámetro del haz de la sonda. 

- En contadas ocasiones se encuentran cris
tales de sillimanita en contacto con andalucita; 
en esos casos, tampoco se observa ninguna 
reacción de transformación entre ambas fases. 

- La mayoría de las andalucitas en rocas 
graníticas exhiben zonados en los que varía, 
precisamente, el contenido en elementos meno-

res desde el núcleo a la periferia de los cristales. 
Dado que en el cálculo de la constante de 

equilibrio los valores de a ffissos son prácti
camente constantes, la variabilidad de 

K= a :'if s;os I a :,;:105 sólo depende en este caso 

de la actividad a :n"ffios · 
Teniendo en cuenta las limitaciones cita

das anteriormente creemos, no obstante, que los 
resultados obtenidos son coherentes con una 
serie de aspectos geológicos y petrogenéticos. 

Carácter magmático vs restítico de l.as 
andalucitas 

El carácter magmático de los polimorfos 
Al2Si0 5 se deriva simplemente, de su posibili
dad de crecer en equilibrio con un fundido. Es 
altamente improbable que el polimorfo de 
Al

2
Si0

5
en equilibrio con fundido en la mayor 

parte de las reacciones de alto grado sólido = 
sólido+ fundido susceptibles de producirlo, sea 
andalucita. Por ejemplo la reacción Q+ 
Fk+cordierita+Hp = Al2Si05+fundido se rea
lizaa 720ºCa3.5 Kby a 760ºCa2 Kb (Vielzeuf 
& Holdaway, 1988), condiciones propias del 
campo de estabilidad de la sillimanita salvo que 
este mineral sea, como hemos dicho, extraordi
nariamente rico en elementos 3d3+. 

Independientemente del significado de la 
andalucita en los fundidos graníticos (Ugidos, 
1990), la existencia general de zonación más o 
menos acusada, denota que la difusión del Fe en 
la andalucita es considerablemente más baja 
que la velocidad de enfriamiento del sistema 
magmático. La existencia de algunas dobles 
zonaciones y discontinuidades en la zonación 
observada en la andalucita de algunos granitos 
(Pon ferrada), puede representar la presencia de 
andalucitas metamórficas sobre la que se ha 
nucleado andalucitaen equilibrio con fundido o 
dos estadios discontinuos diferentes en la evo
lución del proceso magmático. 

Tal como cabría esperar, al comparar las 
figuras 2 y 3, deducimos que los núcleos de las 
andalucitas, más ricos en elementos menores, 
se han equilibrado a mayor temperatura que las 
coronas, reflejando probablemente la evolu-
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ción del sistema magmático. Tal comporta
miento sería perfectamente coherente con la 
disminución de la actividad del Fe observada 
por Puziewicz y Johannes (1988) en fundidos 
peralumínicos al disminuir la P mo y T. No 
obstante, puede producirse un efecto similar si 
los magmas aparte de ser peralumfnicos son a 
su vez perfosfóricos (Bea et :il., 1992). Gwinn 
& Hess (1993) muestran como en líquidos 
peralumínicos, el coeficiente de actividad del 
Fe~ decrece con el aumento en fósforo en el 
sistema. 

Estabilidad de la andalucita en sístemas 
graníticos 

La presencia de andalucita en sistemas 
graníticos y su significado petrogenético es un 
tema controvertido (Kerrick, 1990). Clásica
mente, los dos puntos triples más utilizados 
para definir el sistema and-siJl-ky han sido los 
de Richardson et al. ( 1969) y Holdaway ( 1971 ). 
La situación en el plano P-T del equilibrio 
andalucita-sillimanita propuesta por Richardson 
et al. (op. cit), es ligeramente compatible con la 
presencia de andalucitas estables en un fundido 
granítico con alta actividad de alúmina; sin 
embargo, el equilibrio andalucita-sillimanita 
de Holdaway ( 1971), Holdaway & 
Mudkhopahyay ( 1993), aunque es aparente
mente incompatible con la formación de 
andalucita en un fundido granítico, resulta ser 
mucho más consistente con otros 
geotermómetros y geobarómetros, con lo que 
debe considerarse como más real para com
puestos puros. 

Los efectos topoquímicos más plausibles 
para justificar el crecimiento de la andalucitss 
en equilibrio con fundidos graníticos son: l) 
disminución de la temperatura del sólidus 
granítico hasta la intercepción del campo de la 
andalucita y 2) desplazamiento del equilibrio 
and-sill hacia temperaturas más altas y 
solapamiento con el sólidus granítico. Los da
tos derivados de este trabajo, ponen de mani
fiesto la influencia del contenido en elementos 
menores sobre el equilibrio andalucita-

sillirnanita, con desplazamientos de hasta 100 
(e incluso bastante más para ciertos casos aisla
dos) sobre el valor correspondiente a los com
puestos puros. 

Respecto al primer efecto, podemos decir 
que prácticamente todos los tipos petrológicos 
estudiados en este trabajo, podrían englobarse 
dentro del sistema haplogranítico: 
NaAiSi;0

1
-KA1Sip

1
-Si0

2
-Hp. Por este mo

tivo, en la fig. 6 aparece representado el sólidus 
correspondiente a un sistema haplogranítico 
saturado en agua (Jobannes & Holtz, 1990). La 
existencia de corindón normativo en estos gra
nitos, no desvirtua las relaciones de fases en el 
sistema Q-Ab-Or, pues como han demostrado 
Holtz et. al ( 1992) y Joyce & Voigt (1994) sólo 
origina un débil desplazamiento (3%) del 
cotéctico hacia el v~rtice del cuarzo, pero ejerce 
un importante efo..:to en las temperaturas del 
solidus granítico. De acuerdo con los trabajos 
experimentales de los autores citados, a presio
nes de 2 Kb:; y en condiciones de saturación en 
Al

2
Si0

5
, la temperatura del solidus se rebaja a 

proximadamente 30" c con relación a las tem
peraturas de fundidos mínimos no saturados. 
En los graniios estudiados, el corindón norma
tivo presenta valores similares a los especifica
dos por Holtz et. al (1992) y Joyce & Voigt 
( 1994) de saturación en Al

2
Si0

5 
(1,5 a 2,3 % y 

2,27 %, respectivamente). Como referencia, el 
granito de Ponferrada contiene 2,56% (Fer
nández Suárez, 1994). 

Los efectos de diversos volátiles sobre las 
condiciones P-T de la cur"a sólidus en este 
sistema, han sidoestahlecidos también con bas
tante exactitud, en base a numerosos trabajos 
experimentales. Los volátiles con un mayor 
efecto en los solidi graníticos son fundamental
mente F y B (siempre en presencia de agua) que 
pueden rebajar la temperatura del sólidus de 
715ºCa600'Ccon l5%deB yhasta500"Ccon 
4 % de F (todo ello a l Kb de P) (Manning & 
Pichavant, 1983; Chakraborty et al., 1993). 
Esie fenómeno ha sido invocado con frecuencia 
como el responsable de Ja presencia deandalucita 
en los granitos (Kerrick & Speer, 1988). Las 
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a: Trayectoria P-T de una cuña continental soterrada a 40 km. Conductividad litosférica k= I, 15. England 
& Thornson (1984). 

b) Evolución del metamorfismo en el Guadarrama Central. Yillaseca (1983). MI y M2: Fases 
metamórficas. 

c) Phl+Ksp+Q+v=Liq. Peterson & Newton (1989). 
d) Phl+Q+v=Liq+OPx. Peterson & Newton (1989). 
2) Condiciones para el crecimiento del granate en restitas migmatfticas del área Miranda-Fermoselle. 

Martínez et al. ( 1989). 
3) Resorción del granate en restitas migmatfticas del cinturón Yila Real-Moncorvo-Yitigudino. Martfnez 

et al. (1990). 
4) Comienzo de la migmatización en el complejo anatéctico de la Peña Negra. Sea & Pereira (1990). 
S) Condiciones P-Taproximadas para las migmatitas de Trois Seigneurs. Wickham (1987). 
6) Intrusión de los granitos en el área Fermoselle-Almeida. Martfnez (1988). 
7) Condiciones mínimas del metamorfismo en el Sistema Central Español (S.C.E.). Dfaz Balda (1982). 
8) Condiciones de anatexia en el S.C.E. Ugidos ( 1981, 1985). 
9) Area P-T máxima en el macizo de Toledo. Barbero & Yillaseca (1992). 
10) Ambito de formación de leucogranitos migmatfticos de granate o cordierita tipo Cervatos. Aodonaegui 

(1990). 
11) Asociación granate-cordierita en granitos de Cabeza de Araya. Corretgé & Suárez (1994). 
12) Dominio granuHtico. Bohlen et al. (1983). 
13) Dominio granulftico. Johannes & Holtz (1990). 
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rocas consideradas en este trabajo contienen 
con frecuencia tunnalina y ocasionalmente 
fluorita, que pueden considerarse como 
indicadores de alta actividad de F y B en el 
magma. No obstante, aunque los ~ mineral/ 
fundido son>> l, los contenidos totales de By 
F de la roca son bajos y sus efectos parecen ser 
insignificantes en sus solidi. Como podemos 
ver en la Fig. 4, en la proyección del sistema 
residual Q-Ab-Or, los granitos de Ponferrada y 
Cabeza de Araya, se proyectan lejos de los 
mínimos térmicos originados por los altos con
tenidos en F. Tenemos que considerar además, 
el importante papel que juegan ciertas fases 
gaseosas como es el C02• Su efecto es contrario 
al del F y B, provocando ascensos de Ten la 
curva solidus (Keppler, 1989). 

Saturación en Hp o aH
20

en los granitos 
estudiados 

Las posiciones de los sólidus graníticos a 
diferentes 3iao varían notablemente dentro del 
campo P-T (Johannes & Holtz, 1990). Según 
los datos de estos autores, el solapamiento de 
los dos campos (andalucita-solidus granítico) 
sólo sería posible en aquellos fundidos próxi
mos a la saturación en H,O, como el que se ha 
representado en la fig. 6. 

En el caso que nos ocupa (leucogranitos 
muy evolucionados en plutones intrusivos 
epizonales), las condiciones restringidas de 
presión no tienen por que reflejar las condicio
nes iniciales del sistema magmático, sino más 
bien las condiciones finales. En efecto, la génesis 
de los granitos y granodioritas peralumínicos 
objeto de este trabajo, debió realizarse en con
diciones de 3mo < 1. Esta presunción se basa en 
los datos de múltiples autores (fig. 7). La exis
tencia en el orógeno Hercfnico Ibérico de grani
tos con granate y cordierita espacialmente rela
cionados con granulitas peralumfnicas, nos per
mite precisar mejor las condiciones iniciales de 
los granitos que contienen estos dos minerales. 
Los picos térmicos de migmatización van desde 
T=750" e y P =4,7 Kb ( campo 4, fig. 7) a 
T=800" C y P=5 Kb (campos 9 y 10, fig. 7). 
Igualmente, algunos granitos granatfferos 

cordierfticos del batolito de Cabeza de Araya, 
proporcionan datos de equilibrio granate
cordierita compatibles con T=800º C y P=4,5 
Kb(carnpo 11, fig. 7). Si las condiciones ténni
cas y barométricas aludidas producen 
migmatización y génesis de granitos 
peralumínicos, éstos han debido generarse, en 
consecuencia, en dominios granulíticos de baja 
presión. Concretamente si la reacción 
bi+sill=cd+gr+I es la reacción crítica en la 
produción del fundido, ésta debe considerarse 
como la transición de baja presión entre facies 
anfibolita y granulita ( Powell & Downes, 1990). 
Las condiciones más probables de génesis de 
magmas graníticos con granate-cordierita esta
rían, por lo tanto, comprendidas en los rangos: 
P--4-6 Kb, T=750-850" C y a.ao=0.65-0,40, es 
decir, en condiciones de subsaturación de H,O. 

El ascenso lento de las grandes masas de 
granitos alóctonos y de sus facies diferencia
das, supone pérdida progresiva de calor e i ncre
mento paulatinodelaaK20 en el fundido residual. 
El sólidus de referencia para cada momento de 
la evolución del sistema, no podrá pennanecer 
fijo sino que se desplazará hacia temperaturas 
más bajas, como se pone de manifiesto en la fig. 
8. Sólo en los casos de aH2

0 
próximos a la uni

dad, habrá posibilidaddeintersecci6nde lacurva 
que representa al sistema Q-Ab-Or-H,0-C0

2
y 

la transición andalucita- sillimanita, siempre 
que exista un grado de solución sólida 
Al2_,M

1
SiO, importante y que la constante Ksea 

mayor que la unidad (D ~:"""" <l). De ahf que 
sólo los diferenciados graníticos peralurnfnicos 
residuales ricos en agua y cristalizados a presion 
P Hzo< 2Kb (fig. 8) pueden tener andalucita 
creciendo en equilibrio con líquidos graníticos. 
Tal circunstancia se da claramente en los dife
renciados leucograníticos y aplitoides de Cabe
za de Araya, Nisa-Alburquerque y Ponferrada. 
Si la ascensión fuese rápida en los diferenciados 
intragranfticos, se puede inferir incluso, una 
pérdida de calor mínima con lo que la actividad 
del agua en el fundido y la relacion cristales/ 
fundido serían practicarnente constantes hasta 
el nivel de emplazamiento, donde se producirla 
saturación de agua y cristalización eutéctica. 
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Figura 8. Solidus granítico a diferentes valores de la actividad de 
agua según Johannes & Holt.z (1990). La trayectoria en línea punteada 
representa la cristalización de un fundido granítico que se va 
enriquecimiento progresivamente en agua La posición del solidus de 
referencia va cambiando a medida que aumenta la aH20 en el fundido. 
Como se puede observar, los fundidos residuales saturados en agua, 
pueden finalizar su cristalización en el campo de estabilidad de la 
andalucita. 
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Conclusiones. 

1. Las andalucitas (y sillimanitas) pertene
cientes a los macizos graníticos estudiados pre
sentan contenidos variables de elementos me
nores, con carácter zonado, entre los que desta
can: Fe, Ti, Mg y Na. La presencia de estas 
impurezas, influye en las condiciones P-T a las 
que se produce la transición and-sill, despla
zando el equilibrio, en general, hacia mayores 
T. 

2. De la simple observación del gráfico de 
la fig. 6, parece bastante evidente deducir que 
las condiciones de P y T bajo las cuales pueden 
coexistir andalucita y fundido granítico son 
bastante restringidas y están comprendidas en
tre O y 3 Kbs y entre -650 y 900° C (para valóres 
máximos de K< 1,04 y fundidos saturados en 
H20). Prácticamente todos los diferenciados 
graníticos alóctonos considerados y en especial 
aquéllos de los que se poseen datos geoquímicos, 
parecen haberse formado próximos a estas 
condiciones. 

3. El importante desplazamiento del equili
brio andalucita-sillimanita, por la influencia del 
contenido de elementos menores, define un 
mayor campo de estabilidad para andalucita + 
Líquido, que permite considerar la posibilidad 
termodinámica de que existan andalucitas cre
ciendo en equilibrio con un líquido magmático 
y por lo tanto, podría explicar la presencia 
generalizada de este polimorfo en las rocas 
consideradas, cuando éstas se generan o crista
lizan en dominios de alta T y baja P. 

4. En el caso de fundidos de naturaleza 
peralumínica y con valores de ll¡.¡20 próximos 
a la unidad, existe un mayor solapamiento de 
la curva que representa al sistema 
Q-Ab-Or-H

2
0-C0

2 
y la transición anda

lucita-sillimanita, siempre que exista, en estos 
minerales, un grado de solución sólida impor
tante y que la constante K sea mayor que la 
unidad. 
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Composición e implicaciones genéticas de las turmalinas de 
granitoides y rocas filonianas de la Unidad de Aneto, Pluton de 
la Maladeta (Huesca). 

Enrique ARRANZ Y AGÜE 11>; Marceliano LAGO SAN JOSE <1> y Ramón V AQUER 
NAVARR0<2> 

(1) Departamento de Ciencias de Ja Tierra. Universidad de Zaragoza 50009-Zaragoza. (2) 
Departamento de Geoquímica, Petrologfa y Prospección Geoqufmica, Campus de Pedralbes, 
08028 Barcelona. 

Abstract: The compos1uon of tourmalines in peraluminous syenogranites (GN) and 
aplites-pegmatiles (AP) in the Aneto Unit of the Maladeua Massif (Spanish Central Pyrenees), 
determined by elecrron microprobc analysis, allows the recognition of a schorl composition for the 
tourmalines in AP (with mg values ranging 0.09-0.48) and an intermediate schorl-dravite composition 
for lhe GN ones (mg: 0.49-0.54). The schorl-dravite type substitution is the main mechanism of element 
exchange in AP, while in GN, the main substilutional mechanism seems 10 be the (Fe,Mg)1\ +:JAP\ 
substitution. The charge dissequilibrium thus generated is compensated by the alkali deficiency 
substilution, identified for both (AP and GN) types. The composition and textura! characters of the 
studied crystals, considered as a whole, can suggest the presence of two tourmaline genetic types: !) 
most of the crystals in GN, seem to have formed by replacement of previous biotite (textura! 
tourmaline-biotite relations that support lhis replacement process can be observed in these granites); 
2) crystals formed by primary growth from a melt; these crystals are, mainly, those observed in the 
aplite-pegmatites rocks. 

Key words: Schorl-Dravite, Granitoid, Aplite, Pegmatite, Maladeta, Spanish Pyrenees. 

Resumen : El análisis por microsonda electrónica de turmalinas en los sienogranitos peralumínicos 
y aplitas-pegmatitas de la Unidad de Aneto del Macizo de la Maladeta (Pirineos centrales), permite 
ubicarlas en la serie chorlo-dravita, con déficit de álcalis CI.X<0,8). Las turmalinas en aplitas-pegmalitas 
presentan una composición de tipo chorlo, con valores de mg en el rango 0,09-0,48. Las asociadas a 
granitos peralumínicos, son las más ricas en el término dravita, con valores del parámetro mg de 
0,49-0.54. La sustitución de tipo chorlo-dravita es la más destacada en las aplitas, mientras que para 
los sienogranitos, se puede sugerir la participación predominante de la susticución (Fe,Mg)2\ +:J AP\, 
que condiciona la existencia de sustituciones que generan déficit en álcalis. Considerando el conjunto 
de las características texturales y composicionales de las turmalinas estudiadas se puede sugerir la 
existencia de dos tipos genéticos: 1) cristales generados por reemplazamiento de cristales de biotita 
previos y que en su mayor parte corresponden a las turmalinas asociadas a los sienogranitos, para las 
cuales existen relaciones texturales turmalina-biotita que permiten suponer la existencia de este pro
ceso y 2) cristales con origen primario a partir de fundidos, y que se corresponden con las turmalinas 
asociadas a aplitas-pegmatitas. 

Palabras clave: Chorlo-Dravita, Granitoides, Aplitas, Pegmatitas, Maladeta, Pirineos. 
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Introducción 

El estudio de minerales específicos, sus
ceptibles de presentar variaciones importantes 
en su composición química como respuesta a 
las que se producen en las diferentes variables 
del medio de cristalización, es de gran !nterés, 
puesto que permite aproximaciones petroge
néticas para las rocas que los contienen. En este 
sentido, y para el caso de rocas plutónicas y 
filonianas muy diferenciadas, uno de los mine
rales de interés es la turmalina, Jo que está 
resaltado por la ausencia de otros minerales con 
un carácter indicador. Entre los muchos traba
jos publicados que aportan datos compo
sicionales y petrogenéticos respecto a este mi
neral, en distintos entornos geológicos, cabe 
destacar los de Foit y Rosenberg (1977), Henry 
y Guidotti (1985), Jollif et al. (1986), Gallagher 
(1988), González del Tanago et al. (1992) y 
Henry y Dutrow (1992). 

En el presente trabajo, se aborda un estudio 
de la composición de la turmalina, mineral 
presente en granitos peralumínicos, aplitas y 
pegmatitas en el macizo plutónico de La 
Maladeta (Huesca-Lérida). El estudio está 
centrado, especialmente, en Ja unidad occiden-

110 UIOll 

tal del Macizo (Unidad de Aneto), para la cual 
se comparan las variaciones composicionales 
de este mineral entre sus litotipos, y se apuntan 
algunas ideas petrogenéticas deducibles de di
chas variaciones. 

Caracteres geológicos y petrográficos 
El macizo plutónico de La Maladeta, cons

tituye uno de los complejos intrusivos 
tardihercínicos más destacados de la Zona 
Axial Pirenaica. Se encuentra emplazado en 
una serie paleozoica, que incluye desde el 
Cambro(?)-Ordovícico hasta el Carbonífero 
(Namuriense-Westphaliense), afectada por un 
metamorfismo de contacto que alcanza a la 
isograda de la sillimanita y que se superpone a 
un metamorfismo regional de grado muy bajo 
(facies de esquistos verdes), ligado a la fase 
deformativa principal hercínica. En este senti
do, Ja serie encajante corresponde a los niveles 
de la supraestructura bercínica (De Sitter y 
Zwart, 1960). 

El macizo se encuentra dividido en dos 
grandes Unidades (Charlet, 1972). separadas 
por la zona de fractura de La Forcanada -
Mulleres (Fig. l): 

- la Unidad de Bohí, constituída funda-

.. *- LEYENDA 

-fil} ·:~~;~~ Fules bblcos de Tahull 

:::,;· Tonalltas 

~ • Gtanoclol1ta de 11 U. Aneto 
... • 1 Facies básicas del Esera 

Oranod lorlta con Anf+BI 

Oranodlorltas y Granitos 
(81 + A nl accesorio) 

Granitos 

Aplltas y Pegmatitas 

Falla a 

UNIDAD D.E BOHI O U n. -=-= 

Fig. 1: Esquema geológico simplificado del Macizo de La Maladeta. Modificado de Charlet (1972). 
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mentalmente por granodioritas y monzogranitos, 
junto con volúmenes menores de sienogranitos 
con cordierita y cuarzo-gabros. Son abundantes 
y, en algunos casos, de gran espesor, los diques 
de aplitas-pegmatitas, en los que la turmalina se 
presenta con una gran variedad textura! y am
plio desarrollo. Este mineral también aparece, 
de modo ocasional, en los sienogranitos con 
cordierita de esta unidad. 

- la Unidad de Aneto, objeto de este es
tudio, con un desarrollo areal menor, está 
constituida principalmente por: 

- facjes básicas (gabros y dioritas 
anfibólicos), restringidas a las zonas periféricas 
del volumen principal o bien como apófisis 
aisladas en el encajan te. Su asociación mineral 
la componen anfibol +biotita +plagioclasa 
±feldespato potásico +cuarzo ±ortopiroxeno 
±granate, con opacos (magnetita e ilmenita), 
apatito y zircón como accesorios. 

- mnodjoritas anfibólicas. de grano me
dio, con estructura orientada, definida por los 
cristales de anfíbol, de biotita y los enclaves. 
Este litotipo forma la periferia de la unidad y 
muestra un contacto normalmente transicional 
amplio con los granitos del núcleo. Su asocia
ción mineral la constituyen anfibol +plagioclasa 
+biotita +feldespato potásico +cuarzo, con 
opacos, zircón, titanita y apatito como acceso
rios. 

- sienogranjtos con cordjerita, de grano 
medio a grueso, localmente porfídicos y, en 
general, no orientados, que forman el núcleo de 
la Unidad. Los enclaves son predominantemen
te de origen metasedimentario (micaesquistos 
con sillimanita ±cordierita ±turmalina). La 
asociación mineral la componen biotita 
+plagioclasa +moscovita-! + feldespato 
potásico +cuarzo +cordierita/moscovita-2 
±turmalina. 

El cortejo filoniano está compuesto por 
diques de: a) lamprójidos, con desarrollo va
riable, b) microgranitos, generalmente de di
rección N-S y con importante desarrollo (nor
malmente con espesores métricos), y c) 
aplitas-pegmatitas que, en esta Unidad, pre-

sentan un menor desarrollo respecto a la U. de 
Bohí, y no superan, normalmente, la escala 
decimétrica. La asociación mineral en estas 
tíltimasrocas la forman plagioclasa +feldespato 
potásico +cuarzo ±biotita ±turmalina, con 
·apatito como mineral accesorio. 

La distribución de los litotipos dentro del 
macizo, muestra un modelo que, a grandes 
rasgos, representa una zonación concéntrica, si 
bien los resultados de estudios magne
toestructurales recientes (Leblanc et al., 1994), 
así como de los datos obtenidos por los autores, 
muestran el carácter polidiapúico del complejo 
intrusivo, aunque se mantiene la afinidad 
calcoalcalina de la asociación magmática y el 
carácter peralumínico para el conjunto de las 
facies, exceptuando a las menos diferenciadas. 

En los aspectos texturales, la turmalina 
asociada a los sienogranitos, se presenta habi
tualmente con un carácter intersticial ·y, con 
gran frecuencia, se encuentra asociada a crista
les de biotita. En algunos casos, cuando la 
biotita aparece en el núcleo de los cristales de 
turmalina, se aprecia que las zonas externas de 
los cristales de biotita aparecen parcialmente 
alteradas a minerales cloóticos y titanita. Estos, 
finalmente, pueden re.c;ult.ar aislados en el interior 
de los cristales de turmalina, que presentan, 
adicionalmente, una coloración más intensa en 
la periferia de los cristales de biotita, con los 
cuales presentan un contacto intergranular irre
gular o difuso. Excepcionalmente, ambos as
pectos (coloración intensa e inclusiones de 
titanita), pueden ser observados en algunas zo
nas internas a cristales de turmalina, ya sin 
ningún resto de biotita o clorita. Este tipo de 
relaciones texturales, permite suponer la exis
tencia, al menos de modo puntual, de fenóme
nos de reemplazamiento de biotita por turmalina 
en los sienogran.itos. 

En las aplitas, la turmalina presenta un 
desarrollo idiomorfo y, por su porcentaje modal, 
tiene un carácter subordinado, mientras que en 
los niveles pegmatfticos, se presenta en crista
les individuales o bien en agregados 
monorninerales y, generalmente, en el núcleo 
de estos niveles. 
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Es frecuente, tanto en los sienogranitos 
como en las aplitas-pegmatitas, la coexistencia 
de variedades de turmalina con pleocroísmos 
marrón-verde y azul. Esta última variedad suele 
ser más destacada para las tunnalinas de los 
niveles pegmatfticos. 

los rangos de variación que presentan las 
turmalinas asociadas aaplitas-pegmatitas (AP- l 
a AP-6) y a sienogranitos con cordierita (GN-1 
aGN-6). 

Para el conjunto de análisis considerados 
(83 en total), la ocupación de las posiciones 
estructurales octaédricas Y y Z es completa (3 
y 6 respectivamente) o con pequeños déficit, no 
siendo asf para la posición tetraédrica X (LX: 
0,45 - 0,79), hecho que indica una composición 
con un destacado déficit de álcalis. Por otra 
parte, los valores del parámetro mg (Mg/ 
Mg+Fe(t)), muestran una importante diferencia 
de composición entre las turmalinas asociadas 
a las AP (mg: 0,09-0,48), próximas a una com
posición de tipo chorlo, y las asociadas a los 
GN (mg: 0,49-0,54), con una composición in
termedia en la serie chorlo-dravita y, también, 
algo más titanffera que la asociada a AP. 

Composición de la turmalina 

Se han analizado por microsonda electró
nica (Camebax, SX-50), diez cristales de 
turmalina, procedentes de sienogranitos (GN) y 
aplitas-pegmatitas (AP), realizando, también, 
perfiles centro-borde en algunos de ellos. La 
fórmula estructural ha sido calculada en base a 
29 oxígenos, considerando 3 átomos de boro 
por unidad de fórmula y se ha recalculado el 
valor de Bp

1 
• por estequiometria. En la Tabla 

1 se indican doce análisis, representativos de 

Tabla 1: Composición química y fórmula estructural de algunas turmalinas representativas. 
AP-1 a 6: turmalinas en aplitas-pegmatit!'\s; GN-1 a 6: turmalinas en sienogranitos. Análisis por 
microsonda. Parámetro mg =Mgl(Mg+Fe

1
) 

'--- _!!!:L ~ AP·3 AP·4 AP·S AP-6 GN·1 GN-2 GN·3 GN·4 GN-5 GN-6 
5102 34.699 35 749 34.829 35.166 36066 36.348 36.699 36.164 33.701 36.225 36.149 36.389 

Al20 3 35.068 33.833 34.75 32.232 33003 32.895 32.651 34.344 30.905 34.017 30.954 33.123 
Tl0 2 0532 0.052 0.331 0.689 0.843 0.671 1.784 0.81 2.443 1.05 1.644 0.433 
FeO 13.712 10.756 14.004 12.957 12 493 11.434 8.853 7.854 9.117 8.188 8.967 8.136 
MnO 0.166 o 174 0.228 0.021 0.095 0.069 0.074 0.016 0.072 0.04 0.109 0.035 
MgO 1.058 3829 0.876 1.418 2012 2057 5806 5.15 5.179 5.147 5.874 5.523 
cao 0.26 0 234 o 188 0.29 0294 0281 0.916 0698 0.895 0.72 0.428 0.331 
Ne20 1.674 2066 1.629 1.169 1378 1.533 1.81 1803 1.761 18 2.21 2.036 
K20 0049 0049 0037 0.064 0021 0.066 0056 0042 0.067 0.041 0.039 0.042 
8203° 10.048 10.352 10.085 10.183 10443 10.525 10.627 10.472 9.759 10.498 10.467 10.537 
Tol•I 97.266 97.094 96.957 94.189 96.648 95.879 99.276 97.353 93.899 97.726 96.641 96.585 

CeUonea e n baae de 29 olio e no a; el 8 • • conaldere ea1eoulom61rlco 
SI 5.8056 5.9131 5.848 6.0244 6.0097 6.0606 59057 5.8667 5.7798 5.89 5.9711 5.9725 
Al 69152 6.5956 6.8767 6.5079 6.4814 64644 6 1926 6.5888 62468 6.5134 6.026 6 4073 
All 0.1944 00669 0.152 o o o 0.0943 0.1133 02202 0. 11 00289 0.0275 
Alz 6 6 6 6 6 6 6 6 6 6 5.9971 6 
Aly 0.7208 05087 o 7247 0.5079 04814 04644 00983 04755 00266 0.4034 o 0.3798 
TI 0.0669 0 0065 0 0418 0.0888 o 1056 00841 0.2159 00992 03151 o 1283 0 2042 o 0534 

Fe2+ 19166 1 4879 19664 1.8563 1.7409 1 5944 1 1914 10692 1.3076 1.1125 12387 1 1168 
Mn 0.0235 0.0244 0.0324 0.003 00134 0.0097 00101 00022 0.0105 0.0055 00153 0.0049 
Mg 0.2638 0.944 0.2192 0.3621 0.4997 0.5112 1.3926 1 2495 1.3239 1.2464 1 4462 1.3511 
Ca 0.0466 0.0415 0.0338 0.0532 0.0525 0.0502 0.1597 0.1217 0.1645 0.1253 0.0757 0.0582 
Na 0.543 0.6626 0.5303 0.3883 0.4452 0.4956 0.5647 0569 0.5856 0.567 0.7078 0.6479 
1( o.otos 0.0103 0.0079 0.014 00045 0.014 00115 0.0087. 0.0147 0.0085 0.0082 0.0088 
e 3 3 3 3 3 3 3 3 3 3 3 3 

Tola! 18.594 18.686 18.557 18.298 18353 18.264 18.428 18.496 18.433 18.469 18.489 18.568 
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Esta variación en los valores del parámetro 
mg, es debida a la participación de la sustitución 
de tipo chorlo-dravita (Fev ;::! Mgy) en la génesis 
de las turmalinas asociadas a AP, como se 
puede deducir del diagrama Fe(t) - Mg (Fig. 2) 
que muestra una buena correlación para los 
valores correspondientes a AP. Las turmalinas 
de los GN, se ubican en valores de Fe/Mg casi 
constantes y se puede inferir que, bien la sus
titución Fer ~M&y no ha participado de medo 
predominante durante su formación, o bien que 
los valores de la relación Fe/Mg han estado 
controlados por otro factor. En este sentido, 
cabe indicar que los valores del parámetro mg 
de las biotitas asociadas a sienogranitos, para 
ambas unidades del macizo, estan restringidos 
al intervalo0,3-0,4 (Arranzetal, 1992 y en prep.) 
y, según se ha expuesto, existen relaciones 
texturales que permiten suponer la existencia 
de procesos de reemplazamiento de biotita por 
turmalina en los sienogranitos. 

Los perfiles centro-borde realizados en 
cristales individuales (Fig. 3), confirman el 
comportamiento recíproco de Fe y Mg para las 
turmalinas en AP (sustitución chorlo-dravita), 
mientras que ambos elementos muestran un 
comportamiento claramente diferente para las 
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Fig. 2: Diagrama Fe, -Mg. Triángulos: turmalinas 
en sienograni1os. cruces: turmalinas asociadas a 
aplitas-pegmatitas. 

turmalinas en GN, en las cuales los perfiles para 
Fe. Mg y Ti presentan una evolución casi pa
ralela. 

Las diferencias de composición son mani
fiestas al proyectar las proporciones moleculares 
en los diagramas temarios Al - Fe(t) - Mg (Fig. 
4) y Ca - Fe(t) - Mg (Fig. 5), propuestos por 
Henry y Guidotti ( 1985); en ambos diagramas, 
se aprecia una composición muy constante para 
las turmalinas asoo:iadas a GN y un mayor 
rango de variación para las asociadas a AP. 
Estas últimas se ubican, coherentemente con su 
origen, en el campo 2 de ambos diagramas, que 
corresponde a granitoides pobres en Li y sus 
pegmatitas y aplitas. La ubicación de los valo
res correspondientes a turmalinas asociadas a 
GN en los campos 4 y 5 (Fig. 4) y 4 (Fig. 5). 
correspondientes a rocas metasedimentarias, 
no es coherente con el origen de las muestras 
analizadas. Henry y Guidotti (1985) indican 
que este tipo de discrepancias entre el origen de 
las muestras y el campo en el cual se proyectan 
en los diagramas que proponen, pueden estar 
relacionadas con la existencia de procesos 
hidrotermales o pegmatíticos, que dan como 
resultado turmalinas que toman parte de las 

2.00 

- 1.50 :;; 
...: 
.2: 
: 1.00 
e 
o 
; .. 
u o.so 

- Mg 

BORDE-------CENTRO 

Fig. 3: Perfiles borde-centro, para Fe,, Mg y Ti. 
realizados en cristales individuales de turmalina en 
sienogranitos (triángulos) y aplitas-pcgmatitas (cru
ces). Nota: el espaciado de los pun1os no se ha 
representado a escala. 
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Al 

Fig. 4: Ubicación delas composiciones molares 
de las turmalinas estudiadas en el diagrama Al - Feu> 
- Mg de Henry y Guidotti (1985). Símbolos iguales 
que en la Fig. 2 

características de la roca afectada y cuya com
posición es difícil de sistematizar. Posiblemen
te, las composiciones obtenidas para las 
tunnalinas asociadas a GN, así como su ubi
cación «anómala» en los diagramas anteriores, 
tengan que ver más bien con los procesos de 
reemplazamiento turmalina-biotita observados 
en estas rocas, heredando Ja turmalina parte del 
quimismo de la biotita y reflejando la partici
pación de procesos tardíos (hidroter
males-pegmatíticos) en su génesis. 

Estimar de modo directo el grado de par
ticipación de otros mecanismos sustitucionales 
que hayan podido intervenir durante Ja forma
ción de los cristales analizados es difícil, puesto 
que el análisis pormicrosonda de las turmalinas 
no permite determinar algunos valores de gran 
importancia en la cristalquímica de este mineral 
como son la proporción relativa Fei+¡ Fel+, el Li 
y el porcentaje de ~o+. Por otra parte, una 
verificación de la posible participación de otros 
mecanismos sustitucionales que implican a Cll¡¡. 
Nll¡¡. Mgx, Mgv y Tiy, no aporta resultados 
significativos y se puede inferir que su partici
pación es muy escasa o nula. 

Ca 

Fig. 5: Ubicación delas composiciones molares 
de las turmalinas analizadas en el diagrama Ca - Fe<O 
- Mg de Henry y Guidotti (1985). Símbolos iguales 
que en la Fig. 2 

La participación de sustituciones que gene
ran desajuste de cargas puede ser estimada por 
métodos indirectos. Por una parte, la existencia 
de una relación inversa entre los valores de A1y 
y Mg+Fe (t) sugiere (Fig. 6), que la sustitución 
(Fe,Mg)2+ v ¡:! AP+ v se verifica en la estructura 
de una buena parte de las turmalinas analizadas 
y, por tanto, el exceso de carga generado por el 
Alv debería equilibrarse eléctricamente por la 
creación de vacancias en la posición X (gene
rando un déficit en álcalis). Esta situación puede 
ser verificada empleando el diagrama propuesto 
por Foit y Rosenberg (1977), representado en la 
Fig. 7. Según se observa, la mayoría de los 
puntos analíticos considerados se proyectan 
por debajo de la línea de neutralidad eléctrica, 
indicando el predominio de la sustitución que 
implica un déficit en alcalis (R+ +R2+ +zR3+ 

X y y 

+O.), de modo coherente con lo expuesto 
anterionnente, si bien conviene reseñar que el 
cálculo de la fónnula estructural, tomando como 
base de cálculo 29 oxígenos, en vez de 6 silicios, 
exagera ligeramente la deficiencia en álcalis 
(Gallagher, 1988). · 
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Fig. 6: Gráfico Fe,+Mg vs Alv para los análisis 
considerados. Iguales símbolos que en la Fig. 2. 

Implicaciones genéticas 

Los factores que condicionan el desarrollo 
de las sustituciones que generan déficit en álcalis 
o pérdida de protones en turmalinas, son aun 
poco conocidos; no obstante, algunos autores 
(Rosenberg y Foit, 1979; Manning, 1982). han 
identificado un mayor desarrollo de estas sus
tituciones correlativamente al descenso de la 
temperatura de cristalización. Según Gallagher 
( 1988), la formación de vacancias en la pósición 
X, (déficit en álcalis) se ve favorecida por una 
mayor disponibilidad de agua durante la for
mación de las turmalinas. Teniendo en cuenta 
estos criterios, puede sugerirse que las condi
ciones de formación para las turmalinas asocia
das a ambos tipos litológicos (GN y AP), en 
términos de temperatura y disponibilidad de 
agua, fueron ligeramente distintos. Si bien am
bos grupos de muestras se solapan en alguna 
medida (Fig. 7), los valores correspondientes a 
turmalinas asociadas a GN muestran una am
plia distribución que sugiere una cristalización 
muy dilatada en el tiempo y bajo unas condi
ciones variadas. De modo opuesto, se puede 
sugerir que la cristalización de turmalinas aso
ciadas a AP fue más homogenea en sus condi-

& 
t .. 
o:: 
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3.76 

3.60 

3.26 

3.00 

2.76 

Chorlo-Dravita 

6.00 6.26 6.60 6.76 7.00 7.26 7.60 
R3+ 

Fig. 7: Diagnma R'+R2' - Rl+ basado en Foit y 
Rosenberg, (1977); símbolos iguales que en la Fig. 2. 

ciones como parece indicar la agrupación de la 
mayor parte de los valores analíticos en un 
sector concreto del diagrama, mostrando un 
mayor número de sustituciones acopladas, lo 
que, como ya se ha mencionado, se relaciona 
con un descenso correlativo de la temperatura y 
un mayor grado de evolución (Manning, 1982). 

Finalmente, hemos considerado oportuno 
representar(Fig. 8) las variaciones de la relación 
Fe (Fe(t)/(Fe(t)+Mg)), frente a la suma 
Fe(t)+Mg. Segun Jollif et al. ( 1986), Fe+Mg es 
un buen índice de cristalización progresiva para 
las turmalinas, así como la relación Fe es Ja que 
mejor permite diferenciar orígenes diferentes 
para las turmalinas en el sistema estudiado por 
dicho autor (pegmatita zonada, compleja, aso
ciada a un macizo granítico). Otros autores 
(Gonzalez del Tanago et al., 1992) han aplicado 
estas relaciones a las muestras estudiadas por 
ellos, también con resultados satisfactorios pese 
a que el sistema estudiado era claramente di
ferente (pegmatitas simples anatécticas). 

En lo esencial, los autores citados coinci
den en considerar unos rangos de valores para el 
parámetro Fe que permiten discriminar dife
rentes tipos genéticos de turmalinas y que po
dríamos definir como sigue: valores de Fe in-
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Fig. 8: Posición de las turmalinas analizadas en 
el diagrama Fe/(Fe+Mg) - Fe+Mg de Jollif et al., 
(1986). Símbolos iguales que en la Fig. 2. Explica
ción en el 1exto. 

feriores a 0.5-0.7 corresponderían, según estos 
autores, a cristales de turmalina formados por 
reemplazamientometasomático,principalmente 
de biotita; posiblemente, es la composición 
original de la biotita reemplazada la que con
diciona este valor. Los valores de Fe superiores 
a 0,5-0,7 corresponderían a la cristalización a 
partir de fundidos con mayor o menor propor
ción de fluidos y, por último, los valores de Fe 
próximos a la unidad representarían cristales 
generados por fluidos de origen hidrotermal. 

Una observación directa del diagrama de la 
Fig. 8 permite apreciar que, una parte de los 
puntos analíticos correspondientes a turmalinas 
en GN y algunos de los correspondientes a 
turmalinas en AP, se ubican en la parte inferior, 
con valoresdeFe<0,7, mientras que el resto de 
los valores se agrupan en un intervalo pequeño 
(Fe: 0,7 - 0,9) en la parte superior. Estos dos 
grupos de muestras, teniendo en cuenta los 
rangos del parámetro Fe que presentan, sugie
ren la existencia de dos tipos genéticos diferen
tes para las turmalinas: tipo 1) aquellas cuya 
composición se proyecta en Ja parte inferior del 

diagrama (fundamentalmente correspondien
tes a turmalinas en GN) y que, posiblemente, 
corresponderían a turmalinas generadas por 
reemplazamiento de biotita, y para las cuales 
existen algunos rasgos texturales que apoyan la 
existencia de dicho proceso, y tipo 2) aquellas 
turmalinas cuya composición se proyecta en la 
parte superior del diagrama y para las cuales 
puede sugerirse una génesis directa por 
cristalización a partir de fundidos aplitico
pegmatíticos. 

Estas diferencias genéticas podrían dar jus
tificación, a las diferencias texturales y 
composicionales observadas , entre las 
turmalinas asociadas a los dos litotipos estudia
dos. Las turmalinas asociadas a GN (en su 
mayor parte, del tipo 1 del apartado anterior), 
según se ha indicado, presentan una composi
ción restringida en mg (posiblemente condi
cionada por el reducido rango en mg de las 
biotitas en GN), se ubican de modo anómalo en 
los diagramas de Henry y Guidotti ( 1985) y, de 
modo habitual, se encuentran asociadas 
texturalmente a la biotita. 

Por otra parte, las turmalinas asociadas a 
AP (principalmente, tipo 2del apartado anterior), 
presentan una composición con un amplio rango 
de variación en mg, condicionado por el pre
dominio de la sustitución de tipo chorlo-dravita 
y, de modo general, se presentan como cristales 
idiomorfos aislados o en agregados 
monominerales, rasgos estos que parecen apo
yar una génesis primaria para estos cristales. 

Conclusiones 

El estudio mineralógico de las turmalinas 
presentes en las facies más diferenciadas 
(sienogranitos con cordierita y aplitas
pegmaútas) de las que componen la Unidad de 
Aneto del Macizo de la Maladeta, permite esta
blecer las diferencias existentes entre las 
turmalinas asociadas a los sienogranitos con 
cordierita, con una composición intermedia en 
la serie chorlo-dravita, y las correspondientes a 
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las aplitas y pegmatitas, cuya composición, con 
un amplio rango de variación del parámetro mg, 
es más próxima a los términos de chorlo de la 
misma serie. La ocupación de las posiciones 
estructurales presenta una buena estequiometrfa 
en todos los análisis considerados, salvo para la 
posición tetraédrica X, que muestra una ocupa
ción incompleta, indicando la existencia de un 
déficit en álcalis. 

El estudio de los mecanismos de sustitución 
interelemental que han originado estas dife
rencias, pennite establecer la sustitución de 
tipo chorlo-dravita, como rasgo fundamental, 
en las turmalinas de las aplitas-pegmatitas 
mientras que, para las turmalinas asociadas a 
los sienogranitos, este tipo de sustitución no 
parece ser destacado y podemos interpretar que 
son otros mecanismos de sustitución . 
interelemental, que implican al Fe, Mg y Al, los 
predominantes en este caso. El desequilibrio de 
cargas que produce la sustitución ((Fe,Mg)2

\ 

~ Al}+ y) se compensa mediante la formación 
de vacancias en la posición X, por medio de la 
sustitución de tipo déficit de álcalis, predomi
nante sobre la del tipo pérdida de protones para 
la mayor parte de los valores analíticos conside
rados. 

El conjunto de las características texturales, 
sustitucionales y composicionales observadas, 
permite sugerir la existencia de, al menos, dos 
tipos genéticos de turmalinas en los litotipos 
considerados. Por una parte, cristales posible
mente originados por reemplazamiento de 
biotita, con valores del parámetro Fe bajos o 
moderados (<0,7), para los cuales existen re
laciones texturales turmalina-biotitaque apoyan 
esta génesis y que, en su mayor parte corres
ponderían a las turmalinas asociadas a los 
sienogranitos. De otra parte, cristales para los 
cuales se puede sugerir un origen directo a 
partir de fundidos (+fluidos), con valores de Fe 
elevados (0,7-0,9) y que, en su mayor parte, 
pueden considerarse asociados a la fase 
aplfúco-pegmatítica, incluso afectando a los 
tipos plutónicos. El estudio detallado y comple
to (incorporando Fe:i.., Li, H20•) de un mayor 

número de cristales de turmalina, con especial 
atención a aquellos asociados a biotita, asi como 
también de las relaciones entre los componen
tes de la asociación mineral en cada litotipo, 
permitirá precisar, o invalidar en su caso, estas 
interpretaciones. 
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AFM mineral chemistry of the Santa Olalla pi u ton (pyroxene 
gabbro-quartz cordierite monzonite ), Andalucía (Spain). 

Química de minerales AFM del plutón de Santa Olalla (gabro piroxénico

monzonita cordierítica), Andalucía (España). 

Roger BATEMAN, Jesús Damián DE LA ROSA and Antonio CASTRO 

Departamento de Geología, Universidad de Huelva, La Rábida Huelva 21819 SPAIN 

Abstract: Whole rock geochemistry and microstructures of the Santa Olalla pluton (Andalucía, 
Spain) have been interpreted as the result of hybridization between a pyroxene gabbro and a cordierite 
quartz monzonite, to produce a suite of homblende-biotite and biotite tonalites. New mineral chemicall 
data extend these conclusions. With regard to trends for both homblendes and biotites in ali rock 
types, there is a discontinuity in mineral chemistry that indicates that the gabbro vary as an independent 
suite, probably through fractionation. The monzonite and tonalites constitute a distinct suite. For 
example, biotite compositions for all rocks for sorne cations form a single semi-regular trend, but the 
monzonite lie between the gabbro and the tonalites. Biotite mineral chemistry is also consistent with 
the biotite phenocrysts being derived from the monzonite endmember. Tie lines cross on an AFM plot. 
The cordierites have plausibly igneous compositions. 

Geotbermobarometry reveals subsolidus equilibration, but "corrections" using publisbed experi
mental work suggest that mixing took place at about 870°C and at least 3 kbar. The mafic magma was 
initially at about l050°C. Using Ti contents asan approximate guide to temperature, monzonite biotite 
phenocrysts r~mained stable in monzonites near 870ºC, higher than the very heavily resorbed biotite 
phenocrysts in conalites, which re-entered its stability field at about 825ºC. 

Key Words: Pyroxene, Amphibole, Biotite, Cordierite, Magma mixing, Granitoids, Santa Olalla 
Pluton, Iberian Massif. 

Resumen: La geoqufmica de roca total y microestructura del plutón de Santa Olalla (Andalucía, 
España) han sido interpretados como el resultado de la hibridación entre un gabro piroxénico y una 
cuarzomonzonita cordierftica, para producir una suite de tonalitas con biotita y homblenda biotita. 
Nuevos datos de química mineral apoyan estas conci1.1siones. En relación a las evoluciones de 
homblendas y biotitas en todos los tipos di! rocas, hay una discontinuidad en la química mineral que 
indica que el gabro varía como una suite distinta. Por ejemplo, las composiciones de biotita para 
algunos cationes de todas las rocas forman una evolución semiregular única, rero la monzonita se 
encuentra entre el gabro y las tonalitas. La química mineral de biotita muestra también como los 
fenocristales de biotita son derivados del miembro final monzonita. Las lineas se entrecruzan sobre un 
diagrama AFM. Las cordieritas tienen composiciones ígneas. 

La geotermobarometrfa revela un equilibrio subsolidus, pero correcciones usando trabajos expe
rimentales publicados sugieren que la mezcla tuvo lugar a 870ºC y al menos 3 kbar. El magma máfico 
estuvo inicialmente cerca de 1050ºC. Usando los contenidos de Ti ~orno una guía aproximada de la 
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temperatura, los fenocristales de biotita de la monzonita permanecieron estables aproximadamente a 
870ºC, superior que los fenocris1ales de biotita reabsorbidos en 1on1alitas, los cuales pasaron a su 
campo de estabilidad a aproximadamente 82SºC. 

Palabras clave: Pirox~no, Anfíbol, Bio1i1a, Cordierita, Mezcla de magma, Granitoides, Santa 
Olalla Pluton, Macizo Ibérico. 

Introductioo 

The Santa Olalla pluton in Andalucía 
(Spain) consists of a range of roe!~ types, from 
pyroxene gabbros, through biotite-hornblende 
tonalites with enclaves, to cordierite-bearing 
quartzmonzonites(Batemanetal., 1992). These 
authors concluded that the series was related 
through mixing oftwo distinct magmas, based 
on a study of field relations, petrography, and 
whole rockgeochemisrry. Distinct sources were 
proposed for distinct petrographic types of the 
various phenocryst phases: homblende, biotite, 
cordierite and plagioclase. Data was presented 
by Bateman et al. ( 1992) on the 1.!sorption, 
zonation and growtb of plagioclase from melts, 
the bulk composition of which changed 
cyclically . No mineral chemical data was 
available at tha! timeon AFM (pyroxene, biotite, 
hornblende and cordicrite) phases. 

This work describes the AFM mineral 
chemistry of the Santa Olalla pluton, with the 
objective of addressing severa! specific issues: 
whether the gabbro and the tonalites are of 
distint origins; whether the various generations 
of minera Is grew in these distinct end member 
magmas or in thehybrids; and that hybridization 
is a viable interpretation. Other questions are to 
identify any differences in mineral chemistry, 
and henct: chemical disequilibria, beiween host 
granitoid and enclave, and if the cordierite in 
the quanz monzonite is a magmatic precipitate 
and not restitic or xenocrystic. It is also an 
attempt to extend these interpretations by 
tracking mineral composition and hence the 
geochemical and thermal evolution of the melts. 
AFM mineral chernistry and thermometry has 
the potential of recording the evolution of 
magmas through this mixing process. 

Geological setting 

The Santa Olalla pluton crops out 
approximately 70 km north of Sevilla in 
northwestern Andalucía. It is within the Ossa
Morena Zone, and close to the major shear zone 
that marks th~ boundary with the South 
Portuguese Zonc to the south (Fig. I). The 
pluton intruded the southern flank of the 
Monesterio-Olivenza Anticline, and the 
sequence exposed within this structure consists 
of late Preca.'Tlbrian to lowermost Cambrian 
slates, greywa·:kes, carbonates and volcanics 
depositedduring riftingand transgression (Liñan 
and Quesada, 1990). Deformation, thrusting 
and metamorphism occurred in thePrecambrian, 
middle Devonian and middle Carboniferous 
(Apalategui et al., 1990). The pluton is 
undeformed, and most likely of lower 
Carboniferous age (Eguiluz et al., 1989). More 
complete details of regional geology are given 
by Pons ( 1982), Apalategui et al. ( 1990), Liñan 
and Quesada ( 1990), Quesada and Munhá 
(1990), :md Sanchez Carretero et al. (1992). 

Summary ofthe geology and petrology ofthe 
Santa Ólalla pluton 

TheSanta Olalla pi u ton is a small composite 
body consisting of suites of very disparate rocks: 
pyroxene gabbros, diorites, tonalites and 
cordierite-bearing monzogranites (Casq uet, 
1980). Tue gabbros are medium grained, non 
porphyritic rocks, consisting of pyroxene, 
hornblende and actinolite, biotite, labradorite 
and minar quartz. Homblende and biotite occur 
in reaction rims around both actinolite cores in 
mafic clots (after pyroxene), and fresh ortho-
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Figure 1. Map of lhe Santa Olalla pluton showing its geographical and geological setting in soulhwest 
Spain. Map is drawo after Sáochez Carretero (1990) and Eguiluz et al. (1989). 

Figura 1. Mapa del plucóo de Santa Olalla mostrando la localización geográfica y geológica del Sureste 
de España. Modificado de Sánchez Carretero (1990) y Eguiluz et al. (1989). 

and clino-pyroxene. Diorites are finer grained, 
with a slightly lower percentage of mafic 
minerals, and more plagioclase. Sorne dioritic 
rocks have been affected by endoskarn 
development wbere they are in contact with 
carbonates (Casquet, 1980). Tonalites consist 
of andesine, homblende, biotite, and minor 
pyroxene, quartz and microcline. Amphibole 
clots and reaction rims arealso present. Modally, 
these rocks range from homblende-dominant to 

biotite-only. Casquet (1980) considered that 
the gabbro facies was crosscut by the tonalites. 
The quartz monzonites appear to be the felsic 
extreme of this «tona lite» facies, and consist of 
quartz, andesine, microcline, euhedral biotite, 
cordierite, and trace ampibole. Volumetrically, 
the cordierite-bearing facies is very minor, but 
its apparently transitional character into the 
biotite tonalites is important. Enclaves are 
typically similar to their host in mineralogy. but 
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are modally more mafic, and are finer grained. 
Synplutonic dykes and microgranular en

claves with an igneous microstructure are 
abundant within the tonalites. Therocks contain 
a wide variety of disequilibrium and reaction 
rnicrostructures. Moreover, cordierite- and 
homblende-bearing phases were identified 
within a single igneous facies. Bateman et al. 
(1992) inferred that tbe interrnediate facies 
(tonalites and enclaves) were the products of 
mixing between two entirely distinct magmas 
(the pyroxene gabbro and cordierite quartz 
monzonite) because whole rock compositions 
range from tholeiitic gabbros through to high K 
felsic dykes (Fig. 8 of Bateman et al., 1992). 
Biotite phenocrysts and plagioclasecrystal cores 
(An24) were inferred to be derived from the 
felsic pole, and pyroxene and other plagioclase 
cores (An50) was derived from the gabbro. 
Plagioclase rims were interpreted as growths 
frorn a hybridized melt, different in composition 
to those which precipitatec!. the cores. 
Segregations of an e vol ved felsic melt indicated 
that fractionation occurred after, and perhaps 
during, hybridization. 

AFM mineral chemistry 

Most of the chemical analyses of mafic 
minerals and plagioclase were made using a 
JEOL JCXA 733 electron microprobe at St 
Andrews University, Scotland, and the bioütes 
of the quartz monzonite on a Carnee a micro pro be 
at Oviedo University (Spain). Both were 
operating at 15 kv accelerating potential and 20 
nA beam current, and using a beam diameter of 
2 µm. ZAF correction procedures were 
employed, and calibration standards consisted 
of a combination of pure metals, oxides and 
minerals in both cases. 

Samples analysed consisted of a single 
specimen of each of the gabbro, a homblende
biotite tonalite and an enclave included within 
it, a biotite tonalite (without homblende), anda 
quartz monzonite and a cordierite-bcaring en
clave included in it 

Pyroxene 
Pyroxene was analysed only in the quartz 

gabbro (Table 1), although it is also present in 
sorne tonalites, where it is always enclosed by 
a reaction rim of amphibole. In the analysed 
speciaien, medium grained orthopyroxene fonns 
subht:dral cumulus crystals, and clinopyroxene 

Table 1. Structural forrnulae of pyroxenes 
from quartz gabbro sample S032. 

Tabla l. Fórmula estructual de piroxenos 
de la muestra de gabro S032. 

Sample S032 
Analysis 20 21 22 
Reference cae mid rim 
Si02 54.65 54,89 54.39 
Ti02 0.15 0,17 0.2 1 
Al203 1.67 1,56 1.52 
Fe203 • 0.00 2,21 1.04 
FeO 11,32 10,76 11,53 
MnO 0.23 0.27 0,23 
MgO 29.40 29.94 28.55 
CaO 0.95 0,77 1.7 1 
Na20 0.00 0,02 0.06 
K10 0.02 o.oo 0.00 
Total 98.39 100.60 99,23 

Suuc. Fonn. 0=6 
Si 1.965 1.939 1.952 
AJIV 0.035 0.061 0.048 
Dv 2.000 2,000 2.000 

AJYI 0.071 '0,065 0,064 
Ti 0.004 0.005 0.006 
Fe3+ 0.000 0.049 0.024 
Fe2+ 0,305 0266 0.302 
Mn 0.007 0.008 0.007 
Mg 1.575 1.576 1.527 
Ca 0,037 0.029 0.066 
Na 0.000 0,001 0,004 
K 0,001 0.000 0.000 
Total 4,000 4,000 4,000 

Recalculated after Droop (1987) 
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occurs as an intercumulus mineral including 
orthopyroxene and plagioclase. There is 
common exsolution of clinopyroxene in 
orthopyroxene. Pyroxenes plot in the Quad 
field of Morimoto and Kitamura's (1983) 
classification diagram. The En-Fs-Wo triangu
lar plot (Fig. 2) distinguishes hypersthene and 
diopside. Zoning profiles of orthopyroxene 
crystals show decreasing Mg/(Mg+Fe2•) from 
core to rim (Fig. 2b), which is likely to be a 
result of fractional crystallization from a liquid. 

Amphibole 
Amphiboles have been analysed in the 

gabbro, and a tonalite and its enclave. 
Representative data are presented in Table 2. 
Quartz gabbro amphiboles form large to small 
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Figure 2. Pyroxene classification diagram 
(Morimoto and Kitamura, 1983). 

Figura 2. Diagrama de clasificación de piroxenos 
(Morimoto and Kitarnura, 1983). 

intercumulus crystals, and comrnonly form by 
reaction around pyroxene. In the hb-bt tonalite 
and its enclave, amphibole occurs as subhedral 
to euhedral prisms, and as anhedral grains and 
needles of bomblende and actinolite in clots. 
Thesehave been interpreted as reaction products 
after pyroxene (Bateman et al., 1992; Castro 
and Stephens, 1992). The anorthite content of 
plagjoclase in contact with amphibole, in textural 
equilibrium is also presented in Table 2, and has 
been used in temperatureestimates (see below). 

Structural formulae have been calculated 
for 23 oxygens. Ferric iron is estimated 
according to stoichiometry for 13 cations in T 
and Ml-3 siles (Robinson et al., 1982). This 
calculation is practically irrelevant for AJIV and 
most octahedral cations, but has a strong 
influence on A si te occupancy and on Na in M4 
sites. Any ferric iron calculations may be 
ínappropriate, and have little connection with 
reality. However, for our amphiboles the 
approach consídered here gave the most 
intelligible results, and other methods gave 
incoherent results such as negative values for 
Fe3+. The hb-bt enclave amphiboles with low 
IA ha ve a high calculated Fe3•/Fe2

+ ratio, a well 
as low Al. This recalculation model has been 
used by Droop (1987) in calcic amphiboles. 

Accordíng to the classification of Leake 
(1978), most analysed amphiboles classify as 
homblendes, but compositions range from 
hastingsite, through edenite, to actinolite (Fig. 
3). The amphiboles with low L.A are associated 
with pyroxene=>actinolite+hornblende 
reaction. This confirrns the optical observations, 
where amphibole clots were described by 
Bateman et al. (1992) as consisting of actinolite 
cores with hornblende rims (see also Castro and 
Stephens, 1992). These were interpreted as 
reaction haloes around former pyroxene, with 
actinolite forming within a hornblende armour 
as a result of the kinetic effect of slow Al 
diffusion. 

Sorne hornblendes are zoned from core to 
rim, with Ti and total Al decreasing (with irre
gular Mg#) towards the rim. Ti zoning reflects 
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Table 2. Structural fonnulae of amphiboles calculated following Robinson et al. ( 1982). Total 
Fe was recalculated as Fe2•and Fel+, as discussed in the text. Also included are plagioclase Ano/o, 
used in geothennometry. 

Tabla 2. Fónnula estructural de anfíboles calculada a partir de Robinson et al. ( 1982). Fe total 
fue recalculado como Fe2• e fe:i+, tal como se discute en el texto. También se incluye o/o An de 

plagioclasa utilizada en geotennometrfa. 

Rock type Gabbro Tonalite Enclave 
Sample S032 S02n S02n 
Analysis 26 30 18 20 40 54 
Si02 41.64 47.88 45.15 48.01 49.35 50.01 
Ti02 4.38 1.57 1.18 0.65 0.49 0.34 
Al203 11.61 6,94 8.09 6.80 5.43 4.62 
FeO 10.04 1.98 9.1 6 5.71 4.78 4.13 
Fe203 0.00 6.91 6.52 9.75 10.18 9.12 
MnO 0.13 0.09 0.47 0.44 0.53 0.55 
MgO 12.83 17.83 12.11 13.58 14.30 15.21 
CaO 11.42 11.82 10.90 10.59 10.57 10.74 
Naz(> 1.99 J.08 1.33 0.93 0.67 0.56 
K20 0.97 0.55 0.59 0.35 0.24 0.18 
Toe.al 95.01 96.64 95.51 96.83 96.54 95.46 

Suuc1. For. 0=23 
Si 6.276 6.859 6.778 6.993 7.165 7.292 
AIIV 1.724 1.141 1.222 1.007 0.835 0.708 
¿IV 8.000 8.000 8.000 8.000 8.000 8.000 

AJYI 0.340 0.03 1 0.2IO 0.161 0.095 0.086 
Ti 0.497 0.169 0.133 0.07:? 0.053 0.037 
Fe3+ 0.000 0.745 0.737 1.069 1.113 1.001 
Fe2+ 1.266 0.237 1.150 0.696 0.580 0.503 
Mn 0.017 0.011 0.060 0.054 0.065 0.068 
Mg 2.881 3.807 2.709 2.948 3.094 3.305 re 5.000 5.000 5.000 5.000 5.000 5.000 

Ca 1.845 1.814 1.754 1.653 1.644 1.679 
NaM4 0.155 0.186 0.246 0.263 0.189 0.157 
IB 2.000 2.000 2.000 1.916 1.833 1.836 

NaA 0.426 0.1 14 0. 141 0.000 0.000 0.000 
K 0.187 0.100 0.113 0.065 0.045 0.033 
l:A 0.613 0.214 0.254 0.065 0.045 0.033 
TOlal 15.61 3 15.214 15.254 14.981 14.878 14.869 

%An 67.84 51.26 49.00 43.01 38.34 38.57 



AFM MINERAL CHEMISTRY THE SANTA OLALLA ... 89 

cooling, and declining total Al indicates 
diminisbing pressure during growth. 

Coupled substitutions are identified from 
cation plots (Fig. 4). Ti v. Al'v and IA v. AI'v 
(Figs 4a, b) define distinct fields and trend 
orientations fortonalite-enclave arnphiboles and 
gabbros arnphiboles. This is good evidence that 
these two groups of amphiboles are not from a 
single evolutionary path. Two groups of 
amphiboles are indicated: the gabbros and the 
tonalites. The amphiboles from theenclave and 
its host do not occupy distinguishable fields in 
Figure 4. This may be an effect of late equi
libration, as the probe analyses of the enclave
host pair come from a single thin section that 
straddles the enclave-host contact. 

For both amphibole groups, Ti-Tschermak 
substitution seems to be dominant for the 
analysed samples. Although relatively tightly 
distributed along a linear trend, the trends of 
Figure 4b depart from the ideal for Ti-Ts 
substitution with a slope of I, indicating that 
othercoupled substitutions involvingAJ1v occur. 
This is mainly edenite and pargasite (Fig. 4a), 
and is more prominent in the gabbros than in the 
tonalites. An important aspect is that both edenite 
and Ti-Tschennaks substitutions are related to 
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Figure 3. Amphibole anlayscs ploued on the 
modified classification diagram of Leake (1978). 

Figura 3. Análisis de anfíboles proyectados so
bre el diagrama de clasificación modificadodeLeake 
(1978). 

intensive variables, mainJy temperature, for 
amphiboles in equilibrium with plagioclase and 
ilmenite (Helz, 1982). 

Biotite 
Analyzed crystals in the quartz gabbro are 

phlogopites (classification ofDeer et al., 1962), 
with Mg#=0,75. These crystals fonn anhedral 
intercumulus crystals moulded around 
orthopyroxene, and poikilitically include 
plagioclase. Analysed biotite (Mg#=0,6) in the 
homblende-biotitetonaliteand its rnicrogranular 
enclave fonn subhedral phenocrysts, and asmall 
clot of biotite included in a hornblende clot. 
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Figure4. Cation plots for amphiboles. A: l:A v. 
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Figura 4. Diagrnmas catiónicos para anfíboles 
A: l:A v. Al1v. 8 : Ti v. AJIY. 
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Biotite (Mg#= 0,5) in the biotite-only tonalite There is a wide range in biotite compo-
forms clots (5- lOmm) of thick euhedral to sitions, in accord with the wide range of bulle 
subhedral books ( 1-Smm). Analysed biotite in rock compositions. Figure 5 shows plots of the 
the cordierite-bearing enclave (Mg#=0,45) are most informative cation sites in the structural 
1 mm flakes, and the analysed grains in the formula. In Figure 5b, all the tonalite-facies 
quartz monzonite (Mg#=0,4) are Smm rocks lieon a single trend, but occupy a separate 
phenocrysts. The analytical data are presented trend from that of the quartz gabbro. However, 
in Table 3. in Mg# vs Alv', the six rocks all lie on anear 

Coupled substitutions are essentially Al- straight line. From Figures Sb ande, it is clear 
substitutions, Ti-tschermakite substitutions that the homblende-and biotite-tonalites (the 
being less important. Al-substitutions are Al- most abundant facies of the pluton) are more 
tschermakite (Si vs Alvi and Si vs Mg# [Fig. closely related to the cordierite quartz monzonite 
5a]) and Di-trioctahedric (Mg# vs AJVI and rv1 and its enclave than to the gabbro in biotite 
vs Fe+Mg: not ilJustrated). Ti-substitutions are compositions. In Figure 5a, three groups of 
Ti-vacancy (Ti vs rv1 [Fig. Sb] and Ti vs Mg# rocks ( quartz gabbro; homblende-biotite ton ali te 
[Fig. Se]). Moreover, K VS rxn shows Talco and enclave; biotite tonalite, and quartz 
substitutions (not illustrated). monzonite and enclave)define very discrete yet 

Table 3. StructuraJ formulae of biotites. 
Tabla 3. Fórmula estructural de biotitas. 

Rock type Gabbro hb tonalite hbenclave 81 tonalile qtzmonzenc qtz monzoni1e 
Sample S032 S02n S02n S044 S058n SOS8 
Analysis 10 52 2 4 34 36 2 s 5 6 6 8 
Si02 38.39 36.92 37.29 37.IS 36.15 35.45 35.90 35,34 35.06 34.80 34.85 34.81 
Ti<>l 4.86 S.61 3.05 2.91 2.40 2.42 3.46 4.10 3.24 3.48 3.44 3.51 
Ali<>J lS.23 14.45 15.05 15.06 14.83 15.01 15.63 15.67 18.27 17.85 16.76 16.64 
FeOt 10.25 10,91 16.36 16.04 17.22 17.17 18.99 19.70 19.85 20.11 21.67 21.43 
MnO 0.02 0.04 O.IS 0.16 0.38 0.25 0.24 0.19 0.29 0.30 0.29 0.22 
MgO 17.98 16.42 13.57 13.82 13.20 13.43 10.32 9.81 8.26 8.26 7.76 7,96 
CaO 0.08 0.06 0.16 0.19 0.13 0.61 0.02 0.00 0.03 0.09 0.00 0.00 
NaiQ 0,26 0.24 0.28 0.18 0.24 0.35 0.12 0.12 0.39 0.23 0.00 o.oo 
KiO 8.93 9.66 9.25 8.87 9.06 8.61 9.42 9.80 8.83 9.44 9.45 9.23 
Toca! 96.01 94.30 95.17 94.37 93.61 93.32 94.10 94.73 94.20 94.S!I 94.21 93.80 

SlnlCL Foc. 0=22 
Si 5.540 5.491 5.613 5.618 5.574 5.486 5.551 5.468 5.413 5.387 5.458 5.463 
AllV 2.460 2.509 2.387 2.382 2.426 2.514 2.449 2.532 2.587 2.613 2.542 2.537 

AJVI 0.132 0.024 0.283 0.303 0.270 0.225 0.402 0.327 0,739 o.~s 0.552 0.542 
Ti 0.527 0.628 0.345 0.331 0.279 0.282 0.402 0.477 0.376 0.405 0.405 0.4 14 
Fe2+r 1.236 1.357 2,060 2.028 2,221 2.221 2.456 2.549 2.563 2.603 2.83R 2.812 
Mn 0.003 0.005 0,019 0,020 0,049 0.033 0.031 0.025 O.o38 0.039 O.o38 O.oJO 
Mg 3.867 3.640 3.045 3.114 3.033 3.098 2.379 2.262 1.900 1.906 1.812 1.861 
I Vl S.165 S.654 S.752 S.191 5.851 S.858 5.671 5.640 5.616 5.599 5.646 5.659 

Ca 0.012 0.010 0.026 0.031 0.022 0.101 0.003 0.000 0.005 0.014 0.000 0.000 
Na 0.074 0.069 0.083 0.052 0.071 0.106 0.036 0.037 0.115 0.068 0.000 0.000 
K 1.645 1.834 1.775 1.711 1.782 1.700 1.858 1.934 1.739 1.864 1.8R9 1.848 
IXll 1.731 1.912 1.884 1.794 1.875 1.908 1.898 1.971 1.858 1.945 1.889 1.848 
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Figure 5. Cation plots for biotites. A: Mg# v. Si. 
B: Ti v. :E VI. C: Tí v. Mg# 

Figura 5. Diagramas catiónicos para biotitas. A: 
Mg# v. Si. B: Ti v. :E VI. C: Ti v. Mg# 

parallel trends. It is assumed that the gaps 
between each line would be filled if more 
samples were included. Figures 5b and e show 
a very unusual pattem: two discrete trends can 
be drawn. The gabbro forms one distinct group, 
and the tonalites and the quartz monzonite and 
enclave form another curved suite. There is an 
inflection pointin the tonalite trend at the biotite 
tonalite, separating the amphibole-bearing and 
cordierite-bearing granitoids. ForTi vsAJVI (not 
shown), the gabbro trend converges on the 
inflected granitoid trend. 

A general feature is tbe distinction ofbiotites 
between enclave and host granitoid. The biotites 
of the quartz monzonite and its enclave occupy 
distinct fields. The phenocrysts of the host 
quartz monzonite have lower Mg# and higher 
atomic Si than that of matrix biotite of the 
enclave. This is a notable feature, as one rnight 
expect the reverse. In the case of the hb-bt 
tonalite and its enclave, analyses of the two 
groups of biotites come from a single thin 
section and are not readily distinguishable, 
although in Figure 5a the values in atornic Si in 
the hb-bt enclave extend to lower values. This 
is similar to the relationship for the quartz 
monzonites, andmay be theoriginal relationship. 
The compositions of the hb-bt enclave biotites 
may be due to imperfect reequilibration of the 
enclaves over a short (<2 cm) distance in 
tetrahedral sites, witb more complete Fe-Mg 
equiUbration. There is no real difference in 
atornic Ti content in either host-enclave pair. 

Cordierite 
Cordierites in the quartz monzonite and its 

enclave are large, inclusion-free subhedral to 
euhedral crystals, which led Bateman et al. 
(1992) to infer a magmatic origin (c.f. Clarke, 
1981; Phillips et al., 1981). Analytical data are 
presented in Table 4 for one cordierite from the 
enclave included in quartz monzonite. Each 
crystal has a distinct Mg# value of 0.62 and 
0.72, and are weakly zoned (0.71-0.73 and 
0.61-0.63, respectively) with slightly more 
magnesian rims. Mn isrelatively high. Theratio 
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Table 4. Structural formulae of cordierite 
from quartz monzonite enclave sample S058n 

Tabla 4. Fórmula estructural de cordierita 
del enclave de cuarzomonzonita S058n. 

Sample SOS8n 
Analysis core rim rim 
Reference . 1 2 7 
Si02 48.21 48.66 48.60 
Ti02 0,07 0.08 0.00 
Al2ÚJ 32.83 33.06 33.04 
Fe01 6.51 6,46 S.83 
MnO O.S7 0.62 0.63 
MgO 8,93 9.10 9.07 
eao 0,02 0.01 0.03 
NaiQ 0.58 0.32 O.SS 
K20 0.01 0.01 0.02 
'focal 97.72 98.32 97.77 

Sll\lcl. For. 0=18 
Si 4,976 4.984 4.99~ 

Al 3,995 3.993 4.003 
Ti 0.006 0.006 0.000 
Fe2+ O.S62 0.553 0.501 
Mn o.oso 0.054 0.055 
Mg 1.373 1,389 1.390 

Ca 0.002 0,001 0.003 
Na O.llS 0.064 0.109 
K 0.001 0.001 0.003 
Total 11.080 11.045 11.059 

of Fe-Mg distribution coefficients between 
coexisting biotite and cordierite averages 0.56, 
comparable with the results of Green ( 1976). 
The Mg# of cordierite is also greater than that 
for biotite (Fig. 6), and this is the equilíbrium 
relationship (Zen, 1988). Data on Mg#of severa! 
petrographic types (magmatic and restitic) of 
Phillips et al. (1981) show distinctly higher 
values for primary magmatic cordierite over 
restite. All this evidence is fully consistent with 
a primary magrnatic origin for tbese cordierites. 
According to Clemens and Wall ( 1988), 
cordierite is stabilized relative to garnet by 
lower temperatures and higher water pressures. 

Cordierite has a slightly more magnesian 
rim. This zoning is the reverse of that to be 

expected from the experimental work of Green 
( 1976), who found that higher temperature 
cordierites have the higher Mg#. Our zonation 
data on both homblende and cordierite are 
readily explained by reequilibration ( orperhaps 
final growth) in a hybrid, but a more complete 
profile for cordierite (not available) would be 
more discriminating here. Birch and Gleadow 
(1974) also found this reverse zonal.ion in 
euhedral, sector-twinned phenocrysts in an 
Australian rhyolite. Petrographic criteria are 
probably the best discrirninants in this question 
ofthe primary magrnatic, or xenocrystal, origin 
of cordierite in granitoids (Clarke, 1981), but 
the compositions ofthe cordierites are consistent 
with their being magmatic crystals. 

AFM graphic relations 
Figure 6 shows the relationships between 

the AFM various phases. For biotite-homblende 
in the gabbros, there is a wide range, both 
positive and negative, in the slopes of the tie 
lines, suggesting disequilibrium or incomplete 
re-equilibration. For the hb-bt tonalite and en-
clave, there is a more regular pattem, with the 
normal relation (Speer, 1987) of amphibole 
more magnesian than the coexisting biotite. Tie 
lines cross at low angles. No difference can be 
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Figure 6. Diagram showing graphical relations, 
with tie lines, of AFM minerals. 

Figura 6. Diagrama mostrando las relaciones 
gráficas de minerales AFM unidos con líneas. 
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detected between the hb-bt tonalite and its en
clave. Quartz monzonite biotite is less 
magnesian than that in its enclave. 

Geothermobarometry 

Correlation between crystall izatir,n pressure 
and Al concentration has been proposed by 
Hammarstrom and Zen (1986), Hollister et al. 
(1987), Johnson and Rutherford (1988), and 
Schmidt ( 1992) in hornblende of granitoids 
similar to the Santa Olalla tonalites. The 
calibration of Johnson and Rutherford ( 1988) 
has been used here because its error range is 
evidently lower than the other calibrations. 
Temperatures were calculated using the 
plagioclase-amphibole geothermometer of 
Blundy and Holland (1990), and using the 
pressures calculated above. The use of the 
hornblende geobarometer and plagioclase
amphibole geothermometer is justified by the 
presence of quartz+plagioclase+potassium 
feldspar+horn b lende+ b ioti te+ti tan i te+ 
magnetiteor ilmenite in the thin section analysed 
(Johnson and Rutherford 1988). 

Calculated pressures and temperatures ha ve 
been plotted on Figure 7a with the granite 
mínimum melt curve. The quartz gabbro defi
nes one trend, and largely reflects diminishing 
pressure. The tonalite and enclave appears to 
define a distinct trend, recording decl ining 
temperature as well as diminishing pressure. 
Many of the tonalite and enclave results lie 
below the granite mínimum melt curve, 
indicating that there has been significant 
readjustment of the total Al (at least) of the 
hornblende in subsolidus conditions. The 
variation within the tonalite-enclave analyses 
and the hornblende zonation also indicates 
declining temperature and pressure within a 
single rock. The gabbro and bt tonalitedatapoints 
converge at about 3 kb. and 800°C, which are 
probably the mínimum conditions (given sorne 
subsolidus readjustment) at which the two 
magmas interacted. This temperature appears 

very low for a gabbro to be capable of mixing 
(Sparks and Marshall, 1986). Figure 7b 
illustrates the variation between Mg# and 
pressure for the two groups of rocks. This 
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Figure 7. A) Pressure-Temperature diagram. 
Pressures calculated following Johnson and 
Rutherford (1989), and temperatures by the method 
of Blundy and Holland (1990). 

8 ) Mg# v. Al total/pressurc in amphiboles, 
distinguishingpressure-fractionation paths. Granitic 
minimun melt curve of Wyllie (1977). 

Figura 7. A) Diagrama Presión-Temperatura. 
Presiones han sido calculadas según Johnson and 
Rutherford ( 1989), y temperaturas por el método de 
Blundy and HoUand (1990). 

B) Diagrama Mg# v. Al total/presión en 
anfíboles, distinguiendose una evolución presión
fraccionación. Curva de fundido mínimo granítico 
de Wyllie (1977). 



94 BATEMAN, R. et al. 

diagram further emphasises the distinct histo
ries of gabbro and tonalite-enclave amphibole. 

Figure 8 shows a very strong temperature 
control on Ti content in amphiboles, but again 
there is an inflection in the slope at the junction 
between quartz gabbro and the tonalite-enclave 
group. This inflection is also present in the 
experimental data ofHelz (1982), al so shown in 
Fig. 8 as the shaded zone, and is likely to be a 
result of a change of importance of coupled 
substitutions, with edenite-pargasite being more 
important in the gabbro (Fig. 5). The slopes of 
the Santa Olalla gabbro and tonalite intervals 
are very similar to the corresponding intervals 
in Helz' s curves for basalts and andesites studied 
across a range of temperatures at oxygen 

1050 r 
r 

2 950 ~ 
1 

0,1 0,1 0,3 8,4 0,5 0,6 
TI (pfu) ID ampblbole 

Figure 8. Temperature vs. Ti (in amphibole) 
plot, sbowing the strong dependence of Ti on 
temperature in the tonalite-enclave paír. The gabbro 
follows a distinct trend. The shaded area is the data 
set of Helz (1982) for temperature-Ti content in 
amphiboles in experimental results on basalts and 
andesites across a range of temperatures, and at 
constant oxygen fugacities below H-M. 

Figura 8. Diagrama Temperatuni vs. Ti (en 
anfibol), mostrando la fuerte dependencia de Ti 
sobre la temperatura en el par enclave-tonalita El 
gabro sigue una evolución distinta. El área sombreada 
es el cojunto de datos de Helz (1982) para el conte
nido de Ti-temperatura en anfíboles de resultados 
experimentales sobre basaltos y andesitas a través de 
un rango de temperatura, y a fugacidad de oxígeno 
constante por debajo de H-M. 

fugacities below H-M. At higher oxygen 
fugacity, Ti contents ata given temperature are 
much reduced. The displacement of the curve 
inflection ofSanta Olalla amphiboles lies about 
l 70ºC below the corresponding point for Helz' s 
(1982) data. The difference is undoubtedly due 
to the low-temperature re:equilibration shown 
by subsolidus temperatures in Fig. 7a. This 
vector can be used to «corree!>> the calculated 
temperatures shown in Fig. 7. Gabbro 
temperatures thus adjusted have a maximum of 
1070-1090ºC. This compares well with the 
temperature of l030ºC cal cu lated from average 
compositions of cumulus orthopyroxene and 
intercumulus clinopyroxene. These pyroxenes 
are not equilibrium precipitates, and thus record 
only a minimum temperature. Minimum 
tonalite-enclave temperatures are adjusted 
upwards to 825-850"C. Theseadjustments bring 
temperatures up to feasible magmatic 
temperatures. 

Discussion: crystallization ami hybridization 

Ti variation in biotite is especially 
interesting as an indicator of intensive 
parameters, and can be used as an approximate 
guide to temperatures of formation (Robert, 
1981; Clemens and Wall, 1988). The Ti content 
of biotite is not a function of whole-rock 
composition. Figure 9 shows that, if any relation 
exists, in bulk rock compositions the less silicic 
rocks are al so the more titanian, whereas Figure 
Sb, c shows the reverse pattern for mineral 
compositions. The complete absence of a 
relationship between Ti content in biotite and 
Ti0

2 
in the whole rock precludes an 

interpretation based on mixing between 
endmembers with different Ti contents, with 
either subsequent bioti te growth or 
reequil ibration. Petrographically, quartz 
monzonite biotite phenocrysts forro large 
euhedral books. The presence of primary 
magmatic cordierite indicates high water 
pressures, and so these biotites are likely to be 
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diagram (data 
of Bateman et al. 1992). 

Figura 9. Diagrama Ti02-Si02 de roca total 
(datos de Bateman et al . 1992). 

near liquidus phases, starting growth at about 
870ºC (Clemens and Wall, 1988). According to 
Huangand Wyllie ( 1986) and Carroll and Wyllie 
(1990), biotite is not stable above 800-825ºC in 
tonalites. This reaction is not very pressure
sensitive (Wyllie, 1977), and biotite is not a 
liquidus phase in magmas more mafic than 
granodioritic (Naney, 1983). Tiüs temperature 
is below the "corrected" tem.perature (825-
850ºC) for the tonalites. Many of the biotite 
phenocrysts in the tonalites have been heavily 
resorbed and in sorne cases were overgrown by 
hornblende (Bateman et al., 1992). The 
relationship between the quartz monzonite and 
its enclave in biotite Mg# may be interpreted as 
indicating that the more ferroan phenocrysts 
grew in the felsic endmember, and that the more 
magnesian matrix biotite grew in a more mafic 
magma after hybridization. The biotite 
phenocrysts were thus inherited from the quartz 
monzonite magma, and incorporated in the 
tonalitic magma as xenocrysts by hybridization. 
Disequilibrium is shown in the tonalite biotites 
by their resorption and crossing tie lines in the 
AFM diagram. 

High Ti contents in biotite from the quartz 
monzonite and its enclave suggest that these 

biotites crystallized at higher temperatures than 
those of the homblende-bearing tonalite and 
enclave. This is a function of the stage of 
crystallization at which the biotite crystallized: 
early in the quartz monzonite magma ata high, 
near-liquidus temperatures, yet nearer the 
solidus in the otherwise initially hotter hb-bt 
tonalite magma. lt cannot be a result of the 
temperature of the bulk magma at the time of 
hybridization, as the more mafic tonalites contain 
a higher percentage of mafic endmember, and 
hence were hotter. 

The relatively felsic bt tonalites have the 
highest Ti in their biotite. The two suites of 
rocks (gabbro and tonalites) converge, and do 
not fonn a continuous suite. This precludes the 
possibility that the tonalites and gabbros could 
have been simply related by fractionation. The 
variation in biotite tetrahedral sites (Fig. 5a) 
probably reflects thecontrol ofbulk composition 
of the magma during biotite growth after 
hybridization. 

Conclusions 

Mineral chemistry of the Santa Olalla 
gabbro and tonalite-quartz monzonite magmas 
show distinct mineral chemistry trends, and do 
not forma single evolutionary suite. The data is 
best interpreted as indicating that the biotite 
phenocrysts (not phlogopite in gabbro or 
groundmass biotite) were derived from the 
quanz monzonite magma and were xenocrysts 
incorporatt:d in tonalitic magma during 
hybridization. Groundmass biotite grew in the 
hybrid. Cordierite chemistry is also consisten! 
with their being in equilibrium with the magma. 
Thermal equilibration and hybridization of 
gabbro and quartz monzonite occurred at about 
870ºC and at least 3 kbar. At this temperature, 
the biotite phenocrysts were only stable in the 
most felsic magma. The tonalites preserve 
homblende-plagioclase temperatures below the 
maximum stability of biotite in these magmas, 
and the xenocrystic biotite phenocrysts in these 
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rocks are heavily resorbed. Groundrnass biotite 
of sorne quartz monzonite magma crystallized 
after hybridization. The fact that sorne 
hornblende crystals include resorbed biotite 
implies that the hornblende also grew after 
hybridization. 
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El skarn de Arroyo Zancado: un caso peculiar de skarn de 
tipo Ca-(Fe) en la Sierra del Guadarrama (Sistema Central 
Español) 

Femando TORNOS', César CASQUET2, Cármen GALIND0 2 y José María CABALLER0 2 

1 Instituto Tecnológico Geominero de España. Ríos Rosas, 23. 28003 Madrid. 
2 Dpto. de Petrologfa y Geoquímica. Facultad de Ciencias Geológicas. Universidad Complutense. 
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Abstract: The calcic-iron skam of Arroyo Zancado replaces calcsilicate rocks, marbles aod 
metabasites aod shows three stages of hydrothermal alteration. The skam-1 is syntectonic aod consists 
in the replacement of «gabroids» by gamet. The skam-11 shows gamet and pyroxene zones, with a 
progressive increase in the iron content. Afler them, vesuviaoite, magnetite and allanite are formed. 
The skam-111 consists of magnetiie aod calcic ampbibcles (ferropargasite to magnesiohastingsite). 
Fluid inclusions in pyroxenes of the skam-11 homogenize to the vapor aod liquid phases at temperatures 
between 435 and more than 5500C. They have salinities ranging from 9 10 <!:18wt% NaCI eq. Boiling 
temperature seems to be close to 435º C, with a mínimum fluid pressure of 450 bar, which suggests 
a depth close to 1.7 km cPu,). The skam-UI formed at temperatures close to 4000 C. The calculated 
61'0n.1c1 ranges between -0:3 to +7.5 °/00, suggesting the predominance of meteoric waters with a 
progressive interaction with hosting rocks. The skams-II aod m took place without any direct relationship 
with igneous rocks. A K-Ar dating of the skam-lll provides ao age of 259±7 Ma. Tbe skarn-0 
postdates porphyry dykes dated at 296±3 Ma. The skam has formed in a geodynamic setting wbere 
W-Sn-(Zn) skams predominate. Tbe high iron content is interpreted as the product of the hydrothermal 
leaching of the host rocks. We propose a chronologic correlation of this skam with olher hydrothermal 
rocks of the Sierra de Guadarrama, such as episyenites aod low temperature greisens. 

Keywords: skam, Fe, Spaoish Central System, fluid inclusions, isotopes. 

Resumen: El skarn Ca-(Fe) de Arroyo Zancado muestra tres etapas de alteración superpuestas que 
reemplazan a rocas de silicatos cálcicos, mármoles y metabasitas. E! skam I, sintectónico, consiste en 
el reemplazamiento de un «gabroide» por granate. El skam U muestra zonas de piroxeno y granate, 
con un enriquecimiento progresivo en sus contenidos en hierro. Tras ellos cristalizan vesubiana, 
magnetita y allanita. El skarn m consiste en magnetita y anfíboles cálcicos de tipo ferropargasita a 
magnesiohastingsita. Las inclusiones fluidas en piroxenos del skam 11 homogeneizan en vapor o 
l!quido entre 435 y más de 5500C y tienen salinidades entre 9 y <:'.18% peso equiv. NaCI. La Tdiol1 debió 
de ser próxima a 435º C, con una P

0
.:oo mínima de 450 bar, lo que permite estimar una profundidad 

de .. 1.7 Km, asumiendo una presión litostática. El skarn llJ se ha formado a temperaturas cercanas a 
4000C. La B"On.1c1o calculada es de -0.3 a +7.5°/

00
, lo que sugiere un dominio de aguas meteóricas 

modificadas por interacción con las rocas encajantes. Los skams n y 111 se han formado sin conexión 
genética alguna con la actividad ígnea. La datación (K-Ar) del anfíbol del skam III indica una edad 
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de 259±7 Ma. El skam-11 es posterior a los diques de pórfido (296±3 Ma). Este skam se ha formado 
en un ambiente geodinámico donde dominan los skam de W-Sn-(Zn) y su elevado contenido en hierro 
se interpreta como debido al lavado hidrotermal de las rocas encajantes. Se propone una probable 
correlación con otras alteraciones hidrotermales de la Sierra de Guadarrama, como la episienitización 
y formación de greisenes de baja temperatura. 

Palabras clave: skam, Fe, Sistema Central Español, inclusiones fluidas, isótopos. 

Introducción 

La Sierra de Guadarrama está formada por 
un mosaico de plutones de granodioritas a 
leucogranitos que intruyen en un complejo de 
ortogneises de edad Cámbro-Ordovícica y ro
cas metaseclimentarias más antiguas, funda
mentalmente 'Paragneises con proporciones 
menores de metabasitas y mármoles (Bellido et 
al., 1981; Vialette et al., 1987). En relación con 
los mármoles - y rocas de silicatos cálcicos 
(meta-margas) asociadas - hay abundantes 
skarns con una variada tipología que ha sido 
descrita por Tomos (1990) y Casquet & Tomos 
(1991). La mayor parte son del tipo W-Sn(-Zn), 
tal como corresponde a los desarrollados en 
cadenas colisionales. A menudo muestran una 
relación espacial con las rocas plutónicas aun
que los datos geocronológicos e isotópicos dis
ponibles (Casquet et al., inédito) y la propia 
evidencia geológica (Tomos, 1990) indican 
muchas veces una desconexión temporal con el 
magmatismo. La formación de estos skarns hay 
que encuadrarla en una historia hidrotermal 
fini-hercínica y alpina que se ha reconocido en 
este sector de la Cadena y que se manifiesta de 
manera episódica desde los 300 hasta los 100 
Ma como mínimo (Caballero et al., 1992). Den
tro de este contexto, cabe reseñar el skarn de 
Arroyo Zancado, que presenta unas caracterís
ticas geológicas y geoquímicas distintas del 
resto de los skarns de Ja Sierra de Guadarrama, 
y entre las que destaca la elevada proporción de 
magnetita (hasta un 60% ), hecho poco corriente 
en skarns de tipo «colisional». 

Este skarn fue descrito inicialmente por 
Fúster et al. (1981) y Navidad & Villaseca 
(1983), que aportan una descripción y los pri
meros resultados analíticos de los silicatos de la 

ganga. Posterionnente, Tornos (1990) realiza 
una cartografía y petrografía de detalle del 
skarn, así como un estudio de inclusiones flui
das y de las condiciones físico-químicas de 
formación. En este trabajo se presenta una revi
sión del problema sobre la base de nuevos datos 
de geoquímica isotópica de oxígeno y de 
geocronologfa K-Ar. 

Aspectos geológicos generales 

El skarn de Arroyo Zancado se localiza en 
la vertiente norte del Cerro del Caloco, al Sur de 
la población de Vegas de Matute (Segovia) 
(Fig.1). En él se reconocen todavía unas gran
des cortas y escombreras, muy desfiguradas, 
que posiblemente correspondan a labores mi
neras romanas. 

El skarn se encuentra en el macizo de El 
Caloco, un afloramiento de dimensiones 
kilométricas de rocas metamórficas de alto gra
do con metasedimentos en su parte oriental y 
ortogneises (leucogneises y gneises glandula
res) de edad Ordovícico Inferior (494±10 Ma, 
Augengneis de Otero de Herreros; Vialette et 
al., 1987)en la occidental (Navidad &Peinado, 
1977). El límite entre ambos dominios es una 
amplia banda de cizalla dúctil de dirección N-S, 
atribuida a la segunda fase hercínica (Capote et 
al., 1981 ). Este macizo metamórfico termina al 
norte contra las fallas del borde meridional de la 
Cuenca del Duero mientras que por el resto está 
rodeado por granitoides hercínicos (adamellitas 
de Villacastfn, datadas en 344±8 Ma; Ibarrola et 
al., 1988). Todo este conjunto está, a su vez, 
cortado por varios diques de pórfidos grani
toideos de dirección llOOE, pertenecientes al 
complejo filoniano de la Sierra de Guadarrama 
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Figura 1.- Esquema geológico del skarn de Arroyo Zancado. (1) Ortogneises glandulares. (2) Gneises 
glandulares fémicos. (3) Paragneises fémicos. (4) Rocas de silicatos cálcicos con 1nármoles subordinados. (5) 
«GabroideS» y paleoska.m. (6) Diques de pórfido. (7) Skam de granate y piroxeno (skam JI). (8) Skam 
anfibolftico con magnetita (skam lll). 

(haz de El Caloco-La Pedriza Huertas, 1991 ). 
Uno de estos diques, con una potencia de 20-25 
m, se encuentra afectado por el skarn. El skarn 
se localiza en esta zona de cizalla y se instala 
sobre una compleja serie, que describe pliegues 
intrafoliares de tipo isoclinal, formada por ro
cas de silicatos cálcicos (RSC), y una pequeña 
proporción de mármoles y metabasitas. Este 

conjunto calcomagnesiano está envuelto por 
paragneises fémicos, que pueden llegar a tener 
tan solo 2-3 m de potencia y que están, a su vez, 
rodeados por ortogneises glandulares 
miloníticos (Fig. l ). El skarn está orientado pa
ralelamente a la foliación regional, N-S, y cons
tituye un lentejón irregular de 1x0.8 km2con un 
buzamiento de 40ºE. Es de destacar la existen-
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cía, dentro de esta zona de cizalla, de pequeños 
cuerpos muy desmembrados de metabasitas 
que pueden conservar en el núcleo Ja fábrica 
ígnea original (dioritoides y gabroides) y que 
pasan en los bordes a g'neises anfibóUcos y en 
menor medida a gneises piroxénicos. La edad 
de estos cuerpos, que están afectados localmen
te por el skam, se desconoce aunque Villaseca 
(1983) Jos relaciona con la propia zona de 
cizalla. 

El skam 

Se han reconocido tres generaciones de 
skam superpuestas. Hay evidencias muy loca
les de un skarn relicto, afectado por Ja deforma
ción penetrativa (skam 1) y dedos postectónicos 
que son lo.> dominantes. El primero de éstos 
(skarn 11) es un típico ~karn de alta temperatura, 
mientras que el últi!uo (skarn III) representa la 
alteración de los anteriores a más b:ija tempera
tura. 

Elskaml 
En el único punto donde aflora c.:I skarn 1 se 

desarrolla sobre un pequeño cuerpo «gabroide». 
Este es una roca de color gris ve¡doso, granuda 
hacia el núcleo, formado por plagioclasa 
(bytownita, ADn.86) y clinopiroxeno cálcico 

(Hd~75 Di21.u Jo._5; Fig.2 y Tabla 1) y con un 
bandeado rnilonftico más acusado hacia el bor
de, definido por la alternancia de finas capas 
granoblásticas de ambos minerales con 
poñrroclastos reliccos de tipo «augen», tanto de 
plagioclasa como de piroxeno (blastomilonitas ). 
El desarrollo de esta fábrica va acompañado por 
un incremento de la relación Mg/Mg+Fe y un 
descenso del Mn en el piroxeno (H~5 DiS4-74 

Jo0.s_2). El skam consiste en un reemplazamiento 
de Ja plagioclasa y, en menor grado, del 
clinopiroxeno por grandes porfidoblastos de 
granate (And3._35 Gro62-63 Sp1_3 Py1 Alm0-3; Fig.2 
y Tabla 1) y trazas de scheelita. Los granates 
han sido también afectados por la deformación 
rnilonftica presentándose como porfiroclastos 
con espectaculares sombras de presión forma
das por los otros minerales. Durante la defor
mación se forma algo de cuarzo, apatito y 
esfena rica en Al. Se rer;onoce un" alteración 
tardía a sericita, cliuozoisita y anfíbol cuya 
atribución al i:1etamorfismo regional retrógra
do o étl des:.uT~·llo del skam postectónico resulta 
imprecisa. 

Por el momento, su edad es desconocida. 
No se puede descartar una vinculación genética 
con las metabasitas, tal y como sugieren Fúster 
et al. (1981), aunque estos autores se referían al 
skarn postectónico. 

1 Granates ca lc icos 
..f ;!' evolucicn skorn 11 

~ -----------------
Gro ¿_0_.__..':l.o~c:B~.!:!"',g,__~~0--<-..__""--~ An d + ( Py) 

Clinopiroxenos 

º·, u~, n do~ ~ 'L!Iº Ji , !i11Q, Cl:tQii 111' a . 

calcicos 

\ Hd 
Figura 2.- Composición de granate$ y piroxenos del skarn. (6) Skarn l. (CJ) Skarn 11. 
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Tabla 1.- Análisis representativos de algunos minerales del skarn 

Piroxeno 1 Piroxeno O 0.- 1 OflDllC o V...,l>ianiiaD CliJ>oontlbol 111 

88 90 93 98 112 114 102 104 17 18 110 120 124 

SiO, 50.70 50.S6 50.86 50.55 37.19 37.74 36.11 37.49 36.84 35.79 36.28 39.11 37.00 

TiO, 0.00 0. 11 0.35 0 .28 t.38 1.25 0.68 0.95 3.57 0.00 0.31 0.30 0.24 

Al10, 1.93 2.47 1.09 0.08 13.77 13.39 2.37 19.85 13.75 17.90 14.73 12.58 13.44 

FcO' 8.30 10.18 12.90 16.22 10.65 11.30 24.02 s.10 S.02 2.97 26. 10 24.97 23. 17 

MnO 0.34 0.30 0.S6 0.27 0 .96 1.17 0.36 0.89 0.18 0.00 0. 10 0.04 O.ll 

MgO 13.12 11.92 9.09 6.82 0.25 0.31 0.26 0.35 2.26 2.20 3.37 4,41 1.69 

e.o 24.90 22.69 24.13 23.95 34.17 33.59 33.44 34.40 35.65 37.65 11.92 11.83 10.56 

Na10 o.os 0 .06 0.06 0.07 0.00 0.01 0.00 0.01 0.08 0.00 1.82 1.38 2.08 

K,O 0.03 O.Ol 0.07 0.02 0.02 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 1.86 2.16 2.S8 

f·-- - o.os O.S3 0.40 · 0.S3 1.17 2.74 .. 0 .62 

CI 1.60 

Tocal 99.37 98.32 99.11 98.26 98.65 98.82 97.35 100.1 98.03 98.10 98.51 96.78 97.4) 

XHd 25.80 32.10 43.40 56.60 XAnd 34.06 37.95 87.79 17. 13 

XDI 73. 10 66.90 54.60 42.40 X Gro 61.45 58.S6 10.21 77.92 

XJo 0 .90 0. 10 1.80 0.90 XSp 2.14 2.44 0.88 1.97 

XPy 1.00 0.97 1.12 1.36 

AM!isis modiante microsonda ITGE. (-·) oo analizado. F._ analizado como rmooo 
La .. 1ación completa de lllilisis de la Figuras 2 a 4 puede su aolicUada a 106 111tora 

Los skams postectónicos 
Skarn de alta temperatura (Skarn Il) 
Se trata de un skarn cálcico típico, con 

granate, piroxeno y vesubiana que se forma 
preferentemente a lo largo de los contactos 
entre los paragneises y las rocas de silicatos 
cálcicos, con morfologías de tipo capa, aunque 
también hay morfologías de tipo vena a lo largo 
de fracturas. En mucha menor escala, este skarn 
reemplaza también a los escasos mármoles exis
tentes. 

El skarn II tiene un carácter masivo sin 
evidencia textura) alguna de deformación 
penetrativa y su composición parece depender 
de la del protolito sobre el que se instala. La 
cartografía del skarn indica la existencia de una 
zonación metasomática del tipo: 

paragneis -> Zona del granate y vesubiana -> 
Zona del piroxeno ->Rocas de silicatos cálci
cos 

Esta transición está frecuentemente 
desdibujada por la alteración retrógrada a favor 
del contacto entre las zonas del granate y 

piroxeno. Localmente se llega a reconocer un 
bandeado con niveles alternantes de granate y 
piroxeno, tal vez debido a la existencia de 
diferencias composicionales previas. 

La zona del piroxeno está formada por una 
masa casi monomineral de clinopiroxeno de 
grano fino en mosaico con variaciones de tama
ño de grano (cristales de 0.5 a 1 mm) que 
parecen reproducir el bandeado relicto del 
protolito. El frente piroxénico sobre las rocas de 
silicatos cálcicos va precedido de una 
sericitización de la plagioclasa. El piroxeno 
evoluciona progresivamente desde diópsido a 
tipos más ferrosos, lo que se refleja en un 
zonado perceptible en los cristales y a escala 
mesoscópica (Hd14 Di

84
Jo

1 
a Hd

60
Di

39
Jo

1
, Fig.2 

y Tabla 1). Como accesorios se encuentran 
allanita, monacíta, xenotima(?) y esfena. La 
zona del granate es la más extensa en el skam de 
alta temperatura. El granate engloba y sustituye 
al piroxeno (solo al más rico en Fe) de la zona 
anterior, o reemplaza a otras litologías (gabroide, 
skarn 1 o gneises). Al igual que el piroxeno, el 
granate presenta un progresivo enriquecimiento 
en Fe (desde And

18 
Gro

78 
Sp

3 
Py

1 
a And

89 
Gro

7 
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Sp1 Py3, Fig.2 y Tabla l). En los cristales indi
viduales este zonado se manifiesta en un núcleo 
incoloro e isótropo y bordes de color salmón 
con anisotropía en sectores. Coincidente con un 
estadio avanzado de crecimiento del granate y 
en equilibrio también con el piroxeno más 
hedenbergftico, cristaliza abundante vesubiana 
rica en Fe en bellos cristales idiomorfos zonados, 
junto con magnetita y allanita. Finalmente, se 
reconoce una última etapa representada por 
venillas rellenus de un granate andradfüco rnuy 
anisótropo ( anisotropía en macias polisintéticas) 
con cantidades variables de epidota y cuarzo. 

Sobre el dique de pórfido, se desarrolla un 
periskam de granate, piroxeno y posteriormen
te epidota, que avanza por reemplazamiento 
preferente de la matriz frente a los fenocristales 
de plagioclasa. 

Skarn de baja tempera!!!ra (Skam lll) 
El skam tardío o «aposkam» es un skarn 

anfibólico con proporciones significativas de 
magnetita que se desar101la svbre el skam II, 
aunque sin alcanzar la extensión de éste. Los 
reemplazamientos se ubican preferentemente 
en las zonas de chamela de los antiguos plie
gues intrafoliares (Fig. 1) o a favor de fractllfl'.S 
paralelas al dique de pórfido. Forma masas muy 
homogéneas, sin deformación interna aprecia
ble, de color verde oscuro a negro. Su 
mineralogía es monótona y consiste en grandes 
cristales entrelazados de anfíboles cálcicos, parte 
de ellos subsilícicos (<5,75 Si; Tomos, 1990) 
muy ricos en Cl (~1.6% en peso): ferropargasitas 
y en menor medida, magnes1ohastingsitas, 
hastingsi:as y p~.rgas itas (Fig.3 y Tabla 1; v. 
también Navidaé & Villaseca, 1983). 

Esta zona stistituye preferentemente a h 
del piro~eno y en menor proporción :i la del 
granate, aur.4uees corrien:e encontrar al a!lfibol 
rellenando cavidades i.11ersertales en éste. La 
mineralización está formada por magnetita 
idiomorfa masiva e intersticial en el anfíbol y 
muy rica en Sn (hasta 0.3% en peso), con 
inclusiones muy pequeñas y de distribución 
irregular de pirita y calcopirita. Este skam se 

caracteriza por tener contenidos muy bajos en 
ciertos elementos de interés económico (<10 
ppm de W, entre 30 y 180 ppm de Pb y entre 20 
y 140 de Zn). Solo el Sn muestra un apreciable 
enriquecimiento (entre 30 y 480 ppm). 

Edad del skarn 

Se ha datado un anfíbol del skam ill por el 
método KfAr (Caballero et al., 1992). La edad 
aparente de formación esde259±7 Ma(Pérmíco 
Medio). La edad máxima del skam II puede ser 
inferida indirectamente a partir de Ja edad del 
pórfido al que reemplaza. Aunque la edad de 
este dique se desconoce, se dispone de una edad 
Rb-Sr (roca total) de otro dique de la misma 
dirección, pero perteneciente a diferente haz, 
que es de 296±3 Ma (Gal indo et al., 1994). Si el 
episodio fi lonianc E-O en el Guadarrama se 
considera en conjunto más o menos isócrono, 
entoncc:s esta t>dad puede tomarse como límite 
razonable para el skarn Il. 

.• 

Si 

(No+K), • o. so~¡ Ti < o.so: re .. > AJ"' 

MI J,:Pt UO 1.J:S U IO t.PI UO &.a UO tn UO . 
1 1 

1 D . i l q,: "' .. -
e • ! 

(No+K), • 0 .50: Ti < 0.50: f'eJ+ • Al"' 

Figura 3.- Composición de los clinoanfíboles 
cálcicos ::!el skarn Ill. (A) Hastingsita. (B) 
Magnesiohas1ingsita. (C) Ferropargasita. (D) 
Pargasita. Clasificación de Leake (1978). La pro
porción dt: Fe3•estimadaen base a Shimazaki ( 1982). 
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Estudio de inclusiones Duidas 

El estudio de inclusiones fluidas se ha res
tringido al piroxeno y granate del skarn 11, al 
carecer de inclusiones los anfíboles del skarn 
m. Debido a su pequeño tamaño ( <5µm) y a las 
características ópticas del granate y piroxeno, 
solo se han podido obtener unos pocos datos de 
temperatura de homogeneización (Fig.4) y aún 
menos de fusión del hielo. Las inclusiones 
fluidas son acuosas bifásicas (L+G), que en los 
granates ninguna ha homogeneizado por deba
jo de 5500 c, límite máximo de trabajo del 
equipo instrumental. En el piroxeno las inclu
siones homogeneizan entre 436 y más de 5500C, 
haciéndolo indistintamente en fase vapor o H
quida, sugiriendo que la formación del skarn de 
alta temperatura podría estar ligado a procesos 
de inmiscibilidad. Las pocas (n=8) temperatu
ras de fusión final de hielo medidas varían entre 
-12 y -6° C, indicando s:tlinidades entre 9.2 y 
16% peso eq. NaCI. No obstante, deben de 
existir inclusiones con salinidades superiores 
incluso al 18% peso eq. de NaCI, como lo 
sugiere el hecho de que algunas inclusiones del 
piroxeno y todas las del granate no hayan 
homogeneizado a 5500C (ver curva de puntos 
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Figura 4.- Histograma de temperaturas de 
homogeneización de las inclusiones fluidas en 
piroxenos del skam D. (L) Homogeneización en 
líquido (V) Homogeneización en vapor. 

críticos del sistema NaCl-Hp, p.e. Knight & 
Bodnar, 1989). La notable variabilidad 
composicional que se deduce de estos datos, 
refuerza también el papel de la inmiscibilidad 
en la formación del skarn. La presencia de 
abundante Cl er. los anfíboles sugiere que tam
bién los fbidos ligados al skarn m deberían 
tener una salinidad elevada (Dick & Robinson, 
1979). Tanto en la secuencia de enfriamiento 
como al triturar en glicerina no se han observa
do burbujas de col. lo que sugiere que su 
proporción molar no es superior a 0.05 
(Hedenquist & Henley, 1985). Esta XC0

2 
tan 

baja es concordante con Ja ausencia de calcita y 
la abundancia de vesubiana, epidota y anfíboles 
férricos, minerales característicos de ambientes 
pobres en col. 

Condiciones de formación 

La simplicidad composicional del skarn, 
formado por escasos silicatos con amplia varia
bilidad composicional y el reducido número de 
minerales metálicos, hace que las condiciones 
de fonnación sean difíciles de precisar. La 
presión y temperatura de fluido durante la for
mación del skar:i II pueden evaluarse si se 
tienen en cuenta los cambios de densidad y 
salinidad que hay que esperar en un proceso de 
inmiscibilidad. La mezcla del líquido y el vapor 
en diferentes proporciones en las inclusiones 
fluidas ha sido modelizada por Darimont & 
Coipel (1982). La salinidad global de la inclu
sión (que determina el valor del punto crítico), 
depende de Ja relación V vapo/Vliq· Por debajo de 
374°C, los efectos son sólo significativos para 
contenidos de vapor muy altos. A temperaturas 
más altas (y valores de P nuido corres
pondientemente mayores) el efecto del conteni
do de vapor en la inclusión es mucho mayor al 
disolver mayor cantidad de sal, traduciéndose 
en un descenso más rápido de las salinidades 
globales y, con ello, de las temperaturas críti
cas. Mas significativo es el efecto del contenido 
de vapor sobre Ja T hom de las inclusiones. En un 
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proceso de ebullición hay que esperar una dis
tribución de frecuencias semejante en las tem
peraturas de homogeneización a vapor y a líqui
do, con valores comprendidos entre los de la 
Td>llu y la Tcrit. La Tdluu debe de ser, por ello, 
próxima al valor más bajo medido de la T ...... en 
nuestro caso 435º C. Esta temperatura repre
senta, por lo tanto, una valor mínimo, pero 
próximo a la temperatura de formación del 
skarn II. 

El modelo de Darimont & Coipel ( 1982) es 
excesivamente simple, al no tener en cuenta los 
efectos que sobre la salinidad del líquido tien~ 
la propia pérdida de vapor hacia el exterior del 
sistema, corno es de esperar en este tipo de 
situaciones. En consecuencia, el líquido tende
rá a hacerse más salino al fraccionarse preferen
temente en él las sales disueltas. Si esto se 
combina con el modelo anterior nos encontrare
mos con inclusiones de múltiples tipos, resul
tantes de la mezcla de líquidos de muy distintas 
salinidades con el vapor. En cualquier caso, la 
T et>uu seguiría siendo próxima al valor mínimo 
de las T11om medidas y la P cbvu correspondiente 
prácticamente independiente de la salinidad del 
líquido. 

De lo anterior se deduce que los valores 
más probables de la temperatura y P nu1c1o en el 
momento de la ebullición debieron de ser del 
orden de 435°C y de 450 bar, aproximadamen
te. Se pueden plantear dos situaciones extre
mas: 1) Si se supone que P

00
.,. .. P

61 
entonces se 

deduce una profundidad aproximada de unos 
1,7 Km (p=2,7 g/cm3

). 2) Si la Pnuido es 
hidrostática (sistema abierto a la superficie) 
entonces la profundidad calculada para una 
columna de fluido ebullente con un 9% peso eq. 
NaCl sería anormalmente grande, más de 7 km. 
El primer valor es más consistente con el tipo de 
deformación y con la profundidad de formación 
de rocas hidrotermales aparentemente sincró
nicas (Caballero, 1993; Tomos et al., 1993). 

No se tienen datos definitivos para estimar 
las condiciones de formación del skarn tardío. 
Sin embargo, la comparación con skarns simi
lares, formados por clinoanffboles ricos en hie-

rro, magnetita y muy pocos sulfuros apunta 
hacia temperaturas cercanas a Jos 4000C (Van 
der Marcke & Verkaeren, 1985), y en ningún 
caso superiores a los 500-540°C, límite de es
tabilidad de la ferropargasita para una f0

2 
entre 

los tampones QFM y NNO (Guilbert, 1966). 
El reemplazamiento del piroxeno por gra

nate y el incremento progresivo de la relación 
Fe}+/Fe2• durante la formación del skarn II indi
can que éste se formó en un medio progresiva
mente más oxidante. En un sistema con esta 
variabilidad composicional es difícil delimitar 
el rango de f02, que variaría, aproximadamen
te, entre 10·26 y 10·24 bar a 430-4500 C. Los 
rangos de fugacidad de oxígeno y azufre del 
skarn Ill sólo pueden conocerse también a gran
des rasgos. La presencia de magnetita con pirita 
y calcopirita indica que el valor de la f02 estuvo 
limitado por los tampones pirrotita
pírita-magnetita y magnetita-hematites (log f0

2 

= -26,4 a -23,8 a 400°C, respectivamente). Es 
probable que la f0

2 
haya sido tamponada por el 

par anfíbol-magnetita. La fugacidad de azufre 
estaría limitada, a su vez, entre el tampón 
pirrotita-pirita y el pirita-calcopirita-bornita 
(10·7•9 a 10·3·9 bar a 400°C). 

Origen y características d el fl u ido 
hidro termal 

Se ha determinado la composición isotópica 
del oxígeno (a11osMow> en dos granates y un 
piroxeno del skarn II, as! como en dos anfíboles 
y dos magnetitas del skarn lII (Tabla 2). Con 
estos datos se ha estimado la composición 
isotópica del agua en equilibrio con estos mine
rales a las temperaturas estimadas de formación 
del skam, un intervalo de 430-5000C para el 
skarn II y de 400-4500C para el Ill. Las curvas 
de fraccionación mineral-8i0 empleadas son 
las de Caballero (1993) y Zheng (1993). 

Como puede verse, los valores obtenidos 
para la composición del fluido a partir de cada 
mineral muestran diferencias apreciables, lo 
que sugiere un desequilibrio isotópico. De he-
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cho, las temperaturas calculadas por 
geotermometría isotópica son absurdas y no se 
han incluido en la Tabla 2. Por lo tanto, la 
composición isotópica del fluido ha de ser con
siderada sólo de forma indicativa. La S1800•1d~ 
calculada para el skarn II varía entre -0.3 y 
+2.3 º'oo mientras que en el skarn m, lo hace 
entre + 3.4 y + 7 .5°/ 

00
• En este sentido resulta 

evidente -que, si se excluye la magnetita, los 
fluidos quedan fuera del campo de las aguas 
magmáticas y metamórficas de alto grado (e.g., 
Sheppard, 1986). Por otro lado, también hay 
una tendencia del fluido a hacerse más rico en 
180 al pasar del skarn II al III. La interpretación 
más razonable y coincidente con la geología es 
que las aguas involucradas en la fonnación del 
skam postectónico son inicialmente de origen 
meteórico y son modificadas por interacción 
con rocas cristalinas en un grado que es mayor 
en el caso del skarn más tardío y de menor 
temperatura. El efecto de la ebullición sobre la 
composición isotópica del fluido residual, a la 
temperatura de formación del skarn II ~430° 
C), es probablemente mínima, ya que el factor 
de fraccionación Afi20ui·H20lv> es muy bajo 
por encima de 400º C (Friedman & O'Neil, 

Tabla 2.- Composición isotópica del oxíge
no (0110SMOW) en minerales deJ skam y estima
ción de Ja 0110 del fluido a partir de las curvas 
de fraccionamiento de Caballero ( 1993) para el 
granate y de Zheng (1993) para el resto de los 
minerales. Las temperaturas de cálculo son 
435-500°C para el skarn II y 400-450°C para el 
skarn III. 

Muestra Mineral ª"º"" a•'O,ll. 
KS29P Piro..,,., 11 +0.2 +1.6 a +I 7 

KS29GR Granate 11 -0.6 +2.2. +2.3 

KS30GR Granate 11 -3.0 -0.3. -0.1 

KS7A Anfíbol DI +1.6 +3.4 

12704A Anfibol 111 +1.7 +3.S 

12704M Ma¡netita m -1.6 +6.61 +7.S 

KSlM Magnetita UI -2.1 +6.1. +7.0 

1977). La salinidad del skarn II es entre 3 y 4 
veces la del agua marina. Es poco corriente en 
fluidos meteóricos y debe interpretarse como 
producto de la ebullición en el sistema 
hidrotermal. 

Discusión y conclusiones 

El skarn del Arroyo Zancado muestra una 
evolución compleja, con una primera etapa 
(skarn n. pre o sincinemática con Ja zona de 
cizalla dúctil sin-F

2 
de El Caloco. Hay una 

segunda etapa, mayoritaria y postectónica, que 
da lugar a los skams II y III (<!:259±7 Ma) y que 
es posterior al episodio filoniano representado 
por los diques de pórfido con dirección E-O del 
sector (probablemente 296±3 Ma). La mayor 
parte del skarn no guarda, por lo tanto, relación 
alguna de contemporaneidad, ni con las 
metabasitas presentes en la zona (Fúster et al., 
1981) ni con la zona de ciza1la (Villaseca, 
l 983). Ello es cambién extensible a los 
granitoides que rodean a este macizo 
metamórfico. 

El skarn es de tipo cálcico-(Fe) y formado 
probablemente por procesos amagmáticos y a 
poca profundidad (probablemente menos de 
1,7 Km). Las temperaturas estimadas varían 
entre los 4300 c mínimos del skarn Il y Jos, 
aproximadamente, 4000C del skarn m. Destaca 
la evidencia de ebullición durante, al menos, la 
formación del skarn Il, que se interpreta como 
responsable de las salinidades detectadas en las 
inclusiones fluidas (9.2 a <!:I 8% peso eq. NaCI). 
El fluido es esencialmente acuoso y probable
mente de origen meteórico, aunque modificado 
por reacción con ei basamento cristalino en una 
proporción que parece aumentar al pasar del 
skarn Il al ID. La elevada fugacidad de oxígeno 
necesaria para la formación de magnetita a 
costa de los silicatos puede ser debida a la 
propia ebullición y/o a la implicación de aguas 
meteóricas algo oxidadas en el sistema. · 

El skarn postectónico representa un proce
so hidroterrnal asociado a Ja circulación de 
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aguas meteóricas calentadas en circuitos 
convectivos en el interior del basamento 
hercínico fracturado. Dentro de los límites de 
error de los métodos radiométricos, la forma
ción del skarn de Arroyo Zancado es próxima 
en el tiempo a un episodio hidrotermal de im
portancia regional bien conocido en sectores 
mas profundos de la Sierra de Guadarrama. Se 
trata de la episienitización que ha sido datada 
con bastante precisión (277 Ma) (Casquet et al., 
1992; Caballero, 1993). Asimismo, hay una 
alteración de tipo ácido de casi la misma edad 
(267±7 Ma) en el cercano granito de 
Navalcubilla, también formado a poca profun
didad (Caballero et al., 1992; Tornos et al., 
1993). 

En cualquier caso, el skarn de Arroyo 
Zancado muestra una serie de peculiaridades, 
tales como a) la relación espacial directa con 
protolitos ricos en hierro (metabasitas), b) la 
elevada proporción de magnetita, c) la presen
cia de clinoanfíboles cálcicos pobres en sílice y 
ricos en CI y d) la formación a partir de fluidos 
notablemente más salinos que el resto de los 
skarns del Sistema Central Español (Tomos, 
1990). Estas características, así como la com
posición y evolución temporal del granate y 
piroxeno en el skam permiten encuadrarlo den
tro de la categoría de skarns cálcicos con hierro 
de Einaudi et al. (1981). Aunque Jos skarns de 
tipo Ca-(Fe) pueden aparecer en cualquier ám
bito geodinámico, suelen estar relacionados 
con rocas ígneas básicas a intermedias en am
bientes pre a sincolisionales, capaces de aportar 
grandes cantidades de hierro al sistema 
hidrotermal. Sin embargo, el contexto 
geodinámico del skam del Arroyo Zancado es 
postcolisional y, de hecho, los demás skarns 
reconocidos en el sector son de tipo W-Sn(-Zn) 
(Tomos, 1990). El carácter rico en Fe es proba
blemente el resultado de la remobilización de 
este elemento contenido en algún litosoma cer
cano rico en este metal. Pensamos que el candi
dato más idóneo son las propias metabasitas, 
bien entendido que procedería del «lavado» de 
las mismas y no de una fase fluida liberada al 
final de Ja cristalización magmática, tal como 

proponían Fúster et al., (1981). 
Ejemplos semejantes, con skarns de Fe 

desarrollados en relación con litologías ricas en 
dicho elemento y fuera de ámbitos pre a 
sincolisionales, han sido reconocidas también 
por Sbimazaki (1982), Toulhaut (1982), Meinert 
(1984), Van der Marcke & Verkaeren (1985) o 
Rose et al. (1985), entre otros. En el Sistema 
Central Español esta situación se repite en los 
skarns de La Paradilla (Santa María de la Ala
meda) y Collado de Valdemarún (Cabezas de 
Hierro) (Tornos, 1990). El elevado contenido 
en Sn del skarn de Arroyo Zancado se interpreta 
como debido a su encuadre dentro del Macizo 
Hespérico, con abundantes granitos 
mineralizados en Sn. Esta característica regio
nal se sobreimpone como una impronta 
estannífera al carácter férrico del skarn (Van 
der Marcke & Verkaeren, 1985; Casquet & 
Tornos, 1991). 
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Metamorfismo de bajo-grado en facies prehnita-pumpellyita 
en las metabasitas del Sinclinal de Almadén. 
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Abstract: lgneous rocks, mainly of basic compostion (lavic and subvolcanic rocks) appear 
in1ercalated between the detritic paleozoic malerials of the Almadén Syncline (Centro lberian Zone, 
lberian MassiO. Relic igneous pyroxene chemistry and Nb/Y and (La/Lu)

0 
ratios of these basic rocks 

show an alkaline affinity for the Siluric to Devonic lavas and diabases, and a tholeiitic affinity for the 
quartz-diabases present in this area. Sorne low-grade metamorphic parageneses are present in differents 
basic rocks of lhe Almadén Syncline. These parageneses are mainly composed of chlorite, pumpellyite, 
prehnite, epidote, white mica, titanite, aclinolite, quartz and albite. In the alkaline affinity metabasites, 
litanite + chlorite is the main assemblage. Pumpellyite, prehnite and aclinolite are restricted to the 
tholeiitic metabasi1es, showing different metamorphic parageneses with respect to lheir position in the 
lithoes1ra1igraphic column. Mg/(Mg+Fe)"" values, ranging between 0.44 and 0.66, have a good 
correla1ion with the Mg/(Mg+Fe)roct values. 

Mineral associations presenl in different domains as well as chemical characteristics of sorne 
metamorphic minerals (pumpellyi1e and actinoli1e, specially) indica1e low-grade, prehni1e-pumpellyi1e 
close 10 1he boundary with the pumpellyite-ac1inoli1e facies, me1amorphic conditions. The absence of 
CaAl-silicales in 1he alkaline metabasitic levels is due to their high carbonation value. Vertical variations 
of me1.amorphic associations, with pumpellyite in the top levels and ac1inolite in the lower ones, is a 
consequence of different [mg]roct be1ween these metabasitic levels, rather than a metamorphic gradient. 
Genesis of these Jow-grade metamorphism could be related with the deformational processes during 
the Variscan orogeny. 

Key words: Low-grade metamorphism, prehnite-pumpellyite facies, metabasites, Paleozoic, 
Almadén Syncline. 

Resumen: Intercaladas entre Jos materiales detríticos paleozóicos del Sinclinal de Almadén (Zona 
Cen1ro Ibérica del Macizo Hespérico) aparecen rocas ígneas, de composición fundamentalmente bá
sica, de carac1er Jávico y subvolcánico. El quimismo de los piroxenos ígneos relictos, así como las 
razones Nb/Y y (La/Lu) •• indican una afinidad alcalina para las lavas y diabasas de edad Silúrica a 
Devónica, y toleftic.a par.a las cuarzodiabasas presentes en el area. Diferen1es paragénesis metamórficas 
de bajo grado están presentes entre los diferen1es niveles de rocas básicas del Sinclinal de Almadén. 
Dichas paragénesis eslán conslituidas fundamemalmente por clorita, pumpcllyita, prehnita, epidota, 
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mica incolora, titanita, actinolita, cuarzo y albita. En las metabasitas de afinidad alcalina, la asociación 
dominante es titanita + clorita. Pumpellyita, prehnita y actinolita están restringidas exclusivamente a 
las metabasitas de afinidad toleítica, observándose variaciones de las asociaciones minerales en fun
ción de su posición en la columna litoestratigráfica. Los valores de Mg/(Mg+Fe)c1or;u varían entre 0.44 
y 0.66, mostrando buena correlación con el valor de Mg/(Mg+Fe)roc:,: 

Las asociaciones minerales presentes en los diferentes dominios, así como el quirnismo de deter
minados minerales metamórficos (en particular pumpellyita y titanita), indican condiciones de 
metamorfismo de bajo grado, en facies prehnita-pumpellyita, al límite con la facies 
pumpellyita-actinolita. La ausencia de aluminosilicatos de calcio en los niveles correspondientes a las 
metabasitas de afinidad alcalina se debe al alto grado de carbonatación de las mismas. La variación 
en Ja vertical de las asociaciones metamórficas, con pumpellyita en los niveles superiores y actinolita 
en los inferiores, es consecuencia de la diferencia en los valores de [mg) entre los diferentes niveles 
de metabasitas estudiados, más que una variación producida por un gradÍ~~te metamórfico. La génesis 
de este metamorfismo de bajo grado debe estar en relación con los procesos de deformación que 
tuvieron lugar durante la orogenia Varisca. 

Palabras clave: Metamorfismo bajo grado, facies prehnita-pumpellyita, metabasitas, Paleozoico, 
Sinclinal de Almadén. 

Introducción 

El Sinclinal de Almadén, situado en el 
sector meridional de la Zona Centro Ibérica del 
Macizo Hespérico, se caracteriza por Ja presen
cía de materiales paleozoicos, de edad com
prendida entre el Ordovícico Superior 
(Arenígiense) y el Devónico Superior (Figura 
1). Estos materiales son de naturaleza funda
mentalmente detrítica, como en el resto de la 
Zona Centro-Ibérica (Gutiérrez Marco et al., 
1990), aunque en este sector se caracterizan por 
la presencia de abundantes intercalaciones vol
cánicas a partir del Silúrico, así como de impor
tantes mineralizaciones de mercurio (Saupé, 
1973, 1990; Hernández, 1984; Borrero e Hi
gueras, 1990; Ortega y Hernández, 1992). 

Los diferentes tipos de rocas ígneas repre
sentados en el Sinclinal de Almadén, funda
mentalmente de composición básica, están ca
racterizados por una importante. alteración 
hidrotermal, esencialmente carbonatada, rela
cionada con las mineralizaciones de mercurio. 
Esta alteración llega a suticuir completamente 
las paragénesis ígneas primarias, provocando 
modificaciones en el quimismo original de di
ferente envergadura (Higueras, 1993). Ade
más, Sainz de Baranda (1988), S:-:inz de Baran
da y Lunar ( 1989) e Higueras y Munhá ( 1993) 

describen la pres~ncia de prehnita, pumpellyita 
y actinolita en algunos de los niveles básicos de 
este sector. 

En el presente trabajo estudiamos estas 
asocinciones minerales (prehnita-pumpellyita
actinolita), típicas del metamorfismo de bajo 
grado en metabasitas. El objetivo de este traba
jo es precisar Ja naturaleza y características del 
metamorfismo de bajo grado que afectó al 
Sinclinal del Almadén, cuyo origen estuvo po
siblemente relacionado con Ja orogenia V arisca. 

Caracteristicas generales del magmatiismo 
básico del Sinclinal de Almadén 

El magrnatismo en el Sincli na! de Almadén 
está J"(:pre::sentado por una serie compleja de 
rocas ígueas, que comprende piroclastitas, Ja-

. vas de composición variada y rocas de tipo 
subvolcánico (Sainz de Baranda y Lunar, 1989; 
Higueras y Monterrubio, 1992; Higueras y 
Munhá, 1993; Higueras y Morata, 1994). Las 
lavas básicas presentan composiciÓnes que va
rían desde basanitas/nefelinitas hasta 
traquibasalto:; o basaltos con plagioclasa, con 
basaltos olivínicos (;Orno términos intermedios 
y más abundantes en la secuencia. Las rocas 
subvolcánicas son de tipo diabásico, observán-
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Figura 1.- Localización geológica del Sinclinal de Almadén. Z.C.= Zona Cantábrica; Z.A.L. = Zona 
Asturoccidental-Leonesa; Z.C.I. = Zona Centro Ibérica; Z.O.M. = Zona de Ossa-Morena; Z.S.P. =Zona 
Sur-Portugesa (modificado de Borrero e Higueras, 1990). 

dose desde diabasas olivínicas hasta 
cuarzo-diabasas, con términos intermedios de 
diabasas con piroxenos (ver Tabla 1). 

Sobre la base del quimismo de los piroxenos 
ígneos que aparecen como fases relictas de 
algunos de los niveles básicos del Sinclinal de 
Almadén, Higueras y Morata (1994) han mos
trado cómo las lavas basálticas y diabasas 
otivfnicas (de edad Silúrica a Devónica) pre
sentan afinidad alcalina, mientras que las 
cuarzo-diabasas (subvolcánicas) tienen afini
dad toleítica. Estas diferencias, puestas de ma
nifiesto mediante el quimismode los piroxenos, 

· son consistentes con las que se observan al 
estudiar la composición química global de los 
contenidos de determinados elementos traza 
considerados como inmóviles durante los pro-

cesos de alteración. De este modo, los valores 
de Nb/Y y (La/Lu)

0 
de las lavas basálticas ~ 

diabasas olivínicas (valores de 1.5 a 5.5 y 11.0 
a 30.8, respectivamente) son propios de un 
magmatismo de afinidad alcalina, mientras que 
los valores de tales razones de elementos traza 
en el caso de las cuarzodiabasas (con valores de 
0.5 a 1.2 y 5.6 a 7.2, respectivamente) son 
propios de un magmatismo de afinidad 
subalcalina (Higueras y Monterrubio, 1992; 
Higueras, 1993; Higueras y Muhná, 1993; Hi
gueras y Morata, 1994). Las características 
geoquímicas de ambos tipos de magmas se 
corresponden con las de un magmatismo gene
rado en un ambiente tectónico de intraplaca 
continental. La evolución temporal de este 
magmatismo indica que se originó como conse-
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Tabla 1.-Principales caracterfsúcas petrológicas y asociaciones metamórficas de las diferentes 
metabasitas estudiadas. Orden estratigráfico de las muestras según Figura 3. 
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cuencia de tasas crecientes de fusión parcial, 
producidas, probablemente, por el ascenso de 
un pluma mantélica (Higueras y Munhá, 1993). 

Paragenesis metamórficas. 

A fin de estudiar la naturaleza y posible 
evolución del metamorfismo, así como la in
fluencia del quimismo del protolito en las 
paragénesis secundarias, se ha realiZ?.do un 
estudio de los diferentes niveles básicos presen
tes en el Sinclinal de Almadén (Figura 2). Como 
fases de neoformación metamórfica se han iden
úficado pumpellyita, prebnita, epidota, mica 
incolora, titanita, actinolita, clorita, cuarzo y 
albita. A pesar de la formación de estas fases 
minerales, las relaciones texturales primarias se 
siguen conservando. Además, como fase tardía 
aparece calcita, engloba!ldo en ocasiones a al
guno de los minerales metamórficos previa
mente formados. Las principales caracterfsú
cas petrológicas, así como las asociaciones 
minerales metamórficas presentes en cada una 
de las muestras estudiadas, están resumidas en 
la Tabla l. 

Es de resaltar el hecho de que las asociacio
nes prehnita-pumpellyita se restrinjan única
mente a las metabasitas de afinidad toleftica, 

1
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Figura 2.- Columna litoestratigráfica sintética de 
los düerentes materiales constituyentes del Sinclinal 
de Almadén, modificada de Borrero e Higueras 
( 1990), con indicación de Jos diferentes niveles ígneos 
estudiados. 
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estando totalmente ausentes en las metabasitas 
de afinidad alcalina. Incluso, en aquellas 
metabasitas de afinidad toleítica con abundan
tes carbonatos (muestras CAF-1 o AJ-1), están 
ausentes estos alumino-silicatos de calcio, índi
ces del metamorfismo de bajo grado en siste~ 
mas basálticos. 

En los procesos de metamorfismo de bajo 
grado, una de las principales restricciones radi
ca en establecer cuáles son las paragénesis que 
están en equilibrio. Para tal motivo, hemos 
definido tres "microdominios textura/es" en los 
que se establecerán las asociaciones minerales 
metamórficas en equilibrio: l) pseudo- morfosis 
y reemplazo de fases ígneas previas (olivinos, 
plagioclasas o piroxenos, principalmente); 2) 
posiciones intersticiales en la matriz basáltica, 
y 3) rellenos deespaciosabiertos. Las principales 
asociaciones minerales en cada uno de estos 
microdominios texturales son (abreviaturas de 
las fases minerales según Kretz, 1983): 

l.- pseudomorfosis y reeplazamiento de 
fases ígneas preexistentes 
olivino ---+ Chl + Ttn 
plagioclasa -~ Prh + Pmp + Chl + Ep + Ab 
+ Mica incolora 
piroxeno ---+ Chl + Ttn ± Act + Ttn 
óxidos Fe-Ti ---+ Ttn 

2.- matriz 
---+ Chl + Ep ± Prh ± Pmp ( + calcita) 

3.- relleno de espacios abiertos (fisuras) 
---+ Calcita 

Considerando estas asociaciones en equili
brio, y según los criterios de Liou et al. ( 1987), 
se puede establecer que estas paragénesis co
rresponden a un metamorfismo de bajo grado, 
no deformacional, en facies prehnita
pumpellyita. La presencia de actinolita en los 
niveles basales de Ja secuencia, con ausencia de 
pumpellyita, excluye Ja posibilidad de hablar 
de facies pumpellyita-actinolita en tales nive
les. 

Quimismo de las fases metamórficas 
neoformadas 

Los análisis químicos de las diferentes fa
ses de metamorfismo de bajo grado, así como 
de las fases ígneas relictas, han sido realizados 
en una microsonda automática CAMECA 
SX-50, tanto en los Servicios Técnicos de la 
Universidad de Granada (20 Kv y 20 nA como 
condiciones analíticas), como en la Universi
dad de Oviedo (15 Kv y 15 nA). 

Pumpellyita 
Es, junto con prehnita y clorita, el mineral 

de metamorfismo más abundante en las 
metabasitas del Sinclinal de Almadén, aunque 
su presencia está restringida únicamente a algu
nas cuarzo-diabasas de afinidad toleftica (Tabla 
1). Por lo general aparece en el microdominio 
de la plagioclasa, aunque también es posible 
encontrarla en posiciones intersticiales de Ja 
matriz, formando pequeños agregados radiales. 
Petrográficamente se distinguen dos tipos: uno 
demarcadopleocroismoamarillo-marrón y otro 
de color verde-esmeralda. Los análisis quími
cos de microsondadelasdiferentes pumpellyitas 
analizadas están resumidos en la Tabla 2, 
proyectándose sus composiciones en el 
diagrama Al-Fe-Mg (Figura 3). Es interesante 
resaltar que aquellas pumpellyitas de marcado 
color marrón son las más ricas en Fep3 (12.92 
a 17%), mientras que las de color verde-esme
meralda tienen menores contenidos en Fe

2
0

3 
(7.24 a 10.45%). Estas variaciones en los con
tenidos en Fe

2
0

3 
condicionan que el campo 

delimi~ado para la composición de las 
pumpcllyitas del Sinclinal de Almadén com
prenda area~ que abarcan desde las propias de 
las facies prehnita-pumpellyita hasta el límite 
inferior de la facies pumpellyita-actinolita (Fi
gura 3). Liou ( 1983) estableció que contenidos 
en Fep

3 
de las pumpellyitas inferiores al 10% 

eran propios de pumpellyitas generadas en con
diciones de facies pumpellyita-actinolita y 
esquistos azules, mientras que valores por enci
ma del 10% corresponderían a facies de más 
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Tabla 2.- Valores medios del quimismo de 
las pumpellyitas de las metabasitasdel Sinclinal 
de Almadén. XFel+ = Fe,j(Fe, .. + Al) (Fe,"' 
expresado como Fe3+). 

LAMINA CB3 C84 ces ces 
Nº ANALISIS 8 4 4 7 

SI02 37.40 37,26 36,49 36,14 
TI02 0,03 0,02 0,01 0,05 
Al203 22.52 22,27 18,84 18,46 
Fe.203 9.28 8,73 13,56 15,03 
Cr203 0,02 0,02 0.02 0,02 
MnO o.os 0,08 0,04 0,03 
MgO 1.46 1,55 1,39 1.34 
Ca O 22.94 22,55 22,35 22.26 
Na20 0,19 0.42 º·ºº 0,1 3 
K20 0,02 0,03 0,02 0,01 

SUMA 93,90 92.93 92,71 : 93,48 

Formula ajustada a 24,5 oxígenos ! 

SI 6,02 6,06 6.05 5.98 
Al·Z º·ºº º·ºº 0,00 0,02 
SUMAZ 6,02 6,06 6,06 6,00 

Al·Y 4,00 4,00 3,68 3.58 
Ti º·ºº º·ºº º·ºº 0.01 
Fe-y º·ºº º·ºº 0.32 0,41 
SUMA V 4,00 4,00 4,00 4,00 

Fe-x 1,12 1,07 1,38 1,46 
.Mg 0,35 0,38 0,34 0,33 
Al·x 0,28 0,27 º·ºº º·ºº Cr3+ º·ºº º·ºº º·ºº º·ºº Mn2+ 0,01 0,01 0,01 º·ºº SUMA X 1,76 1,73 1,73 1,79 

Ca 3.96 3,92 3,9 7 3.95' 

Na 0,06 0.13 º·ºº 0.04 
K º·ºº 0,01 0.00 º·ºº Mn·w º·ºº º·ºº 0.00 º·ºº SUMAW 4,02 4,06 3.97 3.99 

Suma cal 15.80 15.85 15,76 15.78 
XFe3+ 20,80 19.97 31.45 34,18 

bajo grado (ceolitas, prehnita-actinolita y 
prehnita-pumpellyita). Los contenidos en Fep3 
de las pumpellyitas, así como su proyección en 
la Figura 3, indicarían pues que el metamorfismo 

que las generó sería propio del de las facies 
prehnita-pumpellyita, próximo al límite con la 
facies pumpellyita-actinolita. También es im
portante señalar el hecho de que aquellas 
pumpellyitas desarrolladas en las metabasitas 
en facies pegmatoides (términos más diferen
ciadas de la cristalización y, por lo tanto, con 
menores valores de [mg]), tales como CB-5 y 
CB-6 son las que tienen mayores valores de 
XFel+ (Figura 4), y no presentan Al en la posi
ción X (ver Tabla 2). 

Prehnita 
Aparece como agregados radiales en el 

interior de plagioclasas, presentando un aspec
to limpio, aunque en ocasiones presenta finas 
impurezas, que le dan un aspecto más "sucio". 
Los valores deXFel+ (=Fel+fFel++AJ)obtenidos 
(Tabla 3 y Figura 4) varían entre el 0.85 y 
20.57%, observándose variaciones importantes 
incluso dentro de una misma muestra, aunque 
los valores más altos se restringen, al igual que 
en el caso de las pumpellyitas, a las prehnitas 
desarrolladas en los diferenciados pegmatoides. 
Sin embargo, y a diferencia de lo observado en 
las pumpellyitas, no se observa una relación tan 
clara entre el valor de XFe3> y el grado de 
diferenciación de la roca en la que se forma. En 
cualquier caso, las importantes variaciones en 
XFel+ (con valores próximos al 20%) pueden 
deberse, sobre todo, a la presencia de pequeñas 
impurezas de óxidos de hierro, como se ha 
puesto de manifiesto en otras metabasitas de 
bajo grado (Cho et al., 1986). 

Epidota 
Es poco frecuente, aunque su proporción 

aumenta a medida que descendemos en la co
lumna estudiada. El contenido en pistacita de 
las epidotas analizadas, expresado como XFel+ 
(=Fel+fFel+ + Al), varía desde el 33 al 37% 
(Tabla 3 y Figura 4). 

Clorita 
Es el mineral metamórfico más frecuente, 

apareciendo en todos los niveles estudiados, 
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Figura 3.- Proyección en el diagrama Al:Fe:Mg 
de la composición de las pumpeJlyitas de las 
metabasitas del Sinclinal de Almadén. Campos 
composicionalesdefinidos porCoombset al., ( 1976) 
y Liou y Ernst (1979). 

independientemente de la afinidad geoquímica 
del protolito. El valor medio de [mg] (=Mgl 
(Mg+Fe)) en cloritas de las diferentes rocas 
analizadas varía entre 0.40 y 0.66 (ver Tablas l 
y 4), existiendo correlación entre este valor y el 
valor de Mg/(Mg+Fe) en la roca, de modo que 
los valores más bajos de [mg] en clorita apare
cen en los diferenciados pegmatoides de afini
dad toleítica, que son los que presentan meno
res valores de [ mg],oc... De hecho, Maruyama et 
al. (1986) sugieren que el parámetro [Mg/ 
(Mg+Fe)lciori•• se puede usar como monitor del 
valor de [Mg/(Mg+Fe)),

001
• 

La proyección de los cationes no 
interfoliares vs. Al

1
0< (Figura 5a) y la de los 

cationes interfoliares vs. Si (Figura Sb) muestra 
cómo las cloritas delas metabasitas del Sinclinal 
de Almadén se proyectan sobre la línea 
clorita-saponita, próxima al vértice clorita. Sin 
embargo, los contenidos relativamente altos de 

los cationes interfoliares (Figura Sb), con valo
res de Ca > 0.1 átomo y Si > 6.25 átomos (por 
cada 28 átomos de oxígeno), son indicativos de 
la presencia de interestratificados clorita/ 
esmectita (Bettison y Schiffman, 1988), fenó
meno típicamente observado en las cloritas que 
se forman en el metamorfismo de facies 
sub-esquistos verdes (Evarts y Schiffman, 1983). 
La proyección en el diagrama de clasificación 
de Hey (1954) permite clasificar a estas cloritas 
como pycnocloritas, brunsgivitas y, 
mayoritariamente, diabantitas (Figura 6). Tan
to en la Figura Sa y Sb, como en la Figura 6 se 
ponen igualmente de manifiesto las diferencias 
composicionales observadas entre las cloritas 
de las metabasitas de afinidad alcalina y las de 
afinidad toleftica. Incluso, dentro de las cloritas 
generadas en las metabasitas tolefticas, se pue
den observar dos grupos composicionales bien 
definidos, con diferencias en los contenidos de 

Tabla 3.- Valores medios del quimismo de 
prehnitas, epidotas y titanitas de las metabasitas 
del Sinclinal de Almadén. XFe3+ = Fe

1
0</(Fe10< + 

Al) (Fe
101 

expresado como Fe3+). 
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Figura 4.- Histogramas del valor XFel'+ (XFe3• = 
Fe3•/(Fe3• + Al)) para las purnpellyitas, prehnitas y 
epidotas delas metabasitas analizadas en el Sinclinal 
de Almadén. 

Al
1
a1 (Figura 5a), Si (Figura 5b y 6) y Fe (Figura 

6), correspondiendo las de mayor Si y menor Fe 
(con valores mayores de Mg) con las muestras 
más bajas dentro de la columna, en las que, 
como se mostró anteriormente, no aparece 
pumpellyita. 

Titanita 
Aparece a modo de pequeñas inclusiones 

granulares en la alteración de los piroxenos, en 
la transfomación de los óxidos de Fe-Ti y tam
bién como agregados de pequeño tamaño en la 
matriz. En la Tabla 3 están recogidos los análi
sis realiz!ldos sobre diferentes titanitas, 
proyectándose el quimismo de estas fases mi
nerales en el diagrama triangular Al:'fi:Fe3• 

(Figura 7). Según Grapes y Watanabe (1992), 
las titanitas formadas a mayores condiciones de 
metamorfismo se proyectarían más próximas al 
vértice Ti, mientras que las formadas en condi
ciones de metarnorfimo de facies ceolitas lo 
harían en zonas más alejadas de dicho vértice. 
En el caso de las titanitas del Sinclinal del 
Almadén, la proyección de su composición está 
dentro del campo delimitado para la facies 
prehnita-pump.ellyita. Los contenidos en Alp

3 
(2.37 - 3.40%) y Fep

3 
(2:50 - 3.28%) son si

milares a los observados en titanitas desarrolla
das en otros terrenos metamórficos de bajo 
grado (Aguirre, 1992). 

Actinolita 
Se presenta como producto de neo formación 

a partir de las cloritas que se generan en la 
pseudomorfosis de los piroxenos. Presentan un 
típico color verde pálido-azulón, mostrando 
hábito fibroso. Su presencia está restringida 
únicamente a aquellas metabasitas que presen
tan valores altos de [mg]roc• (Tabla 1). La Tabla 
5 muestra los valores analíticos medios para 
este mineral. Las fórmulas estructurales se han 
calculado según el método 13-CNK, aplicando 
el programa de cálculó de Richard y Clarke 
(1990), resultando ser actinolitas según la clasi
ficación de Leake (1978). 

Albita 
Aparece como producto de la descal

cificación de los cristales de plagioclasa ígnea, 
asociada a los alumino-silicatos prehnita, 
pumpellyita y epidota ya descritos. En las dife
rentes metabasitas estudiadas no se ha observa
do la albitización total de las plagioclasas, por 
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Figura 5.- Proyección de Ja composición de las cloritas de las metabasitas del Sinclinal de Almadén 
expresada en términos de cationes no interfolaires vs. AllOUJ (figura 6a), y cationes interfolaires vs. Si. Los 
términos extremos para Jos diferentes filosilicatos máficos han sido tomados de Robinson et al. (1993). Los 
símbolos llenos corresponden a las cloritas de las metabasitas de afinidad alcalina y los símbolos vacíos a las 
de afinidad toleítica. 

lo que no se podrá hablar de metamorfismo 
pervasivo, según la definición de Nystrom 
(1983). 

Otras fases minerales 
Las siguientes fases minerales no han sido 

analizadas por microsonda electrónica, pero su 
presencia ha podido ser establecida mediante 
criterios petrográficos. 

Mica incolora 
Aparece reemplazando plagioclasas, desa

rrollando cristales de muy pequeño tamaño 
que, en algunos casos, llegan a pseudomorfizar 
por completo a los cristales de plagioclasa. 

Granate 
Aparecen a modo de pequeños cristales de 

unas 100µ de diámetro, incoloros y con una 
débil anisotropía, lo que permite suponer que 
correspondan a un hidrogranate. Son especial
mente abundantes en la muestra CAF-1, locali
zada en la base de la columna estratigráfica (ver 
figura 2 y Tabla 1 ). 

Condiciones P-T del metamorfismo 

La estimación de las condiciones P-T del 

metamorfismo del Sinclinal de Almadén no es 
fácil de realizar, dada la carencia de 
geotermobarómetros calibrados para el 
metamorfismo de bajo grado en sistemas 
basálticos. No obstante, el quimismo de algu
nas de las fases minerales presentes en estas 
metabasitas se puede utilizar, aunque sea de 
manera semicuantitativa, como un indicador de 
las condiciones P-T. Asímismo, Ja aplicación 
de la red petrogenética propuesta por Frey et al. 
(1991) para sistemas basálticos en el 
metamorfismo de bajo grado (Figura 8), permi
te cuantificar, aunque sea de manera aproxima
da, las condiciones P-T de este metamorfismo. 

De este modo, considerando las asociacio
nes minerales presentes en las metabasitas del 
Sinclinal de Almadén, se puede precisar que el 
metamorfimo de este sector fue en facies 
prehnita-pumpellyita. Teniendo en cuenta los 
límites establecidos para el campo de estabili
dad de esta facies metamórfica (Liou et al., 
1985, 1987; Frey et al., 1991) se obtendrían 
condiciones de temperatura entre 17 5 a 280º e 
y presiones máximas de 4.5 kbars (Figura 8). 

La proyección del quimismo de las 
pumpellyitas en el diagrama composicional 
Al:Fe:Mg (Figura 3), así como los contenidos 
de Fep3 en algunas de ellas superiores al 10%, 
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Tabla 4.- Valores medios del quimismo de las cloritas de las metabasitas del Sinclinal de 
Almadén. 

LAMINA CB·3 CB·4 CB·5 CB·6 

NºANALISIS 8 9 3 8 

SI02 33.72 33.54 30.95 28,74 
TI02 0.03 0,11 0,04 0.02 
Al203 13,39 12.51 15,01 16,30 
Cr203 o.os 0,25 0,07 0,03 
Feo 18,16 18,73 24,24 29,09 
MgO 21 .09 20.63 16,79 13.35 
MnO 0.08 0.10 0.17 0.25 
ca o 0,21 0.35 0.22 0,65 
Na20 0.04 0.14 0.03 0.17 
K20 0,09 0,10 0.04 0.04 
NIO 0.08 0,07 0.09 0.01 

SUMA 86.94 86,53 86,65 88.65 

Fórmula ajustada a 28 oxlgenos 

SI 6.82 6.86 6,44 6,11 
Al(lv) 1,18 1.14 1,56 1.89 
TI 0.00 0.02 0.01 º·ºº Al(vl) 2.03 1.88 2.14 2.20 
Cr 0.01 0,04 0.01 º·ºº Fe2+ 3.08 3.21 4,24 5.17 
Mn 0,01 0,02 0,03 0,04 
Mg 6.36 6.30 5.20 4,23 
NI 
Ca o.os 0.08 o.os 0. 15 
Na 0.01 0.06 0,01 0,07 
K 0.02 0.02 0.01 0,01 

SUMA 19,57 19.63 19.70 19,88 

fmQI 0.45 0,50 0,49 0,44 

son congruentes con un metamorfismo en facies 
prehnita-pumpellyita desarrollado a bajas pre
siones (Liou, 1983). Igualmente, la proyección 
de las titanitas coincide con el campo 
composicional delimitado para las facies 
prehnita-pumpellyita. 

De todos los minerales metamórficos ana
lizados, el único que ha sido calibrado como 
geotermómetro es la clorita. La aplicación del 
geotermómetro experimental de Cathelineau 
(1988) a aquellas cloritas cuyos contenidos 
atómicos de Ca fuesen inferiores a 0.1 átomo/ 

CB·7 CAF-1 COR32 SGAR·1 PL6 AJ·1 

4 3 1 8 1 9 

27,48 31,14 32.44 30,04 33,27 33.46 
0.01 º·ºº 0,01 0,02 0,08 0,02 

17,61 15,66 13,47 16,71 22,83 12.37 
0,15 º·ºº 0,13 

30,26 19.40 20.49 21,86 17,51 18.98 
1 t.46 20,53 20,53 17,71 11,84 20.44 
0.26 0,11 0,10 0.25 0,13 0,12 
0.51 0.25 0.35 0.29 0.18 0.38 
0,06 0.02 0,02 0,17 0,24 0,15 
0,02 0.06 0.01 0.13 2.04 0.11 

0,07 0,01 0,09 

87.67 87,18 87,43 87,40 88,13 86,25 

5.95 6.35 6,63 6.22 6.60 6.88 
2.05 1.65 1,37 1,78 1,40 1.12 
0,00 º·ºº º·ºº 0,00 0,01 º·ºº 2,44 2.12 1,88 2,29 3,94 1.88 

º·ºº º·ºº 0,00 0,03 0.00 0.02 
5,48 3.31 3,51 3.78 2,90 3,27 
0,05 0,02 0.02 0.04 0,02 0,02 
3.70 6,24 6.25 5,46 3,50 6,27 

0 ,01 º·ºº . 0.01 
0.12 0.06 0.08 0.06 0.04 0.08 
0.03 0;01 0,01 0,07 0.09 0,06 
0.01 0.02 º·ºº 0,03 0 ,52 0.03 

19.82 19,78 19.75 19,77 19,02 19,64 

0,40 0,65 0.64 0,59 0.55 0,66 

28 oxígenos, indican temperaturas del orden de 
los 240ºC (211 a 259ºC). Estas temperaturas, a 
pesar de las Iirniracione.s del método, sintetiza
das en Caritat et al (1993), son coherentes con 
las correspondientes al campo de estabilidad de 
la facies prehnita-pumpellyita (Figura 8). Por 
otra parte, los bajos contenidos en NaM4 de las 
actinolitas (<O. la. p. f., ver Tabla 5), indicarían 
presiones mínimas de 2 kbars conforme al 
geobarómetro de Brown (1977). 

Estas condiciones de metamorfismo (facies 
prehnita-pumpellyita y temperaturas estimadas 



METAMORFISMO DE BAJO-GRADO EN FACIES ... 

del orden de los 237ºC) son concordantes con 
las establecidas por Saupé ( 1990) al estudiar el 
metamorfismo regional de las pizarras 
paleozoicas del Sinclinal de Almadén. Este 
autor obtiene, mediante el estudio de la. 
cristalinidad de la illita, condiciones límites 
entre diagénesis profunda y anquizona. 

Por último, los altos valores de XFe3+ en 
prehnitas, pumpellyitas y epidotas apuntan a 
condiciones de altaj0

2 
durante el metamorfismo. 

Respecto a la aC0
2

, altos valores de C02 pue
den llegar a inhibir la formación de silicatos 
cálcicos indicadores del metamorfismo de bajo 
grado, tales como ceolitas, prehnitas, 
purnpellyitas, e incluso, actinolitas (ver Liou et 
al., 1987, entre otros). Según este autor, la 
presencia de estos hidrosilicatos cálcico
aluminosos sólo es posible en condiciones de 
aC0

2 
< 0.15 para valores de presión de 2 kbars 

(Liou et al., 1987, fig. 3.13). El elevado grado 
de carbonatación de las lavas alcalinas, con 
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Figura 6.- Diagrama de clasificación de 
cloritas (segun Hey. 1954). Símbolos como en figura 
anterior. 

LAMINA 

Nº ANALISIS 

5102 

TI02 

Al203 

Feo 
MnO 
MgO 
Ca O 
Na20 

K20 

SUMA 

Tabla 5 

COR·32 

2 

48,70 
0,09 

3.55 
21.74 

0.25 
11.91 

9,23 
0,27 
0,10 

95,82 

Fórmula ajustada a 13·CNK 

TSI 

TAi 

TFe3+ 
TTI 
SUMINT 

CAi 

CFe3+ 
CTI 
CMg 
CFe2+ 
CMn 
cea 
SUMINC 

BMg 

BFe2+ 
BMn 

BCa 
BNa 
SUMIN B 
A Ca 
A Na 

AK 
SUMINA 

SUMCATS 

SUMOXY 

7,13 
0,59 
0,28 
0,00 

8,00 
0,01 
1,11 
0,01 
2,55 
1,29 
0,03 

º·ºº 5,00 
0,00 

0,00 
0,00 
1,45 

o.os 
1.53 

º·ºº 
º·ºº 0,02 
0,02 

14,55 
22,63 

AJ·1 

5 

49,51 
0,18 

2.96 
28,24 
0,33 
7,09 
7,04 

0.36 
0,13 

95.85 

7.35 
0,41 
0,23 

º·ºº 8,00 

0,10 

1,97 

0.02 
1,55 
1,32 
0,04 

º·ºº 5,00 
0,00 

º·ºº 
º·ºº 1,13 
0,10 
1,23 
0,00 

º·ºº 0.02 

0.02 

14,25 

22,92 

121 

CAF·1 

9 

51.79 
0,06 
2.43 ' 

16,43 
Ó.31 

13.37 
11 ,93 
0,17 

o.os 

96.54 

7.53 
0,36 
0,11 

º·ºº 8,00 
0,06 

0,47 
O,Q'1 
2,95 
1,47 
0,04 

· 0,00 

5.00 

º·ºº 
º·ºº 
º·ºº 1,84 
0,03 
1,87 
0.07 

0.02 
0.01 
0.10 

14,97 

22.98 
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Figura 7.- Diagrama Al :Ti:Fe3• para la 
composición de las titanitas, compilado por Atherton 
y Aguirre (1992). Los campos numerados del 1 al 7 
corresponden a la composición de titanitas en 
diferentes facies de metamorfismo de bajo grado (1 
y 2= facies ceolitas y prehnita-pumpellyita; 3 y 4= 
facies ¡>rehnita-pumpellyi!3; 5= facies 
pumpellyita-actinolita; 6= facies de esquistos 
verdes-anfibolitas; 7= facies de esquistos azules). 

presencia incluso de co2 de origen mantélico 
(Rytuba et aL, 1988), seña el responsable de la 
inhibición en la formación de estos 
alumino-siJicatos de calcio en dichas la•1as, 
durante los procesos del metamorfismo de bajo 
grado. Asfmismo, la abundacia de calcita en 
algunas cuarzo-diabasas tolefticas (Tabla 1 ), 
indica que en ellas la aC0

2 
fue más elevada, 

impidiéndose también la fonnación estos mine
rales índices del me!amorfis_mo de bajo grado 
en sistemas básicos. · · 

Discusión y conclusiones 

En los diferentes niveles de rocas básicas 
estudiados del Sinclinal de Almadén se han 
observado variaciones en las asociaciones 
metamórficas en función de su posición en la 

100 200 300 400 500 

Tempo.muro r C) 

Figura 8.- Red pelrogenética para las diferentes 
facies de metamorfismo de bajo grado en sistemas 
basálticos (Frey et al., 1991 ). ZEOL =facies ceolitas; 
PrA = facie:; prehnita-actinolita; PP = facies 
prehnica-pumpellyita; PA = facies pumpe
Uyita-actinolita. El limite mínimo de temperatura 
para la facies de esquistos verdes (GS) esta indicado 
con trazo grueso discontinuo. El area sombreada 
india las condiciones P-T estimadas para las 
metabasitas del Sinclinal de Almadén. 

columna estratigráfica paleozoica (Figura 2 y 
Tabla 1), de modo que en las intercalaciones 
básicas localizadas a techo de la misma es 
estable la paragénesis prehnita-purnpellyita, 
mientras que en las localizadas en los niveles 
más bajos aparece actinolita y no se observa 
pumpellyita. Estas variaciones podrían relacio
narse 1.:on un gradiente en las condiciones del 
metamorfismo, evolucionando desde Ja facies 
prehnita-purnpellyita a la facies pumpellyita
actinolita. Sin embargo, la ausencia de 
pumpellyira paragenética con actinolita exclu
ye la posibilidad de hablar de una transición de 
facies. Otra posible explicación al hecho de 
encontrar actinolita y no pumpellyita está rela
cionada con la composición global de la roca, 
representada por el valor de [Mg/(Mg+Fe) ]

010
,il•º 
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Bevins y Robinson (1993) han mostrado cómo 
en metabasitas en facies prehnita-pumpellyita 
con [Mg/(Mg+Fe))doriu < 0.54, la pumpellyita 
es estable, mientras que en las que [Mg/ 
(Mg+Fe))c,.nca > 0.54 lo era la actinolita. Según 
esto, la presencia de actinolitaen diversos nive
les de metabasitas del Sinclinal de Almadén no 
sería la consecuencia de un gradiente de 
metamorfismo, sino de los diferentes valores de 
[Mg/(Mg+Fe)],leriu to. lo que es lo mismo, de 
[Mg/(Mg+Fe)]roca), encotrados entre dichos ni
veles. 

Por otro lado, la ausencia de fases minera
les indicativas de metamorfismo de bajo grado 
en algunos niveles ígneos de la columna es 
consecuencia de la elevada aC02 del medio, lo 
que inhibe la formación de las mismas. De 
hecho, en Jos niveles lávicos alcalinos presen
tes en la columna, en los que la carbonatación 
está muy desarrollada, no se aprecian los silicatos 
de Al-Ca característicos del metamorfismo de 
bajo grado en sistemas básicos, desarrollándose 
únicamente la asociación Chl + Ttn. Sin em
bargo, en los sills de cuarzo-diabasas intercala
dos a diferentes alturas dentro de la columna 
paleozoica la carbonatación es mucho menor, 
permitiendo el desarrollo de dichos minerales 
índice. 

Otro fenómeno que se ha puesto de mani
fiesto en este estudio es la influencia que tiene 
el quimismo del protolito en la composición 
química de lo minerales neoformados. En efec
to, se ha comprobado cómo las cloritas desarro
lladas en las lavas alcalinas (con mayores valo
res de [mgl,oc.J presentan valores de [Mg/ 
(Mg+Fe)lc1on•• mayores que las desarrolladas en 
las diabasas toleíticas (con menores valores de 
[mg]""°), y cómo incluso dentro de un mismo 
nivel de diabasas tolefticas, las cloritas desarro
lladas en los pegmatoidcs (valores de [mg],..,

0 

más bajos) presentan menores valores de [11g/ 
(Mg+Fe)]c1ori .. que en los términos centrales, 
menos diferenciados. Otro caso de influencia 
del quimismo del protolito en el quimismo de 
las fases metamórficas neoformadas es el de las 
pumpellyitas, obteniéndose los mayores valo-

res de XFe3• en los diferenciados pegmatoidés. 
En este caso, además del quimismodel protolito 
hay que considerar el hecho de la "no 
pervasividad" del metamorfismo, lo que es un 
claro índice de condiciones de desequilibrio 
(Nystrom, 1983). En estas condiciones de "no 
pervasividad" la composición de la pumpellyita 
no se puede considerar representativa de las 
condiciones de equilibrio, lo que justifica las 
importantes variaciones composicionales ob
servadas, proyectándose en varios de los cam
pos delimitados en el dfagrarna Al:Fe:Mg (Fi
gura 3). 

Por último, las condiciones P-T de este 
metamorfismo solo pueden cuantificarse de 
manera aproximada, obteniéndose valores de T 
próximos a los 240-C y de P del orden de 2 
Kbars. El contexto geotectónico en el que se 
encuadra el Sinclinal de Almadén hace pensar 
que este metamorfismo debió estar relacionado 
con la orogenia V arisca, lo que se confirma con 
el hecho de que sea compatible con el detectado 
en los materiales pelít!cos en este mismo área. 
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Abstract: An important volcanic activity, mainly submarine, was developed during the Jurassic 
in the central domain of the Externa! Zones of the Betic Cordilleras (S. Spain), in particular in the 
Middle Subbetic area. This magmatism is mainly represented by basaltic rocks with transitional to 
alkaline affinity. These rocks ha ve suffered secondary processes with formation of metamorphic minerals, 
wbicb are present in different microdomains: 1) replacing primary minerals; 2) in the groundmass; and 
3) filling open spaces (veinlets and vesicles). Ana/cite and natrolite appear infilling veinlets. 
CaNa-zeolites (thomsonite type), NaCa-zeolites (mesolite-natrolite type) and Na-zeolites (analcite) as 
well as mafic phyllosilicates (chlorite, nontronite and celadonite types) appear in tbe other two 
microdomains. These parageneses are in accordance with a very low-grade metamorphism in the 
low-temperature zeolite facies. The equilibrium zeolite assemblages give P-T conditions of <1.5 kbars 
and <150° C. The chlorite geothermometer indicates an average temperature close to 1200 C. This 
very-low grade metarnorphic event occured soon after the emplacement and cooling ·of the Jurassic 
basalts. Therefore, this metamorphism differs from the low-grade metamorphism recorded in the 
"ophites" of the Trias Keuper in the Externa! Zones of the Betic Cordilleras. 

Key-words.- zeolites; very Jow-grade metamorphism; Jurassic intraplate magmatism; Externa] 
Zones; Betic Cordilleras. 

Resumen: En el sector central de las Zonas Externas de las Cordilleras Béticas (S. España), en 
particular en el Subbético Medio, tuvo lugar durante el Jurásico una importante actividad volcánica, 
fundamentalmente submarina. Los productos de este magmatismo son principalmente basaltos con 
afinidad transicional-akalina. Estas rocas básicas han sufrido transformaciones secundarias con 
neoformación de minerales que se desarrollan en diferentes microdominios: 1) reemplazando fases 
ígneas primarias; 2) en Ja matriz de las rocas y, 3) rellenando espacios abiertos (fisuras y vacuolas). 
Ana/cita y natrolita aparecen en fisuras, mientras que ceolitas calco-sódicas (variedad thomsonita), 
sódico-cálcicas (variedad mesolita-natrolita) y sódicas (analcita), junto a filosilicatos máficos (tipo 
clorita, nontronita y celadonita) aparecen en los otros dos microdominios. Estas asociaciones minera
les permiten clasificar la alteración de estas vulcanitas como un metamorfismo de muy bajo grado, 
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en facies de ceolitas de baja temperatura. Las asociaciones en equilibrio de las diferentes ceolitas 
permiten establecer condiciones P-T de <1.5 kbars y <150º C. El geotermómetro de la clorita indica 
temperaturas medias próximas a 12<>° C. El evento metamórfico de muy bajo grado.fue próximo en 
el tiempo al emplazamiento y enfriamiento de los basaltos jurásicos afectados. En este senlido. este 
metamorfismo es diferente del evento metamórfico de bajo grado regis.trado en las "ofitas'" del Trías 
Keuper de las Zonas Externas de las Cordilleras Béticas. 

Palabras clave.- ceolitas; metamorfismo de muy bajo grado; magmatismo infraplaca jurásico: 
Zonas Externas; Cordilleras Béticas. 

Introducción 

En las Zonas Externas de las Cordilleras 
Béticas (S. de España) aparecen manifestacio
nes ígneas básicas, ubicadas espacialmente en 
dos dominios diferentes. Por un lado, pequeños 
bloques intercalados entre los sedimentos 
arcilloso-yesfferos del Trías de facies Keuper, 
que se conocen localmente como "ofitas". Por 
otro lado, secuencias de basaltos y doleritas 
intercaladas en los sedimentos jurásicos situa
das, preferentemente, en el dominio del 
SubbéticoMedio.Ambosgruposderocasígneas 
han sufrido transformaciones secundarias de 
naturaleza e intensidad diferentes. 

Puga et al. (1983, 1988), Morata et al. 
(1992) y Morata (1993) estudiaron las transfor
maciones que se observan en las "ofitas" de
mostrando que estas transformaciones corres
ponden a un metamorfismo de bajo grado, en 
facies prehnita-actinolita, pre]lnita-pumpellyita 
y pumpellyita-actinolita, distribuido regio
nal.mente a la escala de las Zonas Externas. 

En lo que respecta a las transformaciones 
sufridas por las vulcanitas intercaladas en los 
sedimentos jurásicos, Comas et al. (1986) seña
laron por primera vez la presencia de ceo litas en 
algunos de estos niveles volcánicos. Estos auto
res determinaron, mediante estudios ópticos y 
de difracción de rayos-X (DRX), la presencia 
de analcita y natrolita en asociación con 
filosilicatos tipo montmorillonita y celadonita. 
En el presente trabajo se presentan nuevos datos 
correspondientes a ceolitas en diversos n\veles 
de estas rocas volcánicas de edad jurásica, dis
tribuidas en el Subbético Medio (Zonas Exter-

nas de las Cordilleras Béticas), en lo que Comas 
et al. (1986) han denominado como Provincia 
Volcánica Subbética. 

El objetivo de este trabajo es la caracteriza
ción de estas ceolitas y de los filosilicatos 
paragenéticos, así como la determinación de 
sus condiciones genéticas. Asímismo se inten
tará dilucidar si estas paragénesis secundarias 
están o no relacionadas con el metamorfismo 
regional de bajo grado puesto de manifiesto, 
preferentemente, en las ''ofitas" de las Zonas 
Externas de las Cordilleras Béticas. 

C~ntextogeológico y caracteristicas generales 
del magmadsmo 

a) Contexto geológico 
En las Zonas Externas de las Cordilleras 

Béticas, en particular en el dominio denomina
do Subbético Medio (Figura l ), tuvo lugar 
durante el Jurásico una importante actividad 
magmática, principalmente submarina 
(pillow-lavas y, en menor volumen, hialo
clastitas), aunque también son frecuentes di
ques y sills intercalados entre los sedimentos 
pelágicos mesozoicos. El ascenso de los magmas 
tuvo lugar, principalmente, a través de un com
plejo sistema de fracturas NE-SW, que llegó a 
originar un relieve submarino irregular (lacres
ta volcánica del Subbético Medio) de, al menos. 
200 km. de longitud y 5 a 10 km. de ancho. 
dividiendo, a partir del Jurásico Superior . . el 
Subbético Medio en d.os..spbdominios (Comas . . 
1978). Este magmatismo, de marcado caracter 
fisural, se desarrolló durante un iiuervalo de 50 
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Ma. aprox., comenzando en el extremo SW en 
el Lías Inferior, mientras que al NE no se 
conocen manifestaciones anteriores al Dogger, 
y alcanzó su clímax en el Titónico (Puga y 
Portugal, 1989). Esta actividad magmática está 
asociada a un régimen transtensivo en relación 
con Jos movimientos relativos de las placas 
Ibérica y Africana durante la apertura del At
lántico Central (García-Dueñas y Comas, 1983; 
Comas y García-Dueñas, 1984 ). En general, las 
manifestaciones volcánicas varían en potencia 
desde unas decenas a centenares de metros, con 
afloramientos que, en algunos puntos, pueden 

2 3 4 5 

llegar a cubrir algunos km2• Comas et al. ( 1986) 
describieron las características de los sedimen
tos pelágicos, así como la paleogeografía y 
evolución del paleomargen continental en el 
cual se desarrolló la actividad ígnea durante el 
Jurásico. 

b) Características generales del 
magmatismo 

Puga y Ruiz-Cruz ( 1980), Comas et al. 
(1986),Pugaetal. (1988, 1989, 199l)yMorata 
( 1993) han es!udiado diversos aspectos relacio
nados con la caracterización petrológica y 

6 7 8 9 10 

Figura 1.- Esquema geológico simplificado del sector (\:mral de las Cordilleras Béticas (tomado de 
Comas et al., 1986). 1.- Materiales postorogénicos. 2.- UniJa1fos Je la Depresión del Guadalquivir. 3.- Z.Ona 
Prebética. 4.- Unidades del Prebético-Subbétko lnterme<lit•. 5.- Subhé!!.::o Externo. 6.- S1.1bbé!ico Medio. 7.
Subbético Intermedio. 8.- «Dorsal Bética» y 1>tras unidade.~ .-omparables. 9.- Complejo Aloctóno de los 
Flysch. 10.- Principales ;-itloramie1110;; de rocas volcánicas básicas. 
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geoquímica de estos magmas, así como con su 
evolución espacio-temporal. En general, todos 
los niveles magmáticos muestran característi
cas petrológicas similares que correspcnden a 
composiciones de basaltos-trnquibasaltos, con 
tendencias de diferenciación hacia rraquian
desitas basálticas (según la clasificación de Le 
Bas et al., 1986). Lavas y sills pres~ntan una 
asociación mineral ígnea similar, COiDpuesta 
básicamente por olivino, plagioclasa y 
clinopiroxeno. Comas et al. ( 1986) observaron 
que existen ligeras diferencias en el quimismo 
de estas fases minerales fgn.?as, según corres
pondan a los términos lávicos o a los sills y 
diques. 

El gradü de alteración variable que cxpcri-

TI 
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Ca+Na 
o ....... ~_.__._..._...._ ............ "0'~..._---
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Figura 2.- Diagrama (Ca+ Na) vs. Ti (Leterrier 
et al., 1982) para la discriminación de la atinidad 
geoqufmica de piroxenos de rocas basálticas. A = 
campo de los piroxenos de basaltos con afinidad 
alcalina. SA = idem para los de afinidad subalcalina. 

mentan estos basaltos y doleritas modifica la 
composición original en determinados elemen
tos químicos de alta movilidad, comü el Ca, Na, 
K, Sr, Rb, Ba, lo que limita su utilización para 
la clasificación de estas vulcanitas. Sin embar
go, el ql!iTnismo de los clinopiroxenos ígneos 
(Figura 2), así como el uso d~ determinados 
elementos traza, considerados inmóviles du
rante los procesos de alteración de bajo grado 
(Nb, Y, Ti02, V, Zr, PP.~· por ejemplo), y sus 
relacione~ interelementales (p.e. Nb/Y, TiN, 
Zr!Pp~ penniten clasificarlos como basaltos 
con afinidad transicional a alcalina (Figura 3), 
emplazados en un ambiente de intraplaca con
tinental. 

Mineralogía secundaria 

Comas et al. (1986) reconocieron 
preliminarmente (DRX y métodos ópticos) la 
presencia de minerales secundarios en diferen
tes niveles basálticos (ceolitas tipo analcita y 
natrolita, cloritas y filosilicatos tipo celadonita 
y mommorillonita). Posteriormente, Puga et al. 
(1988) consideraron que estos minerales po
drían haberse originado por un metamorfismo 
regional de bajo grado, en facies ceolitas, res
ponsable del rejuvenecimiento parcial ( < 10% 
relativo) de algunas de las edades radiométricas 
K/Ar obtenidas para estas rocas. 

Las paragénesis secundarias aparecen en 
diferentes microdominios: (a) pseudo
morfizando y reemplazando parcialmente a las 
fases ígneas primarias (olivino y plagioclasa, 
principalmente), (b) en la matriz y, sobre todo, 
(e) rellenando espacios abiertos ·(fisuras y 
vacuobs). Estas paragénesis secundarias están 
constituidas por diferentes tipos de ceolitas, 
filosilicatos máficos, plagioclasa sódico-cálcica 
(resultado de la descalcificación de la 
plagiocla5a) y calcita. Comas et al. (1986) men
cionan, también, la presencia ocasional de 
actinolita en algunas rocas volcánicas. El estu
dio de diferentes niveles de vulcanitas en vari~s 
localidades seleccionadas de la Cordillera 
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.,. SI02 

.. 

Figura 3.- Diagrama Nb/Y vs. Si0
2 
(Winchester 

y Floyd, 1976) para la clasificación de rocas volcá
nicas. Si02 en base anhidra. Los límites entre toleítico 
(Tol), transicional (Tr) y alcalino {Ale) están toma
dos de Pearce (1982). 

Subbética permite establecer que las asociacio
nes minerales difieren ligeramente según estén 
en niveles volcánicos o subvolcánicos. E?t los 
niveles volcánicos, las paragénesis mir.erales 
neoformadas están constituidas, casi exclusiva
mente, por filosilicatos máficos y carbonatos, 
mientras que en los subvolcánicos, están com
puestas por ceolitas, filosilicatos máficos y car
bonatos. El desarrollo de estas paragénesis se
cundarias no impide que se conserven las textu
ras ígneas originales, fenómeno comúnmente 
observado en el caso del metamorfismo de muy 
bajo grado de rocas Msicas (ver Liou et al., 
1987, entre otros). 

La identificación y caracterización de estas 
paragénesis secundarias, y de las fases ígneas 
relictas se ha realizado con: a) microsonda 
electrónica (CAMECA SX-50, Universidad de 
Montpellier; 20s., I0-12µA y l2Kv), b) 'DRX 
(difractómetro Philips PW1710 equipado con 
un tubo de Co, Universidad de Aix-Marseille 
III). para Ja identificación de los grandes crista
les de ceolitas de las fisuras, de tamaño 
centimétrico, y e) microscopio electrónico de 

barrido (JEOLJSM-820, Universidad de Cádiz) 
para la caracterización de los diferentes produc
tos de alteración. 

/- Ceolitas 
Aparecen en los siguientes microdominios: 

(a) rellenando fisuras y vacuolas; (b) reempla
zando plagioclasas; y (e) como producto de 
transformación de la matriz. En el microdominio 
(a), las ceolitas identificadas (DRX) son 
natrolita, con hábito fibroso-radial y en crista
les de basta 2 cm, y analcita, en cristales 
idiomorfos de tamaño inferior a l cm (Tabla 1 ). 
En los microdominios (b) y (e) se han identifi
cado mediante análisis de microsonda (EPMA) 
tres tipos composicionales: ceolitas sódicas, 
calco-sódicas y sódico-cálcicas (Tabla 2 y Fi
gura 4). En Ja Figl!Ta 5 se ha proyectado el 
qui mismo de las ceolitas analizadas junto al de 
ceolitas de composición conocida (valores to
mados de Gottardi y Galli, 1985). Las propor
ciones entre Si/Al, CaO/N~O y M/(M+D) (Ta
bla 2 y Figura 5) permiten afirmar que las 
ceolitas sódicas corresponden a la variedad 
analcita, las c21co-sódicas a thomsonita (aun
que con valores de Si0

2 
relativamente altos), 

mientras que las sódico-cálcicas presentan ca-

Tabla 1.- Líneas de DRX características de 
la analcita y natrolita en fisuras. Valores de 
referencia tomados de Gottardi y Galli ( 1985). 
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LAMINA 

AHAUSIS 

TEXTURA 

Tabla 2.- Análisis de microsonda de las diferentes ceolitas. * Fe0
1 
expresado como Fe

2
0

3
• 

Tabla 2a 

CB.t).)5 ~ C89)...)5 cetJ...JS C8l3-.l5 C85B.l:S ces~ C85Q..35 c:..).14 ~14 CBQ.14 C89J.14 C8t)..14 C993-14 C89J..t• cante C89J..14 CMl-1' cetl-14 CPJ.14 cetl-14 CIP.14 C89)..t4 

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 

~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ ~ 

MICROOOMINIO fit ,,. fi• fis fis fi• fis r .. lis (1$ lis fl$ fis ÍIS 
,,. ít• r •• ít• ,,. r1s ÍIS ,,. , .. 

Si02 4575 4620 4651 4629 4658 47.20 46119 4685 5628 5344 54119 5456 5429 4663 4691 4702 4683 4668 5421 4668 5493 5496 47 15 

Ti<>? 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 

Al20l 2607 2638 2629 26"03 2608 2629 2610 2634 2285 . 2244 2269 2295 2268 2632 2643 2615 2611 2597 2259 2641 2239 2248 2658 

Cr203 000 000 000 004 000 0.00 002 0.00 000 0.00 000 0.00 001 000 001 000 005 000 000 000 000 000 005 
Fe20l' 000 000 000 000 000 0.00 000 000 000 000 000 0.00 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 

MnO 000 000 000 000 000 0.00 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 

MgO 000 000 001 000 000 0.00 000 0.00 000 000 000 000 000 001 003 000 000 000 000 000 000 000 000 
e.o 054 027 025 016 003 0.01 000 007 000 008 001 002 002 000 004 000 000 0.02 001 002 003 002 002 
Nl20 1543 1608 1803 1603 16 37 16.25 1597 16.06 1408 1406 13 78 14 24 13118 1630 1823 1815 1819 1668 13 92 1620 13 77 13 87 1622 
K20 001 001 002 000 000 0.02 002 000 001 000 000 0.02 001 0.00 003 0.02 000 000 002 002 002 000 001 

TOUI 8779 8894 89 11 8857 8904 8977 8910 8932 9221 9001 9144 9180 9085 8926 8968 8933 8917 8933 9075 8932 91 14 91 33 9003 

lr011. 72 72 72 72 72 72 72 72 7 7 7 7 7 72 72 72 72 72 7 72 7 7 72 

SI 2151 21 47 2158 21 .59 2181 2169 21 74 2164 235 2.33 238 234 234 2158 2180 21 71 2187 2162 234 2157 236 236 21 61 

TI 000 000 000 0.00 000 0.00 000 000 000 0.00 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 
Al 1445 144$ 14.38 14 31 14.27 14.24 1423 14.33 115 116 115 116 1.15 14.35 14.34 14.23 14 24 14.18 1 15 14.38 113 1 14 14 38 

Fe>+ 000 0.00 000 002 000 0.00 001 000 000 0.00 000 000 000 000 000 000 002 000 000 000 000 0.00 002 

Cr>• 000 0.00 000 0.00 000 000 000 0.00 000 o.oo 000 0.00 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 

Mn2• 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 0.00 000 000 000 000 000 000 000 000 000 

Mg 000 0.00 000 000 000 0.00 000 000 000 0.00 000 0.00 000 001 002 000 000 000 000 000 000 000 000 

Co 027 0.13 o 12 008 002 001 000 0.03 000 000 0,00 000 000 0.00 002 000 000 001 000 001 000 000 001 

No 1407 14.49 1441 14.50 1473 1448 1432 14.38 118 1.19 114 118 118 14.62 1449 14.46 1453 14.96 1 17 1452 115 1.15 14 41 

1( 000 0.01 001 0.00 000 001 001 0.00 000 000 000 000 000 0.00 002 QQI 000 000 000 001 000 0.00 000 

Tobl 5030 50.55 5047 50.50 5082 50.43 5031 50.38 486 4.66 4114 468 466 50.58 5049 50.41 5048 son 468 5050 486 465 5041 

TIPO Nll Nat Nll. Nat N•I NM. N•I Nat Ñl/11 Anal Anlf/ Anal Anlf/, Nal. N•I Nat. N•I Nat Anti Nat, Ñl/11 Ano/ N•I 

SUAI .. 9 : .49 150 1 51 1 51 1.52 153 ,1.51 205 2.02 208 2.02 203 1.50 151 153 1 52 1.53 204 150 208 2.07 151 

C.olNl20 003 0.02 002 001 000 000 000 000 000 0.01 000 000 000 0.00 000 000 000 000 000 000 000 000 000 
Sl:(5i.AI) 080 060 080 0.60 060 060 060 0.60 067 067 087 0.67 087 0.60 060 0.60 060 0.60 087 0.60 068 0.67 060 
M:(M+DI 099 099 099 0.99 100 100 1.00 1.00 1.00 1.00 1,00 1,00 1.00 1.00 1.00 1.00 1.00 1.00 100 1.00 100 1.00 1 00 

-VoJ 
N 

~ 

~ 
~ 
~ 
~ 
e!.. 



Tabla 2b 

LAMINA <:893-19 C8SQ.1t CM).19 C81G-19 C8SQ.19 Cll9).1t C89).19 C89).19 cet).19 Cll9).:z1 Cll93-2a Cll9).29 C89l-lt Cll9).?a C893-29 C89>-29 
AHAUSIS 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 " 12 
TEXTURA fib fib fib fib fib flb (lb fil> flb mas mas mas 
MICRODOMINIO pi pi pl __ pl_ pi m _m pi pi pi m pi 

$102 5036 43 51 4323 43.11 "4.27 49.63 51 .00 46.25 42.47 5330 52.60 55.47 
TI02 000 000 002 0.01 0.00 000 000 0.00 000 000 003 000 
Al203 2958 3027 3000 30.83 30.39 2910 2958 31 .41 3090 28.61 29.33 2894 
Cr'l03 000 000 000 000 002 000 000 000 000 002 0.09 000 
F.zo3· 005 0.61 055 020 007 000 000 032 016 000 0.07 002 
MnO 000 000 000 000 000 000 000 0.00 000 000 000 000 
MgO 0.00 000 . 066 010 006 000 000 000 000 009 001 015 
e.o 2.38 1445 "16 11 53 1036 255 2.98 13.93 1123 022 046 027 
N.ZO 796 272 332 3.12 456 874 826 3.03 281 976 9.73 939 
K20 002 015 000 0 .00 002 001 001 0.04 001 001 0.01 001 

Total 9034 91 70 8894 88.91 89 75 9002 91 82 94 98 87 57 9200 9234 9425 

N"Ox. 30 80 ªº 'º 80 3Q 3Q 80 80 7 7 1 

SI 925 21 83 22 11 22.03 2241 920 925 2225 2199 223 220 226 
Tl 000 000 001 000 000 000 000 000 000 000 000 000 
Al 6~ 17 llO 1809 1857 1814 635 632 1781 188e 141 1.45 1 39 
F•l• 001 023 023 009 003 000 000 013 007 000 000 000 
Ctl• 000 0.00 000 000 001 000 000 000 000 000 000 000 
Mn2• 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 
Mg 000 000 050 008 005 000 000 0.00 000 001 0.00 001 
Ca 047 7.77 612 631 562 051 058 718 623 001 002 001 
Na 284 264 329 310 447 3U 290 283 282 079 0.79 o 74 

K 000 009 000 000 001 000 000 003 001 000 000 000 
Tocat 1897 5047 5036 5018 _507• 1920 1905 5021 4996 • • .A.Mi 447 442 

TIPO Mes-NM. Thom Thom Thom Thom Mo,.Nll Mos-Nat Tltom Thom Anlll Anol . Anlll 

SUAI 1."4 1.22 

CoOIN.t20 0.30 5.32 
Sl:(Sl+AI) 0.59 0.55 
M:IM+DI 0.86 0.26 

1 22 119 1 24 1 45 146 1.25 117 158 1.52 163 

3 36 369 2.27 029 036 4.59 400 002 005 003 
055 054 0.55 059 059 0.56 0.54 061 060 0 .62 
033 033 º·"" 0.86 083 0.28 031 098 0 97 097 

pi= ceol en pla91oclasa. m= ceo! en Ja malnz; fib = ceol fibrosas. mas= ceol masivas 

M = suma cebones monovalentes. O = suma cationes drvalentes 

Me1-Nat= mesolaa-nattohta. Thom= thomsonota. Anal= analcita 

13 14 15 16 
mas mas mas mas 
pi pi pi pi 

52.09 52.96 53 18 6099 
000 000 0.01 000 

2802 29.46 2927 2278 
006 000 0.00 000 
003 002 000 001 
005 0.00 001 000 
003 009 000 000 
048 024 º"" 000 
902 902 936 930 
002 0.00 002 000 

89 79 91 79 9229 9308 

7 7 7 7 

223 222 222 2"9 
000 000 000 000 
1 42 1 45 1 '4 110 
000 000 000 000 
000 000 000 000 
000 000 000 000 
000 001 000 000 
002 001 002 000 
075 073 076 074 

000 000 000 000 
4 43 442 4"" • 33 

Anlll 1111.i Anlll Anlll 

1 58 153 1 54 2 27 

005 003 0.05 000 
061 060 0.61 069 
097 098 097 1 00 
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K20 

Ceo/1111,s-NaCa ) 

> 
50 

, 
75 ca o 

Figura 4.- Composición de las ceolitas según 
relaciones de K,O:Na,O:CaO. Círculos en blanco: 
ceolnas en fisuras. Cuadrados en blanco: ceolitas en 
matriz basáltica y pseudomorfizando a las 
plagioclasas. 

10"(Si02/Al203) 

!\~ ~ ~ 
' (_¡'¡ !N_.., .... \ 

,(Íi ., . .____, 

50 

Figura 5.- Composición de las ceolirassegún las 
relaciones de 1 Ox(SiO/ Alp,l:(CaO+MgO): 
(Nap+Kp). Las composiciones de los polos de 
analci1a. escolccira. mesolita, narrolita y 1homsonita 
es1án lomados de Gouardi y Galli ( 1985). Símbolos 
como en la figura 4. 

racterísticas intermedias entre meso/ita y 
natrolira. 

Las variedades más ricas en Ca (tipo 
lhomsonita) sólo han sido detenninadas como 
reemplazo de plagioclasas (Figura 6). La analcita 
aparece como producto de transformación de 
plagioclasas y en la matriz, mientras que la 
variedad sódico-cálcica (mesolita-natrolila?) se 
restringe, casi exclusivamente, a las posiciones 
intersticiales en basaltos con textura ofílica, 
desarrollando agregados fibroso-radiales. 

JI- Filosilicatos 
Los filosil icatos aparecen en los siguientes 

microdominios: (a) reemplazando fases ígneas 
preexisten res (fundamentalmente olivino y, en 
menor proporción plagioclasa), (b) como 
transformación de la matriz basáltica y (e) ta
pizando las paredes de vesículas rellenas por 
calcita en los niveles volcánicos. 

La fórmula estructural de t0dos los 
filosilicatos se ha calculado sobre la base de 28 
oxígenos (Tabla 3). Las relaciones de los 
cationes no i111erfoliares vs. Al,"', y las de los 
cationes mterfoliarcs vs. Si (Figuras 7a y b), 
penniten dist ingu ir, fundamentalmente, dos ti 
pos composicionales. Un primer tipo que se 

Figura 6.- Forografía de electrones retrodis
persados (MEB) de un fcnocrisral de plagioclasa (PI) 
parcialmente rccmplaLado por una ceolita fibrosa 
rica en calcio (Zcol), variedad thomsonita. 



pi = cloritas en plagioclasas: ol = cloritas en olivinos: px = cloritas en piroxenos: m = cloritas en la matriz. 

LAMINA CB93019 CB!B-19 CB93-19 CB93019 CB93-19 CB93-19 CB93-19 CB93-19 CB!B-19 CB93-28 CB93-28 CB!B-29 CB93-29 CB9J..29 CB93-29 CB93-~ 
AHAUSIS 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 • 1 

OBSERVACIONES verde marrón verde verde marrón marrón verde verde verde verde verde verde verde verde verde Yefde , 
MICRODOMINIO pi ol ol ol ol ol ol ol px pi m ot ol ol ol m 

Si02 
TI02 
Al20S 
Cr203 
FeO 
MnO 
MgO 

· cao 
Na20 
K20 . 

SUMA 

SI 
Allv 
TI 
Alvi 
Cr3+ 
Fe2+ 
Mn2+ 
Mg 
Ca 
Na 
K 

Sumcat 

Fet/Fet+Mg 

Xc 

33.34 39.94 
0.01 0.00 

10.80 . 0.42 
0.10 0.00 

20.03 28.95 
0.49 0.37 

19.90 10.09 
0.34 3.88 
0.05 0.31 
0.12 0.15 

85.19 84.11 

Furmula ajustada a 

7.01 
0.99 
0.00 
1.68 
0.02 
3.52 
0.09 
6.23 
0.08 
0.02 
0.03 

19.67 

o-:36 
0.75 

8.97 
0.00 
0.00 
0.11 
0.00 
5.44 
0.07 
3.38 
0.93 
0.13 
0.04 

19.07 

0.62 

0.19 

31.54 
0.00 
4.28 
0.25 

37.07 
0.00 

14.07 
0.32 
0.00 
0.05 

87.57 

:!8 

7.16 
0.84 
0.00 
0.31 
0.04 
7.04 
0.00 
4.76 
0 .08 
0.00 
0.01 

20.25 

0.60 

1.10 

32.22 
0.05 

10.14 
0.36 

26.02 
0.34 

18.06 
0.52 
0.00 
0.09 

87.79 

oxigenos 

6.81 
1.19 
0.01 
1.34 
0.06 
4.60 
0.06 
5.69 
0.12 
0.00 
0.02 

19.90 

o.45 
0.87 

41 .11 
0.04 
0.49 
0.00 

28.02 
0.35 

10.16 
2.19 
0.08 
0.21 

82.64 

9.24 
0.00 
0.01 
0.13 
0.00 
5.27 
0.07 
3.40 
0.53 
0.03 
0.06 

18.73 

0.61 

0.18 

41.45 
0.01 
0.34 
0.00 

29.93 
0.30 

10.02 
2.34 
0.00 
0.23 

84.61 

9.18 
0.00 
0.00 
0.09 
0,00 
5.55 
0.06 
3.31 
0.56 
0.00 
0.06 

18.80 

0.63 

0.21 

32.40 
0.02 

10.41 
0.07 

24.47 
0.38 

18.21 
0.34 
0.00 
0.06 

86.36 

6.89 
1.11 
0.00 
1.50 
0 .01 
4.35 
0.07 
5.n 
0.08 
0 .00 
0.01 

19.80 

0.43 

0.84 

30.49 
0.00 
7.64 
0.26 

37.86 
0.17 
9.90 
0.53 
0.23 
0.09 

87.17 

6.99 
1.01 
0.00 
1.05 
0.05 
7.25 
0.03 
3.38 
0.13 
0.10 
0.03 

20.03 

0.68 

0.89 

31 .66 
0.02 
9.20 
0.00 

29.71 
0.24 

15.43 
0.70 
0.18 
0.10 

87.23 

6.89 
1.11 
0.00 
1.25 
0.00 
5.41 
0.04 
5.01 
0.16 
0.07 
0.03 

19.98 

0.52 

0.85 

36.80 
0.07 

13.58 
0.31 
8.90 
0.54 

25.64 
1.73 
0.68 
0.04 

88.27 

7.02 
0.98 
0.01 
2.08 
0.05 
1.42 
0.09 
7.29 
0.35 
0.25 
0.01 

19.55 

0.16 

0.49 

33.56 
0.00 

11.95 
0.03 

21.09 
0.18 

19.39 
0.81 
0.21 
0.25 

87.46 

6.90 
1.10 
0.00 
1.79 
0.01 
3.63 
0.03 
5.94 
0.18 
0.08 
0.06 

19.72 

0.38 

0.69 

39.50 
1.99 

13.83 
0.18 
6.63 
0.03 

23.26 
0.02 
1.12 
7.71 

94.25 

7.23 
o.n 
0.27 
2.22 
0.03 
1.02 
0.00 
6.35 
0.00 
0.40 
1.80 

20.09 

0.14 

0.14 

32.39 
0.00 

11.92 
0.00 

21.13 
0.27 

20.75 
026 
0.07 
0.00 

86.78 

6.72 
1.28 
0.00 
1.63 
0.00 
3.66 
0.05 
6.41 
0.06 
0.03 
0.00 

19.84 

0.36 

0.87 

36.03 
0.01 

15.47 
0.11 
9.33 
0.19 

26.06 
0.24 
0.15 
0.01 

87.58 

6.87 
1.13 
0.00 
2.35 
0.02 
1.49 
0.03 
7.41 
0.05 
005 
0.00 

19.40 

0.17 

0.63 

32.84 
0.02 

12.86 
0.10 

20.40 
0.26 

20.09 
0.46 
0.19 
0.02 

87.24 

6.74 
1 26 
0.00 
1.85 
0.02 
3,50 
0.05 
6.14 
0.10 
0.08 
0.00 

19.74 

b.36 
o.n 

33.34 
0.02 

13.26 
0.07 

19.86 
0.31 

20.84 
0.38 
0.17 
0.04 

88.28 

6.73 
1.27 
0.00 
1.88 
0.01 
3.35 
0.05 
6.27 
0.08 
0.06 
0.01 

1972 

0.35 

o.n 

Tabla 3.- Análisis de microsonda de los filosilicatos máficos. Fórmulas estructurales calculadas sobre 28 oxígenos. Xc =porcentaje del 
componente clorita en el filosilicato (ver texto). 
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proyecta sobre la línea saponita-clorita (Figura 
7a), próximo al vértice clorita, incluye minera
les de un marcado color verde, que aparecen 
tanto como producto de transformación de 
olivino como en la matriz, y como relleno en 
vacuolas de basaltos. Su proyección en el 
diagrama de clasificación de Hey ( 1954) permi
te clasificarlos como diabantita (Figura 8). El 
segundo tipo de filosilicatos comprende mine
rales de color marrón intenso, restringidos a la 
alteración precoz de los olivinos a favor de 
fisuras. Este segundo tipo, caracterizado por 
bajos contenidos en A1p3 (< 0.5%) y FeO > 
MgO, puede corresponder a nontronita. Ade
más de estos dos tipos de filosilicatos, se puede 
identificar celadonita, caracterizada petro
gráficamente por su típico color verde esmeral
da. Algunos análisis de microsonda presentan, 
de hecho, altos contenidos en ~O (análisis 12, 
Tabla 3 y Figuras 7a y b). 

Los contenidos en Ca relativamente altos 
de todos los filosilicatos, inclusive los de tipo 
"clorftico", que superan en algunos casos los 
0.1 átomos/28 oxígenos, así como los valores 
de Si > 6.25 átomos/28 oxígenos, señalan la 
presenciadeinterestratificadosclorita/esmectita 
(Bettison y Schiffman, 1988). El cálculo del 
porcentaje de clorita (Xc en Tabla 3) permite 
cuantificar la cantidad del componente esmectita 
interestratificada que hay en los filosilicatos 
máficos, ya que un valor de Xc = l supondría el 
término clorita pura, mientras queXc= O supon
dría el término esmectita pura (Schiffman y 
Fridleijfsson, 1991 ). Los dos tipos de 
filosilicatos máficos diferenciados (los tipo 
"clorita" y los tipo "nontronita") coinciden bien 
con las diferencias obtenidas para los valores de 
Xc, siendo estos de 0.7 - 0.8 para los primeros y 
0.2 para los segundos. El análisis correspon
diente a clorita-celadonita se caracteriza, tam
bién, por tener un bajo valor de Xc. 

Condiciones del metamorfismo de muy bajo 
grado 

Se han distinguido tres microdominios 

fundamentales con diferentes asociaciones mi
nerales: 

l.- en las fases ígneas primarias: 
-olivino.-filosilicatos máficos (tipo clorita, 

celadoni.ta y nontronita) 
- plagioclasa.- ceolitas (calco-sódicas, 

sódico-cálcicas y sódicas) ±jilosilicatos máficos 
(tipo clorita) 

~~---tlorita --------. 

20 - 1 ~~· 

( 7~"?. O audoita """4Gla 

! 18 " • l .: o i 17 ooponita 1 

16 

ttlodOlli.to 

15 

o 2 4 

2.5 

2 

6 

b<id<llila .. 
6 Allot 8 

® 

SI 9 

donbo.#,10 

• 

10 

10 

Figura 7.- Diagramas composicionales para los 
filosilicatos máficos. a) Proyección del Al.,... vs. 
suma total de cationes no interfoliares. Los términos 
extremos para los diferentes filosilicatos están to
mados de Robinson et al. ( 1993). b) Proyección de Si 
vs. suma total de cationes interfoliares. En ambas 
figuras los cationes han sido calculados sobre la base 
de 28 oxígenos. 
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2.- en la matriz: ceolitas + filosilicatos 
máficos (tipo clorita y celadonita) 

3.- en los espacios abiertos: 
- fisuras de rocas subvolcánicas.- ceolitas 

(natrolita, analcita) ±calcita 
- a111ígdalas de rocas volcánicas.

filosmcatos. máficos. (tipa clorita, c:dadonita) 
+calcita 

Estas asociaciones permiten clasificar la 
alteración de estos basaltos como propia de un 
metamorfismo de muy bajo grado, en facies 
ceolitas de baja temperatura, según los crite
rios propuestos por Coombs et al. (1959). La 
conservación de plagioclasa cálcica primaria 
es, de acuerdo con Nystrom (1983), un índice 
de la "no pervasividad" de este metamorfismo. 

R-.Rtpldollto 
,..P¡¡cnoc:lorita 
.9ooBnuuglpita 
<>ConuMIOl\flllt4 
Pth•,...,.... 
1'1uain.U. 
~Ita 
Dpll•°"""""4 
Cl-cllnocloro 
,.,..l"ennlnU<l 
~Talco-Clorila 

°" .Di.a.licantlta , _________ _ 
e 

s R 

o 

~· 
p 

::i 
-' 
á 
¡¡; 

... o 

7 
o CIP cP 

8 o 

Te 

• ...... ...................... _.._..._ .......... __._.._ __ .a 

o 4 ' 
Fe (p.t.u.) • 'º 12 

Figura 8.- Proyección de las composiciones de 
cloritas en el diagrama de clasificación de cloritas, 
Hey (1954). 

La persistencia metaestable de fases ígneas y la 
existencia de equilibrio a la escala restringida 
de los microdominios, manifiesta la influencia 
del hábitat en los procesos de metamorfismo de 
muy bajo grado. 

Las diferentes reacciones de equilibrio que 
detem1inan la estabilidad de las ceolitas permi
ten establecer las condiciones de génesis de las 
presentes en las rocas básicas jurásicas. La 
aplicación de las redes petrogenéticas propues
tas por Liou et al. (1985, 1987) y Frey et al. 
(1991) para el metamorfismo de muy bajo y 
bajo grado en sistemas basálticos, permite esti
mar semi-cuantitativamente las condiciones de 
formación de estas ceolitas (Figura 9). La pre
sencia de analcita y la ausencia de albita s.s. 
indican que no se ha sobrepasado el límite de 
estabilidad de la anal cita (Figura 9, curva 1 ). En 
condiciones de baja presión, este límite de tem
peratura es inferior i.llos 1800C (Liou, 1971a y 
b). La ausencia de prehnita, pumpellyit11 o 
epidotaes indicativa de la facies ceo litas de baja 
temperatura (ver Liou et al., 1985, 1987, para 
más detalles). De este modo, y según Ja red 
propuesta por Liou et al. (1985), la asociación 
thomsonita + analcita + clorita, en ausencia de 
heulandita y/o laumontita (curvas 2, 3 y 4 en 
Figura 9), es estable a temperaturas inferiores a 
1500 C para una presión menor de 1.5 kbars. La 
aplicación del geotermómetro de Cathelineau 
(1988) a los filosilicatos tipo "clorita" da un 
intervalo de temperatura de 73 a 143ºC, con un 
valor medio de l l 5°C, coherente con lo estable
cido mediante las asociaciones minerales ante
riormente descritas: 

Finalmente, de acuerdo con Thompson 
( 1971 ), los valores de xco2 necesarios para el 
desarrollo de estas ceo litas deben ser muy bajos 
(XC02 - 0.007 para P = 2 kbars). El hecho que 
en algunos niveles volcánicos, especialmente 
en los de basaltos vesiculares, las paragénesis 
secundarias estén constituidas casi exclusiva
mente por la asociación calcita + filosilicatos 
máficos, sugiere que la relación entre XCO,/ 
XHp fue un factor inhibidor de la formación de 
estas ceolitas. 
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Discusión y conclusiones 

Las condiciones P-T estimadas para las 
asociaciones minerales descritas (analcita, 
thomsonita, mesolita, natrolita y filosilicatos 
máficos) en las vulcanitas jurásicas del 
Subbético Medio, podrían darse en los procesos 
de: ( 1) metamorfismo de fondo o.:eánico 
(Miyashiro et al., 1971); (2) alteración deba
saltosen un contextodistensivo (metamorfismo 
diastatérmic:o, Robinson 1987); y ( 3) 
metamorfismo de enterramiento ( "burial 
metamorphism", Coombs 1954, 1960). De he
cho, asociaciones con thomsonita, natrolita, 
analcita y mesolita han s!do descritas en basal
tos continentales que sufrieron metamorfismo 
de enterramiento de muy bajo grado en facies 
ceolita (Schmidt, 1990, 1993) como, también, 
en basaltos con metamorfismo de fondo 
oceánico en facies c::clita (Liou et al .• 1%7). 

'C" 

! 
e 2000 •O 
ii 
f 
Q. -

Estas condiciones P-T están bastante aleja
das de las establecidas para el metamorfismo 
que afecta a las "ofitas" presentes entre los 
sedimentos arcilloso-yesíferosdel Trías Keuper 
(Morata, 1993), que se caracteriza por la pre
sencia de silicatos de Ca-Al (prehnita, 
pumpellyita, epidota). La escasa dispersión de 
las edades radiométricas K-Ar en las vulcanitas 
jurásicas, comparada con las fuertes variacio
nes en la$ dataciones K-Arde las "ofitas" (Puga 
et aC 1988; Morata, 1993), parece indicar que 
el metamorfismo de bajo grado que afecta a las 
"ofitas" estaría relacionado con un evento 
tectónico posterior al emplazamiento de las 
mismas (Morata, 1993). 

En consecuencia, y con los datos disponi
bles hasta la fecha, podemos invocar otro mo
delo genético, diferente al de las "ofitas", para 
el nieti:morfismo de muy bajo grado (en facies 
ceolit:IS de baja temperatura) de las vulcanitas 

; 

ZEOL 

• tOO .'VI> .. d) )O> 

1000 . - ....!.e~U.!.l-.-
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.... 
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Temperatura (' C) 
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Figura 9.- Red petrogenética P-T para e! 1netamorfismo de ~::jo gr&<k' en si st~mas basálticos (Frey et al., 
1991). ZEOL: facies ceolita; PrA: facies prehnita-actinolita; PrP: faci~ prehnita-pumpellyita y PA: facies 
pumpellyita-actinolita. El límite inferior de temperatura para la fa::ies de esquistos verdes (GS) está dado por 
Ja línea gruesa discontinua (ver la ampliación en el recuadro de la izquierda del diagrama). Las curvas de 
equilibrio de las diferentes ceolitas están tomadas de Liou et al. ( 1 ~85, 1987). 1: Am + Qtz _ Ab + F; 2: Stb 
_ Hui + F; 3: Hui_ Lmt + Qtz + F; 4: Stb _ Lmt + Qtz + F. (Ab = albita; Am = analcita; Hui = heulandita; 
Lml = laumontita; Stb = estilbita; Qtz = cuarzo; F = fase fluida). El arca sombreada corresponde a las 
condiciones P-T obtenidas en este trabajo. 
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jurásicas. El bajo espesor de los niveles 
basálticos (varias centenas de metros, como 
máximo; figura 2 en Puga et al., 1989) no 
justifica el efecto de carga para explicar las 
asociaciones minerales secundarias encontra
das. Además, la escasa dispersión de las edades 
radiométricas K-Ar obtenidas podría explicar
se por el hecho que: (i) estas transfonnaciones 
secundarias no estuvieron muy separadas en el 
tiempo con respecto al emplazamiento y enfria
miento de los niveles basálticos; o, (íi) que las 
condiciones P-T establecidas no llegaron a 
modificar el sistema K-Ar. Aunque estas dos 
situaciones no son excluyentes, se ha demostra
do en otras arcas (Aguirre, 1988) que un 
metamorfismo de muy bajo grado puede afectar 
las edades K-Ar en rocas básicas. En conse
cuencia, la hipótesis (i) es favorecida, descar
tándose de este modo un posible origen debido 
a un aumento progresivo de las condiciones de 
P-T durante el depósito de los sedimentos 
post-jurásicos suprayacentes. 

Por otro lado, las condiciones de emplaza
miento de las vulcanitas jurásicas, en un am
biente submarino, permiten establecer ciertas 
similitudes con los procesos de alteración expe
rimentados por los basaltos de los fondos 
oceánicos. En las vulcanitas jurásicas, genera
das en cuencas restringidas durante un régimen 
tectónico dominante de carácter transtensivo, la 
circulación de fluidos enriquecidos en álcalis 
(¿posible interacción con el agua ma.rina?) al 
interior de las rocas básicas pennitiría la forma
ción de las paragénesis secundarias descritas. 
La ausencia de facies metamórficas de más alto 
grado, propias de los niveles profundos de ba
saltos que han sufrido un metamorfismo de 
fondo oceánico, podría explicarse por la dife
rencia entre el flujo ténnico en las cordilleras 
medio-oceánicas (régimen tectónico disten si vo) 
y el del magmatismo intraplacajurásico de las 
Cordilleras Béticas (régimen tectónico 
transtensivo). 

Otra característica del metamorfismo de 
muy bajo grado que afecta a los basaltos jurásicos 
es la abundancia de ceolitas esencialmente 
sódicas y la ausencia de ceolitas cálcicas s.s. 

Ello puede deberse a la "alcalinidad" de la roca 
huésped (basaltos de afinidad transicional
alcalina). Las ceolitas más cálcicas (variedad 
thomsonita) se restringen a los microdominios 
ígneos cálcicos tales como la plagioclasa pri
maria. El desarrollo deceolitas sódicas (analcita 
y natrolita) en fisuras tardías indica una evolu
ción temporal de los fluidos, desde los más ricos 
en Ca++ (para dar origen a las thomsonitas y 
mesolitas) hasta, finalmente, los más ricos en 
Na•, para dar lugar a los grandes cristales de 
analcita y natrolita que rellenan las fisuras. Una 
evolución temporal similar ha sido descrita por 
Cochemé et al. (1994) en la ceolitización de 
basaltos y andesitas basálticas terciarios en la 
región del Basin and Range del noroeste de 
México. 

A su vez, el predominio de las ceolitas en 
los niveles subvolcánicos y su ausencia en los 
niveles de coladas basálticas amigdaloides es
taría relacionado con un sistema cerrado de 
circulación convectiva al interior de los sills. El 
hecho que las coladas basálticas y los sills estén 
intercalados en sedimentos de composición 
esencialmente carbonatada permitiría que los 
fluid~s metamórficos aumenten su aC0

2
, fa

voreciendo así la precipitación de calcita en 
vacuolas, e inhibiendo la fonnación de ceolitas 
cálcicas en las mismas. Sin embargo, el sistema 
de circulación cerrado presente en los sills 
limitaría en gran medida este aumento de aCO , 
facilitando la fonnación de ceolitas. 

2 

En resumen, las reacciones metamórficas 
de muy bajo grado experimentadas por las 
vulcanitas jurásicas del Subbético Medio de las 
Zonas Externas de las Cordilleras Béticas ha
brían tenido lugar casi inmediatamente después 
del emplazamiento de los sills y coladas. Este 
fenómeno correspondería, en consecuencia, a 
un metamoñtsmo de muy bajo grado ligado 
a la circulación de fluidos enriquecidos en sodio 
de origen marino. Este metamorfismo es, por lo 
tanto, diferente al evento metamórfico de bajo 
grado, y de escala regional, registrado en las 
"ofitas" del Trías Keuper de las Zonas Exter
nas. 
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Heulandita asociada a esmectitas-Mg en el yacimiento de 
Sepiolita de Vicálvaro (Cuenca Neógena de Madrid). 

Jaime CUEVAS RODRIGUEZ', José Antonio MEDINA NUÑEZ' , José CASAS RUIZ", Juan 
Antonio MARTIN RUBI'", Maria Rosario TORRES SALVADOR"", Antonio AL V AREZ 

BERENGUER" y Santiago LEGUEY JIMENEZ'. 

*Dept. Q.A. Geol. y Geoqufmica. UAM. "TOLSA S.A., "' I.T.G.E., Madrid."" S.I.d.I, UAM. 

Abstract: The heulandite occurs either filling cracks or cavities in clayey materials that contains 
Mg-smectites (70-80% in the bulk sample) reaching up to 10% proportions. Hydrated mica, sepiolite, 
quartz and feldspars are the main accessory minerals. These materials are placed at the top of the final 
lacustrine leve! in the Vicálvaro sepiolite deposit in the upper contact with the arkosic materials. 

Two sections have been studied in terms of mineralogy (XRD), texture (optical microscopy), 
microstructure (SEM) and geochemical aspects (SEM-EDX; FRX). Heulandite has been characterized 
by means of its thermal behavior, chemical composition and crystallographic parameters. 

SEM microstructure showed single tabular crystals (150-250µm) with frequent dislocations and 
cleavage planes as well as milimetric aggregattes confonned sometimes by twined crystals (I00-150µm). 
The mean structural fonnulae determined was (Na0.67K0.69Mg1.44Ca1.86) Al7•90Silll.os0 72 • 24 Hp. Punccual 
microanalyses showed compositional differences between single crystals (ideal heulandites) and those 
aggregatted that are slightly shifted to clinoptilolitic terms. 

Ceolitic levels are characterized geochemically by an increase in Alpl. Fepl, Kp and Nap 
with anomalies in Ba, Rb and Sr, being depleted in MgO, F and Li respecting to clays located 
downwards. 

Heulandite fonnation has been attributted to diagenetic processes related to evaporative processes 
in shallow lacustrine environments where soil features as roots, ferricutans and plant relicts are frequent. 
Ca,Mg-heulandite may have fonned either by dissolution of Mg-clays, Ca uptake from the smectite 
exchange complex or/and calcite surface reaction. The zeolite fonnation close to the interface between 
aluminosilicate minerals (arkoses) and Mg-clays provide the aluminium source as Al can be dissolved 
in a local alkaline environment. 

Key words: Zeolites, Heulandite, Mg-smectites, Sepiolite, Vicálvaro (Madrid). 

Resumen: La heulandita aparece rellenando grietas y cavidades en materiales arcillosos consti
tuidos por esmectitas magnésicas (70-80% de esmectita en el conjunto de la muestra), donde alcanza 
concentraciones alrededor del 10%. Mica hidratada, sepiolita, cuarzo y feldespatos se presentan como 
minerales accesorios. Estos materiales se sitúan a techo del último episodio lacustre localizado en el 
yacimiento de sepiolita de Vicálvaro, en contacto próximo a las arcosas que recubren el yacimiento. 

Se ha estudiado la mineralógía (DRX), textura (Microscopía de polarización), microfábrica (MEB) 
y aspectos geoquímicos ( MEB-EDX; FRX) de dos perfiles donde se ha detectado la presencia de 
ceolitas. También se ha realizado la caracterización de la ceolita en cuanto a su comportamiento 
ténnico, composición química y parámetros cristalográficos. 

La heulandita se presenta, bien como cristales tabulares (150-250 µm) con múltiples dislocaciones 
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y planos de exfoliación, o en fonna de agregados milimétricos compuestos por individuos (100-lSOµm) 
a veces asociados por macias de interpenetración. La fórmula estructural media calcualda es 
(Na0.61K0•69Mg1.44Ca1.86) Al1.90Siii.oPn . 24 Hp. Los cristales reflejan diferencias composicionales en 
función de las morfologías observadas, correspondiéndose los cristales en agregados con ténninos más 
clinoptilolíticos. 

La composición química de Jos niveles con heulandita se caracteriza por un incremento de Jos 
· contenidos en Alp3, Fep3, K¡O y Nap y de los elementos traza: Ba, Rb, y Sr, además de un 

descenso en MgO, F y Li con respecto a los niveles arcillosos subyacentes. · 
La génesis de la heulandita se atribuye a procesos diagenéticos ligados a procesos evaporativos 

en zonas someras de los episodios lacustres, con abundantes rasgos edáficos como rafees, restos 
vegetales, ferricutanes y concreciones carbonatadas. La formación de la Ca,Mg-Heulandita debe rela
cionarse con la alteración de las Mg-esmectitas, el aporte de Ca desde las posiciones de cambio de 
la esmectita , o con el reemplazamiento dt: Ja calcita por fenómenos controlados en Ja superficie 
mineral. Por otro lado, su localización en el contacto entre las arcillas magnésicas y las fases de 
aluminosilicatos de las arcosas pueden explicar la incorporación de aluminio vía disolución en un 
ambiente alcalino. 

Palabras Clave: ceolitas, heulandita, esmectitas magnésicas, sepiolita, Vicálvaro (Madrid). 

Introducción 

Las ceolitas se han identificado reciente
mente en los sedimentos de la Cuenca Neógena 
de Madrid. Alonso et al., (1986), reconocen 
analcima en niveles de calcreta con sepiolita en 
la zona de Paracuellos del Jarama, y Leguey et 
al., (1993), y Martín Rubí et al., (1993). citan la 
presencia de ceolitas en el yacimiento de 
sepiolita de Vicálvaro. Este yacimiento se loca
liza en uno de Jos siete episodios lacustres con 
sepiolita, que han sido reconocidos al E de 
Madrid, dentro de la unidad. intennedia del 
Mioceno (Figura 1). La zona lacustre tiene una 
extensión de 4 x 0,8 Km y un espesor máximo 
de 15-20 m y se rellena inicialmente de lutitas 
y arenas arcósicas de origen aluvial y car.tid:i.
des variables de sales y materia orgánfra. fatos 
sedimentos experimentan a lo brgo dd tiempo 
una compleja evolución geoquímica, ;:on desa
rrollo de procesos diagenéticos producidos por 
aguas superficiales y profundas, cuyo resultado 
final es la existencia de una zonación litológica 
asimétrica, donde aparecen de cl!ntro a borde 
del lago, lutitas con pre<lonl.inio de esmectitas 
di y/o trioctaédricas, niveles con sepiolita, 
calcretas y silcretas, que pueden aparecer solas 
o mezcladas en proporciones variables. La!: 
ceolitas, identificadas como ti~ular.ditas, apa-

recen asociadas a esmectitas con intercalaciones 
de carbonatos en las secuencias finales del 
relleno lacustre (Figura 1). 

La heu!andita tiene una composición ideal 
Ca

4
(Al

8
Si

23
)0

72
24.Hp, isoestructural con la 

clinoptilolita, cuya composición es 
Na6(Al6Si30)07224.H20, (Gottardi , 1978; 
Gottardi y Galli , 1985). Cristalizan en una red 
monoclínicacon grupo espacial C2/m, formada 
por tetraedros SiO 4 y Al O. agrupados en anillos 
de 8 6 1 O unidades. Presenta dos tipos de cana
les; los pricipales confonnados por anillos de 
l O unidades paralelos a la dirección de e donde 
se alojan los cationes hidra!ados mono y 
divalentes füci!mente intercambiables (Meier y 
Olson, 1987; 'Ming y Mumpton, 1989). La dife
renci:.l entre hculandita y clinoptilolita ha sido 
motivo de conmiversia, Mumpton (1960) y 
AUe!ti (l 972) utilizan crite1ios estructurales 
basados en las modificaciones de la reflexión 
(020) a= 8,95 Á rr.ediante tratamiento té.rmico. 
Sheppard (1971) y Boles (1972), utilizan crite
rios composicionales para diferenciar estas 
ceo litas, concretamente las relaciones Na + KJ 
(Na+K+Ca+Mg) y Si/Al+Fe+++, donde la 
clinoptilclita tendría valores superiores a 0,5 y 
4 reqiectivamente y la heulandita inferiores. 
Lee ( 1988), Ogihara e lijima (1990) confmnan 
que ia relación Si/ Al+Fe· .. discrimina bien es-
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Figura 1: Esquema de localización y disposición de la litología en el Yacimiento de sepioli ta de 
Vicálvaro (Madrid) 

tas ceo litas, sin embargo encuentran heulanditas 
donde la proporción de cationes monovalentes 
es> 0,5. 

La heulandita es mucho menos frecuente 
que la clinoptilolita, apareciendo esta última en 
ambientes sedimentarios, hidrotermales y 
diagénesis de enterramiento, siendo especial
mente abundante en alteraciones superficiales 
de rocas volcánicas y en lagos salino-alcalinos 
(Hay, 1978; Surdam y Sheppard, 1978; Gottardi, 
1989) a veces asociada a sepiolita (Starkey y 
Blackmon, 1984), o a esmectitas magnésicas 
(Hay et al. , 1991). Sin embargo la heulandita 
solamente aparece habitualmente en la zonación 
clinoptilolita-> heulandita -> analcima, que 
se produce cuando aumenta la P y/o T en 
ambientes hidrotermales o diagénesis de 
enterramiento (Hay, 1978; Lee y Klein, 1986; 
Ogihara e Iijima, l 990). 

Los objetivos de este trabajo se centran en 
el estudio cristalqufmico de la heulandita, así 
como de sus condicionantes genéticos a la vista 
de la evolución geoqufmica y mineralógica de 
los materiales arcillosos entre los cuales apare
ce. 

Materiales y metodos 

Litología: 
Se han estudiado dos perfiles de unos 4 m 

de potencia entre las cotas 639-635 m distantes 
entre sí unos 50 m que corresponden a los 
niveles superiores del episodio lacustre. Sobre 
éstos descansan arenas arcósicas de grano me
dio. Estos materiales, cuya litología se muestra 
en la figura 2, presentan varias secuencias gra
no decrecientes de composición limo-arcillosa, 
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Figura 2: Distribución lit0Jógic3 detallada en Jos dos cortes estudiados 

sobre las cuaies se superponen en diferente 
grado, procesos de precipitación química de 
carácter carbonatado, que predominan hacia la 
base de los perfiles, donde destacan claramente 
por su mayor compacidad y tonos blanqueci
nos. Los niveles arcillosos y carbonatados 
muestran abundantes rasgos edáficos tales como 
desecación, hidromorfismo, nodulización y 
desarrollo de texturas intraclásticas, granulares 
y laminares. Estos factores condicionan la exis
tencia de frecuentes cambios en la continuidad 
lateral de los materiales. Se han tomado un total 
de 15 muestras representativas de las diferentes 
litologías, texturas y coloraciones. 

Métodos: 
En las diferenres muestrai> se h?. estudiado 

la composición mineralógica y química, ade
más de algunos aspectos de la microfábrica. La 
composición mineralógica se determinó me
diante DRX. La cuantificación cfo Ja muestra 

total se realizó en difractogramas de polvo, 
utilizando los poderes de reflexión propuestos 
por Schultz (1964) y Alvarez et al., (1991) 
(cuantificación de la sepiolita). En la fracción 
< 2 µm se cuantificaron el resto de minerales de 
la arcilla mediante el estudio de agregados 
orientados y solvatados en etilen-glicol. En el 
cort~ 2 se estudió la composición mineralógica 
de la fracción de 50-250µm de algunas mues
tras con indicios deceolitas. El comportamiento 
térmico de la heulandita y la determinación de 
los parámetros de red se estudiaron en un con
centrado, previa dispersión de la muestra 82*, 
sepa?:ando por tamizado (50-250 µm) y por 
densidad en una mezcla de bromofonno +etanol. 
El cálculo de los parámetros de red se realizó a 
partir de un espectro de difracción en policristal 
recogido en pasos de 0.02° 20 integrando cada 
medida en lOs, recogido en un difractómetro 
SIEMENS D5000 entre 5 y 100º 20. Se utilizó 
radiación Kcx(Cu) y filtro de niquel siendo las 
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condiciones de voltaje e intensidad de 40kV y 
40mA. Para la lectura de los diferentes espacia
dos se ha deconvolucionado el espectro por 
partes uti lizando funciones de Pearson del pro
grama "~otile Fitting: DIFFRACT-AT(l991 )" 
para posteriormente realizar la búsqueda de 
celdilla e indexación automática con el pro
grama ''TREOR4 (1991)". 

La composición química de los elementos 
mayores se determinó mediante fluorescencia 
de rayos X con un equipo Philips PW-1404, 
previa fusión de la muestra con tetraborato de 
Litio. Los elementos traza se analizaron me
diante ICP-AES, previa digestión de la muestra 
en medio acido en reactor de teflón. El Li se 
determinó por Absorción Atómica y el F por 
Colorimetría. 

La microfábrica de materiales arcillosos, la 
morfología y la composición química puntual 
de las heulanditas, se estudiaron a partir de 
láminas delgadas con el microscopio de luz 
polarizada, y en MEB-EDX con un equipo 
Philips. 

Resultados 

CARACTERIZACION DE LA CEO LIT A: 

Comportamiento térmico: 
En la figura 3 se puede observar la evolu

ción del espaciado d(020) de la ceolita. Ya en el 
tratamiento a 250ºC se observa la coexistencia 
de heulandita A (8.9A) con heulandita 
deshidratada B (8.3-8.4Á) sin que se observe la 
formación de la fase intermedia I (8 ,7 ÁJ corres-

· pondient~ a 1.1na estructura parcialmente con
traída. A 400"C, la intensidad registJ ada dismi
nuye notablemente, y únicamente aparece una 
fase a 8.12 Á. Este comportamiento es 
carácterfstico de la heulandita tipo 1 definida 
por Alietti(1972), Ja cual ofrece un perfil de 
difracción amorfo después de calentar a 550°C. 
La clinoptilolita conserva su estructura original 
hasta los 750°C. 
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Fígura 3: Evolución del espaciado d(020) de 
la heulandita con el tratamiento térmico 

Composición química y fórmu/,a estructu
ral: 

Se han encontrado algunas diferencias en 
cuanto a composición química de las heulanditas 
en función de sus características de crista
lización. Se han analizado dos tipos de 
morfologías: Cristales individuales (100-
250µm) y agregados milimétricos compuestos 
por individuos que se asocian a veces por macias 
de interpenetración (compuestas por indivi
duos entre 100 y 150 µm). En ambos casos se 
han analizado mediante SEM-EDX diferentes 
cristales: 20 cristales individuales y otros 20 
cristales constituyentes de un agregado 
poli cristalino. Por otro lado, se ha anali1.ado una 
muestra concentrada de ceolita mediante FRX 
y A.A. (Na), obteniéndosl': la composición 
global. Las fórmulas estructurales medias en 
los tres casos expresadas en una base aniónica 
0

72
• 24 Hp son: 

Cristales individuales: 

(N~.04~.s3Mg1_20c3i.n> Al9.2•s~6.aPn · 24 ~o 

Agregado policristalino: 

(N3ii.06~S,.M~.96c3i.68) Al7.lls~uPn . 24 Hp 

Muestra global: 

(Na0.67K0.69Mgl.44Cal.86) A l7.90Si28.0S072 . 24 H20 
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Se observa claramente cómo los cristales 
individuales constituyen términos próximos a 
una heuJandita ideal, mientras que los criscales 
en agregados, aún siendo términos heulandfticos, 
se desplazan hacia composiciones más 
clinoptilolfticas . En ambos casos es mayorita
ria la proporción de iones divalentes en la 
estructura, y la relación Si/AJ, comprendida 
entre 2.8 y 4.3, corresponde a términos 
heulanditicos como se puede observar en la 
figura 4. En esta figura se ha representado la 
composición estructural (carga catiónica en 
función de la relación Si/Al) calculiida a partir 
de los análisis realizados conjuntamente con 
algunas composiciones de la serie heulandita
clinoptilolita descritas en la literatura. La mues
tra global presenta una composición interm~ 
dia. El aumento de Na en esta muestra se ha 
introducido artificialmente durante la disper
sión con hexametafosfato sódico, no obstante, 

!" 
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"7.5 .. 
~ .. 

u 8.5 

1.4: Mlat .. . .. _,. .... ,,. 
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•• 
Cllaop1Jlob1: 4 
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Si/Al relación atómica 

Figura 4: Representación de las fórmulas es
tructurales calculadas en la base 0 72 • 24 H p a partir 
de los análisis puntuales realizados por MEB-EDX 
en función de la relación Si/ Al y la carga de los 
cationes intercambiables. M.Total: Análisis de la 
muestra media realizada por FRX. 

nota: los grupos de análisis constitufdos por 
"cristales" y "agrega:ios" se corresponden con los 
dos tipos de morfologías citadas en el texto. 

es importante destacar la escasa capacidad para 
intercambiar potasio, probablemente muy se
lectivo por la ceolita, y en general de Ca y Mg, 
ya que el intercambio ha sido de escasa magni
tud. 

El comportamiento térmico observado está 
de acuerdo con la composición química estu
diada, siendo característico de las heuJanditas 
de tipo 1 un alto contenido en cationes divalentes, 
además de presentar relaciones molares Si/Al 
menores de 4 (Gottardi and Galli, 1985). 

Parámetros de red: 
Dentro de la caracterización de la heulandita 

se ha realizado un estudio cristalográfico preli
minar habiéndose indexado 41 picos en una 
muestra concentrada, los cuales parecen corres
ponder a dos celdillas monoclfnicas cuyos pará
metros "b" y "c" son muy parecidos variando el 
parámetro "a" y el ángulo ~· Estas dos celdillas 
se corresponden razo!lablemente con las dos 
opciones recogidas por Gottardi y GaJli ( 1985) 
correspondientes al grupo espacial C2/m: 

Este trabajo Gonardi y Galli (1985) 
a: 17.497Á 17.82Á 17.33Á 17.70Á 
b: i7.927Á 17.925Á 17.94Á 17.94Á 
e: 7.443Á 7.449Á 7.42Á 7.42Á 

P: 113° 73' 116° 07' 113° 43 ' 116º 16' 

Los valores para los parámetros a y c son 
ligerame!lte altos pudiéndose explicar por el 
carácter mayoritario de cationes divalentes 
frente a monovalentes, lo que hace incrementar 
el área del plano ac (Boles, 1972). Sin embargo 
no se observa uri incremento del parámetro ben 
función del alto contenido en Mg detectado, tal 
y como describía este mismo autor. 

Mineralogía 

En la figura 2 se puede observar la disposi
ción de los materiales estudiados en los perfiles 
1 y 2. Asímismo, en las tablas 1 y 2 se pueden 
ver la composición mineralógica de estos nive
les. 
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Ambos perfiles consisten en una secuencia 
cuya potencia es aproximadamente de 4m. Las 
secuencias están constituidas por materiales 
donde predomina la esmectita de carácter 
tri octaédrico en proporciones de 60-95%. Exis
ten algunos niveles en zonas intermedias donde 
la sepiolita alcanza valores entre 10 y 60%. El 
corte 2 sólo presenta ceolitas a escala de trazas 
habíéndose detectado en la fracción arena estu
diada (menos del 1 % de la muestra global). Esta 
secuencia se caracteriza por presentar materia
les muy finos constituídos casi exclusivamente 
por esmectitas trioctaédricas. Las ceolitas se 
encuentran en los tramos superiores coinci
diendo con valores del espaciado (060) 
I .51-1.52Á. para laesmectita, intermedios entre 
fases di y trioctaédricas. En estos niveles (82 y 
8 lA), es frecuente encontrar cristalitos espáticos 
de calcita en Ja fracción arena. Por otra parte, no 
se encuentran concentraciones de carbonatos 
importantes en el perfil, si exceptúamos el nivel 
dolomítico basal. El corte 1 se caracteriza por 
una mayor frecuencia de los carbonatos, funda
mentalmente calcita, y de minerales detríticos a 
lo largo de la secuencia, que se asocia a un 
mayor contenido en sepiolita (15-65%). Las 
ceolitas aparecen en proporciones significati
vas, estimadas en un 10%, en el nivel superior 
ya en contacto con el paquete arenoso que cierra 
el episodio lacustre. En este caso, la esmectita 
es claramente trioctaédrica y se caracteriza por 
una muy baja cristalinidad. 

Microestructura 

Los materiales arcillosos que contienen 
ceolitas tienen rnicroestructura tipo S-matriz, 
constituida por fragmentos subangulares (peds) 
con tamaños que oscilan entre 0,5-2 mm, limi
tados por un enrejado de microfracturas, que 
aparecen de manera discontinua tapizados de 
óxidos de Fe (ferricutanes) y cutanes arcillosos 
fuertemente birrefringentes (bright clays). Es
tos cutanes incrementan su espesor paralela
mente con el de las grietas, observándose tam-

bién rellenos de plasmas uniformes que se com
portan ópticamente como isótropos. Estos re
llenos de plasmas evolucionan hacia fases cris
talinas ceolíticas, cuando las grietas se ensan
chan por encima de las 30-40 µm, y alcanzan el 
máximo desarrollo en la intersección de varias 
grietas, donde aparecen cavidades rellenas de 
ceolitas que pueden tener 1-2 mm de tamaño. 

Las ceolitas crecen preferentemente a par
tir de los cutanes birrefringentes y en algunos 
casos es posible comprobar como los cristales 
de ceo lita estan reemplazando hacia el centro de 
las grietas a calcita esparítica. En las Fig. 5-A y 
5-B se muestran esquemas con los aspectos más 
destacados de la textura de estos materiales. 
Donde las ceolitas aparecen de manera esporá
dica, las grietas aparecen con menor desarrollo 
y especialmente en la formación de cutanes 
birrefringentes o geles isotropos geliformes. En 
las figuras 5-C y 5-D se muestra el aspecto de 
los cristales de heulandita en el seno de la matriz 
arcillosa donde se encuentran, bien como cris
tales individuales, o como agregados 
policristalinos constituídos por macias de 
interpenetración. En ambos casos se observa 
una dirección de exfoliación laminar caracte
rística de los minerales heulandita-clinoptilolita 
y que se corresponde con el plano (010). 

Características geoquímicas 

La heulandita aparece asociada a los nive
les superiores de los perfiles ,más próximos a 
los materiales arcósicos. Su presencia coincide 
con un incremento apreciable en Al203, Fe203 
y K20, componentes que implican una mayor 
influencia detrítica en relación con los niveles 
inferiores. No obstante, la esmectita, que apare
ce como fase mineral mayoritaria, es de carác
ter preferentemente magnésico y trioctaédrico 
en los dos perfiles estudiados. La presencia de 
ceolita produce un cambio significativo en la 
distribución de algunos elementos traza. Así , 
mientras que los niveles alternantes con 
esmectita:: y sépiolita se caracterizan por tener 
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Tabla 1: Composición minetlógica de las muestras recogidas en el corte 1. La muestra 80B se 
corresponde con concrecciones carbonatadas en este nivel. 

nota: Es: Esmectita; M: Mica, Mica hidratada o ilita; Se: Sepiolita; K: Caolinita. Qz: Cuarzo; 
Ft: Feldespatos; Ca: Calcita; Do: Dolomita; Ce: ceolita. Crist: Cristalinidad ele la esmectita. 

w-. - e- -......-i 
ü M s. IC Qa R c. Do c. -.!. .Criol(ü) 

12• 6Jl.9 - 67 10 Tr - s 1 - - 10 l.S2 2.4 

11• '31.4 - .,, s - d ' s <S - - t.s2 1.S 

IO" m .s - iw IO • <S - s < S $ - - t.s2 2.0 -· m.s - " 11 <$ - - - JO • - - -.,,. W.I - so $ 40 - - - $ - - t.sl -
,.. '36.3 "" " d so - - - 10 - - - -
77" W.t "'" 12 $ ., - <$ 12 - - - - -
76º m .4 - 60 s IS - - - 1$ - - l.J2 -.,,. W.I - '° $ Tr d <S Tr Tr - - t.sl l.S 

· • :Anchura en gndos 2f a mitad de la allllra de la rel1al6n d(OOI) de la esmeclita 

Tabla 2: Composición mineralógica del Corte 2. La abundancia de los minerales de Ja arcilla 
en las fracciones arena estudiadas es una estimación a partir de los difractograrnas de polvo. ++: 
abundante;+: presente;-: No detectado. El resto de las abreviaturas son similares a las de la tabla 
l. 

M_. .... e- Mroo..toP.-i 

(060) Cria 
(Ü) 

ü M s. IC Qa R c. Do z. Á 

12 '3U - >ti <S - - <S Tr Tr - Tr 1.$2 l.S 

11 .A '36.9 - 1$ Tr 10 - <S Tr - - Tr 1.Sl·l.S2 2.2 

11 .B f.'6.1 _, .. 74 12 - <S s <S - - - t.s2 2.2 

11 .C 6'6.S - " ' - d Tr Tr - - - t.sl 2.4 

11.D 6)6.) - 62 Tr J4 - <S - - - - l.S2 -
IO.A 06.1 -- 76 <S 16 - - - 7 - - l.S2 -
IO.B DS.7 bluco >ts Tr - - Tr Tr - - - 1.52 2.0 

IO.C 6J$.) ·- 64 J4 - - <S Tr - - - l.S2 -
to.O 6JS.O - Zl - - - Tr Tr ' 67 - - -

frac:c• ..-tM IM~ J1oM1 S0.12.S..-t; .._, ........_ 

Filo e. s. M Qa Fr c. Do c. 
IL 21 ++ ++ - 40 10 29 - Tr 

11.A S2 ++ - - 2• Zl Tr - + 

1 1.8 69 ++ ++ . 21 1 - - -
11 .C >9S + +• . - - - - -
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concentraciones significativas de Li ( esmectitas 
trioctaédricas) y F (sepiolitas) (Martín Rubí et 
al., 1993), los niveles con ceolitas se caracteri
zan por un incremento visible en Ja concentra
ción de Rb, Sr y Ba (Tablas 3 y 4). Estos 
elementos presentan una marcada selectividad 
por ceolitas ricas en sílice (Si/ Al: 3-5) como las 
de Ja serie heulandita-clinoptilolita , frente a 
Na, Ca y Mg, siendo un orden habitual de 
preferencia Cs>Rb> K>Ba>Sr>Na>Ca>Mg>Li 
(Ming y Mumpton, 1991). No obstante, el Rb 
puede estar concentrado en conexión con una 
mayor presencia de aluntinosilicatos detríticos, 
esencialmente ilita y esmectita di octaédrica, en 
el corte 1. Estos mismos autores destacan cómo 
SO!! necesarias relaciones Si/Al <2.5 (mayor 

densidad de carga) para observar una mayor 
selectividad para el Ca (mayor relación carga/ 
radio) frente al Na. Este hecho, implica consi
derar una mayor disponibilidad de Mg y Ca en 
el medio de formación en relación a K y Na para 
explicar la generación de la heulandita. 

Discusión de resultados 

La fórmula estructural de la ceolita se 
aproxima bastante a la composición ideal pro
puesta por diversos autores ( Gotardi y Galli, 
1985; Ming y Mumpton, 1991) para Ja 
heulandita, tanto en lo que respecta al conteni
do mayoritario de cationes di valen tes intercara-

Tabla 3: Composición química de elementos mayores y traza en el corte 1 

SiO:? AUOl Fc20;t C.0 TiO! MaO 1 KlO MJO Na20 P20S Ba Sr Rb 

..... 
a:· 49.90 1:?.SS ).IS 1.JS 0,,31 0.06 1 2.9S 9.a·: O.&A O.O) 11.!J lSO 62J ns IH 291() 

11 • 47,7) 1 .. 1.J 2.13 1.)0 0.21 O.OS ' 1.SI 17.37 O..Sl 0.06 20.IS 1S lll 111 l:l:? 6080 

I08 Jl.6' l .79 0 .1.S 11.61 0.09 0.11 ) 0.42 16.0l 0 .20 O.O! 27.2• S9 9• lS •S2 4190 

1Q• 47.f7 3.2.l 1..32 2.13 0.12 O.O:? 1 0.4: 21.7J 0. 16 o.o: 2.J.21 Zl 12 49 4'4 4190 

71• 49.94 1.5' O.SI 3.:?9 0.09 O.O:? 1 0.17 2J.S1 0 .)4 O.O:? 20.48 29 69 23 S7S M9S 

n• 4t,,._ 1.&4 0.70 6 .19 0.10 O.Ol l 0 .1? ll.'71 O.!J 0.01 19.ll 21 6l · 27 310 1540 

16• .S0.01 2.S! O.IS 0.96 0.11 0.01 1 0.2.7 ?l.)0 0.20 o.oi 21.72 )} 11 31 369 7970 

1S• 49.2.S S.ll l.ll 1.G.l O.!l 0 .().l j O.&! 2::'! .0l 1 0. 16 O.!l 11.07 S6 104 67 JIO 6945 

Tabla 4: Composición química de elementos mayores y traza en el corte 2 Tabla 1 . 

SiOl AJlOl FalOJ C.O TiO~ M>O KlO M,0 Na20 Pl~ ppc . e. Sr l\b u 

" 
12 41.IO 4,16.$ t .SI 1.)6 0 . 11 0.0J 0.11 22.0J O.U O.OJ 10.10 41 t06 60 4''14 6)00 

liA 49.00 tl.9 1 4.GI 1.3t 0 .42 0.06 1 . .$9 1?.0S o.ao O.ti 16.SS ll4 1 u 111 10 4000 

118 49.31 ll.ll 3.373 l.Ol O.JS º·°' 1. 10 l• .16 O.SI 0.06 17.7) 92 96 146 267 SSOO 

l lC 49.49 7.61 1.46 1.05 O.ll O.OJ 1.31 11.21 0.22 O.OS 19. IJ S6 1J 91 29 1 6900 

110 49.SS 4 . .SI 1.41 0.99 0.16 0 .03 0.69 l l.d O.U 0.04 20. IS lS 15 SS 310 1l00 

IOA 49.ll J.1S l.01 1.1) 0. 10 O.O) 0.49 1:2.tl 0. 16 0.0'l '20.66 14 n 39 l04 noo 
IOll 4'.02 4.60 l.SO f.)4 0.16 O.O) O.'T.l 21.66 0.19 O.O) 21.76 ll 10) S'1 47S 1100 

IOC 49.&6 1.1.& · 0.94 1.17 O. ll O.O! 0.41 23.01 0 .22 O.O'.? 11.40 20 61 JS JS2 9600 

IOD 0.4$ 14. 12 O.OS 0.06 O.ll 19.91 . O. U · .. · O.~I .Jl..71 4l 173 19 1)6 1400 



152 CUEY AS RODRIGUEZ, J. et al. 

u Q 



HEULANDITA EN EL YACIMIENTO DE SEPIOLITA ... 153 

Figura 5: Aspectos de la textura y microfábrica de las muestras con heulandita 
5A: Esquema de la cristalización de la heulandita en conexión con el sistema de grietas y cutanes 

arcillosos. 
5B: Cristalización de la heulandita en poros abiertos reemplazando calcita esparítica. 
5C: Aspecto característico de un cristal de heulandita 
50: Aspecto de un agregado de cristales de heulandita en el seno de la matriz arcillosa. 

biables como en su comportamiento térmico, lo 
que descarta considerarlas como términos 
clinoptilolíticos. Sin embargo, los análisis pun
tuales realizados en la superficie de los cristales 
ponen de manifiesto la existencia de dos ten
dencias, una donde la relación Si/ Al se encuen
tra entre 2,8-3 (cristales individuales) y otra, 
próxima a 4, correspondiente a individuos que 
constituyen agregados de mayor tamaño 
( 500-1000 µm ). La composición de los cristales 
aislados se ajusta a los términos típicos de 
heulandita, mientras que la de los que constitu
yen agregados se encontraría en el límite con 
los términos de clinoptilolita, de acuerdo con la 
separación propuesta por Sheppard (1971) y 
Boles (1972). 

Las diferencias de hábito y composición 
encontradas en las heulanditas se relaciona con 
sus condiciones genéticas, ya que los cristales 
individuales crecen preferentemente en 
microfisuras de tamaño medio, teniendo como 
precursores fases de geles cuasi-isótropos o 
birrefringentes (cutanes). Estos cristales se ca
racterizan por un mayor grado de sustitución de 
Si por Al y por un mayor contenido en magnesio 
como catión de cambio. Los cristales que con
forman las partículas agregadas presentan una 
mayor diversidad de relaciones atómicas Si/ Al 
que fluctúan entre 3,8 y 4,2, observándose tam
bién un incremento en la proporción de Ca 
frente a Mg. Estos aspectos pueden relacionar 
las primeras morfologías con la alteración de la 
esmectita magnésica, mientras que los agrega
dos mostrarían una mayor influencia de los 
reemplazarnientos de calcita observados. 

Es difícil encontraren la bibliografíaceolitas 
asociadas a materiales no volcánicos. Quizás, la 
aparición más común en materiales no volcáni
cos está ligada a suelos afectados por sales y 

normalmente con un alto porcentage de sodio 
intercambiable, siendo la analcima (Si/ Al=2) el 
mineral más comunmente encontrado con 
pHs>9. La relación Si/Al, y por tanto el tipo de 
ceolita cuya formación se favorece, están con
trolados por el pH. Las concentraciones de Si y 
Al se incrementan con el pH para pHs ligera
mente superiores a 8, siendo las ceolitas con 
menores relaciones Si/Al las que se forman a 
pHs más altos (Ming y Mumpton, 1989). La 
serie heulandita/clinoptilolita (Si/ Al=3-5) esta
óa dentro de las ceolitas con valores relativa
mente altos para esta relación, y por tanto no 
requeriría valores tan extremos de pH para su 
formación como la analcima. 

El carácter heulandítico de las ceolitas de 
Vicálvaro es bastante singular dentro de Jos 
citados ambientes, donde las ceolitas suelen ser 
predominantemente sódicas. En equilibrio con 
calcita y dolomita, sería necesaria la existencia 
abundante de aniones cloruro y sulfato predo
minantes sobre concentración de los iones car
bonato y bicarbonato, permitiendo elevar la 
concentración de calcio en disolución en pre
sencia de calcita. Este hecho no sería compati
ble con la existencia de aguas con elevados pHs, 
lo que implicaría pensar en la intervención de 
otros procesos de no equilibrio ligados a la 
reactividad de las superficies minerales. 

La heulandita se ha encontrado con fre
cuencia reemplazando cristales de calcita, y/o 
asociada a espacios "abiertos" en el seno de la 
matriz arcillosa en los materiales que se han 
estudiado. Podría pensarse en la calcita como 
fase que aporta el calcio en una reacción contro
lada por superficie. En el mismo sentido, si la 
esmectita conserva una importante concentra
ción de calcio interlaminar podría ser otro fac
tor que regulara la incorporación de este catión. 
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Aunque la explicación del por qué de la 
formación de esta ceolita no este completamen
te aclarada, el hecho de que incorpore Ca y Mg 
preferentemente implica que tanto Ja esmectita 
trioctaédrica como las fases carbonatadas pre
sentes en el material son factores que han juga
do un papel importante en su formación. Otro 
factor importante sería Ja disponibilidad de Al, 
que estaría relacionada con la disolución de 
aluminosilicatos detríticos en la interfase de 
contacto con los niveles ricos en esmectica 
magnésica. 
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Abstract : The mineral composition of the detrital series of Badules and Tabuenca in the lberian 
Range, which span the Jower Gedinnian-Emsian and Frasnian-Famennian periods respectively, has 
been studied by XRD and optical petrography. Tbe sequences are constituted by quanite, graywacke 
and pelite levels, with sorne intercalations of carbonate Jevels. 

The tbree lithologic groups (quartzites, graywackes and pelites) are constituted by quartz and 
phyllosilicates, and calcite, feldspar, zircon, turmaline, rutile and Fe-oxides as minor phases. The 
phyllosilicates of graywackes and pelites are illite, kaolinite and minor quantities of chlorite, altbough 
the Jatter has not detected in the fine fractions. llliteJkaolinite ratio increases as the grain size of the 
rocks and the considered fractions decreases, and its average values range from nearly l. in the silt 
fraction of graywackes, to 2.6 in the clay fraction of pelites. 

The most importan! differences between the illites of the fine fractions of pelites and graywackes 
are: poorer crystallinities in pelites (l.C.=0.29 and 0.44 °28 respectively in their silt and clay fractions 
compared to 0.28 and 0.33 °28 respectively in those of graywackes), higher b

0 
parameters in graywackes 

(average value of 9.033 Á) than in pelites (8.992 Á) corresponding to phengitic and muscovitic 
compositions respectively, basal spacings sligthly bigber in pelites (average value of 9.976 Á) than in 
graywackes (9.957 Á), and the higher percentage of 2M

1 
polytype in graywackes (25% and 22%) than 

pelites (18% and 8%). All the fraction kaolinites show Hinckley indexes higher than the one (l), 
suggesting ordercd phases. 

Variations of phyllosilicate quantities and chrystallochemical parameters in the fine fractions of 
graywackes and pelites, suggest that both, illite and kaolinite, were inherited from a source area with 
very intensive weatheriog processes. Phyllosilicate associations, predominaoce of IMd polytype and 
the poor crystallinity indexes of illites in the clay fraction of the pelitic rocks (J.C. within the Kubler 
diagenetic rone) indicate that the postdepositional evolution grade of these materials was not very 
high, thereby they did oot reach the lower anchizone boundary. 

Key words: lberian Range, Devonian, diagenesis, illite, kaolinite. 

Resumen: Se ha estudiado (por XRD y microscopía petrográfica) Ja mineralogía de las series 
detríticas de Badules y Tabuenca en la Cordillera Ibérica, que abarcan respectivamente los periodos 
Gcdinniense inf.-Emsiense sup. y Frasniense-Fameniense. Están formadas por niveles de cuarcitas, 
grauwacas y pelitas, con algunas intercalaciones de niveles carbonatados. 

La mineralogía de los tres tipos litológicos estudiados (cuarcitas, grauwacas y pelitas) está cons
tituida por cuano y filosilicatos como fases principales y calcita, feldespato, circón, turmalina, rutilo 
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y óxidos de hierro como minoritarios. Los filosilicatos detectados en grauwacas y pelitas son ilita, 
caolinita y cantidades minoritarias de clorita, aunque ésta última no aparece en las fracciones finas. 
La razón ilita/caolinita aumenta con el descenso del tamaño de grano de las rocas y fracciones 
consideradas y sus valores medios oscilan desde aproximadamente 1, en Ja fracción limo de grauwacas, 
hasta 2.6, en la fracción arcilla de las pelitas. 

Las diferencias más notables entre las ilitas de las fracciones finas de pelitas y grauwacas son: 
cristalinidades más pobres en las pelitas (l.C.=0.29 y 0.44 °29 respectivamente en sus fracciones limo 
y arcilla frente a 0.28 y 0.33 °29 respectivamente en las correspondientes de grauwacas), los parámetros 
b

0 
más altos en grauwacas (valor medio de 9.033 Á) que en las pelitas (8.992 Á) que indican res

pectivamente composiciones fengftica y moscovítica, los espaciados basales ligeramente superiores de 
las pelitas (valor medio de 9.976 Á) respecto a los de las grauwacas (9.957 Á), y un mayor porcentaje 
de politipo 2M

1
, en las fracciones de grauwacas (25% y 22%) que en las de las pelitas (18% y 8%). 

Las caolinitas de todas las fracciones presentan índices de Hinckley superiores a la unidad, lo que 
sugiere que se trata de fases ordenadas. 

Las variaciones de los porcentajes de filosilicatos y de sus parámetros cristaloquírnicos en las 
fracciones finas de grauwacas y pelitas sugieren que ambas fases, caolinita e ilita, fueron heredadas 
de un área fuente en la que los procesos de meteorización fueron intensos. Las asociaciones de 
filosilicatos presentes y el predominio del politipo lMd y los bajos índices de cristalinidad de las ilitas 
en la fracción arcilla de las rocas pelfticas (con J.C. en el dominio diagenético de Kubler) indican que 
el grado de evolución postdeposicional de estos materiales no fue muy elevado, sin que llegasen a 
alcanzar el límite inferior de la anquizona. 

Palabras clave: Cordillera Ibérica, Devónico, diagénesis, ilita, caolinita 

Introducción 

El objetivo de este trabajo es caracterizar 
mineralógicamente materiales detríticos de edad 
devónica de la Cordillera Ibérica, elaborar una 
hipótesis genética y deducir el grado de evolu
ción diagenética o metamórfica que han expe
rimentado. 

La sedimentación en la cuenca durante el 
Devónico fue completamente marina y cerca de 
un 95% siliciclástica. Sus facies varían verti
calmente con gran frecuencia, evolucionando 
de condiciones intertidales a pelágicas, aunque 
mayoritariamente representan una sedimen
tación en plataformas someras. Se supone para 
este periodo la existencia de dos áreas fuentes 
para la cuenca, una situada en el SW (Zona 
Centro-Ibérica) y otras al NE, el Macizo 
Cantabro-Ebroico. La actividad de estos um
brales no fue constante durante el Devónico lo 
que produjo variaciones en la subsidencia y en 
el suministro de materiales detríticos (Carls, 
1988; Gozalo, 1990). 

Para abordar el estudio se han elegido dos 

afloramientos que se caracterizan por su conti
nuidad estratigráfica y el amplio conocimiento 
lito y bioestratigráfico que se tiene de ellos, 
quedando representados en estos materiales de 
forma completa los periodos Gedinniense infe
rior-Emsiense superior y Frasniense
Fameniense. 

En el primer perfil estudiado, situado al SE 
de la población de Badules (Zaragoza), la serie, 
de unos 1500 m de potencia, se presenta en 
continuidad sedimentaria con el Silúrico y re
presenta de forma completa el Devónico infe
rior (Gedinniense inf.- Emsiense sup.). El se
gundo perfil estudiado se encuentra al N de 
Tabuenca(Zaragoza), con una potencia de 1350 
m, y abarca el Devónico superior (Frasniense 
inf.- Fameniense sup.) Estos dos afloramientos 
forman parte de la U ni dad estructural de Herrera 
y se encuentran dentro la denominada Zona 
Cantábrica de la Cordillera Ibérica (Fig.1) 

La serie de Badules está constituida funda
mentalmente por pelitas, con intercalaciones de 
grauwacas y presenta, en su mitad inferior (for
mación Luesma), algunos niveles potentes de 
cuarcitas con oolitos ferruginosos Y. niveles de 
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Figura 1: Localización geográfica y geológica de las Cadenas Ibéricas seglÍn Gozalo &. Liñan, (1988), 
con Ja situación de Jos perfiles estudi:idos. A: Perfil de Badules, B: Perfil de Tabuenca. 

fosforita, mientras que en sus tramos medio y 
superior (formaciones Nogueras, Santa Cruz y 
Mariposas) aparecen algunos niveles 
carbonatados (Carls, 1967). La serie de 
Tabuenca está formada principalmente. por 
cuarcitas y pelitas con intercalaciones de 
grauwacas, que constituyen las formaciones 
Ródanas, Bolloncillos y Hoya definidas por 
Gozalo (1990). Las pelitas, en los dos perfiles 
estratigráficos, presentan frecuentemente 
coloraciones oscuras. E! Devónico medio no se 
ha muestreado ya qu~ no hay una secuencia 
estratigráfica continua establecida. 

Métodos 

los niveles detríticos de los dos perfiles 
estratigráficos citados, habiendo muestreado 
de forma más detallada los niveles de grano 
fino. 

Se han analizado las muestras por difracción 
de rayos-X (XRD), método del polvo cristalino. 
A cada una de ellas se !es ha realizado un 
análisis semicuantitativo, tanto de muestra 
global como d1; los :lgreg&dos orientados de sus 
respectivas fracciones limv y a.1cilla. Estas frac
ciones se han obtenido por sedimentació!l tras 
un at~que ácido, con HCI 0.3N, para eliminar 
carbonatos. Los difractogramas se obtuvieron 
en un equipo Philips 171 O con monocromador 
de grafito, rendija automática y radiación Cu 
Ka. Para los análisis semicuantitativos se utili-
zaron h:s intensidades relativas de las reflexio-

Se han estudiado un total de 60 muestrru: de nes características de la~ fases y los poderes 
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reflectantes de Schultz (1964) y Barahona 
(1974). Por otra parte, se han detenninado los 
parámetros cristaloquímicos de interés de los 
filosilicatos presentes en las fracciones finas: 
espaciados basales, b0, índices de cristalinidad 
(Kubler, 1968) y poli tipos de las ilitas, y b

0 
y el 

grado de ordenamiento de las caolinitas me
diante el método de Hinckley (1963). Los 
espaciados basales de las ílitas se midieron 
sobre la reflexión basal de 5° orden, a aproxi
madamente 2Á, en los agregados orientados 
solvatados con etilén-glicol, utilizando el cuarzo 
como estándard interno, mediante un programa 
que fija el máximo de la reflexión a intervalos 
angulares regulares durante periodos de tiempo 
iguales, en las siguientes condicjones: tamaño 
de paso entre puntos 0.005º 20, tiempo de me
dida 1 seg., número de pasos 801 y tiempo de 
barrido 961 seg., en el intervalo angular entre 
42ºy46.20. La medida delos b

0
serealizósobre 

las reflexiones 060, utilizando porta muestras 
de carga lateral y polvo de silicio metálico 
como estándard interno, registrando a una velo
cidad de papel de 40mmf' 20, velocidad de 2º / 
minuto y constante de tiempo 1. Los índices de 
cristalinidad se han medido sobre la reflexión 
basal de 1 º orden, en agregados orientados 
tratados con etilén-glicol, registrando una ve
locidad de 2 º/minuto, velocidad de papel 50 
mm/ l º 20 y constante de tiempo l. El porcen
taje del politipo 2M

1 
se detenninó a partir de la 

relación entre las reflexiones 2.80 y 2.58 Á 
como describen Maxwell & Hower (1967). 

Se han realizado análisis químicos de los 
filosilicatos presentes mediante una microsonda 
electrónica CAMECA SX50, en los servicios 
técnicos de la Universidad de Oviedo en las 
siguientes condiciones: 15 kV de voltaje, 5 nA 
de intensidad, un tamaño de haz de 5µ y un 
.tiempo de medida de 1 O seg. para cada elemento 
excepto para el Na que fue de 20 seg. Asímismo 
se analizaron por fluorescencia derayos-x (XFR) 
los elementos mayores de 8 muestras corres
pondientes a fracciones <2µ de pelitas, en los 
laboratorios X-RAL Assay (Canadá). 

Resultados 

En las figuras 2 y 3, se muestran los perfiles 
esquemáticos de las dos series estudiadas. En 
estas figuras se ha representado únicamente la 
cºomposición mineralógica de la muestra global 
y de la fracción arcilla de una selección de 
muestras representativas del conjunto de las 
estudiadas. 

Los resultados del análisis mineralógico 
semicuantitativo por DRX han permitido dife
renciar los tres tipos litológicos: pelitas, 
grauwacas y cuarzoarenitas. Se han considerado 
cuarzoarenitas las que contienen menos del 5% 
de minerales de la arcilla, grauwacas las que 
contienen entre 5-40% y pelitas, aquellas cuyo 
contenido en minerales de la arcilla supere estos 
porcentajes. Esta clasificación está acompañada 
por una disminución en el tamaño de grano. 

La composición mineralógica media de 
estos tres tipos litológicos se presenta en la tabla 
l, en la que se refleja separadamente la clorita 
del resto de minerales de la arcilla. En ella se 
aprecia la covariación negativa del cuarzo y 
minerales de la arcilla que constituyen las fases 
mayoritarias de las rocas. Como fases minori
tarias se encuentran además calcita, presente en 
grauwacas y pelitas en mayor proporción en las 
primeras, y feldespatos, únicamente detecta
dos en las rocas de grano más fino. 

Bajo el encabezamiento minerales de la 
arcilla se representan diversos porcentajes de 
ilita y caolinita, que son los únicos filosilicatos 
detectados en las fracciones finas de las rocas. 
En las tablas 2 y 3 se recogen los valores medios 
de sus porcentajes relativos en las fracciones 
limo y arcilla de grauwacas y pellitas, así como 
los parámetros cristaloquímicos de interés. 

La ilita es la fase predominante en la frac
ción arcilla de pelitas y grauwacas, y aunque sus 
porcentajes relativos descienden al aumentar el 
tamaño de grano de la fracción considerada, 
sigue dominando en la fracción limo de pelitas 
mientras que alcanza porcentajes similares a los 
de caolinita en la fracción limo de grauwacas. 
Además presentan una baja expandibilidad, 
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Figura 2: Perfil esquemático de Ja serie de Badules (Carls & Gandl, 1967), indicando la mineralogía 
global y de Ja fracción arciila. 

determinando, según describe Srodon (1984), 
que, en Ja fracción arcilla, el componente ilítico 
está constituido por mezclas de ilitas e 
interestratificados ISII, con un contenido en 
esmectita siempre inferior al 15%. 

No se ha observado ningún tipo de tenden
cia en la variación del índice de cristalinidad de 
las ilitas a lo largo de la columna estratigráfica. 
En las pelitas, los índices de cristalinidad más 
frecuentes varían entre 0.23-0.25º 20 en la 
fracción limo y entre 0.41-0.49º 20 en la frac
ción arcilla, mientras que en las areniscas va-

rían entre 0.22-0.24 º 20 en Ja fracción limo y 
0.30-0.35 ° 20 en Ja fracción arcilla. 

El parámetro b
0 

de las ilitas muestra una 
escasa variación tanto en cualquier de las frac
ciones de las pelítas como al comparar sus 
respectivos valores medios, que indican com
posiciones moscovíticas, mientras que en las 
grauwacas sus rangos de variación dentro de 
cada fracción son más amplios y sus respectivos 
valores medios, muy similares, indican una 
composición claramente fengftica (Guidotti et 
al., 1989). 
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Tabla 1: Composición mineralógica media 
(DRX) de los tres tipos litológicos estudiados. 
Q: Cuarzo, Fto: Feldespato, Cal: Calcita, M.Ar: 
Minerales de la Arcilla. 

Fto Cal Clo M.Ar 
Pclitas 16.7 1.4 l.:? 3.8 7(} 
(n-4Sl 8.4) (1.9) (3.8) S.3) 3.7 

Grauwacas S4.4 9.2 10 23.4 
n-10 (13.8) 8.4) 13.6) 11.1 

Cuanoarcnitas 95.S l.S 2.5 
n• S (3.2) 2.1 1.7 

El grado de variabilidad de los espaciados 
basales de las ilitas es muy similar al comentado 
para los b0, escaso en las fracciones de pelitas y 
más amplio en las de grauwacas y con valores 
medios similares dentro de cada tipo de roca. 
En este caso los valores son algo superiores 
para las pelitas, aunque todas ellas indican 
bajos grados de paragonitización (Guidotti, 
1984). 

En la tabla 4 se presentan las composicio
nes químicas de ilitas deducidas a partir de los 
parámetros cristaloquímicos, tal como descri
ben Guidotti (1984) y Guidotti et al, (1989). 

El porcentaje medio del politipo 2M
1 

(Maxwell & Hower, 1967) es bajo, notándose 
un incremento de la presencia de ilitas 2M

1 
en 

las grauwacas respecto a las pelitas y un ligero 
incremento en las fracciones limo respecto a las 
fracciones arcilJa en las dos litologías estudia
das. 

La caolinita presenta índices de Hinckley 
superiores a la unidad, lo que indica que se trata 
de caolinitas ordenadas, y por otra parte, no se 
observan variaciones sistemáticas en este índice 
a lo largo de la columna estratigráfica. El valor 
de este parámetro es algo inferior y con menor 
rango de variación en la fracción arcilla que en 
la fracción limo de las pelitas. 

El parámetro b0 de la caolinita presenta 
pocas variaciones, con valores medios muy 
semejantes en las dos fracciones. 

El estudio por microscopía petrográfica 
se ha centrado en las rocas de grano más grose
ro. En general presentan texturas irregulares, 
con una baja granoclasificación. El esqueleto 
está formado fundamentalmente por cuarzo y 
pequeñas cantidades de feldespato con 
morfologías angulosas e irregulares, circón, 
turmalina, rutilo y también aparecen micas 
blancas y otros filosilicatos con características 
ópticas sinúlares a las de biotita, generalmente 
alteradas a cloritas, ambas detríticas. Se obser
van dos tipos distintos de cementaciones que no 
se reparten homogéneamente por el perfil, un 
cemento carbonatado de composición calcftica 
rica en hierro, y una cementación por óxidos de 
hierro (hematites). 

Análisis químicos 
Los resultados de los análisis químicos por 

microsonda electrónica de cristales de caolinita 
y de clorita han permitido deducir las siguientes 
formulas estructurales medias: 

Tabla 2: Porcentajes de ilita en las fracciones finas de pelilas y grauwacas, y sus parámetros 
cristaloquímicos. %: porcentaje en ilita, I.C.: índice de Cristalinidad, E.B.: t:spaciado basal. Entrt: 
paréntesis la desviación estándard. 

Fracción Limo Fracción Arcilla 
% l.C. b o/o2M % l.C. b %2M 

Pclitas 63.8 0.29 8.990 18 72.5 0.44 8.995 8 
n=45 33.7) 0.14 0.009 10 25.0 0.09 0.009 10 

Grauwacas 49.8 0.28 9.032 25 66.2 0.33 9.034 22 
n=IO 33.7 0.06 0.042 5 33.6 0.10 0.043 6 
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Figura 3: Perfil esquemático de la serie de Tabuenca (Gozalo, 1990), indicando la mineralogía global y 
de la fracción arcilla. Leyenda en la fig.2. 

Tabla 3: Parámetros cristaloquímicos de la 
caolinita. l.H.: índice de Hinckley, n.d.: no 
determinado. Entre paréntesis la desviación 
estándard. 

Fracción Limo Fracción Arcilla 
I.H. bo J.H. bn 

Pelitas l.79 8.934 l.68 8.935 
(n=45) (0.61) <0.006' (0.45) (0.009' 

Grauwacas 1.89 n.d. n.d. n.d. 
(n= IO) (0.57) 1 

Tabla 4: Composición química de las ilitas 
determinada a partir de sus parámetros 
cristaloqufmicos (Guidotti, 1984; Guidotti et 
al., 1989). Fe+Mg, Al y Si deducido para 22 
oxígenos y la relación Na/(Na+K) en %. 

Fe+MJt Al Si Naf(Na+K) 
Peinas 20¡t-2¡t . 6.16 5.91 11.7 

<2u 0.04 5.97 5.98 8.4 
Grauwacas 20µ-2µ 0.88 4.53 6.54 16.9 

<lu 93 4.46 l>.57 15.9 
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Caolinita: 

Si4.06Al3.92 010 (OH)s (l<¡,_~1Nªo.o) 

Clorita: 

(Sis11A~23) (A13.68Tioo1Croo1Fe612Mno.01Mg126 
Nio.01) 020 (OH)16 <l<o.02 C~.14 Nao.02) 

Por tanto, estas últimas presentan una com
posición media que pemtite clasificarlas como 
chamositas. 

Con los resultados obtenidos en los análisis 
por FRX de las fracciones arcilla de las pelitas 
(Tabla 5) se operó del modo siguiente: a partir 
de dos de estas muestras con más de un 95% en 
ilita se dedujo Ja composición de las ilitas, 
mientras que Ja de las caolinitas se dedujo a 
partir de Ja media de 6 muestras en las que los 
contenidos en ilita y caolinita eran semejantes, 
ponderando los % relativos de ambas fases y 
asumiendo para la ilita la composición deduci
da anteriormente. 

Las formulas estructurales medias deduci
das por este método son: 

Ilita: 
(Si6_42Al1.s8) (Al3.s6 Tio.o9 Fe0.34Mn0.04 Mg0.19) 0 20 

(OH)4 (Kl.06c~.11Na0.12) 

Caolinita: 
(Si3.9sAlo.os) (Al3ssTio_01Feo.22M~.os) 010 (OH)s 

(Ko.11 Cao.os) 

~ 0.6 
..!! 
.g 0.5 
~ 

~ 0'.4 
rJ :a 0.3 
.E 

... . 
• Pelitas 

1 1 

i • Gra 1 uwacas I 
• • ·~ • • DIAGENESIS ..... , . --------------• ANQUIZONA 0.2 ...__ ___________ _ 

'·º 25 so 75 100 

%2MI 

Figura 4: Relación entre el %2M 1 y el índice de 
cristalinidad de las Hitas de las fracciones <2µ de 
pelitas y grauwacas. 

Discusión 

Los resultados del análisis mineralógico 
confirman el carácter principalmente detrítico 
de los materiales estudiados. El cuarzo cons
tituye básicamente el esqueleto de las rocas de 
grano más grueso y las características 
morfológicas y texturales de la mayoría de los 
cristales indican, que se trata de un mineral 
heredado de un área fuente cercana. Además 
Jos porcentajes relativamente altos de esta fase 
en las grauwacas y cuarzoarenitas sugieren la 
posibilidad de que el área fuente primitiva fuese 
de naturaleza ácida. En estas rocas, como com
ponentes formados a partir de procesos 
postsedimentarios, aparecen dos tipos de ce-

Tabla 5: Composición mineralógica media (DRX) y análisis químicos (FRX) de fracciones 
<2µ de pelitas. Q: Cuarzo, Il: Ilita, Ca: Caolinita. 

Q 11 Ca Si02 A1203 Fe203 Ca9 MgO Ti02 Na20 K10 P205 MnO H10 
D-l <5 95 <5 45.5 27.2 6.95 0.82 0.93 0.85 0.62 5.21 0.36 0.66 9.7 
D-9 5 28 67 41.6 30.9 8.21 0.68 0.74 0.82 0.28 2. 12 0.14 0.09 14.2 
D-11 <5 30 67 43.5 32.0 6.13 0.60 0.70 1.00 0.13 2.57 0.17 0.04 12.9 
D-13 <5 43 74 42.2 3 1.0 7.02 0.57 0.74 0.97 0.10 1.94 0.26 0.04 14.3 
D-14 5 41 54 44.0 31.6 5.36 0.48 0.62 0.94 0.11 2.79 0.21 0.02 12.9 
D-22 <5 48 49 40.8 31.6 7.94 0.65 0.64 0.83 0.20 3.32 0.29 0.03 12.3 
D-23 7 57 36 41.6 30.2 8.29 0.61 0.75 0.89 0.16 3.64 0.20 0.14 12.3 
D-25 <5 98 <5 44.5 30.4 5.66 0.70 0.84 0.89 0.23 6.35 0.13 0.02 9.0 
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mentos: calcítico y de óxidos de hierro. El 
cemento carbonatado ha reemplazado proba
blemente parte de los componentes detríticos, 
tal como indican los bordes de reacción entre el 
cuarzo y éste. 

Respecto a los filosilicatos, las fases pre
sentes en grauwacas y pelitas son ilita, caolinita 
y clorita, aunque la clorita no aparece en las 
fracciones finas debido a su mayor tamaño de 
grano, lo que sugiere que se trata de una fase 
heredada. 

La caolinita está presente en todos los 
materiales devónicos estudiados en cantidades 
significativas y sus porcentajes relativos au
mentan con el tamaño de grano de la fracción y 
de la roca considerada, lo que unido al alto 
grado de ordenamiento que presenta sugiere 
que se trata de una fase heredada y, por lo tanto, 
formada en un área fuente sometida a procesos 
de meteorización intensa y con buen drenaje 
que facilitase la lixiviación de los elementos 
más móviles. Posteriormente fue transportado 
como material detrítico hasta la zona de plata
forma somera de la cuenca marina en que se 
depositó. 

La presencia de caolinita detrítica está 
abundantemente citada en cuencas continenta
les y en los bordes de cuencas marinas, hasta 
donde ha sido arrastrada desde zonas continen
tales donde se había formado bajo un clima 
cálido y húmedo, en condiciones de 
meteorización química intensa (procesos de 
lateritización). Las partículas de caolinita pre
sentan generalmente mayor tamaño de grano 
que los otros minerales de la arcilla por lo que 
no son llevados hasta zonas de alta mar(Dunoyer 
de Segonzac, 1969). 

La ilita es Ja otra fase presente en las frac
ciones finas de las rocas estudiadas, y, por tanto, 
presenta una distribución opuesta a la caolinita. 
Sus parámetros más sensibles a los procesos 
sedimentarios, índices de cristalinidad y espa
ciados basales, aumentan al disminuir el tama
ño de grano de la roca y de la fracción conside
rada. De ambos parámetros, el índice de 
cristalinidad parace ser el más sensible ya que 

su variación es notable al pasar de una fracción 
a otra dentro del mismo tipo de roca así como al 
comparar las fracciones arcilla de los dos tipos 
de rocas estudiadas pudiendo sus valores refle
jar el diferentes grado de alteración a que han 
estado sometidas. Los espaciados basales úni
camente varían de un modo significativo al 
comparar rocas distintas, lo que podría estar 
condicionado por la variación concomitante del 
parámetrl) bO' aunque no habría descartar los 
efectos de una posible sustitución del K+ 
interlarninar por iones Hp• durante el proceso 
sedimentario (White, 1960) que justificaría el 
ligero aumento que se aprecia en las respectivas 
fracciones arcilla. La presencia de ilitas con 
politipo 2M

1
, cuyos porcentajes aumentan en 

las grauwacas respecto a las pelitas, así como en 
las fracciones más groseras de las dos litologías, 
indica la existencia de ilitas detríticas. No 
obtante, el poli tipo dominante en todas las rocas 
y fracciones es el lMd que podría haberse 
originado en el área fuente por erosión y 
meteorización (Yoder & Eugster, 1954; Velde, 
1965), como producto intermedio de la altera
ción de feldespato potásico a caolinita (Garrels 
& Howard, 1959) y en ambos casos sería un 
mineral heredado, o más probablemente que se 
tratase de una fase diagenética producida por 
agradación de otros filosilicatos tales como 
esmectitas o incluso caolinitas. 

El otro parámetro estudiado, el b
0

, nor
malmente no experimenta modificaciones du
rante los procesos sedimentarios, como refleja 
el hecho de que sus valores sean prácticamente 
idénticos en las dos fracciones de cada tipo de 
roca y, por ello, se suele utilizar como indicad·or 
del área fuente de los sedimentos, especialmen
te el de la fracción limo. Sin embargo, en los 
materiales devónicos las diferencias entre el b0 
de las ilitas de grauwacas y pelitas son muy 
notables, aunque el rango de variación en las 
grauwacas es tan amplio que incluye los valores 
encontrados en las pelitas. Una posible explica
ción sería considerar que el área fuente de 
grauwacas y pel itas fuese diferen"te 
composicionalmente, con micas más ricas en 
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hierro para las grauwacas, aunque otra altema
ti va sería considerar que las distribución de esos 
valores se debe a la intensidad de la 
meteorización sufrida por los materiales más 
finos, las pelitas, que han permitido la 
removiliz.ación parcial del K interlaminar y en 
consecuencia un reajuste en la rotación de las 
capas tetraédricas para su acoplamiento en la 
octaédrica que ocasiona una disminución del 
parámetro b0 (Radoslovich & Norrish, 1962). 
La mayor homogeneidad de los valores del b

0 
y 

espaciados basales de ilica en las fracciones de 
pelitas probablemente sean consecuencia de los 
efectos diagenéticos producidos en un sistema 
netamente más cerrado que el de las grauwacas, 
lo que conduciría a composiciones más homo
géneas. 

Respecto al grado de evolución diagenétic:i 
o metamórfica de estos materiales, los 
indicadores habitualmente utilizados son las 
asociaciones mineralógicas presentes y Ju va
riación de algunos parámetros cristaloquímicos, 
de los que el más usual es el índice de 
cristalinidad de las ilitas. 

En nuestro caso la presenciadecaolinita ya 
indicaría que la diagénesis experimentada por 
estos materiales devónicos no alcanzaría la 
diagénesis profunda. Kubler (1968) estable~ 
que la presencia de caolinita es posible hasta lo 
que il denomina zona diagenética 3, ya que 
según este autor esta fase mineral desaparece en 
la última zona correspondiente a la diagénesis, 
la zona 4. Se ba citado ampliamente e11 la 
bibliografía que durante el enterramiento de las 
series sedimentarias la caolinita desaparece de 
las paragénesis de minerales de la arcilla por 
diversas razones: combinación con Mg que 
provenga de dolomita desestabilizada (Muffler 
& White, 1969); combinació11 con 01ras fases 
para fonnar ilita más clorita (Boles & Frank, 
1979) o minerales interestratificadcs (Hower et 
al., 1976); combinación con cuarzo para produ
cir pirofilita, a T" cercanas a 275 ºC y a P::: 1-2Kb 
(Winkler, 1964). 

Se ha obseÍV3do que la T" y profundidad a 
la que Ja caolinita es eliminada varía de una 

secuencia de rocas a otra, esta variabilidad 
apoya la hipótesis de que no bay una única 
causa de la inestabilidad de la caolinita(Dunoyer 
de Segonzac, 1969). El rango de T" que se ha 
citado en diversos trabajos a los que se produce 
esta desaparición varía entre 80ºC (Dunoyer de 
Segonzac, 1969) y 200ºC (Winkler, 1964). 

Esta variabilidad de la estabilidad de la 
caolinitaen el sistema A1p

3
-Si02-Hp hasido 

objeto de numerosas investigaciones experi
mentales, V el de & Kornprobost (1969) indican 
que la transformación de caolinita en pirofilita 
y andalucita se efectúa a T" - 300°C y prácti
camente independiente de la P, aunque en rea
lidad este sistema nunca se da en condiciones 
diagenéticas. Los sedimentos evolucionan con 
soluciones intersticiales, soluciones básicas, 
concentradas, ricas en álcalis y alcalinotérreos. 
La presencia de K• y Mg2• asegura la ilitización 
y la cloritización de los materiales arcillosos 
(Long & Neglia, 1968) dando lugar a las facies 
ilita-clorita de la anquizona. En definitiva, el 
aumento de la concentración de K• en las solu
ciones y el aumento del pH, rebajan fuertemen
te lar deequilibriocaolinita-mica, realizándo
se incluso a T" cercanas a los lOOºC, por lo que 
en la diagénesis profunda las soluciones salinas 
aseguran la ilitización sistemática de lacaolinita 
ya que alcanzan y sobrepasan la T" de 200º C. 

Por otra parte, el hecho de que el otro 
filosilicato que aparece asociad o a la caolinita 
en la fracción más fina de las pelitas es la ilita, 
predominantemente del politipo lMd y con 
cristalinidades bajas, correspondientes a la zona 
diagené.tica de Kisch ( 1990), parece indicar que 
el grado evolutivo postdeposicional alcanzado 
por estos materiales ha sido escaso, muy proba
blemente inferior al limite de la anquizona. 
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Estudio mineralógico y petrográfico de algunos afloramientos 
de arenas pliocenas y cuaternarias de la cuenca baja del río 
Guadale.te y zonas próximas (SO de España). 

J.P. MORAL CARDONA, A. SÁNCHEZBELLÓN, F. LÓPEZ-AGUA YO, M.A. CABALLERO 
y J.L. GONZÁLEZ CABALLERO'. 

D pto. de Cristalografía y Mineralogía. Universidad deCádiz. Aptdo. 40, 11510 Puerto Real, Cádiz. 
"Opto. de Bioestadística de la Universidad de Cádiz. Aptdo 40, 11510 Puerto Real , Cádiz. 

Abstract: Three types of Pliocene to Quaternary sands from the lower basin of the Guadalete 
river and nearly areas have been mineralogical and petrographically distinguished: 

- Quartz-arenites, present in the Arcos-San José del Valle sector, with an stable heavy mineral 
association (zircon, tourmaline, and rutile), corresponding to chsnnelized-fluvial sources and alluvial-fans 
deposits. 

- Arkoses lithics-subarkoses, present in the Jerez-Lebrija sector (andalusite, staurolite and epidote 
as the more representative heavy minerals), belonging to the transitionai between continental to marine 
environments. 

- Sands of the Guadalete terraces, with a notably presence of carbonates, have an heavy minerals 
association in which epidote, garnet, andalusite and zircon predominate. 

Multivariant factorial analysis of the mineralogical data allows-us to distinguish a Factor that 
strongly associates monocrystalline-quartz, zircon, tourmaline and rutile. This Factor may be indicative 
of the sediments maturity degree. 

Source-rock composition is considered as the main control for the differences found between the 
various sand types in the area. The main probably source-areas would be the Meseta and the Campo 
de Gibraltar Units. 

Key words: Sand, mineralogy, heavy minerals, maturity, Guadalete river. 

Resumen: Se han estudiado diferentes afloramientos de arenas que son objeto de explotación en 
la cuenca baja del río Guadalete y zonas próximas, cuyas edades comprenden el Plioceno y el 
Cuaternario, con Ja idea de caracterizarlas desde el punto de vista mineralógico y petrográfico. Los 
resultados obtenidos han permitido diferenciar tres tipos de arenas que se localizan en sectores deli
mitados geográficamente : 

- Cuanoarenitas que se sitúan en el sector Arcos-San José del Valle, con una asociación de 
minerales pesados formada por circón, turmalina y rutilo. Corresponden a depósitos de medios fluvia
les y abanicos aluviales. 

- Arcosas lílicas-Subarcosas, con andalucita, estaurolita y epidota como minerales pesados más 
representativos. Estos materiales forman parte de depósitos de medios mixtos y se localizan en el 
sector Jerez-Lebrija. 
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- Arenas de las terrazas del Guadalete, en las que hay que resaltar la presencia de carbonatos y 
una asociación de minerales pesados formada por epidota, granate, andalucita y circón. 

El análisis multivariante de factores realizado a partir de los datos mineralógicos permite distin
guir una correlación· positiva entre cuarzo monocristalino, circón, turmalina y rutilo que puede ser 
indicativa del grado de madurez de los sedimentos. 

Se considera que la procedencia ha sido el factor determinante de las diferencias entre los tipos 
de arenas, siendo las principales áreas fuentes la Meseta y las Unidades del Campo de Gibraltar. 

Palabras Clave: Arena, mineralogía, minerales pesados, madurez, terrazas rfo Guadalete, Plioceno, 
Cuaternario. 

Introducción. 

En el curso del río Guadalete y áreas prólti
mas existen diversos afloramientos de materia
les detríticos, de edad Plioceno y Cuaternario, 
en los que se localizan numerosas explotacio
nes de arenas y gravas. El volumen de dichas 
explotaciones es muy importante, sobre todo 
las arenas silíceas que constituyen la práctica 
totalidad de la producción andaluza y el 21 % 
del valor de la producción nacional. 

Los objetivos del presente trabajo fueron 
describir los principales tipos de arenas que 
existen en la zona, sus diferencias más signifi
cativas y dar una primera aproximación de las 
causas de tales diferencias. 

Marco geológico. 

La cuenca del río Guadalete (Fig. l) forma 
parte de dos regiones naturales de la provincia 
de Cádiz, la Campiña y la Sierra Norte, que a su 
vez están comprendidas dentro de dos entida
des geológicas mayores, la Depresión del Gua
dalquivir y las Cordilleras Béticas, respectiva
mente. 

La Sierra Norte está formada por materia
les que pertenecen a las Zonas Externas de las 
Cordilleras Béticas, concretamente al Subbético 
Medio, Penibético y a las Unidades del Campo 
de Gibraltar. De estos tres dominios, el que 
presenta mayor desarrollo en la cuenca alta del 
río Guadalete es el Subbético Medio que cons
tituye gran parte de los relieves de Ja Sierra de 
Grazalema (Hoppe, 1968). 

La Campiña comprende la mayor parte del 

curso medio y bajo del río Guadalete y está 
constituida principalmente por "albarizas" o 
maronitas (margas blancas con diatomeas de 
edad Mioceno inferior y medio). y calcarenitas 
y margas azules del Mioceno superior, sobre los 
que eltisten retazos de niveles arenosos, cuya 
edad comprende el Plioceno y e l Cuaternario 
(Viguier, 1974; Mabesoone, 1963), en los que 
se localizan los yacimientos arenosos estudia
dos. 

La localización geográfica de las arenas 
estudiadas permite distinguir tres sectores con 
características propias: 

- Sector Arcos-San José del Valle.- El pa
quete arenoso objeto de explotación presenta 
potencias de l O a 15 metros (Fig.2) y correspon
de a medios tluviales (Arcos y Alcomocalejos) 
y abanicos aluviales (San José del Valle), como 
se puede deducir de las características de sus 
series estratigráficas y de las estructuras 
sedimentarias que presentan (Moral, 1994). 

- Sector Jerez-Lebrija. Los niveles areno
sos, con potencias de 12 a 15 metros, están 
constituidos por arenas blanco-amarillentas y 
hacia el techo se intercalan niveles de lutitas 
verdes que contienen ostreidos (crassostrea) de 
gran tamaño. En conjunto, estos niveles corres
ponden a depósitos de medios de transición, su 
sustrato lo constituyen arenas con pectfnidos y 
margas azules del Plioceno superior y/o medio 
(Viguier, 1974) y su techo una serie lacustre 
formada por margas con sepiolita y paligorski ta 
(Galán & Castillo, 1984) y calizas con sílex 
(Fig.3). Esta superposición de medios refleja la 
regresión generalizada que se dió en esta zona 
a partir del Mioceno superior(Benkhelil, 1976). 

- Terrazas del Guadalete, discordantes so-
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Figura 1: Localización geográfica, geología de la zona y situación de los afloramientos muestreados. 
Geología modificada de Gutiérrez Mas et al. (1991). 

bre el resto de fonnaciones, corresponden a 
depósitos cuaternarios. Afloran constituyendo 
una orla a ambos lados del cauce actual y su 
serie está formada por intercalaciones de nive
les de gravas y arenas (Fig.4). En las diferentes 
series levantadas se observa un predominio de 
las gravas en las terrazas más antiguas. 

Materiales y métodos. 

Se han levantado 20perfiles estratigráficos, 

tomándose sistemáticamente un total de 149 
muestras de los niveles arenosos en las explota
ciones seleccionadas y, en su caso, de las 
intercal~ciones lutíticas observadas (Fig. 1). 

La determinación mineralógica se realizó 
mediante DRX, en un difractómetro Phillips 
modelo PW 1830, estudiándose la muestra total 
en polvo desorientado y los minerales de la 
arcilla en agregados orientados de la fracción 
<20µm. La abundancia relativa de los diferen
tes minerales, tanto de la muestra global como 
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Figura 2: Litología y mineralogía de la serie de Arcos. a: arenas blancas; b: arenas amarillas; c: arenas 
y arcillas verdes; d: arenas beige; e: arcillas verdes; f: arenas rojas. Mineralogía total.- 1: cuarzo; 2: feldesp. 
potásico; 3: filosilicatos. Minerales de la arcilla. 1: esmectita; 2: ilita, 3: caolinita. Minerales pesados.- 1: 
circón; 2: rutilo; 3: turmalina; 4: andalucita; 5: granate; 6: estaurollta. 

de la fracción fina ha sido estimada mediante la 
medición del área de la reflexión adecuada para 
cada mineral y usando los poder0s ret1ectantes 
de Schultz (1964) y Barahona (1974). Los mi
nerales pesados se estudiaron con microscopio, 
previa separ:tción de la fracción pesada de las 
arenas. 

En el estudio óptico de la arena se utilizaron 
láminas delgadas, tiñiéndose los feldespatos 
mediante el método de Hutchinson (1974). 

El tratamiento estadístico de los datos se ha 
realizado aplicando en análisis de factores 
multivariante en modo R, tal como fue desarro
llado por Imbrie y Van Andel (1964) y recogido 

por JOreskog et al. (1974), ya que permite una 
interpretación de los datos mediante la reduc
ción de Ja complejidad del tratamiento al consi
derar soío un pequeño número de factores, que 
explican gran parte de la variabilidad del siste
ma. 

Resultados. 

a) Mineralogía de las arenas.-
La diferente localización de las series estu

diadas comporta una individualización que se 
traduce en diferencias relativas a Jos compo-
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Figura 3: Serie estratigráfica y mineralogía del sector Jerez-Lebrija. a: arenas; b:gravas; c: arcillas; d: 
arenas y arcillas verdes; e: margas blancas; f: calizas. Mineralogía total. 1: cuano; 2: feldesp. potásico; 3: 
plagioclasa; 4: filosilicatos; 5: calcita. Mineralogía de arcillas. 1: csmcctita; 2: Hita; 3: caolinita; 4 : 
paligorskita. Minerales pesados.- 1: circón; 2¡ c¡Jidota; 3: estaurolita; 4 :tunnalina; 5: andalucita. 

nentes de las arenas y a las proporciones en que 
estos aparecen (fabla 1). 

l) En el sector de Arcos-San José de Valle, 
las arenas están constituidas casi exclusiva
mente por cuarzo, con contenidos >95%, al que 
a veces acompañan pequeñas cantidades del 
feldespato potásico ( <5% ). 

2) En el sector Jerez-Lebrija, el cuarzo 
sigue siendo el componente mayoritario, con 
contenidos comprendidos entre (75%-95%) y 
mayor contenido de feldespatos, tanto de 

feldespato potásico (7 a 22%) como plagioclasa 
(< 10%). 

3) Un tercer sector se corresponde con las 
terrazas del áo Guadalete. Las arenas contienen 
menos cuarzo (<75%) y presentan un notable 
contenido en carbonatos (15 a 40%). 

b) Mineralogía de Ja fracción arcilla.-
No hay diferencias significativas en las 

muestras estudiadas. En general, presentan de 
manera sistemática la asociación esmec-
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Figura4: Litología y mineralogía de las temza del río Guadale1e. a: gravas; b: arena; c: arcilla; d: arenas 
rojas. Mineralogía total. l: cuarzo; 2: calcita;3: filosilicatos. Mineralogía de arcillas. 1: esmectit&; 2: ilita; 3: 
caolinita. Minerales pesados. l : circón; 2: epidola; 3: estaurolita; 4: granate; 5: rutilo; 6: turmalina; 7: 
andalucita. 

Tabla 1: Composición mineralógica media de las arer:as de los diferentes sectores de la zona. 
Q: cuarzo; Fdk: feldespato potásico; Pg: plagioclasa; Ca: calcita; Dol: dolomita; FI: filosilicatos; 
Qm: cuarzo monocristalino; Qp: cuarzo policristalino. 

Localización %0 %Fdk %Pg o/oCa %Dol % FI %0m %Qp 

Arcos·SJ ost 95 <5 . . . < 5 91 9 

Jerez-Lebrija 79 9 <5 . . 8 56 44 

T .Guadalete 69 < 5 <5 15 5 9 70 30 
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tita-ilita-caolinita, siendo Ja esmectita el mine
ral más abundante, con un contenido medio del 
43%, seguida de la ilita con el 35% y de la 
caolinita con el 22%. 

En el sector Jerez - Lebrija es de resaltar la 
presencia de paligorskita, ligadas a las margas 
blancas del tramo lacustre que corona las series 
arenosas de esta zona, dichos yacimientos han 
sido exhaustivamente estudiadas por Galán y 
Castillo (1984), que también citan en estos 
niveles la presencia de sepiolita. 

e) Mineralogía de la fracción pesada.
Los resultados del estudio de esta fracción 

se resumen en la Tabla 11, donde se presentan 
los valores medios para los distintos sectores, 
observándose variaciones importantes. 

Las asociaciones encontradas en cada sec
tor son: 

l) En las terrazas del Guadalete, - epidota, 
granate, andalucita + circón: coincidente con 
las descritas por Mabesoone ( 1963), Viguier 
(1974) y Zazo (1980). 

2) En el sector Jerez - Lebrija, - andalucita, 
estaurolita, epidota +turmalina . 

3) En la zona Arcos - San José del Valle, -
circón, turmalina y rutilo. 

d) Petrografía.-
Se han observado diferencias significati

vas en la composición y morfología de las tres 
áreas. 

- Las arenas de la zona Arcos-San José del 

Valle (Fig. 5a) están constituidas casi en su 
totalidad por cuarzo ( cuarzoarenitas), predomi
nando el tipo monocristalino (Qm) sobre el 
policristalino (Qp). Los feldespatos, cuando 
existen, corresponden a feldespato potásico y 
los pocos fragmentos líticos son de rocas 
sedimentarias y pertenecen, en su mayoría, a 
areniscas del Aljibe (areniscas cuarzosas de 
edad Oligoceno a Mioceno inferior, situadas en 
el techo de la unidad del Aljibe. Esta formación, 
junto con la unidad de Algeciras constituyen las 
unidades más importantes del Campo de Gi
braltar). 

- En el sector Jerez-Lebrija los niveles 
arenosos son. más heterogéneos (Fig. 5b ), co
rrespondiendo a la serie acosa lítica-subarcosa, 
con un mayor contenido de feldespatos y frag
mentos de rocas. Los contenidos de cuarzo 
poli cristalino (Qp) y el de monocristalino (Qm) 
son similares, y en algunos casos incluso mayor 
el del primero (Tabla!). Se observa la presencia 
de plagioclasa y feldespato potásico, con pre
dominio de .:lste último. Hay fragmentos de 
rocas ígneas y metamórficas. 

- En las muestras de las terrazas del 
Guadalete (Fig. Se), predomina el cuarzo 
monocristalino sobre el policristalino (Tabla I), 
encontrándose entre los fragmentos de roca 
granos de areniscas del Aljibe, ofitas, sílex y 
caliza. La presencia de carbonatos y bioclastos 
con contenidos cercanos al 50% es el rasgo 
diferencial más significativo de estas formacio
nes (terrazas), como se comentó anterionnente. 

Tabla 11: Composición mineralógica media de la fracción pesada de los diferente tipos de 
arenas de !a zona. Zm: circón; Ep: epidota; St: estaurolita; Grt: granate; Rt: rutilo; Tur: turmalina; 
And: andalucita. 

Localización Zrn Ep St Grt Rt Tur And 

Arcos-San José 60 - - < 5 10 30 < 5 

Jerez-Lebrija < 5 12 18 < 5 < 5 8 60 

Terrazas Guadalete 10 30 < 5 30 < 5 8 15 
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Figura 5: Aspectos m1cfo~rópico~ de las arenas 
de la zon:i: a) Cuarzo<ircnita d1:I sector de Arcos-San 
José. Predominio d.!! ruan.o monucrislalino (Qm); 
b) Arena del secto: Jercz-LcbriJa. Qp: cuarzo 
policrislalino,; Qm: cuarlO monocrisrnlino; L: frag
mentos de roca.; e) Arena de las terr:lL.ru. del río 
Guadalete. Qp: cuano policnst:ilmo; Qm: cuarzo 
mono~ristahno: C. carbonato; B: biocla~10: L: frag
m~1110 de roca. 
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"Figura 6: Principales fac1ores del análisis 
mullivarian1c en modo R y variables que agrupan. 
Qp:cuario policris1alino; Qm:cua170 monocris1alino; 
Z:circ6n; A:andalucira; T:turmalina; R:ruti lo; 
E:epidota; Es:estaurolita; D:dolomita; C:calcita; 
Q:cuarzo; F:feldc~pato; G:granate; P:plagioclasa; 
MA:M. de Ja are 

e) Tratamiento estac!íslico de los resulta
dos. 

El tra1:1mienw de los resullados se ha reali
zado aplicando el análisis de factores 
multivariante en modo R, que confirma la 
existencia de tres tiposdearenasdiferentes. Los 
"factor seores" obtenidos se han utili1-ado para 
realizar una distribución areal de los diferentes 
factores (Fig. 7). 

El Factor 1 explica el 41% de la varianza 
del sistema. Asocia posili vamente cuarzo 
monocristalino, circón, turmalina y ruti lo, y 
negativamente cuarzo poi ic:ristal 1 no, :mdalucita, 
epidota y estaurolita (Fig.6). Las muestras con 
valores posilivos corresponden a las arenas 
silícea:; de Arcos-San fo.-;é mientras que los 
va!ores negativo~ de este '"1ctor se localitan en 
los niveles arrr.oi.oi. uel sector Jerez-Lebrija. 

E! Factor 2, expli•.:<1 un 25 % de la varianza 
y asocia positivament.:calcita, dolomita. epi dota 
y granate, y negativ~!mente al cuarto. Las 
muestras con valores positivos de este factor 
corresponden principalmente :i las terrazas del 
Guadal etc. 
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Figura 7: Distribución areal de los principa

les factorts del análisis multivari:i.ntc. 

Discusión. 

Los resultados permiten establecer dife
rencias significativas entre las arenas estudia
das. 

Las cuarzoarenitas del sector Arcos-San 
José del V al le son los materiales de mayor 
madurez mineralógica de los estudiados. Su 
composición y la asociación de minerales pesa
dos estables que presenta (circón, turmalina y 
rutilo) indican dicha madurez (Pettijhon et al. 
1972). Esto está corroborado por los resultados 
del análisis estadístico: en esta zona :.e localizan 
las muestras con valores positivos del Factor 1 
del análisis de factores en modo R que muestra 
la oposición entre los componentes muy esta
bles a la erosión frente a los componentes poco 
estables. 

Las arenas del sector Jerez-Lebrija tienen 
menor madurez que las anteriores, puesta de 
manifiesto por la presencia del cuarzo 
policristalino y por su asociación de minerales 
pesados, formada por especies inestables y 
moderadamente estables (andalucita, epidota y 
estaurolita). Así mismo, en esta zona el Factor 

1 del análisis estadístico tiene valores negati
vos, lo que indica un predominio de los compo
nentes poco estables a la erosión. 

La principal característica de arenas de las 
terrazas del Guadalete es la pr\:sencia de carbo
natos en cantidades importantes. Su asociación 
de minerales pesados presenta especies de dife
rente grado de estabilidad (Epidota, granate, 
andalucit~ y circón). En esta zona puntúa posi
tivamente el factor 2 del análisis estadístico 
como consecuencia del predominio de los ma
teriales carbonatadas frente a los silíceos. 

Con respecto a la causa de las diferencias 
entre estos tipos de arenas, y teniendo en cuenta 
los tres factores posibles que pueden controlar 
la composición de una arena: el medio 
sedimentario, el transporte y el área fuente 
(Suttner, 1974), parece ser que este último ba 
desempeñado un papel fund?.1nental. Las are
nas del sector Jerez-Lebrija tienen una asocia
ción de minerales pesados que indica una pro
cedencia de un área fuente constituida por 
rocas metamórficas (Pettijohn, 1975) sin des
cartar algún aporte ígneo. Apoyan este hecho 
los diferentes fragmentos de rocas metamórficas 
e ígneas encontrados. Asociaciones de minera
les pesados semejantes a Ja encontrada se han 
citado en laprovinciade Huelva (Viguier, 1974), 
localizando su área fuente en Sierra Morena, Jo 
que hace pensar en Ja probable procedencia de 
las arenas del sector Jerez-Lebrija de esa zona. 

Los minerales pesados de los niveles are
nosos del sector Arcos-San José indican una 
posible ~volución de áreas fuentes constituidas 
por rocas ígneas o sedirnentarias retrabajadas 
(Pettijhon, 1975). La composición de estos 
materiales y Ja gran abundancia de granos de 
areniscas del Aljibe permite apuntar un área 
fuente constituida mayoritariamente por estas 
rocas. 

La heterogeneidad que presentan los nive
les de terrazas del Guadalete tanto en asociacio
nes de pesados como en fragmentos de rocas 
(calizas, ofitas, sílex, y bioclastos), hace pensar 
que en su formación han aportado materiales 
tanto las Cordilleras Béticas como de depresión 
del Guadalquivir. 
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Conclusiones. 

Se han distinguido en la zona de estudio 
tres tipos de arenas de diferente composición y 
grado de madurez (cuarzoarenitas, arcosas 
lfticas-subarcosas y sublitarenitas ricas en car
bonatos), localizados en tres zonas perfecta
mente delimitadas, Arcos San - José del Valle, 
Jerez -Lebrija y terrazas del Guadalete. 

Se considera Ja composición del área fuen
te como el factor que condiciona las diferencias 
entre los distintos tipos de arenas de la zona. 
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Composición y génesis de los materiales representados en la 
Cuenca de Lorca (Murcia). Análisis estadístico. 
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Francisco LÓPEZ-AGUA YO** 
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Abstract: The Lorca Basin has been defined as a hybrid between the pull-apart and graben 
models, with five tecto-sedimentary units (TSU) established with stratigraphical and sedimentological 
classic methods. The main minerals are calcite, phyllosilicates, quartz, gypsum, halite, dolomíte, 
ankerite and minor quantities of feldspars, celestite, CT-opal, siderite and magnesite. The application 
of scatistical methods, the factor analysis, shows the spatio-temporal distribution, genesis and 
relationships among them and have allowed to know sorne of the lines of operation in the process of 
filling of this basin. 

Key words: Lorca basin, bulk mineralogy, tectosedimenrary units (UTS). 

Resumen: La Cuenca de Lorca se ha definido como un tipo híbrido entre los modelos pull-apart 
y graben, con cinco unidades tectosedimentarias (UTS) establecidas con métodos estratigráficos y 
sedimentológicos clásicos. Los mínerales mayoritarios son: calcita, fllosílicatos, cuarzo, yeso, balita, 
dolomita, ankerita y en menor cantidad feldespatos, celestina, ópalo CT, siderita y magnesita. La 
distribución espacio-temporal, génesis y relaciones entre los mismos, deducidas tras el estudio esta
dístico (análisis de componentes principales en modo-R y modo-Q), h:in permitido conocer algunas de 
las pautas de funcionamíento en el proceso de relleno de la cuenca. 

Palabras clave: Cuenca de Lorca, mineralogía total, unidades tectosedimentarias (UTS) 

Introducción y métodos 

Este trabajo es parte de otro más amplio 
englobado dentro del proyecto PB89-0350de la 
DGICYT, ya finalizado, y que ha consistido en 
el análisis tectosedimentario y mineralógico de 
toda la cuenca, que culminó con la realización 
de la tesis doctoral del primer firmante. 

La metodología seguida ha consistido en la 
recogida de más de 250 muescras de distintas 

facies, distribuidas en 17 series estratigráficas 
(once de ellas modificadas de Jerez y Solfs, 
1983) y su estudio por microscopía de luz 
transmitida y difracción de rayos X. 

Para el estudio por rayos X se ha utilizado 
un difractómetro Philips PW-1130/00 con 
anticátodo de Cu, provisto de monocromador, 
goniómetro vert ical, m icroprocesador 
PW-171 O, panel electrónico de registro PM 
8203A y una unidad de control remoto Olivetti 
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SX20 y software (Programa Polvo, v. 6.10) 
desarrollado por Martín Ramos y Otálara de la 
Univ. de Granada en 1989. Las condiciones 
instrumentales se han adaptado a los objetivos 
a alcanzar, variando la sensibilidad del registro 
dependiendo de cada muestra. La interpreta
ción de los diagramas se ha realizado por com
paración con las fichas informatizadas en 
CD-Rom del J.C.P.D.S. Ocasionalmente tam
bién se han usado los datos recogidos por Kostov 
( 1968) y Ramdohr ( 1980). Para realizar el aná
lisis semicuantitativo se han considerado Jos 
poderes reflectan tes de Barahona ( 1974) y 
Schultz (1964). 

Una vez obtenidos los resultados de labora
torio, se ha efectuado un agrupamiento de los 
datos teniendo en cuenta las observaciones de 
campo y, consecuentemente, los criterios de 
delimitación seguidos para las distintas unida
des tectosedimentarias propuestas. En estas 
condiciones se procedió a la realización de los 
tratamientos estadísticos que se hicieron con el 
paquete integrado Systar v.3.0 y consistieron en 
el cálculo del mínimo, máximo, media y desvia
ción estándar de los datos muestrales y en la 
aplicación del Análisis de Componentes Princi
pales en modo-R y modo-Q siguiendo los pasos 
sugeridos porTabachnicky Fidell ( 1989). Todo 
ello, ha permitido conocer la mineralogía total 
representada en la Cuenca deLorca, su distribu
ción espacio-temporal, génesis, relaciones en
tre minerales y, por último, las pautas de funcio
namiento en el proceso de relleno de esta cuen
ca. 

Geología de la Cuenca de Lorca 

La Cuenca de Lorca se sittía al suroeste de 
la Región de Murcia, sobre el contacto entre las 
Zonas Internas (Bético) y Externas (Subbético) 
de las Cordilleras Béticas. Se trata de una cuen
ca híbrida entre un modelo pul/-apart y graben. 
Tras el análisis tectosedimentario, Guillén 
Mondéjar (1994) ha diferenciado cinco unida
des tectosedimentarias (UTS) divididas en 12 

formaciones (Fig. l y 2): La UTS• 1, de edad 
Burdigaliense superior-Serravafüense, está 
constituida por las formaciones "Carnpico", al 
NW, de origen marino, y "Carraclaca" al S, de 
origen continental. Llega a alcanzar espesores 
de 350 m al N de la cuenca. Tanto a techo como 
a muro presenta discordancias angulares. 

La UTS•2, de edad Tortoniense 
interior-superior bajo, incluye las formaciones 
"11anilla", "Ros" y "Peñones", depositadas en 
ambientes marinos epicontinentales y deltaicos. 
Su mayor depocentro se sitúa al noroeste de la 
cuenca, donde alcanza espesores de 300 m, 
estando mínimamente representada en los alre
dedores de Lorca. La ruptura de esta unidad, en 
su base, corresponde a una discordancia angu-

· 1ar. 
La UTS•3, de edad Tortoniense superior 

alto, está compuesta por las formaciones 
"Carivete" (la más importante) y, a techo, 
"Aledo" y "Nonihay". Se originaron en medios 
marinos y deitaicos. Esta unidad aparece tíni
camente en la mitad sur de la Cuenca, donde 
alcanza una potencia cen.:ana a los 700 m, 
debido al levantamiento del bloque septentrio
nal de la Falla del Centro de la Cuenca de Lorca 
(fig. 1). Tanto en la base como en el techo 
presenta discordancias cartográficas. 

La UTS•4, de edad Messiniense inferior, 
contiene las formaciones "Serrata" y "Batanes" 
que fueron originadas en ambientes de sableas y 
lagoons con entrada de cursos fluviales y 
aluviales. No muestra grandes espesores (70 m 
como máximo) y sólo aparece en el margen 
meridional de la cuenca. Su límite inferior co
rresponde a una discordancia angular bajo la 
formación Batanes y como una discordancia 
cartográfica b:ijo los yesos de la Serrata. 

La UTS •5 aparece culminando la 
sedimentación r.e6gena de la Cuenca de Lorca 
y recubre a tocias la~ demás en el centro de la 
zona estudiada. Está compuesta por las forma
ciones "Torrealvilla" y "Pinosa", originadas en 
ambientes fluvio-lacustres. Puede llegar a tener 
espesores de hasta 350 m. Esta unidad es 
discordante sobre la anterior pero, además, re-



FCCL·Falla del centto de la Cuenca de Lorca, 
FSSE-Falla del suresle de Sierra Espur\a, FAM·Falla da 
Alhe.ma de Murcie: FAG·FeHe del Alo Guadalentln, 
FB·Felle Batanes, FJ !=elle Jarales, FCB-Fella Campico 
Blanco, FT-Falla Torratba, FNB·Fella Norbétíca. 
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B·Bétic:o, SB·Subbétlco, UTS• t ·Burdigaliense 
sup.·Serravallienee lnf. , UTS•2·Tortoniense 
inf.·sup. bafo, UTS•3·Tortoniense sup. alto, 
UTS•'4·Messlnlense,UTS • S·Messlniense Plioceno, 
OG·Pleisloc:eno. 

Fig. 1. Esquema geológico de la Cuenca de Lorca con las fallas más influyentes en su e,·olución. 
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posa directamente sobre Ja UTS•2 en su parte 
septentrional e incluso sobre Ja UTS•3 en su 
parte oriental, por lo que presenta una clara 
discordancia cartográfica. 

Composición y distribución de la mineralogía 

Los minerales mayoritarios presentes en 
los distintos materiales de la Cuenca de Lorca 
son: calcita, filosilicatos , cuarzo, yeso, hali!a, 
dolomita, ankerita y en menor cantidad: 
feldespatos, celestina, ópalo CT, siderita y 
magnesita. 

La calcita es el mineral más abundante, 
sobre todo en las dos primeras unidades 
tectosedimentarias (tabla 1). Las formaciones 
con mayor contenido en este míneral son las de 
A ledo, Manilla y Pinosa y tan sólo existen cinco 
formaciones (Carraclaca, Manilla, Carivete, 
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~ HOLOCENO QF , 
z. 1 

~ -- -o,--~ 

~ ,_P_L_E_l_S_T_O_C_E_N_O-+- - - -~~ - - ~ - - -

QE 

PLIOCEN0 

o 
Ul o:: 

z V) o 
Ul o o:: z -o:: 
t) z o Ul Ul - - p.. 

'º Ul o:: z :::> Ul o 
Ul u p.. 

~ 
C/) 

z o :::> 
V) o ex: 

E- Q 
TIM ::E ex: 

e: 
~ 

o SERRAVAl!IENSE o 
Ul 

LANGHJENS ~ 

3 BURDIGALIENSE 

Serrata y Batanes) donde se han encontrado 
muestras sin calcita. 

La presencia de dolomita en la cuenca es 
muy irregular, si bien por termino medio es 
baja. Aún asf, existen muestras que pueden 
superar el 80 %, como las areniscas asociadas a 
los niveles yesfferos de la formación Serrata 
(UTS•4) y de la formación Manilla (UTS•2). 

La ankerita se presenta en la cuenca en 
proporciones comparables a la dolomita. 
Aisladamente aparecen muestras con valores 
elevados (90 % al sureste de la formación 
Manilla, 60 % en las areniscas de la formación 
Carraclaca y 50 % en los abanicos aluviales de 
la formación Batanes y en el techo de las margas 
de Carivete). 

La presencia de yeso está fundamental
mente restringida en la cuenca a las UTS• l y 4, 
y má$ concretamente a las formaciones 

QF 

QT 
QV 

QE 

QG 

pp 

MT 

MS 

MB 
TSll 
TSN 
TSA 

TSC 

TIP 

Oepósilos íluviales 

Terrazas. 
Traver1 inus. 

Depósi1os eluvialcs. 

Depósi1os de glacis y 
piedemon1e. 

\.on¡:lomera<Jos con areniscas 
( F.Pinosa). 

Mareas con in1ercalaciones de 
a reniscas y conglomerados 
(F. Torrealvilla). 

Yesos (F. Serrala). 
Rudi1as (F. Batanes). 
H alila. 
Conglomerados (F. Nonihay). 
Calcarenilas (F. Aledo). 

Margas. A lecho niveles de silex, 
d ialomilas y calizas con algas 
(E Cariv.,le). 

Conglomerados, calcarenilas y margas 
(F. Peñones). 

Margas con alternancias de areniscas 
TIR (F. Ros) . 

TIM Calcareni1as (F. Manilla). 

MMC Conglomerados y margas con yesos 
(F. Carraclaca). 

se Areniscas y margas (F. Campico). 

Fig. 2. UTS y fonnaciones de la Cuc.-nca de Lorca (Guillén Mcmdéjar, 1.994). 
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Tabla 1. Cantidades máximas (max), mínimas (min) y m"edias (med) en% de los minerales más 
comunes en cada UTS. 

UTS·l UTS·2 

mecj max min me<l lrTWI min 

Calcita 34 81 o 57 100 o 
Dolomita 7 57 o 5 81 o 
Ankerita 6 61 o 2 90 o 
Yeso 2 33 o 0,1 3 o 
Filosil icatos 34 76 8 25 60 o 
Cuarzo 16 70 2 11 60 o 

Carraclaca (intercalado .::on margas azules) y 
Serrata. Estos niveles yesfferos de La Serrata 
han sido ampliamente estudiados por Ortí et al. 
(1993) y García Veigas et. al. (1994), entre 
otros. En la formación Torrealvilla existen 
muestras que pueden llegar a tener el 19 % de 
este sulfato. 

La balita es un mineral que, aunque apa
rentemente no es importante en el conjunto de 
la cuenca, se encuenrra en profundidad (a t~cho 
de la UTS•3), con espesores que pueden alcan
zar más de 200 m (CGS, 1982). Las muestras 
donde se ha detectado halita corresponden a las 
formaciones Cari vete y A ledo. Esta serie halítica 
ha sido ampliamente estudiada por García 
Veigas et. al. (1991), indicando que la halita 
viene asociada con anhidrita (si bien el yeso 
también esta presente) y polihalita, en el tramo 
basal. 

Los filosilicatos, constituidos por micas, 
esmecthas, clorita y caolinita (Mancheño et al., 
1992) son, junto a la calcita, los componentes 
dominantes en la cuenca. De todas las forma
ciones, las de Carivete y Batanes son las que 
presentan mayores contenidos; concretamente 
en el techo de la primera superan e! 70 %, y en 
la segunda el predominio de sedimentos finos 
en las partes distales de los abanicos aluviales 
origina cantidades que alcanzan el 72 %. 

El cuarzo es el siguien!e mineral en abun-

UTS·3 UTS·4 UTS·5 

me<l max min med max min med max min 

39 100 o 20 70 o 54 90 22 

6 20 o 11 83 o 4 19 o 
6 54 o 8 49 o 2 21 o 

0,1 2 o 14 100 o 2 19 o 
39 72 o 32 72 o 28 53 o 
8 20 o 16 34 o 9 30 2 

dancia, sobre todo en las formaciones 
Carraclaca, Peñones y Batanes. Dichas fonna
ciones se depositaron en ambientes sedimen
tarios similares: depósitos fluviales o aluviales 
que iban a parar a medios marinos más o menos 
profundos. La variación de la morfología de los 
granos de cuarzo se indica en la tabla 2. 

Respecto a los minerales minoritarios hay 
que indicar que los feldespatos son importantes 
en la formación Carraclaca (UTS•l), con con
centraciones que pueden llegar al 20 %. El 
ópalo CT aparece a techo de la formación 
Carivete asociado con diatomitas. La magnesita 
se ha encontrado en lasUTS•l , 2 y 5 en concen
traciones que no superan el 5 %. La siderita se 
detectó en algunru; muestr<is de la formación 
Campico y, finalmente, la celestina, si bien no 
es relevante en el conjunto de la cuenca, es muy 
importante en la fracción pesada de las arenas 
(Fernández et al., 1993). 

Aná lisis factorial en modo-Q. Facies 
mineralógicas 

El análisis factorial en modo-Q ha permiti
do definir las asociaciones minerales más do
minantes que caracterizan las unidades y for
maciones que en ellas se incluyen. 

En l:i UTS• l el análisis ha agrupado a las 
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mues1ras en cinco factores, aunque sólo los dos 
primeros son significativos. El factor 1 reúne 
las muestras caracterizadas por la presencia 
casi exclusiva de calcita. El factor 2 agrupa las 
mues Iras cuya asociación mineral predominan
te está consútuida por los filosilicatos seguido 
de cuarzo, que representa algo menos de una 
octava parte. Los demás factores (sólo explican 
el 17 o/o de Ja varianza) separan muestras 
monominerálicas consútuidas por ankerita, 
cuarzo y dolomita. La representación gráfica de 
los dos primeros (fig. 3) indica cómo la mayoría 
de las muestras pertenecientes a la formación 
Campico son de naturaleza calcárea, mientras 
que en la formación Carraclaca la dis1ribución 
es más anárquica, si bien es en el factor 2 donde 
se agrupan la mayoría de sus muestras. Por 
tanto, se podríaconcluirqueesteanálisis separa 
dos importantes facies mineralógicas en la 
UTS• l: la de naturaleza calcárea, · situada al 

Tabla 2. Morfología de los granos de 
cuarzo en la Cuenca de Lorca. 
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norte de la unidad y la de carácter arcilloso, 
situada exclusivamente al sur; y, en menor 
grado, otras de naturaleza ankeríúca, cuarzosa 
y dolomítica. 

En la UTS•2 aparecen cuatro factores, de 
los cuales sólo dos son importantes. El primero 
indica las zonas donde los sedimentos son 
calcáreos y el segundo refleja el contenido 
arcilloso de las muestras. Los otros dos factores 
separan las mues1ras de naturaleza mayori
tariamente ankeríúca. La fig. 4 revela que la 
formación Manilla es de naturaleza calcárea 
mientras que la formación Ros lo es filosi
licatada. La formación Peñones presenta una 
afinidad similar para los dos facto res 
(calcáreo-arcillosa). Existen otras mues1ras que 
son de composición ankerítica. 

En la UTS•3 aparecen tres factores que la 
ubican en ambientes de naturaleza similar a las 
anteriores. Los valores de las cargas de cada 
muestra revelan que la formación Carivetees de 
composición filosilicatada, la formación Aledo 
es totalmente calcárea, mien1ras que la forma
ción Nonihay, que cambia de facies con las 
anteriores, es calcáreo-filosilicatada (fig.5). 
Existen tan sólo dos mues1ras, pertenecientes al 
techo de la formación Carivete, que son de 
composición ankeríúca. Cabría recordar que 
además hay una cuarta formación, halltica, no 
afloran te, que corresponde a la parte más alta de 
la formación Carivete. 

La UTS•4 se puede dividir en cuatro áreas 
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Fig. 3. Análisis factorial en modo·Q de la UTS• l 
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de distinta naturaleza. La primera, filosilicatada, 
con una proporción filosilicatos/cuarzo de 4/1 , 
corresponde a las muestras de la formación 
Batanes, al oeste de la unidad. La segunda, de 
naturaleza calcárea, se sitúa en las zonas de 
depósitos fluviales de esta misma formación y 
en la base de la formación Serrata. La tercera, 
ankerftica, corresponde a los abanicos aluviales 
de la misma formación, con una relación 
ankerita/filosilicatos de 3/1 y una cuarta área 
donde estos tres factores no afectan. Existen 
dos muestras de la formación Serrata que no 
tienen cargas importantes para ninguno de ellos 
debido a que son mayoritariamente de compo
sición yesífero-dolomítica, hecho que es de 
gran interés pues los niveles evaporíticos jue-
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Fig. 4. Análisis factorial en modo-Q de la UTS•2 
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Fig. 5. Análisis factorial en modo-Q de la UTS•3 

gan un papel muy importante en esta unidad 
(fig.6). 

Dentro de la UTS•5, todas las muestras de 
la formación Pinosa son de naturaleza calcárea 
mientras que las de la formación Torrealvilla 
son arcilloso-calcárea (fig. 7). Existen dos 
muestras de esta última formación que por su 
naturaleza yesífera y/o dolomítica, tienen car
gas pequeñas. 

Análisis factorial en Modo-R. Relaciones 
entre minerales 

El análisis factorial en modo-R ha definido 
los factores determinantes de cada unidad 
tectosedimentaria, asociando los minerales que 
tienen un comportamiento complementario, 
tanto en sentido positivo como negativo. Su 
aplicación ha permitido obtener pautas de fun
cionamiento en el proceso de relleno de la 
cuenca, ya que las establecidas se justifican por 
alguno de los factores que ha actuado en la 
form::ición y desarrollo de la misma. 
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En la UTS• l aparecen tres factores (tabla 
3). El más importante de ellos es el que relacio
na negativamente los ambientes silico-clásticos 
y carbonatados. El segundo factor relaciona, 
también negativamente, yesos y feldespatos 
con cuarzo. Predonúna fundamentalmente en la 
fonnación Carraclaca, caracterizada por la pre
sencia de margas azules con yeso, intercaladas 
con conglomerados y areniscas. El carácter 
excluyente de los minerales representados en el 
tercer factor (dolomita-ankerita) se produce en 
la fonnación Carraclaca y en otras zonas 
litológicamente similares, principalmente al 
norte de Lorca y en la Rambla de Lébor y 
también en facies tanto margosas como 
detríticas. 

La UTS•2 presenta también tres factores. 
El primero es el más importante, relacionando 
los mismos minerales que en el factor 1 de la 
UTS• I . Separa muestras de Litología variada 
(margas, areniscas y conglomerados de las tres 
fonnaciones presentes en esta unidad) de mues
tras que proceden de rocas calcarenfticas de la 
fonnación Manilla. Las muestras con mayor 
puntuación en el segundo factor se sitúan en la 
parte occidental de la unidad y son de naturale
za carbonatada o detrítica. Sin embargo, las 
muestras con puntuaciones claramente opues
tas corresponden a rocas de carácter margoso y 
carbonatado, situadas, de fonna general, hacia 
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Fig. 7. Análisis factorial en modo·Q de la UTS•S 

Tabla 3. Resultados del Análisis factorial 
en modo-R. Relaciones entre minerales. 
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2' •.• 22 \ ·A.n.kan.ca 
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el techo de la unidad y, sobretodo, en la parte 
oriental de la cuenca, donde existen muestras 
con un 90 % de ankerita. La ausencia de dolomita 
afecta a las rocas carbonatadas de Ja formación 
Manilla. 

En la UTS•3 las muestras con mayor afini
dad por el primer factor se sitúan, sobre todo, en 
la formación conglomeráticadeNonihay y en el 
techo de la fonnación Carivete. Sin embargo, 
las muestras que menos lo favorecen corres
ponden a la fonnación Aledo. Al segundo fac
tor se asocian las fonnaciones de Nonihay y 
Aledo, con litologías claramente detríticas o 
carbonatadas, mientras que las muestras que 
son claramente opuestas al factor se correspon
den con la fonnación Carivete, todas de facies 
margosas. Este hecho se constata por la oposi
ción de la ankerita al cuarzo, calcita y dolomita, 
componentes principales de las formaciones de 
Aledo y Nonihay. 

En la UTS•4 todas las muestras de la for
mación Batanes presentan puntuaciones altas 
hacia el primer factor mientras que las muestras 
con puntuaciones negativas, que se relacionan 
con yeso y dolomita, corresponden a la fonna
ción Serrata. Este factor se podría denominar 
ambiente de depósito detrftico-evaporítico. Las 
muestras afines con la ausencia de calcita (fac
tor 2) se distribuyen entre las dos formaciones 
que componen la unidad; en estas muestras el 
cemento suele ser arcilloso o fenuginoso, ob
servándose únicamente a la calcita en fragmen
tos de rocas calizas. Respecto al tercer factor, la 
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presencia de ankerita en esta unidad es clara, 
como se indicó en el apartado anterior. Además, 
existen suficientes evidencias de la presencia 
de hierro (según observaciones de lámina del
gada) que puede favorecer la precipitación de 
este mineral. Las muestras con puntuaciones 
positivas se encuentran en los medios netamente 
fluviales, mientras que las demás corresponden 
a medíos aluviales y evaporíticos de la forma
ción Serrata. 

En la UTS•5 no se aprecia una relación 
espacio-temporal clara entre el primer factor y 
las muestras analizadas aunque sf es evidente 
que las puntuaciones mayores se corresponden 
con las margas rojas del este de la unidad, y si 
bien en la formación Torrealvilla existen mues
tras a favor y en contra del mismo, en las 
muestras de la formación Pinosa son más ho
mogéneas y tienen todas una mayor afinidad 
por la calcita. La ausencia de dolomita y yeso es 
clara en la formación Pinosa. Sin embargo 
existen muestras en la base de la unidad (forma
ción Torrealvilla) donde la presencia de yeso y 
dolomita es destacable y, por tanto, presentan 
puntuaciones bajas en el segundo factor. 

Discusión y conclusiones 

De los resultados del análisis factorial y de 
la distribución espacio-temporal de los minera
les descritos se deducen las siguientes conside
raciones sobre la génesis y/o procedencia de los 
mismos: 

La calcita que aparece en dominios mari
nos es fundamentalmente de origen biogénico, 
mientras que la que se encuentra en sedimentos 
continentales, cementando minerales terrígenos, 
es de origen inorgánico. Además, una parte de 
la c&lcirn, tanto de medios marinos como conti
nentales, procede de aportes fluviales que 
erosionaron, por un lado, los materiales 
carbonatados béticos y subbéticos que rodean a 
la cuenca y, por otro, los relieves calcareníticos 
y arenas calcáreas de las UTS más antiguas. 
Dentro de una misma unidad de facies marina, 

la dinámica litoral pudo erosionar los acantila
dos y bajos costeros que existirían en ese mo
mento, originando así otra fuente de este mine
ral. Esto conlleva una variabilidad en la cuenca 
en el contenido de calcita, con los ambientes y 
regímenes de depósito más constantes en las 
formaciones Pinosa y Aledo en lo que se refiere 
a la periodicidad, cantidad y homogeneidad de 
los aportes recibidos. 

La gran variabilidad en el contenido de 
cuarzo de las formaciones Carraclaca, Peñones 
y Batanes índica que son medios donde la 
cantidad e intervalos de Jos aportes recibidos 
tuvieron oscilaciones importantes. Sin embar
go, los bajos contenidos de cuarzo en las forma
ciones Nonihay y Pinosa (depositadas en me
dios semejantes a otras más ricas en este mine
ral) hace pensar en una naturaleza distinta del 
área fuente para estas dos formaciones. 

En la UTS• l el análisis factorial indica que 
existe un carácter complementario entre dos 
tipos de procesos: los silico-clásticos frente a 
los químicos de naturaleza carbonatada. Debi
do a la paragénes1s distinta del yeso y feldespatos 
frente al cuarzo, $e podrían separar, dentro de la 
formnción Carraclaca, ambientes netamente 
detríticos de otros donde el depósito es funda
mentalmente químico, y además, donde los 
sedimentos que se aportan no han sufrido un 
transporte muy acusado, hecho confirmado por 
la presencia de feldespatos. La oposición de 
dolomita y ~mkerita en esta misma formación 
hace pensar en orígenes detríticos para ambos 
minerales y procedencias de un área fuente con 
recurrencías en ambos carbonatos. Este hecho 
parece confirmarse por la relación positiva de 
cuarzo y dolomita. La mayor abundancia de 
feldespatos en los medios continentales de la 
UTS• l, res~cto u las demás unidades, se debe 
a la iníluer.•:ia que: sobre ..:sto.; depósitos tuvie
ron los relieves béticos que delimitaban la cuen
ca como áreas fuentes del depósito, los cuales 
no estarían muy alejados de las zonas de 
sedimentación, concretameme en el área ahora 
ocupada por la Cuenca del Río Guadalenún 
(Murtínez y Hernández, 1992). 
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El análisis factorial separa en la UTS•2 
ambientes con un marcado influjo continental 
(formaciones Ros y Peñones y conglomerados 
intercalados en la formación Manilla) de otro de 
carácter epicontinental con edificios arrecifales. 
El que muestras de la formación Ros, 
mayoritariamente margosa, se asocien a este 
factor indica realmente el carácter somero de la 
cuenca y la influencia que debió tener el delta de 
la formación Peñones en su depósito. La mayor 
afinidad por la dolomita (frente a la calcita) en 
las muestras del oeste de la unidad apoya la idea 
de un origen mayoritariamente detrítico, de 
procedencia oeste, para la dolomita, aportada 
por el abanico deltaico que ocupa esta zona. La 
presencia de un mayor redondearniento del 
cuarzo en la parte occidental de la UTS•2 mues
tra el mayor retrabajamiento de los materiales 
detríticos aportados por el abanico deltaico de 
la formación Peñones, mientras que en su parte 
oriental los aportes, aparte de no ser muy impor
tantes, eran de áreas fuente más cercanas (relie
ves béticos de Sierra Espuña y subbéticos adya
centes). 

En la UTS•3 el primer factor del análisis en 
modo-R parece indicar el carácter predominan
temente silico-clástico de esta unidad, con la 
dolomita como mineral e:;encialmente hereda
do. No obstante, en el caso de las muestras de la 
formación Carivete, que se ~ncuentran el la 
base de esta unidad donde el medio de depósito 
fue marino relativamente profundo, la presen
cia de dolomita es difícil de explicar por estos 
procesos y por ello debe considerarse como 
génesis más probable la de reemplazamiento de 
calcita en la diagénesis tardía. Carivete es la 
formación marina con mayor contenido en 
filosilicatos de toda la cuenca, lo que indica un 
mayor aislamiento o lejanía de la misma respec
to a las zonas donde los aportes continentales 
eran más importantes. En la formación Aledo 
(UTS•3) la presencia de cuarzo redondeado en 
las muestras más superiores denota una mayor 
lejanía y/o resedimentación de este mineral 
hacia el techo de la foimación. 

El primer factor definido en Ja UTS•4 (am-

biente de depósito detrítico-evaporítico) apoya 
la idea de que la dolomita puede ser de 
neoformación por diagénesis temprana, en un 
medio marino, somero e hipersalino, en cuyo 
borde oeste se depositan sedimentos continen
tales. La existencia de materiales dentro de la 
formación Serrata que puntúa negativamente 
hacia la no presencia de calcita (factor2) parece 
indicar que la dolomitización de la calcita en 
este ambiente hipersalino no fue generalizada. 
Considerando cómo afecta el factor tercero 
(ausencia de ankerita), es posible que este mi
ner:tl sea mayoritariamente de neoformación. 
El paso, en la UTS•4, de cuarzo subangular a 
redondeado en la formación Serrata a cuarzo 
angular en la formación Batanes, corrobora que 
el aporte de este mineral es desde el oeste hacia 
los medios evaporíticos, en particular desde la 
Sierra de Peña Rubia. 

Los resultados del primer factor del análi
sis en modo-R para la UTS•5 y el estudio de las 
láminas delgadas (que refleja que las muestras 
con mayor afinidad por la calcita presentan 
abundancia de cemento micrítico yfo. fragmen
tos de rocas carbonatadas) indicarían un doble 
origen de este mineral: neoformación en la 
propia cuenca y herencia de los relieves adya
cenles. La paragénesis común y la distribución 
espacio-temporal del yeso y la dolomita en la 
UTS•5 sugiere una génesis común para los dos; 
posiblemente se trataría de procesos de erosión 
y desmantelamiento de la unidad tectose
dimentaria precedente. 
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Procesos de alteración asociados a la removilización 
hidrotermal de cinabrio en el yacimiento de "Las Cuevas" 
(Almadén, Ciudad Real). 
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Abstract: Tbe largest mercury mfoeralizations in the Almaden mining district can be grouped in 
two types: strata-bound mineralizations, enclosed in the so-called "cuarcita de Criadero" (Almaden 
type), and stockworks in volcanic rocks (Las Cuevas, Nueva Concepción and Nuevo Entredicho). A 
recent interpretation of Las Cuevas deposit implies an origin as a tectonic mobilization of cinnabar 
from a Almaden type previous deposit. 

The semicuantitative study of the secondary mineralogy in this deposit (whole rock and clay 
minerals) puts forward a zonation involving six zones, that can be grouped in three: an inner zone, 
with advanced argilitic alteration, an intennediate zone, of sericitic type, and an outer zone, of propilitic.: 
type. The main minerals involved are pyrophillite and caolinite in the advanced argilitic zone, illite 
in the sericitic zone, and chlorite and carbonates in the propilitic zone; silica is allways á mayor 
component of this mineral associations, while palygorskite and illite-smectite interlayer appair 
ocasionally. 

The mineral zonation should be a consecuence of the interacúon between the magmatic rocks and 
the solutions related with the mobilization of cinnabar. The process, produced under 270ºC, has 
produced the bydrolitic iixiviation of Ca, Mg and alkaline elements, with decreasing activity away 
from the mineralizated massifs. 

Key words: Hydrothennal alt.::ration, pyrophyllite, kaolinite, illite, mol>ilizations, Paleozoic, 
cinabar, Almaden. 

Resumen: Las principales mineralizaciones de mercurio del distrito de Almadén se pueden con
siderar agrupadas en dos grandes conjuntos: mineralizaciones estratoides en cuarcita de Criadero, de 
edad Silúrico basal (Tipo Almadén) y mineralizaciones que constituyen stockworks en rocas volcáni
cas (Las Cuevas, Nueva Concepción, Nuevo Entredicho). Estudios recientes sobre este segundo tipo 
de mineralizaciones, en concreto sobre la de Las Cuevas, han puesto de manifiesto que probablemente 
corresponden a removilizaciones tectónicas a partir de protoyacimientos estratoides, del tipo Almadén. 

El estudio mineralógico semicuantitativo de la fracción total y menor de 2 mµ de rocas volcánicas 
del yacimiento de Las Cuevas pone de manifiesto la distribución zonal de la mineralogfa secundaria, 
con una zona interna de tipo argilftico avanzado, caracterizada por la presencia de pirofilita±caolinita, 
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una zona intermedia sericftica, y una zona externa propilítica, caracterizada por la presencia de 
clorita±carbonatos. 
· La interpretación de esta zonación mineralógica es que corresponde a la interacción de las solu
ciones ligadas a la removilización de cinabrio con las rocas volcánicas, a temperatura inferior a 270º 
C, y que produce una lixiviación hidrolítica de Ca, Mg y elementos alcalinos progresivamente menor 
al alejarnos de Jos macizos mineralizados. 

Palabras clave: Alteración hidrotermal, pirofilita, caolinita, illita, removilización, Paleozoico, 
cinabrio, Almadén. 

Introducción 

El yacimiento de mercurio de Las Cuevas 
se encuentra situado, como el resto de los que 
componen el distrito minero de Almadén, en el 
sector meridional de la Zona Centro Ibérica 
(Julivert et al., 1972), en concreto en la estruc
tura denominada Sinclinal de Almadén (figura 
1 ), formada por materiales paleozoicos con 
edades que abarcan desde el Ordovícico Infe
rior (Tremadociense), hasta el Devónico Supe
rior (Frasniense), reposando de forma 
discordante sobre una secuencia de materiales 
pizarrosos preordovfcicos (Esquisto 
grauváquico). Esta secuencia paleozoica se 
caracteriza, frente a las de otros sinclinales 
paleozoicos, por la presencia de un magmatismo 
volcánico y subvolcánico, predominantemente 
basáltico, de carácter alcalino, y que evoluciona 
en el tiempo a toleítico (Higueras & Munhá, 
1993; Higueras & Morata, 1994). 

Este yacimiento ha sido considerado tradi
cionalmente como perteneciente a un tipo anó
malo en el distrito: frente a la posición 
estratigráfica prácticamente constante para el 
resto de los principales yacimientos (Almadén, 
El Entredicho, Nueva y Vieja Concepción), en 
el horizonte de Cuarcita de Criadero (Silúrico 
basal), Las Cuevas se interpretaba como enca
jado en una posición estratigráfica más alta 
(límite Silúrico - Devónico). Otra peculiaridad 
era la ausencia de relación con materiales 
sedimentarios: la mineralización se interpreta
ba como un stockwork desarrollado preferente
mente en rocas volcánicas, aunque puntual
mente se observaba también en rocas 
sedimentarias, pero sin que se hubiese podido 

establecer u na relación estratigráfica o tectónica 
entre la mineralización y el encajante. Estas 
peculiaridades son actualmente objeto de dis
cusión, en base a los trabajos de Jébrak & 
Hemández ( 1993 y en prensa), que postulan, en 
base a estudios tectono-estratigráficos, que las 
rocas encajan tes de la mineralización de la mina 
de Las Cuevas tienen la misma edad (Silúrico 
basal) que el resto de las principales minera
lizaciones del distrito; su interpretación genética 
establece una primera etapa de deposición del 
cinabrio en relación con materiales arenosos 
(cuarcita de Criadero), y una etapa posterior de 
removilización de esta mineralización prima
ria, responsable de la formación de los stockwork 
de cinabrio, en relación con las zonas de chamela 
de pliegues hercínicos. 

Por otra parte, Higueras & Acosta ( 1992) 
e Higueras ( 1993) estudian Ja distribución de 
los fenómenos de alteración que afectan a las 
rocas magmáticas del sinclinal de Almadén, 
poniendo en evidencia una zonación clara, 
concéntrica con lo~ principales yacimientos, 
que se manifiesta fundamentalmente en 
cloritización y carbonatación; er. concreto, la 
carbonataciór1 alcanza sus máximos en el entor
no inmediato de las mineralizaciones. Este 
modelo se invalida en el detalle en el yacimien
to de Las Cuevas, en el que, en relación con los 
stockworks mineralizados, se observan minera
les que no se detectan en otros yacimientos 
(pirofilita, caolinita), y el contenido en carbo
natos decrece drásticamente. 

Higueras et al. (1994) estudian el 
metamorfismo regional que afecta a estos ma
teriales, poniendo de manifiesto, sobre la base 
de las asociaciones paragenéticas preh-
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Figura 1.-Localización geográfica y esquema geológico del sinclinal de almadén, con la siruación de los 
principales yacimientos e indicios de cinabrio del distrito. BTH: Burcio-Tres Hermanas; Cor: Corchuelo; EE: 
El Entredicho; Gu: Guadalperal; LC: Las Cuevas; NVC: Nueva y Vieja Concepción; Pi,: Pilar de la Legua. 

nita-pumpellita y prehnita-actinolita, unas con
diciones P-T del orden de los 2S0°C y 2 kbars, 
y un control litológico muy estricto de la distri
bución de los minerales índice. 

El presente estudio tiene por objeto estu
diar la mineralogía de esta alteración, y estudiar 
su distribución a nivel del yacimiento, así como 
establecer su posible relación con otros proce
sos afines: alteración y metamorfismo regiona
les, fundarnemalmente. 

Caracterización mineralógica y petrográfica 

Petrografía de las rocas encajantes 
Las rocas en las que aparece encajada la 

mineralización pertenecen, como se ha referi
do, a dos tipos: rocas volcánicas y rocas 
sedimentarias, de tipo cuarcítico o pizarroso. 
En lo que respecta a las rocas encajan tes de tipo 

cuarcítico, no presentan interés para el estudio, 
ya que en ellas la mineralización constituye el 
relleno de una red de fracturas netas, sin que se 
produzcan interacciones apreciables entre la 
roca de caja y la mineralización. En las rocas 
pizarrosas Jos stockwork no llegan a consti
tuirse como tales: el cinabrio aparece como 
diseminaciones finas, en zonas fuertemente nl
teradas, con frecuentes venas de cuarzo. En las 
rocas volcánicas es donde los stockwork pre
sentan su máximo desarrollo, y las característi
cas más interesantes en CUé'\nto al proceso de 
alteración, puesto que presentan salbandas 
milimétricas de minerales arcillosos, de color 
blanco (fotografía 1 ), así como importantes 
cambios mineralógicos. Son, por tanto, las que 
han ofrecido los datos más interesantes para 
este estudio. 

Las rocas magmáticas presentes en el yaci
miento de Las Cuevas son mayoritariamente de 
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tipo piroclástico: tobas de lapilli, formadas por 
clastos de basaltos olivfnicos muy vesiculares, 
similares.a las que aparecen en otros yacimien
tos del distrito, y que reciben Ja denominación 
local de roca frailesca. También están repre
sentadas rocas porfídicas (basaltos olivfnicos) 
y rocas granudas detexturadolerítica(diabasns), 
si bien aparecen, o se reconocen en columnas de 
sondeos, solo de forma ocasional. En las m1.1es
tras estudiadas en el entorno inmediato de la 
mineralización, solo se ha podido establecer la 
presencia de plagioclasa inalterada, como fase 
residual ígnea; el resto de Jos minerales prima
rios (olivino y piroxeno, fundamentalmente) 
están completamente transformados a minera
les secundarios. Descripciones más completas 
sobre las características de estas rocas pueden 
encontrarse en Higueras & Mome'rrubio ( 1992) 
y en Higueras & Munbá (1993). 

Mineralogía secundaria 
Las rocas magmáticas del yaci~iento están 

afectadas por el proceso de altel'3ción regional 
antes referido (Higueras & Acosta, 1992; Hi
gueras, 1993). Este proceso se detecta a nivel de 
la mina en las zonas situadas más lejanas a las 
mineralizaciones de tipo stockwork, y se mani
fiesta por la presencia de sílice micro- o 
criptocristalina, clorita y carbonatos de 
Ca-Mg-Fe(calcita. dolomita, ankerita y siderita), 
reemplazando a la paragénesis ígnea. 

Otros minerales detectados en este yaci
miento, en situaciones peculiares, son los si
guientes: 

- Pirofilita: es el más característico, por su 
abundancia en el entorno inmediato de Jos 
stockworks, y por constituir mayoritariamente 
las salbandas características del contacto entre 
Ja mineralización de cinabrio y las rocas volcá
nicas. 

- Caolinita: acompaña a Ja anterior en las 
mencionadas salbandas, y aparece en muy ba
jas proporciones en las rocas en contac:to inme
diato con las salbandas. 

- Dlita: este mineral aparece asociado a la 
clorita y carbonatos, en relación con la altera-

ción regional, pero en nuestro caso destaca 
también la abundancia que llega a presentar en 
determinadas zonas. 

- Interestratificado illita-esmectita: apa
rece en zonas muy puntuales del yacimiento, 
como un mineral minoritario, que corresponde
ría a una fase de transición ligada a la alteración. 

- Paligorskita: su presencia se ha detecta
do tan solo en una de las muestras estudiadas, 
por lo que no se ha podido establecer qué 
control de distribución presenta a nivel del 
yacimiento. 

Hay que señalar que Moreno & Pozo ( 1987) 
describen Ja presencia de illita, caolinita y 
pirofilita en los materiales no volcánicos de la 
cuarcita de Criadero de varios puntos del 
sinclinal de Almadén, en el entorno de zonas 
mineralizadas. 

Distribuc ión d e la m in er a logía en el 
yacimiemo 

Tal como se ha sugerido anteriormente, es 
posible establecer un patrón zonal de distribu
ción de Jos minera.les de alteración en el yaci
miento. En concreto, es posible reconocer seis 
zonas, caracterizadas por diferencias cuantita
tivas en esta mineralogía secundaria. Para ello, 
se ha realizado el análisis semicuantitativo de 
difractogramas de Rayos X, sobre muestras de 
polvo y sobre agregados orientados de Ja frac
ción arcilla, lo que ha permitido la diferencia
ción de las 6 zonas mencionadas, cuyos valores 
medios en cuanto.a abundancia de las diversas 
fases se muestra en las figuras 2 y 3. 

A) Zonas situadas en los macizos 
mineralizados: 

- Zona 1: corresponde a las salbandas que 
se desarrollan en el contacto entre las venas de 
cinabrio y las rocas volcánicas. Desde el punto 
de vista mineralógico se caracterizan por la 
presencia de cuarzo, y de pirofilita y caolinita 
en proporciones semejantes. En la fotografía 1 
se observa su aspecto de visu, mientras que en 
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o 

. :J Plagiociasa 

O Carbonatos 

6 Zonas 

Figura 2.- Composición mineralógica 
semicuantitativa (roca total) de las diversas zonas 
diferenciadas en el yacimiento de Las Cuevas. 

la fotografía 2 podemos apreciar su aspecto al 
microscopio. El espesor de las salbandas rara
mente supera el milímetro, mientras que las 
venas de cinabrio pueden a lcanzar los 2-3 cm. 
como máximo. 

- Zon a 2: corresponde a Ja caja de las 
salbandas, con un desarrollo de varios centíme
tros a partir de éstas. La mineralogía total suele 
incluir cinabrio y pirita (que puede llegar a ser 
muy abundante), junto con cuarzo, y pirofi lita 
como único filosilicato, acompañado por c lorita 
y caolinita a nivel de indicios. 

- Zon a 3: se diferencia aquí la zona de roca 
volcánica incluida en los macizos mineralizados 
de t ipo stockwork, pero no en contacto directo 
con las ven!!s mayores. Es frecuente la presen
cia de cinabrio y pirita, como diseminaciones 
más o menos discontinuas, y se caracteriza por 
la gran abundancia de cuarzo en la fracción total 

100 

60-

40-

20 ~ 

1 ~ Caolinita 

Í LJ Clorita 

! (i]]8 11ita 

! ii Pirofilita 

6 ZONAS 

Figura3.-Composición mineralógica promedio 
(fracción arcilla) de las diversas zonas diferenciadas 
en el yacimiento de Las Cuevas. 

(80-90%) y de illita en la fracción arcilla (del 
orden del 70%). Pirofil ita relativamente abun
dante, e indicios de clorita y caolini ta, son 
también característicos de esta zona. 

8) amas situadas en el emorno de los 
macizas mineralizados. 

Su dis tribución en la mina se muestra en la 
figura 4. y sus características mineralógicas son 
las siguientes: 

- Zona 4: se distribuye como una banda 
concéntrica de varios metros de desarrollo 
alrededor de Jos macizos mineralizados, y se 
caracteriza por una menor abundancia de cuar
zo en la fracción total, y por una fracción arcilla 
formada por proporciones variables, aproxima
damente equivalentes, de illila, clorita y 
pirofilita. 
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- Zona 5: corresponde a Ja zona del yaci
miento situada más próxima a los macizos 
mineralizaélos, caracterizada por una 
mineralogía similar a la reconocible en el resto 
de los yacimientos de mercurio del distrito, con 
carbonatos deCa-Mg-Fc, cuafzo y clorit:! como 
minerales mayoritarios. La illita puede tambié11 
ser abundante en Ja fracción arcilla. 

- Zona 6: zona distal con respecto a las 
mineralizaciones, similar a la anterior, pero 
caracterizada por una menor carbonatación, 
con calcita como carbonato característico, y 
plagioclasa como fase ígnea relicta. 

En síntesis, estas seis zonas pueden con
densarse en dos: 

La zona de mineralización en sentido es
tricto, caracterizada por la presencia de cinabrio 
y pirita, con sílice muy abundante, con pirofilita, 
illita y caolinita como principales componentes 
de la fracción arcilla, y desprovista de carbona
tos. Engloba las zonas l , 2 y 3 descritas: 

La zona de entorno de la mineralización, 
en la que se observa una zonación hacia el 
exterior con aumento del contenido en carbona
tos, y disminución del contenido en illita, fun
damentalmente. Corresponde a la zonación 
observada a njvel del distrito, controlada preci
samente por la presencia de mineralizaciones 
de mercurio. 

En el esquema clásico de B urnham ( 1962), 
las zonas más externas (6, 5 y probablemente 
4) corresponderían a una alteración propia de la 
subzona propilítica de la facies arcillítica, ca
racterizada por la presencia de calcita y clorita, 
como minerales característicos en nuestro caso. 

Sin embargo, las tres zonas restantes del yaci
miento no tienen cabida en este modelo, ya que 
se caracterizan por la coexistencia de pirofilita 
y caolinita y la desaparición de mica blanca, 
mientras que en el esquema propuesto por el 
autor citado, las zonas más internas en procesos 
de alteración, correspondientes a su facies 
filítica, se caracterizan por la coexistencia de 
pirofilita y moscovita (±biotita). en ausencia de 
caolinita. 

EnelesquemadeMeyer&Hemley (1967), 
las zonas 4, 5 y 6 serían también de tipo 
propilítico, la 3 sería de tipo sericftico, caracte
rizada por Ja gran abundancia de mica blanca, y 
por la presencia de caolinita, y las zonas 1 y 2 
serían de tipo arcillítico avanzado, caracteriza
das por la abundancia de fases ricas en aluminio 
(pirofilita-caolinita). 
Interpretación genética 

Los datos aportados permiten caracterizar 
una distribución de los minerales secundarios 
del yacimiento de Las Cuevas controlado de 
forma evidente por las mineralizaciones de 
mercurio. Una parte del proceso resulta ya 
conocida (Higueras & Acosta, 1992; Higueras, 
1993), y corresponde a una carbonatación de 
entidad regional que alcanza su.máximo desa
rrollo en el entorno de las mineralizaciones de 
mercurio. Lo que resulta original en el yaci
miento estudiado es la alteración argilítica que 
se desarrolla en el entorno inmediato de los 
macizos mineralizados, y que se traduce en la 
presencia de pirofilita, caolinita e illita que 
acompañan a cinabrio y pirita. 

La zonación del yacimiento indica que el 

Figura 4.- Distribución de las zonas diferenciadas en el yacimiento, sobre bloque-diagrama del mismo. 

Fotografia 1.- Aspecto de la mineralización de cinabrio que constituye 1.os stockworks. Se reconocen las 
zonas diferenciadas en el texto: a partir de Ja vena de cinabrio, zona 1 (salbandas blancas, milimétricas); zona 
2: zona adyacente a las salbandas, con tonalidades blanquecinas (B); zona 3: roca volcánica de tonalidades 
pardas (C). Planta 2ª, Mina de Las Cuevas. 

Fotografia 2.- Aspecto microscópico de las salbandas que aparecen entre las venas de cinabrio y Ja roca 
volcánica. De izquierda a derecha: cinabrio (opaco), salbanda con cuarzo y filosilicatos (pirofilita+caolinita) 
y roca volcánica completamente alterada (toba de lapilli fina). Escala gráfica= 50 µm. 
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proceso que ha tenido Jugar es la interacción de 
una solución hidrotennal (responsable también 
del depósito de la mineralización secundaria de 
cinabrio) con las rocas volcánicas afectadas por 
la carbonatación regional: en las zonas más 
proximales se producirían los fenómenos de 
arcillitización avanzada, en el sentido deMeyer 
& Hemley (1967), en una zona intennedia se 
producirían fenómenos de sericitización, y en 
las zonas más distales, se produciría un proceso 
de propil.itización, asimilable a la alteración 
regional. 

Tal como postulan los estudios teóricos y 
experimentales sobre este tema (Hemley et al., 
1971 y 1980; Burt, 1976; Rose & Burt, 1979; 
Urabe et al., 1983; Kalogeropoulos & Scott, 
1983; Cathles, 1983, Henley & Brown, 1985; 
Hayba et al. 1985, entre otros), esta solución 
sería responsable de una importante lixiviación 
hidrolftica de los elementos más móviles frente 
a estos procesos (Mg, Ca, Fe e incluso K), de 
fonna que en las zonas más distales se produci
ría la destrucción de los carbonatos y de la 
clorita, a través de interestratificados 
illita-esmectita (Velde, 1985) e illita. A medida 
que nos acercamos a la mineralización en sen
tido estricto, las fases estables serían illita (zo
nas 3 y 4), pirofilita/caolinita y cuarzo. La 
abundancia de este último implica que nos 
encontramos en una zona de fijación de sílice, 
mientras que Ja asociación pirofilita-caolinita 
implica temperaturas por debajo de los 270º c 
(Hemley et al., 1980). Por su parte, la sucesión 
de asociaciones minerales que se produce al 
separarnos de los macizos mineralizados indica 
una disminución de las relaciones a"/ªK+' aH/ 
ªN•+ Y ~/aMg+ (Rose & Burt, 1979), con activi
dad de agua constante (figura 5). 

El hierro, por su parte, sería fijado, en 
forma de pirita, en las zonas más próximas a la 
mineralización, como consecuencia de una ele
vada actividad de azufre en relación con este 
mismo proceso. 

Estos procesos afectan también, probable
mente, a los materiales detríticos pizarrosos, de 
acuerdo con las observaciones de Moreno & 
Pozo (1987). 

Figura 5.- Diagrama esquemático de estabili
dad en el sistema K20-Al203-Si02-H20 a T y P 
bajas a moderadas, en función dela actividad de agua 
y de potasio. Las líneas gruesas se refieren a sistemas 
con cuano (tomado de Rose y Burt, 1979). A: 
posición en el diagrama de las zonas l y 2; B: idem, 
zonas 3 y 4; C: idem, zona 5; D: idem, zona 6. 
Abreviaturas según Kretz (1983),excepto AJs: silicato 
de aluminio. 

En síntesis, la secuencia de acontecimien
tos que se habría producido en el yacimiento 
sería la siguiente: 

! .-Depósito de la Cuarcita de Criadero, que 
en este sector del flanco norte del sinclinal de 
Almadén presentaría características singulares, 
por su escaso desarrollo en potencia (Gallardo 
Millán et al., 1994 ). En relación con la misma se 
produciría una protomineralización de mercu
rio, que podría ser semejante a las mine
ralizaciones sinsedimentarias que aparece en 
otros yacimientos del distrito (Almadén, El 
Entredicho). 

2.-Actividad volcánica explosiva de gran 
desarrollo, que da origen a un potente y homo
géneo conjunto volcanoclástico básico, con 
escasas manifestaciones lávicas e intrusiones 
subvolcánicas. 

3.-Alteración hidrotennal postmagmática, 
caracterizada por una importantecarbonatación, 
acompañada de cloritización, fundamental
mente. La distribución a nivel regional de este 
proceso sugiere una relación genética con las 
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mineralizaciones de mercurio, a la vez que los 
datos isotópicos referidos a B13C (Eichmann et 
al., 1977 y Rytuba et al., 1988) son compatibles 
con un origen mantélico para los fluidos cau
santes de esta alteración. 

4.-Removilización tectónica de la 
protomineralización, probablemente en rela
ción con las deformaciones hercfnicas (Jébrak 
& Hemández, 1993). 

5.- Alteración zonal propilftica, sericítica 
y arcillítica avanzada, en relación con la 
removilización del cinabrio. Se trataría de una 
alteración ligada a una alta actividad de Si0

2 
y 

S, que se produciría a temperaturas inferiores a 
270º e, es decir, que la alteración se produciría 
como consecuencia de la introducción en el 
sistema de una solución rica en Si0

2 
y S, cuya 

actividad decrece progresivamente al alejamos 
de las zonas mineralizadas. Es de destacar la 
compatibilidad de temperaturas con las deduci
das para el metamorfismo regional (Higueras et 
al., 1994), que sugiere que el foco térmico para 
este proceso de removilización podría estar en 
el metamorfismo. 

6.-RemoviJizaciones tardías de cuarzo
carbonatos-mercurio nativo, en relación con 
fracturas. 
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Mineralia: Una base de datos de las propiedades ópticas de los 
minerales que forman rocas. 

Nicolás VELILLA 

Opto. de Mineralogía y Petrología. Universidad de Granada Fuentenueva sin 18002-Granada. 

Abstrae!: Mineralia, a database including optical properties of more than 350 rock-forming minera Is 
is presented. The optical data are supplied in 291 records, each containing 24 specific fields. The 
database is compiled in the software package Filemaker™ Pro for Apple Macintosh computers. 
ldentification of an unknown mineral by its optical properties is very easy using powerful searching 
functions. 

Introducción 

Aunque actualmente se dispone de méto
dos más sofisticados (microsonda de electro
nes, difracción de rayos X, etc.) la identifica
ción de los minerales a partí r de sus propiedades 
ópticas sigue siendo el método más comúnmen
te utilizado. Este hecho justifica la atención que 
a la enseñanza de la Mineralogía Optica se le 
dedica en todos los estudios universitarios de 
Geología y su lugar de privilegio en la investi
gación mineralógica. Sin embargo, la técnica 
de determinación óptica de los minerales es 
compleja, requiere un laborioso aprendizaje y 
una intensa práctica, de modo que, en sí misma, 
ya constituye una operación científica. Varios 
son los aspectos que dificultan la identifica
ción. Por una parte, el tamaño, el hábito y el 
modo de relacionarse los minerales son muy 
variables y fuertemente dependientes de las 
condiciones de formación. Por otra, son relati
vamente pocos los minerales estequiométricos, 
y la gran mayoría presentan grandes variacio
nes composicionaJes que dan lugar a la existen
cia de series de solución sólida en algunos casos 

extremadamente complejas. De ello deriva que 
las propiedades ópticas muestren unos interva
los de variación que pueden llegar a ser 
extraodinariamente amplios. 

Para un investigador no entrenado, y en 
muchos casos también para quien sí lo está, es 
un hecho frecuente haber determinado correc
tamente un número suficiente de propiedades 
ópticas sobre un mineral y no ser capaz de 
identificarlo. Como ya indicó Roubault ( 1963), 
la experiencia ha demostrado que no es posible 
conducir la determinación óptica de los minera
les siguiendo un método dicotómico simple. 
Recurrir a las interminables tablas identificativas 
que acompañan a la mayor parte de Jos libros de 
Mineralogía óptica puede ser, aunque tediosa, 
la solución, pero no son pocos los casos en los 
que no se obtiene resultado satisfactorio. En 
este sentido el disponer de una basede datos que 
posea diversas opciones de busqueda y permita 
disponer simultáneamente de toda la informa
ción es la opción ideal. 

Los libros de Mineralogía óptica se basan 
en las determinaciones realizadas por un sinfin 
de investigadores y en arduas labores de recopi-
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!ación de datos entre las que es preciso expresar 
un reconocimiento a algunos de los pioneros 
como Larsen y Bennan ( 1934), Ramdohr( 1950) 
o Winchell y Winchell (1951), y a otros más 
recientes como Oeer, Howie y Zussman 
(1962-63), Roubault (1963), Troger (1979). o 
Fleisher, Wilcox y Matzko ( 1984). 

L a base de datos 

La basede datos que se presenta conúene la 
infonnación necesaria para la identificación al 
microscopio óptico de la práctica totalidad de 
los minerales que forman parte de las rocas. 
Contiene 291 lichas en las que se recogen los 
datos ópticos de más de 350espccies minerales, 
además de algunas variedades. La distribución 
por clases minerales es la siguiente: sil icatos 

217, elementos 4, sulfuros 25, ha Juros 6, óxidos 
e hidróxidos 38, carbonatos y nitratos 19, sulfatos 
y wol framatos 15, fosfatos 17 y boratos 15. 
Como cifra de referencia puede citarsequeen la 
última edición del libro clásico Tire 
Rock-Forming Mi11erals (Deer et al., 1992) se 
describen alrededor de 200 minerales. 

En cada ficha, la información se presenta 
de 1m modo sintético de modo que pueda in
cluirse en una sola pantalla (para un monitor de 
12") y se distribuye en 24 campos (Fig. l ). Los 
primeros incluyen los datos relativos a la no
menclatura, composición y sistema. Se utifüa 
una nomenclatura y unas fónnulas químicas 
totalmente actualizadas de acuerdo con las nor
mas dictadas por la I.M.A. y recogidas en el 
Glosa1y of Mineral Species 1991 (Fleischer y 
Mandarino, 1991 ), Mineral Reference Manual 
(Nickels y Nicho Is, 1991) y H ey 's M inerallndex 

Figura 1. Ejemplo de pre~entación de datos en una ficha. 

Select L<1yout Ana11gc format Scrlpts Wlndow 
- _:~:__------=-------=-~ -~-::-;~ 

• "'"T'° ......... ~· ~-,,. .. .... 7 l'.lO"Ul' 

llábito :~ • .. .._...{•),. fflrM• • .....a. ban1 ,..... ... , 

exfoli.ción ; O 10l~~6·· ~· (Q..10) 

miiola:~.ol>~~L1~t . ....z. ' 9 '.lii..;. "~t~ 
color : yer4e (t-s ...nn..t., -rM •.,.U), 0 '91"is-'fM'leta, oast ae,r. 

plHcrotsmo : X-U:.1 • Y4Pr .. eso.; V•a.1,Yff'4e,-.rÑ; Z•v.r4• • -ar1110 obr• 

119 :1.,6"§-.1.710 Nm :1.,611-.1 ,106 llp :f )i.2'5._f ,700 

btrnfring. : O,OIO ... O,Of2 color tnterf.: 1 

ort.nt.11oión : X'"o•0-2'1, r.-"-46, Z•IJ; PO. ,.rp. (010) 

..... extino .: o ... 29 

tipo iptico ; MixiM. 

ángulo 2Y ; 8 . .. 87 

sifjno e loegHiÑ ; M11"1Yo 

sf9ne Óptico: .. ,atfyo 

dtspersti" : r<v ,.., fHf'tit 
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(Clark, 1993), aunque en algunos casos se apre
cian ligeras discrepancias entre estas publica
ciones. Se incluye también la clasificación ba
sada en las Mineralogische Tabellen de H. Strunz 
y recogida por Nickels y Nichols (1991 ). 

El segundo bloque de datos se refiere a los 
campos que incluyen las características 
morfológicas (hábito), de cohesión (exfoliación 
y partición) y macias, en todos Jos casos con sus 
orientaciones cristalográficas correspondien
tes. El tercer bloque incluye, en primer Jugar, 
los campos dedicados al color y al pleocroismo, 
que recogen las características de estas propie
dades tanto en lámina delgada con luz transmi
tida como, en el caso de los minerales opacos, 
en luz reflejada. El pleocroismo se indica con 
referencia a las direcciones ópticas principales. 
Les siguen los campos correspondientes a los 
intervalos de variación de los índices de 
refracción principales (n, e, ro, ex, ~. y) que se 
presentan bajo una nomenclatura unificada Ng, 
Nm y Np por cuestiones de diseño y economía 
de espacio en la ficha. Para describir el relieve 
se utiliza la escala de términos que define Shelley 
(1985). Otros campos incluyen el intervalo de 
variación de la birrefringencia y el número que 
corresponde al orden del color de interferencia 
para un espesor estándar de 30 micras. 

En el cuarto bloque se recogen los aspectos 
relativos a las relaciones entre las direcciones 
ópticas y cristalográficas de los minerales dis
tribuidos en los campos orientación, ángulo de 
extinción y signo de elongación. También for
man parte de este bloque los datos correspon
dientes al tipo óptico del mineral, su signo 
óptico, el ángulo de Jos ejes ópticos (2V) y la 
dispersión. 

Se ha definido un campo general denomi
nado "otros datos" en el que se muestran infor
maciones complementarias o ampliaciones de 
datos, tales como alteración, cuestiones de no
menclatura y grupos minerales, propiedades 
ópticas de variedades o especies relacionadas, 
etc. En caso de los minerales opacos este campo 
recoge la información correspondiente a varias 
propiedades en luz reflejada como son 

reflectancia (% ), anisotropía, presencia de re
flexiones internas, dureza y número de dureza 
Vickers (HVN). 

Finalmente, la parte inferior de la ficha 
contiene varios campos adicionales que son 
utilizables, principalmente, como criterios de 
ordenamiento y clasificación de la base de datos 
mediante diversas posibilidades y un pequeño 
campo vacío de libre disposición del usuario. 

Sin duda, uno de los aspectos más intere
santes de Ja base de datos está en su capacidad 
de búsqueda con vistas a la identificación. A 
este respecto las posibilidades que se ofrecen 
son casi ilimitadas: busqueda por uno o varios 
campos, combinación de campos mediante ope
radores lógicos booleanos, omisión de unas 
condiciones y cumplimiento de otras, 
truncamiento, búsqueda de intervalos de valo
res comprendidos total o parcialmente en otros 
intervalos, secuencia de búsqueda, etc. 

En su estado actual, la base de datos se 
presenta con varios formatos fácilmente inter
cambiables. Dos de ellos son apropiados para 
pantalla, en color y blanco/negro, respectiva
mente; el tercero, en forma de simple listado y 
el cuarto, apropiado para salida por impresora. 
Además, la base está abierta a las ampliaciones 
o reducciones que se consideren oportunas por 
parte del usuario. 

Actualmente, Ja bibliografía sobre 
Mineralogía óptica disponible es muy extensa 
pero los nuevos libros que se editan o reeditan 
tienen poco contenido que resulte novedoso ya 
que las propiedades ópticas de los minerales 
importantes pueden considerarse bien estable
cidas desde hace algún tiempo. En la prepara
ción de la base de datos se han utilizado, prin
cipalmente, las publicaciones siguientes: 
Winchell y Wincbell (1951), Deer et al. 
(1962-63, 1978, 1982, 1986, 1992), Roberts et 
al (1974), Troger (1979), Shelley (1985), 
Fleiscber et al. (1984), Ehlers (1987) y Nesse 
(1991) para los minerales transparentes. Los 
datos sobre minerales opacos proceden de 
Schouten ( 1962), Uytenbogaardt y B urke (1971) 
y Spry y Gedlinske (1987). 
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Requerimientos para la utilización 

La base de datos ha sido montada y diseña
da sobre el programa comercial Filemaker™ 
Pro v.2.1 (1993), de Claris Corporation, que 
ofrece una extraodinaria flexibilidad y potencia 
para la manipulación de este tipo de bases. 

El equipo necesario para la ejecución de 
este programa es totalmente convencional. La 
versión para Macintosh de Apple requiere 2 
megabytes de memoria RAM y una versión de 
sistema 7.0 o superior. Para la versión de 
Windows se recomienda un procesador 386 SX 
o superior, versión del sistema 3.0 o superior y 
un mínimo de 3MB de memoria RAM. Existe 
compatibilidad entre los ficheros creados con 
ambos entornos sin necesidad de traducción. 

Disponibilidad y agradec.imientos 

La base de datos es gratuita y puede ser 
solic itada al autor (e-mail:nvelilla@go
liat.ugr.es) para su utilización con fines 
didácticos y de investigación. 

El autor agradece de antemano a cuantos 
con sus sugerencias y comunicación de los 
errores detectados contribuyan a corr~gir y 
optimizar la base de datos que aquí se presenta. 
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DEF1NmON OF A MINERAL / DEFINICION DE MINERAL 

E. H. NICKEL 

Division of Exploration & Mining, CSIRO, Wembley, WA 6014, Australia 
(Vice-chairman, IMA Commission on New Minerals and Mineral Names) 

l ntroduction 

In response to suggestions from the 
mineralogical community that a new 
definition of a mineral, compatible with recent 
technological advances, should be 
promulgated, the IMA Commission on New 
Minerals and Mineral Names (CNMMN) has 
taken the initiative in producing the definition 
embodied in this paper. The paper is the 
end-product of active di~ion of the 
subject within the CNMMN over a period of 
several years, and represents a general 
consensus of the CNMMN membership. 

Although the main purpose of this ' 
definition is to provide intemal guidelines for 
the work of the CNMMN, it is poped that it 
will be also be generally accepted by 
mineralogists and other earth scientists. 
However, if serious objections are raised with 
respect to any parts of the definition, the 
possibility of further revisions will be 
considered. 

General 

In general tenns, a mineral is an element 
or chemical compound that is normally 
crystalline and which has been formed as a 
result of geological processes. This statement 
suffices to include the vast majority of 
substances that are generally accepted as 
minerals, but there are sorne substances that 

do not confonn entirely to these requirements 
and it is therefore necessary to consider wbere 
the dividing line between mineral and 
non-mineral should be drawn. and wbat 
exceptions to the general statement sbould be 
pennitted 1be remainder of tbis docwnent is 
devoted to an examination of tbese aspects. 

Crystallinity 

The term "crystaUine", as generally used 
in mineralogy, means atomic ordering on a 
scale tbat can produce an "indexable" (i.e. 
with Miller indices) diffraction pattem when 
the substance is traversed by a wave with a 
suitable wavelength (X-ray, electrons, 
neutrons, etc.). However, sorne naturally-
0ccurring substances are non-crystalline. Su ch 
substances can be divided into two categories: 
amorphous - substances that have never been 
crystaUine and do not diffract X- rays or 
electrons; and metamict - those that were 
crystaUine at one time, but wbose crystaUinity 
has been destroyed by ionizing radiation. 
Sorne mineralogists are reluctant to accept 
amorphous substances as minerals because of 
the difficulty in detennining wbether the 
substance is a true chemical compound or a 
mixture, and the impossibility of 
characterizing it completely; sorne prefer to 
call such substances "mineraloids". However, 
sorne amorphous substances (e.g. georgeite, 
calciouranoite) have been accepted as 
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minerals by the CNMMN. 
With modero techniques it is possible to 

study amorphous phases more effectively than 
was possible in the past. Spectroscopic 
methods associated with a complete chemical 
analysis can often identify an amorphous 
phase unequivocally. In fact. appropriate 
spectroscopies (e.g. IR. NMR. Raman, 
EXAFS, Mossbauer) can reveal the 
three-dimensional short-range structural 
enviromnent of each element (chemical 
bonds). Of course, without the possibility of 
obtaining a complete crystal structure 
analysis, which can give coordinates and 
nature of the atoms, the necessity of a 
complete chemical analysis is more stringent 
with amorphous material than with a 
crystalline phase. 

The basis for accepting a 
naturally-occurring amorphous phase as a 
mineral could be: 
- a series of complete quantitative chemical 
analyses that are sufficient to reveal the 
chemical composition of all the grains in the 
specimen; 
- physico-chemical (normally spectroscopic) 
data that prove the uniqueness of the phase; 
- evidence that the material cannot produce 
an "indexable" diffraction pattem, both in the 
natural state, and after treatment with sorne 
physico-cbemical solid-state process (e.g. 
heating). 

Metamict substances, if formed by 
geological processes, are accepted as minerals 
if it can be "established with reasonable 
certainty that the original substance (before 
metamictization) was a crystalline mineral of 
the same bulle composition. Evidence for this 
includes the restoration of crystallinity by 
appropriate heat treatment and the 
compatibility of the diffraction pattem of the 
heat-treated product with the extemal 
morphology (if any) of the original crystal 
(e.g. fergusonite-Y)). 

A special case of non-crystalline 

naturally-occurring substances are those that 
are liquid under ambient cooditions. Water, in 
its liquid form, is not considered to be a 
mineral, but its solid fonn, ice, is. Mercury, 
however, is recogniud ·as a mineral even 
thougb it does not occur in a aystalline state 
on Earth. Petroleum and its non-crystalline 
bituminous manifestations, are not reprded as 
minerals. 

Stability uader Ambient Conditions 

Many minerals were fonned under 
conditions ofhigh temperature and/or pressure 
and are metastable Wlder ambient conditions; 
others may tend to hydrate or dehydrate when 
removed from their place of origin. Such 
minerals may require special procedures to 
prevent their decomposition before the 
investigation is complete. 1be use of special 
procedures in the investigation does not 
preclude the acceptance of a metastable or 
unstable substance as a mineial if it can be 
adequately characterized and if it meets the 
other criteria for a mineral. 

Extra-terrestrial Substances 

Extra-terrestrial substances (meteorites, 
moon rocks, etc.) were apparently produced 
by processes similar to those on Earth, and 
tberefore such processes are now called 
geological, even thougb the tenn "geology" 
originally meant the study of rocks on this 
planet. Consequently, naturally-occurring 
components of extra-terrestrial rocks and 
cosmic dusts are regarded as minerals (e.g. 
the lunar mineral tranquillityite). 

Anthropogenic Substances 

Anthropogenic substances are those 
produced by Man, and are not regarded as 
minerals. If such substances are identical to 
minerals, they can be referred to as "synthetic 
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equivalents" of the minerals in question. 

Geologically-Modified Anthropogenic 
Substances 

Chemical compounds formed by the action 
of geological processes on anthropogenic 
substances have, on occasion, been accepted 
as minerals (e.g. the Laurium 'minerals' 
formed by the reaction of seawater with 
ancient metallurgical slags). However, in the 
modem era, when many exotic materials are 
produced, the possibility arises that such 
substances can be placed in a geological 
envirorunent to produce reaction products that 
might otherwise qualify as new minerals. The 
CNMMN has therefore ruled thétt, in future, 
chemiéal compounds formed by the action of 
geological processes on anthropogenic 
substances cannot be considered as minerals. 

Sorne chemical compounds formed by the 
action of geological processes on rocks or 
minerals that have been exposed to such 
processes by activities of Man (e.g. mine 
openings, ore dumps, road cuts, etc.) have 
been accepted as minerals in the past and, if 
the exposure was inadvertent, i.e., not done 
with the express purpose of creating new 

minerals, then such products can be accepted 
as minerals. Chemical compounds caused by 
mine fires are considered to be a special case, 
as it is not always clear whether there has 
been human involvement in initiating the tire, 
and such substances are therefore not 
accepted as minerals. 

Biogenic Substances 

Biogenic substances are chemical 
compounds produced entirely by biological 
processes without a geological component 
(e.g. urinary calculi, oxalate crystals in plant 
tissues, shells of marine molluscs, etc.) and 
are not regarded as minerals. However, if 
geological processes were involved in the 
genesis of the compound, then the product 
can be accepted as a mineral. Exarnples of 
acceptable minerals of this kind are 
substances crystallized from organic ma):ter in 
black shale or from bat guano in caves, and 
the constituents of limestones or phosphorites 
derived from marine organisms. 

(Pub/ication approved by the Commission on 
New Minerals and Minerals Names of the 
lntemational Mineralogical Association) 

(Versión en castellano) 

Introducción 

En respuesta a sugerencias de la 
comunidad mineralógica de que una nueva 
definición de mineral, compatible con los 
recientes avances tecnológicos, debiera 
establecerse, la Comisión de Nomenclatura 
Mineral y Nuevos Minerales (CNMMN) de la 
IMA ha tomado la iniciativa de dar la 
definición contenida en este artículo. El 
artículo es el producto final de la activa 
discusión del tema dentro de la CNMMN 

durante un periodo de varios años y 
representa un consenso general de los 
miembros de la CNMMN. 

Aunque el propósito principal de esta 
definición es proveer de las directrices 
internas para el trabajo de la CNMMN, se 
espera que también sea generalmente aceptada 
por mineralogistas y otros científic.os. No 
obstante, si hubieran serias objecciones 
respecto a algunas partes de la definición, se 
considerará la posibilidad de revisiones 
posteriores. 
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General 

En ténninos generales, \Ul mineral es \Ul 
elemento o compuesto químico que 
normahnente es cristalino y que se ha 
fonnado como resultado de procesos 
geológicos. Este declaración es suficiente para 
incluir la gran mayoría de substancias que son 
aceptadas generalmente como minerales, pero 
hay alg\Ulas substancias que no cumplen 
completamente estos requisitos y, por 
consiguiente, es necesario considerar donde 
debería trazarse la línea divisoria entre 
mineral y no-mineral, y que excepciones a la 
definición general deberían pennitirse. El 
propósito de este documento. está dedicado a 
Wl examen de estos aspectos. 

CristaHnidad 

El término "cristalino", como se usa 
generalmente en mineralogía, significa orden 
atómico a \Ula escala que pueda producir un 
diagrama de difracción que se le pueda poner 
índices (índices de · Miller) cuando la 
substancia es atravesada por \Ula radiación 
con una longitud de onda determinada (rayos
X. electrones, neutrones, etc.). No obstante, 
algunas substancias de origen natural son no
cristalinas. Tales substancias pueden dividirse 
en dos categorías: substancias amorfas que 
nunca han sido cristalinas y no difractan los 
rayos-X o los electrones; y las metamícticas 
que fueron cristalinas en un tiempo, pero cuya 
cristalinidad ha sido destruida por una 
radiación ionizante. Algunos mineralogistas 
son reacios a aceptar las substancias amorfas 
como minerales a causa de la dificultad para 
determinar si la substancia es un verdadero 
compuesto químico o una mezcla, y la 
imposibilidad de que se la caracterice 
completamente; algunos prefieren llamar a 
tales substancias "mineraloides". Sin embargo, 
algunas substancias amorfas (ej. georgeita, 

calciouranoita) han sido aceptadas como 
minerales por la CNMMN. 

Con las técnicas actuales es posible 
estudiar las fases amorfas con mas efectividad 
que lo fueron en el pasado. Los métodos 
espectroscópicos asociados a un análisis 
químico completo pueden identificar a 
menudo una fase amorfa inequívocamente. De 
hecho, espectroscopías adecuadas (ej. IR, 
NMR, Raman, EXAFS, Mossbauer) pueden 
revelar el entorno estructural tridimensional, 
(ln Wl corto intervalo, de cada elemento 
(enlaces químicos). Por supuesto, sin la 
posibilidad de obtener un análisis completo de 
la estructura del cristal, que puede dar las 
coordenadas y naturaleza de los atomos, la 
necesidad de un análisis químico completo es 
más rigurosa con un material amorfo que con 
una fase cristalina. 

La base para aceptar como mineral \Ula 
fase amorfa de origen natural podría ser: 
- una serie de análisis químicos cuantitativos 
completos que sean suficientes para revelar la 
composición química de todos los granos en 
la muestra; 

datos físico-químicos (normalmente 
espectroscópicos) que prueben que se trata de 
una única fase; . 
- evidencia de que el material no puede 
producir un diagrama de difracción 
"indexable", en estado natural y después de 
un tratamiento en estado sólido, mediante 
algún proceso físico-químico (ej . 
calentamiento). 

Las substancias metamícticas, si se han 
formado por procesos geológicos, son 
aceptadas como minerales si se puede 
establecer, con razonable certeza, que la 
substancia original (antes de la metamic
tización) fue un mineral cristalino de la 
misma composición global. Evidencias para 
esto incluye la restauración de la cristalinidad 
mediante el apropiado tratamiento térmico y 
la compatibilidad del diagrama de difracción 
del producto calentado con la morfología 
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externa (si la hay) del cristal original (ej. 
fergmonita-Y). 

Un caso especial de substancias no
cristalinas de origen natural son aquellas que 
son líquidas en condiciones ambientales. El 
agua, en su forma Hquida, no se considera 
que sea un mineral, pero su forma sólida, el 
hielo, s{ lo es. El mercurio, sin embargo, estA 
reconocido como Wl mineral a\lll cuando no 
se encuentra en estado cristalino en la Tierra. 
El petroleo y sus manifestaciones bituminosas 
no-cristalinas, no son considerados como 
minerales. 

Estabilidad en condkiones ambientales 

Muchos minerales se han formado bajo 
condiciones de alta temperatura y/~ presión y 
son metastables en condiciones ambientales; 
otros suelen tender a hidratarse o 
deshidratarse cuando se apartan de su lugar de 
.origen. Tales ~erales suelen requerir 
procedimientos especiales para prevenir su 
descomposición antes de completar la 
investigación. El me> "'de procedimientos 
especiales en la investigación no debe impedir 
la aceptación de una substancia metastable o 
inestable como un mineral si ,puede ser 
caracterizada adecuandamente y ~i satisface 
los otros criterios para ser mineral. 

Substancias extra-terrestres · 

Las substancias extra-terestres (meteoritos, 
· rocas lunares, etc.) se ' han producido, 
aparentemente, por procesos similares a los 
ocurridos en la Tierra y, por consiguiente, 
tales procesos se denominan geológicos, 
aunque el término "geología" signifique 
originalmente el estudio de las rocas de este 
planeta. En consecuencia, los componentes de 
origen natural de las rocas extra-terrestres y 
del polvo cósmico son considerados como 
minerales (ej. el mineral lunar tranquilitita). 

Substancias Antropogénkas 

Las substancias antropogénicas son 
aquellas producidas por el hombre, y no son 
consideradas como minerales. Si tales 
substancias son idénticas a minerales, ellas 
pueden ser referidas como "equivalentes 
sintéticos" de los minerales en cuestión. 

Substaacias Antropogénicas modifit2das 
geologit2mente 

En algunas ocasiones compuestos qurmicos 
formados por la acción de procesos 
geológicos sobre substancias antropogénicas 
han sido aceptados como minerales (ej. los 
'minerales' de Lauriwn formados por la 
reacción del agua del mar con antiguas 
escorias metalúrgicas). No obstante, en la 
epoca actual, en la que se fabrican tantos 
materiales exóticos, surge la posibilidad de 
que tales substancias puedan ser colocadas en 
un ambiente geológico para dar productos de 
reacción que pudieran cualificarse como 
nuevos minerales. La CNMMN, por 
consiguiente, ha regulado que, en el futuro, 
los compuestos qu{micos formados por la 
acción de procesos geológicos sobre 
substancias antropogénicas no pueden ser 
considerados como minerales. 

Algunos compuestos qu{micos fonnados 
por la acción de procesos geológicos sobre 
rocas o minerales que han sido expuestos a 
tales procesos por las actividades del hombre 
(ej. minas a cielo abierto, escombreras, cortes 
de carretera, etc.) han sido aceptados como 
minerales en el pasado y, si la exposición fué 
inadvertida, es decir, no hecha con el 
propósito expreso de crear nuevos minerales, 
entonces tales productos pueden ser aceptados 
como minerales. Los compuestos quúnicos 
originados por el fuego en las minas son 
considerados como un caso especial, ya que 
no siempre está claro si el hombre ha estado 
involucrado en la iniciación del fuego, y tales 
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substancias, por consiguiente, no son 
aceptadas como minerales. 

Substancias Biogénicas 

Substancias biogénicas son compuestos 
quúnicos producidos totalmente por procesos 
biológicos sin Wl componente geológico (ej. 
cálculos renales, aistales de oxalato en tejidos 
de plantas, conchas de moluscos marinos, 
etc.) y no son considerados como minerales. 
No obstante, si los procesos geológicos 
estuvieron involucrados en la génesis del 

compuesto, entonces el produ_cto puede ser 
aceptado como mineral. Ejemplos de 
minerales aceptables de esta clase son las 
substancias cristalizadas a partir de materia 
orgánica en las pizarras negras o a partir .del 
guano encontrado en las cuevas de 
murciélagos, y los constituyentes de calizas o 
fosforitas procedentes de organismos marinos. 

(Publicación aprobada por la Comisión de 
Nomenclatura Mineral y Minerales Nuevos de 
la Asociación Mineralógica Internacional) 
(Traducción: P. Fenoll Hach-Alí) 
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NEW MINERALS RECENTL Y APPROVED BY mE 
COMMJ~ION ON NEW MINERALS AND MINERALS NAMES 

INTERNATIONAL MlNERALOGICAL ASSOCIATION 

The infonnation given here is provided by the Commis..ion on New Minerals and Mineral Names, I.M.A. 
for comparative purposes and as a service to mineralogists worldng on new species. 

Eac:b mineral is descnbed in the following fonnat: 

IMA. No. (any relationship to other minerals) 
Chemical Formula 
Crystal system, space group 

unit cell parameters 
Color; luster; diaphaneity. 
Optical properties. 
Strongest lines· in the X-ray powder düfraction pattem. 

The names of these approved species are considered confidential information until 
the authors have published their descriptions or released infonnation themselves. 

NO OTHER INFORMATION W1LL BE RELEASED BY mE COMMJ~ION. 

J. A Mandarino, Chairman 
Commi$ion on New Minerals and Mineral Names 
lntemational Mineralogical Association 

1993 PROPOSALS 

IMA No. 93--001 The calcium-analogue of 
burbankite and khanneshite. 
Na3(Ca,REE,Sr»(C03) 5 

Hexagonal: P63mc, P6ic or P6/3mrnc 
a 10.447 e 6.318 A 
Deep orange; vitreous; translucent. 
Uniaxial (-), w 1.636, e 1.631. .. 
5.20 (4), 3.68 (3), 3.01 (5), 2.601 (10), 2.130 (6), 
1!649 (3). 

IMA No. 93-002 The nickel - analogue of 
cbalcophanite. 
NiMn30 7 ·3}1,0 
Hexagonal (trigonal): R3 or R3 
a 7.514 e 20.52 A 
Very dark brown to almost black; submetallic to 
vitreous; opaque, but translucent in thin plates. 
Uniaxial (- ), w > 2.00, e 1.97. 
6.84 (10), 4.01 (2), 2.219 (3),1.884 (2).1.575 (2). 

IMA No. 93--003 The arsenate-analogue of 
berlinite. 
A1As04 

Hexagonal (trigonal): P3121 or P3121 
a 5.031 e 11.226 A 
Colowless, white, cream; vitreous; . tramparerL 

Uniaxial (+), w 1.596, e 1.608. 
4.36 (20), 4.06 (31), 3.442 (100), 2.359 (15), 
1.873 (16), 1.4202 (11): 

IMA No .. 93--004 The aluminum-analogue . of 
klyuchevskite. 
K3Cu~01(S04)4 
Monoclinic: 12 
a 18.423 b 5.139 e 18.690 A ~ 101.72º 
Dark green; vitreous; transparent. 
Biaxial (+). a 1.542, ~ 1.548, y 1.641, 
2V(meas.) unknown, 2V(calc.) 30°. 
9.15 (84). 9.04 (100), 7.20 (52), 3.781 (37), 
3.757 (33), 2.786 (21). 
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IMA No. 93-005 
NaBa,(Mnl+ ,Mn~4(S~011i(Olfh][Si207]01F ·JliO 
Orthorhombic: Pmna 
a 23.42 b 12.266 e 7.181 Á 
Black with a green shade; vitreous to greasy; 
translucen t. 
Biaxial (+), a 1.767, ~ 1.793, y 1.871, 
2V(meas.) 60~º. 2V(calc.) 62º. 
4.580 (5), 3.303 (9), 2999 (10), 2715 (5), 
2655 (10), 2156 (4), 1.648 (5). 

IMA No. 93--006 A tetragonal polymorph of 
rooseveltite. 
BiAs04 

Tetragonal: 141/a 
a 5.085 e 11.69 Á 
White to yellowish white; earthy; opaque. 
Uniaxial (+),mean n > 20. 
4.660 (11), 3.066 (100), 2546 (12), 1.797 (11), 
1.581 (10), 1.551 (17). 

IMA No. 93--008 
NH.BF4 

Orthorhombic: Pruna 
a 9.0615 b 5.6727 e 7.2672 Á 
C.Olowless to white and yellowish; vitreous; 
transparcnt to translucent. 
Biaxial, mean n calculated from Gladstone-Dale 
is 1.308. 
4.472 (75), 3.540 (90), 3.183 (100), 28982 (80), 
25362 (65), 22822 (65), 21631 (70). 

IMA No. 93-009 A tetragonal polymorpb of 
bismite. 
Bi10, 
Tetragonal: P4/n or P412¡2 
a 8.08 e 6.46 Á 
Green, yellowish; adamantine; translucent. 
Uniaxial (+), w 2.13, e 2.18. 
5.73 (7), 3.44 (5). 3.16 (10), 3.01 (4), 
256 (4dif.), 2.02 (5). 1.902 (6). 

IMA No. 93-010 The magnesium analogue of 
fillowite and jobnsomervilleite. 
Na,CaMg,(PC>Jg 
Hexagonal (trigonal): R3 
a 14.967 e 42.595 Á 
C.Olowless; vitreous; transparent. 
Uniaxial, indices of refraction calculated from 

reflectance values: n1 1.60, ni 1.62. 
3.694 (S), 3.558 (M), 2.960 (S), 2 753 (S), 
2.500 (M), 2.126 (M), 1.851 (M). 

1MA No. 93-011 
Ol,Mo04(0H)4 

Orthorhombic: Pnnm 
a 8.499 b 12.527 e 6.067 Á 
Darlt green; adamantine; transparent. 
Biaxial (+), a slightly < 1.89, ~ unknown, 
y slightly < 1.91, 2V(meas.) 74º. 
5.471 (S), 3.754 (S), 3.043 (S), 2591 (VS), 
1.519 (S). 

IMA No. 93-013 
CaSrAl(F,OH), 
MonoclliUc: P21/c 
a 8.215 b 11.?89 e 6.076 Á ~ 96.22° 
C.Olowless; vitreous; transparent 
Biaxial (+), a 1.42.40, ~ 1.4320, y 1.4415, 
2V(meas.) 85.5º, 2V(calc.) 85.6º. 
6.758 (7), 4.250 (9), 3.643 (8), 3.148 (7). 
3.063 (8), 3.030 (7). 2840 (7), 2125 (8). 

IMA No. 93-016 
hBiTe 
CUbic: Pa3 
a 6.502 Á 
Steel black: metalllc; opaque. 
In reflected' light: bright white with a yellowish 
tint, moderate anisotropism, no bireflectance, 
nonpleochroic. 
R: (51.0% )470nm, (52.6% )546nm, 
(52.9%)589nm, (49.2%)650nm. 
2.89 (70). 1.955 (100), 1.735 (80), 1.250 (80), 
1.207 (70), 1.148 (70), 1.054 (70). 

IMA No. 93-017 
h1_.Te¡ X = 0.24 
CUbic: Pa3 
a 6.413 Á 
Stel black; metalllc; opaque. 
In reflected light: bright white with bluish tint, 
no anisotropism, no bireflectance, nonpleochroic. 
R: (44.3% )470nm, (46.0% )546nm, 
(46.9%)589nm, (45 .5% )650nm. 
286 (70), 1.93 (100), 1.235 (80), 1.132 (90), 
1.040 (80), 0.9780 (80). 
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IMA No. 93-018 
IrT~ 
Hexagonal: P3ml 
a 3.933 e 5.390 Á 
Steel blaclt; metallic; opaque. 
In reflected light: bright yellowish white with 
bluish tint, moderate anisotropism with bluish or 
yellowish tint, no bireOectance, nonpleochroic. 
Ro & Re: (41.4, 49.0%)470nm, 
(40.2, 48.2%)546nm, (41.1, 49.0%)589nm, 
(45.2, 51.2%)650nm. 
2.85 (100). 2.10 (80). 1.95 (60). 1.580 (70). 
1.160 (60). 1.110 (70). 

IMA No. 93-019 
Bl,T~Ou 
Orthorhombic: space group Wl1cnown 
a 5.689 b 10.791 e 5.308 Á 
Yellow green to light green; adamantine; 
transparent. 
Biaxial n's > 2. In reflected light, 
R: (14.8%)470nm, (13.0%)546nm, 
(13.2%)589nm, (13.6%)650nm. 
3.146 (100). 2.841 (80), 2.694 (20). 1.956 (10), 
1.695 (20), 1.631 (10). 

lMA No. 93-020 The selenate-dominant 
analogue of 93-021 
K.(Na,K).N~Mg1oOO,)u(SeO •• so.,Cr0.)11 • 
12H20 
Hexagonal: P3cl 
a 9.590 e 27.60 Á 
Pale yellow; vitreous; transparent. 
Uniax:ial (-). 0> 1.655, e 1.642. 
13.75 (30). 7.10 (20), 3.974 (16), 3.561 (100). 
3.082 (32), 3.058 (39), 2. 715 (39). 

lMA No. 93-021 Tbe sulfate- Jominant 
analogue of 93-020 
K.(Na,K)4N~Mg1o(l0,)11(S04)12 ·12H10 
Hexagonal: P3cl · 
a 9.4643 e 27.336 Á 
Pale ycllow; vitreous; transparent. 
Uniax:ial (- ). 0> 1.622, e 1.615. 
13.67 (50), 7.05 (40), 3.927 (100), 3.515 (24), 
3.023 (41), 2681 (33), 2.3273 (21). 

IMA No. 93-022 
CaNaBsOa(OHh ·3Hi0 

Monoclinic: P2¡/c 
a 6.506 b 13.280 e 11.462 Á ~ 'n..97• 
White; silky to pearly; translucent. 
Biaxial (-). a 1.540, P 1.554, y 1.558, 
2V(meas.) ro•, 2V(ca1c.) 56•. 
8.64 (100). 6.62 (30), 4.18 (17), 2.868 (26). 
2845 (16), 2.795 (17). Í.587 (15). 

JMA No. 93-023 
Alea.i{SO.),F20 '4lii0 
Tetragonal; 14/m 
a 6.859 e 13.310 Á 
White; vitreous; transparent. 
Uniax:ial (+), 0> 1.509, e 1.526. 
6.67 (60), 3.922 (50). 3.729 (40). 3.431 (100). 
3.335 (80), 3.052 (40), 2483 (40). 

IMA No. 93-024 
NaAlh(POJi(OH)i ·HiO 
Monoclinic: space group unknown 
a 20.840 b 9.871 e ti-195 Á P 104.41° 
Pale pinkish orange; vitreous; translucen!. 
Biaxial, n's vary from 1.62 (parallel to fib.res) to 
1.64 (normal to fibres) 
8.865 (40), 4.128 (80), 3.711 (65), 3.465 (60). 
3.243 (35), 2.603 (100). 

JMA No. 93-025 
TIPb(As,Sb),S, 
Monoclinic: P21/a 
a 8.444 b 23.97 e 5.844 Á p 113.58° 
Btilliant blaclt, but dadt red in thin fragments; 
metallic to submetallic; opaque, but translucent 
in thin fragments. 
In reOected light: greyish wbite, clearly visible 
anisotropism from bluisb to very wealt reddish, 
visible bireOectance, nonpleoch.roic. 
R..... & R,....: (29.7, 35.4%)470nm, 
(28.8, 33.1%)546nm, (26.7, 30.3%)589nm, 
(26.6, 29.9%)650nm. 
5.346 (32), 3.998 (74), 3.816 (54), 3.587 (86), . 
2.823 (100). 2 778 (84). 2670 (58). 

IMA No. 93--026 A member of the amphlbole 
group 
NaNa¡[(Fe2•,Mn2•,MgJiFei3+uJSi,021F2 

Monoclinic: Cl/m 
a 9.792 b 17.938 e 5.3133 Á p 103.87º 
Bluisb blaclt to black; vitreous; opaque. 
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Biaxial (+). a 1.675, fl 1.683, y 1.694, 
2V(meas.) 87°, 2V(calc.) 81º. 
8.426 (45). 4.481 (54). 3.404 (57), 2.985 (38). 
2.710 (100), 2.585 (38), 2.536 (92). 

IMA No. 93--028 
AuSn 

Hexagonal: P6y'm.mc 
a 4.316 e 5.510 A 
White, greyish-blaclt to blaclt (when 
oxidized); metallic; opaque. 
In reflected light: white with liht yellow tint, 
clear anisotropism light yellow with a brown tint, 
faint bireflectance, nonpleochroic. 
Ro & ~: (65.4, 65.2 %)470nm, 
(76.7, 74.8 %)546nm, (80.5, 77.9 %)589nm, 
(82.8, 79.5 %)650nm. 
3. 726 (34). 3.087 (38). 2.218 (100), 2.159 (57). 
1.546 (31). 1.258 (25), 1.256 (26). 

IMA No. 93-030 
Na1Sr(P04)(<X>i) 
Monoclinic: P21 

a 9.187 b 6.707 e 5.279 Á fl 89.98º 
Colowless to white; vitreous; transparent. 
Biaxial (-). a 1.520, fl 1.564, y 1.565, 
2V(meas.) 20°, 2V(calc.) 17º. 
3.35 (50), 2. 708 (100), 2.648 (90). 2.172 (100), 
2.080 (50). 1.891 (80). 1.676 (50), 1.415 (70). 

IMA No. 93-031 
PbAl(F,OH)s 
Triclinic: Pl or Pi 
a 6.259 b 6.791 e 5.053 Á 
a 90.92º fl 107.45° y 104.45º 
White to colourless; vitreous; transparent. 
Biaxial (- ). a 1.629, fl 1.682, y 1.691, 
2V(meas.) 41 º, 2Y(calc.) 44°. 
4.42 (100), 4.05 (35). 3.221 (40). 2.595 (70). 
2.190 (65). 2.030 (50). 2.015 (40). 

IMA No. 93-032 
CaVOSi04 

Monoclinic: Cl./c 
a 6.526 b 8.691 e 7.032 Á fl 113.88° 

Dcep red; adamantine; transpuent. 
Biaxial (sign unknown), a - 1.95, fl unknown, 
y 2.105, 2V(meas.) unknown. 
4.90 (W), 3.22 (VS). 2.97 (M), 2.59 (S), 
2.271 (W), 1.641 (W). 

lMA No. 93-034 
(Y,Ca,Na,REE)4Sis0u '11H10 n - 4 
Triclinic; PI or Pi 
a 9.245 b 9.684 e 5.510 A 
a 97.44° fl 100.40° y 116.70º 
White; vitreous; translucent. 
Biaxial (-), a 1.602, fl 1.607, y 1.611, 
2Y(meas.) 73°, 2V(calc.) 83º. 
8.44 (80). 8.01 (50). 4.51 (50), 3.76 (70). 
2.973 (100), 2.930 (60). 

lMA No. 93-035 The chromium-dominant 
analogue of schreyerite 
(Cr,V}¡Ti10, 
Monoclinic: Cl./c, Ce, P2if c, P2/c or Pe 
a 7.03 b 5.02 e 18.83 Á ji 119.60º 
Black; metallic; opaque. 
In reflected light: white, faint anisotropism, faint 
bireflectance, faint pleochroism pale brown. 
R..... & R.....: (18.1, 20.1 %)470nm, 
(18.5, 19.9%)546run, (18.4, 19.8%)589run, 
(18.6, 20.9%) 650nm. 
2.88 (2), 2.75 (3), 2.43 (2), 1.635 (3), 1.386 (2). 

lMA No. 93-036 
~OiSi.010 
Tetragonal: P4/ncc 
a 7.441 e 16.133 Á 
Blue; vitreous; transparent. 
Uniaxial (- ). w 1.633, e 1.593. 
8.055 (100), 4.031 (35), 3.544 (15), 3.200 (21), 
2.688 (18). 2.395 (19). 2.016 (26). 

IMA No. 93-037 The K-dominant analogue of 
gainesite 
NaKU1(Bc,Al,Ca,Mn)(POJ4 ·2H10 
Tetragonal: 14if arnd 
a 6.570 e 17.142 Á 
Intense bluish putple or pale lilac; vitreous; 
transpuent. 
Uniaxial (+). w 1.624, e 1.636. 
6.161 (100), 4.291 (25). 3.286 (50). 3.039 (30). 
2.895 (20). 
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IMA No. 93--038 
Na(REE,Ca)1F6 

Hexagonal: P3 
a 6.099 e 11.066 Á 
Pale pink to colourless; vitreous; transparent. 
Uniaxial (+), oo 1.483, t 1.503. 
5.29 (70), 3.036 (100). 2.146 (70). 1.757 (80), 
1.152 (40). 0.9189 (40). 

IMA No. 93--040 The PO.-analogue of 
atelestite and a monoclinic polymorph of 
petitjeanite 
Bi10(0H)(PO.) 
Monoclinic: P2¡/c 
a 6.954 b 7.494 e 10.869 Á ~ 107.00º 
Whlte to yellow; adamantine; translucent. 
Biaxial ( +). a 2.05, ~ 2.06, y 2.09, 
2V(meas.) 45°, 2V(calc.) 61°. 
4.268 (17), 3.271 (51), 3.254 (100), 3.145 (34), 
2.727 (29), 1.885 (16). 

IMA No. 93--041 
Hg11-CC01)(0H) ·2~0 
Orthorhombic: Pcab 
a 11 .130 b 11.139 e 10.725 Á 
Black to very dark red-brown; sul>-metallic to 
adamantine; opaque. 
In reflected light: grey with slight bluish tinge, 
weak anisotropism (dull and dark greys and 
browns). weak to moderate bireflectance, 
nonpleochroic. 
R...._ & R.....: (11.4, 12.15 %)470nm, 
(10.95, 11.6 %)546nm, (10.85, 1115 %)589nm, 

• 1 
(10.7, 11.2 %)650nm. . 
4.84 (50), 2.969 (70). 2 786 (70), 2.648 (100). 
2419 (60). 1.580 (50). 

IMA No. 93--042 A regular interstratification of 
amesite and clinochlore 
(Mg,Al,Fe1•MSi,A1)60u(OH)12 
Monoclinic: Cm 
a 5.323 b 9.214 e 21.45 Á ~ 94.43º 
Colowless to very pale green; nacreous; 
translucen t. 
Biaxial (+), a 1.575, ~ 1.575, y 1.581, 
2V(meas.) Oº, 2V(calc.) Oº. 
7.1 (100). 4.61 (60). 3.5tí0 (80). 2.557 (40). 
2.427 (60), 1.536 (70). 

IMA No. 93--044 
NaSbOl Isostrus:tural wilh ilmenite and 
geikielite 
Hexagonal: R3 
a 5.301 e 15.932 Á 
Colourless; pearly; transparent. 
Uniaxial (- ), oo 1.1.84, ll 1.631. 
5.30 (53), 3.00 (55), 2.650 (67), 2.365 (69). 
1.874 (100), 1.471 (69). 

IMA No. 93--045 The Fe-analogue of leonite 
K¡Fe(SO.)i '4H10 
Monoclinic: CZ/m 
a 11.843 b 9.552 e 9.945 Á ~ ·94.89° 
Colowless to light yellow; vitreous; trans:parent 
Biaxial (+), a 1.497, ~ 1.501, y 1.509, 
2V(meas.) 73°, 2V(calc.) 71°. 
4.776 (30), 3.504 (52), 3.439 (100), 3.330 (48), 
3.051 (29), 2.405 (30), 2.389 (49). 

IMA No. 93--046 
(Rh,lr,Pt)3S4 

Monoclinic: FZ/m 
a 13.44 b 10.749 e 10.448 Á ~ 118.32° 
Megascopic colour not observed; metallic; 
opaque. 
In reflected light: pale sllghüy hlownish grey, 
weak anisotropism in greys and browns, weak 
bireflectance, pleochroism weak. 
R1 & Ri: (47.2, 48.9 %)470nm, 
(48.4, 50.3 %)546nm, (49.l, 50.7 %) 589nm, 
(49.8, 51.0 %)650nm. 
3.156 (100). 3.081 (100). 2.957 (90). 2.234 (tíO), 
1.871 (80). 1.791 (90), 1.532 (70). 

IMA No. 93--047 
Oi1Te"O.(Offh 
Monoclinic: P2/n 
a 9.095 b 5.206 e 4.604 Á ~ 98.69º 
Mediwn leaf green; adamantine; transparent. 
In reflected light: pale grey, weak anisotropism 
with brown rotation tints, weak bireflectance, 
nonpleochroic. The mean index of refraction 
calculated from the reflectances at 589nm is 
2.00. 
4.506 (40), 4.337 (60), 3.838 (50), 2.891 (70), 
2598 (100). 1.834 ( 40), l. 713 ( 40), 1.500 ( 40). 
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lMA No. 93--048 
Bi,(Fe>+,Oi)iO(OH),(AsO,.h 
Triclinic: Pl or Pi 
a 4.S69 b 6.162 e 8.993 Á 
a 94.s6• 13 99.68º y 94.31 º 
Brown-ycllow; adamantine; ttansparcnt to 
translucen t. 
Biaxial (-), a 204, 13 210 (cale.), y 211, 
2V(meas.) 4Sº. 
8.822 (62), 3.749 (100), 3.S96 (77), 3.468 (S8). 
2903 (69). 2810 (Sl), 2685 (48). 

JMA No. 93-049 
Ca,B10 6 

Hexagonal: R3c or R3c 
a 8.638 e 11.850 A 
Grcyish white; vitreous; ttansparcnt. 
Uniaxial. (-), 0> 1.726, i 1.630. 
291S (100). 2756 (61), 2493 (44); 2160 (19). 
2044 (21), 1.976 (18). 1.895 (7S). 

JMA No. 93--0SO 
TI5Sb,(As,Sb).Sn 
Triclinic: PÍ 
a 7.393 b 8.707 e 11.S8 A 
a 103.81° 13 91.79° y 109.SOº 
Black; mctallic; opaque. 
In rcflcctcd light: whitc, distinct to strong 
anüottopism with blue or blue-gzecn colows, 
ww to mcdium bireflcctance, plcochroism whitc 
to white with grcy-blue tints. 
R... & R....: (34.0, 36.7 %)470nm, 
(32.0, 34.9%)546nm, (30.S, 33.0 %)589nm, 
(28.1, 29.7%) 650nm. 
3.4S9 (100), 3.388 (64), 3.177 (54), 3.076 (65), 
2.802 (44), 2287 (57), 1.736 (38). 

IMA No. 93--0Sl 
Fc4S10 
Monoclinic: space group unJmown 
a 9.717 b 7.280 e 6.559 A 13 95.oo• 
Ycllow; mctallic; opaque. 
In rcflccted light: yellow, attong ani.aottopism 
with orange, yellow-orange and greenish grey 
colours, distinct biretlcctance, plcochroism 
greyish brown, orange, yellow orange. 

R.. & R....: (19.S, 32.1 %)470nm, 
(23.8, 36.8%)546run, (24.6, 37.4 %)S89nm, 
(25.1, 37.3 %)6.50nrn. 
2709 (10), 2.419 (8), 2323 (7). 1.92 (6), 
1.158 (8), 0.9605 (6), 0.9576 (7). 

IMA No. 93--052 
~07 
Monoclinic: C2/c 
a 12.94 b 8.910 e 5.446 A 13 107.0º 
C.Oloudcss to white; vitrcous; ttansparent. 
Biaxial (+), a 1.6178, 13 1.6184, y 1.6S16, 
2V(meas.) 12°, 2V(calc.) 1:5.5° (synthetic 
material). 
4.460 (43), 3~~ (13). 3.515 (100), 2.882 (13), 
2605 (36). 2440 (21). 1.764 (20). 

IMA No. 93--053 
Pb1CXX}¡ 
Orthomombic: P21221 or P2i2i2, 
a 9.294 b 9.000 e 5.133 A 
White; waxy; ttansparent to opaque. 
The mean index of refraction calculated from the 
reOectance valuc at 589nm is 2.09. 
6.49 (30). 4.02 (40), 3.215 (100), 3.181 (90), 
2858 (40), 2.564 (35). 

IMA No. 93--054 The Se-analogue of pyrite 
FeSe, 
Oibic: Pa3 
a 5.783 A 
Bl.ack; metallic; opaque. 
In reflccted light: pink-yellow, no anisotropism. 
no biretlcctance, nonpleocluoic. 
R: (42.4 %)470nm, (42.7 %)546nm, 
(45.7 %)589nm, (49.8 %)650nm. 
2888 (SO). 2588 (100). 2364 (80). 2045 (40). 
1.743 (SO). 1.546 (60). 1.1131 (40). 

IMA No. 93-055 
Na,K.í~i.0160, 
Monoclinic: C2/m 
a 10.37 b 16.32 e 9.16 A 13 lOS.6° 
C.Oloulless; vitrcous; ttansparenL 
Biaxial (+). a 1.601, fl 1.625, y 1 • 6 S 4 , 
2V(meas.) 85°, 2V(calc.) 86°. 
8.22 (71). 3.50 (42). 3.1S7 (3S), 3.049 (100), 
2900 (71), 283S (84). 
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1MA No. 93-056 
Pb~CisMnifCi>+si>a(0,011).0 
Hexagonal: R3 
a 9.863 e 79.45 A 
Coloudess; adamantine; transparent 
Uniaxial (-), (1) 1.84S, t 1.81S. 
13.4 (SO). 4.43 (30). 3.98 (30). 3.32 (100). 
3.11 (40). 2.969 (40). 2.671 (80). 

1MA No. 93-057 
Pd,N"i,As, 
Hexagonal: P6Jm. P6, or 1'6,22 
a 8.406 e 6. 740 A 
Megascopic colour not oblervcd; metallic; 
opaque. 
In reflccted light: rose, distinct anisotropism from 
light grey to greyish-brown, no bireOectance, 
nonpleochroic. . 
R.. .t. R,....: (48.4, S0.2 %)470nm. 
(Sl.2, S3.2 %)S46nm. (S3.2, SS.3 %)589nm, 
(S6.6, 58.7 %)6SOnm. 
2.626 (10). 2.477 (10). 2.429 (8). 2283 (7). 
1.978 (7). 1.818 (7). 1.781 (7). 

IMA No. 93-058 
Naic¡(Mn,Ca,Sr)TiiNb,(Si,O,).(OHhf ·12Hi0 
Monoclinic: Pm, P2 or Y2/m 
a S.468 b 7.18 e 31.1 A 13 94.o• 
Colourless, white, silvery, pale pink or aeam; 
greasy to pearly; transparent to translucent 
Biaxial (+). a 1.608, 13 1.630, y 1.660, 
2V(meas.) 82°, 2V(calc.) 83º. 
1S.56 (9). S.16 (6), 3.11 (10). 2850 (7), 
2665 (7). 2.61:1 (7). 2217 (6). 1.795 (6). 

IMA No. 93-059 
S~O, ·WO, or S~ WO, 
Orthorhombic: probably P2212J 
a 8.59 b 9.58 e 6.12 A 
Oteen to da1k green; pearly to dull; translucent 
to opaque. 
Bfaxial (+), a 2285, 13 240, y 2.58, 
2V(meas.) large, 2V(calc.) 82º. 

3.32 (10). 3.06 (10), 2.98 (4). 2.73 (6). 2.46 (S), 
1.919 (4). 

IMA No. 93-060 A monoclinic polymorpb of 
mcamite, botallackite and paratacamite 
Oli(OH),O 
Monoclinic: P2¡/n 
a 6.1S7 b 6.814 e 9.104 Á 13 99.65• 
Oteen to dark peenish blaclt; adamantine¡ 
translucent to transparent 
Biaxial (-). indices of reúaction could not be 
measured because mineral reacts with immersioo 
liquids, 2V(me.as.) 1s•. 
S.44 (100), 2887 (40), 2767 (60). 2742 (70), 
2266 (60). 2243 (SO), 1.704 (50). 

lMA No. 93-061 
(Ba.Pb>.(Cu.Fe,Ni)uSn 
CUbic: Pm3m 
a 10.373 Á 
Megascopic colow unknown; metallic; opaque. 
In reflected light: pale brownish pey, no 
anisotropism, no bire1lectance, nonpleochroic. 
R: (22.0 %)470nm, (24.85 %)546nm, 
(26.2 %)S89nm, (21.SS %)6SOnm. 
3.460 (40). 3.281 (40). 2996 (90). 2.378 (90). 
1.835 (100), 1.779 (40). 

IMA No. 93-062 
(Pd,Ag)1Te 
Tetragonal: P4122, P4/m or P42 

a 8.913 e 6.098 Á 
Megascopic colour unknown; metallic; opaque. 
In retlected light: brownish-rose, distinct to 
strong anisotropism from white to rose-b1own, 
distinct bireOectance, pleochroic from brownish
grey to violet-rose. 
R..... & R,...,: (38.7, 48.7%)470nm, 
(44.0, 55.5 %)546nm, (47.3, 58.2%)S89nm, 
(50.7, flJ.7 %)6SOnm. 
3.0Sl (6). 2825 (10). 2SS3 (4). 2231 (6), 
2042 (S), 1.326 (3). 
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1994 PROPOSALS 

IMA No. 94--001 The Fe1•-dominant analogue 
of warwickite 
Mg(Fe1

• ,Fe~ ,.Al,Ti,Mg)(B03)0 
Orthorhombic: Pnam 
a 9.258(6) b 9.351(4) e 3.081(2) Á 
Black; adamantine to submetallic; subtranslucent 
to neaily opaque. 
In reflected light: light grey, weak anisotropism, 
indistinct bireflectance, pleochroic from d a r k 
red to dark brown. 
R.....: (9.99 %)470nm, (9.66 %)540nm, 
(9.29 %)589nm, (8.79 %)650nm. 
6.563 (23), 4.176 (38), 2.957 (30), 2.570 (100), 
2.088 (20). 1.591 (18). 1.550 (19). 

IMA No. 94-002 
Mn2Si03(0H)2·Hp 
Orthorhombic: Pca21 

a 12.682(4) b 7.214(2) e 5.337(1) Á 
Brown-yellowish; vitreous; transparent. 
Biaxial (-), a 1.681, ~ 1.688, y 1.690, 
2V(meas.) 54.4º, 2V(calc.) 56.1º. 
7.220 (60), 4.083 (60), 3.011 (100), 2.547 (80), 
2.456 (80), 2.440 (80), 1.552 (60). 

lMA No. 94-004 A member of the amphibole 
group. 
NaN a,Mni•Mn~·siaOZA 
Monoclinic: C2/m 
a 9.89(2) b 18.04(3) e 5.29(1) Á ~ 104fi(l)º 
Oterry red to very dark red; adamantine; 
transparent. 
Biaxial (-). a 1.717, ~ 1.780, y 1.800, 
2V(meas.) 51 º, 2V(calc.) 57°. 
3.400 (8), 3.146 (9), 2.544 (9), 2.176 (10), 
1.656 (8), 1.447 (9). 
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JMA No. 94-005 
(Zn,CU)6Zn1(0H)13((Si,S)(O,OH)4h 
Hexagonal (IIigonal): P 
a 8.322(1) e 7.376(1) Á 
Light green; vitreous; transparent. 
Uniaxial (-), <i> 1.705, e 1.611. 
7.37 (100). 3.623 (25), 3.282 (30), 2.724 (30), 
2.556 (50), 2.191 (15). 1.572 (20). 

IMA No. 94-006 
(Mg1_, D.),Mg11(PO~(POJOffhO~ 
X= 0 to 0.3 
Hexagonal: P6,mc 
a 12.47(1) e 5.036(6) Á 
Azure blue; vitreous; ttansparent. 
Uniaxial (-), - 1.61, A - 0.01. 
3.66 (65), 3.15 (100), 3.109 (100). 2.692 (95). 
2.213 (70). 1.803 (50), 1.552 (50). 

IMA No. 94-007 
Na,(Fe1• ,Fe>•MTI,Si110xi(O,OH)4J(OH,0},·2H10 
Monoclinic: P2/c 
a 5.353(4) b 16.18(1) e 21.95(2) Á 13 94.6(2)º 
Dark brown-green; vitreous to sillcy; translucent. 
Biaxial (- ). a 1.627, 13 1.667, y 1.693, 
2V(meas.) 75°, 2V(calc.) 76°. 
13.00 (30). 10.94 (100). 4.44 (30), 2. 728 (50), 
2.641 (40). 2.547 (30), 2.480 (30). 

JMA No. 94-008 
AgFeS, 
Teliagonal: P4,mc 
a 5.64(1) e 10.34(3) Á 
Megascopic colour not observed; metallic; 
opaque. 
ln reflected light: cream with a greyish tint, 
moderate anisotropism, no Üjreflectance, 
nonpleochroic. 
R,.;., & R...,: (27.2, 30.1 %)470nm, 
(32.3, 36.4 %)546nm, · (33.0, 37.1 %)589nm, 
(31.2, 35.3 %)650nm. 
3.15 (10). 2.445 (2). 2.34-0 (s 2), 1.910 (4). 
1.692 (2). 

IMA No. 94-010 A member of the rnilarite 
group. 
K(K,Na,O)(Mn,Zr, Y),(Zn,Li),Si110>0 
Hexagonal: P6/mcc 
a 10.196(5) e 14.284(8) Á 

Dark blue, violet blue, greyish brown- blue; 
vitreous; transparent. 
Uniaxial (- ). <i> 1.590, e 1.:586. 
7.13 (30), 4.15 (45), 3.75 (50), 3.25 (100), 
2.924 (39), 2. 777 (32), 2.548 (520). 

IMA No. 94-011 
(NH..K)NO, 
Orthorhombic: Pbnm 
a 7.075(5) b 7.647(5) 
WJúte; vitreous; transparent. 

e 5.779(5) Á 

Biaxial (- ), a 1.458, 13 1.527, y 1.599, 
2V(meas.) - 90º, 2V(calc.) 87º. 
3.863 (75). 3.364 (85). 3.212 (95). 3.194 (100), 
2.805 (35). 2.595 (90), 2.400 (50). 

JMA No. 94-012 
(Na,Mn,Fe,AJ,REE).,(Y,REE,Ca,Nah(C01), 

(SO,F)CI 
Hexagonal: P3 
a 8.773(1) e 10.746(2) Á 
Yellow to orange-brown; vitreous; transparent. 
Uniaxial (-). w 1.548, e 1.537. 
6.20 (40). 4.39 (80). 2. 774 (80), 2.532 (100). 
2.240 (80). 2.067 (30). 1.657 (40). 

JMA No. 94-013 
Cu,Zn((As,Sb)04)(0H), 
Hexagonal (IIlgonal): P 
a 8.201 (1) e 7.315 (1) Á 
F.me1ald green; adamantine; transparent. 
Uniaxial (-), <i> 1.801, e 1.796. 
2.522 (100). 2.166 (88), 1.805 (92), 1550 (100), 
1.513 (85). 

IMA No. 94-014 
CuNiSb1 

Hexagonal (trigonal): Pml 
a 4.0489(2) e 5.1358(3) Á 
Silver-white; metallic; opaque. 
ln 1eflecfed light: white with yellowish bue, 
distinct anisotiopism, weak birefl.ectance, 
nonpleochroic. 
Ro & Re: (59.3, 52.4 %)470nm, 
(63.0, 56.8 %)546nm, (65.5, tí0.9 %)589nm, 
(68.6, 64.9 %)650nm. 
2.901 (100). 2.572 (10). 2.074 (65). 2.023 (51). 
1.6tí0 (11), 1.284 (10). 
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JMA No. 94--016 The Zn-dominant ana1ogue of 
h0gbomite-8H. 
(Zn,Fe1

')1_21TiwAli04 x • 0.12 
Hexagonal: most probably P6,mc 
a S.708(4) e 18.31(2) A 
Deep brown to black; adamantine; transpa¡ent in 
thin sections. 
Uniaxial (-). (1) 1.878, e 1.832. 
2.8S (SO). 2.60 (80). 2.42 (100). 1.S92 (60). 
1.550 (50). 1.470 (70). 1.425 (80). 

IMA No. 94-017 
Na_(Mn,Fel+, TI)zSi100~0H,Cl)4 • lOffiO 
Orthorhombic: C2221 

a 13.46(2) b 14.98(1) e 17.51(2) A 
Yellow to orange; vitreous; transparent. 
Biaxial (+). a l.S32, ji 1.540, y 1.550, 
2V(meas.) 89º, 2V(calc.) 84°. 
10.049 (100). 8.823 (50). 5.025 (20). 3.806 (20). 
2.718 (50). 

IMA No. 94-018 
PbCa,Al(F,OH), 
Monoclinic: A2, A2/m or Am 
a 23.905(5) b 7.516(2) e 7.699(2) A ji 92.25(2)0 

White to colourless; vit1eous; transparent. 
Biaxial (-). a 1.510, ji 1.528, y 1.531, 
2V(mcas.) 36º, 2V(calc.) 44°. 
11.9 (100). 3.71 (70). 3.51 (85). 2.98 (60). 
2.94 (60), 2.027 (60). 1.971 (60). 

JMA No. 94--019 Thecobalt-dominant member 
of the halotrichite group. 
(Co,Mg,Ni)AI1(S04).·22H10 
Monoclinic: 'P21/c 
a 6.189(4) b 24.23(1) e 21.20(1) A ~ 100.33(5)0 

Empire rose; silky; transparent. 
Biaxial (sign unknown). a 1.477, ji unk:nown, 
y 1.484, 2V unknown. 
6.03 (22). 4.790 (100). 4.295 (27), 4.106 (22). 
3.945 (26), 3.768 (33). 3.494 (92). 

IMA No. 94-020 A member of the 
magnetoplwnbite group. 
Pb(Zn,Fe3•h(FeJ+ ,Mn3• ,Mn4• ,Al, Ti)90 19 

Hexagonal: P6¡mmc 
a 5.854(1) e 22.882(6) A 
Black; metallic; opaque. 
In reflected light: black, isotropic, no 

bireflectance, nonpleochroic. 
~: (23.8 %)470nm, (22.4 %)546nm, 
(21.7 %)589nm, (20.7 %)650nm. 
11.39 (45), 3.811 (100). 2.858 (75). 2.745 (50). 
2.605 (40). 2.407 (25). 1.6361 (30). 

JMA No. 94--021 The gallium-dominant 
analogue of beudantite. 
Pb(Ga,Al,Fe MAs04)(S04)(0H). 
Hexagonal: R3m 
a 7.225(4) e 17.03(2) A 
Pale yellow; vitreous; transparent. 
Uniaxial (-), (1) 1.763, e 1.750. 
5.85 (90). 3.59 (40). 3.038 (100). 2.851 (30), 
2.513 (30). 2.271 (40). 1.948 (30). 

IMA No.94-022 The F-analogue of thalenite- (Y). 
Y3Si30 1of 
Monoclinic: 'P2¡1n 
a 7.321(2) b 11.133(4) e 10.375(6) A ji 97.17(2)º 
Colourless to white; adamantine; translucent. 
Biaxial (-), a 1.719, ji 1.739, y 1.748, 
2V(mcas.) 73°, 2V(calc.) 67°. 
5.60 (5), 3.81 (5). 3.12 (10). 2.828 (8), 2.253 (8). 
2.187 (4). 2.131 (4). 

IMA No. 94--023 The h-dominant analogue of 
isofenoplatinwn. 
h3Fe 
CUbic: Pm3m 
a 3.792(5) A 
Steel black; metallic; opaque. 
In reflected light: bright wbite with yellowish 
tint, isotÍopic, nonbireflectant, nonpleochroic. 
R: (66.2 %)470nrn, (69.3 %)546nrn, 
(71.1 %)S89nm, (72.S %)650nm. 
2.18 (80). 1.89 (60). 1.34 (70). 1.26 (20). 
1.200 (15). 1.142 (100). 1.094 (80). 

IMA No. 94--024 An orthorhombic polymorph 
of walpurgite. 
(UOJBi40 4(As04}i·2ffiO 
Orthorhombic: Pbcm 
a 5.492(1) b 13.324(2) e 20.685(3) A 
Yellow; adamantine; transparent. 
Biaxial (-), a 1.90, ji 1.99, y 2.00 (cale.). 
2V(meas.) 36°. 
10.354 (94). 5.610 (40). 3.277 (56). 3.208 (100). 
3.088 (76). 2.999 (SO). 2.8S2 (46). 
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IMA No. 94-025 
(U~1(SOJ(OH)1¡ 13H,O 
Monoclinic: P2¡1a 
a 18.553(8) b 9.276(2) 
~ 125.56(2)º 
Yellow; vitrcous; translucent. 

e 13.532(7) A 

Biaxial (-). a 1.715, ~ 1.718, y 1.720, 
2V(calc.) 78º. 
7.56 (100), 7.13 (48), 3.771 (34), 3.554 (20). 
3.234 (10), 3.206 (13), 2.052 (8). 

IMA No. 94--026 
NaC~(B901.(0H).J·2HlO 
Monoclinic: P2¡1c 
a 11.4994(8) b 12.5878(9) e 10.5297(1)Á 
~ 99.423(6)º 
Colowless to light dirty-yellow and light grey; 
vitreous; transparent. 
Biaxial (+), a 1.532, ~ 1.538, y t.564, 
2V(meas.) 54º, 2Y(calc.) 52º. 
5.41 (66), 5.20 (57), 4.20 (56), 3.35 (89). 
3.27 (59), 3.04 (100), 2.210 (59). 

IMA No. 94-030 
PblBi1(S,Se ), 
Hexagonal (trigonal): P or Pm 
a 4.191(2) e 39.60(3) A 
Silver-grey; metallic; opaque. 
In reflected light: yellowish-white, distinct 
anisotropism, practically absent birefiectance, 
bluish-grey to brownish pleochroism. 
R1 & R¡: (49.7, 48.5 %)470nm, 
(48.4, 47.4 %)546nm, (47.9, 46.8 %)589nm, 
(47.9, 46.2 %)650nm. 
3.42 (5), 3.04 (10), 2.096 (8), 1.806 (6). 
1.725 (5), 1.298 (7), 1.233 (6). 

IMA No. 94-031 
HgSAg(Q,Br) 
Hexagonal: P6,, P64, P6¡22 or P6422 
a 8.234(4) e 19.38(1) A 
Red to brownish red; adamantine; transtucent. 
Uniaxial (-), 0> 2.3 (from polished section), 
e could not be measwed. 
6.47 (20), 4.124 (30), 3.357 (60), 3.237 (30), 
3.127 (50), 2.879 (100), 2.009 (50). 

IMA No. 94-032 
Si,N• 
Hexagonal (trigonal): P31c 
a 7.758(5) e 5.623(5) A 
Brownish red to colourless; probably adamantine; 
transparent. 
Uniaxial (-), 0> 2.03, e ?.02. 
2893 (&S), 2.599 (75), 2.547 (100), 2320 (60), 
1.486 (70), 1.418 (60), 1.351 (75). 

IMA No. 94-033 Jsostructural with the 
anojadite-dickonsonite series. 
(Ba,K,Pb)N a,(Ca,Sr)(Fe,Mg,Mn)w~l(OH)¡(P04)11 
Monoclinic: C2/c 
a 16.406(5) b 9.945(3) e 24.470(5) A 
~ 105.73(2)º 
Greenish-grey; greasy; translucent. 
Biaxial (sign unknown), n,....,. 1.65. 
3.186 (45), 3.018 (100), 2.824 (39), 2.813 (36), 
2685 (50), 2.530 (35). 

IMA No. 94-034 The magnesium-analogue of 
coulsonite. 
Mg(V,Cr)10. 
Cubic: Fd3m 
a 8.385(3) A 
Black; metallic; opaque. 
In reflected light: light grey, isotropic, no 
birefiectance, nonplcochroic. 
R: (14.0 %)470nm, (13.7 %)546nm, 
(13.7 %)589nm, (13.7 %)650nm. 
4.84 (9), 2.52 (10), 2.093 (8), 1.612 (8), 
1.482 (9), 1.092 (7), 1.048 (5). 

IMA No. 94-035 
(Na,Ca,K)Cu1(As04) 10·5H10 
Tetragonal: P41212 or P4122 
a 10.085(2) e 23.836(8) A 
Intense · blue to emerald green; vitreous; 
translucen!. 
Uniaxial (-). w 1.686, e 1.635. 
11.90 (100), 9.29 (60), 7.132 (50), 5.043 (60), 
4.641 (40). 3.098 (80), 3.061 (70). 

IMA No. 94-036 
Hg!•Hg2•¡a,(OH)]¡O, 
Orthorhombic: Pbma 
a 11.790(3) b 13.881(4) e 6.450(2) A 
Black to very dark brown; metallic; opaque. 
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In reflected light: white, strong anisotropism, 
moderate bireflectance, pleochroic úom 
whlte to a higher reflecting blue-white. 
R1 & R.i: (22.8, 29.6 %)470nm, 
(20.7, 25.7 %)546nm, (20.3, 24.6 %)589nm, 
(20.2, 23.2 %)650nm. 
5.25 (80). 3.164 (60), 3.053 (100). 2.954 (70), 
2681 (SO), 2411 (SO). 

IMA No. 94--038 
Ag(Cd,Pb)AsS) 
Tetragonal: 14/amd 
a 5.499(5) e 33.91(4) Á 
Grey; metallic; opaque. 
In reflected light: greyish white wilh bluish tint; 
anisotropism, bireflectance and pleochroism not 
observed. 
Ro: (31.3 %)470nm, (30.4 %)543nm, 
(29.3 %)587nm, (27.1 %)657nm. 
3.19 (50), 2.77 (100). 1.960 (80), 1.679 (70), 
1.598 (70), 1.274 (60). 

IMA No. 94--043 
Oi~'Te"06·2H10 
Monoclinic: P2¡/n 
a 9.204(2) b 9.170(2) 
13 10232(3)° 

e 7.584(1) Á 

Eroerald green; adamantine; transparent. 
Biaxial (sign unknown), n 1.91 - 1.92. 
6.428 (100), 3.217 (70), 2.601 (40), 2.530 (50), 
2144 (35), 1.750 (35). 

IMA No. 94--045 
Fe>*(Mn,Fe1• ,Mg)(P04)0 
Monoclinic: 11/a 
a 9.977(2) b 6.339(2) e 11Í836(3) Á 
13 105.77(3)º 
Black; wealcly submetallic; opaque. 
Optical properties could not be measured due to 
lhe opaque nature of lhe mineral. 
3.256 (23), 2.970 (100), 2.861 (35), 2810 (98), 
2.064 (25), 1.778 (22). 

IMA No. 94--046 A member of the amphibole 
group. 
(K.Na>Cai(Mg,Fe1

• ,Al,Fe>•,Ti)s(Si,Al)aOn 
[(OH),F,0)1 

Monoclinic: C2/m 
a 9.9199(4) b 18.0591(8) e 5.3180(3) Á 

13 105.36(1)º 
Black; vitreous; opaque, but translucent in thin 
splinters. 
Biaxial (-). a 1.654, 13 1.664, y 1.670, 
2V(meas.) = 79º, 2V(calc.) = 75º. 
8.45 (95), 3.283 (45), 3.140 (100), 2.707 (35), 
2.344 (70). 2.018 (35), 1.652 (40). 

lMA No. 94--047 
(Cu,Fe)(Sn,Sb) 
Tetragonal: space group unknown 
a 4.22(1) e 5.10(3) A 
Megascopic colour was not observed; metallic; 
opaque. 
In reflected light: pinkish-white, distinct 
anisotropism, distinct bireflectance, pleochroic 
úom light pink to pin.kish- white. 
R.... & R,.;..: (72.6, 64.8 %)470nm, 
(77.4, 68.2 %)546nm, (78.5, 68.9 %)589nm, 
(79.0, 69.0 %)650nm. 
2.96 (9), 2.10 (10). 1.72 (3), 1.488 (3), 1.214 (4), 
1.()9'2 (4). 

IMA No. 94--048 A member of lhe epidote 
group. · 
(Mn1•,ea)(La,Ce,CaXA1,Mn>• ,Mn1•>, 
(Si>011)0(0H) 
Monoclinic: P2¡/m 
a 8.891(3) b 5.704(3) e 10.107(8) Á 
13 113.99(2)° 
Brown-red; vitreous; transparent. 
Because of lhe small grain size, most of lhe 
optical properties could not be determined. 
2.897 (100), 2.857 (45), 2.707 (60), 2.615 (60), 
2.178 (60), 2.145 (60). 

lMA No. 94--049 
Mn>(Nb,Tah(Nb,Mn)1W10 10 

Monoclinic: P21 

a 24.73(2) b 5.056(3) e 5.760(3) Á 
13 103.50(7)º 
Red to brown- red; metallic; opaque. 
In reflected light: light grey, weak anisotropism, 
weak bireflectance, nonpleochroic. 
R.... & R,.;..: (19.2, 18.0 %)470nm, 
(18.5, 17.5 %)546nm, (19.3, 18.S %)589nm, 
(16.5, 16.0 %)650nm. 
6.0 (5). 3.74 (8), 3.69 (8). 2.98 (10), 1.783 (5), 
1.744 (6), 1.732 (7), 1.456 (5). 
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IMA No. 94-050 An F-dominant, tticlinlc 
polymorph of canasite, with additional HiO. 
K,Na,Ca,(Si1¡0~,0H)·l!i0 
Triclinic: Pl 
a 10.0941(3) b 12.6913(2) e 7.2405(1) A 
a 90.00(2)º p 111.02(2)º y 110.20(2)º 
Lilac-g.rcy, blue-g1ey, rarely grccnish; vitrcous; 
ttanslucent. 
Biaxial (- ), a 1.536, P 1.539, y 1.542, 
2V(mcas.) = 70º, 2V(calc.) = 89.8°. 
5.88 (37), 4.70 (54). 4.21 (40). 3.01 (25). 
2915 (100). 2354 (30), 2307 (21). 

IMA No. 94-051 
Pb1Bi1Te1S, 
Hexagonal: spacc group unknown 
a 4.230(4) e 33.43(2) A 
Dark grey to black; metallic; opaque. 
In reflcctcd light: greyish-whfte with a slight 
pinkish tlnt, very faint anisottopism, very weak 
bireflcctancc, nonplcochroic. 
Ro & Re: (40.4, 39.3 %)470nm, 
(42.1, 40.8 %)546nm, (41.3, 40.8 %)589nm, 
(41.9, 40.9 %)650nm. 
3.35 (40), 3.06 (100), 2.22 (25), 2.115 (50), 
1.311 (25), 1.213 (25). 

1MA No. 94-052 
K,Na4Ca,Ti1Bc.SiuO,. 
Orthorhombic: Fddd 
a 12.778(4) b 14.343(3) e 33.69(1) A 
Pink, dark red, scldom white; vítrcous; 
transparent. 
Biaxial (+), a 1.630, p 1.644(calc.), y 1.675, 
2V(mcas.) = 70°. 
9.23 (9), 4.15 (10), 3.30 (10), 3.16 (10), 
2.53 (10}, 2.42 (10), 1.582 (9). 

IMA No. 94-053 
Na,CiO. 
Monoclinic: P2¡/a 
a 10.426(9) b 5.255(5) 
~ 93.14(8)0 

e 3.479(3) A 

Pale yellow; vitrcous; transparent. 
Biaxial (- ), a 1.415, ~ 1.524, y 1.592, 
2V(mcas.) = 72°, 2V(calc.) = 72°. 
5.203 (13), 2.898 (27), 2.826 (100), 2.602 (56), 
2.334 (33), 2.177 (13), 2.041 (14). 

IMA No. 94-054 A membcr of the uolite 
group. 
Na,Mg,Ol,A11,Si1170m·93l!i0 
Orthorhombic: Cmca 
a 13.698(2) b 25.213(3) e 22.660(2) A 
Colowlcss to light suaw; vitreous; transparcnt 
Biaxial (- ), a 1.480, ~ 1.485, y 1.486, 
2V(mcas.) < 60°, 2V(calc.) 48°. 
11.34 (100), 10.64 (31), 4.64 (35), 4.37 (79}, 
4.01 (57), 3.938 (36), 3.282 (68). 

IMA No. 94-055 A membcr of thc cuprorivaite 
group. 
SrCuSl.010 

Tettagonal: P4/ncc 
a 7.366(1) e 15.574(3) A 
Colour; vitrcous; transparent 
Uniaxial (-). 0> 1.630, e 1.590. 
7.79 (35), 3.444 (40), 3.330 (100), 3.119 (55), 
3.033 (50), 2.605 (30), 2.322 (30). 

IMA No. 94-056 
Ag~H8AssS:io 
Hexagonal: spacc group unlcnown 
a 15.00(1) e 15.46(3) A 
Wine- rcd to violet; metallic; opaque. 
In reflccted light: g1ey, weak to moderate 
anisouopism, very low biieflcctancc, weak 
pleochroism. 
R.... & R..: (31.0, 30.3 %)470nm, 
(29.2, 27.6 %)546nm, (27.6, 26.0 %)589nm, 
(24.6, 23.9 %)650nm. 
3.17 (6). 3.091 (10), 2998 (4), 2755 (3), 
1.878 (8). 

IMA No. 94-057 A membcr of the crichtonite 
group: 
(Sr ,Pb )(Y, U)(Ti,Fe3}ioO,.. 
Hexagonal (rhombohcdral): R 
a 9.197(1) a 68.75(2)º 
Black; metallic; opaque. 
In reflccted light: ash-g¡ey with pale bluish 
tones, weak anisotropism, low bireflectance, 
very weak pleochroism. 
R1 & R:: (17.73, 17.22 %)470nm, 
(17.14,16.50 %)546nm, (16.54, 16.11 %)589nm, 
(16.48, 16.00 %)650nm. 
3.412 (m), 2.902 (m), 2.846 (mw), 2.499 (mw), 
1.916 (mw), 1.603 (m), 1.441 (m). 
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IMA No. 94--058 The Ba-analogue of IMA No. 94--059 A member of the amphibole 
heMomartinite. 
BaMnr[Sii07)(0ffh·~O 
Orthorhombic: Qncm (?) 
a 6.325(1) b 9.120(1) e 13.618(1) A 
Dark brown; earthy to brilliant; uanslucent to 
uansparent. 
Biaxial (-). a 1.82, ~ 1.845 (cale.). y 1.85, 
2V(meas.) 46°. 
4.85 (100), 4.557 (50), 4.322 (59), 3.416 (77), 
2.869 (80), 2.7'29 (82). 

group. 
(Na,K)(Ca,Na,Fe:i+hMg$(Si,Al)10'Zl(F,O,Offh 
Monoclinic: C2/m 
a 9.893(4) b 18.015(5) e 5.279(3) A~ 104.61(4)º 
Grey to black; vitreous; opaque, but thin 
fragroents are uansparent. 
Biaxial (-), a 1.603, ~ 1.613, y 1.623, 
2V(meas.) 90°, 2V(calc.) 89°. 
9.06 (6), 8.46 (8), 3.282 (9), 3.140 (10), 
2 703 (6), 1.443 (7). 
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