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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, Salén de
Comares de la Alhambra, Granada

Emil MAKOVICKY (*) and Purificacién FENOLL HACH-AL{

Departamento de Mineralogia y Petrologia. Universidad de Granada
(*) on sabbatical leave from Department 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 pattern of 8-
and 4-fold star rosettes. 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
isldmico comin de rosetas estrelladas de 8 y 4 puntas. A partir de estas Gltimas generalmente se
originan en este proceso planos de reflexion local.

Palabras Clave: Mosaico alicatado estrellas macladas, Alhambra, Granada

Introduction

At the entrance of the Throne Hall through
SaladelaBarca, Palacio de Comares, the visitor
is greeted by handsome niches set in both walls
of the entrance arch, originally used to store jars
(Fig. 1). Their marble adornment and mosaics
were described at length by Darfo Cabanelas &
Fernando Puertas (1983 - 1984) who did not,
however, analyse the possible origins of the
fine twin star mosaic which covers the walls of
these niches. This paper suggests a way in
which this remarkable mosaic was derived from
a star mosaic common in Islamic Spain.

Description

The mosaic of niches consists of paired,
truncated 8-fold rosettes with blunt-tipped
(square-based) 8-fold stars in the 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 are each occupied by a four-petal
rosette. The orientation of these rosettes relates
to the position of the 8-fold stars rather than to
the orientation of the grid (Fig. 2). This suggested
to us that the mosaics from Comares might have
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Figure 1.- The niche for water jars at the entrance to “Sala de la Barca”, “Salén de Comares”, Alhambra.

Figura 1.- Taca para jarras de agua de la entrada a la Sala de la Barca, Salén de.Comares, Alhambra,
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Figure 2.- The mosaic pattern from the niches, Sala de la Barca, Sal6n 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 corners of the niche.

 Figura 2.- Modelo del mosaico de las tacas indicadas de la Sala de la Barca, Salén 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 dngulos de la taca.

been derived from another one in which the
orientation of petalled 4-fold rosettes corres-
ponded to the principal directions of the 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 form 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 Sal6n de
los Reyes, Patio de los Leones and in not quite
exactcopies in the rest of this hall. Furthermore,
it is one of the three patterns that decorate the
“Mirador de Lindaraja”.

This pattern (Fig. 3 shows its basic form)
has also been localized in the monuments of
Cairo, Egypt (e.g. from 1284) and at several
places in Spain (Pavon Maldonado, 1989). Its
symmeltry is tetragonal, plane group p4mm, with
the two sets of 4-fold axes situated on 4-fold and
8-fold rosettes, respectively.

This pattern 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:V 2 that alternate quickly in an en echelon
way, the 8-fold stars being situated in the unit
strips and the 4-fold ones in the (v 2-1) residuals
(Fig. 3). Four such strip systems, 45° apart of
each other, can be traced simultaneously at any
point of the pattern.

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

The pattern 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 (stippled in Fig. 3). From all such possible
(mutually equivalent) mirror planes that can
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Figure 3.- Pattern of 8-fold and 4-fold rosettes from which the Comares pattern was derived, Strips of
relative widths 1:V'2:(V2-1), selected partial mirror planes and the tile patch used to derive the pattern in Fig.

2 by unit mesh twinning are 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: v"z:(\/'z-n, los planos de reflexién parcial seleccionados y el alicatado
reconstreido usado para derivar el modelo en la Fig. 2 mediante la malla unidad maclada.

perform this twinning operation of the pattern
on aunit mesh scale, a set of four planes at right
angles to each other was selected. Its action
gradually gives adcuble, quadruple (etc.) patch
and finally the entire pattern in Fig. 2.

If the 8-fold stars (rosette cores) are selected
as areference framework for a square lattice in
Fig. 2, the unit mesh twinning alters this
framework into a twinned net of squares and
intermediate diamonds (Fig. 4), a scheme often
used in Islamic ornamental art. The resulting
pattern from Comares has symmetry pdgm and
the unit mesh indicated in Fig. 2.

Conclusion

The twin star mosaic pattern in the niches
of the “Salén de Comares” is a product of unit

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

The original pattern from which the
derivation was made is a pattern of 8- and 4-fold
star rosettes fairly widespread in Spain and (at
least) also in Egypt. Mirror-twinning on a unit
mesh scale explains completely the very pleasing
but rather strangely structured pattern from
Comares. It must have been created by an
Islamic artistusing mirror reflection, by copying
and unfolding mirror-images of a suitably
selected tile group. s

As for the discussion of colouring (Fig. 5),
the Comares pattern 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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Figure 4.- (a) Unit mesh squares and the tile patch used (lobes indicate portions that overlap with adjacent
tile patches) in the pattern from Fig, 3 and (b) their configuration in the Comares pattern from Fig. 2.
- Figura4.- (a)Mallaunidad cuadrada y alicatado reconstruido usados en el modelo de laFig. 3 (los 16bulos
indican las porciones que solapan los alicatados reconstruidos adyacentes) y (b) su configuracién en el modelo
de Comares de la Fig. 2.
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Figure 5.- Colour scheme used for the Comares pattern. Black tiles are coloured; greentiles, a part of blue
tiles, and orange tiles are denoted by con-secutive numbering. The topmost and lowermost rows of tiles 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 los azules, y los alicatados naranja estan sefialados con nimeros
consecutivos. Las filas mas altas y las més bajas de los alicatados no pertenecen al dibujo tridimensional.

(Fig. 5) with the unit mesh parameter of the new
centered mesh doubled. All petals of 4-fold
rosettes are of one of two colours, green or
orange, respectively. If we follow the colour of
the twinned truncated 8-fold rosettes, we can
see that they can either have petals of one colour
oroftwo variably distributed colours. Following
the one-coloured twin rosettes, the dichroic
colour group for the Comares pattern is
orthorhombic, ¢’mm, and not tetragonal as it
would appear from the tetragonal metrics of the
pattern (unit mesh parameters of the coloured
patternare 2a vV 2if the unitmesh of the original
primitive pattern is denoted as a) (Fig. 5).
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Cristalizacion de soluciones sélidas witherita-estroncianita
en sistemas acuosos controlados por difusiéon

Angeles FERNANDEZ-GONZALEZ', Lourdes FERNANDEZ-DIAZ? y Manuel PRIETO
RUBIO!

1 Dpto. de Geologia. Universidad de Oviedo. J.Arias de Velasco s/n 33007-Oviedo
2 Dpto. de Cristalografia y Mineralogfa. Universidad. Complutense 28040-Madrid

Abstract: When solid solutions crystallize under diffsion controlled conditions, there is a
divergence between the thermodynamic equilibrium behaviour and the effective crystallization behaviour.
Here, this disagreement is studied for the series SrCO,-B3CO,. Crystallization was carried by
counter-diffusion of SrCl,+BaCl, and Na,CO, through a column of silica gel.

In relation to the spatial distribution of phenomena, nucleation does not occur in the region where
the system is more supersaturated. An “approach range” must moreover exist between the activity of
CO,* and the sum of the activities [Ba®]+[Sr**]. This complementary kinetic criterion may be considered
as a generalization of the so-called “equality-range” concept, founded for stoichiometric, sparingly
soluble compounds.

In order to explain the solid solution composition, it is also necessary to introduce complementary
kinetic criteria: the composition of the crystalline nuclei is not the one 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 cristalizacidn de soluciones sélidas se produce en sistemas controlados por
difusién existe un fuerte contraste entre la conducta que cabria esperar en base a consideraciones
puramente termodindmicas y la conducta de cristalizacién efectiva. En el presente trabajo se estudian
estas discrepancias para la serie SrCO,-BaCO,. Los cristales se obtuvieron por contradifusién de
SrCl,+BaCl, y Na,CO, a través de una columna de gel de silice.

Desde el punto de vista de la distribucién espacial de los fenémenos, la nucleacién no se produce
en el lugar donde el sistema estd més sobresaturado. Es necesaria ademds la existencia de un “rango
de igualdad” entre la actividad de CO,* libre y la suma de actividades [Ba*]+[Sr*]. Este criterio
cinético puede considerarse como una generalizacién del concepto de “rango de igualdad” postulado
para sustancias estequiométricas.

En orden a justificar la composicién de los precipitados es necesario asimismo, introducir criterios
cinéticos complementarios: la composicién de los nicleos no es aquella para la cual el sistema estd
més sobresaturado, sino aquella para la que se supera antes un umbral de sobresaturacién especifico.

Palabras clave: crecimiento cristalino, solucién sélida, difusién, Witherita, Estroncianita
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Introduccion

Los procesos de nucleacién y crecimiento
de soluciones sélidas, estdn controlados por dos
tipos de factores: termodindmicos y cinéticos
(Prieto et al., 1990). Los primeros permiten
prever el comportamiento de equilibrio quimi-
co; pero los cinéticos son los que determinan el
comportamiento real, puesto que siempre van a
jugar un papel més o menos importante. En el
caso de las soluciones sélidas, van a ser los
responsables de la aparicién de fenémenos de
no-equilibrio como la zonacién oscilatoria o la
sectorizacién.

De las técnicas que ofrece la mineralogia
experimental, el crecimiento de cristales en
geles a partir de soluciones a baja temperatura,
es unexcelente simuladorde procesos naturales
de cristalizaci6n, yaque es un sistema no homo-
géneo que cambia a lo largo del tiempo
(Garcia-Ruiz, 1986 y Prieto et al., 1993). El gel
de silice es un medio constituido por multitud
de pequefios poros interconectados entre sf, a
través de los cuales se transportan los reactivos
en solucién. Debido al pequefio tamaifio efec-
tivo de los poros (= 100-1000 A), el tnico
mecanismo de transferencia de masa posible es
la difusién (Halberstad et al., 1969) .

Como consecuencia de la difusién de los
reaclivos a través del gel, el que inicialmente
era un medio homogéneo, se convierte en un
sistema con gradientes de concentracién y pH
que evoluciona de forma continua en el espacio
yenel tiempo. Ademds, el procesode nucleacién
en medio gel estd muy condicionado por el
transporte, lo que provoca un aumento de la
metaestabilidad del sistema, y que lanucleaci6n
se produzca en condiciones alejadas del equili-
brio (Henisch, 1988). Por ello, esta técnica es
muy empleada en trabajos sobre fenmenos de
no-equilibrio y particularmente en el estudio de
la zonaci6n en soluciones sélidas. (Prietoetal.,
1993).

En este trabajo se estudia la cristalizacién
de la solucién sélida Witherita-Estroncianita
(Ba,Sr)CO, por contradifusién de SrCl,-BaCl,

y Na,CO, a través de una columna de gel de
silice. Se ha caracterizado el sistema solucién
s6lida-solucién acuosa (SS-SA), atendiéndose
alas condiciones de equilibrio, sobresaturacién
y fenomenologia de nucleaci6n, con el objeto
de establecer unos criterios de cristalizacién y
explicar la historia de crecimiento y la compo-
sici6n de los precipitados obtenidos.

Henisch y Garcia-Ruiz (1986) plantean que
la existencia de sobresaturaci6n es una condi-
cién necesaria pero no suficiente para que se
produzca la nucleaci6n en sistemas contra-
difusién-reaccién. En este caso es necesario un
criterio de cristalizacién complementario de
cardcter cinético: la existencia de un “rango de
igualdad” entre las concentraciones de los
reactivos. De acuerdo con la teorfade cldsicade
la nucleacién y con la teoria de fluctuaciones,
estos autores desarrollan un modelo, segiin el
cual, la probabilidad de nucleacién es mdxima
enel lugar donde existe un rango de igualdad en
la concentracién de los reactivos, y decrece
rapidamente a medida que nos alejamos de esta
situacion,

Este criterio ha sido estudiado previamente
para sustancias puras (Ferndndez-Diaz, 1989),
pero no en soluciones sélidas. El estableci-
miento de un criterio de este tipo para la solu-
cién s6lida (Ba,Sr)CO, es uno de los objetivos
de este trabajo. Asi mismo, se estudia la in-
fluencia de otros pardmetros como el pH, o la
distribuci6én de especies en el medioenel que se
produce la nucleacién.

Experimental

Las experiencias de nucleacién se han lle-
vado a cabo mediante contradifusién de los
reactivos en un gel de sflice. 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 estd
rellena de un gel de silice y las verticales con
soluciones acuosas de los reactivos. Dichos
reactivos contradifunden através delacolumna
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de gel hasta que, en algiin lugar de la misma,
reaccionan y generan un precipitado (fig. 1). El
gel se prepara por acidificacién de una solucién
de Na,SiO, de densidad 1.059g/cm* de pH 11.2
con una solucién 1N de HCI, hasta un pH 5.5.
La experiencias se realizaron a temperatura
ambiente. Con el objeto de modificar la evolu-
cién fisico-quimica del sistema y por tanto su
velocidad de sobresaturacién, se llevaron acabo
varias experiencias con diferentes concentra-
ciones iniciales de los reactivos. Las ramas
verticales del tubo en U, se rellenaron con
soluciones madre de Na,CO, una de ellas, y la
otra con una mezcla de soluciones de SrCl, y
BaCl, combinando distintas concentraciones
como aparece en la tabla 1.

Para el establecimiento de los criterios
cinético-termodindmicos de cristalizaci6n, se
observé el lugar de la columna de gel en que
aparece el primer precipitado y se cont6 el
tiempo de espera desde que se sitiian las solu-
ciones madre en el tubo, hasta que pueden
observarse los primeros niicleos bajo una
magnificacién x 500. Por iltimo, los cristales
fueron extrafdos dispersando el gel con agua
bidestilada, tras un tiempo apropiado de creci-
miento.

Los datos sobre transporte de los distintos

SrCl.+BaCl. Na.CO,

Depasitos fuente de
soluciones madre

Fig. 1.- Dispositivo experimental.

constituyentes quimicos y la evolucién 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,
permiti6 interpolar los perfiles de concentra-
cién y pH caracteristicos de nuestros sistemas,
para los tiempos de nucleaci6n respectivos.

La identificacién y caracterizacién de las
fases s6lidas se ha llevado a cabo con las si-
guientes técnicas:

-microscopiaelectrénicade barrido (SEM):
ademds de la observacién en detalle de la
morfologia, se han obtenido imédgenes de elec-
trones retrodispersados y de energfa dispersiva
para detectar posibles variaciones compo-
sicionales.

-microsondaelectrénica, para el andlisis de

Tabla 1.- Tiempos de esperaen horas, lugar de aparicién de los primeros niicleos en la columna
de gel y rango de variacién de la relacién ([Ba**]+[Sr**])/[CO,*] de un extremo a otro de la zona

de nucleacién.

Composicion inicial de las Tiempo de Localizacion (dist.en Rango de variacion de
soluciones madre esperi em al deposito de  [([Ba2 JH[Se2 PCO2 ] en Ta
BaCly y SrClh) soma de
SrCla(M) [ BaCla(M) | NaaCO3(N) (horas) nucleacion

0.5 0.3 0.5 1068 21-24 8.2-0.6

0.5 0.1 (.5 (L] 20-23 h-00.7

0.5 .03 0.5 1335 20-23 7.3-106

0.5 0.1 0.5 1068 21-23 5.4-0.85

0.3 0.5 0.s 1091 -2 6.4-0.7

0.1 (18 03 s .23 300,63

0.05 0.5 0.3 11 .23 72000

0.01 0.5 0s 103 21-23 3500

0.5 03 03 1210 21-24 9-0.25

0.5 0.5 0.3 1312 23-20 7.1-0.6

0.5 0.5 0.1, 1918 25-28 3.6-0.8
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Ba y Sr presentes en las muestras.
-difraccién de rayos X, método de polvo,
para la identificaci6n de las fases presentes.

Modelizacién termodindmica y calculo de la
Sobresaturacién

En el sistema SrCO,-BaCO,-H,0 las leyes
de accién de masas que define las condiciones
de equilibrio, viene dada por dos ecuaciones:

[Ba*][CO," =K a,, (1)
[Sr*][CO, 1=K a;, )

donde [Ba™],[Sr**],[CO,*] representan las ac-
tividades de estos iones en solucién acuosa,
K, K, son los productos de solubilidad de los
extremos puros de la solucién sélida y a,, a,
son las actividades de BaCO, y SrCO, en solu-
cién sélida.

En el modelo de equilibrio de Lippmann
para sistemas SSSA (Lippmann, 1982 ) se defi-
ne la variable producto de solubilidad total, X1
que en el caso de Sr,_Ba (CO,) serfa:

ZTI=((Sr**1+{Ba*]D[CO,Y]  (3)

Atendiendo a las expresiones (1) y (2), el
valor de XJT en el equilibrio, expresado en
funciénde lacomposicién de lasoluci6n sélida,
viene dado por la relacién “solidus” de
Lippmann:

Enl.q= Kﬂua'Bl‘:-KSla'Sr:KBa‘Y Bax Bl+KSt‘Y Sr xSr {4)

donde Y ., Y ¢ X g X 5, SO rEspectivamente los
coeficientes de actividad y las fracciones molares
de BaCO, y SrCO, en el sélido.

Por otra parte, el valor que toma Y]] en el
equilibrio, expresado en funci6n de lacomposi-
cién de la solucién acuosa, es la llamada por
Lippmann relacién de “solutus™:

1

21 (5
xﬂn. o X Sr.aq
B:‘Y Ba SrT Sr

donde X, X, son las fracciones de Ba* y Sr**
en solucién acuosa.

Las dos relaciones, “solidus” y “solutus”,
pueden utilizarse para dibujar un
pseudodiagrama de equilibrio. Para ello, basta
representar log 21 en ordenadas frente a dos
escalas superpuestas (Xg, ¥ Xs, ) Estos
diagramas, ademds de definir estados de equili-
brio, pueden usarse para describir otros estados
termodindmicos como la saturacién primaria,
saturacién estequiométrica y saturacién res-
pectoalosextremos puros de lasolucién (Glynn
y Reardon, 1990).

Se ha confeccionado un programa de orde-
nador que permite elaborar diagramas de
Lippmann parasoluciones sélidas. Eldiagrama
que aparece en la fig. 2 corresponde al sistema
(Ba,Sr)CO,-H,0, en el que la solucién sélida se
haconsiderado como ideal. El programa permi-
te también obtener diagramas para soluciones
s6lidas no ideales.

A partir del diagrama de Lippmann, pue-
den establecerse las composiciones de las solu-
ciones sélidas y soluciones acuosas que coexis-
ten en el equilibrio. No obstante, en el sistema
que estudiamos la precipitaci6n tiene lugar en
condiciones de no-equilibrio, con un cierto ni-

8.0
-8,5- = Solidus I
=
090
L2 \
. Solutus
9,5
-10,

00 02 04 06 08 1.0
Xs; ~Xgraq

Fig. 2.-Diagrama de Lippmann para la solucién
s6lida (Sr,Ba)CO,
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vel de sobresaturaci6n (Prietoetal., 1993). Una
de las formas de expresar la sobresaturacién es
a través del grado de sobresaturacién B, que se
define como larelaci6n entre el producto iénico
y el producto de solubilidad. En condiciones de
desequilibrio, podemos obtener una expresién
del grado de sobresaturacién a partir de su
relacién con la diferencia de potencial quimico,
Ap:
Ap=KTLnB (6)

EnelcasodelasoluciénsélidaSr, Ba CO,:

Ap=(1-x)p(Ba®)+xp(Sr?*)+
H(CO,M)-[(1-x)u(Ba) +xpu(Sr), ]  (7)

donde p(Ba*), u(Sr**), w(CO,*) son los poten-
ciales quimicos de esos iones en solucién acuo-
sa 'y W(Ba),, I(Sr), son los potenciales de los
extremos puros de la solucién sélida.

A partir de las expresiones (6) y (7), puede
obtenerse la expresién de B en funcién de la
composicién de la solucién sélida.

{Ba 10] 1-x [Sr 14-]‘ {CO}Z-]
(KBI % Ba TBn) » lﬂcSr % Sr'fSl) ¥

Segiin la expresién (8), para conocer B, es
necesario conocer la actividad de los iones
libres CO,*, Ba*y Sr*, lo que a su vez requiere
modelizar la distribucién de especies presentes
en solucién, en la columnade gel, en el momen-
to de la nucleacién. En nuestro caso, deben
considerarse las siguientes especies: Ba™, Sr*,
CO,*,CI,Na*,H*,OH', SrOH*, BaOH*, NaOH’,
NaCl’, NaCO,, Na,CO,’, NaHCO,’, BaCO,’,
BaHCO/, SrCO,%, StHCO,*, HCO,, H,CO,".

Se ha puesto a punto un programa de orde-
nador que permite conocer esta distribucién de
especies en cada lugar de la columna de gel a

®)

partir del pH y de las concentraciones totalesde -

los constituyentes quimicos (Sr, Ba, C, Na, Cl).
El programa calcula ademds, el valor de la
funcién sobresaturacién (B(x)), para distintas
composiciones de la solucién sélida.

A titulo de ejemplo, la fig. 3 muestra la
funcién B(x) para una solucién de composicién
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
Redlichy Kister (Plummer y Busenberg, 1987).

Resultados y discusion

Lanucleaci6n ensistemasdifusién-reaccién
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 nucleacién observada. Las con-
sideraciones espaciales permitirdn justificar el
“lugar” donde se produce la nucleacién, mien-
tras que el comportamiento evolutivo permite
explicar el “momento” en que se produce la
nucleacion.

Prieto et al (1991) han estudiado bajo este
enfoque la nucleacién de sustancias puras de
baja solubilidad, estableciendo criterios de
nucleacién de cardcter espacial y secuencial.
Tal metodologfa parece también adecuada para

. las soluciones sélidas, aunque en este caso los

12000 1

.,.".-..\

g 10000 2/ o
S 8000 - "
7] .\
S 6000 Y
| Yo
.g .\.
S 2000

0

0 0415 0,35 0,55 0,75 0,95
X(Ba,ss)
Fig. 3.- Representaci6n de la funcién B(x) para

una solucién de composicién 45% de Estroncianita y
55% de Witherita.
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criterios de nucleacién van a tener peculiarida-
des especificas.

Por otra parte, en la cristalizacién de solu-
ciones s6lidas deben tenerse en cuenta los as-
pectos relativos a la composicién del s6lido. Es
decir, en qué medida influye la evoluci6n
fisico-quiiica del sistema en los coeficientes
de distribuci6n efectivos (de no equilibrio) de
los constituyentes quimicos.

Nucleacion: Aspectos espaciales

Prieto et al. (1991) correlacionan los perfi-
les de concentracién, sobresaturacién, pH y
distribucién de especies carbonéticas con la
posicién de la zona de nucleaci6n para la
Estroncianita y Witherita puras. La fig. 4 mues-
tra una correlacién similar para el caso de la
solucién sélida. La tabla 1 muestra ademds, la
posicién de la zona de nucleacidn, el tiempo de
espera y el rango de variacién de la relacion
([Ba*]+[Sr**])/[CO,*] de un extremo a otro de
la zona de nucleacién.

Un primer examen de estos resultados per-
mite generalizar el criterio de “rango de igual-
dad” para la nucleacién de soluciones sélidas.
Las peculiaridades radican en que en este caso,
al intervenir dos cationes diferentes, el criterio
debe establecerse para lasumade las concentra-
ciones delos iones libres positivos, frente alade
CO,*. Dentro de la regi6n sobresaturada del
sistema, la probabilidad de aparicién de los
primeros niicleos es méxima en la regién de la
columna de gel donde se produce un rango de
igualdad entre la suma de las concentraciones
de Ba*y Sr** y la concentracién de CO,* libre
(fig. 4b). 1

La posici6n de la regién sobresaturada (fig
4a) es facilmente explicable por la distribucién
de especies carbonatadas que es a su vez pH
dependiente. Como consecuenciade ladifusién
de losreactivos, el pH inicialmente homogéneo
de la columna de gel, se incrementa con la
concentracién de especies carbondticas, de
acuerdo con las reacciones:

CO»+H*— HCO;
HCO,+H*— H,CO,’

En el momento de la nucleacién, 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 regi6n de bajo pH, la espe-
cie H,CO," es predominante, HCO," predomina
desde x=5 a x=19y finalmente, los iones CO,*
son los més abundantes a partir de ese punto
(fig. 4d).

El hecho de que la concentraci6n en CO,>
sealinicamente significativaen laregién de alto
pH, préxima al depésito fuente de Na,CO,,
explica que los méaximos valores de
sobresaturacién se hallen constrefiidos a esta
region del sistema.

El segmento ascendente del perfil de pH es
debido a la alta sensibilidad de este pardmetro
con respecto a la concentracién total de carbo-
nato. El pH cambia desde 5.5 para el [C]
<14mMl/1a10.5para[C] , 235mML/1. Incre-
mentos de concentracién mayores no se tradu-
cen en cambios significativos,

En la regién de pH ascendenle el gradiente
de concentracién de CO,* (fig. 4d) es muy
elevado, ya que surge de la superposicién de
dos efectos: el debido al gradiente general de
concentracién de los carbonatos y el debido al
gradiente de pH. Es precisamente en esta zona
enlaquelaconcentraciénde CO,* igualaalade
Ba™+S8r* y tiene lugar la nucleacion,

Fvolucién de la sobresaturacidn y compo-
sicion de los precipitados

En una primera aproximacion, parece 16gi-
co esperar que la composicién de los niicleos
cristalinos sea aquella para la que el sistema se
encuentra més sobresaturado en el momento de
la nucleacién. Conocida la composicién de la
solucién acuosa, bastaria por tanto computar el
valor de B(x) (eq. (8)) para predecir la compo-
sicién de la solucidn sélida.

En la tabla 2 se muestran los valores anali-
ticos de las composiciones medias de los s6li-
dos para las diferentes composiciones iniciales.
Los individuos cristalinos son globalmente ho-
mogéneos y la composicién no varia
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Fig 4.- Distintos aspectos espaciales de la nucleacion. a) Grado de sobresaturacion [ a lo largo de la
columna de gel. b) Concentraci6n de iones libres CO,* y de la suma (Sr**+Ba™) a lo largo de la columna de
gel. ¢) Evoluci6n del pH. d) DistriBucién de las principales especies carbonéticas. Todos los datos se refieren
aexperiencias de soluciones madre de concentraci6n inicial 0.5M de BaCl, 0.5M de SrCl, y 0.5N de Na,CO,.
En la barra superior, en negro, se ha sefialado el lugar en el que se produce la nucleacién. Cada rodaja de la

columna de gel tiene 1cm de longitud.

significativamente de unos individuos a otros
dentro de la misma zona de reacci6n. Junto con
los valores experimentales se muestran tam-
bién las composiciones teéricas correspondien-
tes a los méximos de B(x). Como puede obser-
varse, existe completo desacuerdo entre los
valores experimentales y los que cabria esperar
en base a la sobresaturacién. Ello significa que
la funcién B(x) no es suficiente para dar cuenta
de los comportamientos reales: es necesario
considerar criterios cinéticos complementarios.

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

Condiciones iniciales| Composicion Composicion de
Ba%? Sr?  |teorica para el max.| los precipitados
(M) (M) |de Bix) Sr2 (% M) | Sr2 (% Molar)

0.5 0.1 9.52 14.83
0.5 03 19.28 32947
05 0.5 52.55 4293
03 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
sobresaturacién umbral B__ para referirse al
valor mdximo que alcanza la sobresaturacién
en el momento de la nucleacién en este tipo de
sistemas. Para una sustancia dada, la
sobresaturacién umbral depende de la historia
evolutiva del sisterna en la zona de nucleaci6n.
Dicha historia puede pafametrizarse en térmi-
nos de velocidad de sobresaturacién R ~dB/dt,
de manera que se verifica:

R=KB,  (9)

es decir, la médxima sobresaturacién que puede
alcanzarse antes de que se produzca la
nucleacién, depende de la velocidad de
sobresaturacién del sistema. K y m son constan-
tes empiricas que dependen de la naturaleza de
la sustancia y de las condiciones operacionales.
Prieto et al (1994) demuestran ademds que para
una velocidad de sobresaturacién determinada,
B_.. depende ademds de la solubilidad de la
sustanma la metaestabilidad es rnayor cuanto
menor es la solubilidad.

El fenémeno resulta evidente si se compa-
ran los valores de la sobresaturacién umbral
para Estroncianita y Witherita puras (tabla 3).
Lametaestabilidad de las soluciones acuosas de
Estroncianita (Ks=10'9-2’) es considerablemente

mayor que la de la Witherita (K =10%*), En
ambos casos, los valores implican importantes
alejamientos del equilibrio, que se hacen mayo-
res a medida que se incrementa la velocidad de
sobresaturacién.

Las anteriores consideraciones permiten
explicar las discrepancias entre los valores ana-
liticos de la composicién de los precipitados y
los previsibles a partir de los datos de
sobresaturacién. La composicién quimica de
los nicleos cristlainos no es aquella para la que
el sistema estd mds sobresaturado, si no aquella
para la que se supera antes un umbral de
sobresaturaci6n especifico. Por esta razén los
pares X - Xs.,, feales no coinciden con los del
equilibrio ni con los que cabria esperar en base
a los maximos de B(x).

Conclusiones y aplicaciones geolégicas

En este trabajo se han presentado un con-
junto de factores que afectan a la nucleacién de
soluciones s6lidas en sistemas no-homogéneos
que evolucionan en el tiempo. Aunque los fen6-
menos de metaestabilidad son cotidianos en
sistemas experimentales de cristalizacién de
sustancias débilmente solubles, existe un cierto
escepticismo a la hora de aceptar que tales

Tabla 3.- Valores de la sobresaturacién umbral y 1a velocidad de sobresaturacién para distintas

experiencias.
Wilherita, Estroncianila
BaCly (M) | NazCO3(N) [ Bumax Rg StClz (M) | NayCO3 (N) | Brmas Rg
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 I.14 0.3 0.5 1893 4.68
0.5 0.1 470 1.50 0.5 0.1 1390 4.53
0.1 0.5 434 .80 0.1 0.5 1285 335
0.3 0.3 154 0.72 0.3 0.3 1269 3.00
0.1 0.3 283 .57 0.1 0.3 946 299
0.3 0.1 138 0.50 0.3 0.1 663 2.60
0.1 0.1 82 0.40 0.1 0.1 457 1.45
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alejamientos del equilibrio son relevantes en el
caso de los fluidos naturales. Sin embargo, la
existencia de fluidos naturales con importantes
niveles de sobresaturacién es incuestionable.
Prueba de ello son los fenémenos de zonacién
y sectorizacién composicional, inequivoca-
mente caracteristicos de situaciones de noequi-
librio, que aparecen en muchos cristales natura-
les. Elhechode que estos fenémenos no puedan
ser “acomodados” en el tratamiento termodiné-
mico tradicional, los ha relegado en muchas
ocasiones a lalista de “excepciones a laregla”.

Cuando se consideralaprobabilidad de que
lanucleacién tenga lugar en condiciones de alta
sobresaturacién, la cinética de los subprocesos
puede determinar la conducta de nucleacién
efectiva. En el presente-trabajo se han estable-
cido dos requisitos cinéticos que afectan a la
conducta de nucleacién de la solucién sélida
(Sr,Ba)CO, en sistemas controlados por difu-
sién:

- El concepto de “rango de igualdad”, que
explicalalocalizaciénde las zonas de nucleacién
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
anién.

- Los coeficientes de distribucion efectivos
dependen de un pardmetro cinético, la
sobresaturacién umbral, que es funciénasu vez
delasolubilidad de los diferentes términos de la
serie. Segtin este criterio, lacomposicién de una
solucién sélida no es aquella para la que el
sistema estd mds sobresaturado, sino aquella
para la que se supera antes un umbral de
sobresaturacion especifico.
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Estudio composicional y genético de las esmectitas del transito
Mioceno-Plioceno de las cuencas de Vera y Sorbas (Almeria).
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Abstract: Materials of the Mio-Pliocene age of the Vera and Sorbas basins (province of Almeria)
were studied. These sediments contain amongst other clay minerals (illite, kaolinite, chlorite, paragonite
and palygorskite) abundant smectites, that have been classified into three compositional groups by
means of EDS (X-Ray Dispersive Energy Spectrometry). It is noteworthy that the smectites which
show mostly tetrahedric substitution, also permit highly variable octahedric compositions. 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 beidellites in magnesic beidellites. Finally, certain magnesic
smectites may have formed due to the alteration during the diagenesis of volcanic rocks.

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

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

En resumen, podemos decir que las esmectitas 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 dreas emergidas préximas. En segundo lugar, neoformacién de saponitas alumfnicas
en medios ricos en magnesio y con pH alcalino; en estos mismos medios se producirfa la transforma-
ci6n a partir de beidellitas férricas en beidellitas magnésicas. Por iiltimo, ciertas esmectitas magnésicas
se habrian formado por alteracién durante la diagénesis de rocas volcénicas.

Palabras clave: Esmectitas, anélisis quimico, origen, cuencas neégenas, Cordilleras Béticas.
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Figura 1. Esquema geolGgico de las cuencas de Vera y Sorbas y localizacién de los afloramientos muestreados. GR: Garruch j

. GR: a, CJ: Coscojar, GP:
Garrapancho, CT: (‘ZaJTlera. CTB: Cantera - B, CV: Cafiada de Vera, LP: Los Palacios, CUA: Cuevas de Almanzora, LY: Los Yesos, LM: Los Moljinos del
rio Aguas, CZ: Cariatiz, SB: Sorbas y ZR: Zorreras. Modificado de Ott d’Estevou y Montenat (1990) y Ot d’Estevou et al. (1990).
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Introduccién.

Las cuencas de Vera y Sorbas, que se
encuentran en el SE peninsular, en la provincia
de Almerfa, son dos de las cuencas ne6genas del
sector oriental de las Cordilleras Béticas (Fig.
1). Estas cuencas se sitiian entre los bloques del
basamento levantados como consecuencia del
régimen compresivo desarrollado sobre todo al
final del Serravallense en el contexto de la
colisién 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,
formada por rocas del complejo Nevado-
Fildbride, constituye el margen norte de lacuen-
ca de Sorbas, y en su terminacién, Sierra de
Bédar, el borde occidental de lacuencade Vera.
El margen sur de estas cuencas lo configuran
materiales alpujrrides y nevado-fildbrides de
las sierras Alhamilla y Cabrera. Ai norte y
noreste de la cueaca de Vera se sitian respecti-
vamente las sierras de Almagro (Alpujdrride) y
Almagrera (Nevado-fildbride) entre las cuales
discurre el pasillo de Pulpi que permite su
comunicacién con las cuencas de Huercal Overa
e Hinojar. También hay materiales maldguides,
siempre en afloramientos reducidos y aislados
relacionados con accidentes leciénicos Por Gl-
timo, la disyuncién de las sierras A'magrera y
Cabrera, producida por el accidente dc Paloma-
res, pone en contacto el borde oriental de la
cuenca de Vera con e! Mar Mediterrdneo.

Los sedimentos que rellenan las caencas de
Vera y Sorbas son predominantemente de ca-
rdcter marino. Sin embargo, se intercalan algu-
nos materiales producto de una sedimentacién
continental. En el trabajo qus aquf se presenta
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 trdnsito Mioceno-
Plioceno. Tras un estudio mineralGgico de los

sedimentos para conocer la asociacién 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 origenes de las mismas.

Contexto geologico.

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; Ott d’Estevou et al., 1990). El
sustrato sobre el que se sitiian estd constituido
porel apilamiento de mantos que segiin el grado
metamorfico que presentan se dividen de muro
a techo en tres conjuntos tecténicos (Dfaz de
Federico et al., 1990): Complejos Nevado-
Fildbride, Alpujirride y Maldguide.

Los depésitos del Neégeno de las cuencas
de Vera y Sorbas han sido cldsicamente dividi-
dos (Volk & Rondeel, 1964 y Vilk, 1967) en
Neégeno antiguo y Ne6geno moderno en fun-
cién de la ausencia o presencia de clastos
mesometamoérficos del complejo Nevado-
Fildbride, respectivamente. El Neégeno anti-
guo estd formado por el Mioceno inferior y
medio y se encuentra generalmente mal repre-
sentado, en afloramientos dispersos y muy
tectonizados. ¢n relacién, la mayor parte de las
veces, con ¢l zécalo inetamorfico. El Ne6geno
reciente lo corcporen el Mioceno superior y el
Plioceno y constituye, juntc al Cuaternario, la
prictica totalidad de los materiales sedi-
mentarios de estas cuencas. Tras comparar los
depdsitos en las dos cuenca:. se puede llegar a
la conclusién de que, en términos generales, la
sedimentacién sigue una evolucién més o me-
nos paralela en ambas cuencus hasta el
Messiniense evaporitico, momento en el que en
Sorbas se depositan yesos que llegan a alcanzar
grandes espesores dentro de subcuencas
evaporiticas subsidentes, al tiempo que en Vera
(al menos en su zona norte) tiene lugar una
sedimentacion turbiditica formada por



20 SANCHEZ BELLON, A. etal.

alternancia de margas y areniscas. Los yesos de
Sorbas representan de forma patente la crisis de
lasalinidad messiniense, evento que en la cuen-
ca de Vera tuvo unos efectos dificiles de preci-
sar,

Se han estudiado los sedimentos de irece
secuencias, ocho en Veray cinco en Sorbas. En
la cuenca de Vera el trdnsito Mio-Plioceno
presenta dos tipos de afloramientos. En posi-
ciones cercanas a los bordes de la cuenca, se
relacionan con materiales olistostrémicos 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 mds centrales,
no aparecen conjuntos olistostrémicos, estando
las secuencias constituidas fundamentalmente
pormateriales margosos (series de Garrapancho,
GP; Cantera, CT; Cantera B, CTB; Cafiada de
Vera, CV; Los Palacios, LP; y Cuevas de
Almanzora, CUA). En la cuenca de Sorbas se
han muestreado cinco secuencias, tres de ellas
preevaporiticas (Los Yesos, LY; Los Molinos
del Rio Aguas, LM y Cariatiz, CZ) y dos
postevaporiticas (Sorbas, SB y Zorreras, ZR)

Metodologia.

A fin de conocer la abundancia relativa de
las esmectitas y su relacién con otros minerales,
sobre todo de la arcilla, se ha realizado un
estudio mineral6gico mediante difraccién de
rayos X. En primer lugar se analizé polvo
desorientado de la muestra total y a continua-
cién se procedi6 a la extracci6n de la fraccién
< de 2pum por decantacién y centrifugacion tras
descarbonatacién de las muestras con dcido
acético diluido. Los minerales de la arcilla han
sido identificados mediante XRD en prepara-
ciones de agregado orientado (normales, satu-
rados con etilenglicol y dimetilsulf6xido y ca-
lentados a 550° C durante hora y media). La
abundanciarelativade los diferentes minerales,
tanto de la muestra global como de la fraccién

arcillosa, ha sido estimada mediante la medi-
cién del 4rea de la reflexi6n adecuada para cada
mineral y usando los poderes reflectantes de
Schultz (1964) y Barahona (1974) corregidos
para un difractémetro con rendija automadtica
Phillips modelo PW-1710.

La determinacién de la composicién qui-
mica de las esmectitas se ha llevado a cabo a
partir de datos de microandlisis realizado me-
diante espectrometria de energia dispersiva de
rayos X (EDS). Los espectros quimicos han
sido recogidos por un sistema Kevex 8000
acoplado aun TEM Zeiss EM 10 C y un sistema
Link acoplado a un TEMSCAN Jeol 1200 EX.
El cdlculo de las proporciones atémicas se
realiza suponiendo que todas las cargas estdn
compensadas y usando los factores de propor-
cionalidad calculados experimentalmente por
Lépez Galindo et al. (1989) y por Sanchez
Bellén (1992).

Mineralogia.

La asociacién mineralégica que constituye
los sedimentos estudiados en las dos cuencas
estd formada, salvo pequefias excepciones, fun-
damentalmente por filosilicatos, carbonatos
(calcitay dolomita), cuarzo y feldespatos. Otras
fases se han encontrado de forma continuada
como minoritarios y/o accesorios; éste es el
casodel yeso, 6palo CT'y halita. Por lo general,
los filosilicatos son los méds abundantes y se
encuentran en proporciones similares a las del
total de carbonatos (35%). La suma de cuarzo y
feldespatos se sitiia 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 significativa. Se wrata de los importantes
depdsitos evaporiticos de yeso existentes den-
tro del trdnsito Mioceno-Plioceno en la cuenca
de Sorbas; en concreto estos niveles se sitian a
techo de la serie de Los Yesos y entre las
secuencias de Lcs Molinos del Rio 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 los olistostromas de dos de las series estudia-
das: Coscojar y Garrucha. También en estas dos
secuencias se han encontrado trazas de ceolitas
de tipo clinoptilolita.

Por lo que respecta a la fraccién <2 pm, la
asociaci6n 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 se les sumadistintas 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 la cuenca de Vera, series de Coscojar

y Garrucha, la paligorskita estd ausente. Por
contra en el resto de las secuencias de esta
cuenca constituye aproximadamente el 30% de
la fracci6n arcilla. En la cuenca de Sorbas
podemos diferenciar igualmente dos grupos de
secuencias: uno en el que tan sélo 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). B

La ausencia de paligorskita en las series de
Coscojar y Garrucha y, en menor medida, 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 mdximos respectivos

Tabla 1. Valores medios de los minerales de la arcilla en la fraccién <2 im de las secuencias
estudiadas. GR: Garrucha, CJ: Coscojar, GP: Garrapancho, CT: Cantera, CTB: Cantera - B, CV:
Cafiadade Vera, LP: Los Palacios, CUA: Cuevas de Almanzora, [.Y: Los Yesos, LM: Los Molinos
del rfo Aguas, CZ: Cariatiz, SB: Sorbas y ZR: Zorreras

Serie l Esmect. | Hita I Caul+CIuJ Paragon. I Palig.

CUENCA DE VERA
Cl 67 a2 Tr Tr -
GR 6l K Tr Ir -
GP 42 20 Tr Tr 29
CT 43 2_5 Tr Tr 30
C1B a7 22 Tr Tr 40
cv 45 29 Tr Tr 25
Lr 40 26 Ir Tr 26
CUA 48 26 Ir Tr 24

CUENCA DE SORBAS
LY 54 37 5 Fr Tr
LM 58 30 Te Tr 7
CcZ 89 kb I'r Tr s
5B 44 S0 10 Tr Tr
ZR 47 40 10 Tr 10
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(ilita 50% y esmectitas 67%). En el resto de las
secuencias estos minerales presentan pequefios
intervalos de variacién, en el caso de la ilita del
22 al 29%, y en el de las esmectitas del 37 al
48%. En estos tiltimos 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 pequefias, son
dificiles de cuantificar, ya que en difraccién de
rayos-X no se separan bien sus reflexiones de la
correspondiente a las esmectitas, sinc que con-
forman una banda continua, con pequefias
inflexiones, hasta la primera reflexion de la
ilita.

Caolinita y clorita estdn presentes en todas
las series, si bien en muy pequefias cantidades,

siempre inferiores al 10% de media y en la
mayoria de las casos menor del 5%. En todas las
series se ha detectado paragonita, si bien en esta
fraccién menor de 2 pUm, tnicamente estd
presente en forma de trazas.

Composicion quimica de las esmectitas.

Se ha procurando siempre seleccionar par-
ticulas aisladas y lo mds delgadas posible a fin
de evitar interferencias de otras particulas en el
microandlisis y minimizar los efectos de mazcla
de ldminas de diferente composicién. El andli-
sisquimicode las esmectitas nos permite distin-
guir diversos tipos composicionales caracteri-
zados por proporciones atémicas que se expre-
san resumidamente en la tabla 2.

Tabla 2. Proporciones atémicas de los distintos tipos de esmectitas analizadas. 1 a 5:
Beidellitas férricas, 6 a 10: Beidellitas magnésicas y 11 a 15: Saponitas aluminicas.

N | Si |A™MJAM| Fe|l Mg | Ti [Mnfl K | Ca| Na
| 307 | 033 | L4d | 032] 0206 | 0.06 0.22 (];04 -
2 ARS OS5 | L0 Do) 009 | 002 - 029 1 0,13 | 0.01
3 303 1007 115] 054 022 - - 029 1 0.14
4 IS8 1042 ) 1L32] 046] 022 - . 046 | 0.08 | 0.02
5 378 (022 R1o3| 072} 018 | - - f029] 012002
6 A9 O Li6 | 0.21] 073 - . 025 0.14 | 0.01
7 391 {009 f 1L12] 0.22]077 | 001 | 0.01 | 041 | 0.02 -
8 IR 1O | L13 | 017 081 | - - [ 052]0.01 | 0.02
9 IRE |02 | LS| 022 0.67 | 0.02 033 | 012 [ 0.01
10 J84 1006 | LOY ] 030] 076 - .29 | 0.08 | 0.01
11 377 1023 093] 0.47] L1e | 001 | 001 ) 0.23 | 0.12 | 0.03
12 350 041 054 034) 154 | 002 028 | 0.15 | 0.01
13 374 [ 026 § 0060 | 0.02] 184 | 001 | 0.01 § 0.24 | 0.06 | 0.01
14 3068 | 032 § 069 ] 027] 142 | 001 | 001 | 0.24 | 0.15 | 0.02
15 342 | OS8 | 049 ] 030] 1.74 | 0.02 | 001 || 0.27 | 0.14 | 0.02
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Figura 2. Representaciéu de la composicién quimica de la capa octaédrica de las esmectitas analizadas.
Distribucién de los cationes trivalentes en funcién de los divalentes.

Se puede observar que, a excepcidn de
algunas montmorillonitas y estevensitas
alumfnicas, la practicatotalidad de las esmectitas
analizadas presenta sustitucién tetraédrica de
silicio por aluminio. Este grado de sustitucién
oscila entre 0’1 y 0’6 dtomos de Al tetraédrico.
Se trata pues de beidellitas y saponitas que, en
funcién de lacomposicién de sucapaoctaédrica,
agruparemos fundamentalmente en tres tipos
(Fig. 2). No obstante, hay que precisar que
algunas particulas muestran un contenido alto
en hierro, cuando los d4tomos de Fe ocupan mas
del 30% de los huecos octaédricos hemos utili-
zado, acorde con la nomenclatura clasica, el
termino nontronita (Weaver & Pollard, 1973).

El primer tipo son esmectitas que presentan
una sustitucién terraédrica moderada (entre 0' 1
y 0°4), ricas en aluminio e hierro; con mds de
1’66 dtomos de Al y Fe en la capa octaédrica, y
pobres en magnesio; con menos de 0’66 dtomos

de Mg. La carga interlaminar se sitda entre 0°3
y 06, siendo el catién dominante potasio. A
estas esmectitas las denominaremos a partir de
ahora beidellitas férricas (andlisis 1 al 5 de la
tabla 2 y grupo A de la Fig. 2). Entre ellas se
incluyen algunos términos nontroniticos con
més de 0’66 dtomos de Fe’* octaédrico .

Hay vu segundo grupo de esmectitas que
presentan un grado de sustitucién tetraédrica
similar al anterior, pero que se caracteriza por
presentar una capa octaédrica en la que la suma
de los cationes trivalentes (Al+Fe) se sittiaentre
1’33 y 1’66, al tiempo que el contenido de
magnesio aumenta hasta situarse entre 0’66 y 1
dtomo de Mg. A estas esmectitas las llamare-
mos beidellitas magnésicas (andlisis 6 al 10 de
la tabla 2 y grupo B de la Fig. 2).

Por idltimo, también se han encontrado
esmectitas con un déficit de carga tetraédrica
variable entre 0’1 y 0’58 que son ricas en
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magnesio, con 1 a2 dtomos de Mg octaédrico y
que poseen hierro y aluminio en cantidades
moderadas, entre 0'66 y 1’33 dtomos de Al+Fe
en la capa octaédrica; a estas esmectitas las
nombraremos saponitas aluminico-férricas (an4-
lisis 11 al 15 de latabla2y grupo CdelaFig.2).

En conjunto podemos decir que, si bien la
mayor parte de las esmectitas analizadas mues-
tran un grado de sustitucién tetraédrica similar,
lacomposicién quimicade lacapa octaédricaes
muy variable. Asi, ademds de las esmectitas
dioctaédricas, con mds de dos tercios de los
huecos octaédricos ocupados por Al+Fe
(Weaver & Pollard, 1973), que nosotros hemos
separado segtin su contenido de magnesio en
beidellitas férricas 0 magnésicas y ademds de
algunas esmectitas cldsicamente trioctaédricas,
con més de 1'83 dtomos de Mg (Foster, 1960),
existen otras esmectitas que caen dentro del
dominio di-trioctaédricas. Esmectitas con com-
posiciones semejantes a estas ultimas ya han
sido descritas por otros autores (Trauth, 1977,
Paquet et al., 1987 y Duplay, 1989). De hecho
Paquetet al. (op. cit.), con andlisis puntuales de
particulas aisladas semejantes a los aquf 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 ampliacién de los
limites cldsicamente admitidos.

Origen de las esmectitas,

Las esmectitas de tipo beidellita férrica
estdn presentes en todas las secuencias si bien
en proporciones diferentes. Asf, son las tinicas
esmectitasde las margas de las series de Coscojar
y Garrucha y son las mds abundantes en las
series de Los Yesos, Cariatiz y Sorbas. Estas
series son las que muestran ausencia o un bajo
contenidode paligorskitay enellaslasesmectitas
son el componente fundamental de la fraccién
arcilla. Todos estos hechos, unido a que estas
secuencias son las de mayor cardcter detritico,
nos hace pensar que han sido heredadas a partir

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

Las beidellitas magnésicas estin 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 geoquimico
de la fracci6n arcillosa de los sedimentos, el
mayor contenido de magnesio en el medio de
depésito (Sdnchez Beil6n 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 concentracién de magnesio se
habrian originado las beidellitas magnésicas
por transformaci6na partir de beidellitas férricas.

En estas mismas secuencias se han encon-
trado algunas esmectitas de tipo saponita
aluminica, asociadas directamente con
paligorskita. Para estas esmectitas se propone
un origen de neoformacién en medios alcalinos
ricos en Mg en los que segin Weaver y Beck
(1977) un valor de pH inferior a 8 favorece su
formacién. La presencia de interestratificados
I-S de tipo ilita-beidellita magnésica o
ilita-saponita-aluminicaseriaun testigode trans-
formaciones de ilitas a esmectitas en estos me-
diog ricos en magnesio.

Por iltimo, también se ha encontrado
beidellitas magnésicas y saponitas aluminicas
en las areniscas (y no en las margas) de los
olistostromas de Coscojar y Garrucha en la
cuenca de Vera. Estas esmectitas también estdn
presentes en las turbiditas tortonienses
infrayacentes a la 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 Ia hora de estudiar
el origen de la clinoptilolita encontrada en am-
bas (Sdnchez Bellén, 1992). Todo esto, unido al
cardcter detritico de las dos series, nos hace
descartar la herencia de estas esmectitas a partir
de suelos desarrollados en dreas circundantes,
pues de ser asf se encontrarfan igualmente en las
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margas de sendas series. Antes al contrario, la
asociacién con clinoptilolita y épalo CT y la
cercania a coladas de veritas nos hace pensar en
un origen para estas esmectitas magnésicas a
partir de la alteraci6n de rocas volcénicas 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, herenciade beidellitas
Fe apartir de suelos situados en dreas emergidas
préximas. En segundo lugar, neoformacién de
saponitas aluminicas en medios ricos en
magnesio y con pH alcalino; en estos mismos
medios se producirfa la transformacién a partir
de beidellitas férricas en beidellitas magnésicas.
Por iiltimo, ciertas esmectitas magnésicas se
habrian formado por alteracién durante la
diagénesis de rocas volcénicas.
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Mineralogia de las series miocenas y pliocenas en la cuencade
Sorbas (Almeria).
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de Ciencias) 18002 Granada.

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

From the mineralogical studies and analysis of the crystallographic parameters of the phyllosilicates,
information on the source area rocks was gained; these were related to the Nevado-Fildbride 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 formed 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 minerals that the diagenetic conditions were situated about 45°C and 250 Kg/cm?, reached
during the early compaction stage.

Key words: Clay mineralogy, source area, paleoenvironmental conditions, Miocene-Pliocene,
Sorbas Basin, Betic Cordilleras.

Resumen: De la cuenca de Sorbas, situada al NE de Almerfa, se han estudiado cinco secuencias
que abarcan una edad Mio-Pliocena. La asociacién mineralégica fundamental, determinada mediante
difraccién de rayos X, estd compuesta por filosilicatos, calcita, dolomita, cuarzo y feldespatos; los
minerales de la arcilla de la fraccién <2um son esmectitas, ilita, caolinita, clorita, paragonita y
paligorskita.

Del estudio de la mineralogia y del anélisis de los pardmetros cristalogrificos medidos en los
filosilicatos, se ha obtenido informacién acerca de las rocas de las dreas fuente, relaciondndolas con
rocas del complejo Nevado-fildbride, 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 Alpujérride. El estudio de los minerales formados en la cuenca ha permitido diferenciar
distintos tipos de medios de depésito con mayor o menor grado de confinamiento y con influencia de
aguas marinas o continentales. Por dltimo, a partir de minerales diagenéticos, se deduce que las
condiciones de diagénesis alcanzadas se situaban en torno a 45°C y 250 Kg/em?, englobadas dentro
de la etapa de compactacién temprana.

Palabras clave: Mineralogia de arcillas, dreas fuente, condiciones paleoambientales,
Mioceno-Plioceno, cuenca de Sorbas, Cordilleras Béticas.
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Introducciéon

La cuenca de Sorbas, situada en el SE de
Espafia a unos 40 Km de Almeria, es una de las
cuencas neégenas intramontafiosas del sector
oriental de las Cordilleras Béticas (Fig. 1).
Estas cuencas se¢ sitian entre los bloques del
basamento levantados como consecuencia del
régimen compresivo desarrollado sobre todo al
final del Serravailense en ¢! contexto de la
colision europea-africana. Se¢ comunica al NE
con la cuenca de Vera a través del corredor de
Almocaizar y al E se contintia con la depresién
de Tabernas. Los depdsitos terciarios se insta-
lan sobre materiales metamérficos pertenecien-
tes alas Zonas Internas de las Cordilleras Béticas,
que, ademds, constituyen los relieves que la
delimitan (Fig. 1). Al Norte, en l::s sierras de los
Filabres y Bédar se sitiian materiales pertere-
cientes al complejo Nevado-Fildbride: al Sury
SE, en las sierras de Alhamilla y Cabrera
aparecen, adems de lasrccas nevado-{ildbrides,
materiales del complejo Alpujérride.

Los sedimentos que rellenan la cuenca,
cuyas edades abarcan desde el Burdigaliense
hasta la actualidad, son predominanterrente de
cardcter marino, si bien se intercalan algunos
materiales producto de una sedimentacién con-
tinental.

El estudio que aqui se aborda pretende
contribuir desde el punto de vista mineral6gico,
acaracterizar las condiciones medioambientales
de los distintos medios de depésito, conocer la
influencia de las rocas madre sobre los sedi-
mentos y localizar las dreas fuente de los maie-
riales, asi como a determinar el grado de
diagénesis sufrido por los sedimentos. Todo
ellodurante un perfodc geolégico tan interesan-
te como el transito Mioceno-Plioceno en el que
se inscribe la crisis de la salinidad messinicuse.

Contexto geolégico

La cuenca de Sorbas se sitiia en la conjun-
cién de dos dominios tecténicos diferentes de-

limitados por varios sistemas de fallas de desga-
rre. Por un lado, es la terminaci6n del Corredor
de las Alpujarras, a este sistema pertenecen las
fallas de direcci6n aproximada E-W (fallas de
Gafarillos, Lucainenay El Marchante) que cons-
tituyen un pasillo wanscurrente de componente
dextroso. Por otro lado, forma parte de la zona
transcurrente Trans-Albordn a la cual pertene-
cen las fallas de componente sinextroso de
direccién aproximada NE-SO (Tabernas, Sor-
bas y falla norte de Cabrera).

El sustrato sobre el que se sitiian estd cons-
tituido por el apilamiento de mantos que segtin
el grado metamoérfico que presentan se dividen
de muro a techo en tres conjuntos tecténicos
(Aldaya et al., 1979; Dfaz de Federico et al.,
1990): Complejos Nevado-Filadbride, Alpu-
jdrride y Maldguide.

Encuantoalos sedimentos, Volk & Rondeel
(1964) realizan un trabajo clave en el que esta-
blecen ias diferencias entre un NeGgeno anti-
guo y INedgeno reciente para la cuenca de Vera,
en funcién, sobre todo, de la ausencia o presen-
cia de clastos mesometamoérficos del complejo
Nevado-Fildbride respectivamente. Estas dife-
rencias han sido posteriormente aceptadas por
los autores que han estudiado las cuencas adya-
centes. Tal esel caso de Ott d’Estevou, quienen
1980 y 1990 realiza dos trabajos basicos sobre
la cuenca de Soibas en los que estudia, sobre
todo, los aspectos estratigrificos y sedimen-
tolégicos. El neégeno antiguo estd formado por
el Mioceno inferior y medio y se encuentra
generalmente mal representado, en afloramien-
tos dispersos y muy tectonizados, en relacion, la
mayor parte de lay veces, con el zécalo
metamérfico. El ne6geno reciente lo componen
el Mioceno superior y el Plioceno y constituye,
juntoal Cuaternario, la practica totalidad de los
materizles sedimentarios de esta cuvnca.

Por lo que respecta a los sedimentos
mio-pliocenos, pueden considerarse constitui-
dos por la superposicién de tres conjuntos. El
primero, el Messiniense preevaporitico, 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 continuacién una serie potente de
margas peldgicas que contienen algunos ban-
cos calcdreos y en su parte superior
intercalaciones de laminitas diatomiticas. Late-
ralmente, en zonas de borde, estas margas pasan
a edificios arrecifales. El segundo conjunto es
el Messiniense evaporitico, formado por dep6-
sitosde yesoen sumayor parte en facies selenita,
si bien también hay niveles de yeso sacaroideo.
Finalmente, el tercer conjunto est4 constituido
por materiales del Messiniense postevaporitico
y el Plioceno pertenecientes a los miembros
Sorbas y Zorreras. Se tratade unaalternanciade
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
preevaporitico, dos en posiciones centrales:
series de Los Yesos (LY) y Los Molinos del Rio
Aguas (LM) y una en zona de borde de cuenca:
serie de Cariatiz (CZ). Las otras dos son
postevaporiticas: la serie de Sorbas (SB), que
sigue siendo Messiniense y que se sitiia justo
por encima de los yesos de Los Molinos del Rio
Aguas y la serie de Zorreras (ZR), que se
superpone a la de Sorbas y que es la (inica que
contiene el trdnsito Mioceno-Plioceno (Fig 1).

Metodologia

Se ha analizado mediante difraccién de
rayos X la mineralogia tanto global como de las
fracciones arcilla y limo de unas cien muestras
de las cinco series estudiadas. En primer lugar
se ha analizado la muestra total en polvo des-
orientado y a continuacién se procedi6 a la
extraccién de las fracciones <2pim y de 2-20um
por decantacién y centrifugacién tras
descarbonatacién de las muestras con 4cido
acético diluido. Los minerales de la arcilla han
sido identificados mediante XRD en prepara-

ciones de agregado orientado (normales, satu-
rados con etilenglicol, con dimetilsulféxido y
calentados a 550°C durante hora y media). La
abundanciarelativade los diferentes minerales,
tanto de la muestra total como de las fracciones
arcilla y limo, han sido estimadas mediante la
medicién de las dreas de las reflexiones y usan-
do los poderes reflectantes de Schultz (1964),
Huertas (1969), Barahona (1974) y Lépez
Galindo (1986), corregidos para un
difractémetro con rendija automadtica Phillips
PW-1710. Dentro de los porcentajes de
esmectitas se incluyen los contenidos de
interestratificados I-S debido a que estos estdn
ordenados al azar y forman una banda continua
con las esmectitas. La medicién 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 dificiles de identificar por XRD y para
determinar la composicién qufmica de algunas
fases minerales se ha utilizado microscopia
electrénica de transmisién (TEM) y de barrido
(SEM) con sistemas acoplados de espec-
trometria de energfa dispersiva de rayos X
(EDS). Los espectros quimicos han sido recogi-
dos por un sistema KEVEX 8000 acopladoaun
TEM Zeiss EM 10C y por un sistema LINK
acoplado a un TEMSCAN Jeol 1200 EX de
acuerdo con Lépez Galindo er al. (1989) y
Sénchez Bell6n (1992) respectivamente.

Resultados

La asociacién mineralégica que constituye
los sedimentos de las secuencias estudiadas
puede decirse que, en general, y salvo pequefias
excepciones, estd formada fundamentalmente
por filosilicatos, carbonatos (calcitay 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, 6palo CT, 6palo A y halita. Por iltimo,
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goethita, rutilo, pirita y anfiboles aparecen pun-
tualmente en algunas secuencias. Hay que se-
fialar la existencia de depdsitos evaporiticos de
yesoexistentes en el transito Mioceno-Plioceno,
en concreto estos niveles se sitiian a techo de la
serie de Los Yesos y entre las secuencias de Los
Molinos del Rio Aguas y de Sorbas. Se tratade
yeso mayoritariamente en facies selenita, si
bien también lo hay sacaroideo. Igualmente es
de destacar la presencia de muestras constitui-
das mayoritariamente por épalo A en tres de las
secuencias (LY, LM y CZ). Estas muestras
corresponden a las diatomitas que se deposita-
ron en el Messiniense preevaporitico de esta
depresién.

En principio es dificil establecer agrupa-
ciones de secuencias en base a su mineralogia,
yaque las diferencias existentes se combinande
formadispar. A partir de los datos de mineralogia
global podria hablarse de un polo con mayor
cantidad de minerales detriticos, 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 evaporitico que
lo integran las secuencias de Los Molinos del
Rio Aguas y, de nuevo, Los Yesos.

Por lo que respecta a las fracciones arcilia
y limo, la mineralogfu de arcillas que constitu-
yen los sedimentos estudiados se compone de
esmectitas, ilita, interestratificados ilitua-
esmectita, caolinita, clorita, paragonita y
paligorskita (Figuras 2 a 6). Las series
preevaporiticas (LY, LM, y CZ) contienen una
mayor cantidad de esmectitas (>50%) que las
postevaporiticas, las cuales muestran 'os mayo-
res porcentajes de ilita (>40 %). Caolinita y
cloritaestédn presentes en todas las series, sibien
en muy pequeiias cantidades, siempre inferio-
resal 10% de mediay en lamayoriade las casos
menor del 5%; es en las series postevaporiticas
de Sorbas y Zorreras donde se alcanzan los
méximos de estos minerales, cercanos al 20%.
En todas las series se ha detectado paragonita,
si bien en esta fraccién menor de 2 pm, tnica-
mente estd presente en forma de trazas. El

contenido de paligorskita varfa 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-
cién < de 2pm.

Mediante el estudio de la composici6n qui-
mica de las esinectitas se han diferenciado tres
tipos de las mismas. Todas ellas presentan un
grado de sustitucién tetraédrica variable y en
funcién del contenido de la capa octaédrica
pueden clasificarse como beidellitas férricas,
beidellitas magnésicas y saponitas aluminicas
(Sanchez Bell6n et al., 1995).

Referente a la fraccién limo podemos indi-
car que no hay diferencias notables de una
secuencia a otra. En esta fraccién se concentran
los minerales de origen detritico: ilita (65%),
paragonita, caolinita y clorita (que aqui llegan
al 5% de media). Existen esmectitas en todas las
series cen valores que oscilan al rededor del
25% de esta fraccién, en la cual no se han
identificado interestratificados.

Encuanto alos pardmetros cristalograficos,
medidcs en todas las muestras analizadas, po-
demos decir que ias cristalinidades encontradas
tanto en ilita y paragonita como en clorita son
bastante altas, sobre todoen la fraccién limo, en
la que los valores oscilan entre 0'15 a2 0°20°26
para la ilita, 0’16 a 0'22°26 para la paragonita
yentornoa0'20°26 par:las cloritas, todas ellas
propias de rocas metamdrficas, lo cual indica
claramente su origen detritico. Los valores de
menor cristalinidad se han medido en las ilitas
de la fraccién <2um, si bien nunca llega a ser
baja (siempr¢ < 0'40° 28), esta menor
cristalinidad sesia reflejo de una mayor facili-
dad Je las particulas de menor tamafio para
degradarse durante el transporte. Los espacia-
dos basales medidos en los tres minerales pre-
sentan valores bastante uniformes. Paralaclorita
varfan desde 14’14 a 14'30 A y para la ilita
oscila en la mayorfa de las secuencias entre
9'960y9°965 A; s6lo paralaserie de Los Yesos
(LY) este espaciado es algo mayor (9’980 A).
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Figura 2. Litologfa y mineralogfa global y de arcillas de la serie de Los Yesos. a: margas y margocalizas,
b: calcarenitas, ¢: laminitas con niveles de diatomitas, d: calizas, e: limos y arenas, f: yesos; 1: filosil., 2: calcita,
3: dolomita, 4: cuarzo, 5: feldesp., 6: yeso, 7: halita, 8: 6palo A; 9: esmect. 10: ilita, 11: caol +clorita, 12: palig.
13: parag. 14: caolinita, 15: clorita. (Columna estratigrdfica tomada de Ott d’Estevou & Montenat, 1990)
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Figura 3. Litologia y mineralogia global y de arcillas de la serie de Los Molinos del Rio Aguas. a: calizas
de algas, b: margas limosas, ¢: margas, d:laminitas, e: niveles de diatomitas, I: yesos; 1: filosil., 2: calcita, 3:
dolomita, 4: cuarzo, 3: feldesp., 6: yeso, 7: 6palo A; 8: esmect. 9: ilita, 10: caol + clorita, 11: palig. 12: parag.
13: clorita, 14: caolinita. (Colimna estratigrdfica tomada de Ott d'Estevou & Montenat, 1990)

En cuanto a la paragonita se ha medido el
incremento angular 20 entre las reflexiones
00.10 de la ilita y de la paragonita, el cual estd
comprendido para las muestras estudiadas en-
tre 1'61 y 1'78 A, si bien hay que hacer notar
que la dnica serie que presenta valores superio-
res a 1770 A es la serie de Los Yesos (LY).

Discusion y conclusiones

Area fuente de los materiales
Del estudio de lamineralogia global y de la
mineralogfa de arcillas, asi como del andlisis de
los pardmetros cristalogrdficos medidos en
filosilicatos, se pueden obtener una serie de
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Figura 4. Litologfa y mineralogfa 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: filosilicatos, 2:
calcita, 3: dolomita, 4: cuarzo, 5: feldesp., 6: yeso, 7: halita, 8: 6palo A; 9: esmect. 10: ilita, 11: caol + clorita,

12: palig. 13: parag. 14: caolinita, 15: clorita.

consideraciones acerca de las rocas de las dreas
fuente.

La alta cristalinidad de la ilita, clorita y
paragonita sitda su zona de procedencia en las
rocas metamérficas que constitufan los relieves
emergidos circundantes. Igualmente el estudio
de larelaci6n de intensidades de las reflexiones
basales de las micas indica un carécter fengitico
de las mismas, propia de la mayorfa de las

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

Comparando los datos del espaciado basal
de las micas aquf estudiadas con los proporcio-
nados por Martin Ramos (1976), Nieto Garcia
(1983) y Nieto et al. (1989) relativos arocas 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. Seric estratigrifica y mineralogia 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: esmect. 9: ilita, 10: caol + clorita, 11: palig. 12: parag. 13: caolinita, 14: clorita.

comparacién de pardmetros medidos en los
materiales de la cuenca de Sorbas con los de
materiales de la zona central de las Cordill=ras
Béticas, calculados por los autores citados, se
ha realizado la medicién de los mismos en
materiales metamérficos de los complejos
Nevado-Fildbride y Alpujdrride de las zonas
orientales de las Cordilleras Béticas obtenien-
do como resultado la total aplicabilidad de los

trabajos citados a !as zonas estudiadas. Asf
pues, el espaciado basal de las micas, que oscila
para la mayoria de las secuencias entre 9.960 y
9.965 A, es propio de los hallados por los
autores mencionados en micas del complejo
Nevado-Fildbride de las Cordilleras Béticas, y
maés concretamente del manto del Mulhacén.
Para la serie LY el espaciado es algo mayor
(9.980 A), lo que significaria que parte de las



36 SANCHEZ BELLON, A. etal.

MINERALOGIA

MINERALOGIA DE ARCILLAS

TOTAL

2 li 2-20 y

B2 E oo
EEE

L]
%

=N

A [_TITI]

=\l =N
W =———

oy ——mll £

=

Figura 6. Columna estratigrifica y mineralogia, tanto global como de arcillas, de la serie de Zorreras.
a: margas y margas arerosas, b: arenas, c: paleosuelos d: calizas blancas lagunares, e: limos rojos, f: calizas
arenosas y molasa amarilla, g: conglomerados. 1: filosil., 2: calcita, 3: dolomita, 4: cuarzo, 5: feldesp.; 6:
esmect. 7; ilita, 8: caol + clorita, 9: palig. 10: parag. 11: clorita, 12 caolinita. (Columna estratigrdfica tomada

de Ott d'Estevou & Montenat, 1990)

ilitas procederian de las filitas alpujérrides. El
valor del espaciado basal de las cloritas (14.14
a 14.30 A) sittia también su procedencia en el
complejo Nevado-Fildbride dado que los mate-

riales alpujédrrides no suelen mostrar espacia-
dos superiores a 14.15 (Nieto Garcia, 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-
Fildbride (Martin Ramos, 1976), y en materia-
les pertenecientes al complejo Alpujdrride (Mar-
tin Ramos, 1976: Nieto Garcfa, 1983). Dentro
de este complejo se ha encontrado paragonita
tan sélo 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
(Martin Ramos, 1976). En una representacién
binaria de los espaciados basales de ilita y
paragonita, los puntos correspondientes a las
muestras estudiadas se situarian dentro del cam-
po perteneciente a rocas nevado-fildbrides del
manto del Mulhacén, si bien muy cerca del
limite de las filitas alpujarrides. Mucho mds
definitivo en este sentido es la utilizacién del
incremento angular 20 de las reflexiones d
00,10 de la ilita y la paragonita, que para los
sedimentos estudiados oscilaentre 1.61y 1.78.
Estos valores son indicativos de una proceden-
ciade las micas a partir del manto del Mulhacén
del complejo Nevado-Fildbride para todas las
secuencias a excepcion de la serie LY tnica
que presenta un valor medio superior a 1.7
(1.723), mds propio de las filitas alpujdrrides
(Martin Ramos, 1976).

Se deduce pues que los pardmetros
cristalograficos de los minerales de la arcilla
heredados (ilita, paragonita y clorita) relacio-
nan a éstos con rocas del complejo
Nevado-Fildbride, concretamente con rocas del
manto del Mulhacén. No obstante, en la serie de
Los Yesos, también se hareconocido la presen-
cia de filosilicatos procedentes del complejo
Alpujdrride.

Hay que precisar que durante el trdnsito
Mioceno-Plioceno, la cuenca de Sorbas estaba
limitada en el margen norte por el complejo
Nevado-Fildbride y en el borde sur se situaban
depdsitos tortonienses (turbiditas, conglomera-
dos y megabrechas) constituidos fundamental-
mente por cantos procedentes de este mismo
complejo. La aparicién en la serie de Los Yesos
de materiales alpujérrides se deberfa, bienauna

mayor abundancia de cantos de este complejo
en los depésitos tortonienses del sector occi-
dental de la cuenca; bien a que la emersién de
los sedimentos tortonienses en la zona oeste se
produjo mds tarde, lo que permitié que en el
Messiniense inferior llegaran a la zona de Los
Yesos aportes procedentes de los relieves
alpujdrrides situados al Sur.

Medio de depdsito

La caracterizacién del medio de depdsito
en el que tuvo lugar la sedimentacién de los
materiales se ha basado principalmente en los
minerales de neoformacion, ya que sus condi-
ciones genéticas serfan las dominantes en la
cuenca.

Lacomposicién qufmicade los tres tipos de
esmectitas encontradas y su relacién con otros
minerales nos permite proponer para cada uno
de ellos una génesis diferente. El primer grupo
de esmectitas, tipo beidellitas férricas, estdn
presentes en todas las secuencias, si bien, en
proporciones diferentes. Asf, son las més abun-
dantes en las series de Los Yesos, Cariatiz,
Sorbas y parte baja de Zorreras. Estos niveles
son los que muestran ausencia 0 un menor
contenido de paligorskita, y en ellos las
esmectitas son el componente fundamental de
la fraccién arcilla. El origen detritico de las
beidellitas férricas ha sido puesto de manifiesto
pormuchos autores (Trauth, 1977; Thiry, 1981;
Chamley, 1989). De hecho, algunas de estas
secuencias son las de mayor cardcter detritico,
lo cual nos hace pensar que han sido heredadas
a partir de suelos desarrollados en dreas circun-
dantes y por lo tanto no nos dardn informacién
del medio de depésito. El segundo grupo de
esmectitas, beidellitas magnésicas, se habrian
formado a partir de estas beidellitas detriticas
en medios mds confinados con una alta concen-
tracién de magnesio. Estas esmectitas estdn
presentes, sobre todo, en las series de Los
Molinos del Rfo Aguas (LM) y en la parte alta
de Zorreras (ZR), en las cuales andlisis
geoquimicos de la fraccién arcillosa han puesto
de manifiesto un mayor contenido de magnesio
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(Sdnchez Bell6n, 1992), En estas mismas se-
cuencias se han encontrado algunas esmectitas
de tipo saponita aluminica, asociadas también
con paligorskita. Para estas esmectitas se pro-
pone un origen de neoformacién en medios
alcalinos ricos en Mg en los que segtin Weaver
& Beck (1977) un valor de pH inferior a 8
favorece su formacién.

Otro mineral que en parte también ha sido
formado en el medio es la paligorskita. Esta se
habria formado bien por neoformacién, bien
por transformacién a partir de esmectitas
magnésicas en algunos niveles de la serie de
Los Molinos y sobre todo en el techo de la serie
de Zorreras, en donde alcanza hasta el 60% de
la fraccién arcilla (Fig. 6); aquif se ha puesto de
manifiesto mediante microscopia electrénica
como las fibras de paligorskita crecen a partir
de los bordes de esmectitas magnésicas (Fig. 7).
Un segundo tipo de paligorskita seria 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, sino con nivelesde
paleosuelos rojos con costras calcdreas, lc cual
parece dejar claro su origen detritico a partir de
suelos de los relieves circundantes.

Estos datos contribuyen a diferenciar dis-
tintos tipos de medios de depésito. Durante el
Messiniense preevaporitico, serie de Los Ye-
sos, Los Molinos y Cariatiz, se produce un
aumento del confinamiento tal y como indica la
presencia de esmectitas magnésicas y los nive-
les de laminitas de diatomitas que reflejan una
bajatasa de sedimentacién en un medio de poca
energia. En el centro de la cuenca, series de LY
vy LM, este confinamiento, que debié de irunido
aun aumento de la salinidad, es preludio de una
sedimentacién evaporitica qte origina los po-
tentes depdsitos de yesos que se encuentran en
ambas series. En algunos niveles de la serie de
Los Molinos debieron de alcanzarse las con-
centraciones iGnicas necesarias para la forma-
cién de paligorskita a partir de esmectitas
magnésicas. Por contraen zonas de borde como

Cariatiz, el confinamiento, que debié 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
arrecifales que coronan la serie. Ambos tipos de
sedimentacién se enmarcan en el contexto de
descenso del nivel del mar que origina la
progradacidn de los arrecifes hacia el Sur y la
formacién de subcuencas en las zonas mds
deprimidas.

En el Messiniense postevaporitico tiene
lugar la subida del mar en la cuenca de Sorbas
instaurdndose una sedimentacién marina du-
rante un periodo de tiempo en el que se deposita
la serie de Sorbas con alternancia de calizas
arenosas y margas arcillosas (Ott d’Estevou,
1980 y Ott d’Estevou & Montenat, 1990). A
continuacion 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 (Ott d’Estevou,
op. cit.). En estos limos se encuentra la
paligorskita asociada a suelos calcdreos. En la
parte alta de la serie. una lumaquela registra la
transgresion pliocena. Las condiciones energé-
ticas indicadas por la lumaquela debieron de

Figura 7. Microfotografias de SEM de fibras de
paligorskita que crecen a partir de ldminas de
esmectitas magnésicas.
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durar poco tiempo pues el nivel inmediatamen-
te superior presenta gran cantidad de paligorskita
(60 % de la fracci6n arcilla) formada en el
propio medio tal y como se deduce de su creci-
miento a partir de esmectitas magnésicas (Fig.
7). Esto nos sitia en unas condiciones de gran
confinamiento en un medio calmado con alta
concentracién de silice y magnesio.

Grado de diagénesis

Sobre la historia sufrida por los materiales
tras su sedimentacién 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
desestabilizado; Mufler & White (1969) y Velde
(1977) establecen el limite de estabilidad de
ambos minerales en torno a los 80°C. Por otra
parte, la formaci6n de 6palo CT a partir de silice
biogénica durante la diagénesis implica que se
alcancen temperaturas entre 45 y 69°C y la
presién entre 250 y 660 Kg/cm® (Aoyagi &
Kazama, 1980). Al encontrarse 6palo CT junto
a Gpalo A las condiciones de diagénesis debie-
ron situarse en torno al limite de transformacién
del 6palo A en 6palo CT, es decir, 250 Kg/cm?
y 45° C, correspondientes al limite entre las
zonas A y B de la etapa de compactacién
temprana, Etapa I, de Aoyagi y Kazama.
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Caracterizacion de ladrillos de Monumentos Mudéjares en
Calatayud, Zaragoza. Composicion mineralégica y datacion
por termoluminiscencia.

M® Pilar LAPUENTE MERCADAL ‘"'; M* Pilar RAMIREZ INGLES """y Peter CLARK

(1) AreaCristalografia y Mineralogfa. Facultad de Ciencias Geol6gicas. Universidad de Zaragoza.
50.009 ZARAGOZA
(2) The Research Laboratory for Archaeology. Oxford University. OXFORD OX1 3QJ England.

Abstract: Described in this paper are the mineralogical and textural characteristics of bricks and
mortar of three Mudejar Monuments from Calatayud (Zaragoza). These ceramic elements belong to
areas which are thought to be different in cronology. Six main groups have been distinguished by
optical microscopy and X-Ray Diffraction. One sample of each group was submitted to
thermoluminiscence analysis to investigate the age difference between the bricks. The TL dates obtained
range from the 14th to 19th centuries AD. With some exceptions, the TL ages are younger than
expected. It is postulated that late 18th and 19th century AD dates could have resulted from dating
bricks associated with later restoration work. Mortar composition and texture are similar in each zone
studied regardless of brick cronology.

Key words: Archacometry, ceramics, bricks, mortar, thermoluminiscence.

Resumen: En este trabajo se estudian las caracteristicas mineraldgicas y texturales de ladrillos y
morteros de Monumentos Mudéjares de Calatayud (Zaragoza). Estos elementos cerdmicos forman
parte de dreas con supuesta cronologfa diferente. Mediante Microscopfa éptica y Difraccién de Rayos-X
se diferenciaron 6 grupos con caracteristicas propias. Se analiz6 por termoluminiscencia una muestra
de cada grupo para investigar la edad de los ladrillos. Los resultados de esta datacién variaron entre
los siglos XIV al XIX. En general, estas edades resultaron ser mds recientes de las supuestas. No se
descarta que los ladrillos de edades mds recientes sean el resultado de reparaciones posteriores a su
construccion. La composicién y textura del mortero de unién de los ladrillos resultaron ser préctica-
mente iguales en todas las 4reas estudiadas independientemente de la cronologfa de los ladrillos a los
que cementan.

Palabras clave: Arqueometria, cerdmicas, ladrillos, mortero, termoluminiscencia.

Introduccién y objetivos objeto de estudio para su restauracién, estando

en la actualidad en distintas fases de trabajo.
Con motivode estas obras, se nos planteé la
posibilidad de estudiar los elementos construc-

Entre los conjuntos arquitecténicos mds
representativos del Arte Mudéjarde Aragén, se

encuentran las iglesias de San Andrés, San
Pedrode los Francos y Santa Marfaen Calatayud.
Recientemente, estos Monumentos han sido

tivos de estos Monumentos, con la finalidad de
investigar las posibles diferencias composi-
cionales entre ladrillos de supuesta cronologia
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Figura 1. Iglesia de San Andrés. b) Planta segiin Borrds (1984).

Situaci6én de las muestras estudiadas. Los niimeros hacen referencian a la situacién de los ladrillos y sus
morteros estudiados. Las letras indican la localizacién de las muestras analizadas por TL. El asterisco (*)
muestra la ubicaci6n de la muestra de sustrato natural tomada por sondeo para el anélisis de TL.

diferente. Asf se marcé un triple objetivo: a)
comparar la composicién de los ladrillos de
distintas partes de cada edificio, o entre conjun-
tos del mismo Monumento en los que se supo-
nia una cierta diferencia cronolégica en su
construccién, especialmente en los elementos
de las Torres; b) comparar la composicién de
los ladrillos de los distintos Monumentos estu-
diados; y c) comprobar si existia alguna rela-
cién entre composiciones diferentes y etapas
constructivas diferenciadas. Respecto al estu-
dio de los morteros se centré en contrastar si
existia alguna relacién entre posibles diferen-
cias composicionales o texturales y su asocia-
cién con los ladrillos a los que cementan.

Lalglesiade San Andrés (Fig. 1) parece ser
el Templo mds antiguo de Calatayud. La parte
superior de su torre octogonal mudéjar, el cuer-
pode campanas, estd fechada documentalmente
en 1509, pero para el cuerpo inferior se baraja la
hip6tesis de ser mds 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 XTIV hastael siglo XVI. El conjunto estd
siendo restaurado, no descartdndose que algu-
nas zonas hayan sido reparadas con posteriori-
dad a su construccién.

La Iglesia de San Pedro de los Francos
(Fig. 2) parece ser del siglo XIV, con planta de
salén y portada gética. Su cardcter mudéjar
queda patente en la decoraci6n de ladrillo de los
tres dbsides y en los esgrafiados policromados
del interior. No estd claro que su Torre, de
planta cuadrada y estructura de alminar con
ausenciade decoracién de ladrillo, seacoetdnea
con la Iglesia, e incluso podria ser anterior.

En el Conjunto histérico-artistico de Santa
Maria (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 datacién fiable para los cuerpos inferiores.
Es posible que su construccién se iniciase en el
siglo XIV 6 XV, El claustro, considerado el de
mayores dimensiones entre los claustros mudé-
jares, es de planta rectangular y parece haber
sido construido en la segunda mitad del siglo
X1V,

Metodologia

El muestreo se realiz6 en dos fases, en la
primera se tomaron las piezas cerdmicas con
sus respectivos morteros, para realizar su estu-
dio mineralégico-textural. Con los resultados
obtenidos, (véase la Tabla 1) se realizé un
segundo muestreo, eligiendo una muestra de
cada grupo establecido en el anilisis
composicional, para ser analizada por
Termoluminiscencia (TL).

El problema a estudiar en San Andrés se
centré en comprobar si existia alguna diferen-
cia notable en la composicién de los ladrillos de
la Iglesia y de la Torre, asi como entre las
distintas partes de la Torre. Asf se muestrearon
ladrillos y morteros de la parte interna y alma
del muro de la Torre a distintas alturas (Fig. 1a),
se tomaron varias muestras de la fachada prin-
cipal (muestras 14 y 15 en la Fig. 1b) y de los
pilares del Templo (Fig. 1b), asf como una
muestra del sustrato natural (unos 250 grs) para
calcular, en el andlisis de TL, la dosis de
irradiacién 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. 2ay 2b). En



SAN PPHINo

SAN PEDRO

Figura 2. Iglesia de San Pedro de los Francos. b) Planta segtn Borrds (1984), Situacion de las muestras estudiadas. Referencias como en la figura |,

R g ATTVAVIYEN INANAVT



CARACTERIZACION DE LADRILLOS DE MONUMENTOS ... 45

- WO

SANTA MARIA

Figura 3. Iglesia de Santa Marfa, Situacion de las muestras estudiadas

el Conjunto de Santa Marfa, 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 tamafio de las muestras cerdmi-
cas, tomadas en la primera fase, no permitié
realizar el estudio por TL. (Fig. 3).

En cada figura, correspondiente a cada

Monumento, se refiere con niimeros, la locali-
zacion de los elementos cerdmicos y sus corres-
pondientes morteros, y con letras, la de las
muestras que [ueron analizadas por TL una vez
realizado el estudio mineralégico-textural. Se
ha marcado con un asterisco la ubicacién del
sustrato natural, tomado por sondeo a una pro-
fundidad de | m.
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La determinacién de la mineralogia y
textura de los ladrillos y morteros se ha reali-
zado mediante microscopia 6ptica de luz
transmitida y difraccién de Rayos X.

El estudio de ldminas delgadas de ladrillos
mediante microscopfa de polarizaci6n permite
identificar los granos minerales y fragmentos
de rocas que constituyen el desgrasante del
producto cerdmico, asi como caracterizar su
morfologia y proporcién relativa. Igualmente,
es posible observar las caracteristicas Gpticas
de la pasta o matriz arcillosa, especialmente su
birrefringencia. Esta caracterizacién orienta
sobre aspectos de latecnologfade la produccién
cerdmica, y en particular sobre las condiciones
de coccién. (Rice, 1987).

El andlisis de la mineralogia de la pasta se
ha llevado a cabo mediante difraccién de rayos
X por el método de polvo sobre muestra total y
muestra descarbonatada, asi como en agregado
orientado de la fraccién menor de 2y, con
tratamientos de solvatacién con liquidos orgé-
nicos. Esta técnica permite identificar los mine-
rales de la arcilla relictos y los neoformados en
la coccién de las piezas o en la hidrélisis poste-
rior.

Entre los métodos de datacion absoluta
para material arqueolégico, la técnica de
Termoluminiscencia (TL) es la de mayor apli-
cacién para restos cerdmicos ya que permite
datar objetos que hayan sufrido un calentamiento
importante en su elaboracién (proceso de coc-
cién) o durante su utilizacién.

Esta técnica se basa en el fenémeno fisico
de emisi6n de luz cuando el material se calienta.
Laintensidad de esta emisién es proporcional a
la magnitud de la dosis radiactiva que harecibi-
do después de su coccién y como ésta se consi-
dera constante en el tiempo, permite calcular la
edad del elemento cerdmico mediante la expre-
sién dada por Aitken (1974):

DE (Dosis Equivalente) + I (factor correcci6n)
EDAD =

DA(Dosis Anual)

donde, DE + I representa la Dosis Total, o

dosis absorbida por la muestra desde su dltima
coccibn hasta efectuar la medida, siendo pro-
porcional a la TL natural.

LaDosis Anual sedebe alacontribuciénde
elementos radiactivos presentes en la muestra,
¥y se expresa por la conjuncién de las distintas
dosis o, f3, v :

DA =aDa + DB+ Dy

Para una explicacién més exhaustiva del
principio fisico de TL y su resolucién para
muestras arqueol6gicas, puede consultarse el
trabajo de Arribas et al, (1989).Las dataciones
se realizaron mediante la técnica de grano fino
(Zimmerman,1971), separdndose la fraccién
mineral con un tamafio de grano comprendido
entre 1 y 8 1. Las medidas de TL se efectuaron
con un equipo automdtico Ris¢ TL/DA-10
provisto de un tubo fotomultiplicador.

El calculo de la Dosis Equivalente, o dosis
artificial B necesaria para producir en la mues-
tra una intensidad de emisién TL igual a la
arqueoldgica, se realizé mediante el método de
las dosis aditivas, suministrando sucesivas
irradiaciones con una fuente beta calibrada de
Sr*-Y®. Con una segunda dosis se comprob6
su posible comportamiento supralineal,
obteniéndose un valor nulo de este factor (I)
para todas las medidas efectuadas. Las mues-
tras se precalentaron a 150° C durante 100 seg.
para evitar las sefiales inestables de TL, y se
realiz6 el “test plateau” en el que se representa
la relacién entre las intensidades de TL natural
eirradiada en funcién de latemperatura (Aitken,
1985), para averiguar el rango de temperatura
correcto para realizar las mediciones. Elcdlcu-
lo de la Dosis Anual ( o, B, ¥ ) se realizé por
medio del método de medidas indirectas, usan-
do una combinacién de técnicas que permiten
calcularlos is6topos radiactivos de U2 Th*%2,
y K% presentes en las muestras. Las técnicas
utilizadas en este trabajo han sido la medida de
la actividad o, que permite calcular el conteni-
doen Uy Th de la muestra y las dosis ¢, By ¥
asociadas, y el andlisis de K por fotometria de
llama.
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El factor a, de efectividad de la dosis o, se
determiné mediante una curva adicional irra-
diando con una fuente de Am*,

Ladosisy ambiental o externa (ladel terre-
nocircundante y ladebidaalaradiacién c6smica)
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 cerdmica,
teniendo en cuenta varios factores de correc-
cién dependiendo de la geometria del yaci-
miento; en este trabajo se opté por la segunda
posibilidad.

Conocido el porcentaje de isétopos
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 =aDoy(U+Th) + DB(U+Th) + DB(K) +
Dy(U+Th) + DY(K) + Dy ext + Dy c6sm.

Dichos valores se han expresado en por-
centaje de dosis @, B, ¥, siguiendo los factores
de correcci6én de Aitken (1985).

Segtin Zimmerman (1971) otro factor que
incide en la determinacién de las medidas es el
contenido en agua presente en la cerdmicay la
contenidaen el terreno circundante. Finalmente
se consideraron el error aleatorio (propio de la
operacién de medida) y el sistemdtico (debido
al sistema de medida) segin el método de
Aitken (1976).

Resultados experimentales

Caracterizacidn mineralogia y textual

El estudio composicional y textural de los
ladrillos permitié diferenciar varios grupos
(1,2,3a,3b,3c,4), atendiendo a criterios
macroscépicos (color; homogeneidad-
heterogeneidad textural; laminaci6n textural) y
microscopicos (comportamiento Gptico de la
pasta; presencia de incipientes microcristales,

composicién, proporcién y morfologia de los
desgrasantes; proporcién pasta/desgrasantes),
contrastando con las fases minerales obtenidas
por difraccién. Las muestras correspondientes
acada grupo, suubicacién en cadaMonumento,
sus caracterfsticas macroscépicas, asf como las
fases minerales obtenidas por difraccién se
expresan en la Tabla 1.

El grupo 1 se caracteriza por presentar una
matriz arcillosa (fundamentalmente ilita) con
comportamiento anisétropo frente ala luz pola-
rizada. Como desgrasantes contiene abundan-
tes clastos de cuarzo, de tamaifio limo y arena
fina, escasos fragmentos de roca (cuarcita y
grauvaca) de tamafio arena gruesa, fragmentos
fésiles de conchas de bivalvos y gasterépodos
constituidas por calcita (esparita) y restos de
materia orgdnica (vegetales) no descompues-
ta totalmente en la coccién de las piezas. El
conjunto de desgrasantes que se distribuyen
homogéneamente por la pasta, supone un 25%
frente alamatriz. 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 distribucién heterogénea de
desgrasantes que suponen en total un 15%, con
granulometria 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 fésiles; no presenta restos de materia orgé-
nica, pero si moldes de fragmentos vegetales;
por tiltimo engloba escasos fragmentos de otros
restos ceramicos (chamota).

El grupo 3 presenta mayores diferencias
en su composicién y textura. Se ha dividido en
tres subgrupos con menores diferencias entre
si. El subgrupo 3a presenta una pasta con
caracteristicas pseudoisétropas frente a la luz
polarizada, debido a las reacciones sufridas por
los filosilicatos en el proceso de coccién (Fig.
4). Respecto a la proporcién de desgrasantes,
distribucién y tamafio del cuarzo presenta ca-
racteristicas semejantes a las descritas para el
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Tabla 1. Caracteristicas macroscépicas y fases minerales analizadas por DRX en los grupos
composicionales establecidos en los ladrillos y localizacién de las muestras en cada Monumento.

LAFUENTE MERCADAL ,M*, P. etal.

STA M*: 27

Concentrac. diferencial Fe.

Tacto pulverulento

GRUPO | LOCALIZACION CARACTERIST. DRX
Muestras MACROSCOPICAS
1 SAN ANDRES: Color: Cuarzo-Calcita-
COLUMNAS: A -1 Rojo Anaranjado Dolomita-Yeso-llita-
Munsell 10R 7/6 Hematites
Textura:No bandeada
Inhomogénea
Porosidad moldica
2 SAN ANDRES: Color: Anaranjado Cuarzo-Calcita-
BASE TORRE: B-3 -4 Munsell SYR 6/4 Dolomita-Yeso-Ilita-
Textura: No bandeada Moscovita-Hematites
Inhomogénea
Porosidad moldica
Chamota
3a SAN ANDRES: Color: Amarillento Cuarzo-Calcita-Felds-
Arc BASE TORRE: 2 Munsell 10YR 8/4 Diopsido-Essenita-
MEDIA TORRE: 8 Textura: Inhomogénea: Gehlenita-Wairakita-
SUPERIOR TORRE: 10-13 Concentrac. diferencial Fe | Ilita-Hematites-
Punteados de cal
SAN PEDRO: COLUMNA: F |Porosidad méldica
3b |SAN ANDRES: Color: Rosa Anaranjado Cuarzo-Diopsido-Felds-
SUPERIOR TORRE: 12 Munsell 10R 6/4 Yeso-Essenita-
MEDIA TORRE: C-5-6-7 Textura: = Grupo 3a Gehlenita-Wairakita-
Tlita-Hematites
SAN PEDRO:
SUPERIOR TORRE: 20-21-22
STA M*:
INFERIOR TORRE: 24-25-26
SUPERIOR TORRE: 30-31-32
3c SAN PEDRO: Color: Amarillento Cuarzo-Yeso-Diopsido-
INF-MEDIA: E-16-17-18-19 | Munsell 10YR 7/4 Felds-Essenita-
Textura: = Grupo 3a Gehlenita-Wairakita-
STA M*: Mita-Hematites
INF-MEDIA: 23-28-29
4 SAN ANDRES: Color: Rojizo Cuarzo-Diopsido-
SUPERIOR TORRE: D-9-11 | Munsell 10R 5/6 Plag(An)-Gehlenita-
FACHADA: 14-15 Textura; Bandeada Yeso-Hematites-

Wollastonita-(Mullita)
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grupo 1. Distintivo del subgrupo 3a es la pre-
senciade restos de carbonatos (cal) en grumos
microcristalinos que han servido de nicleo de
crecimiento de microcristales progrados por
reaccion en la coccién (di6psido, essenita y
gehlenita, fundamentalmente, junto con un
mayor 0 menor porcentaje de silicatos de Ca
hidratados). No se han observado restos fésiles,
ni restos orgdnicos, pero sf los moldes produci-
dos por ambos. Otra diferencia es la presencia
de fragmentos subredondeados de lutitas con
una mayor concentracién de 6xidos de hierro.
El subgrupo 3b se distingue por la escasez de
grumos de carbonato y el mayor desarrollo, en
tamatfio y especialmente en distribucién, de los
minerales progrados, de forma que confieren a
la pasta un cardcter birrefringente por su distri-
bucién homogénea por toda ella. A diferencia,
el subgrupo 3¢, contiene menor cantidad de
minerales progrados y éstos, sin embargo, han
alcanzado un mayor tamafio, individualizdndose
aescalamicrométrica, Un carédcter distintivo es
la presencia de abundante yeso lenticular (Fig.
5) de tamafio milimétrico que se orienta
subparalelo a los bordes de la pieza cerdmica.

El grupo 4 presenta un mayor porcentaje
de desgrasantes (30%) que le confieren inclu-
50 un tacto pulverulento. Su morfologfa extre-
madamente angulosa, su distribucién irregular
y su escasa seleccién del tamafio hace pensar
que pudieron ser afiadidos intencionadamente a
la pasta (Stoltman, 1989). Por otra parte, los
minerales progrados se han desarrollado con
un mayor tamafio que en el grupo anterior,
obteniéndose ademds fases minerales de mayor
temperatura (wollastonita, anortita e incluso
muy ocasionalmente mullita) y perdiéndose,
por completo, la estructura cristalina de los
filosilicatos.

El mortero utilizado en la unién entre las
piezas cerdmicas de todos los Monumentos
estudiados estd constituido, casi en su totalidad,
por yeso con una baja proporcién de cal y sin
apenas adicion de dridos. Todos las muestras
estudiadas presentan igual composicién, inde-
pendientemente de la zona del Monumento en
la que se hayan tomado, e incluso de la crono-
logfade los ladrillos que asientan. Solamente el
utilizado en las partes tltimamente restauradas
del Claustro de Santa Marfa muestra una com-

400 1
lcounts]
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256: Q: Cuarzo Dp
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Figura 4. Difractograma de una muestra del grupo 3a, mostrando las intensidades principales de las fases

minerales presentes.



50 LAFUENTE MERCADAL,M", P. et al.

posicién distinta, con predomonio de
aglomerante calcdreo sobre yeso, y un aporte de
aridos de composicién variada (cuarzo, frag-
mentos de calizas, cuarcitas y yeso) de tamafio
arena, inferior a 1.8 mm.

El uso de yeso como aglomerante de mam-
posteria de ladrillo o de piedra es bien conocido
en la arquitectura mudéjar aragonesa, ya que su
rdpido fraguado facilita la realizacién de for-
mas decorativas y estructurales dificiles de rea-
lizar con otros medios (Almagro, 1984).

Datacién por termoluminiscencia.

Los resultados experimentales de la apli-
cacién de esta técnica a una muestra de cada
grupo diferenciado en el andlisis minera-
l6gico-textural se recogen en la Tabla 2. El
rango de temperatura idéneo para realizar las
mediciones result6 estar comprendido entre
250-400°C. Los valores de saturacién en agua
de las muestras se recogen igualmente en la
Tabla 2. El error aleatorio fue nulo y el siste-
mdtico resulté con un nivel de confianza del
68% que permitié obtener edades con un mar-
gen de error < del 5%. Los resultados de esta

datacién dan una cronologfa que varia entre los
siglos XTIV y XIX.

Discusién

Al relacionar las caracteristicas
composicionales de los ladrillos analizados y su
datacién obtenida por TL cabe destacar algunas
consideraciones sobre aspectos de la tecnologia
de estas producciones cerdmicas.

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

minerales presentes.



Tabla 2. Datos analiticos y resultados de la datacién por Termoluminiscencia.

—

Muestra | Dosis Equiv. [ 1 [ Test Plateau| Pico Factora | Dosis Anual | % Relacién Dosis don | % Agua | Edad TL | Error
(Gy) (mGy/ailo) |« g yte % | muestra |(afos) |sistem.
A 297 +/-0.51 |0](250-350°C) |325°3°%s 0.10 48] +/-045 (26 59 15 0 8 620 100
B 209+/-035 |0 [(275-350°C) [330° " 0.10 480+/-049 |27 57 16 0 19 435 70
C 1.50+/-0.18 |0 [(275-325°C) |280° * 0.22 8.14+/-079 |50 38 12 0 21 185 25
D 096+/-0.19 |0 [(250-325°C) (275° " 0.24 859+/-083 |53 36 11 0 21 110 15
E 323 +/-0.42 |0 |(300-400°C) [290° " 0.23 870+/-0.75 |53 36 11 0 13 370 45
F 1.68+/-0.25 |0 |(250-350°C) |300° " 0.23 782+/-078 |50 39 11 0 24 215 30
—— — ——
Grupo Muestra Dosis Arqueoldgica (Gy) Dosis Anual (mGy/aiio) Edad (aios) FECHA
1 A (San Andrés) 297+/-051 481 +/-045 620+ /- 100 1370 + / -100
2 B (San Andrés) 2.09+/-035 480+/-049 435+/-70 1555+/-70
3a F (San Pedro) 1.68+/-025 782+/-078 215+/-30 1775+ /- 30
3b C (San Andrés) 1.50+/-0.18 8.14+/-0.79 185+/-25 1805 +/-25
3c E (San Pedro) 323+/-042 8.70+/-0.75 370 +/-45 1620 + /- 45
4 D (San Andrés) 0.96+/-0.19 8.59+/-083 110+/-15 1880 +/-15
_————

" SOLNFWNNOW 3d SOTTHEAVT 3d NOIDVZIMALOVEVD

s



52 LAFUENTE MERCADAL M P, etal.

lugar entre los 850 y 900 °C, mientras otros
piensan que puede tener lugar a temperaturas
inferiores (650-750 °C) dependiendo de otros
factores, como el tipo de atmésfera y el tiempo
que permanece en coccién. Asi, a una tempera-
tura enire los 650 y 900 °C se produce la
disociacién de la calcita, con formacién de cal
(Ca0) y desprendimiento de CO, Cuando este
proceso ha tenido lugar a temperatura inferior o
igual a los 850 °Cla hidratacién de la cal puede
producir serios problemas al producto cerdmico,
ya que este proceso involucra un fuerte cambio
de volumen por expansién, pero si haalcanzado
temperaturas superiores (850-1100 °C) reac-
cionard con la silice y aldmina de los minerales
de la arcilla, para formar nuevos compuestos, o
minerales progrados como Anortita
(CaAl,Si,0,), Gehlenita (Ca,AlSi,0,),
Wollastonita (CaSiO,), Diépsido(CaMg5i,0,),
Essenita (CaFeAlSiO,), etc. Ademis la forma-
ci6n de estos nuevos minerales se ve acelerada
en condiciones de atmdsfera reductora o cuan-
do la cal es de tamafio de grano muy fino (Tite
& Maniatis, 1975; Maniatis et al, 1983).

Asf las fases minerales presentes en cada
unode los gruposdiferenciados puedenrelacio-
narse con la temperatura de coccién. En los
grupos 1 y2, los minerales presentes correspon-
den a la materia prima original poco o nada
transformada (ilita, cuarzo, calcity, hematites,..)
aportados en parte como desgrasantes. Sin em-
bargo, los ladrillos de los grupos 3 y 4 aunque
fueron elaborados con una pasta de caracteris-
ticas andlogas a las de los grupos anteriores,
arcilla ilitica calcdrea, la historia térmica de las
piezas fue diferente como nos aporta la presen-
cia del resto de las fases minerales detectadas,

Relacionando las caracteristicas compo-
sicionales con la datacién obtenida por TL y la
ubicacién de cada grupo podemos establecer
algunas consideraciones:

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

(Fig.1b) cuya edad (1370+/-100) ha resultado
ser la mds antigua de las analizadas y en con-
sonancia o incluso més antigua de lo esperado,
yaque las referencias documentales apuntaban
una posible edad del siglo XIV. No se han
localizado ladrillos de caracteristicas semejan-
tes en otras partes del mismo edificio o en los
otros Monumentos estudiados. Su composi-
cién, con abundantes carbonatos bien cristali-
zados, restos de materia orgédnica sin descom-
poner, asf como el cardcter birrefringente de su
pasta nos proporciona informacién sobre la
temperatura de coccién relativamente baja, in-
ferior a 850 °C, alcanzada en su elaboracién.

En la base de la Torre se han distinguido
ladrillos que constituyen el grupo 2 cuya edad,
dada por la muestra B, de 1555+/-70 es acorde
con los datos aportados por algunos historiado-
res del arte (Bo:rds, 1984). Los documentos
histéricos revelan que el cuerpo de campanas
estd fechado en 1509, por lo que parece razona-
ble pensar que, con el margen de tiempo que
conllevarfa la edificacién de toda la Torre,
serfan estos ladrillos del grupo 2, los represen-
tantes de las piezas originales de la Torre.
Respecto a las caracteristicas composicionales
de estos ladrillos no presentan grandes modifi-
caciones respecto a los descritos en el grupo 1,
tinicamente varfa en la proporci6n, tamafio y
distribuci6n de desgrasantes, a los que afiadie-
ron chamota en su elaboracién. Por lo que se
refiere a la temperatura de cocci6n no superaria
tampoco los 850 °C ya que los minerales de la
arcilla (ilits) muestran una adecuada
cristalinidad y los carbonatos ro presentan re-
accién, sin embargo podria decirse que debié
ser ligeramente superior a la utilizada en los
ladrillos del grupo | ya que no presenta restos
de materia orgdnica pero si los moldes de frag-
mentos vigetales cuyacombustién se realizaen
torno a los 500 °C (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 nds aun en el cuerpo supe-
rior (grupos 3a, 3by 4), los ladrillos analizados
parecen corresponder a reparaciones posterio-
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res a su construccién ya que los resultados de
TL proporcionan edades de 1805+/-25 para la
muestra C del grupo 3b, y 1880+/-15 para la
muestra D del grupo 4; por lo que respecta a la
edad de las muestras del grupo 3a, puede dedu-
cirse una edad préxima a 1775+/-30, por su
similitud composicional con la muestra F ana-
lizada en San Pedro de los Francos. Las carac-
teristicas 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 coccidn, supe-
riores en todo caso a los 850 °C, sobrepasando
incluso los 950 °C en los del grupo 4.

En San Pedro de los Francos los ladrillos
analizados no presentan grandes diferencias
entre si, correspondiendo todos al grupo 3 (3a,
3by 3c). Se analizaron por TL dos muestras, E
y F, cuyas edades resultan ser mds 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 cronologia
del siglo XITI-XIV (Borrds, 1984). Igualmente
ocurre con la datacién obtenida para la muestra
E, del grupo 3c, que corresponde en distribu-
cién a la parte inferior y media de la Torre y
cuya datacién ha resultado ser de 1620+4/-15,
cuando los datos histéricos revelan que esta
Torre sirvié de atalaya en la guerra de los Dos
Pedros a la que se supone edificada a mediados
del siglo XIV. Sin embargo, la parte superior de
la Torre, el cuerpo de campanas presenta analo-
gias con los ladrillos del grupo 3b presentes en
San Andrés y Santa Marfa, y cuya muestra C,
analizada por TL da una edad de 1805+/-25;
edad que es concordante con la fecharegistrada
de la reparacion llevada a cabo en esta parte
superior de la torre, por los problemas que
presentaba de inclinacién.

En la torre de Santa Maria se han dife-
renciado ladrillos de los grupos 3b, 3c y 4 con
una distribucién no uniforme de estos grupos.
Porlas muestras analizadas y por sus semejanzas
con los componentes ceramicos de los otros dos
Monumentos, puede deducirse que esta Torre

es la que ha sufrido mds fases restauradoras; sin
embargo el hecho de no haber realizado ningiin
andlisis de TL en este Edificio hace que tome-
mos este dato con precaucién. Las referencias
documentales atienden a la similitud de la plan-
ta de construccién de las torres de San Andrés
y Santa Maria y a la presencia de contrafuertes
en su exterior, rasgo que parece ser caracteris-
tico de las torres mudéjares tardias, para consi-
derar que ambas se construirian 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, resultarian edades de
1620+/-45 para la parte inferior y la zona de
campanas de esta torre de Santa Maria.

Conclusiones

A través del estudio mineralégico-textural
se diferenciaron seis grupos principales de la-
drillos presentes en uno o en varios Monumen-
tos, relaciondndose elementos cerdmicos de
composicién semejante en distintas édreas del
mismo Edificio y entre Conjuntos distintos.

En el andlisis por termoluminiscencia de
una muestra de cada grupo se obtuvieron eda-
des comprendidas entre los siglos XIV y XIX.
En general, esta cronologfaresult6 ser algo mas
reciente de lo supuesto. Las diferencias
mineralGgicas y/o texturales utilizadas para la
separacion de grupos, resultaron ser adecuadas
para diferenciar etapas constructivas o
restauradoras, lo cual ha permitido establecer
una posible distribucién areal de etapas diferen-
tes para las Torres de los Conjuntos estudiados.

La materia prima utilizada en las piezas
cerdmicas fue una arcilla ilftica calcdrea con
algo de yeso. La naturaleza de los desgrasantes
de los ladrillos parece corresponder a la presen-
te en una arcilla natural, con excepcién de los
fragmentos de cerdmica (chamota) del grupo 2.
Sin embargo, el exceso de desgrasantes,
morfologia y tamafio del cuarzo del grupo 4,
parecen ser indicio de haber sido afiadidos. Las
mayores diferencias composicionales se en-
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contraron entre los ladrillos correspondientes a
grupos cronolégicamente m4s distantes. Los
ladrillos mds antiguos (siglo XIV) correspon-
den a una tecnologia de produccién menos
elaborada con temperaturas de coccién relati-
vamente bajas (650-850°C). Por el contrario las
piezas mds modernas (siglos XVIII-XIX) se
elaboraron a mayores temperaturas (>850 °C)
especialmente las correspondientes al grupo 4
quienes habrian superado los 900-950 °C.

El mortero de unién entre los elementos
cerdmicos, mezcla de yeso pulverulento, algo
de cal y escasos 4dridos result6é de composicién
y textura pricticamente constantes en todas las
dreas estudiadas, independientemente de lazona
o de la cronologia de los ladrillos a los que
asientan. Parece probable que el yeso fibroso,
que aparece asociado alamicroporosidad de las
muestras de los grupos 1,2 y 3b, tenga su origen
en la infiltraci6n y precipitacién de soluciones
ricas en sulfato de calcio procedentes de los
morteros. Sin embargo, el yeso lenticular carac-
teristico del grupo 3c parece formar parte de la
textura original del ladrillo.
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Influencia de los elementos menores en la estabilidad de la
andalucita en rocas graniticas del Macizo Ibérico.
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Abstract: Textural and compositioral features of accessory andalusite and sillimanite from
Hercynian granites, were studied to define their main distinctive characteristics. Microprobe analyses
show that Fe and other 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 caracterfsticas texturales y composicionales de andalucitas (y sillimanitas) han
sido estudiadas en una serie de granitos y leucogranitos del Hercinico Ibérico. Los andlisis muestran
la existencia de elementos menores abundantes (especialmente Fe) en estos polimorfos y que pueden
desplazar su equilibrio de hasta 100° C en un espacio P-T, permitiendo la posibilidad te6rica de que
exista andalucita en equilibrio con un liquido granftico. Este fenémeno se verfa favorecido por el

cardicter saturado en H20 de los fundidos.

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

Introduccién

Dejando aparte los ejemplos de conta-
minacion local de magmas graniticos por rocas
peliticas de contacto, existen dos tipos de aso-
ciaciones de rocas graniticas peraluminicas
(Crawford & Windley, 1990) que pueden con-
tener andalucita entre sus minerales constitu-
yentes. Una de ellas corresponde a granitos
directamente relacionados con procesos
metamérficos y tasas de fusién parcial muy
bajas, y otro, a asociaciones leucograniticas
presentes en dominios corticales superficiales,
y relacionadas con masas de granitos

peraluminicos que han sufrido procesos de
cristalizacién fraccionada. Estos tltimos serdn
objeto exclusivo de este trabajo.

Las rocas graniticas portadoras de
andalucita corresponden, fundamentalmente, a
rocas aluminicas de tipo “S”" (Chappell & White,
1974). En ellas, los aluminosilicatos raramente
superan el 2% de la composicién modal y
muestran diferentes relaciones texturales con
otros minerales, especialmente con lamoscovita,
fase con la que muy frecuentemente estdn
asociados.

El objeto de este trabajo, es mostrar las
caracterfsticas fundamentales de la composi-
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cién quimica de los polimorfos de Al, SiO,, con
especial énfasis en los granitos hercinicos del
macizo Hespérico, asf como la influencia de los
elementos traza en la estabilidad de dichos
minerales, en presencia de fundidos graniticos.
El trabajo se centra en la andalucita presente en
leucogranitos peraluminicos que han sufrido
procesos de diferenciacién (Corretgé et al.
1985; Sudrez et al., 1987, Corretgé et al., 1991)
como son: Ponferrada (Ferndndez-Sudrez,
1994), Nisa-Albuquerque (Rodriguez Sudrez,
1985), Cabeza de Araya (Corretgé, 1971) y
Valdeverdejo-Puente del Arzobispo (Dat. Ined.).

Metodologia

Las observaciones microscépicas se han
realizado sobre unas seiscientas muestras per-
tenecientes a diferentes macizos hercinicos de
la Peninsula Ibérica y, a efectos de compara-
cién, de granitos de Cornualles (Exley et al.,

FERNANDEZ-CATUXO, J. etal.

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

El andlisis quimico de los polimorfos de
aliimina se realiz6 con la microsonda electréni-
ca del Laboratorio de Geologia y Geoquimica
de los Servicios Comunes de la Universidad de
Oviedo (CAMEBAX SX-50), bajo las siguien-
tes condiciones de trabajo: Corriente de ima-
gen: 10 n.A.; Energfa de activacién: 15 Kv.;
Tiempo de integracion: 10 s. Los resultados
obtenidos fueron sometidos al programa de
correccién ZAF. Los elementos analizados fue-
ron: Si, Al, Ti, Cr, Fe, Mn, Mg, Ca, Nay K
(Tabla I).

Caracteristicas de los Polimorfos de ALSiO,
en los macizos estudiados

En las rocas graniticas estudiadas, la
andalucita se presenta bdsicamente en dos tipos

Tabla I. Seleccién de andlisis y formulas estructurales de and y sill.

Ponferrada Cabeza de Araya Valdeverdejo-P. del A.
Andalucita (N=9) Sillimanita (N=11) Andalucita (N=9) Andalucita (N=9)
Media rango Media rango Media rango Media rango
Si02 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
Tio2 0,05 0-0,2 0,00 0-0,04 0,02 0-0,09 0 0
Cr203 0,00 0-0,01 0,01 0-0,08 0,03 0-0,13 0 0
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 0,00 0 0,01 0-0,08 0,00 0 0 0
MgO 0,02 0-0,04 0,01 0-0,05 0,02 0-0,04 0,03 0-0,05
Ca0 0,04 0-0.1 0,03 0-0,09 0,07 0-0,13 012 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 0,00 0 0,02 0-0,04 0,00 0-0,01 0 0 |
TOTAL | 100,72 99,27 100,85 100,03
Férmula estructural (en base a 5 Oxigenos)
Si 1,00 1-1,01 1,00 0,99-1,02 117 0,99-1,00 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 0,00 0 0,00 0,00 0,00 0 0 0
Cr 0,00 0 0,00 0,00 0,00 0 0 0
Fe 0.00 0-0,02 0,01 0-0,01 0,01 0-0,18 0,01 0-0,02
Mn 0,00 0 0,00 0,00 0,00 0 (¢] 0
Mg 0,00 0 0,00 0,00 0,00 0 0,00 0
Ca 0,00 0 0,00 0,00 0,00 0 0,00 0
Na 0,00 0 0,00 0-0,02 0,00 0 0,00 0
K 0,00 0 0,00 0,00 0,00 0 0 0
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texturales diferentes: como cristales aislados o
en forma de agregados de hdbito redondeado o
alargado (Fdez-Catuxo, 1991).

Las andalucitas que aparecen como crista-
les aislados son idiomérficas, exhibiendo con
frecuencia, niicleos o porciones con pleocroismo
rosado. A este tipo textural pertenecen las
andalucitas de mayor tamaifio. Estos cristales
aislados, se encuentran con frecuencia asocia-
dos a moscovita, cordierita y turmalina, pero
también pueden aparecer incluidos en fases
tipicamente magmaticas como feldespatos.

Las asociaciones de andalucitas que hemos
denominado “agregados” son acumulaciones
de tamafio y forma variables, (equidi-
mensionales a alargados), formadas por dimi-
nutos cristales predominantemente alotrio-
mérficos. En ocasiones estdn moscovitizados y
asociados a sillimanita,

Granito de Ponferrada.

El granito de Ponferrada (N de Le6n) es un
granito de dos micas con megacristales de
feldespato potasico en el que son diferenciables
dos facies principales: a) facies de grano grue-
s0, y b) facies de grano fino a medio (Sudrez,
1970; Fernandez Sudrez, 1994). Ambas facies
presentan una textura hipidiomérfica granular,
con una mineralogia esencial de cuarzo,
plagioclasa, microclina, moscovita y biotita.
Ademds de la andalucita y sillimanita, entre los
accesorios figuran turmalina, rutilo, granate,
esfena y circon.

En este macizo, la andalucita, que puede
representar hasta el 1,1 % modal, es més abun-
dante en forma de agregados que en cristales
idiomérficos aislados. Existen dos tipos de agre-
gados diferentes: redondeados y alargados. Los
primeros estdn formados por pequeiias
andalucitas equidimensionales, en su mayoria
alotriomérficas, que raramente superan 1 6 2
mm, siendo su tamafio mds frecuente inferior a
1mm. Los agregados de forma alargada, son de
tamaiio similar a los anteriores (hasta 2 mm) y
se disponen casi siempre en los contactos ente
otros cristales de mayor tamaifio, sobre todo

feldespatos y ocasionalmente cordierita, adap-
tdndose a la forma de éstos. Pueden sufrir una
moscovitizacién bien desarrollada o preservarse
total o parcialmente. La sillimanita aparece con
hébito fibrolitico, preferentemente formando
parte de agregados o bien en forma de cristales
prismaticos aislados.

Granitos de Valdeverdejo-Puente del Ar-
zobispo

Estos granitos estdn situados al sur-oeste
del “Macizo cristalino de Toledo” y pertenecen
al conjunto pluténicodiscontinuo de Navalmoral
de la Mata-Puente del Arzobispo. Las rocas
mas frecuentes en estas unidades son: a) grani-
tos biotiticos de grano medio a grueso con
megacristales de feldespato, b) granitos
biotiticos de grano medio a grueso sin
megacristales y ¢) 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 Azutén.
La mineralogia esencial consiste en cuarzo,
feldespato potésico, plagioclasa, moscovita y
biotita, apareciendo como accesorios:
sillimanita, andalucita, rutilo y circén.

La andalucita es un componente importan-
te (hasta 2% modal) y de dimensiones variables
que alcanza tamafios de hasta 2-3 mm. En
general, tiene forma subidiomérfica, aunque
existen cristales idiomérficos 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, biotitay turmalina. La
sillimanita, de hébito fibrolitico, aparece en
intima relacién con la andalucita o en haces
aislados, y, en algunas muestras concretas, pue-
de llegar a ser més abundante que la propia
andalucita. Es comin encontrar la andalucita
moscovitizada y se ha observado algiin 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 granitico zonado, sito en la provincia de
Ciceres y perteneciente a ladenominada “serie
mixta” (Corretgé, 1971, Capdevilaetal., 1973).
Se trata de un cuerpo aléctono, epizonal, de
edad hercinica en el que son diferenciables,
desde el puntode vistatextural y composicional,
tres facies distintas: a) granitos y granodioritas
biotitico-moscovitico-cordieriticos con
megacristales de feldespato potdsico; b) grani-
tos de dos micas de grano grueso no porfidicos,
y c) granitos apliticos y leucogranitos de grano
medio. Lamineralogiaesencial estd constituida
por cuarzo, feldespato potdsico pertitico,
plagioclasa (albita a oligoclasa), biotita y
moscovita. Los accesorios mas importantes son:
cordierita, andalucita, circ6n y apatito. Algunas
facies contienen también abundante granate.

Los polimorfos de Al,SiO, son muy abun-
dantes en estos granitos, especialmente la
andalucita que supera el 2% en algunas mues-
tras. Por esta razén, se ha propuesto incluso el
nombre de “granito andalucitico” para la facies
de granitos de dos micas de grano grueso
(Corretgé et al., 1985). La andalucita aparece
aquf, 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
migmatiticos.

Granito de Nisa-Alburquerque

El granito de Nisa-Alburquerque, pertene-
ciente también a la “serie mixta”, es un cuerpo
intrusivo alargado y alineado con las estructu-
ras hercinicas locales que alcanza unos 95 kil6-
metros de longitud en su eje mds largo. Su
cardcter alumfnico se evidencia por laabundan-
cia de minerales como moscovita, cordierita y
andalucita. Basicamente, se diferencian dos
facies (Rodriguez Sudrez, 1985): a) granito
porfidico con megacristales de feldespato, y b)
granito de grano fino sin megacristales.

El granito porfidico con megacristales de
feldespato, es el mds importante volumé-
tricamente y se caracteriza por tener unatextura

hipidiomérfica heterogranular. La mineralogfa
esencial es abase de cuarzo, feldespato potésico,
plagioclasa, moscovita y biotita. Aparte de los
mencionados, como accesorios aparecen: circén,
apatito, turmalina y opacos, ademds de
andalucita. La facies menos abundante, corres-
pondiente al granito de grano fino sin
megacristales, es un granito de dos micas de
textura alotriomérfica heterogranular con ta-
mafio de grano de fino a medio y mineralogia
similar a la de la facies principal.

En el granito porfidico, las andalucitas son
alotriomorficas y presentan un tamaifio 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 més
abundante y se presenta como cristales aislados
subidiomorficos y alotriomérficos con tama-
filos que oscilan entre 0,15 y 0,2 mm. La
moscovitizacién es importante, manifestdndo-
se tanto en forma de grandes ldminas como en
fibrillas. También se encuentraandalucitaexenta
de moscovitizacién englobada en ortosa como
ocurre en otros granitos como en el de
Ponferrada.

Geoquimica de la andalucita

La informacion sobre la quimica mineral
de andalucitas de origen metamérfico es amplia
(Pearson & Shaw, 1960; Albee & Choodos,
1969; Faye & Harris, 1969). Por el contrario,
los datos sobre las andalucitas en rocas igneas
son mds escasos (Haslam, 1971; D’amicoetal.,
1982; Kerrick & Speer, 1988; Kerrick, 1990).

Los polimorfos de Al,SiO, pueden conte-
ner gran niimero de elementos que incorporan a
suestructura. La andalucita contiene metales de
transicién entre los cuales el Fe es el mds
importante, pero también hay que mencionar el
Mn, Ca, Mg, V, Cr, Ti y P. Entre los dlcalis que
pueden entrar en su composicién, el Na suele
ser més 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 dispersién observada en las varia-
ciones relativas de los elementos minoritarios y
del FeO y CaO (Fig. 1) enrelacién ala alimina
en los tres macizos estudiados, se debe princi-
palmente al cardcter zonado de las andalucitas
(Fig. 2). No se han observado algunas correla-
ciones interelementales, como Fe vs Mg, que se
aprecian frecuentemente en andalucitas
metamérficas (Ferndndez Sudrez, 1994).

La distribucién 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; Grambling & Williams
1985). Uno de los elementos con un comporta-
miento més constante es el Fe que en general,
tiende a concentrarse en el niicleo de los crista-
les, siendo este hecho mds patente en los de
cardcter idiomérfico y sobre todo en las sec-
ciones (001). La muestra 4499-1(2) del Macizo

1760 Al, 0,

1760 Al,0,

de Ponferrada es un excelente ejemplo de este
fenémeno, observado en caras (100). Estas
andalucitas, en los casos en que la seccién
intersecta claramente el nicleo del cristal,
muestran zonacién concéntrica (Fig. 2). Los
histogramas de distribucién de Fe (Fig. 3) mues-
tran que, con frecuencia, la transicién
niicleo-corona es muy brusca y se podria ha-
blar, incluso, de dos poblaciones bien diferen-
ciadas en cuanto al contenido en Fe.,

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

1760 Al,0y

Ce0

Ma0

Figura 1. Caracteristicas composicionales de las andalucitas para los tres macizos en los que se han
realizado andlisis. A) Valdeverdejo-Puente del Obispo. B) Ponferrada. C) Cabeza de Araya.
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Figura 2. Contornos del contenido en FeO para un cristal de andalucita zonado del granito de Ponferrada,

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

El Fe parece ser el elemento determinante
del pleocroismo rosado. En las andalucitas es-
tudiadas, la concentracién médxima de FeO se
encuentra ligeramente desplazada de la zona
pleocroica. Un caso muy particular de
pleocroismo lo constituyen los cristales con
rubor caracteristicodesplazado haciaunode los
mdrgenes del cristal. En las rocas graniticas
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 estdn
marcadamente concentrados en un extremo del
cristal. EI hecho de que el zonado no sea
concéntrico ya ha sido observado en rocas
metamorficas por otros autores. Grambling &
Willians (1985), atribuyen el comportamiento
errdtico de la zonacion a heterogencidades qui-
micas del sistema, previas al crecimiento del
cristal,

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

Algunos trabajos cldsicos comolos de Albee
& Choodos (1969), Okrusch & Evans (1970),
Holdaway (1971) y Rumble (1973), no conce-

dian un papel relevante a las soluciones sélidas
en la estabilidad de los polimorfos de ALSiO..

Por el contrario, los trabajos de Strens
(1968), Grambling y Willians (1985), Grapes
(1987), Kerrick & Speer (1988), Holdaway &
Goodge (1990), han demostrado la importancia
de tales sustituciones, aunque concluyen que
los efectos de solucion sélida no juegan un
papel cuantitativo crucial en la estabilidad de la
andalucita. Otro importante efecto a tener en
cuenta es la influencia de la f, (Grambling &
Willians, op. cit), en la expansién del campo de
estabilidad de la andalucita.

20

CORONA

10

Frecuencia

NUCLEO

0.3 0.5 0.7 09 1,
% FeO

Figura 3. Histograma mostrando la distribucién
de los contenidos en FeO en ¢l mismo cristal dela fig.
2. Obsérvese la existencia de dos poblaciones bien
diferenciadas que corresponden a los andlisis del
nicleo y de la corona respectivamente.
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Figura 4. Sistema residual Q-Ab-Or mostrando
los mfnimos calculados para los siguientes granitos:
1) Ponferrada (N=9) (Ferndndez Sudrez, 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 M0, M1, M2 y M3 representan el
sistema residual haplogranitico 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 solucién sélida entre un
término puro Al SiO, y otro término AIMSiO,,
donde M es principalmente Fe*, pero también
pueden ser Mg (Mn) y Ti. Dicha solucién sélida
Al, M SiO, es evidentemente muy limitada.
Debido a ladiferente concentracién de elemen-
tos 3d*en las diferentes estructuras de los refe-

ridos polimorfos, la transicién and_ = sill_se
convierte consecuentemente, en campo
divariante (Strens, 1968; Langer, 1976).

El célculo de las fracciones molares de las
soluciones s6lidas previo al cdlculode activida-
des, supone conocer con precisién la estructura
del compuesto, tipo de posiciones y elementos
que las ocupan y coordinacién de todos ellos.
Esto se debe a que, en las disoluciones cristali-
nas, la mezcla no es aleatoria, sino que los
elementos disueltos se sitian en los minerales
en posiciones de la red especificas. En conse-
cuencia, las variables termodindmicas sélo se
pueden definir con precisién, si se tienen en
cuenta estos factores (Powell, 1978).

Grambling & Willians (op.cit) han realiza-
do sus cédculos de actividades en polimorfos de
ALSiO,, basdndose en la presuncién de que
todoel Fe**y el Mn** se presentan enla andalucita
en posicién octaédrica, es decir, asumiendo un
modelo de mezclaenunaiinica posicién (“single
site mixing”). Aunque las posiciones estructu-
ralesdel Al se distribuyen al 50% en las posicio-
nes All y Al2, tanto en la andalucita como en
lasillimanita, la entrada de cationes en solucién
s6lida debe cambiar sin duda las proporciones
de Al aefectos de cdlculos precisos de activida-
des. Los estudios espectroscdpicos llevados a
cabo por Abs-Wurmbachetal. (1981) y Weiset
al. (1981), han demostrado que el 85% del Fe**
y Mn*delaandalucita, se sitiaen coordinacion
octaédrica y el 15% restante ocupa las
bipirdmides trigonales de coordinacién cinco;
en la sillimanita, la sustitucién es similar: 80%
en coordinacién octaédriay 20% en tetraédrica.

Tabla II. Sintesis de la cristaloqufmica de la and y sill.

MINERAL FORMULA Pos. Coord, 4 Pos. Coord. 6 Pos. Coord. 5
And AIVIAIVO(SiOs) Si AIVI Fe3* Mn3* ALY
Sill AIVI(AI'VSiOs) AllV_Si AIVIFe3*
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En la Tabla 2 se presenta una simplificacién
ideal de la cristaloquimica de estos polimorfos.

Por lo tanto, asurniendo una mezcla ideal
(a=x) de cationes en posiciones miiltiples
(“multisite mixing”), la expresion de la activi-
dad en funci6n de las fracciones molares serd
(Powell, 1978):,

a ot o = (x40), (xam), (x o ), donde x
representan las fracciones molares respectivas
de cationes en la férmula unidad, calculadas a
partir de los andlisis de andalucita. Idéntica
expresién se obtiene para la sillimanita, susti-
tuyendo el AlY 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 férmula
unidad correspondiente a este catién son tan
pequefias, que, en la préctica, puede conside-
rarse un reparto al 50% del aluminio total.

A titulo de ejemplo caracteristico, en la fig.
5se harepresentado la variacion de la constante
de equilibrio K=a ¥ . / a /3%, calculada
alolargode un perfil realizado en unaandalucita
coexistiendo con sillimanita, en una muestra

del granito de Ponferrada. La andalucita anali-
zada, constituye un pequefio cristal idiomérfico
y fuertemente zonado (fig. 2). Los andlisis de
sillimanita efectuados, corresponden a peque-
fios 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
estemineral en cada punto (Fdez-Catuxo, 1991).

1.02

1.01

099

0 150 300 450
Perfil ( um)

Figura 5. Perfil realizado en una andalucita del
granito de Ponferrada mostrando la variacién de los
valores de la constante (K) del equilibrio
andalucita-sillimanita.
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Figura 6. Equilibrio and-sill para diferentes valores de la constante de equilibrio (K) y relaciones con el
solidus granftico. 1) Solidus granftico (Johannes & Holtz, 1990). 2) Equilibrio and-sill calculado a partir del
programa GEO-CALC (Berman et al., 1987). 3) Equilibrio and-sill (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
ecuacién: AG,, = AG® + RT InK.

Las curvas de isovalores trazadas en un
espacio P-T, se han obtenido con la utilizacién
del programa SUPCRT92 (Johnsonet.al., 1991)
y GEO-CALC (Berman et al., 1987). Estas
funciones son polinémicas de grado tres que
han sido resueltas para un niimero discreto de
temperaturas (Fig. 6). Los cdlculos realizados
sobre el equilibrio andalucita-sillimanita, intro-
duciendo los valores de expansién térmica
(Saxena & Shen, 1992) y médulo de volumen
isotérmico de andalucita y sillimanita (Brace et
al.,, 1969), producen un efecto de desplaza-
miento del equilibrio andalucita-sillimanitaain
mds marcado haciaregiones de mayor tempera-
tura, aumentando el campo de estabilidad de la
andalucita (Fig. 6). Tomando como referencia
los componentes puros (K=1) el desplazamien-
to de las curvas de equilibrio puede superar
fécilmente los 100° C en el caso de componen-
tes impuros (K=1-1,04).

Discusién

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 electrénica, debido
a que la mayoria corresponden a la variedad
fibrolitica, con grosores del mismo orden de
magnitud que el didmetro 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
reaccién de transformacién entre ambas fases.

- La mayorfa de las andalucitas en rocas
graniticas exhiben zonados en los que varfa,
precisamente, el contenido en elementos meno-

res desde el nicleo a la periferia de los cristales.
Dado que en el cédlculo de la constante de
equilibrio los valores de @ J5,,s son précti-
camente constantes, la variabilidad de
K=al. ./ ajn,. s6lodepende en este caso

Al25i05

de la actividad a ;:;;05 ;
Teniendo en cuenta las limitaciones cita-
das anteriormente creemos, no obstante, que los
resultados obtenidos son coherentes con una

serie de aspectos geolégicos y petrogenéticos.

Cardcter magmdtico vs restitico de las
andalucitas

El cardcter magmético de los polimorfos
ALSiO, se deriva simplemente, de su posibili-
dad de crecer en equilibrio con un fundido. Es
altamente improbable que el polimorfo de
AlSiO, en equilibrio con fundido en 1a mayor
parte de las reacciones de alto grado sélido =
s6lido + fundido susceptibles de producirlo, sea
andalucita. Por ejemplo la reaccién Q+
Fk+cordierita+H,0 = AL SiO+fundido se rea-
lizaa720°Ca3.5Kbya760°Ca2 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 3d*.

Independientemente del significado de la
andalucita en los fundidos graniticos (Ugidos,
1990), la existencia general de zonacién mds o
menos acusada, denotaque ladifusiéndel Fe en
la andalucita es considerablemente més baja
que la velocidad de enfriamiento del sistema
magmitico. La existencia de algunas dobles
zonaciones y discontinuidades en la zonaci6én
observada en la andalucita de algunos granitos
(Ponferrada), puede representar la presencia de
andalucitas metamdrficas sobre la que se ha
nucleado andalucitaen equilibrio con fundido o
dos estadios discontinuos diferentes en la evo-
lucién del proceso magmatico.

Tal como cabria esperar, al comparar las
figuras 2 y 3, deducimos que los niicleos de las
andalucitas, més ricos en elementos menores,
se han equilibrado a mayor temperatura que las
coronas, reflejando probablemente la evolu-
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cién del sistema magmdtico. Tal comporta-
miento serfa perfectamente coherente con la
disminucién de la actividad del Fe observada
por Puziewicz y Johannes (1988) en fundidos
peraluminicos al disminuir la P, y T. No
obstante, puede producirse un efecto similar si
los magmas aparte de ser peraluminicos son a
su vez perfosféricos (Bea et al., 1992). Gwinn
& Hess (1993) muestran como en liquidos
peraluminicos, el coeficiente de actividad del
Fe* decrece con el aumento en fésforo en el
sistema.

Estabilidad de la andalucita en sistemas
graniticos

La presencia de andalucita en sistemas
graniticos y su significado petrogenético es un
tema controvertido (Kerrick, 1990). Clésica-
mente, los dos puntos triples mds utilizados
para definir el sistema and-sill-ky han sido los
de Richardsonetal. (1969)y Holdaway (1971).
La situacién en el plano P-T del equilibrio
andalucita-sillimanita propuesta por Richardson
etal. (op. cit), es ligeramente compatible con la
presencia de andalucitas estables en un fundido
granftico con alta actividad de altmina; sin
embargo, el equilibrio andalucita-sillimanita
de Holdaway (1971), Holdaway &
Mudkhopahyay (1993), aunque es aparente-
mente incompatible con la formacién de
andalucita en un fundido granitico, resulta ser
mucho més consistente con otros
geotermémetros y geobarémetros, con lo que
debe considerarse como mds real para com-
puestos puros.

Los efectos topoquimicos mds plausibles
para justificar el crecimiento de la andalucitas
en equilibrio con fundidos graniticos son: 1)
disminucién de la temperatura del sélidus
granitico hasta la intercepcién del campo de la
andalucita y 2) desplazamiento del equilibrio
and-sill hacia temperaturas mds altas y
solapamiento con el s6lidus granitico. Los da-
tos derivados de este trabajo, ponen de mani-
fiesto la influencia del contenido en elementos
menores sobre el equilibrio andalucita-

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

Respecto al primer efecto, podemos decir
que précticamente todos los tipos petrolégicos
estudiados en este trabajo, podrfan englobarse
dentro del sistema haplogranftico:
NaAiSi,0,-KAlSi,0,-8i0,-H,0. Por este mo-
tivo, en la fig. 6 aparece representado el s6lidus
correspondiente a un sistema haplogranitico
saturado en agua (Johannes & Holtz, 1990). La
existencia de corind6n normativo en estos gra-
nitos, no desvirtua las relaciones de fases en el
sistema Q-Ab-Or, pues como han demostrado
Holtzet. al (1992) y Joyce & Voigt (1994) sélo
origina un débil desplazamiento (3%) del
cotéctico hacia el vértice del cuarzo, peroejerce
un importante efecto en las temperaturas del
solidus granitico. De acuerdo con los trabajos
experimentales de los autores citados, a presio-
nes de 2 Kbs y en condicionzs de saturacién en
ALSiO,, la temperatura del solidus se rebaja a
proximadamente 30° C con relacién a las tem-
peraturas de fundidos minimos no saturados.
En los graniios estudiados, el corindén norma-
tivo presenta valores similares a los especifica-
dos por Holtz et. al (1992) y Joyce & Voigt
(1994) de saturacién en Al SiO, (1,522,3 % y
2,27 %, respectivamente). Como referencia, el
granito de Ponferrada contiene 2,56% (Fer-
ndndez Sudrez, 1994).

Los efectos de diversos voldtiles sobre las
condiciones P-T de la curva sélidus en este
sistema, han sido establecidos también con bas-
tante exactitud, en basc a numerosos trabajos
experimentales. Los voldtiles con un mayor
efecto en los solidi graniticos son fundamental-
mente Fy B (siempre en presenciade agua) que
pueden rebajar la temperatura del sélidus de
715°Ca600"Ccon 15% de B y hasta 500°Ccon
4 % de F (todo ello a 1 Kb de P) (Manning &
Pichavant, 1983; Chakraborty et al., 1993).
Este fenémeno ha sido invocado con frecuencia
comoel responsabledelapresenciade andalucita
en los granitos (Kerrick & Speer, 1988). Las
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Figura 7. Campos de migmatizaci6n y anatexia para diversos macizos del hercinico Ibérico.

a: Trayectoria P-T de una cuiia continental soterrada a 40 km. Conductividad litosférica k=1,15. England
& Thomson (1984).

b) Evolucién del metamorfismo en el Guadarrama Central. Villaseca (1983). M1 y M2: Fases
metamorficas,

c) Phl+Ksp+Q+v=Liq. Peterson & Newton (1989).

d) Phl+Q+v=Lig+OPx. Peterson & Newton (1989).

2) Condiciones para el crecimiento del granate en restitas migmatiticas del drea Miranda-Fermoselle.
Martinez et al. (1989).

3) Resorcidn del granate en restitas migmatiticas del cinturén VilaReal-Moncorvo-Vitigudino. Martinez
et al. (1990).

4) Comienzo de la migmatizacidn en el complejo anatéctico de la Pefia Negra. Bea & Pereira (1990).

5) Condiciones P-T aproximadas para las migmatitas de Trois Seigneurs. Wickham (1987).

6) Intrusién de los granitos en el drea Fermoselle-Almeida. Martfnez (1988).

7) Condiciones minimas del metamorfismo en el Sistema Central Espafiol (S.C.E.). Diaz Balda (1982).

8) Condiciones de anatexia en el S.C.E. Ugidos (1981, 1985).

9) Area P-T médxima en el macizo de Toledo. Barbero & Villaseca (1992).

10) Ambito de formacién de leucogranitos migmatiticos de granate o cordierita tipo Cervatos. Andonaegui
(1990).

11) Asociacién granate-cordierita en granitos de Cabeza de Araya. Corretgé & Sudrez (1994).

12) Dominio granulitico. Bohlen et al. (1983).

13) Dominio granulitico. Johannes & Holtz (1990).
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rocas consideradas en este trabajo contienen
con frecuencia turmalina y ocasionalmente
fluorita, que pueden considerarse como
indicadores de alta actividad de Fy B en el
magma. No obstante, aunque los K mineral/
fundido son >>1, los contenidos totales de B y
F de la roca son bajos y sus efectos parecen ser
insignificantes en sus solidi. Como podemos
ver en la Fig. 4, en la proyecci6n del sistema
residual Q-Ab-Or, los granitos de Ponferrada y
Cabeza de Araya, se proyectan lejos de los
minimos térmicos originados por los altos con-
tenidos en F. Tenemos que considerar ademads,
el importante papel que juegan ciertas fases
gaseosas como es el CO,. Suefecto es contrario
al del F y B, provocando ascensos de T en la
curva solidus (Keppler, 1989).

Saturaciénen H,0 o a,,, enlos granitos
estudiados

Las posiciones de los s6lidus graniticos a
diferentes a,,, varian notablemente dentro del
campo P-T (Johannes & Holtz, 1990). Segin
los datos de estos autores, el solapamiento de
los dos campos (andalucita-solidus granftico)
s6lo serfa posible en aquellos fundidos préxi-
mos a la saturaci6n en H,0, 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
presién no tienen por que reflejar las condicio-
nes iniciales del sistema magmatico, sino més
bienlascondiciones finales. Enefecto, la génesis
de los granitos y granodioritas peraluminicos
objeto de este trabajo, debi6 realizarse en con-
diciones de a,, < 1. Esta presuncién se basa en
los datos de miiltiples autores (fig. 7). La exis-
tenciaen el orégeno Hercinico 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 migmatizacion van desde
T=750°Cy 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 granatiferos

cordieriticos del batolito de Cabeza de Araya,
proporcionan datos de equilibrio granate-
cordierita compatibles con T=800° C y P=4,5
Kb (campo 11, fig. 7). Si las condiciones térmi-
cas y barométricas aludidas producen
migmatizacién y génesis de granitos
peraluminicos, éstos han debido generarse, en
consecuencia, en dominios granuliticos de baja
presién. Concretamente si la reaccién
bi+sill=cd+gr+] es la reacci6én critica en la
producién del fundido, ésta debe considerarse
como la transicién de baja presién entre facies
anfibolitay granulita (Powell & Downes, 1990).
Las condiciones mds probables de génesis de
magmas graniticos con granate-cordierita esta-
rian, por lo tanto, comprendidas en los rangos:
P=4-6 Kb, T=750-850° C y a,,,,=0,65-0,40, es
decir, en condiciones de subsaturacién de H,0.
El ascenso lento de las grandes masas de
granitos al6ctonos y de sus facies diferencia-
das, supone pérdida progresiva de calor e incre-
mento paulatinodelaa,,, enel fundidoresidual.
El s6lidus de referencia para cada momento de
la evoluci6n del sistema, no podrd permanecer
fijo sino que se desplazard hacia temperaturas
més bajas, como se pone de manifiestoen lafig.
8. S6lo en los casos de a,,,, préximos a la uni-
dad, habré posibilidad de interseccién de lacurva
que representa al sistema Q-Ab-Or-H,0-CO, y
la transicién andalucita- sillimanita, siempre
que exista un grado de solucién sélida
Al, M SiO,importante y que laconstante K sea
mayor que la unidad (D /* <] ). De ahf que
sélo los diferenciados graniticos peralumfnicos
residuales ricos enaguay cristalizados a presion
P,,0< 2Kb (fig. 8) pueden tener andalucita
creciendo en equilibrio con lfquidos graniticos.
Tal circunstancia se da claramente en los dife-
renciados leucograniticos y aplitoides de Cabe-
zade Araya, Nisa- Alburquerque y Ponferrada.
Silaascensi6n fuese rdpidaen los diferenciados
intragraniticos, se puede inferir incluso, una
pérdida de calor minima con lo que la actividad
del agua en el fundido y la relacion cristales/
fundido serfan practicamente constantes hasta
el nivel de emplazamiento, donde se producirfa
saturacién de agua y cristalizacién eutéctica.
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Figura 8. Solidus granftico a diferentes valores de la actividad de
agua segtin Johannes & Holtz (1990). La trayectoria en linea punteada
representa la cristalizacién de un fundido granitico que se va
enriquecimiento progresivamente en agua. La posicién 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 cristalizacién en el campo de estabilidad de la
andalucita.
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Conclusiones.

1. Las andalucitas (y sillimanitas) pertene-
cientes a los macizos graniticos estudiados pre-
sentan contenidos variables de elementos me-
nores, con carécter 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 transicién and-sill, despla-
zando el equilibrio, en general, hacia mayores
£ b

2. De la simple observaci6n del gréfico de
la fig. 6, parece bastante evidente deducir que
las condiciones de P y T bajo las cuales pueden
coexistir andalucita y fundido granitico son
bastante restringidas y estdn comprendidas en-
tre 0y 3 Kbs y entre ~650 y 900° C (para valéres
méximos de K< 1,04 y fundidos saturados en
H20). Practicamente todos los diferenciados
graniticos alGctonos considerados y en especial
aquéllosde los que se poseen datos geoquimicos,
parecen haberse formado pr6ximos a estas
condiciones.

3. Elimportante desplazamiento del equili-
brio andalucita-sillimanita, por lainfluenciadel
contenido de elementos menores, define un
mayor campo de estabilidad para andalucita +
Liquido, que permite considerar la posibilidad
termodindmica de que existan andalucitas cre-
ciendo en equilibrio con un liquido magmético
y por lo tanto, podria 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
peraluminica y con valores de a,, préximos
a la unidad, existe un mayor solapamiento de
la curva que representa al sistema
Q-Ab-Or-H,0-CO, y la transicién anda-
lucita-sillimanita, siempre que exista, en estos
minerales, un grado de solucién sélida impor-
tante y que la constante K sea mayor que la
unidad.
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Composicion e implicaciones genéticas de las turmalinas de
granitoidesy rocas filonianas de la Unidad de Aneto, Pluton de
la Maladeta (Huesca).
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Abstract: The composition of tourmalines in peraluminous syenogranites (GN) and
aplites-pegmatites (AP) in the Aneto Unit of the Maladetta Massif (Spanish Central Pyrenees),
determined by electron microprobe 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 the 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 substitutional mechanism seems to be the (Fe,Mg)*, 2AP*,
substitution. The charge dissequilibrium thus generated is compensated by the alkali deficiency
substitution, identified for both (AP and GN) types. The composition and textural characters of the
studied crystals, considered as a whole, can suggest the presence of two tourmaline genetic types: 1)
most of the crystals in GN, seem to have formed by replacement of previous biotite (textural
tourmaline-biotite relations that support this 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 andlisis por microsonda electrénica de turmalinas en los sienogranitos peraluminicos
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 dlcalis (£X<0,8). Las turmalinas en aplitas-pegmatitas
presentan una composicién de tipo chorlo, con valores de mg en el rango 0,09-0,48. Las asociadas a
granitos peraluminicos, son las més ricas en el término dravita, con valores del pardmetro mg de
0,49-0,54. La sustitucién de tipo chorlo-dravita es la mds destacada en las aplitas, mientras que para
los sienogranitos, se puede sugerir la participacién predominante de la sustitucién (Fe,Mg)*, & Al**,
que condiciona la existencia de sustituciones que generan déficit en dlcalis. Considerando el conjunto
de las caracteristicas 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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Introduccion

El estudio de minerales especificos, sus-
ceptibles de presentar variaciones importantes
en su composicién quimica como respuesta a
las que se producen en las diferentes variables
del medio de cristalizacién, es de gran interés,
puesto que permite aproximaciones petroge-
néticas para las rocas que los contienen. En este
sentido, y para el caso de rocas plut6nicas y
filonianas muy diferenciadas, uno de los mine-
rales de interés es la turmalina, lo que estd
resaltado por la ausencia de otros minerales con
un carécter indicador. Entre los muchos traba-
jos publicados que aportan datos compo-
sicionales y petrogenéticos respecto a este mi-
neral, en distintos entornos geolégicos, cabe
destacar los de Foity Rosenberg (1977), Henry
y Guidotti (1985), Jollif et al.(1986), Gallagher
(1988), Gonzdlez del Tanago et al. (1992) y
Henry y Dutrow (1992).

En el presente trabajo, se aborda un estudio
de la composicién de la turmalina, mineral
presente en granitos peraluminicos, aplitas y
pegmatitas en el macizo pluténico de La
Maladeta (Huesca-Lérida). El estudio estd
centrado, especialmente, en la unidad occiden-

ne_ginomt

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 geoldgicos y petrogrdficos

El macizo pluténico de La Maladeta, cons-
tituye uno de los complejos intrusivos
tardihercinicos mds destacados de la Zona
Axial Pirenaica. Se encuentra emplazado en
una serie paleozoica, que incluye desde el
Cambro(?)-Ordovicico hasta el Carbonifero
(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 hercinica. En este senti-
do, la serie encajante corresponde a los niveles
de la supraestructura hercinica (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. 1):

- la Unidad de Bohi, constituida funda-
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Fig. 1: Esquema geol6gico simplificado del Macizo de La Maladeta. Modificado de Charlet (1972).
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mentalmente por granodioritas y monzogranitos,
junto con volimenes 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 textural 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, estd
constituida principalmente por:

- facies bdsicas (gabros y dioritas
anfib6licos), restringidas a las zonas periféricas
del volumen principal o bien como apéfisis
aisladas en el encajante. Su asociacién mineral
la componen anfibol +biotita +plagioclasa
ifeldespato potdsico +cuarzo ortopiroxeno
+granate, con opacos (magnetita e ilmenita),
apatito y zirc6n como accesorios.

- granodioritas anfibélicas, de grano me-
dio, con estructura orientada, definida por los
cristales de anfibol, de biotita y los enclaves.
Este litotipo forma la periferia de la unidad y
muestra un contacto normalmente transicional
amplio con los granitos del nicleo. Su asocia-
ciénmineral laconstituyen anfibol +plagioclasa
+biotita +feldespato potdsico +cuarzo, con
opacos, zircén, titanita y apatito como acceso-
rios.

- sienogranitos con cordierita, de grano
medio a grueso, localmente porfidicos y, en
general, no orientados, que forman el nicleo de
la Unidad. Los enclaves son predominantemen-
te de origen metasedimentario (micaesquistos
con sillimanita Zcordierita *turmalina). La
asociacién mineral la componen biotita
+plagioclasa +moscovita-1 + feldespato
potdsico +cuarzo +cordierita/moscovita-2
Fturmalina.

El_cortejo_filoniano estd compuesto por
diques de: a) lamprdfidos, con desarrollo va-
riable, b) microgranitos, generalmente de di-
reccién 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
Bohi, y no superan, normalmente, la escala
decimétrica. La asociacién mineral en estas
tiltimas rocas la forman plagioclasa +feldespato

potédsico +cuarzo tbiotita tturmalina, con

apatito como mineral accesorio.

La distribuci6n de los litotipos dentro del
macizo, muestra un modelo que, a grandes
rasgos, representa una zonacién concéntrica, si
bien los resultados de estudios magne-
toestructurales recientes (Leblanc eral., 1994),
asf como de los datos obtenidos por los autores,
muestran el cardcter polidiapfrico del complejo
intrusivo, aunque se mantiene la afinidad
calcoalcalina de la asociacién magmatica y el
cardcter peraluminico 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 carédcter intersticial 'y, con
gran frecuencia, se encuentra asociada a crista-
les de biotita. En algunos casos, cuando la
biotita aparece en el niicleo de los cristales de
turmalina, se aprecia que las zonas externas de
los cristales de biotita aparecen parcialmente
alteradas a minerales cloriticos y titanita. Estos,
finalmente, pueden resultar aislados enel interior
de los cristales de turmalina, que presentan,
adicionalmente, una coloracién mds intensa en
la periferia de los cristales de biotita, con los
cuales presentan un contacto intergranular irre-
gular o difuso. Excepcionalmente, ambos as-
pectos (coloracién intensa e inclusiones de
titanita), pueden ser observados en algunas zo-
nas internas a cristales de turmalina, ya sin
ningiin resto de biotita o clorita. Este tipo de
relaciones texturales, permite suponer la exis-
tencia, al menos de modo puntual, de fen6me-
nos de reemplazamiento de biotita por turmalina
en los sienogranitos.

En las aplitas, la turmalina presenta un
desarrollo idiomorfoy, por su porcentaje modal,
tiene un carécter subordinado, mientras que en
los niveles pegmatiticos, se presenta en crista-
les individuales o bien en agregados
monominerales y, generalmente, en el nicleo
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 pleocrofsmos
marrén-verde y azul. Estaiiltima variedad suele
ser mds destacada para las turmalinas de los
niveles pegmatiticos.

Composicion de la turmalina

Se han analizado por microsonda electré-
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
férmula estructural ha sido calculada en base a
29 oxigenos, considerando 3 dtomos de boro
por unidad de férmula y se ha recalculado el
valor de B,0," por estequiometria. En la Tabla
1 se indican doce andlisis, representativos de

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

Para el conjunto de andlisis considerados
(83 en total), la ocupacién de las posiciones
estructurales octaédricas Y y Z es completa (3
y 6 respectivamente) o con pequefios déficit, no
siendo asf para la posici6n tetraédrica X (ZX:
0,45-0,79), hecho que indica una composicién
con un destacado déficit de dlcalis. Por otra
parte, los valores del pardmetro mg (Mg/
Mg-+Fe(t)), muestran una importante diferencia
de composici6n entre las turmalinas asociadas
alas AP (mg: 0,09-0,48), préximas a una com-
posicién de tipo chorlo, y las asociadas a los
GN (mg: 0,49-0,54), con una composicién in-
termedia en la serie chorlo-dravita y, también,
algo mds titanifera que la asociada a AP.

Tabla 1: Composicién quimica y férmula estructural de algunas turmalinas representativas.
AP-1 a 6: turmalinas en aplitas-pegmatitas; GN-1 a 6: turmalinas en sienogranitos. Anélisis por

microsonda. Pardmetro mg =Mg/(Mg+Fe)

AP-1 | AP-2 | AP-3 AP-4 AP-5 AP-8 GN-1 GN-2 GN-3 GN-4 GN-§ GN-6
sio2 34699 | 35749 | 34829 | 35.166| 36066 | 36348 | 36699 | 36164 | 33701 | 36225 | 36149 | 36.389
Al203 | 35068 | 33.833 3475 | 32232 | 33003 | 32895 | 32651 | 340344 | 30905 34017 | 30854 | 33123
TiOo2 0532 0.052 0.33 0.689 0,843 0.671 1.784 0.81 2.443 1.05 1.644 0.433
FeO 13.712 | 10.756 | 14004 | 12957 | 12493 | 11.434 8.853 7.854 8117 B8.188 B.967 B8.136
MnO 0.166 0174 0.228 0.021 0.095 0.069 0.074 0.016 0.072 0.04 0.109 0.035
MgO 1.058 3829 | 0876 1418 2m2 2057 | 5806 5.18 5.179 5.147 5874 5523
Ca0 0.26 0.234 0.188 029 0294 0.281 0916 0.698 0.895 ar2 0428 033
Na20 1.674 2.066 1.629 1.169 1.378 1.533 1.81 1803 1.761 18 221 2036
K20 0.049 0.049 0037 0.064 o021 0.066 0056 0.042 0.067 0.041 0.039 0.042
_EOS' 10.048 | 10352 | 10.085| 10.183 | 10443 | 10525 | 10627 | 10472 | 9.759 | 10.498 | 10.467 | 10537
Total | 97266 | 97.094 | 96957 | 94.189 | 96648 | 95879 | 99.276 | 97.353 | 93699 | 97.726 | 96841 | 96.585
Catl on bage de 29 oxigenos; el B se Idera estequiométrico

S 58056 | 5913 5848 | 60244 | 60097 | 60606 | 59057 | 5.8867 | 57798 589 | 5871 59725
Al 69152 | 65956 | 68767 | 65079 | 64814 | 64644 | 61926 | 65688 | 62468 | 65134 6026 | 64073
Alt 0.1944 | 00869 0.152 Y] 0 0| 00943 | 01133 | 02202 011 | 00289 | 0.0275
Alz 6 -] 6 6 6 6 6 6 6 6| 59971 6
Aly 0.7208 | 05087 | 07247 | 05079 | 04814 | 04644 | 00983 | 04755 | 00266 | 04034 0| 03798
m 0.0669 | 0.0065| 00418 | 00888 | 0.1056 | 00841 | 02159 | 00992 | 03151 | 0.1283 | 0.2042 | 0.0534
Fe2+ 19186 1.4879 1.9664 1.8563 1.7409 15044 11914 1.0692 1.3076 1.1125 1.2387 1.1168
Mn 00235 | 00244 | 00324 0.003| 00134 | 00097 | 00101 | 00022 | 00105| 0.0055| 00153 | 0.0049
Mg 0.2638 0944 | 02192| 03621 | 04997 | 05112 | 1.3926 | 1.2495| 13239 | 12464 | 14462 | 1.3511
Ca 0.0466 | 00415 | 00338 | 00532 | 00525 | 0.0502| 01597 | 0.1217 | 0.1645 | 0.1253 | 0.0757 | 0.0582
Na 0543 | 06626 | 05303 | 038683 | 04452 | 0.4956 | 0.5647 0.569 | 05856 0567 | 0.7078 | 0.6479
K 0.0105 | 0.0103 | 0.0079 0.014 | 0.0045 0014 | 0ONS | 00087, | 00147 | 0.0085 | 00082 | 0.0088
B 3 3 3 3 3 3 3 3 3 3 3 3
Total 18594 | 18686 | 18557 | 18.208 lﬂ.ﬁ;’.‘i—_ 182684 | 18428 | 18.496| 18.433 | 18.469 18.4& 18.568
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Esta variacién en los valores del pardmetro
mg,es debidaalaparticipacién de la sustitucién
detipochorlo-dravita (Fe, & Mg, ) enla génesis
de las turmalinas asociadas a AP, como se
puede deducir del diagrama Fe(t) - Mg (Fig. 2)
que muestra una buena correlacién 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-
titucién Fe, &Mg, no ha participado de medo
predominante durante su formaci6n, o bien que
los valores de la relacién Fe/Mg han estado
controlados por otro factor. En este sentido,
cabe indicar que los valores del pardmetro mg
de las biotitas asociadas a sienogranitos, para
ambas unidades del macizo, estan restringidos
alintervalo0,3-0,4 (Arranzeral, 1992y en prep.)
y, segiin 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 reciproco de Fe y Mg para las
turmalinas en AP (sustitucién chorlo-dravita),
mientras que ambos elementos muestran un
comportamiento claramente diferente para las
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Fig. 2: DiagramaFe - Mg. Tridngulos: turmalinas
en sienogranitos. cruces: turmalinas asociadas a
aplitas-pegmatitas.

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

Las diferencias de composicién son mani-
fiestas al proyectar las proporciones moleculares
en los diagramas ternarios 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 composicién muy constante para
las turmalinas asociadas a GN y un mayor
rango de variacién para las asociadas a AP.
Estas iltimas 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 ubicaci6n 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 pegmatiticos, que dan como
resultade turmalinas que toman parte de las
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Fig. 3: Perfiles borde-centro, para Fe , Mgy Ti,
realizados en cristales individuales de turmalina en
sienogranitos (tridngulos) y aplitas-pegmatitas (cru-
ces). Nota: el espaciado de los puntos no se ha
representado a escala.
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Fig. 4: Ubicacién de las composiciones molares
de las turmalinas estudiadas en el diagrama Al - Fe,,
- Mg de Henry y Guidotti (1985). Sfmbolos iguales
que en la Fig. 2

caracteristicas de la roca afectada y cuya com-
posicién es dificil de sistematizar. Posiblemen-
te, las composiciones obtenidas para las
turmalinas asociadas a GN, asf como su ubi-
cacién «anémala» en los diagramas anteriores,
tengan que ver mas bien con los procesos de
reemplazamiento turmalina-biotita observados
en estas rocas, heredando la turmalina parte del
quimismo de la biotita y reflejando la partici-
pacién de procesos tardios (hidroter-
males-pegmatiticos) en su génesis.

Estimar de modo directo el grado de par-
ticipacién de otros mecanismos sustitucionales
que hayan podido intervenir durante la forma-
cién de los cristales analizados es dificil, puesto
que el andlisis por microsonda de las turmalinas
no permite determinar algunos valores de gran
importanciaen la cristalquimica de este mineral
como son la proporcién relativa Fe?*/ Fe*, el Li
y el porcentaje de H,0*. Por otra parte, una
verificaci6n de la posible participacién de otros
mecanismos sustitucionales queimplicanaCa,,
Na,, Mg,, Mg, y Ti,, no aporta resultados
significativos y se puede inferir que su partici-
pacién es muy escasa o nula.

Fe(tot) . Mg

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

Laparticipacién de sustituciones que gene-
ran desajuste de cargas puede ser estimada por
métodos indirectos. Por una parte, la existencia
de una relacién inversa entre los valores de Al,
y Mg+Fe (t) sugiere (Fig. 6), que la sustitucién
(Fe,Mg)*, 2Al*, se verifica en la estructura
de una buena parte de las turmalinas analizadas
y, por tanto, el exceso de carga generado por el
Al,, deberfa equilibrarse eléctricamente por la
creacién de vacancias en la posicién X (gene-
randoun déficiten 4lcalis). Esta situacién puede
ser verificadaempleando el diagrama propuesto
por Foit y Rosenberg (1977), representadoenla
Fig. 7. Segiin se observa, la mayorfa de los
puntos analiticos considerados se proyectan
por debajo de la linea de neutralidad eléctrica,
indicando el predominio de la sustitucién que
implica un déficit en alcalis (R*, +R*  2R*
+0), de modo coherente con lo expuesto
anteriormente, si bien conviene resefiar que el
célculo dela férmulaestructural, tomando como
base de cdlculo 29 oxigenos, en vezde 6silicios,
exagera ligeramente la deficiencia en 4lcalis
(Gallagher, 1988)."
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Fig. 6: Gréfico Fe +Mg vs Al, para los andlisis
considerados. Iguales sfmbolos que en la Fig. 2.

Implicaciones genéticas

Los factores que condicionan el desarrollo
de las sustituciones que generan déficiten 4lcalis
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 cristalizacién. Segiin Gallagher
(1988), 1a formacién de vacancias en la pdsicién
X, (déficit en 4lcalis) se ve favorecida por una
mayor disponibilidad de agua durante la for-
macién de las turmalinas. Teniendo en cuenta
estos criterios, puede sugerirse que las condi-
ciones de formacién para las turmalinas asocia-
das a ambos tipos litolégicos (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 distribucién que sugiere una cristalizacién
muy dilatada en el tiempo y bajo unas condi-
ciones variadas. De modo opuesto, se puede
sugerir que la cristalizacién de turmalinas aso-
ciadas a AP fue mds homogenea en sus condi-
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Fig. 7: Diagrama R*+R* - R* basado en Foit y
Rosenberg, (1977); simbolos iguales que enlaFig. 2.

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

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

En lo esencial, los autores citados coinci-
denen considerar unos rangos de valores parael
pardmetro Fe que permiten discriminar dife-
rentes tipos genéticos de turmalinas y que po-
driamos definir como sigue: valores de Fe in-
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Fig. 8: Posicién de las turmalinas analizadas en
el diagrama Fe/(Fe+Mg) - Fe+Mg de Jollif er al.,
(1986). Simbolos iguales que en la Fig. 2. Explica-
cidn en el texto.

feriores a 0.5-0.7 corresponderian, segtin estos
autores, a cristales de turmalina formados por
reemplazamiento metasomético, principalmente
de biotita; posiblemente, es la composicién
original de la biotita reemplazada la que con-
dicionaeste valor. Los valores de Fe superiores
a 0,5-0,7 corresponderfan a la cristalizacién a
partir de fundidos con mayor o menor propor-
ci6én de fluidos y, por tltimo, los valores de Fe
préximos a la unidad representarfan cristales
generados por fluidos de origen hidrotermal.
Una observacién directa del diagrama de la
Fig. 8 permite apreciar que, una parte de los
puntos analiticos correspondientes a turmalinas
en GN y algunos de los correspondientes a
turmalinas en AP, se ubican en la parte inferior,
con valores de Fe<0,7, mientras que el resto de
los valores se agrupan en un intervalo pequefio
(Fe: 0,7 - 0,9) en la parte superior. Estos dos
grupos de muestras, teniendo en cuenta los
rangos del pardmetro Fe que presentan, sugie-
ren la existencia de dos tipos genéticos diferen-
tes para las turmalinas: tipo 1) aquellas cuya
composicién se proyecta en la parte inferior del

diagrama (fundamentalmente correspondien-
tes a turmalinas en GN) y que, posiblemente,
corresponderian 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 composicién se proyecta en la
parte superior del diagrama y para las cuales
puede sugerirse una génesis directa por
cristalizacién a partir de fundidos aplitico-
pegmatiticos.

Estas diferencias genéticas podrian dar jus-
tificacién, 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),
segtin se ha indicado, presentan una composi-
cién restringida en mg (posiblemente condi-
cionada por el reducido rango en mg de las
biotitas en GN), se ubican de modo anémalo 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 2 del apartado anterior),
presentan unacomposicién con unampliorango
de variacién en mg, condicionado por el pre-
dominio de la sustitucién 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 mineralégico de las turmalinas
presentes en las facies mds diferenciadas
(sienogranitos con cordierita y aplitas-
pegmatitas) 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 composicion intermedia en
la serie chorlo-dravita, y las correspondientes a
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las aplitas y pegmatitas, cuya composicién, con
un amplio rango de variacién del pardmetromg,
es mds préxima a los términos de chorlo de la
misma serie. La ocupacién de las posiciones
estructurales presentauna buena estequiometria
en todos los andlisis considerados, salvo parala
posici6n tetraédrica X, que muestra una ocupa-
cién incompleta, indicando la existencia de un
déficit en dlcalis.

El estudio de los mecanismos de sustitucién
interelemental que han originado estas dife-
rencias, permite establecer la sustitucién 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 sustitucién no
parece ser destacado y podemos interpretar que

son otros mecanismos de sustitucién.

interelemental, que implican al Fe, Mgy Al, los
predominantes en este caso. El desequilibrio de
cargas que produce la sustituci6n ((Fe,Mg)*,
& Al*,) se compensa mediante la formacién
de vacancias en la posicién X, por medio de la
sustitucién de tipo déficit de dlcalis, predomi-
nante sobre la del tipo pérdida de protones para
lamayor parte de los valores analiticos conside-
rados.

Elconjuntode las caracteristicas 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 parametro 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-
ponderian 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
aplitico-pegmatitica, incluso afectando a los
tipos pluténicos. El estudio detallado y comple-
to (incorporando Fe*, Li, H20*) de un mayor

nimero de cristales de turmalina, con especial
atenci6n a aquellos asociados a biotita, asicomo
también de las relaciones entre los componen-
tes de la asociacién mineral en cada litotipo,
permitird precisar, o invalidar en su caso, estas
interpretaciones.
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AFM mineral chemistry of the Santa Olalla pluton (pyroxene
gabbro-quartz cordierite monzonite), Andalucia (Spain).

Quimica de minerales AFM del plutén de Santa Olalla (gabro piroxénico-
monzonita cordieritica), Andalucia (Espaiia). '

Roger BATEMAN, Jesis Damidn DE LA ROSA and Antonio CASTRO

Departamento de Geologia, Universidad de Huelva, La Rdbida Huelva 21819 SPAIN

Abstract: Whole rock geochemistry and microstructures of the Santa Olalla pluton (Andalucia,
Spain) have been interpreted as the result of hybridization between a pyroxene gabbro and a cordierite
quartz monzonite, to produce a suite of hornblende-biotite and biotite tonalites. New mineral chemical
data extend these conclusions. With regard to trends for both hornblendes and biotites in all 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 some 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.

Geothermobarometry reveals subsolidus equilibration, but “corrections” using published experi-
mental work suggest that mixing took place at about 870°C and at least 3 kbar. The mafic magma was
initially at about 1050°C. Using Ti contents as an approximate guide to temperature, monzonite biotite
phenocrysts remained stable in monzonites near 870°C, higher than the very heavily resorbed biotite
phenocrysts in tonalites, which re-entered its stability field at about 825°C.

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

Resumen: La geoquimica de roca total y microestructura del plutén de Santa Olalla (Andalucfa,
Espaiia) han sido interpretados como el resultado de la hibridacién entre un gabro piroxénico y una
cuarzomonzonita cordieritica, para producir una suite de tonalitas con biotita y hornblenda biotita.
Nuevos datos de qufmica mineral apoyan estas conclusiones. En relacién a las evoluciones de
hornblendas y biotitas en todos los tipos de rocas, hay una discontinuidad en la quimica mineral que
indica que el gabro varfa como una suite distinta. Por ejemplo, las composiciones de biotita para
algunos cationes de todas las rocas forman una evolucién semiregular (nica, pero la monzonita se
encuentra entre el gabro y las tonalitas. La quimica 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 igneas.

La geotermobarometria revela un equilibrio subsolidus, pero correcciones usando trabajos expe-
rimentales publicados sugieren que la mezcla tuvo lugar a 870°C y al menos 3 kbar. El magma méfico
estuvo inicialmente cerca de 1050°C. Usando los contenidos de Ti como una gufa aproximada de la
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temperatura, los fenocristales de biotita de la monzonita permanecieron estables aproximadamente a
870°C, superior que los fenocristales de biotita reabsorbidos en tontalitas, los cuales pasaron a su

campo de estabilidad a aproximadamente 825°C.

Palabras clave: Piroxeno, Anffbol, Biotita, Cordierita, Mezcla de magma, Granitoides, Santa

Olalla Pluton, Macizo Ibérico.

Introduction

The Santa Olalla pluton in Andalucia
(Spain) consists of a range of rock types, from
pyroxene gabbros, through biotite-hornblende
tonalites with enclaves, to cordierite-bearing
quartz monzonites (Batemanetal., 1992). These
authors concluded that the series was related
through mixing of two distinct magmas, based
on a study of field relations, petrography, and
wholerock geochemistry. Distinct sources were
proposed for distinct petrographic types of the
various phenocryst phases: hornblende, biotite,
cordierite and plagioclase. Data was presented
by Bateman et al. (1992) on the resorption,
zonation and growth of plagioclase from melts,
the bulk composition of which changed
cyclically. No mineral chemical data was
available at that time on AFM (pyroxene, biotite,
hornblende and cordicrite) phases.

This work describes the AFM mineral
chemistry of the Santa Olalla pluton, with the
objective of addressing several specific issues:
whether the gabbro and the tonalites are of
distint origins; whether the various generations
of minerals grew in these distinct end member
magmas or in the hybrids; and that hybridization
is a viable interpretation. Other questions are to
identify any differences in mineral chemistry,
and hence chemical disequilibria, between host
granitoid and enclave, and if the cordierite in
the quartz 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 chemistry 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 Andalucfa. It is within the Ossa-
Morena Zone, and close to the major shear zone
that marks the boundary with the South
Portuguese Zone to the south (Fig. 1). The
pluton intruded the southern flank of the
Monesterio-Olivenza Anticline, and the
sequence exposed within this structure consists
of late Precambrian to lowermost Cambrian
slates, greywackes, carbonates and volcanics
deposited during rifting and transgression (Lifian
and Quesada, 1990). Deformation, thrusting
and metamorphisni occurred in the Precambrian,
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), Lifian
and Quesada (1990), Quesada and Munhd
(1990), and Sanchez Carretero et al. (1992).

Summary of the geology and petrology of the
Santa Olalla pluton

The Santa Olalla pluton is asmall composite
body consisting of suites of very disparaterocks:
pyroxene gabbros, diorites, tonalites and
cordierite-bearing monzogranites (Casquet,
1980). The gabbros are medium grained, non
porphyritic rocks, consisting of pyroxene,
hornblende and actinolite, biotite, labradorite
and minor quartz. Hornblende 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 the Santa Olalla pluton showing its geographical and geological setting in southwest
Spain. Map is drawn after Sdnchez Carretero (1990) and Eguiluz et al. (1989).

Figura 1. Mapa del plutén de Santa Olalla mostrando la localizacién geogréfica y geolgica del Sureste
de Espafia. Modificado de Sdnchez 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. Some dioritic
rocks have been affected by endoskarn
development where they are in contact with
carbonates (Casquet, 1980). Tonalites consist
of andesine, hornblende, biotite, and minor
pyroxene, quartz and microcline. Amphibole
clots andreaction rims are also present. Modally,
these rocks range from hornblende-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 «tonalite» 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. The rocks contain
a wide variety of disequilibrium and reaction
microstructures. Moreover, cordierite- and
hornblende-bearing phases were identified
within a single igneous facies. Bateman et al.
(1992) inferred that the intermediate 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 phenocrystsand plagioclase crystal 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
from a hybridized melt, differentin composition
to those which precipitated the cores.
Segregations of anevolved felsic meltindicated
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 JCXAT733 electron microprobe at St
Andrews University, Scotland, and the biotites
ofthe quartz monzonite onaCameca microprobe
at Oviedo University (Spain). Both were
operating at 15 kv accelerating potential and 20
nA beam current, and using a beam diameter of
2 pm. 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 hornblende-
biotite tonalite and an enclave included within
it, a biotite tonalite (without hornblende), and a
quartz monzonite and a cordierite-bearing en-
clave included in it.

Pyroxene

Pyroxene was analysed only in the quartz
gabbro (Table 1), although it is also present in
some tonalites, where it is always enclosed by
a reaction rim of amphibole. In the analysed
specimen, medium grained orthopyroxene forms
subhedral cumulus crystals, and clinopyroxene

Table 1. Structural formulae of pyroxenes

from quartz gabbro sample SO32.
Tabla 1. Férmula estructual de piroxenos
de la muesira de gabro SO32.

Sample S032
Analysis 20 21 22
Reference coe  mid rim
SiO2 54,65 5489 5439
TiO2 0,15 0,17 021
AlLO3 1,67 156 1,52
Fe)03* 000 221 1,04
FeO 11,32 10,76 11,53
MnO 023 027 023
MgO 2940 2994 28,55
CaO 095 077 171
NapO 000 0,02 0,06
K»>0 002 000 000
Total 98,39 100,60 9923
Struc. Form. O=6
Si 1965 1939 1952
AV 0.035 0061 0.048
v 2,000 2,000 2,000
AV 0,071 0,065 0,064
Ti 0,004 0,005 0,006
Fe3+ 0,000 0,049 0,024
Fe2+ 0305 0266 0.302
Mn 0.007 0,008 0,007
Mg 1.575 1576 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+Fe**) 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

Wo

diopside

Enstatite %
3
E

76| core rim

0,0 1 :0 i 2..0
distance (mm)

Figure 2. Pyroxene classification diagram
(Morimoto and Kitamura, 1983).

Figura2. Diagramade clasificaciénde piroxenos
(Morimoto and Kitamura, 1983).

intercumulus crystals, and commonly 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 hornblende and actinolite in clots.
These have been interpreted as reaction products
after pyroxene (Bateman et al., 1992; Castro
and Stephens, 1992). The anorthite content of
plagioclase in contact withamphibole, in textural
equilibrium is also presented in Table 2, and has
been used in temperature estimates (see below).

Structural formulae have been calculated
for 23 oxygens. Ferric iron is estimated
according to stoichiometry for 13 cations in T
and M1-3 sites (Robinson et al., 1982). This
calculation is practically irrelevant for AI'Y and
most octahedral cations, but has a strong
influence on A site occupancy and on Na in M4
sites. Any ferric iron calculations may be
inappropriate, and have little connection with
reality. However, for our amphiboles the
approach considered here gave the most
intelligible results, and other methods gave
incoherent results such as negative values for
Fe*. The hb-bt enclave amphiboles with low
2. A have ahigh calculated Fe**/Fe?* ratio, a well
as low Al. This recalculation model has been
used by Droop (1987) in calcic amphiboles.

According to the classification of Leake
(1978), most analysed amphiboles classify as
hornblendes, but compositions range from
hastingsite, through edenite, to actinolite (Fig.
3). The amphiboles with low LA are associated
with pyroxene=>actinolite+hornblende
reaction. This confirms 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.

Some 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 formulae of amphiboles calculated following Robinson et al. (1982). Total
Fe was recalculated as Fe** and Fe*, as discussed in the text. Also included are plagioclase An%,
used in geothermometry.

Tabla 2. Férmula estructural de anfiboles calculada a partir de Robinson et al. (1982). Fe total
fue recalculado como Fe** e Fe™, tal como se discute en el texto. También se incluye % An de
plagioclasa utilizada en geotermometria.

Rock type Gabbro Tonalite Enclave

Sample $032 SO2n $O2n

Analysis 26 30 18 20 40 54
Si0> 4164 4788 4515 4801 4935 5001
TiO2 438 1.57 1.18 0.65 0.49 0.34
AlbO3 11,61 6.94 8.09 6.80 543 462
FeO 10,04 1.98 9.16 571 4,78 4.13
Fe03 0.00 691 6.52 975  10.18 9.12
MnO 0.13 0.09 047 0.44 0.53 0.55
MgO 1283 1783 1211 1358 1430 1521
Ca0 1142 1182 1090 1059 1057 10.74
NaO 1.99 1.08 133 0.93 0.67 0.56
K»0 0,97 0.55 0.59 0.35 0.24 0,18
Total 9501 9664 9551 9683 9654 9546
Struct, For. 0=23

Si 6276 6859 6778 6993  7.165 7.292
AllV 1,724 1141 1222 1007 0835 0.708
sV 8000 8000 8000 8000 8000 8000
AVl 0340 0031 0210 0161 0095 0086
Ti 0497 0.169 0133 0072 0053 0.037
Fe3+ 0000 0745 0737 1069 1,113 1,001
Fel+ 1266 0237 1150 069 0580 0503
Mn 0017 0011 0060 0054 0065 0068
Mg 2881 3807 2709 2948 3094 3305
IC 5000 5000 5000 5000 5000 5.000
Ca 1845 1814 1754 1653 1644  1.679
NaM4 0,155 0.186 0246 0263 0.189  0.157
IB 2000 2000 2000 1916 1.833 1.836
NaA 0426 0114 0141 0000 0.000 0.000
K 0.187 0.100 0113 0065 0045 0.033
JA 0613 0214 0254 0065 0045 0033
Total 15613 15214 15254 14981 14878 14.869

An 6784 5126 49.00 430! 3834 3857
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cooling, and declining total Al indicates
diminishing pressure during growth.

Coupled substitutions are identified from
cation plots (Fig. 4). Ti v. AlVand XA v. Al
(Figs 4a, b) define distinct fields and trend
orientations for tonalite-enclave amphiboles and
gabbros amphiboles. 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 the enclave 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 1, indicating that
othercoupled substitutions involving Al 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 bothedenite
and Ti-Tschermaks substitutions are related to
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Figure 3. Amphibole anlayses plotted on the
modified classification diagram of Leake (1978).

Figura 3. Andlisis de anfiboles proyectados so-
bre el diagrama de clasificacién modificado de Leake
(1978).

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

Biotite

Analyzed crystals in the quartz gabbro are
phlogopites (classification of Deeretal., 1962),
with Mg#=0,75. These crystals form anhedral
intercumulus crystals moulded around
orthopyroxene, and poikilitically include
plagioclase. Analysed biotite (Mg#=0,6) in the
homblende-biotite tonalite and its microgranular
enclave form subhedral phenocrysts, and asmall
clot of biotite included in a hornblende clot.
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Figure 4. Cation plots for amphiboles. A: ZA v.
B: Tiv. AIY,

Figura 4. Diagramas catiénicos para anfiboles

A: ZAv. AV, B:Tiv. AIY,

Al
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Biotite (Mg#= 0,5) in the biotite-only tonalite
forms clots (5-10mm) of thick euhedral to
subhedral books (1-5mm). Analysed biotite in
the cordierite-bearing enclave (Mg#=0,45) are
Imm flakes, and the analysed grains in the
quartz monzonite (Mg#=0,4) are S5Smm
phenocrysts. The analytical data are presented
in Table 3.

Coupled substitutions are essentially Al-
substitutions, Ti-tschermakite substitutions
being less important. Al-substitutions are Al-
tschermakite (Si vs AI'' and Si vs Mg# [Fig.
5a]) and Di-trioctahedric (Mg#vs Al and £VI
vs Fe+Mg: not illustrated). Ti-substitutions are
Ti-vacancy (Ti vs 2 VI [Fig. 5b] and Ti vs Mg#
[Fig. 5c]). Moreover, K vs 2XII shows Talco
substitutions (not illustrated).

BATEMAN, R. etal.

There is a wide range in biotite compo-
sitions, in accord with the wide range of bulk
rock compositions. Figure 5 shows plots of the
most informative cation sites in the structural
formula. In Figure 5b, all the tonalite-facies
rocks lie on asingle trend, but occupy a separate
trend from that of the quartz gabbro. However,
in Mg# vs AlY), the six rocks all lie on a near
straight line. From Figures 5b and c, it is clear
that the hornblende-and biotite-tonalites (the
most abundant facies of the pluton) are more
closelyrelated to the cordierite quartzmonzonite
and its enclave than to the gabbro in biotite
compositions. In Figure 5a, three groups of
rocks (quartz gabbro; hornblende-biotite tonalite
and enclave; biotite tonalite, and quartz
monzonite and enclave) define very discrete yet

Table 3. Structural formulae of biotites.
Tabla 3. Férmula estructural de biotitas.

Rock type Gabbro hb tonalite hb enclave Bt tonalite qzmonzenc gtz monzonite
Sample 5032 $02n SO2n 5044 SO58n SOS58
Analysis 10 52 2 4 34 36 2 5 5 6 6 8
§i0p 3839 3692 3729 37,15 36.5 3545 3590 3534 3506 3480 3485 34.81
TiO2 486 561 305 291 240 242 346 4,100 324 348 344 351
Al O3 1523 1445 1505 1506 1483 1501 1563 1567 1827 1785 1676 16.64
FeOt 1025 1091 1636 1604 1722 17,17 1899 1970 19.85 20.11 21,67 21.43
MnO 002 004 015 016 038 025 024 019 029 030 029 022
MgO 1798 1642 1357 1382 13.20 1343 1032 981 826 82 776 796
Ca0 008 006 016 019 013 061 002 000 003 009 000 0.00
NazO 026 024 028 0,18 024 035 042 012 039 023 000 000
K20 893 966 925 887 906 861 942 980 883 944 945 923
Total 9601 9430 95.17 9437 9361 9332 94,10 9473 9420 9455 9421 93.80
Struct. For. 0=22

Si 5540 5491 5613 5618 5574 5486 5.551 5468 5413 5387 5458 5463
Al 2460 2509 2387 2382 2426 2514 2449 2532 2587 2613 2542 2537
AV 0.132 0024 0283 0303 0270 0225 0402 0327 0,739 0.645 0552 0542
Ti 0527 0628 0345 0331 0279 0282 0402 0477 0376 0405 0405 0414
Fe2#t 1,236 1357 2060 2028 2221 2221 2456 2549 2563 2603 2838 2812
Mn 0003 0005 0019 0020 0049 0033 0031 0025 0038 0039 0038 0030
Mg 3867 3640 3045 3,114 3033 3098 2379 2262 1900 1906 1.812 1861
vl 5765 5654 5752 5797 5851 5858 5671 5640 5616 5599 5646 5659
Ca 0.012 0010 0026 0031 0022 0,101 0003 0000 0005 0014 0000 0.000
Na 0074 0069 0083 0052 0071 0.106 0036 0037 0.115 0.068 0.000 0.000
K 1645 1834 1775 1711 1782 1,700 1.858 1934 1739 1864 1889 1,848
X 1731 1912 1884 1794 1875 1908 1898 1971 1858 1945 1889 1848
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parallel trends. It is assumed that the gaps
between each line would be filled if more
samples were included. Figures 5b and c show
a very unusual pattern: 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. For Tivs A1 (not
shown), the gabbro trend converges on the
inflected granitoid trend.

A general feature is the distinction of biotites
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 might
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 atomic Siin
the hb-bt enclave extend to lower values. This
is similar to the relationship for the quartz
monzonites, and may be the original 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, with more complete Fe-Mg
equilibration. There is no real difference in
atomic 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. The ratio
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Table 4. Structural formulae of cordierite
from quartz monzonite enclave sample SO58n

Tabla 4. Férmula estructural de cordierita
del enclave de cuarzomonzonita SO58n.

Sample SO58n

Analysis core rim nim
Reference 1 2 7
Si03 48.21 48.66 48.60
TiO2 0,07 0.08 0.00
AlLO3 3283 33.06 3304
FeOt 6.51 6,46 5.83
MnO 0.57 0.62 0.63
MgO 8,93 9.10 9.07
CaO 0,02 0.01 0,03
Nay0 0.58 0,32 0.55
K20 0,01 0.01 0,02
Total 971,712 98.32 91.17
Struct. For. O=18

Si 4976 4984 4995
Al 3.995 3.993 4,003
Ti 0,006 0.006 0,000
Fe2+ 0.562 0.553 0.501
Mn 0.050 0.054 0,055
Mg 1,373 1,389 1,390
Ca 0.002 0.001 0.003
Na 0.115 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 equilibrium
relationship (Zen, 1988). Data on Mg# of several
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 magmatic origin for these 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 hornblende and cordierite are
readily explained by reequilibration (or perhaps
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 zonation in
euhedral, sector-twinned phenocrysts in an
Australian rhyolite. Petrographic criteria are
probably the best discriminants in this question
of the primary magmatic, or xenocrystal, origin
of cordierite in granitoids (Clarke, 1981), but
the compositions of the cordierites are consistent
with their being magmatic crystals.

AFM graphic relations

Figure 6 shows the relationships between
the AFM various phases. For biotite-hornblende
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 pattern, 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
gréficas de minerales AFM unidos con lineas.
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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 crystallization 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+hornblende+biotite+titanite+
magnetite orilmenite in the thin section analysed
(Johnson and Rutherford 1988).

Calculated pressures and temperatures have
been plotted on Figure 7a with the granite
minimum 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 declining
temperature as well as diminishing pressure.
Many of the tonalite and enclave results lie
below the granite minimum 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
singlerock. The gabbro and bt tonalite datapoints
converge at about 3 kb. and 800°C, which are
probably the minimum conditions (given some
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).

B) Mg# v. Al total/pressure in amphiboles,
distinguishing pressure-fractionation paths. Granitic
minimun melt curve of Wyllie (1977).

Figura 7. A) Diagrama Presi6n-Temperatura.
Presiones han sido calculadas segiin Johnson and
Rutherford (1989), y temperaturas por el método de
Blundy and Holland (1990).

B) Diagrama Mg# v. Al total/presién en
anfiboles, distinguiendose una evolucién presi6én-
fraccionacién. Curva de fundido minimo granitico
de Wyllie (1977).
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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 of Helz (1982), also 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
inHelz’s curves for basalts and andesites studied
across a range of temperatures at oxygen
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Ti (pfu) in amphibole

Figure 8. Temperature vs. Ti (in amphibole)
plot, showing the strong dependence of Ti on
temperature in the tonalite-enclave pair. 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 Temperatura vs. Ti (en
anfibol), mostrando la fuerte dependencia de Ti
sobre la temperatura en el par enclave-tonalita. El
gabro sigue unaevoluciéndistinta. El 4rea sombreada
es el cojunto de datos de Helz (1982) para el conte-
nido de Ti-temperatura en anfiboles de resultados
experimentales sobre basaltos y andesitas através de
un rango de temperatura, y a fugacidad de oxfgeno
constante por debajo de H-M.

fugacities below H-M. At higher oxygen
fugacity, Ti contents at a given temperature are
much reduced. The displacement of the curve
inflection of Santa Olalla amphiboles lies about
170°C 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 «correct» the calculated
temperatures shown in Fig. 7. Gabbro
temperatures thus adjusted have a maximum of
1070-1090°C. This compares well with the
temperature of 1030°C calculated 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. These adjustments bring
temperatures up to feasible magmatic
temperatures.

Discussion: crystallization and 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 Ticontent
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 also the more titanian, whereas Figure
5b, ¢ shows the reverse pattern for mineral
compositions. The complete absence of a
relationship between Ti content in biotite and
TiO, in the whole rock precludes an
interpretation based on mixing between
endmembers with different Ti contents, with
either subsequent biotite growth or
reequilibration. Petrographically, quartz
monzonite biotite phenocrysts form 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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Figure 9. Whole rock TiO,-8i0, diagram (data
of Bateman et al. 1992).

Figura 9. Diagrama TiO,-SiO, de roca total
(datos de Bateman et al. 1992).

near liquidus phases, starting growth at about
870°C (Clemens and Wall, 1988). According to
Huangand Wyllie (1986) and Carroll and Wyllie
(1990), biotite is not stable above 800-825°C 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). This temperature
is below the “corrected” temperature (825-
850°C) for the tonalites. Many of the biotite
phenocrysts in the tonalites have been heavily
resorbed and in some 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 hornblende-bearing tonalite and
enclave. This is a function of the stage of
crystallization at which the biotite crystallized:
early in the quartz monzonite magma at a high,
near-liquidus temperatures, yet nearer the
solidus in the otherwise initially hotter hb-bt
tonalite magma. It 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 form 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 the control of bulk 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 form a 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
quartz monzonite magma and were Xenocrysts
incorporated in tonalitic magma during
hybridization. Groundmass biotite grew in the
hybrid. Cordierite chemistry is also consistent
with their being in equilibrium with the magma.
Thermal equilibration and hybridization of
gabbro and quartz monzonite occurred at about
870°C and at least 3 kbar. At this temperature,
the biotite phenocrysts were only stable in the
most felsic magma. The tonalites preserve
hornblende-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. Groundmass biotite
of some quartz monzonite magma crystallized
after hybridization. The fact that some
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
Espaiiol)

Fernando TORNOS!', César CASQUET?, Cdrmen GALINDO? y José Marfa CABALLERO?

! Instituto Tecnolégico Geominero de Espafia. Rfos Rosas, 23. 28003 Madrid.
? Dpto. de Petrologfa y Geoquimica. Facultad de Ciencias Geolégicas. Universidad Complutense.
28040 Madrid.

Abstract: The calcic-iron skarn of Arroyo Zancado replaces calcsilicate rocks, marbles and
metabasites and shows three stages of hydrothermal alteration. The skarn-I is syntectonic and consists
in the replacement of «gabroids» by garnet. The skarn-II shows garnet and pyroxene zones, with a
progressive increase in the iron content. After them, vesuvianite, magnstite and allanite are formed.
The skarn-III consists of magnetite and calcic amphibcles (ferropargasite to magnesiohastingsite).
Fluid inclusions in pyroxenes of the skarn-II homogenize to the vapor and liquid phases at temperatures
between 435 and more than 550°C. They have salinities ranging from 9 to 218wt% NaCl eq. Boiling
temperature seems to be close to 435°C, with a minimum fluid pressure of 450 bar, which suggests
a depth close to 1.7 km (P,). The skarn-III formed at temperatures close to 400°C. The calculated
8'*0, , ranges between -0.3 to +7.5 %, suggesting the predominance of meteoric waters with a
progressive interaction with hosting rocks. The skarns-II and III took place without any direct relationship
with igneous rocks. A K-Ar dating of the skarn-IIl provides an age of 25947 Ma. The skarn-Il
postdates porphyry dykes dated at 29613 Ma. The skarn has formed in a geodynamic setting where
W-Sn-(Zn) skarns predominate. The high iron content is interpreted as the product of the hydrothermal
leaching of the host rocks. We propose a chronologic correlation of this skarn with other hydrothermal
rocks of the Sierra de Guadarrama, such as episyenites and low temperature greisens.

Keywords: skarn, Fe, Spanish Central System, fluid inclusions, isotopes.

Resumen: El skarn Ca-(Fe) de Arroyc Zancado muestra tres etapas de alteracién superpuestas que
reemplazan a rocas de silicatos cdlcicos, mrmoles y metabasitas. E! skarn I, sintect6nico, consiste en
el reemplazamiento de un «gabroide» por granate. El skarn II muestra zonas de piroxeno y granate,
con un enriquecimiento progresivo en sus contenidos en hierro. Tras ellos cristalizan vesubiana,
magnetita y allanita. E! skarn Il consiste en magnetita y anfiboles célcicos de tipo ferropargasita a
magnesiohastingsita. Las inclusiones fluidas en piroxenos del skarn II homogeneizan en vapor o
liquido entre 435 y més de 550°C y tienen salinidades entre 9 y 218% peso equiv. NaCl. La T, debi6
de ser préxima a 435°C, con una P, minima de 450 bar, lo que permite estimar una profundidad
de =1.7 Km, asumiendo una presién litostética. El skarn Il se ha formado a temperaturas cercanas a
400°C. La 80, ,, calculada es de -0.3 a +7.5% , lo que sugiere un dominio de aguas metebricas
modificadas por interaccién con las rocas encajantes. Los skams Il y III se han formado sin conexién
genética alguna con la actividad {gnea. La datacién (K-Ar) del anfibol del skarn III indica una edad
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de 259£7 Ma. El skarn-II es posterior a los diques de pérfido (29613 Ma). Este skarn se ha formado
en un ambiente geodindmico donde dominan los skarn 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
correlacién con otras alteraciones hidrotermales de la Sierra de Guadarrama, como la episienitizacién

y formacién de greisenes de baja temperatura.

Palabras clave: skarn, Fe, Sistema Central Espafiol, inclusiones fluidas, is6topos.

Introduccién

La Sierra de Guadarrama estd formada por
un mosaico de plutones de granodioritas a
leucogranitos que intruyen en un complejo de
ortogneises de edad Cdmbro-Ordovicica y ro-
cas metasedimentarias mds antiguas, funda-
mentalmente paragneises con proporciones
menores de metabasitas y marmoles (Bellido et
al., 1981; Vialette et al., 1987). En relacién con
los marmoles - y rocas de silicatos cdlcicos
(meta-margas) asociadas - hay abundantes
skarns con una variada tipologia que ha sido
descrita por Tornos (1990) y Casquet & Tornos
(1991). La mayor parte son del tipo W-Sn(-Zn),
tal como corresponde a los desarrollados en
cadenas colisionales. A menudo muestran una
relacién espacial con las rocas pluténicas aun-
que los datos geocronolégicos e isotépicos dis-
ponibles (Casquet et al., inédito) y la propia
evidencia geol6gica (Tornos, 1990) indican
muchas veces una desconexi6n temporal con el
magmatismo. La formacién de estos skarns hay
que encuadrarla en una historia hidrotermal
fini-hercinica y alpina que se ha reconocido en
este sector de la Cadena y que se manifiesta de
manera episddica desde los 300 hasta los 100
Ma como minimo (Caballeroetal., 1992). Den-
tro de este contexto, cabe reseiiar el skarn de
Arroyo Zancado, que presenta unas caracteris-
ticas geoldgicas y geoquimicas distintas del
resto de los skarns de la Sierra de Guadarrama,
y entre las que destaca la elevada proporcién de
magnetita (hastaun 60%), hecho poco corriente
en skarns de tipo «colisional».

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

ganga. Posteriormente, Tornos (1990) realiza
una cartografia y petrografia de detalle del
skarn, asi como un estudio de inclusiones flui-
das y de las condiciones fisico-quimicas de
formaci6n. En este trabajo se presenta unarevi-
sién del problema sobre la base de nuevos datos
de geoquimica isotépica de oxigeno y de
geocronologia K-Ar.

Aspectos geoldgicos generales

El skarn de Arroyo Zancado se localiza en
la vertiente norte del Cerro del Caloco, al Surde
la poblacién de Vegas de Matute (Segovia)
(Fig.1). En él se reconocen todavia 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 metamérficas de alto gra-
do con metasedimentos en su parte oriental y
ortogneises (leucogneises y gneises glandula-
res) de edad Ordovicico Inferior (494+10 Ma,
Augengneis de Otero de Herreros; Vialette et
al., 1987) en la occidental (Navidad & Peinado,
1977). El limite entre ambos dominios es una
amplia bandade cizalladictil de direccién N-S,
atribuida a la segunda fase hercinica (Capote et
al., 1981). Este macizo metamérfico termina al
norte contra las fallas del borde meridional de la
Cuenca del Duero mientras que por el resto estd
rodeado por granitoides hercinicos (adamellitas
de Villacastin, datadas en 34448 Ma; Ibarrolaet
al., 1988). Todo este conjunto estd, a su vez,
cortado por varios diques de pérfidos grani-
toideos de direccién 110°E, pertenecientes al
complejo filoniano de la Sierra de Guadarrama
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Figura 1.- Esquema geolégico del skarn de Arroyo Zancado. (1) Ortogneises glandulares. (2) Gneises
glandulares fémicos. (3) Paragneises fémicos. (4) Rocas de silicatos cilcicos con indrmoles subordinados. (5)
«Gabroides» y paleoskamn. (6) Diques de porfido. (7) Skarn de granate y piroxeno (skarn II). (8) Skamn

anfibolitico con magnetita (skarn I1I).

(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 célcicos (RSC), y una pequefia
proporcién de marmoles y metabasitas. Este

conjunto calcomagnesiano estd envuelto por
paragneises fémicos, que pueden llegar a tener
tan solo 2-3 m de potencia y que estén, a su vez,
rodeados por ortogneises glandulares
miloniticos (Fig.1). El skarn estd orientado pa-
ralelamente ala foliacién regional, N-S, y cons-
tituye un lentején irregularde 1 x 0.8 km? con un
buzamiento de 40°E. Es de destacar la existen-
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cia, dentro de esta zona de cizalla, de pequefios
cuerpos muy desmembrados de metabasitas
que pueden conservar en el nicleo la fdbrica
fgnea original (dioritoides y gabroides) y que
pasan en los bordes a gneises anfib6licos y en
menor medida a gneises piroxénicos. La edad
de estos cuerpos, que estén afectados localmen-
te por el skarn, se desconoce aunque Villaseca
(1983) los relaciona con la propia zona de
cizalla.

El skarn

Se han reconocido tres generaciones de
skarn superpuestas. Hay evidencias muy loca-
les de un skarn relicto, afectado por la deforma-
cién penetrativa (skarnI) y de dos postect6nicos
que son los dominantes. El primero de éstos
(skarn IT) es un ifpico skarn de alta temperatura,
mientras que el dltimo (skarn [IT} representa la
alteracién de los anteriores a mds baja tempera-
tura.

El skarn I

En el tinico punto donde aflora ¢l skarn I se
desarrollasobre un pequefio cuerpo «gabroide».
Este es unaroca de color gris verdoso, granuda
hacia el nicleo, formado por plagioclasa
(bytownita, An_, ) y clinopiroxeno cilcico
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(Hd ., Di,, ,, Jo, ; Fig.2 y Tabla 1) y con un
bandeado milonftico més acusado hacia el bor-
de, definido por la alternancia de finas capas
granobldsticas de ambos minerales con
porfiroclastos relictos de tipo «augen», tanto de
plagioclasacomode piroxeno (blastomilonitas).
Eldesarrcllo de esta fdbrica va acompaiiado por
un incremento de la relacién Mg/Mg+Fe y un
descenso del Mn en el piroxeno (Hd,, , Di,, .,
Jo, . ,)- Elskarn consiste en unreemplazamiento
de la plagioclasa y, en menor grado, del
clinopiroxeno por grandes porfidoblastos de
granate (And,, , Gro, ., Sp, , Py, Alm, ;; Fig.2
y Tabla 1) y trazas de scheelita. Los granates
han sido también afectados por la deformacién
milonitica presentdndose como porfiroclastos
con espectaculares sombras de presién forma-
das por los otros minerales. Durante la defor-
macién se forma algo de cuarzo, apatito y
esfena rica en Al. Se reconoce una alteracién
tardia a sericita, clinozoisita y anfibol cuya
atribuci6n al ixetamorfismo regional retrégra-
do o al d=suricllo del skarn postecténico resulta
imprecisa.

Por el momento, su edad es desconocida.
No se puede descartar una vinculacién genética
con las metabasitas, tal y como sugieren Fiister
etal. (1981), aunque cstos autcres se referfan al
skarn postecténico.

/ Granates calcicos

evolucicn skarn I

Clinopiroxenos calcicos

mm\
| w R TR

Hd

Figura 2.- Composicién de granates y piroxenos del skarn. (A) Skarn 1. (1) Skam IL
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Tabla 1.- Andlisis representativos de algunos minerales del skarn
Firoxeno | Piroseno I Grane 1 Gramaie 1T Vesubiznia Clinoanfibol 111

8 s 93 9% 2 e 102 104 17 18 1o 120 124

S0, 5070 50.56 50.86 50.55 3716 3774 3611 3749 3684 35.19 3628 39.11 31.00

Tio, 000 011 035 028 138 125 068 095 357 000 031 030 024

ALO, 193 247 105  0.08 1377 1339 237 19.85 1375 17.90 1473 1258 13.44

FO' 830 1018 1290 1622 1065 1130 2402 570 5020 297 2610 2497 23.17

MnO 034 030 056 027 096 117 036 0.9 018 0.00 010 004 031

Mg0 1312 1192 9.09 68 025 031 026 035 226 220 337 441 769

Ci0 2490 2269 24.13 2395 AT 3359 3344 3440 3565 37.65 1192 11.83 10.56

Na,0O 0.05 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,0 0.03 0.03 0.07 0.02 0.02 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 1.86 2.16 2.58

Froma- 0.05 0.53 040 053 - 1.17 2.74 - 0.62

cl . = - i e 3 e % 2 1.60 n o

Total 9937 9832 99.11 98.26 98.65 98.82 9735 1001 98.03 98.10 98.51 9678 97.43
XHd 2580 32.10 4340 5660 XAnd 306 3795 B7.79 17.13
XDi 7310 6690 5460 4240 XGro 6145 5856 1021 7192
Xlo 0.90 0.10 1.80 0.90 X5p 2.14 2.44 0.88 1.97
XPy 100 097 112 136

Anilisis mediante microsonda ITGE. (--) no analizado. Fe,,, analizado como ferroso
La relacién completa de andlisis de la Figuras 2 a 4 puede ser solicitada a los autores

Los skarns postectdnicos

Skarn de alta temperatura (Skarn II)

Se trata de un skarn célcico tipico, con
granate, piroxeno y vesubiana que se forma
preferentemente a lo largo de los contactos
entre los paragneises y las rocas de silicatos
célcicos, con morfologias de tipo capa, aunque
también hay morfologias de tipo vena alolargo
de fracturas. En mucha menor escala, este skarn
reemplaza también alos escasos marmoles exis-
tentes.

€l skarn II tiene un cardcter masivo sin
evidencia textural alguna de deformacién
penetrativa y su composicién parece depender
de la del protolito sobre ¢l que se instala. La
cartografia del skarn indica la existencia de una
zonacién metasomdtica del tipo:

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

Esta transicién estd frecuentemente
desdibujada por la alteracién retrégrada 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 estd formada por una
masa casi monomineral de clinopiroxeno de
grano fino en mosaico con variaciones de tama-
fio 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 cdlcicos va precedido de una
sericitizacién de la plagioclasa. El piroxeno
evoluciona progresivamente desde diépsido a
tipos més ferrosos, lo que se refleja en un
zonado perceptible en los cristales y a escala
mesoscépica(Hd ,Dig, Jo, aHd Di,, Jo ,Fig.2
y Tabla 1). Como accesorios se encuentran
allanita, monacita, xenotima(?) y esfena. La
zonadel granate es lamds extensaen el skarn de
altatemperatura. El granaie engloba y sustituye
al piroxeno (solo al mds rico en Fe) de la zona
anterior, oreemplazaa otraslitologias (gabroide,
skarn I o gneises). Al igual que el piroxeno, el
granate presenta un progresivo enriquecimiento
en Fe (desde And,; Gro,, Sp, Py, a And, Gro,
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Sp, Py,, Fig.2 y Tabla 1). En los cristales indi-
viduales este zonado se manifiesta en un niicleo
incoloro e is6tropo y bordes de color salmén
conanisotropiaen sectores. Coincidente conun
estadio avanzado de crecimiento del granate y
en equilibrio también con el piroxeno mds
hedenbergitico, cristaliza abundante vesubiana
ricaen Fe en bellos cristales idiomorfos zonados,
junto con rnagnetita y allanita. Finalmente, se
reconoce una (ltima etapa representada por
venillas rellenas de un granate andraditico muy
anis6tropo (anisotropia en maclas polisintéticas)
con cantidades variables de epidota y cuarzo.

Sobre el dique de pérfido, se desarrolla un
periskarn 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 (Skarn III)

El skarn tardio o «aposkarn» es un skarn
anfibélico con proporciones significativas de
magnetita que se desarrolla sobre el skam II,
aunque sin alcanzar la extensién de éste. Los
reemplazamientos se ubican preterentemente
en las zonas de charnela de los antiguos plie-
gues intrafoliares (Fig.1) o a favor de fracturas
paralelas al dique de pérfido. Formamasas muy
homogéneas, sin deformaci6n interna aprecia-
ble, de color verde oscuro a negro. Su
mineralogfa es monétona y consiste en grandes
cristales entrelazados de anfiboles cdlcicos, parte
de ellos subsilicicos (<5,75 Si; Tomnes, 1990)
muy ricosen Cl(<1,6% en peso): ferropargasitas
y en menor medida, magnesiohastingsitas,
hastingsitas y pergasitas (IFig.3 y Tabla 1; v.
también Navidad & Villaseca, 1983).

Esta zona sustituye preferentemente a la
del piroxeno y en menor proporcién a la del
granate, aunque es corriente encontrar al anfibol
rellenando cavidades intersertales en éste, La
mineralizacién estd formada por magnetita
idiomorfa masiva e intersticial en el anfibol y
muy rica en Sn (hasta 0.3% en peso), con
inclusiones muy pequefias y de distribucién
irregular de pirita y calcopirita. Este skarn se
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caracteriza por tener contenidos muy bajos en
ciertos elementos de interés econémico (<10
ppmde 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 anfibol del skarn III por el
método K/Ar (Caballero et al., 1992). La edad
aparente de formacién esde 259+7 Ma (Pérmico
Medio). La edad médxima del skarn II puede ser
inferida indirectamente a partir de la edad del
porfido 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
direcci6n, pero perteneciente a diferente haz,
que es de 29643 Ma (Galindo et al., 1994). Siel
episodio filonianc E-O en el Guadarrama se
considera en conjunto mds o menos isécrone,
entonces esta rdad puede tomarse como limite

razonable para el skarn II.
si
e TS TS0 TH 00 AT AS AX a0 ATH AN
100 1 1 1 L i )
N
b 8
2 L
o a2
< 28,
E R
=
.00
(Na+K), 2 o,5o-§_n < 0.50; Fe** > A"
'
am TR TS T3 M AT AN 43 s AR 4%
e L I i 1 i
;ﬂl
s
4+
3 |
< - oo
o tes We |
= i
H @ H
coe o

(Na+K). 2 0.50: Ti « 0.50; Fe™ ¢ A"

Figura 3.- Composicién de los clinoanfiboles
cilcicos del skarn IIl. (A) Hastingsita. (B)
Magnesiohasiingsita. (C) Ferropargasita. (D)
Pargasita. Clasificacién de Leake (1978). La pro-
porci6n de Fe** estimadaen base a Shimazaki (1982).
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Estudio de inclusiones fluidas

El estudio de inclusiones fluidas se ha res-
tringido al piroxeno y granate del skarn II, al
carecer de inclusiones los anfiboles del skarn
III. Debido a su pequefio tamaifio (<5(tm) y a las
caracterfsticas épticas del granate y piroxeno,
solo se han podido obtener unos pocos datos de
temperatura de homogeneizacién (Fig.4) y ain
menos de fusién del hielo. Las inclusiones
fluidas son acuosas bifdsicas (L+G), que en los
granates ninguna ha homogeneizado por deba-
jo de 550°C, limite mdximo de trabajo del
equipo instrumental. En el piroxeno las inclu-
siones homogeneizan entre 436 y mdsde 550°C,
haciéndolo indistintamente en fase vapor o li-
quida, sugiriendo que la formacién del skarn de
alta temperatura podria estar ligado a procesos
de inmiscibilidad. Las pocas (n=8) temperatu-
ras de fusi6n final de hielo medidas varfan entre
-12 y -6°C, indicando salinidades entre 9.2 y
16% peso eq. NaCl. No obstante, deben de
existir inclusiones con salinidades superiores
incluso al 18% peso eq. de NaCl, como lo
sugiere el hecho de que algunas inclusiones del
piroxeno y todas las del granate no hayan
homogeneizado a 550°C (ver curva de puntos

7 —
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e
3+ ’—1
24 v
1<

|L|

o et T
a0 L] 480 00 520

480
Temperatura homogenezacion *C

Figura 4.- Histograma de temperaturas de
homogeneizacién de las inclusiones fluidas en
piroxenos del skarn II. (L) Homogeneizacién en
liquido (V) Homogeneizacién en vapor.
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criticos del sistema NaCl-H,0, p.e. Knight &
Bodnar, 1989). La notable variabilidad
composicional que se deduce de estos datos,
refuerza también el papel de la inmiscibilidad
en la formacién del skarn. La presencia de
abundante Cl en los anfiboles sugiere que tam-
bién los fluidos ligados al skarn III deberian
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 CO,, lo que sugiere que su
proporcién molar no es superior a 0.05
(Hedenquist & Henley, 1985). Esta XCO, tan
baja es concordante con la ausencia de calcita y
laabundanciade vesubiana, epidotay anfiboles
férricos, minerales caracteristicos de ambientes
pobres en CO,.

Condiciones de formacién

La simplicidad composicional del skarn,
formado por escasos silicatos con amplia varia-
bilidad composicional y el reducido niimero de
minerales metilicos, hace que las condiciones
de formacién sean dificiles de precisar. La
presién y temperatura de fluido durante la for-
macién del skarn 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 liquido y el vapor
en diferentes proporciones en las inclusiones
fluidas ha sido modelizada por Darimont &
Coipel (1982). La salinidad global de la inclu-
sién (que determina el valor del punto critico),
depende delarelacién V. /V, . Por debajo de
374°C, los efectos son sélo significativos para
contenidos de vapor muy altos. A temperaturas
mds altas (y valores de P, corres-
pondientemente mayores) el efecto del conteni-
do de vapor en la inclusién es mucho mayor al
disolver mayor cantidad de sal, traduciéndose
en un descenso mds rdpido de las salinidades
globales y, con ello, de las temperaturas criti-
cas. Mas significativo es el efecto del contenido
de vaporsobrela T, de las inclusiones. En un
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proceso de ebullicién hay que esperar una dis-
tribucién de frecuencias semejante en las tem-
peraturas de homogeneizaci6n a vapory aliqui-
do, con valores comprendidos entre los de la
TemylaT,. LaT,, debe de ser, por ello,
préximaal valor més bajo medidodelaT, ,en
nuestro caso 435°C. Esta temperatura repre-
senta, por lo tanto, una valor minimo, pero
préximo a la temperatura de formacién del
skarn II.

El modelo de Darimont & Coipel (1982) es
excesivamente simple, al no tener en cuenta los
efectos que sobre la salinidad del liquido tiene
la propia pérdida de vapor hacia el exterior del
sistema, como es de esperar en este tipo de
situaciones. En consecuencia, el liquido tende-
rdahacerse mds salino al fraccionarse preferen-
temente en €l las sales disueltas. Si esto se
combinacon el modelo anterior nos encontrare-
mos con inclusiones de muiiltiples tipos, resul-
tantes de la mezcla de liquidos de muy distintas
salinidades con el vapor. En cualquier caso, la
T, seguirfa siendo préxima al valor mfnimo
de las T, medidas y la P correspondiente
préacticamente independiente de la salinidad del
liquido.

De lo anterior se deduce que los valores
mds probables de la temperatura y P, en el
momento de la ebullicién 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, =P entonces se
deduce una profundidad aproximada de unos
1,7 Km (p=2,7 g/lem?). 2) Si la P es
hidrostética (sistema abierto a la superficie)
entonces la profundidad calculada para una
columna de fluido ebullente con un 9% peso eq.
NaCl serfa anormalmente grande, més de 7 km.
El primer valor es més consistente con el tipode
deformacién y con la profundidad de formacién
de rocas hidrotermales aparentemente sincré-
nicas (Caballero, 1993; Tornos et al., 1993).

No se tienen datos definitivos para estimar
las condiciones de formacién del skarn tardio.
Sin embargo, la comparacién con skarns simi-
lares, formados por clinoanfiboles ricos en hie-

Iro, magnetita y muy pocos sulfuros apunta
hacia temperaturas cercanas a los 400°C (Van
der Marcke & Verkaeren, 1985), y en ningin
caso superiores a los 500-540°C, limite de es-
tabilidad de la ferropargasita para una fO, entre
los tampones QFM y NNO (Guilbert, 1966).

El reemplazamiento del piroxeno por gra-
nate y el incremento progresivo de la relacién
Fe*/Fe* durante la formaci6n del skarn II indi-
can que éste se formé en un medio progresiva-
mente més oxidante. En un sistema con esta
variabilidad composicional es dificil delimitar
el rango de fO,, que variaria, aproximadamen-
te, entre 106 y 10% bar a 430-450°C. Los
rangos de fugacidad de oxigeno y azufre del
skarn Il s6lo pueden conocerse también a gran-
desrasgos. La presencia de magnetita con pirita
y calcopirita indica que el valor de 1a fO, estuvo
limitado por los tampones pirrotita-
pirita-magnetitay magnetita-hematites (log fO,
=-26,4 a -23,8 a 400" C, respectivamente). Es
probable que la fO, haya sido tamponada por el
par anfibol-magnetita. La fugacidad de azufre
estarfa limitada, a su vez, entre el tampén
pirrotita-pirita y el pirita-calcopirita-bornita
(107 a 10** bar a 400°C).

Origen y caracteristicas del fluido
hidrotermal

SehadeterminadolacomposiciénisotGpica
del oxigeno (8"Oy,,,,) en dos granates y un
piroxeno del skarn II, asf como en dos anfiboles
y dos magnetitas del skarn III (Tabla 2). Con
estos datos se ha estimado la composicién
isot6pica del agua en equilibrio con estos mine-
rales alas temperaturas estimadas de formaci6n
del skarn, un intervalo de 430-500°C para el
skarn I y de 400-450°C para el III. Las curvas
de fraccionacién mineral-H,0 empleadas son
las de Caballero (1993) y Zheng (1993).

Como puede verse, los valores obtenidos
para la composici6n del fluido a partir de cada
mineral muestran diferencias apreciables, lo
que sugiere un desequilibrio isot6pico. De he-
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cho, las temperaturas calculadas por
geotermometria isotépica son absurdas y no se
han incluido en la Tabla 2. Por lo tanto, la
composicién isotépica del fluido ha de ser con-
siderada sélo de forma indicativa. La 8"0,
calculada para el skarn II varfa entre -0.3 y
+2.3 %, mientras que en el skarn III, lo hace
entre +3.4 y +7.5% . En este sentido resulta
evidente que, si se excluye la magnetita, los
fluidos quedan fuera del campo de las aguas
magmdticas y metamérficas de alto grado (e.g.,
Sheppard, 1986). Por otro lado, también hay
una tendencia del fluido a hacerse més rico en
130 al pasar del skarn IT al ITI. La interpretacién
mds razonable y coincidente con la geologfa es
que las aguas involucradas en la formacién del
skarn postecténico son inicialmente de origen
metedrico y son modificadas por interaccién
con rocas cristalinas en un grado que es mayor
en el caso del skarn mds tardio y de menor
temperatura. El efecto de la ebullicién sobre la
composicidn isotépica del fluido residual, a la
temperatura de formaci6n del skarn II (2430°
C), es probablemente minima, ya que el factor
de fraccionacién AH20, -H20 | es muy bajo
por encima de 400° C (Friedman & O’Neil,

Tabla2.- Composicién isotépicadel oxige-
no (80, ) en minerales del skarn y estima-
ci6n de la '*0 del fluido a partir de las curvas
de fraccionamiento de Caballero (1993) parael
granate y de Zheng (1993) para el resto de los
minerales. Las temperaturas de célculo son
435-500°C para el skarn II y 400-450°C para el
skarn III.

Muestra Mineral 0% 0, %
Ks29pP Piroxeno 11 +0.2 +1.6a+17
KS29GR Granate 11 0.6 +22a 423
KS30GR Granate 11 -3.0 03201
KS7A Anfibol 1l +1.6 +34
12704A Anfibol Il +1.7 +3.5
12704M Magnetita I -1.6 +6.6a +7.5
KS2M Magnetita T 2.1 +6.1a +7.0

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

Discusion y conclusiones

El skarn del Arroyo Zancado muesira una
evolucién compleja, con una primera etapa
(skarn I), pre o sincinemadtica con la zona de
cizalla dictil sin-F, de El Caloco. Hay una
segunda etapa, mayoritaria y postect6nica, que
dalugar alos skarns Il y I1I (225947 Ma) y que
es posterior al episodio filoniano representado
por los diques de pérfido con direccién E-O del
sector (probablemente 296+3 Ma). La mayor
parte del skarn no guarda, por lo tanto, relacién
alguna de contemporaneidad, ni con las
metabasitas presentes en la zona (Fuster et al.,
1981) ni con la zona de cizalla (Villaseca,
1983). Ello es también extensible a los
granitoides que rodean a este macizo
metamérfico.

El skarn es de tipo cédlcico-(Fe) y formado
probablemente por procesos amagmaéticos y a
poca profundidad (probablemente menos de
1,7 Km). Las temperaturas estimadas varian
entre los 430° C minimos del skarn II y los,
aproximadamente, 400°C del skarn ITI. Destaca
la evidencia de ebullicién durante, al menos, la
formacién del skarn I, que se interpreta como
responsable de las salinidades detectadas en las
inclusiones fluidas (9.2 a 218% pesoeq. NaCl).
El fluido es esencialmente acuoso y probable-
mente de origen metedrico, aunque modificado
por reaccién con el basamento cristalino en una
proporcién que parece aumentar al pasar del
skarn I1 al I1I. La elevada fugacidad de oxigeno
necesaria para la formacién de magnetita a
costa de los silicatos puede ser debida a la
propia ebullicién y/o a la implicacién de aguas
metedricas algo oxidadas en el sistema. -

El skarn postecténico representa un proce-
so hidrotermal asociado a la circulacién de
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aguas metedricas calentadas en circuitos
convectivos en el interior del basamento
hercinico fracturado. Dentro de los limites de
error de los métodos radiométricos, la forma-
cién del skarn de Arroyo Zancado es préxima
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 episienitizacién que ha sido datada
con bastante precisién (277 Ma) (Casquetetal.,
1992; Caballero, 1993). Asimismo, hay una
alteraci6n de tipo dcido 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 relacién espacial directa con
protolitos ricos en hierro (metabasitas), b) la
elevada proporcién de magnetita, c) la presen-
cia de clinoanfiboles cdlcicos pobres en silice y
ricos en Cl y d) la formacién a partir de fluidos
notablemente mas salinos que el resto de los
skarns del Sisiema Central Espafiol (Tornos,
1990). Estas caracteristicas, asf como la com-
posicién y evolucién temporal del granate y
piroxeno en el skarn permiten encuadrarlo den-
tro de la categoria de skarns célcicos con hierro
de Einaudi et al. (1981). Aunque los skarns de
tipo Ca-(Fe) pueden aparecer en cualquier 4m-
bito geodindmico, suelen estar relacionados
con rocas igneas bdsicas a intermedias en am-
bientes pre asincolisionales, capaces de aportar
grandes cantidades de hierro al sistema
hidrotermal. Sin embargo, el contexto
geodindrmico del skarn del Arroyo Zancado es
postcolisional y, de hecho, los demds skarns
reconocidos en el sector son de tipo W-Sn(-Zn)
(Tornos, 1990). El cardcter rico en Fe es proba-
blemente el resultado de la remobilizacién de
este elemento contenido en algiin litosoma cer-
canorico en este metal. Pensamos que el candi-
dato més idéneo son las propias metabasitas,
bien entendido que procederfa del «lavado» de
las mismas y no de una fase fluida liberada al
final de la cristalizacién magmdtica, tal como
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proponian Fister et al., (1981).

Ejemplos semejantes, con skarns de Fe
desarrollados en relacién con litologfas ricas en
dicho elemento y fuera de dmbitos pre a
sincolisionales, han sido reconocidas también
por Shimazaki (1982), Toulhaut (1982), Meinert
(1984), Van der Marcke & Verkaeren (1985) o
Rose et al. (1985), entre otros. En el Sistema
Central Espafiol esta situaci6n se repite en los
skarns de La Paradilla (Santa Maria de la Ala-
meda) y Collado de Valdemartin (Cabezas de
Hierro) (Tornos, 1990). El elevado contenido
en Sndel skarn de Arroyo Zancado se interpreta
como debido a su encuadre dentro del Macizo
Hespérico, con abundantes granitos
mineralizados en Sn. Esta caracteristica regio-
nal se sobreimpone como una impronta
estannifera al cardcter 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: Igneous rocks, mainly of basic compostion (lavic and subvolcanic rocks) appear
intercalated between the detritic paleozoic materials of the Almadén Syncline (Centro Iberian Zone,
Iberian Massif). Relic igneous pyroxene chemistry and Nb/Y and (La/Lu), 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, Some low-grade metamorphic parageneses are present in differents
basic rocks of the Almadén Syncline. These parageneses are mainly composed of chlorite, pumpellyite,
prehnite, epidote, white mica, titanite, actinolite, quartz and albite. In the alkaline affinity metabasites,
titanite + chlorite is the main assemblage. Pumpellyite, prehnite and actinolite are restricted to the
tholeiitic metabasites, showing different metamorphic parageneses with respect to their position in the
lithoestratigraphic column. Mg/(Mg+Fe),, values, ranging between 0.44 and 0.66, have a good
correlation with the Mg/(Mg+Fe) _, values.

Mineral associations present in different domains as well as chemical characteristics of some
metamorphic minerals (pumpellyite and actinolite, specially) indicate low-grade, prehnite-pumpellyite
close to the boundary with the pumpellyite-actinolite facies, metamorphic conditions. The absence of
CaAl-silicates in the alkaline metabasitic levels is due to their high carbonation value. Vertical variations
of metamorphic associations, with pumpellyite in the top levels and actinolite in the lower ones, is a
consequence of different [mg] _, between these metabasitic levels, rather than a metamorphic gradient.
Genesis of these low-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 los materiales detriticos paleozéicos del Sinclinal de Almadén (Zona
Centro Ibérica del Macizo Hespérico) aparecen rocas igneas, de composicién fundamentalmente bé-
sica, de caracter ldvico y subvolcédnico. El quimismo de los piroxenos igneos relictos, asi como las
razones Nb/Y y (La/Lu),, indican una afinidad alcalina para las lavas y diabasas de edad Sildrica a
Devénica, y toleitica para las cuarzodiabasas presentes en el area. Diferentes paragénesis metamérficas
de bajo grado estdn presentes entre los diferentes niveles de rocas bdsicas del Sinclinal de Almadén.
Dichas paragénesis estdn constituidas fundamentalmente por clorita, pumpellyita, prehnita, epidota,
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mica incolora, titanita, actinolita, cuarzo y albita. En las metabasitas de afinidad alcalina, la asociacién
dominante es titanita + clorita. Pumpellyita, prehnita y actinolita estén restringidas exclusivamente a
las metabasitas de afinidad toleftica, observandose variaciones de las asociaciones minerales en fun-
cién de su posicién en la columna litoestratigrafica. Los valores de Mg/(Mg+Fe),, .. varian entre 0.44
y 0.66, mostrando buena correlaci6n con el valor de Mg/(Mg+Fe)__

Las asociaciones minerales presentes en los diferentes dominios, asf como el quimismo de deter-
minados minerales metamoérficos (en particular pumpellyita y titanita), indican condiciones de
metamorfismo de bajo grado, en facies prehnita-pumpellyita, al Ifmite 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 carbonatacién de las mismas. La variacién
en la vertical de las asociaciones metamérficas, con pumpellyita en los niveles superiores y actinolita
en los inferiores, es consecuencia de la diferencia en los valores de [mg ] ., €ntre los diferentes niveles
de metabasitas estudiados, méds que una variacién producida por un gradiente metamérfico. La génesis
de este metamorfismo de bajo grado debe estar en relacién con los procesos de deformacién que

tuvieron lugar durante la orogenia Varisca.

Palabras clave: Metamorfismo bajo grado, facies prehnita-pumpellyita, metabasitas, Paleozoico,

Sinclinal de Almadén.

Introduccién

El Sinclinal de Almadén, situado en el
sector meridional de la Zona Centro Ibérica del
Macizo Hespérico, se caracteriza por la presen-
cia de materiales paleozoicos, de edad com-
prendida entre el Ordovicico Superior
(Arenigiense) y el Devénico Superior (Figura
1). Estos materiales son de naturaleza funda-
mentalmente detritica, 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-
cdnicas a partir del Siltirico, asf como de impor-
tantes mineralizaciones de mercurio (Saupé,
1973, 1990; Herndndez, 1984; Borrero e Hi-
gueras, 1990; Ortega y Herndndez, 1992).

Los diferentes tipos de recas fgneas repre-
sentados en el Sinclinal de Almadén, funda-
mentalmente de composicién bdsicu, estdn ca-
racterizados por una importante alteracién
hidrotermal, esencialmente carbonatada, rela-
cionada con las mineralizaciones de mercurio.
Esta alteraci6n llega a sutituir completamente
las paragénesis igneas primarias, provocando
modificaciones en el quimismo original de di-
ferente envergadura (Higueras, 1993). Ade-
mas, Sainz de Baranda (1988), Szinz de Baran-
da y Lunar (1989) e Higueras y Munhd (1993)

describen la presencia de prehnita, pumpellyita
y actinolita en algunos de los niveles basicos de
este sector.

En el presente trabajo estudiamos estas
asociaciones minerales (prehnita-pumpellyita-
actinolita), tipicas del metamorfismo de bajo
grado en metabasitas. El objetivo de este traba-
jo es precisar la naturaleza y caracteristicas del
metamorfismo de baje grado que afect6 al
Sinclinal del Almadén, cuyo origen estuvo po-
siblementerelacionado conlaorogenia Varisca.

Caracteristicas generales del magmatismo
basico del Sinclinal de Almadén

Elmagmatismoen el Sinclinal de Almadén
estd representado por una serie compleja de
rocas fgneas, que comprende piroclastitas, la-
vas de composicién variada y rocas de tipo
subvolcénico (Sainz de Baranda y Lunar, 1989;
Higueras y Monterrubio, 1992; Higueras y
Munhd, 1993; Higueras y Morata, 1994). Las
lavas bésicas presentan composiciones que va-
rian desde basanitas/nefelinitas hasta
traquibasaltos o basaltos con plagioclasa, con
basaltos olivinicos como términos intermedios
y mds abundantes en la secuencia. Las rocas
subvolcdnicas son de tipo diabésico, observén-
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Figura 1.- Localizacién geol6gica del Sinclinal de Almadén. Z.C.= Zona Cantébrica; Z.A.L. = Zona
Asturoccidental-Leonesa; Z.C.I. = Zona Centro Ibérica; Z.0.M. = Zona de Ossa-Morena; Z.S.P. = Zona
Sur-Portugesa (modificado de Borrero e Higueras, 1990).

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

Sobre labase del quimismo de los piroxenos
igneos que aparecen como fases relictas de
algunos de los niveles bdsicos del Sinclinal de
Almadén, Higueras y Morata (1994) han mos-
trado c6mo las lavas basélticas y diabasas
olivinicas (de edad Sildrica a Devénica) pre-
sentan afinidad alcalina, mientras que las
cuarzo-diabasas (subvolcdnicas) tienen afini-
dad toleitica. Estas diferencias, puestas de ma-
nifiesto mediante el quimismo de los piroxenos,
- son consistentes con las que se observan al
estudiar la composicién quimica global de los
contenidos de determinados elementos traza
considerados como inméviles durante los pro-

cesos de alteracion. De este modo, los valores
de Nb/Y y (La/Lu), de las lavas basélticas y
diabasas olivinicas (valoresde 1.525.5y 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
0.5a 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 Muhnd, 1993; Hi-
gueras y Morata, 1994). Las caracteristicas
geoquimicas de ambos tipos de magmas se
corresponden con las de un magmatismo gene-
rado en un ambiente tecténico de intraplaca
continental. La evolucién temporal de este
magmatismo indica que se originé como conse-
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Tabla 1.- Principales caracteristicas petrolégicas y asociaciones metamérficas de las diferentes
metabasitas estudiadas. Orden estratigrafico de las muestras segiin Figura 3.

MUESTRA TEXTURA PARAGENESIS PRIMARLA Imgh e AFINIDAD PARAGENESIS SECUNDARIA g,
CB-1aCB+ Dolenzca a ofisca- O €O« («QU + IOk « 3p 043 TOLEMICA DMO « O = N + BN = 80 » WA » fCC 045
subohdca oe grano hno- «d o Mg ) F
meoo a Guesc 052 050
cas5ace” Dolensca oe (ran0 grueso | Of + CO1 - O « Kk o (2D » TOLEMCA DMO « O« CMY = 8D BN s L 040
PEgMImo: e mg Fl
04g
CoR-x Dolerieca 08 gano medo- | O = €01 - (Gl » I« 2 (1] TOLEMICA ©F « BN« 330« W o 21 064
prues o« Mgl
SGAR-Y Iepranyi-0oentca oe Pe D Ol o (M 4 Mgl ALCALINA o o BN o wm o o) 058
g to o)
PLé Porfidca O+ Cpn e o (B0« i+ mg) (1] ALCALINA chi s N+ jot) 055
At Dolerisca 08 grano medio- | [l + COL« (+GE + Ik + 2D TOLEMICA oo N e Bt () 066
prueso i+ mgl)
CAF-Y Dokerisca O grano madio- | piecDi« (sl qResdp | 085 TOLEMCA 4 BN+ 26« W+ gl + (2] 065
gueso =i+ mgh

Abreviathures 3Cls ACONGII anfs IMA00) CIOC0. 30= 0D Ds DO CC= CUCW. Chie CONEL CPe CHNOQIDESNG 20= eE00t it
MIGRONE. Ois OIVIND: Ple (HAGOCASA. Pe FENIE. PTDe UMDAIYTA. Qlte CUAMTD: D BRATA WiNe RCA NCDIDTE mgle MOITMG « Fe™)

cuencia de tasas crecientes de fusién parcial,
producidas, probablemente, por el ascenso de
un pluma mantélica (Higueras y Munhd, 1993),

Paragenesis metamorficas.

A fin de estudiar la naturaleza y posible
evolucién del metamorfismo, asi como la in-
fluencia del quimismo del protolito en las
paragénesis secundarias, se ha realizedo un
estudio de los diferentes niveles bdsicos presen-
tesenel Sinclinal de Almadén (Figura2). Como
fases de neoformacién metamérficase haniden-
tificado pumpellyita, prehnita, epidota, mica
incolora, titanita, actinolita, clorita, cuarzo y
albita. A pesar de la formacién de estas fases
minerales, lasrelaciones texturales primarias se
siguen conservando. Ademds, como iase tardfa
aparece calcita, englobando en ocasiones a al-
guno de los minerales metamérficos previa-
mente formados. Las principales caracterfsti-
cas petrolGgicas, asi como las asociaciones
minerales metamérficas presentes en cada una
de las muestras estudiadas, estdn resumidas en
. laTabla 1. :

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

caar

Gsv

GID (Dev. Sup)

¥ SGARA -+ Laguna estratigrifica (Dev. Medio)
i Cuarcita de Base
= Cuarcita de Las Cuevas
l PLE
ALl
e e i Cuarcita de Criadero
4 Cuarcita de Canteras
Alternancias de Canleras
CAF-1 Alternancias Inferiares
Puzarras de Calymene Inferiores

Figura 2.- Columna litoestratigréfica sintética de
los diferentes materiales constituyentes del Sinclinal
de Almadén, modificada de Borrero e Higueras
(1990), conindicacién de los diferentes niveles igneos
estudiados.
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estando totalmente ausentes en las metabasitas
de afinidad alcalina. Incluso, en aquellas
metabasitas de afinidad toleitica con abundan-
tes carbonatos (muestras CAF-1 o0 AJ-1), estdn
ausentes estos alumino-silicatos de calcio, indi-
ces del metamorfismo de bajo grado en siste-
mas basdlticos.

En los procesos de metamorfismo de bajo
grado, una de las principales restricciones radi-
ca en establecer cudles son las paragénesis que
estdn en equilibrio. Para tal motivo, hemos
definidotres “microdominios texturales” enlos
que se establecerdn las asociaciones minerales
metamérficas en equilibrio: 1) pseudo- morfosis
y reemplazo de fases igneas previas (olivinos,
plagioclasas o piroxenos, principalmente); 2)
posiciones intersticiales en la matriz bas4ltica,
y 3)rellenos de espacios abiertos. Las principales
asociaciones minerales en cada uno de estos
microdominios texturales son (abreviaturas de
las fases minerales segiin Kretz, 1983):

1.- pseudomorfosis y reeplazamiento de
fases igneas preexistentes
olivino —— Chl+Tm
plagioclasa —— Prh+ Pmp + Chl + Ep + Ab
+ Mica incolora
piroxeno —— Chl+ Tt *Act + Ttn
6xidos Fe-Ti —— Tm

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

3.- relleno de espacios abiertps (fisuras)
—— Calcita

Considerando estas asociaciones en equili-
brio, y segtin 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 la secuencia, con ausencia de
pumpellyita, excluye la posibilidad de hablar
de facies pumpellyita-actinolita en tales nive-
les.
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Quimismo de las fases metamérficas
neoformadas

Los andlisis quimicos de las diferentes fa-
ses de metamorfismo de bajo grado, asi como
de las fases igneas relictas, han sido realizados
en una microsonda automdtica CAMECA
S§X-50, tanto en los Servicios Técnicos de la
Universidad de Granada (20 Kv y 20 nA como
condiciones analfticas), como en la Universi-
dad de Oviedo (15 Kv y 15 nA).

Pumpellyita

Es, junto con prehnita y clorita, el mineral
de metamorfismo mds abundante en las
metabasitas del Sinclinal de Almadén, aunque
su presencia estd restringida inicamente aalgu-
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 la
matriz, formando pequefios agregados radiales.
Petrogrificamente se distinguen dos tipos: uno
de marcado pleocroismo amarillo-marrén y otro
de color verde-esmeralda. Los andlisis quimi-
cosde microsondade las diferentes pumpellyitas
analizadas estdn resumidos en la Tabla 2,
proyectdndose sus composiciones en el
diagrama Al-Fe-Mg (Figura 3). Es interesante
resaltar que aquellas pumpellyitas de marcado
color marrén son las més ricas en Fe O, (12.92
a 17%), mientras que las de color verde-esme-
meralda tienen menores contenidos en Fe, O,
(7.24 a 10.45%). Estas variaciones en los con-
tenidos en Fe,O, condicionan que el campo
delimitado para la composicién de las
pumpetlyitas del Sinclinal de Almadén com-
prenda areas que abarcan desde las propias de
las facies prehnita-pumpellyita hasta el limite
inferior de la facies pumpellyita-actinolita (Fi-
gura 3). Liou (1983) estableci6 que contenidos
en Fe, O, 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% corresponderian a facies de mds



116

Tabla 2.- Valores medios del quimismo de
las pumpellyitas de las metabasitas del Sinclinal
de Almadén. XFe* = Fe [/(Fe  + Al) (Fe_
expresado como Fe*).

LAMINA CB3 CB4 . CB5 CBSG
N° ANALISIS 8 4 4 7

sio2 3740 3726 3649 36,14
TIO2 003 002 001 005
Al203 2252 22,27 1884 1846
Fe203 928 873 1356 1503
cr203 002 002 002 002
MnO 005 008 004 003
Mgo 146 155 138 134
Ca0 2294 2255 2235 22,26
Na20 019 042 000 013
K20 002 003 002 001
SUMA 93,80 92,93 92,71: 9348

Formula ajustada a 24,5 oxigenos
Si 6,02 6,06 6,05 5,98
Al-z 0,00 0,00 0,00 0,02
SUMA Z 6,02 6,06 6,06 6,00
Al-y 4,00 4,00 3,68 3,58
Ti 0,00 0,00 0,00 0,01
Fe-y 0,00 0,00 0.32 0,41
SUMA Y 400 400 400 4,00
Fe-x 112 1,07 138 1.46
Mg 035 0,38 0,34 0,33
Al-x 0,28 0,27 0.00 0,00
Cr3+ 0,00 0,00 0,00 0.00
Mn2+ 0,01 0,01 0,01 0,00
SUMa X 1,76 1,73 1,73 1,79
Ca 396 392 397 395
Na 0,06 0,13 0.00 0.04
K 0,00 0,01 0,00 0,00
Mn-w 0,00 0,00° 000 0,00
SUMA W 4,02 4,06 397 3,99
Suma cat 1580 15.85 1576 15.78
XFed+ 20,80 1997 3145 34,18

bajo grado (ceolitas, prehnita-actinolita y
prehnita-pumpellyita). Los contenidos en Fe,0,
de las pumpellyitas, asi como su proyecci6n en
laFigura 3, indicarian pues que el metamorfismo
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que las generé serfa propio del de las facies
prehnita-pumpellyita, préximo al limite con la
facies pumpellyita-actinolita. También es im-
portante sefialar el hecho de que aquellas
pumpellyitas desarrolladas en las metabasitas
en facies pegmatoides (términos mds diferen-
ciadas de la cristalizacién y, por lo tanto, con
menores valores de [mg]), tales como CB-5 y
CB-6 son las que tienen mayores valores de
XFe* (Figura 4), y no presentan Al en la posi-
cién 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 mds “sucio”.
Los valores de XFe** (=Fe*/Fe*+Al)obtenidos
(Tabla 3 y Figura 4) varfan entre el 0.85 y
20.57%, observadndose variaciones importantes
incluso dentro de una misma muestra, aunque
los valores mds altos se restringen, al igual que
en el caso de las pumpellyitas, a las prehnitas
desarrolladasen los diferenciados pegmatoides.
Sin embargo, y a diferencia de lo observado en
las pumpellyitas, no se observa unarelacién tan
clara entre el valor de XFe® y el grado de
diferenciacién de laroca en la que se forma. En
cualquier caso, las importantes variaciones en
XFe* (con valores préximos al 20%) pueden
deberse, sobre todo, a la presencia de pequeifias
impurezas de 6xidos de hierro, como se ha
puesto de manifiesto en otras metabasitas de
bajo grado (Cho et al., 1986).

Epidota

Es poco frecuente, aunque su proporcién
aumenta a medida que descendemos en la co-
lumna estudiada. El contenido en pistacita de
las epidotas analizadas, expresado como XFe**
(=Fe**/Fe*t + Al), varia desde el 33 al 37%
(Tabla 3 y Figura 4).

Clorita
Es el mineral metamoérfico mds frecuente,
apareciendo en todos los niveles estudiados,
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Figura 3.- Proyeccién en el diagrama Al:Fe:Mg
de la composicién de las pumpellyitas de las
metabasitas del Sinclinal de Almadén. Campos
composicionales definidos por Coombs et al.,(1976)
y Liou y Ernst (1979).

independientemente de la afinidad geoquimica
del protolito. El valor medio de [mg] (=Mg/
(Mg+Fe)) en cloritas de las diferentes rocas
analizadas varfa entre 0.40 y 0.66 (ver Tablas 1
y 4), existiendo correlacién entre este valor y el
valor de Mg/(Mg+Fe) en la roca, de modo que
los valores mds bajos de [mg] en clorita apare-
cen en los diferenciados pegmatoides de afini-
dad toleitica, que son los que presentan meno-
res valores de [mg] . De hecho, Maruyama et
al. (1986) sugieren que el pardmetro [Mg/
(Mg+Fe)]_ ., se puede usar como monitor del
valor de [Mg/(Mg+Fe)] .

La proyeccién de los cationes no
interfoliares vs. Al (Figura 5a) y la de los
cationes interfoliares vs. Si (Figura 5b) muestra
c6émolascloritas de las metabasitas del Sinclinal
de Almadén se proyectan sobre la linea
clorita-saponita, préxima al vértice clorita. Sin
embargo, los contenidos relativamente altos de

los cationes interfoliares (Figura 5b), con valo-
res de Ca > 0.1 dtomo y Si > 6.25 dtomos (por
cada 28 dtomos de oxigeno), son indicativos de
la presencia de interestratificados clorita/
esmectita (Bettison y Schiffman, 1988), fené-
meno tipicamente observado en las cloritas que
se forman en el metamorfismo de facies
sub-esquistos verdes (Evarts y Schiffman, 1983).
La proyeccién en el diagrama de clasificacién
de Hey (1954) permite clasificar a estas cloritas
como pycnocloritas, brunsgivitas vy,
mayoritariamente, diabantitas (Figura 6). Tan-
to en la Figura 5a y 5b, 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 toleitica. 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. XFe* =Fe_/(Fe_ +
Al) (Fe_, expresado como Fe™).

Prehnkse Eplcotes Thanitzs

LAMINA CE3 CB: cBs  CcBE ces cB3 CBs
N ANALIES B 2 3 4 5 4 1
a2 475 48 QO en arss 3204 3108
T 005 005 002 003 002 235 3288
AGa 2070 2106 228 1002 2026 305 288
Fa203 433 380 224 & 18,78 m 324
craoy 003 00 002 000 005 002 o002
MnO 003 006 004 OO0 009 002 o0po8
NgO 008 006 000 008 0,04 016 0325
a0 2684 2703 2700 2600 280 /01 2477
L) 827 084 013 030 015 oog 000
Ko ol oed ooz oo o0 003 000
SUMA D617 D620 956R B4 TS M5 8797

Formuis sjusteda | 22 oxpenos 125ar 20 axipancs
L] 605 0B A0 304 418 423
Ay 000 000 000 000 0,00
mn aom oo 0o0 000 0.00 327 3zm
A 338 345 383 AW 163 047 041
Fads 045 D040 023 08T 102 028 032
Cr3s 000 000 000 0,00 ogo 000
Mnde 000 00 000 000 .01 0go oot
g o0 00 o000 o 0,00 003 005
-] 560 557 S5 7S 382 380
L ops 008 002 005 o 002 000
K cor 000 0 000 000 o 0,00
Sum cat. 1556 1561 1554 1554 aTe 1218 210
WFade 177103 B0Y 1T 3453 arz2 a7
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Figura 4.- Histogramas del valor XFe* (XFe* =
Fe**/(Fe** + Al)) para las pumpellyitas, prehnitas y
epidotas de las metabasitas analizadas en el Sinclinal
de Almadén.

Al (Figura 5a), Si (Figura 5by 6) y Fe (Figura
6), correspondiendo las de mayor Si y menor Fe
(con valores mayores de Mg) con las muestras
mds bajas dentro de la columna, en las que,
como se mostré anteriormente, no aparece
pumpellyita.

Titanita

Aparece a modo de pequefias inclusiones
granulares en la alteracion de los piroxenos, en
la transfomacion de los 6xidos de Fe-Ti y tam-
bién como agregados de pequefio tamafio en la
matriz. En la Tabla 3 estdn recogidos los andli-
sis realizados sobre diferentes titanitas,
proyectdndose el quimismo de estas fases mi-
nerales en el diagrama triangular Al:Ti:Fe*
(Figura 7). Segiin Grapes y Watanabe (1992),
las titanitas formadas a maycres condiciones de
metamorfismo se proyectarian mas proximas al
vértice Ti, mientras que las formadas en condi-
ciones de metamorfimo de facies ceolitas lo
harfan en zonas mds alejadas de dicho vértice.
En el caso de las titanitas del Sinclinal del
Almadén, la proyeccién de sucomposicion estd
dentro del campo delimitado para la facies
prehnita-pumpellyita. Los contenidos en Al,O,
(2.37 - 3.40%) y Fe,0, (2.50 - 3.28%) son si-
milares a los observados en titanitas desarrolla-
das en otros terrenos metamérficos de bajo
grado (Aguirre, 1992).

Actinolita

Se presentacomo producto de neoformacién
a partir de las cldritas que se generan en la
pseudomorfosis de los piroxenos. Presentan un
tipico color verde pélido-azulén, mostrando
hébito fibroso. Su presencia estd restringida
tinicamente a aquellas metabasitas que presen-
tan valores altos de [mg] __ (Tabla 1). La Tabla
5 muestra los valores analiticos medios para
este mineral. Las férmulas estructurales se han
calculado segiin el método 13-CNK, aplicando
el programa de célculo de Richard y Clarke
(1990), resultando ser actinolitas segiin la clasi-
ficacién de Leake (1978).

Albita

Aparece como producto de la descal-
cificaci6n de los cristales de plagioclasa ignea,
asociada a los alumino-silicatos prehnita,
pumpellyita y epidota ya descritos. En las dife-
rentes metabasitas estudiadas no se ha observa-
do la albitizacién total de las plagioclasas, por
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Figura 5.- Proyeccién de la composicion de las cloritas de las metabasitas del Sinclinal de Almadén
expresada en términos de cationes no interfolaires vs. Al , (figura 6a), y cationes interfolaires vs. Si. Los
términos extremos para los diferentes filosilicatos méficos han sido tomados de Robinson et al. (1993). Los
sfmbolos llenos corresponden a las cloritas de las metabasitas de afinidad alcalina y los simbolos vacfos a las

de afinidad toleitica.

lo que no se podrd hablar de metamorfismo
pervasivo, segiin la definicién de Nystrom
(1983).

Otras fases minerales

Las siguientes fases minerales no han sido
analizadas por microsonda electrénica, pero su
presencia ha podido ser establecida mediante
criterios petrogréficos.

Mica incolora

Aparece reemplazando plagioclasas, desa-
rrollando cristales de muy pequefio tamafio
que, en algunos casos, llegan a pseudomorfizar
por completo a los cristales de plagioclasa.

Granate

Aparecen a modo de pequefios cristales de
unas 100p de didmetro, incoloros y con una
débil anisotropia, lo que permite suponer que
correspondan a un hidrogranate. Son especial-
mente abundantes en la muestra CAF-1, locali-
zadaen labase de la columna estratigrafica (ver
figura 2 y Tabla 1).

Condiciones P-T del metamorfismo

La estimacién de las condiciones P-T del

metamorfismo del Sinclinal de Almadén no es
facil de realizar, dada la carencia de
geotermobarémetros calibrados para el
metamorfismo de bajo grado en sistemas
basdlticos. 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. Asimismo, la aplicacién
de lared petrogenética propuesta por Frey et al.
(1991) para sistemas basdlticos 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
limites establecidos para el campo de estabili-
dad de esta facies metamoérfica (Liou et al.,
1985, 1987; Frey et al., 1991) se obtendrian
condiciones de temperatura entre 175 a 280° C
y presiones méximas de 4.5 kbars (Figura 8).
La proyeccién del quimismo de las
pumpellyitas en el diagrama composicional
Al:Fe:Mg (Figura 3), asi como los contenidos
de Fe, 0O, 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 CcB-4 CB-5 CB-6 cB-7 CAF-1 COR32 SGAR-1 PLE AJ-1
N® ANALISIS 8 9 3 B 4 3 1 8 1 9
sSio2 33.72 33,54 30,85 28,74 27,48 31,14 32,44 30,04 33,27 33,46
Tio2 0,03 0.1 0,04 0,02 0,01 0,00 0,01 0,02 0,08 0,02
Al203 13.39 12,51 15,01 16,30 17,61 15,66 13,47 186,71 22,83 12,37
Cr203 0,05 0,25 0,07 0,03 0,15 0,00 0,13
FeO 18,16 18,73 24,24 28,09 30,26 19,40 20,49 21,86 17,51 18,98
Mgo 2109 2063 1679 1335 1146 20,53 2053 17,71 11,84 20,44
MnO 0,08 0.10 017 0.25 0,26 0,1 0,10 0,25 0,13 0,12
Ca0 o.21 0.35 0,22 0,65 0,51 0.25 0,35 0,29 0,18 0.38
Na20 0.04 0.14 0,03 0,17 0,06 0,02 0,02 017 0,24 0,15
K20 0,09 0,10 0,04 0,04 0,02 0.06 0,01 0,13 2.04 0,11
NiO 0,08 0,07 0,09 0.01 0,07 0,01 0,09
SUMA 86,94 86,53 86,65 88,65 87,67 87,18 87,43 87,40 88,13 86,25
Férmula ajustada a 28 oxigenos

Si 6,82 6,86 6.44 6,11 5,95 6.35 6.63 6,22 6,60 6.88
Alflv) 1,18 1,14 1,56 1,89 2,05 1,65 1,37 1,78 1,40 112
Ti 0.00 0.02 0.01 0.00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,01 0,00
Al(vi) 2.03 1.88 2,14 2,20 2,44 212 1,88 2,29 3,84 1,88
Cr 0.01 0,04 0,01 0,00 0,00 0.00 0,00 0,03 0,00 0,02
Fe2+ 3.08 3.21 4,24 517 5,48 3 351 3,78 2,90 327
Mn 0,01 0,02 0,03 0,04 0.05 0,02 0,02 0,04 0,02 0,02
Mg 6,36 6.30 5,20 4,23 3,70 6,24 6.25 5,46 3,50 6,27
Ni 0,01 0,00 .00
Ca 0,05 0,08 0.05 0,15 012 0.06 0,08 0,06 0,04 0,08
Na 0,01 0,06 0,01 0,07 0.03 o.m 0.01 0,07 0,08 0,06
K 0,02 0,02 0,01 0,01 0,01 0,02 0,00 0,03 0,52 0,03
SUMA 1957 1963 1970 1988 1982 1978 1975 19,77 19,02 1964
[mg] 0,45 0,50 0,49 0,44 0.40 0,65 0,64 0,59 0,55 0,66

soncongruentes con un metamorfismoen facies
prehnita-pumpellyita desarrollado a bajas pre-
siones (Liou, 1983). Igualmente, la proyeccion
de las titanitas coincide con el campo
composicional delimitado para las facies
prehnita-pumpellyita.

De todos los minerales metamdérficos ana-
lizados, el tnico que ha sido calibrado como
geotermémetro es la clorita. La aplicacién del
geotermémetro experimental de Cathelineau
(1988) a aquellas cloritas cuyos contenidos
atémicos de Ca fuesen inferiores a 0.1 dtomo/

28 oxigenos, indican temperaturas del orden de
los 240°C (211 a 259°C). Estas temperaturas, a
pesar de las limitaciones 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 Na™! de las
actinolitas (< 0.1a.p.f., ver Tabla 5), indicarian
presiones minimas de 2 kbars conforme al
geobarémetro de Brown (1977).
Estascondiciones de metamorfismo (facies
prehnita-pumpellyita y temperaturas estimadas
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del orden de los 237°C) 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 limites
entre diagénesis profunda y anquizona.

Por iltimo, los altos valores de XFe** en
prehnitas, pumpellyitas y epidotas apuntan a
condiciones dealtafO, durante el metamorfismo.
Respecto a la aCO,, altos valores de CO, pue-
den llegar a inhibir la formaci6n de silicatos
cdlcicos indicadores del metamorfismo de bajo
grado, tales como ceolitas, prehnitas,
pumpellyitas, e incluso, actinolitas (ver Liou et
al., 1987, entre otros). Segiin este autor, la
presencia de estos hidrosilicatos célcico-
aluminosos sélo es posible en condiciones de
aCO, < 0.15 para valores de presién de 2 kbars
(Liou et al., 1987, fig. 3.13). El elevado grado
de carbonatacién de las lavas alcalinas, con

K=Ripidolisa

i PeFycnoclorita

* BuNrunsgivie
€=l arundonfUia

| Pth=Fieudi-Thuringus
- huherdamita
liphalaphnis

| Clellinoclory

+ PreFenminia
Tenlaleo-Ulorua

I = Ihabantita

_—
Fa/{Fa+Mg)

Figura 6.- Diagrama de clasificacién de
cloritas (segun Hey, 1954). Sfmbolos coms en figura
anterior.
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Tabla 5
LAMINA COR-32  AJ-1 CAF-1
N® ANALISIS 2 5 9
sio2 48,70 49,51 51,79
Tio2 0,09 0,18 0,06
A1203 3,55 2,96 243
FeO 2174 2824 16,43
MnO 0,25 0,33 0.31
MgO 11,91 7,09 13,37
Ca0 9,23 7,04 11,93
Na20 027 0.36 0,17
K20 0,10 0,13 0,05
SUMA 9582 0585 96,54
Férmula ajustada a 13-CNK
TSi 713 7.35 7.53
TAl 0,59 0,41 0,36
TFe3+ 0,28 0,23 0,11
TTi 0,00 0,00 0,00
SUMINT 8,00 8,00 8,00
cal 0,01 0,10 0,06
CFe3+ 1,11 1,97 0,47
CTi 0,01 0,02 0,01
CMg 2,55 1,55 2,05
CFe2+ 1,29 1,32 1,47
CMn 0,03 0,04 0,04
CCa 0,00 0,00 -0,00
SUMINC 5,00 5,00 5,00
BMg 0,00 0,00 0,00
BFe2+ 0,00 0,00 0,00
BMn 0,00 0,00 0,00
BCa 1,45 1,13 1,84
BNa 0,08 0,10 0,03
SUMINB 1,53 1,23 1,87
ACa 0,00 0,00 0.07
ANa 0,00 0,00 0.02
AK 0,02 0,02 0.01
SUMINA 0,02 0,02 0.10
SUM CATS 1455 1425 14,97
SUM OXY 2263 2292 2298
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Figura 7.- Diagrama Al:Ti:Fe** para la
composicién de las titanitas, compilado por Atherton
y Aguirre (1992). Los campos numerados del 1 al 7
corresponden a la composicién de titanitas en
diferentes facies de metamorfismo de bajo grado (1
y 2= facies ceolitas y prehnita-pumpellyita; 3 y 4=

facies prehnita-pumpellyita; 5= facies
pumpellyita-actinolita; 6= facies de esquistos
verdes-anfibolitas; 7= facies de esquistos azules).

presencia incluso de CO, de origen mantélico
(Rytuba et al., 1988), seria el responsable de la
inhibicién en la formacién de estos
alumino-silicatos de calcio en dichas lavas,
durante los procesos del metamorfismo de bajo
grado. Asimismo, la abundacia de calcita en
algunas cuarzo-diabasas toleiticas (Tabla 1),
indica que en ellas la aCO, fue mds elevada,
impidiéndose también la formaci6n estos mine-
rales indices del metamorfismo de bajo grado
en sistemas bésicos. '

Discusién y conclusiones

En los diferentes niveles de rocas bésicas
estudiados del Sinclinal de Almadén se han
observado variaciones en las asociaciones
metamérficas en funcién de su posicién en la

Preslén (bar)

0 100 200 0 400 500

Temperatura (* C}

Figura 8.- Red petrogenética para las diferentes
facies de metamorfismo de bajo grado en sistemas
basélticos (Frey etal., 1991). ZEOL =facies ceolitas;
PrA = facies prehnita-actinolita; PP = facies
prehnita-pumpellyita; PA = facies pumpe-
llyita-actinolita. El limite mfnimo 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 estratigréfica paleozoica (Figura 2 y
Tabla 1), de modo que en las intercalaciones
bésicas localizadas a techo de la misma es
estable la paragénesis prehnita-pumpellyita,
mientras que en las localizadas en los niveles
mids bajos aparece actinolita y no se observa
pumpellyita. Estas variaciones podrian relacio-
narse con un gradiente en las condiciones del
metamorfisino, evolicionando desde la facies
prehnita-pumpellyita a la facies pumpellyita-
actinolita. Sin embargo, la ausencia de
pumpellyita paragenética con actinolita exclu-
ye la posibilidad de hablar de una transici6n de
facies. Otra posible explicacién al hecho de
encontrar actinolita y no pumpellyita esté rela-
cionada con la composicién global de la roca,
representada porel valorde [Mg/(Mg+Fe)]

‘clorita”
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Bevins y Robinson (1993) han mostrado cémo
en metabasitas en facies prehnita-pumpellyita
con [Mg/(Mg+Fe)], .. <0.54, la pumpellyita
es estable, mientras que en las que [Mg/
(Mg+Fe)] ... > 0.54 lo era la actinolita. Segiin
esto, la presencia de actinolita en diversos nive-
les de metabasitas del Sinclinal de Almadén no
serfa la consecuencia de un gradiente de
metamorfismo, sino de los diferentes valores de
[Mg/(Mg+Fe)],_.. (0, lo que es lo mismo, de
[Mg/(Mg+Fe)]__), encotrados entre dichos ni-
veles.

Por otro lado, la ausencia de fases minera-
les indicativas de metamorfismo de bajo grado
en algunos niveles igneos de la columna es
consecuencia de la elevada aCO, del medio, lo
que inhibe la formacién de las mismas. De
hecho, en los niveles ldvicos alcalinos presen-
tes en la columna, en los que la carbonatacién
estdmuy desarrollada, no se aprecian los silicatos
de Al-Ca caracteristicos del metamorfismo de
bajo grado en sistemas bésicos, desarrolldndose
linicamente la asociacién Chl + Ttn. Sin em-
bargo, en los sills de cuarzo-diabasas intercala-
dos a diferentes alturas dentro de la columna
paleozoica la carbonatacién es mucho menor,
permitiendo el desarrollo de dichos minerales
indice.

Otro fenémeno que se ha puesto de mani-
fiesto en este estudio es la influencia que tiene
el quimismo del protolito en la composicién
qufmica de lo minerales neoformados. En efec-
10, se ha comprobado c6mo las cloritas desarro-
lladas en las lavas alcalinas (con mayores valo-
res de [mg] ) presentan valores de [Mg/
(Mg+Fe)] ., mayores que las desarrolladas en
las diabasas toleiticas (con menores valores de
[mg] ), y cémo incluso dentro de un mismo
nivel de diabasas toleiticas, las cloritas desarro-
lladas en los pegmatoides (valores de [mg]
mds bajos) presentan menores valores de [Mg/
(Mg+Fe)] .., que en los términos centrales,
menos diferenciados. Otre caso de influencia
del quimismo del protolito en el quimismo de
las fases metamérficas neoformadas es el de las
pumpellyitas, obteniéndose los mayores valo-

res de XFe®* en los diferenciados pegmatoides.
En este caso, ademds del quimismo del protolito
hay que considerar el hecho de la “no
pervasividad” del metamorfismo, lo que es un
claro indice de condiciones de desequilibrio
(Nystrom, 1983). En estas condiciones de “no
pervasividad” lacomposicién de lapumpellyita
no se puede considerar representativa de las
condiciones de equilibrio, lo que justifica las
importantes variaciones composicionales ob-
servadas, proyectdndose en varios de los cam-
pos delimitados en el diagrama Al:Fe:Mg (Fi-
gura 3).

Por iltimo, las condiciones P-T de este
metamorfismo solo pueden cuantificarse de
manera aproximada, obteniéndose valoresde T
préximos a los 240°C y de P del orden de 2
Kbars. El contexto geotecténico en el que se
encuadra el Sinclinal de Almadén hace pensar
que este metamorfismo debi6 estar relacionado
con la orogenia Varisca, lo que se confirma con
el hecho de que sea compatible con el detectado
en los materiales peliticos en este mismo édrea.
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Abstract: An important volcanic activity, mainly submarine, was developed during the Jurassic
in the central domain of the External 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 have suffered secondary processes with formation of metamorphic minerals,
which are present in different microdomains: 1) replacing primary minerals; 2) in the groundmass; and
3) filling open spaces (veinlets and vesicles). Analcite 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 the 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 120° C. This
very-low grade metamorphic 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 External Zones of the Betic Cordilleras.

Key-words.- zeolites; very low-grade metamorphism; Jurassic intraplate magmatism; External
Zones; Betic Cordilleras.

Resumen: En el sector central de las Zonas Externas de las Cordilleras Béticas (S. Espaiia), en
particular en el Subbético Medio, tuvo lugar durante el Jurdsico una importante actividad volcénica,
fundamentalmente submarina. Los productos de este magmatismo son principalmente basaltos con
afinidad transicional-alcalina. Estas rocas bésicas han sufrido transformaciones secundarias con
neoformacién de minerales que se desarrollan en diferentes microdominios: /) reemplazando fases
fgneas primarias; 2) en la matriz de las rocas y, 3) rellenando espacios abiertos (fisuras y vacuolas).
Analcita y natrolita aparecen en fisuras, mientras que ceolitas calco-s6dicas (variedad thomsonita),
sédico-célcicas (variedad mesolita-natrolita) y sédicas (analcita), junto a filosilicatos méaficos (tipo
clorita, nontronita y celadonita) aparecen en los otros dos microdominios. Estas asociaciones minera-
les permiten clasificar la alteracién de estas vulcanitas como un metamorfismo de muy bajo grado,



128

MORATA, D. etal.

en facies de ceolitas de baja temperatura. Las asociaciones cn equilibrio de las diferentes ceolitas
permiten establecer condiciones P-T de <1.5 kbars y <150° C. El geotermémetro de la clorita indica
temperaturas medias préximas a 120° C. El evento metamérfico de muy bajo grado fue préximo en
el tiempo al emplazamiento y enfriamiento de los basaltos jurdsicos afectados. En este sentido. este
metamorfismo es diferente del evento metamdérfico de bajo grado registrado en las “ofitas” del Trias
Keuper de las Zonas Externas de las Cordilleras Béticas.

Palabras clave.- ceolitas; metamorfismo de muy bajo grado; magmatismo intraplaca jurdsico:

Zonas Externas; Cordilleras Béticas.

Introduccién

En las Zonas Externas de las Cordilleras
Béticas (S. de Espafia) aparecen manifestacio-
nes fgneas bésicas, ubicadas espacialmente en
dos dominios diferentes. Por un lado, pequeiios
bloques intercalados entre los sedimentos
arcilloso-yesiferos del Trias de facies Keuper,
que se conocen localmente como “ofitas”. Por
otro lado, secuencias de basaltos y doleritas
intercaladas en los sedimentos jurdsicos situa-
das, preferentemente, en el dominio del
SubbéticoMedio. Ambos grupos derocasigneas
han sufrido transformaciones secundarias de
naturaleza e intensidad diferentes.

Puga et al. (1983, 1988), Morata er 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, prehnita-pumpellyita
y pumpellyita-actinolita, distribuido regio-
nalmente a la escala de las Zonas Externas.

En lo que respecta a las transformaciones
sufridas por las vulcanitas intercaladas en los
sedimentos jurdsicos, Comas et al. (1986) sefia-
laron por primera vez la presencia de ceolitas en
algunos de estos niveles volcdnicos. Estos auto-
res determinaron, mediante estudios 6pticos y
de difraccién de rayos-X (DRX), la presencia
de analcita y natrolita en asociacién con
filosilicatos tipo montmorillonita y celadonita.
En el presente trabajo se presentan nuevos datos
correspondientes a ceolitas en diversos niveles
de estas rocas volcénicas de edad jurésica, dis-
tribuidas en el Subbético Medio (Zonas Exter-

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

El objetivo de este trabajo es la caracteriza-
ci6n de estas ceolitas y de los filosilicatos
paragenéticos, asi como la determinacién de
sus condiciones genéticas. Asimismc se inten-
tar4 dilucidar si estas paragénesis secundarias
estdn 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.

Contextogeoldgicoy caracteristicasgenerales
del magmatismo

a) Contexto geoldgico

En las Zonas Externas de las Cordilleras
Béticas, en particular en €l dominio denomina-
do Subbético Medio (Figura 1), tuvo lugar
durante el Jurdsico una importante actividad
magmdtica, principalmente submarina
(pillow-lavas y, en menor volumen, hialo-
clastitas), aunque también son frecuentes di-
ques y sills intercalados entre los sedimentos
peldgicos mesozoicos. Elascenso de los magmas
tuvo lugar, principalmente, a través de un com-
plejo sistema de fracturas NE-SW, que llegé a
originarunrelieve submarinoirregular (/a cres-
tavolcdnica del Subbético Medio) de, al menos,
200 km. de longitud y 5 a 10 km. de ancho,
dividiendo, a partir del Jurdsico Superior. el
Subbético Medio en dos subdominios (Comas.
1978). Este magmatismo, de marcado caracter
fisural, se desarrollé durante un intervalo de 50
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Ma. aprox., comenzando en el extremo SW en
el Lias Inferior, mientras que al NE no se
conocen manifestaciones anteriores al Dogger,
y alcanzé su climax en el Titénico (Puga y
Portugal, 1989). Esta actividad magmatica estd
asociada a un régimen transtensivo en relacién
con los movimientos relativos de las placas
Ibérica y Africana durante la apertura del At-
ldntico Central (Garcia-Duefias y Comas, 1983;
Comas y Garcfa-Dueiias, 1984). En general, las
manifestaciones volcénicas varian en potencia
desde unas decenas a centenares de metros, con
afloramientos que, en algunos puntos, pueden
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llegar a cubrir algunos km? Comas et al. (1986)
describieron las caracterfsticas de los sedimen-
tos peldgicos, asi como la paleogeografia y
evolucién del paleomargen continental en el
cual se desarroll6 la actividad fgnea durante el
Jurasico.

b) Caracteristicas generales del
magmatismo

Puga y Ruiz-Cruz (1980), Comas et al.
(1986), Pugaetal. (1988, 1989, 1991) y Morata
(1993) han estudiado diversos aspectos relacio-
nados con la caracterizacién petrolégica y

n

T puadix

Figura 1.- Esquema geol6gico simplificado del sector Central de las Cordilleras Béticas (tomado de
Comas er al., 1986). 1.- Materiales postorogénicos, 2.- Unidades Je la Depresi6n del Guadalquivir. 3.- Zona
Prebética. 4.- Unidades del Prebético-Subbético Intermedio. 5.- Subbético Externo. 6.- Subbético Medio. 7.-
Subbético Intermedio. 8.- «Dorsal Bética» y otras unidades vomparables. 9.- Complejo Alocténo de los
Flysch. 10.- Principales afloramientos de rocas volcdnicas basicas.
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geoquimica de estos magmas, as{ como con su
evoluci6n espacio-temporal. En general, todos
los niveles magmaAticos muestran caracterfsti-
cas petrolGgicas similares que correspenden a
composiciones de basaltos-traquibasaltos, con
tendencias de diferenciacién hacia iraquian-
desitas basdlticas (segtin la clasificacién de Le
Bas er al., 1986). Lavas y sills presentan una
asociacién mineral ignea similar, compuesta
bdsicamente por olivino, plagioclasa y
clinopiroxeno. Comas ez al. (1986) observaron
que existen ligeras diferencias en el quirnismo
de estas fases minerales igneas, segin corres-
pondan a los términos ldvicos o a los sills y
diques.

El grado de alteracién variable que experi-

0.15 |

01

Figura 2.- Diagrama (Ca + Na) vs. Ti (Leterrier
et al., 1982) para la discriminacién de la afinidad
geoquimica de piroxenos de rocas basélticas. A =
campo de los piroxenos de basaltos con afinidad
alcalina, SA = idem para los de afinidad subalcalina,

MORATA, D. etal.

mentan estos basaltos y doleritas modifica la
composici6n original en determinados elemen-
tos quimicos de alta movilidad, como el Ca, Na,
K, Sr, Rb, Ba, lo que limita su utilizaci6én para
la clasificaci6n de estas vulcanitas. Sin embar-
go. el quimismo de los clinopiroxenos fgneos
(Figura 2), asi como el uso de determinados
elementos traza, considerados inméviles du-
rante los procesos de alteracién de bajo grado
(Nb, Y, TiOz. V, Zr, ons. por ejemplo), y sus
relaciones interelementales (p.e. Nb/Y, Ti/V,
Zr/P,0,) permiten clasificarlos como basaltos
con afinidad transicional a alcalina (Figura 3),
emplazados en un ambiente de intraplaca con-
tinental.

Mineralogia secundaria

Comas ef «l. (1986) reconocieron
preliminarmente (DRX y métodos épticos) la
presencia de minerales secundarios en diferen-
tes niveles basdlticos (ceolitas tipo analcita y
natrolita, cloritas y filosilicatos tipo celadonita
y montmorillonita). Posteriormente, Puga et al.
(1988) consideraron que estos minerales po-
drian 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 igneas primarias (olivino y plagioclasa,
principalmente), (b) en la matriz y, sobre todo,
(c) rellenando espacios abiertos (fisuras y
vacuolas). Estas paragénesis secundarias estdn
constituidas por diferentes tipos de ceolitas,
filosilicatos méficos, plagioclasa sédico-célcica
(resultado de la descalcificacién de la
plagioclasa) y calcita. Comas et al. (1986) men-
cionan, también, la presencia ocasional de
actinolita en algunas rocas volcénicas. El estu-
dio de diferentes niveles de vulcanitas en varias
localidades seleccionadas de la Cordillera



CEOLITAS EN BASALTOS JURASICOS ZONAS ...

izl " comenna
sio2 ROOOACITA PANTELLERITA
TO
58
%
»u
0.01 01 1 10

Figura 3.- Diagrama Nb/Y vs. Si0, (Winchester
y Floyd, 1976) para la clasificacién de rocas volca-
nicas. $i0, en base anhidra. Los limites entre toleitico
(Tol), transicional (Tr) y alcalino (Alc) estén toma-
dos de Pearce (1982).

Subbética permite establecer que las asociacio-
nes minerales difieren ligeramente segin ¢stén
en niveles volcénicos o subvolcénicos. Ex los
niveles volcanicos, las paragénesis mircrales
neoformadas estén constituidas, casi exclusiva-
mente, por filosilicatos méficos y carbonatos,
mientras que en los subvolcdnicos, estdn com-
puestas por ceolitas, filosilicatos méficos y car-
bonatos. El desarrollo de estas paragénesis se-
cundarias no impide que se conserven las textu-
ras igneas originales, fenémeno cominmente
observado en el caso del metamorfismo de muy
bajo grado de rocas bidsicas (ver Liou et al.,
1987, entre otros).

Laidentificaci6n y caracterizacién de estas
paragénesis secundarias, y de las fases igneas
relictas se ha realizado con: a) microsonda
electrénica (CAMECA SX-50, Universidad de
Montpellier; 20s., 10-12pA y 12Kv), b) ‘DRX
(difractémetro Philips PW1710 equipado con
un tubo de Co, Universidad de Aix-Marseille
I1I), para la identificacién de los grandes crista-
les de ceolitas de las fisuras, de tamaifio
centimétrico, y ¢) microscopio electrénico de
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barrido (JEOL JSM-820, Universidad de C4diz)
paralacaracterizacién de los diferentes produc-
tos de alteracién.

I- Ceolitas

Aparecenen los siguientes microdominios:
(a) rellenando fisuras y vacuolas; (b) reempla-
zando plagioclasas; y (¢) como producto de
transformacién de lamatriz. En el microdominio
(a), las ceolitas identificadas (DRX) son
natrolita, con hébito fibroso-radial y en crista-
les de hasta 2 cm, y analcita, en cristales
idiomorfos de tamafio inferiora 1 cm (Tabla 1).
En los microdominios (b) y (¢) se han identifi-
cado mediante andlisis de microsonda (EPMA)
tres tipos composicionales: ceolitas sédicas,
calco-sédicas y sédico-célcicas (Tabla 2 y Fi-
gura 4). En la Figura 5 se ha proyectado el
quimismo de las ceolitas analizadas junto al de
ceolitas de composicién conocida (valores to-
mados de Gottardi y Galli, 1985). Las propor-
ciones entre Si/Al, CaO/Na,0 y M/(M+D) (Ta-
bla 2 y Figura 5) permiten afirmar que las
ceolitas sédicas corresponden a la variedad
analcita, las calco-sédicas a thomsonita (aun-
que con valores de SiO, relativamente altos),
mientras que las sédico-cdlcicas presentan ca-

Tabla 1.- Lineas de DRX caracterfsticas de
la analcita y natrolita en fisuras. Valores de
referencia tomados de Gottardi y Galli (1985).
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Tabla 2.- Andlisis de microsonda de las diferentes ceolitas. * FeO, expresado como Fe,O,.

Tabla 2a

LAMINA CBS3-35 CBS3-35 CB93-35 CBS3-35 CBSJ-35 CB93-35 CBI3-)5 CB93-35 CBE)-14 CBI3-14 CBI)-14 CBS3-14 CBIO-14 CBI3-14 CBE)-14 CBE3-14 CHI3-14 CBS3-14 CHI-14 CHI3-14 CBEI-14 CBII-14 CBIX 14
ANALISIS 1 2 3 4 -] 6 7 ] ] 10 1] 12 13 14 15 16 17 18 9 n 2 2
TEXTURA ] fis it fib fiy fib fib ] mas mas  mas mas  mas fio fi fib ity o mas. mas  mas o
MICRODOMINIO _ fis fis fis lis fis fis fis fis fis fis fis fis fis fis fis fis. fis fis s fis fis
$i02 4575 4620 4651 4629 4656 4720 4600 4685 S528 5344 5499 5456 5420 4663 4691 4702 4683 4668 S4 5493 5496 4715
Tio2 000 ©000 ©0O00 000 000 ©0O00 OO0 OO0 QOO0 ©QO0 OO0 OO0 OO0 000 OO0 OO0 OO0 000 000 000 000 0OO0]
AIZOY 2607 2638 2629 2603 2608 2629 2610 2634 2285 2244 2269 2285 22668 2632 2643 2615 2611 2597 1250 2239 2248 2658
Crz03 ooo 0.00 000 004 0,00 ooo ooz 0.00 000 ooo 000 000 oo 000 oo 000 005 000 000 000 ooo 005
Fe203* 000 000 000 o000 000 000 000 o000 000 ooo 000 000 000 000 000 000 000 000 000 000 ooo 0 00|
MnO 000 000 OO0 000 000 000 ©O00 OO0 000 OO0 000 OO00 OO0 OO0 OO0 OO0 OO0 000 000 000 o000 O
MgO (1] 000 oo 000 000 000 000 000 000 o000 000 o000 ooo oot 003 ooo 000 000 000 000 ao0 0
CaD 054 oz7 025 016 003 oo 000 007 000 ooa oom ooz ooz ooo 004 000 000 0oz om 003 ooz oo2
Naz0 1543 1608 1603 1603 1637 1625 1597 1606 1408 1406 1376 1424 1386 1630 1623 1615 1619 1665 1302 1377 1387 622
K20 om om ooz 000 0.00 ooz ooz 000 om 000 000 002 om 000 003 002 000 oo00 ooz 0oz 000 oo
Total B779 8594 8911 BB57 8904 ©8977 8910 8932 9221 9001 9144 9160 9085 B926 8968 8933 89T 8933 HOTS 9114 -snn 50 03
N* Ox. 72 72 72 72 72 72 72 72 7 7 7 7 i 72 72 72 72 iz 7 7 7 72
Si 51 47T NS NS 2161 169 NT4 N64 2% 233 23 234 23 158 60 21 & 62 234 236 236 61
Ti 000 000 000 000 000 000 oo 000 000 000 000 ooo 000 000 000 000 o000 ooo 000 000 000 000
Al 1445 1445 1436 1431 1427 1424 1471 1433 115 116 1.15 116 115 1435 1434 1423 1424 1418 115 113 114 1435
Feds 000 000 000 002 000 ©000 OOV 000 000 OO0 000 OO0 QOO OO0 OO0 OO0 002 OO0 000 000 000 ©0O2
Cras 000 000 OO0 ©000 OO0 OO0 000 000 OO0 ©0OC 000 OO0 OO0 OO0 OO0 000 OO0 OO0 OO0 000 000 000
Mn2e 000 000 000 000 000 ©O0C OOC OO0 ©0O00 OO0 OO0 000 OO0 OO0 000 000 Q00 000 000 000 o000 o0
Mg 000 0.00 000 o000 ooo 000 000 000 000 000 000 000 000 oo 0.02 000 000 000 000 000 o000 000
Ca 027 013 012 008 002 OO1 000 003 000 OO0 000 000 OO0 00O 002 000 000 OO 000 000 o000 om
Na 1407 1449 1441 1450 1473 1448 1432 1438 116 1.18 114 118 116 1462 1448 1446 1453 1496 17 115 115 144
K 000 o001 OO' 000 000 OOC OO' OO0 OO0 OO0 OO0 OO0 OCO QOO OQO2 oOOf QOO0 OO0 OO0 000 o000 O
Total 2 30 5055 S047T S0S0 2_0 62 5043 S031 5038 466 468 4 64 468 466 S056 S049 S041 S04 S077 466 S0S0 465 465 50 4'I|
TiFQ Nat Nat Nat Nat Nat Nat. Nat MNat Anal Anal Anal Anal Anal. Nat Nat Nat. Nat Nat Anal Anal Anal Nat
sual 149 549 150 151 15 152 188 a5 205 202 206 202 200 1.50 1.5 153 152 153 204 208 207 15
CaOiNa20 003 o002 002 00t 000 000 000 OO0 OO0 OOf OO0 OO0 ©0O0 OO0 QOO0 000 000 000 000 000 000 O
Siz(SivAl) 060 060 060 o060 060 060 OB0 O060 067 O067 067 067 067 060 060 060 060 060 067 068 o087 o
M:(M+D) 09 099 099 099 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 100 1
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Tabla 2b

LAMINA CB93-19 CBS3-19 CBS3-19 CBS3-19 CB93-19 CBS3-19 CB93-19 CB93-19 CB93-19 CB93-28 CBS3-28 CBY3-28 CB93-28 CB93-28 CBES3I-29 CBI-29
ANALISIS 1 2 3 4 ] L] 7 B ] 10 " 12 13 14 15 16
TEXTURA fin fib fiv fib fib fib fi fib fib mas mas ' mas mas mas mas mas
|micropOMIND i pl pl pl ol m m pl p pl m ¢l p___p p ol
Si02 5038 45 4323 4an 4427 49.63 51.00 4525 4247 5330 5260 5547 5200 5296 5318 6099
Tioz 000 000 ooz 0.0 000 000 0.00 0.00 000 0.00 0.03 000 000 0.00 0.01 000
Al203 2958 3027 3000 3083 3039 2910 2958 N 3080 2861 2933 2894 2802 2946 2927 22.78]
Cr203 000 0.00 000 000 002 000 0.00 000 000 002 009 000 006 000 000 0 00|
Fe203° 005 061 0ss 020 oo7 000 0.00 032 016 000 007 oo02 003 002 000 om
MnO 000 o000 000 000 000 000 o000 000 000 000 000 Qoo 005 0.00 oo 0.00|
MgO 0.00 0.00 068 010 006 000 o000 000 000 008 001 01s 003 009 000 0 00|
Ca0 238 1445 1116 1153 1036 255 298 1383 na 0z 048 027 048 024 044 000
Naz20 796 27 3z 32 456 874 826 o 28 ave 973 939 9.02 a02 936 930
K20 002 018 000 0.00 002 0.01 om 004 oo 0o, om om oo2 0.00 0oz 0.00
Total 9034 9170 B89 asm B9.75 9002 9182 9498 B757 9200 9234 9425 8879 9179 9229 9308
N* Ox. 30 80 80 80 80 30 30 80 80 7 7 ? 7 7 7 7
S 925 2183 21 Z03 24 920 925 215 2199 23 220 226 22 222 2R 2
Ti ooo 000 om 000 000 000 000 000 o000 000 000 0.00 000 ooo 000 0
Al 640 1790 1809 1857 1814 635 632 1781 18.86 141 145 139 142 145 144 110
Fel« oo 03 o2 o009 o003 000 oo0 013 oo7 000 000 000 000 000 000 000
Cris ooo 0.00 0.00 ooo 00 000 000 000 000 000 000 000 o000 o000 000 000
0.00 000 000 0.00 000 000 000 000 oo 0.00 000 000 000 000 000 0 00|
000 000 0s0 0.08 005 000 000 000 000 om 0.00 oo 000 om o000 0 00|
047 7.77 612 63 562 051 058 718 623 om ooz oo 002 001 002 000
284 264 329 310 447 314 290 283 282 079 ors o074 075 073 076 0 74|
000 0.09 000 000 oo 000 000 003 001 o000 ooo 000 000 ooo0 000 0
1897 5047 S036 5018 5074 1920 1905 S0 4996 . . 446 447 442 443 442 444 4
Mes-Nat Thom Thom  Thom  Thom Mes-Nat Mes-Nat Thom  Thom Anal Anal Anal Anal Anal Anal Anal
144 122 122 119 124 145 146 125 117 158 1.52 163 158 153 154 227
030 532 136 369 2271 029 036 453 400 002 0os 003 005 003 005 000
058 055 058 054 055 058 059 056 054 061 060 062 061 060 061 0 69)
0.86 026 033 033 0.44 0.86 083 0.28 oM 098 097 087 087 098 087 1.00]

pi= ceol. en plagiociasa, m= ceol. en la matriz; fib = ceol fibrosas, mas= ceol. masivas

M = suma cationes monovalentes. D = suma cationes divalentes

Mes-Nat= mesolita-natroiita, Thom= thomsonita, Anai= analcita
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Figura 4.- Composicion de las ceolitas segtin
relaciones de K,0:Na,0:Ca0. Circulos en blanco:
ceolitas en fisuras. Cuadrados en blanco: ceolitas en
matriz basdltica y pseudomorfizando a las
plagioclasas.
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Figura5.- Composiciénde las ceolitas segtin las
relaciones de 10x(SiO,/Al,0,):(CaO+MgO):
(Na,0+K,0). Las composiciones de los polos de
analcita, escolecita, mesolita, natrolita y thomsonita
estdn tomados de Gottardi y Galli (1985). Sfmbolos
como en la figura 4.
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racteristicas intermedias entre mesolita y
natrolita.

Las variedades mds ricas en Ca (tipo
thomsonita) s6lo han sido determinadas como
reemplazo de plagioclasas (Figura 6). Laanalcita
aparece como producto de transformacién de
plagioclasas y en la matriz, mientras que la
variedad sGdico-cdlcica (mesolita-natrolita?) se
restringe, casi exclusivamente, a las posiciones
intersticiales en basaltos con textura ofitica,
desarrollando agregados fibroso-radiales.

1I- Filosilicatos

Los filosilicatos aparecen en los siguientes
microdominios: (a) reemplazando fases fgneas
preexistentes (fundamentalmente olivino y, en
menor proporcién plagioclasa), (b) como
transformacién de la matriz basdltica y (¢) ta-
pizando las paredes de vesiculas rellenas por
calcita en los niveles volcdnicos.

La férmula estructural de todos los
filosilicatos se ha calculado sobre la base de 28
oxigenos (Tabla 3). Las relaciones de los
cationes no interfoliares vs. Al , y las de los
cationes interfoliares vs. Si (Figuras 7a y b),
permiten distinguir, fundamentalmente, dos ti-
pos composicionales. Un primer tipo que se

Figura 6.- Fotografia de electrones retrodis-
persados (MEB) de un fenocristal de plagioclasa (P1)
parcialmente reemplazado por una ceolita fibrosa
rica en calcio (Zeol), variedad thomsonita.



pl = cloritas en plagioclasas; ol = cloritas en olivinos; px = cloritas en piroxenos: m = cloritas en la matriz.

3 4 5
OBSERVACIONES verde mamén verde verde mamén mamén verde verde verde verde wverde verde verde verde wverde  verde
MICRODOMINIO pl ol ol of ol ol of ol px pl m ol ol ol ol m
Sio2 3334 3984 3154 3222 4N 4145 3240 3048 3166 3680 3356 3950 3239 3603 3284 3334
Tio2 0.01 0.00 0.00 0.05 0.04 0.01 0.02 0.00 0.02 0.07 0.00 199 0.00 oo 0.02 0.02
AlI203 10.80 0.42 428 1014 0.49 034 1041 764 920 1358 1195 1383 1192 1547 1286 13.26
Cr203 0.10 0.00 025 038 0.00 0.00 0.07 0.26 0.00 0.31 003 0.18 0.00 0.11 0.10 0.07
FeO 2003 2895 3707 2602 2802 2993 2447 3786 2971 890 21.09 663 2113 933 2040 1986
MnO 0.49 037 0.00 034 035 0.30 0.38 047 024 054 0.18 0.03 027 0.19 0.26 o3
MgO0 19.90 10.09 14.07 18.06 10.16 1002 18.21 9.80 1543 2564 19.39 2326 20.75 26.06 20.09 20.84
Ca0o 0.34 388 0.32 052 218 234 034 053 070 1.73 0.81 0.02 026 0.24 0.46 0.38
Na20 0.05 0.31 0.00 0.00 0.08 0.00 0.00 023 0.18 068 021 1.12 0.07 015 019 017
K20 012 0.15 0.05 0.09 021 0.23 0.06 0.09 0.10 0.04 0.25 7 0.00 0.01 0.02 0.04
SUMA 8519 B84.11 B87.57 B7.79 8264 B4.61 B86.36 8717 87.23 88.27 B87.46 9425 B6.78 87.58 87.24 88.28
Formula afustada a 28  oxigenos
Si T.01 8.97 7.16 681 9.24 9.18 6.89 699 689 T.02 6.590 723 6.72 6.87 6.74 6.73
Aliv 0.99 0.00 0.84 1.18 0.00 0.00 1.1 1.01 i1 098 1.10 077 128 113 1286 127
Ti 0.00 0.00 0.00 0.01 0.01 0.00 0.00 0.00 0.00 0.01 0.00 027 0.00 0.00 0.00 0.00
Alvi 168 0.1 0.31 1.34 0.13 0.08 1.50 1.05 125 208 1.79 222 1.63 235 1.85 1.88|
Cri+ 0.02 0.00 0.04 0.06 0.00 0.00 0.01 0.05 0.00 0.05 0.01 0.03 0.00 0.02 0.02 0.01
Fe2+ 352 5.44 T7.04 460 5.27 555 435 725 541 1.42 363 1.02 366 1.49 350 3.35
Mn2+ 0.08 0.07 0.00 0.08 0.07 0.06 0.07 0.03 0.04 0.09 003 0.00 0.05 0.03 005 0.05
Mg 6.23 338 4.76 569 3.40 an 577 3.38 501 7.29 594 635 641 74 614 6.27
Ca 0.08 093 0.08 012 0.53 0.56 0.08 013 016 035 0.18 0.00 0.06 0.05 0.10 0.08
Na 0.02 0.13 0.00 0.00 0.03 0.00 0.00 0.10 0.07 025 0.08 040 003 005 0.08 0.06
B LY 0.03 0.04 0.01 0.02 0.06 0.06 0.01 0.03 0.03 0.01 0.06 1.80 0.00 0.00 0.00 0.01
Sum cat 19.67 1907 2025 1980 1873 1880 1980 2003 1998 1955 1972 2009 19.84 1940 1974 19 72|
Fet/Fet+Mg 0.36 0.62 0.60 0.45 061 0.63 0.43 0.68 0.52 0.16 0.38 014 0.36 017 0.36 0,35
Xc 0.75 0.19 1.10 0.87 0.18 021 0.84 0.89 085 0.49 0.69 014 0.87 063 077 077

Tabla 3.- Andlisis de microsonda de los filosilicatos méficos. Férmulas estructurales calculadas sobre 28 oxigenos. Xc = porcentaje del
componente clorita en el filosilicato (ver texto).
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proyecta sobre la linea saponita-clorita (Figura
7a), préximo al vértice clorita, incluye minera-
les de un marcado color verde, que aparecen
tanto como producto de transformacién de
olivino como en la matriz, y como relleno en
vacuolas de basaltos. Su proyeccién en el
diagramade clasificacién de Hey (1954) permi-
te clasificarlos como diabantita (Figura 8). El
segundo tipo de filosilicatos comprende mine-
rales de color marrén intenso, restringidos a la
alteracién precoz de los olivinos a favor de
fisuras. Este segundo tipo, caracterizado por
bajos contenidos en ALO, (< 0.5%) y FeO >
MgO, puede corresponder a nontronita. Ade-
mas de estos dos tipos de filosilicatos, se puede
identificar celadonita, caracterizada petro-
graficamente por su tipico color verde esmeral-
da. Algunos anlisis de microsonda presentan,
de hecho, altos contenidos en K,O (andlisis 12,
Tabla 3 y Figuras 7a y b).

Los contenidos en Ca relativamente altos
de todos los filosilicatos, inclusive los de tipo
“cloritico”, que superan en algunos casos los
0.1 4tomos/28 oxigenos, asi como los valores
de Si > 6.25 4tomos/28 oxigenos, sefialan la
presenciadeinterestratificados clorita/esmectita
(Bettison y Schiffman, 1988). El cdlculo del
porcentaje de clorita (Xc en Tabla 3) permite
cuantificar lacantidad del componente esmectita
interestratificada que hay en los filosilicatos
maéficos, ya que un valor de X¢ = 1 supondriael
término clorita pura, mientras que Xc=0supon-
drfa el término esmectita pura (Schiffman y
Fridleijfsson, 1991). Los dos tipos de
filosilicatos maéficos diferenciados (los tipo
“clorita” y los tipo “nontronita”) coinciden bien
con las diferencias obtenidas paralos valores de
Xe, siendo estos de 0.7 - 0.8 para los primeros y
0.2 para los segundos. El anilisis 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
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fundamentales con diferentes asociaciones mi-
nerales:

1.- en las fases fgneas primarias:

-olivino.-filosilicatos mdficos (tipo clorita,
celadonita y nontronita)

- plagioclasa.- ceolitas (calco-sédicas,
sédico-cdlcicas y sédicas)xfilosilicatos mdficos
(tipo clorita)
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Figura 7.- Diagramas composicionales para los
filosilicatos méficos. a) Proyeccién del Al vs.
suma total de cationes no interfoliares. Los términos
extremos para los diferentes filosilicatos estdn to-
mados de Robinson et al. (1993). b) Proyecciénde Si
vs. suma total de cationes interfoliares. En ambas
figuras los cationes han sido calculados sobrela base
de 28 oxigenos.
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2.- en la matriz: ceolitas + filosilicatos

mdficos (tipo clorita y celadonita)
3.- en los espacios abiertos:

- fisuras de rocas subvolcdnicas.- ceolitas
(natrolita, analcita) * calcita

- amigdalas de rocas volcdnicas.-
filosilicatas mdficos. (tipo clorita, c2ladonita)
+ calcita

Estas asociaciones permiten clasificar la
alteracion de estos basaltos como propia de un
metamorfismo de muy bajo grado, en facies
ceolitas de baja temperatura, segin los crite-
rios propuestos por Coombs et al. (1959). La
conservacién de plagioclasa célcica primaria
es, de acuerdo con Nystrom (1983), un indice
de la “no pervasividad” de este metamorfismo.
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Figura 8.- Proyeccién de las composiciones de
cloritas en el diagrama de clasificacién de cloritas,
Hey (1954).
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La persistencia metaestable de fases igneas y la
existencia de equilibrio a la escala restringida
de los microdominios, manifiesta la influencia
del hdbitat en los procesos de metamorfismo de
muy bajo grado.

Las diferentesreacciones de equilibrio que
determinan la estabilidad de las ceolitas permi-
ten establecer las condiciones de génesis de las
presentes en las rocas bdsicas jurdsicas. La
aplicacién 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 basdlticos, permite esti-
mar semi-cuantitativamente las condiciones de
formacidn de estas ceolitas (Figura 9). La pre-
sencia de analcita y la ausencia de albita s.5.
indican que no se ha sobrepasado el limite de
estabilidad de la analcita (Figura9, curva 1). En
condiciones de baja presion, este limite de tem-
peratura es inferior a los 180°C (Liou, 1971ay
b). La ausencia de prehnita, pumpellyita o
epidotaes indicativade la facies ceolitas de baja
temperatura (ver Liou et al., 1985, 1987, para
mds detalles). De este modo, y segiin la red
propuesta por Liou et al. (1985), la asociacién
thomsonita + analcita + clorita, en ausencia de
heulandita y/o laumontita (curvas 2, 3 y 4 en
Figura9), es estable a temperaturas inferiores a
150°C para una presién menor de 1.5 kbars. La
aplicacion del geotermémetro de Cathelineau
(1988) a los filosilicatos tipo “clorita” da un
intervalo de temperatura de 73 a 143°C, con un
valormedio de 115°C, coherente con lo estable-
cido mediante las asociaciones minerales ante-
riormente descritas.

Finalmente, de acuerdo con Thompson
(1971), los valores de XCO, necesarios para el
desarrollo de estas ceolitas deben ser muy bajos
(XCO, ~0.007 para P =2 kbars). El hecho que
en algunos niveles volcdnicos, especialmente
en los de basaltos vesiculares, las paragénesis
secundarias estén constituidas casi exclusiva-
mente por la asociacién calcita + filosilicatos
méficos, sugiere que la relacién entre XCO./
XH,0 fue un factor inhibidor de 1a formacién de
estas ceolitas.
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Discusion y conclusiones

Las condiciones P-T estimadas para las
asociaciones minerales descritas (analcita,
thomsonita, mesolita, natrolita y filosilicatos
méficos) en las vulcanitas jurdsicas del
Subbético Medio, podrian darse en los procesos
de: (/) metamorfismo de fondo ocednico
(Miyashiro er al., 1971); (2) alteraci6n de ba-
saltos en un contexto distensivo (metamorfismo
diastatérmico, Robinson 1987); y (3)
metamorfismo de enterramiento (“burial
metamorphism”, Coombs 1954, 1960). De he-
cho, asociaciones con thomsonita, natrolita,
analcita y mesolita han sido descritas en basal-
tos continentales que sufiieron metamorfismo
de enterramiento de muy bajo grado en facies
ceolita (Schmidt, 1990, 1993) como, también,
en basaltos con metamorfismo de fondo
ocednico en facies czclita (Liou et al., 1957).
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Estas condiciones P-T estdn bastante aleja-
das de las establecidas para el metamorfismo
que afecta a las “ofitas” presentes entre los
sedimentos arcilloso-yesiferos del Trias Keuper
(Morata, 1993), que se caracteriza por la pre-
sencia de silicatos de Ca-Al (prehnita,
pumpellyita, epidota). La escasa dispersién de
las edades radiométricas K-Aren las vulcanitas
jurdsicas, comparada con las fuertes variacio-
nes en las dataciones K-Arde las “ofitas” (Puga
et al., 1988; Morata, 1993), parece indicar que
el metamorfismo de bajo grado que afecta a las
“ofitas” estarfa relacionado con un evento
tecténico 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 metzmorfismo de muy bajo grado (en facies
ceolilas de baja temperatura) de las vulcanitas
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Figura 9.- Red petrogenética P-T para e! inetamorfismo de baio grado en sistzmas bas4lticos (Frey eral.,
1991). ZEOL: facies ceolita; PrA: facies prehnita-actinolita; PrP: facies prehnita-pumpellyita y PA: facies
pumpellyita-actinolita. El limite inferior de temperatura para la facies de esquistos verdes (GS) estd dado por
la linea gruesa discontinua (ver la ampliacién en el recuadro dc la izquierda del diagrama). Las curvas de
equilibrio de las diferentes ceolitas estdn tomadas de Liou e al. (1985, 1987). 1: Am + Qiz _ Ab +F; 2: Stb

Hul + F; 3: Hul _ Lmt + Qtz + F; 4: Stb _ Lmt + Qtz + F. (Ab = albita; Am = analcita; Hul = heulandita;

Lmt = laumontita; Stb = estilbita; Qtz = cuarzo; F = fase fluida). El area sombreada corresponde a las

condiciones P-T obtenidas en este trabajo.
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jurdsicas. El bajo espesor de los niveles
basdlticos (varias centenas de metros, como
méximo; figura 2 en Puga et al., 1989) no
Justifica el efecto de carga para explicar las
asociaciones minerales secundarias encontra-
das. Ademds, la escasa dispersi6n de las edades
radiométricas K-Ar obtenidas podria explicar-
se por el hecho que: (i) estas transformaciones
secundarias no estuvieron muy separadas en el
tiempo con respecto al emplazamiento y enfria-
miento de los niveles basdlticos; o, (ii) 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 areas (Aguirre, 1988) que un
metamorfismo de muy bajo grado puede afectar
las edades K-Ar en rocas bésicas. En conse-
cuencia, la hipétesis (ij es favorecida, descar-
tandose de este modo un posible origen debido
a un aumento progresivo de las condiciones de
P-T durante el depésito de los sedimentos
post-jurdsicos suprayacentes.

Por otro lado, las condiciones de emplaza-
miento de las vulcanitas jurdsicas, en un am-
biente submarino, permiten establecer ciertas
similitudes con los procesos de alteracién expe-
rimentados por los basaltos de los fondos
ocednicos. En las vulcanitas jurdsicas, genera-
das en cuencas restringidas durante un régimen
tecténico dominante de carécter transtensivo, la
circulacién de fluidos enriquecidos en 4lcalis
(¢posible interaccién con el agua marina?) al
interior de las rocas bésicas permitirfa la forma-
cién de las paragénesis secundarias descritas.
Laausencia de facies metamérficas de mds alto
grado, propias de los niveles profundos de ba-
saltos que han sufrido un metamorfismo de
fondo ocednico, podrfa explicarse por la dife-
rencia entre el flujo térmico en las cordilleras
medio-ocednicas (régimen tect6nico distensivo)
y el del magmatismo intraplaca jurdsico de las
Cordilleras Béticas (régimen tecténico
transtensivo).

Otra caracteristica del metamorfismo de
muy bajo grado que afectaalos basaltos jurdsicos
es la abundancia de ceolitas esencialmente
sédicas y la ausencia de ceolitas célcicas s.s.

Ello puede deberse a la “alcalinidad” de laroca
huésped (basaltos de afinidad transicional-
alcalina). Las ceolitas mds célcicas (variedad
thomsonita) se restringen a los microdominios
fgneos cilcicos tales como la plagioclasa pri-
maria. El desarrollode ceolitas s6dicas (analcita
y natrolita) en fisuras tardias indica una evolu-
ci6n temporal de los fluidos, desde los més ricos
en Ca™ (para dar origen a las thomsonitas y
mesolitas) hasta, finalmente, los més ricos en
Na*, para dar lugar a los grandes cristales de
analcita y natrolita que rellenan las fisuras. Una
evolucién temporal similar ha sido descrita por
Cochemé et al. (1994) en la ceolitizacién de
basaltos y andesitas basélticas terciarios en la
regién del Basin and Range del noroeste de
Meéxico.

A su vez, el predominio de las ceolitas en
los niveles subvolcénicos y su ausencia en los
niveles de coladas basélticas amigdaloides es-
tarfa relacionado con un sistema cerrado de
circulacién convectivaal interior de los sills. El
hecho que las coladas basélticas y los sills estén
intercalados en sedimentos de composicién
esencialmente carbonatada permitirfa que los
fluidos metamérficos aumenten su aCo,, fa-
voreciendo asf la precipitacién de calcita en
vacuolas, e inhibiendo la formacién de ceolitas
célcicas en las mismas. Sin embargo, el sistema
de circulacién cerrado presente en los sills
limitarfa en gran medida este aumento de aCo,,
facilitando la formacién de ceolitas,

En resumen, las reacciones metamérficas
de muy bajo grado experimentadas por las
vulcanitas jurdsicas del Subbético Medio de las
Zonas Externas de las Cordilleras Béticas ha-
brfan tenido lugar casi inmediatamente después
del emplazamiento de los sills y coladas. Este
fenémeno corresponderfa, en consecuencia, a
un metamorfismo de muy bajo grado ligado
alacirculaci6n de fluidos enriquecidos en sodio
de origen marino. Este metamorfismo es, por lo
tanto, diferente al evento metamérfico de bajo
grado, y de escala regional, registrado en las
“ofitas” del Trias Keuper de las Zonas Exter-
nas.
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Heulandita asociada a esmectitas-Mg en el yacimiento de
Sepiolita de Vicdlvaro (Cuenca Neégena de Madrid).

Jaime CUEVAS RODRIGUEZ', José Antonio MEDINA NUNEZ', José CASAS RUIZ", Juan
Antonio MARTIN RUBI'™, Maria Rosario TORRES SALVADOR™", Antonio ALVAREZ
BERENGUER" y Santiago LEGUEY JIMENEZ".

‘Dept. Q.A. Geol. y Geoquimica. UAM. “TOLSA S.A., " LT.G.E., Madrid.”" S.1.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 level in the Vicalvaro 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 (150-250pum) with frequent dislocations and
cleavage planes as well as milimetric aggregattes conformed sometimes by twined crystals (100-150um).
The mean structural formulae determined was (Nao_ﬂKo_wMg]_“Cal_sﬁ) Al 8,00, - 24 H10. Punctual
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 ALO,, Fe,O,, K,0 and Na,0
with anomalies in Ba, Rb and Sr, being depleted in MgO, F and Li respecting to clays located
downwards.

Heulandite formation 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 formed either by dissolution of Mg-clays, Ca uptake from the smectite
exchange complex or/and calcite surface reaction. The zeolite formation 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, Vicilvaro (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 sitdan a techo del dltimo episodio lacustre localizado en el
yacimiento de sepiolita de Vicélvaro, en contacto préximo a las arcosas que recubren el yacimiento.

Se ha estudiado la mineral6gia (DRX), textura (Microscopia de polarizacién), microfébrica (MEB)
y aspectos geoquimicos ( MEB-EDX; FRX) de dos perfiles donde se ha detectado la presencia de
ceolitas. También se ha realizado la caracterizacién de la ceolita en cuanto a su comportamiento
térmico, composicién quimica y pardmetros cristalograficos.

La heulandita se presenta, bien como cristales tabulares (150-250 pim) con miiltiples dislocaciones
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y planos de exfoliaci6n, o en forma de agregados milimétricos compuestos por individuos (100-150pm)
a veces asociados por maclas de interpenetracién. La férmula estructural media calcualda es
(Na, K, Mg, . Ca ) Al Si O .24 HO. Los cristales reflejan diferencias composicionales en
funcién de las morfologms observadas, correspondiéndose los cristales en agregados con términos més
clinoptiloliticos.

La composicién quimica de los niveles con heulandita se caracteriza por un incremento de los

- contenidos en ALQ,, Fe,O,, KO y Na,O y de los elementos traza: Ba, Rb, y Sr, ademés 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 edéficos como rafces, restos
vegetales, ferricutanes y concreciones carbonatadas. La formaci6n de la Ca,Mg-Heulandita debe rela-
cionarse con la alteracién de las Mg-esmectitas, el aporte de Ca desde las posiciones de cambio de
la esmectita , o con el reemplazamiento de la calcita por fenémenos controlados en la superficie
mineral. Por otro lado, su localizacién en el contacto entre las arcillas magnésicas y las fases de
aluminosilicatos de las arcosas pueden explicar la incorporacién de aluminio via disolucién en un
ambiente alcalino.

Palabras Clave: ceolitas, heulandita, esmectitas magnésicas, sepiolita, Vicdlvaro (Madrid).

Introduccion

Las ceolitas se han identificado reciente-
mente en los sedimentos de 1a Cuenca NeGgena
de Madrid. Alonso et al., (1986), reconocen
analcima en niveles de calcreta con sepiolitaen
la zona de Paracuellos del Jarama, y Leguey et
al., (1993), y Martin Rubi et al., (1993), citan la
presencia de ceolitas en el yacimiento de
sepiolita de Vicdlvaro. Este yacimiento se loca-
liza en uno de los siete episodios lacustres con
sepiolita, que han sido reconocidos al E de
Madrid, dentro de la unidad intermedia del
Mioceno (Figura 1). La zona lacustre tiene una
extensién de 4 x 0,8 Km y un espesor mdximo
de 15-20 m y se rellena inicialmente de lutitas
y arenas arcésicas de origen aluvial y cartida-
des variables de sales y materia orgdnica. Estos
sedimentos experimentan a lo largo del tiempo
una compleja evolucién geoquimica, con desa-
rrollo de procesos diagenéticos producidos por
aguas superficiales y profundas, cuyoresultado
final es la existencia de una zonaci6n litolégica
asimétrica, donde aparecen de centro a borde
del lago, lutitas con predominio de esmectitas
di y/o trioctaédricas, niveles con sepiolita,
calcretas y silcretas, que pueden aparecer solas
o mezcladas en proporciones variables. Las
ceolitas, identificadas como heulanditas, apa-

recen asociadas acsmectitas con intercalaciones
de carbonatos en las secuencias finales del
relleno lacustre (Figura 1).

La heulandita tiene una composicién ideal
Ca,(ALSi,)O,,24. H,0, isoestructural con la
clinoptilolita, cuya composicién es
Na(AlSi,)0,,24.H, 0, (Gottardi, 1978;
Gottardi y Galli, 1985). Cristalizan en una red
monoclinicacon grupo espacial C2/m, formada
por tetraedros Si0, y AlO, agrupados en anillos
de 8 6 10 unidades. Presenta dos tipos de cana-
les; los pricipales conformados por anillos de
10 unidades paralelos a la direccién de ¢ donde
se alojan los cationes hidratados mono y
divalentes ficilmente intercambiables (Meier y
Olson, 1987; Ming v Mumpton, 1989). Ladife-
rencii entre heulandita y clinoptilolita ha sido
motivo de conwroversia, Mumpton (1960) y
Alietti (1972) utilizan criterios estructurales
basados en las modificacionss de la reflexién
(020) a= 8,95 A madiante tratamiento térmico.
Sheppard (1971) y Boles (1972), utilizan crite-
rios composicionales para diferenciar estas
ceolitas, concretamente las relaciones Na + K/
(Na+K+Ca+Mg) y Si/Al+Fe***, donde la
clingptilelita tendrfa valores superiores 2 0,5 y
4 rezpectivamente y la heulandita inferiores.
Lee (1988), Ogihara e lijima (1990) confirman
que ia relacién Si/Al+Fe™* discrimina bien es-
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Figura 1: Esquema de localizacién y disposicién de la litologia en el Yacimiento de sepiolita de

Vicélvaro (Madrid)

tas ceolitas, sinembargo encuentran heulanditas
donde la proporci6n de cationes monovalentes
es>0,5.

La heulandita es mucho menos frecuente
que la clinoptilolita, apareciendo esta dltimaen
ambientes sedimentarios, hidrotermales y
diagénesis de enterramiento, siendo especial-
mente abundante en alteraciones superficiales
de rocas volcdnicas 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 habitualmenteen lazonacién
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, 1990).

Los objetivos de este trabajo se centran en
el estudio cristalquimico de la heulandita, asf
como de sus condicionantes genéticos ala vista
de la evolucién geoquimica y mineralégica de
los materiales arcillosos entre los cuales apare-
ce.

Materiales y metodos

Litologia:

Se han estudiado dos perfiles de unos 4 m
de potencia entre las cotas 639-635 m distantes
entre si unos 50 m que corresponden a los
niveles superiores del episodio lacustre. Sobre
éstos descansan arenas arcésicas de grano me-
dio. Estos materiales, cuya litologia se muestra
en la figura 2, presentan varias secuencias gra-
no decrecientes de composicién limo-arcillosa,
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Figura 2: Distribucion litol6gica detallada en los dos cortes estudiados

sobre las cuales se superponen en diferente
grado, procesos de precipitacién quimica de
carécter 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 eddficostales como
desecacién, hidromorfismo, nodulizacién y
desarrollo de texturas intracldsticas, 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
litologfas, texturas y coloraciones.

Métodos:

En las diferentes muestras se ha estudiado
la composicién mineralégica y quimica, ade-
mds de algunos aspectos de la microfébrica. La
composicién mineral6gica se determiné me-
diante DRX. La cuantificacién de la muestra

total se realizé en difractogramas de polvo,
utilizando los poderes de reflexién propuestos
por Schultz (1964) y Alvarez et al.,, (1991)
(cuantificacién de la sepiolita). En la fraccién
< 2 pum se cuantificaron el resto de minerales de
la arcilla mediante el estudio de agregados
orientados y solvatados en etilen-glicol. En el
cortz 2 se estudid la composicién mineralégica
de la fraccién de 50-250pm de algunas mues-
trasconindicios de ceolitas. El comportamiento
térmico de la heulandita y la determinacién de
los pardmetros de red se estudiaron en un con-
centrado, previa dispersién de la muestra 82%,
separando por tamizado (50-250 pm) y por
densidad en unamezclade bromoformo+etanol.
El célculo de los pardmetros de red se realizé a
partir de un espectro de difraccién en policristal
recogido en pasos de 0.02° 20 integrando cada
medida en 10s, recogido en un difractémetro
SIEMENS D5060 entre 5 y 100° 26. Se utiliz6
radiacién Koi(Cu) y filtro de niquel siendo las
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condiciones de voltaje e intensidad de 40kV y
40mA. Parala lectura de los diferentes espacia-
dos se ha deconvolucionado el espectro por
partes utilizando funciones de Pearson del pro-
grama “‘Profile Fitting: DIFFRACT-AT (1991)"
para posteriormente realizar la bisqueda de
celdilla e indexaci6n automdtica con el pro-
grama “TREOR4 (1991)".

La composicién quimica de los elementos
mayores se determiné mediante fluorescencia
de rayos X con un equipo Philips PW-1404,
previa fusién de la muestra con tetraborato de
Litio. Los elementos traza se analizaron me-
diante ICP-AES, previa digestién de la muestra
en medio acido en reactor de teflén. El Li se
determiné por Absorcién Atémica y el F por
Colorimetrfa.

La microfédbrica de materiales arcillosos, la
morfologia y la composicién quimica puntual
de las heulanditas, se estudiaron a partir de
ldminas delgadas con el microscopio de luz
polarizada, y en MEB-EDX con un equipo
Philips.

Resultados
CARACTERIZACION DE LA CEOLITA:

Comportamiento térmico:

En la figura 3 se puede observar la evolu-
cién del espaciado d(020) de laceolita. Yaenel
tratamiento a 250°C se observa la coexistencia
de heulandita A (8.9A) con heulandita
deshidratada B (8.3-8.4A) sin que se observe la
formaci6n de la fase intermedia1(8,7A )corres-

‘pondiente a una estructura parcialmente con-
traida. A 400°C, laintensidad registrada dismi-
nuye notablemente, y tinicamente aparece una
fase a 8.12 A. Este comportamiento es
cardcteristico de la heulandita tipo 1 definida
por Alietti(1972), la cual ofrece un perfil de
difraccién amorfo después de calentar a 550°C.
Laclinoptilolita conserva su estructura original
hasta los 750°C.
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Figura 3: Evoluci6n del espaciado d(020) de
la heulandita con el tratamiento térmico

Composicion quimica y férmula estructu-
ral:

Se han encontrado algunas diferencias en
cuantoacomposicién quimicade las heulanditas
en funcién de sus caracteristicas de crista-
lizacién. Se han analizado dos tipos de
morfologias: Cristales individuales (100-
250pum) y agregados milimétricos compuestos
porindividuos que se asocian a veces por maclas
de interpenetracién (compuestas por indivi-
duos entre 100 y 150 pm). En ambos casos se
han analizado mediante SEM-EDX diferentes
cristales: 20 cristales individuales y otros 20
cristales constituyentes de un agregado
policristalino. Porotro lado, se haanalizadouna
muestra concentrada de ceolita mediante FRX
y A.A. (Na), obteniéndose la composicién
global. Las férmulas estructurales medias en
los tres casos expresadas en una base aniénica
0,,.24 H,0 son:

Cristales individuales:
(Na, , K, Mg, ,Ca, ;) Al Siy O, . 24 H,0

Agregado policristalino:
(NaDNKO.S7MgO.96ca2ﬂ) A]'HISiZS,&OTZ : 24 HZO

Muestra global:
(Naa.ﬁ?Kangl,ucaLm) Al?S‘DSi?!.I}SOn .24H,0
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Se observa claramente c6mo los cristales
individuales constituyen términos préximos a
una heulandita ideal, mientras que los cristales
enagregados, alin siendo términos heulanditicos,
se desplazan hacia composiciones mds
clinoptiloliticas . En ambos casos es mayorita-
ria la proporcién de iones divalentes en la
estructura, y la relacién Si/Al, 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
composicién estructural (carga catiénica en
funci6n de la relacién Si/Al) calculada a partir
de los andlisis realizados conjuntamente con
algunas composiciones de la serie heulandita-
clinoptilolita descritas en la literatura. Lamues-
tra global presenta una composici6n interme-
dia. El aumento de Na en esta muestra se ha
introducido artificialmente durante la disper-
sién con hexametafosfato sédico, no obsiante,

1,4: Ming and
Momptoan, 1991
1:Joboson ef al.,
1985

3:Shepard snd Gode,
1985,
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Si/Al relaciéon atémica

Figura 4: Representacion de las férmulas es-
tructurales calculadas en labase O,, . 24 H,O a partir
de los andlisis puntuales realizados por MEB-EDX
en funcién de la relacién Si/Al y la carga de los
cationes intercambiables. M.Total: Anélisis de la
muestra media realizada por FRX.

nota: los grupos de andlisis constitufidos por
“cristales” y “agregados” se corresponden con los
dos tipos de morfologias citadas en el texto.
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es importante destacar la escasa capacidad para
intercambiar potasio, probablemente muy se-
lectivo por la ceolita, y en general de Cay Mg,
ya que el intercambio ha sido de escasa magni-
tud.

Elcomportamiento térmico observado est4
de acuerdo con la composicién quimica estu-
diada, siendo caracteristico de las heulanditas
detipo 1 unaltocontenidoen cationes divalentes,
ademds de presentar relaciones molares Si/Al
menores de 4 (Gottardi and Galli, 1985).

Pardmetros de red:

Dentrodelacaracterizacién de laheulandita
se ha realizado un estudio cristalografico preli-
minar habiéndose indexado 41 picos en una
muestraconcentrada, los cuales parecen corres-
ponderados celdillas monoclinicas cuyos paréd-
metros “b” y “c” son muy parecidos variando el
pardmetro “a” y el dngulo P. Estas dos celdillas
se corresponden razonablemente con las dos
opciones recogidas por Gottardi y Galli (1985)
correspondientes al grupo espacial C2/m:

Este trabajo Gottardi y Galli (1985)
a: 17497A 17.82A 17.33A  17.70A
b: 17927A 17.925A 17.94A  17.94A
¢ 7.443A  7.449A 7.42A 7.42A
B: 113°73' 116°07 113°43'  116°16'

Los valores para los pardmetros a y ¢ son
ligeramente altos pudiéndose explicar por el
cardcter mayoritaric de cationes divalentes
frente amonovalentes , lo que hace incrementar
el drea del plano ac (Boles, 1972). Sin embargo
no se observa un incremento del pardmetro ben
funcién del alto contenido en Mg detectado, tal
y como describia este mismo autor.

Mineralogia

En la figura 2 se puede observar la disposi-
cién de los materiales estudiados en los perfiles
1y 2. Asimismo, en las tablas 1 y 2 se pueden
ver la composicién mineralégica de estos nive-
les.
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Ambos perfiles consisten en una secuencia
cuya potencia es aproximadamente de 4m. Las
secuencias estdn constituidas por materiales
donde predomina la esmectita de cardcter
trioctaédrico en proporciones de 60-95%. Exis-
ten algunos niveles en zonas intermedias donde
la sepiolita alcanza valores entre 10 y 60%. El
corte 2 s6lo presenta ceolitas a escala de trazas
habiéndose detectado en la fracci6n arena estu-
diada (menos del 1% de lamuestra global). Esta
secuencia se caracteriza por presentar materia-
les muy finos constituidos casi exclusivamente
por esmectitas trioctaédricas. Las ceolitas se
encuentran en los tramos superiores coinci-
diendo con valores del espaciado (060)
1.51-1.52A paralaesmectita, intermedios entre
fases di y trioctaédricas. En estos niveles (82 y
81A), esfrecuente encontrar cristalitos espdticos
de calcitaen la fraccién arena. Por otra parte, no
se encuentran concentraciones de carbonatos
importantes en el perfil, si exceptiiamos el nivel
dolomitico basal. El corte 1 se caracteriza por
una mayor frecuencia de los carbonatos, funda-
mentalmente calcita, y de minerales detriticos 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
yaencontacto 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 microestructura tipo S-matriz,
constituida por fragmentos subangulares (peds)
con tamafios que oscilan entre 0,5-2 mm, limi-
tados por un enrejado de microfracturas, que
aparecen de manera discontinua tapizados de
6xidos de Fe (ferricutanes) y cutanes arcillosos
fuertemente birrefringentes (bright clays). Es-
tos cutanes incrementan su espesor paralela-
mente con el de las grietas, observdndose tam-
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bién rellenos de plasmas uniformes que se com-
portan Gpticamente como isétropos. Estos re-
llenos de plasmas evolucionan hacia fases cris-
talinas ceoliticas, cuando las grietas se ensan-
chan por encima de las 30-40 pm, y alcanzan el
méximo desarrollo en la interseccién de varias
grietas, donde aparecen cavidades rellenas de
ceolitas que pueden tener 1-2 mm de tamafio.

Las ceolitas crecen preferentemente a par-
tir de los cutanes birrefringentes y en algunos
casos es posible comprobar como los cristales
deceolita estan reemplazando haciael centrode
las grietas a calcita esparitica. En las Fig. 5-A y
5-B se muestran esquemas con los aspectos més
destacados de la textura de estos materiales.
Donde las ceolitas aparecen de manera espora-
dica, las grietas aparecen con menor desarrollo
y especialmente en la formacién de cutanes
birrefringentes o geles isotropos geliformes. En
las figuras 5-C y 5-D se muestra el aspecto de
los cristales de heulanditaen el seno de la matriz
arcillosa donde se encuentran, bien como cris-
tales individuales, o como agregados
policristalinos constituidos por maclas de
interpenetracién. En ambos casos se observa
una direccién de exfoliacién laminar caracte-
risticade los minerales heulandita-clinoptilolita
y que se corresponde con el plano (010).

Caracteristicas geoquimicas

La heulandita aparece asociada a los nive-
les superiores de los perfiles ,mds préximos a
los materiales arcésicos. Su presencia coincide
conunincremento apreciableen A1203,Fe203
y K20, componentes que implican una mayor
influencia detritica en relacién con los niveles
inferiores. No obstante, la esmectita, que apare-
ce como fase mineral mayoritaria, es de cardc-
ter preferentemente magnésico y trioctaédrico
en los dos perfiles estudiados. La presencia de
ceolita produce un cambio significativo en la
distribucién de algunos elementos traza. Asf ,
mientras jue los niveles alternantes con
esmectitas y sépiolita se caracterizan por tener
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Tabla 1: Composicién minerlégica de las muestras recogidas en el corte 1. La muestra 80B se

CUEVAS RODRIGUEZ, J. etal.

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 de la esmectita.
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» 6368 | werde 50 s “ - - - s - - 152 -
™ 6363 i 3 <5 50 - - - 10 - - - =
™ 59 | gl [+ L] %] - <5 12 - - - - =
e Qas4 ross ] 5 i - - - 5 - - 152 -
75 5.1 | crema %0 ] T <s <5 T T - - 151 15
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Tabla 2: Composicién mineral6gica del Corte 2. La abundancia de los minerales de la arcilla

en las fracciones arena estudiadas es una estimacién a partir de los difractogramas de polvo. ++:
abundante; +: presente; —: No detectado. El resto de las abreviaturas son similares a las de la tabla

|
Muestrs cot Calor Minsralogia ghobal
(0s0) (="
(Es)
Es M Se K Qe F Ca Do Ze A
n 6373 crama >95 <5 = - <3 Tr Tr - Tr 152 1.5
Bl.A 636.9 marrda 85 Tr 10 - <5 Tr - - Tr 1.51-1.52 2.2
LiB] 635.8 ver/ax 74 12 - <3 5 <5 - - - 1.52 2
s.c 6365 marrée B& ¥ - <3 Tr Tr - - - 1.52 4
5.D 6363 crema 62 Tr M - <5 - - - = 1.52 —
B0.A 636.1 blanco 7% <5 16 - - - 7 - - 1.52 -
B0.B 65.7 blanco >95 Tr - - Tr Tr - - - 1.52 0
#0.C 6353 croma 64 M - - <5 Tr - - - 1.52 -
50.D 635.0 blasco n - - - Tr Tr v &7 - - -
Fraccitn arenn (Miberalogls global 50-125um): ver métodos.
Filo Es Se M 0 1] Ca Do Ce
8L 2 -+ ++ - 0 10 » - Tr
LA 52 Lad - - F bl Tr - -
LB ] L +4 ++ + U B - - -
BlL.C >95 + ++ - - - - = o




HEULANDITA EN EL YACIMIENTO DE SEPIOLITA ...

concentraciones significativas de Li (esmectitas
trioctaédricas) y F (sepiolitas) (Martin Rubi et
al., 1993), los niveles con ceolitas se caracteri-
zan por un incremento visible en la concentra-
cién de Rb, Sr y Ba (Tablas 3 y 4). Estos
elementos presentan una marcada selectividad
por ceolitas ricas en silice (Si/Al: 3-5) como las
de la 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 conexi6n con una
mayor presencia de aluminosilicatos detriticos,
esencialmente ilita y esmectita dioctaédrica, en
el corte 1. Estos mismos autores destacan c6mo
son necesarias relaciones Si/Al <2.5 (mayor
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densidad de carga) para observar una mayor
selectividad para el Ca (mayor relaci6n carga/
radio) frente al Na. Este hecho, implica consi-
derar una mayor disponibilidad de Mg y Caen
el medio de formaciénenrelaciéna Ky Napara
explicar la generaci6n de la heulandita.

Discusion de resultados

La férmula estructural de la ceolita se
aproxima bastante a la composicién ideal pro-
puesta por diversos autores ( Gotardi y Galli,
1985; Ming y Mumpton, 1991) para la
heulandita, tanto en lo que respecta al conteni-
domayoritario de cationes divalentes intercam-

Tabla 3: Composicién quimica de elementos mayores y traza en el corte 1

Muesrs Andhine Quimico
saa:]mo:]r.:mic.o1'no:|ma|m]mo|mo]nm|w n.]s:izn]u]r
% pPm 3
0" 49.90 12.55 3185 1.38 038 0.06 2.95 9.82 0.84 0.03 1.3 150 [ ¥2] 175 188 2980
n- 41.73 .13 2.8 1.30 0.28 0.05 1.58 17.37 0.53 0.06 20.15 5 122 118 m BOBD
0B 13.66 7 0.85 18.61 0.09 0.1 0.42 16.00 0.20 0.0! 27.24 59 94 15 452 AR%0
To 41.57 i (P rd PRk 012 ooz 0.4 21.73 0.16 0.02 .28 22 12 a9 484 4190
TE* 45.94 1.58 0.5t ko] 0.09 ooz 0.17 23.57 0.34 0.02 20.48 % 9 n 575 6495
E fl 4834 1.84 0.70 6.19 0.10 0.00 ox nn 0. 0.01 19.13 i § (1] Fi 0 540
76 50.01 2.5 0.85 0.9 0.2 0.0l 0.3 23.30 0.20 0.04 21.72 3 n 3 %9 970
75 49.25 50 1.83 .04 o 0.0 0.82 2.0 0.26 0.21 18.07 56 o4 &7 3o E945
Tabla 4: Composicién quimica de elementos mayores y traza en el corte 2 Tabla 1
Mussrs Andling Quimico
sm]_mm|mo:|c.olm:lm!mlmo]umlm]m_ Bl'Sr[P.b[blF
L3 prm
8 48.80 4.BES 1.58 1.3 o018 0.0 0.81 2.0 oz 0.0 20.10 4 ;M &0 aTa 6300
S1A 45.00 1291 4.08 1.38 0.42 0.06 .59 12.08 0.80 .18 16.55 14 m 182 242 4000
1B 49.38 11.13 iam 1.01 035 0.04 .10 14.16 0.58 0.06 17.713 92 9% 146 267 5500
sic | 4949 | 761 | 246 | 105 | om | oo | 131 | 1m28 | 022 | oos | 193 | se | s | o1 | 291 | ese0
81D 49.55 4.58 1.41 0.9 0.16 0.00 0.69 21.49 02 0.04 20.85 s 15 55 310 7100
A | 4953 | 325 | 101 | 1 | 010 | 03 |o4s | 292 | o046 | oo | 2066 | 24 | 7 | 39 | 304 | w0
808 | 4802 | 460 | 1.50 | 134 | 016 | o |07 | 2166 | 049 | 0o | 2076 | 3w | wm | 5 | 415 | o
BOC 49.86 284 | 054 117 .11 0.02 0.41 .01 o 0.0z 21.40 20 &1 a5 as2 600
BOD 1472 1.41 0.45 24.12 0.05 0.06 0.21 19.52 0.8- |- ﬂ.]ll ammn 43 17 19 136 1400
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Figura 5: Aspectos de la textura y microfébrica de las muestras con heulandita ‘
5A: Esquema de la cristalizacién de la heulandita en conexién con el sistema de grietas y cutanes

arcillosos.

5B: Cristalizacién de la heulandita en poros abiertos reemplazando calcita esparitica.
5C: Aspecto caracterfstico de un cristal de heulandita
5D: 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
clinoptiloliticos. Sin embargo, los anélisis pun-
tuales realizados en la superficie de los cristales
ponen de manifiesto la existencia de dos ten-
dencias, una donde la relacién Si/Al se encuen-
tra entre 2,8-3 (cristales individuales) y otra,
préxima a 4, correspondiente a individuos que
constituyen agregados de mayor tamafio
(500-1000 pm). La composiciénde los cristales
aislados se ajusta a los términos tipicos de
heulandita, mientras que la de los que constitu-
yen agregados se encontraria en el limite con
los términos de clinoptilolita, de acuerdo con la
separacién propuesta por Sheppard (1971) y
Boles (1972).

Las diferencias de habito y composicién
encontradas en las heulanditas se relaciona con
sus condiciones genéticas, ya que los cristales
individuales crecen preferentemente en
microfisuras de tamafio medio, teniendo como
precursores fases de geles cuasi-isétropos o
birrefringentes (cutanes). Estos cristales se ca-
racterizan por un mayor grado de sustitucién de
Sipor Aly porunmayor contenido en magnesio
como catién de cambio. Los cristales que con-
forman las particulas agregadas presentan una
mayor diversidad de relaciones atémicas Si/Al
que fluctian entre 3,8 y 4,2, observdndose tam-
bién un incremento en la proporcién de Ca
frente a Mg. Estos aspectos pueden relacionar
las primeras morfologias con la alteracién de la
esmectita magnésica, mientras que los agrega-
dos mostrarian una mayor influencia de los
reemplazamientos de calcita observados.

Esdificil encontrarenlabibliografiaceolitas
asociadas a materiales no volcanicos. Quizés, la
aparicién més comiin en materiales no volcéni-
cos estd ligada a suelos afectados por sales y

normalmente con un alto porcentage de sodio
intercambiable, siendo la analcima (Si/Al=2) el
mineral m4ds comunmente encontrado con
pHs>9. Larelacién Si/Al, y por tanto el tipo de
ceolita cuya formacién se favorece, estdn 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 maés altos (Ming y Mumpton, 1989). La
serie heulandita/clinoptilolita (Si/Al=3-5) esta-
ria dentro de las ceolitas con valores relativa-
mente altos para esta relacién, y por tanto no
requeriria valores tan extremos de pH para su
formacién como la analcima.

El cardcter heulanditico de las ceolitas de
Vicélvaro es bastante singular dentro de los
citados ambientes, donde las ceolitas suelen ser
predominantemente s6dicas. En equilibrio con
calcita y dolomita, serfa necesaria la existencia
abundante de aniones cloruro y sulfato predo-
minantes sobre concentracién de los iones car-
bonato y bicarbonato, permitiendo elevar la
concentracién de calcio en disolucién en pre-
sencia de calcita. Este hecho no seria compati-
blecon laexistenciade aguas con elevados pHs,
lo que implicaria pensar en la intervencién 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. Podria pensarse en la calcita como
fase que aportael calcio en unareaccién contro-
lada por superficie. En el mismo sentido, si la
esmectita conserva una importante concentra-
cién de calcio interlaminar podria ser otro fac-
tor que regulara la incorporacién de este cati6n.
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Aunque la explicacién del por qué de la
formaci6n de esta ceolita no este completamen-
te aclarada, el hecho de que incorpore Ca y Mg
preferentemente implica que tanto la esmectita
trioctaédrica como las fases carbonatadas pre-
sentes en el material son factores que han juga-
do un papel importante en su formacién. Otro
factor importante seria la disponibilidad de Al,
que estarfa relacionada con la disolucién de
aluminosilicatos detriticos en la interfase de
contacto con los niveles ricos en esmectita
magnésica.
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Mineralogia de materiales detriticos del Devénico de la
Cordillera Ibérica
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Zaragoza, Plaza San Francisco s/n, 50.009 Zaragoza

Abstract: The mineral composition of the detrital series of Badules and Tabuenca in the Iberian
Range, which span the lower Gedinnian-Emsian and Frasnian-Famennian periods respectively, has
been studied by XRD and optical petrography. The sequences are constituted by quarzite, graywacke
and pelite levels, with some intercalations of carbonate levels.

The three 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, although
the latter has not detected in the fine fractions. Illite/kaolinite ratio increases as the grain size of the
rocks and the considered fractions decreases, and its average values range from nearly 1, in the silt
fraction of graywackes, to 2.6 in the clay fraction of pelites.

The most important differences between the illites of the fine fractions of pelites and graywackes
are: poorer crystallinities in pelites (1.C.=0.29 and 0.44 °28 respectively in their silt and clay fractions
compared to 0.28 and 0.33 °26 respectively in those of graywackes), higher b, parameters in graywackes
(average value of 9.033 A) than in pelites (8.992 A) corresponding to phengltlc and muscovitic
compositions respectively, basal spacings sligthly higher in pelites (average value of 9.976 A) than in
graywackes (9.957 A), and the higher percentage of 2M , polytype in graywackes (25% and 22%) than
pelites (18% and 8%). All the fraction kaolinites show Hinckley indexes higher than the one (1),
suggesting ordered 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 weathering processes. Phyllosilicate associations, predominance of 1Md polytype and
the poor crystallinity indexes of illites in the clay fraction of the pelitic rocks (I.C. within the Kubler
diagenetic zone) indicate that the postdepositional evolution grade of these materials was not very
high, thereby they did not reach the lower anchizone boundary.

Key words: Iberian Range, Devonian, diagenesis, illite, kaolinite.

Resumen: Se ha estudiado (por XRD y microscopfa petrogréfica) la mineralogfa de las series
detriticas de Badules y Tabuenca en la Cordillera Ibérica, que abarcan respectivamente los periodos
Gedinniense inf.-Emsiense sup. y Frasniense-Fameniense. Est4n formadas por niveles de cuarcitas,
grauwacas y pelitas, con algunas intercalaciones de niveles carbonatados.

La mineralogia de los tres tipos litolégicos estudiados (cuarcitas, grauwacas y pelitas) estd cons-
tituida por cuarzo y filosilicatos como fases principales y calcita, feldespato, circén, turmalina, rutilo
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y 6xidos de hierro como minoritarios. Los filosilicatos detectados en grauwacas y pelitas son ilita,
caolinita y cantidades minoritarias de clorita, aunque ésta iltima no aparece en las fracciones finas.
La razén ilita/caclinita aumenta con el descenso del tamafio de grano de las rocas y fracciones
consideradas y sus valores medios oscilan desde aproximadamente 1, en la fraccién limo de grauwacas,
hasta 2.6, en la fraccién arcilla de las pelitas.

Las diferencias méds notables entre las ilitas de las fracciones finas de pelitas y grauwacas son:
cristalinidades més pobres en las pelitas (1.C.=0.29 y 0.44 °20 respectivamente en sus fracciones limo
y arcilla frente a 0.28 y 0.33 °20 respectivamente en las correspondientes de grauwacas), los pardmetros
b, més altos en grauwacas (valor medio de 9.033 A) que en las pelitas (8.992 A) que indican res-
pectivamente composiciones fengitica y moscovitica, los espaciados basales ligeramente superiores de
las pelitas (valor medio de 9.976 A) respecto a los de las grauwacas (9.957 A), y un mayor porcentaje
de politipo 2M,, en las fracciones de grauwacas (25% y 22%) que en las de las pelitas (18% y 8%).
Las caolinitas de todas las fracciones presentan indices 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 pardmetros cristaloquimicos en las
fracciones finas de grauwacas y pelitas sugieren que ambas fases, caolinita e ilita, fueron heredadas
de un drea fuente en la que los procesos de meteorizacién fueron intensos. Las asociaciones de
filosilicatos presentes y el predominio del politipo 1Md y los bajos fndices de cristalinidad de las ilitas
en la fraccién arcilla de las rocas peliticas (con I.C. en el dominio diagenético de Kubler) indican que
el grado de evolucién postdeposicional de estos materiales no fue muy elevado, sin que llegasen a
alcanzar el limite inferior de la anquizona.

Palabras clave: Cordillera Ibérica, Devénico, diagénesis, ilita, caolinita

Introduccién afloramientos que se caracterizan por su conti-
nuidad estratigrafica y el amplio conocimiento

El objetivo de este trabajo es caracterizar  lito y bioestratigréfico que se tiene de ellos,
mineral6gicamente materiales detriticosdeedad ~ quedando representados en estos materiales de
devénica de la Cordillera Ibérica, elaboraruna ~ forma completalos periodos Gedinniense infe-
hip6tesis genética y deducir el grado de evolu- rFior-Epaslense superior y Frasniense-

ién di : ameniense.

Ic_;;!;:::g:-néuca EERARECRR I En el primer perfil estudiado, situado al SE
La sedimentacién en la cuenca durante e] d¢12poblacién de Badules (Zaragoza), la serie,

. . de unos 1500 m de potencia, se presenta en
Devénico fue completamente marina y cercade S : : S
un 95% silicicl4 ti: 5. Sos figdery ar); VAl continuidad sedimentaria con el Sildrico y re-

al f ; bl do Presenta de forma completa el Devénico infe-
. mentF S0 D RS SR o (Gedinniense inf.- Emsiense sup.). El se-
de condiciones intertidales a peldgicas, aunque gundo perfil estudiado se encuentra al N de
mayoritariamente representan una sedimen- Tabuenca (Zaragoza), con unapotenciade 1350
taciénen plataforr_nas so_meras. Se supone para m, y abarca el Devénico superior (Frasniense
este ;;enodo la existencia g: dos T“:Sa\?vﬁéezr:es inf.- Fameniense sup.) Estos dos afloramientos
para la cuenca, una situada ca ¢ N3  forman parte de laUnidad estructural de Herrera
Centro-Ibérica) y otras al NE, el Macizo vy e calzucnu'an dentro la denominada Zona
Cantabro-Ebroico. La actividad de estos um-  Cantgbrica de la Cordillera Ibérica (Fig.1)
brales no fue constante durante el Devénico lo La serie de Badules estd constituida funda-
que produjo variaciones en la subsidenciay en  mentalmente por pelitas, con intercalaciones de
el suministro de materiales detriticos (Carls, grauwacas y presenta, en su mitad inferior (for-
1988; Gozalo, 1990). macién Luesma), algunos niveles pot‘emes de
Para abordar el estudio se han elegido dos  cuarcitas con oolitos ferruginosos y niveles de
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Figura 1: Localizacién geogrifica y geolégica de las Cadenas Ibéricas segiin Gozalo & Lifian, (1988),
con la situacién de los perfiles estudiados. 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 estd formada principalmente por
cuarcitas y pelitas con intercalaciones de
grauwacas, que constituyen las formaciones
Rédanas, Bolloncillos v Hoya definidas por
Gozalo (1990). Las pelitas, en los dos perfiles
estratigraficos, presentan frecuentemente
coloraciones oscuras. E! Devénico medio no se
ha muestreado ya que no hay una secuencia
estratigrafica continua establecida.

Métodos

Se han estudiado un total de 60 muestras de

los niveles detriticos de los dos perfiles
estratigrificos citados, habiendo muestreado
de forma mds detallada los niveles de grano
fino.

Se han analizado las muestras por difraccién
derayos-X (XRD), método del polvo cristalino.
A cada una de ellas se les ha realizado un
andlisis semicuantitativo, tanto de muestra
global como de los agregados orientados de sus
respectivas fracciones limo y accilla. Estas frac-
ciones se han obtenido por sedimentacién tras
un atzque 4cido, con HCI 0.3N, para eliminar
carbonatos. Los difractogramas se obtuvieron
en un equipo Philips 1710 con monocromador
de grafito, rendija automdtica y radiacién Cu
Ko Para los andlisis semicuantitativos se utili-
zaron zs intensidades relativas de las reflexio-
nes caracteristicas de las fases y los poderes
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reflectantes de Schultz (1964) y Barahona
(1974). Por otra parte, se han determinado los
pardmetros cristaloquimicos de interés de los
filosilicatos presentes en las fracciones finas:
espaciados basales, by, fndices de cristalinidad
(Kubler, 1968) y politipos de las ilitas, y b, y el
grado de ordenamiento de las caolinitas me-
diante el método de Hinckley (1963). Los
espaciados basales de las ilitas se midieron
sobre la reflexién basal de 5° orden, a aproxi-
madamente 2A, en los agregados orientados
solvatados con etilén-glicol, utilizando el cuarzo
como estdndard interno, mediante un programa
que fija el maximo de la reflexién a intervalos
angulares regulares durante periodos de tiempo
iguales, en las siguientes condiciones: tamaiio
de paso entre puntos 0.005° 26, tiempo de me-
dida 1 seg., nimero de pasos 801 y tiempo de
barrido 961 seg., en el intervalo angular entre
42°y46'20. Lamedida de los b, se realiz6 sobre
las reflexiones 060, utilizando porta muestras
de carga lateral y polvo de silicio metdlico
como estdndard interno, registrando a una velo-
cidad de papel de 40mm/° 26, velocidad de 2°/
minuto y constante de tiempo 1. Los indices de
cristalinidad se han medido sobre la reflexién
basal de 1° orden, en agregados orientados
tratados con etilén-glicol, registrando una ve-
locidad de 2 %/minuto, velocidad de papel 50
mm/1° 26 y constante de tiempo 1. El porcen-
taje del politipo 2M, se determind a partir de la
relacién entre las reflexiones 2.80 y 2.58 A
como describen Maxwell & Hower (1967).
Se han realizado anélisis quimicos de los
filosilicatos presentes mediante unamicrosonda
electrénica CAMECA SX50, en los servicios
técnicos de la Universidad de Oviedo en las
siguientes condiciones: 15 kV de voltaje, 5 nA
de intensidad, un tamafio de haz de 5y y un
tiempodemedidade 10seg. paracadaelemento
excepto parael Naque fue de 20 seg. Asfmismo
se analizaron por fluorescenciaderayos-x (XFR)
los elementos mayores de 8 muestras corres-
pondientes a fracciones <21 de pelitas, en los
laboratorios X-RAL Assay (Canadd).
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Resultados

Enlas figuras 2y 3, semuestran los perfiles
esquemadticos de las dos series estudiadas. En
estas figuras se ha representado tnicamente la
composicién mineralégica de 1a muestra global
y de la fracci6én arcilla de una seleccién de
muestras representativas del conjunto de las
estudiadas.

Los resultados del andlisis mineralégico
semicuantitativo por DRX han permitido dife-
renciar los tres tipos litol6gicos: pelitas,
grauwacas y cuarzoarenitas. Se hanconsiderado
cuarzoarenitas las que contienen menos del 5%
de minerales de la arcilla, grauwacas las que
contienen entre 5-40% vy pelitas, aquellas cuyo
contenido en minerales de laarcillasupere estos
porcentajes. Estaclasificacién estd acompafiada
por una disminucién en el tamafio de grano.

La composicién mineral6gica media de
estos tres tipos litol6gicos se presentaen la tabla
1, en la que se refleja separadamente la clorita
del resto de minerales de la arcilla. En ella se
aprecia la covariacién negativa del cuarzo y
minerales de la arcilla que constituyen las fases
mayoritarias de las rocas. Como fases minori-
tarias se encuentran ademds calcita, presente en
grauwacas y pelitas en mayor proporcién en las
primeras, y feldespatos, tinicamente detecta-
dos en las rocas de grano més fino.

Bajo el encabezamiento minerales de la
arcilla se representan diversos porcentajes de
ilita y caolinita, que son los tinicos filosilicatos
detectados en las fracciones finas de las rocas.
Enlastablas 2 y 3 serecogen los valores medios
de sus porcentajes relativos en las fracciones
limo y arcilla de grauwacas y pelitas, asi como
los pardmetros cristaloquimicos de interés.

La ilita es la fase predominante en la frac-
ciénarcillade pelitas y grauwacas, y aunque sus
porcentajes relativos descienden al aumentar el
tamafio de grano de la fraccién considerada,
sigue dominando en la fraccién limo de pelitas
mientras que alcanza porcentajes similares alos
de caolinita en la fraccién limo de grauwacas.
Ademds presentan una baja expandibilidad,
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Figura 2: Perfil esquemdtico de la serie de Badules (Carls & Gandl, 1967), indicando la mineralogfa

global y de la fraccién arciila.

determinando, segtin describe Srodon (1984),
que, en la fraccién arcilla, el componente ilitico
estd constituido por mezclas de ilitas e
interestratificados ISII, con un contenido en
esmectita siempre inferior al 15%.

No se ha observado ningiin tipo de tenden-
ciaen la variacién del indice de cristalinidad de
las ilitas a lo largo de la columna estratigrafica.
En las pelitas, los indices de cristalinidad mé4s
frecuentes varfan entre 0.23-0.25° 26 en la
fraccién limo y entre 0.41-0.49° 20 en la frac-
cién arcilla, mientras que en las areniscas va-

rian entre 0.22-0.24° 26 en la fraccién limo y
0.30-0.35° 26 en la fraccién arcilla.

El pardmetro b, de las ilitas muestra una
escasa variacion tanto en cualquier de las frac-
ciones de las pelitas como al comparar sus
respectivos valores medios, que indican com-
posiciones moscoviticas, mientras que en las
grauwacas sus rangos de variacién dentro de
cada fraccién son mds amplios y sus respectivos
valores medios, muy similares, indican una
composicién claramente fengitica (Guidotti et
al., 1989).
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Tabla 1: Composicién mineralégica media
(DRX) de los tres tipos litolégicos estudiados.
Q: Cuarzo, Fto: Feldespato, Cal: Calcita, M. Ar:
Minerales de la Arcilla.

Q Fwo  Cal  Clo_ MAr |

Pelitas 16.7 14 12 38 70 |
(n=45) 84) (19 (3.8) (53) (371
Grauwacas 544 - 92 10 234 |

(n=10) (13.8) (84) (136) (LD |

Cuarzoarenitas 95.5 - . 15 25 |

(n=5) (3.2) 2.1) (1.7 |

El grado de variabilidad de los espaciados
basales de las ilitas es muy similar al comentado
paralos b, escaso en las fracciones de pelitas y
mds 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 paragonitizacién (Guidotti,
1984).

En la tabla 4 se presentan las composicio-
nes quimicas de ilitas deducidas a partir de los
pardametros cristaloquimicos, tal como descri-
ben Guidotti (1984) y Guidotti et al, (1989).

El porcentaje medio del politipo 2M,
(Maxwell & Hower, 1967) es bajo, notdndose
un incremento de la presencia de ilitas 2M, en
las grauwacas respecto a las pelitas y un ligero
incremento en las fracciones limo respectoalas
fracciones arcilla en las dos litologfas estudia-
das.

BAULUZ LAZARO, B. etal.

La caolinita presenta indices de Hinckley
superiores a launidad, lo que indica que se trata
de caolinitas ordenadas, y por otra parte, no se
observan variaciones sistematicas eneste fndice
alolargo de la columna estratigréfica. El valor
de este pardmetro es algo inferior y con menor
rango de variacién en la fracci6n arcilla que en
la fracci6n limo de las pelitas.

El pardmetro b, de la caolinita presenta
pocas variaciones, con valores medios muy
semejantes en las dos fracciones.

El estudio por microscopia petrografica
se ha centrado en las rocas de grano més grose-
ro. En general presentan texturas irregulares,
con una baja granoclasificacién. El esqueleto
estd formado fundamentalmente por cuarzo y
pequefias cantidades de feldespato con
morfologias angulosas e irregulares, circén,
turmalina, rutilo y también aparecen micas
blancas y otros filosilicatos con caracteristicas
Gpticas similares a las de biotita, generalmente
alteradas a cloritas, ambas detriticas. Se obser-
vandos tipos distintos de cementaciones que no
se reparten homogéneamente por el perfil, un
cemento carbonatado de composicién calcitica
rica en hierro, y una cementacién por 6xidos de
hierro (hematites).

Andlisis quimicos

Los resultados de los andlisis quimicos por
microsonda electr6nica 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 pelitas y grauwacas, y sus pardmetros
cristaloquimicos. %: porcentaje en ilita, I.C.: fndice de Cristalinidad, E.B.: espaciado basal. Entre

paréntesis la desviaci6n estdndard.

Fraccién Limo Fraccion Arcilla
% IC bg EB. %M1l % 1.C. bo EB. %2M]
Pelitas 638 029 8990 9971 18 725 044 8995 9980 8
(n=45) (33.7) (0.14) (0.009) (0.009) (10) | (25.0) (0.09) (0.009) (0.009) (10)
Grauwacas 498 028 9032 9956 25 662 033 9.034 9959 22
(n=10) (33.7) (0.06) (0.042) (0.026) (5) [(33.6) (0.10) (0.043) (0.032) (6)




MINERALOGIA DEVORICO CORDILLERA IBERICA

FAMENIENSE
Hoyo

Fm.

Fm. Boll.

FRASNI ENSE
Fm. Rodanas

M. TOTAL MIN. ARCILLA (Fr=2 )

(18 == [ w— 1]
CEE=———= ([ I
T
(EE——— (I
s —————— | eo—l1]
—— 111

| Hmn

| 111

[

| E———] ||/

L

163

Figura 3: Perfil esquemdtico de la serie de Tabuenca (Gozalo, 1990), indicando la mineralogia global y
de la fracci6n arcilla. Leyenda en la fig.2.

Tabla 3: Parametros cristaloquimicos de la

caolinita. I.H.: indice de Hinckley, n.d.: no
determinado. Entre paréntesis la desviacién

Tabla 4: Composicién quimica de las ilitas

determinada a partir de sus pardmetros
cristaloquimicos (Guidotti, 1984; Guidotti et

estdndard. al., 1989). Fe+Mg, Al y Si deducido para 22
oxigenos y la relacién Na/(Na+K) en %.
Fraccion Limo [Fraccion Arcilla
LH. bo 1.H. bo FetMg Al Si_ Na/(Na+K)
Pelitas 1.79 8934 1.68 8.935 Peltas  20p-2p - 6.16 591 11.7
(n=45) _(061) (0.006)| (045) (O009)| forore st I Gos 455654168
Grauwacas 1.89 nd n.d. n.d. <2 | 93 446 657 159
(n=10)  (0.57) [
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Caolinita:
A]3.92 010 (OH)B (K‘D.OINaD.OI)
Clorita:
(8i;,,AL, ;) (Al Tiy o Cr, o Feg  ,Mng Mg,

Niﬂ.ﬂl) 0 (OH}IS (Knm Caﬂ,ld Naﬂ.l}l)

Por tanto, estas dltimas presentan unacom-
posicién media que permite clasificarlas como
chamositas.

Con los resultados obtenidos en los andlisis
por FRX de las fracciones arcilla de las pelitas
(Tabla 5) se oper6 del modo siguiente: a partir
de dos de estas muestras con mds de un 95% en
ilita se dedujo la composicién de las ilitas,
mientras que la de las caolinitas se dedujo a
partir de la 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 composicién deduci-
da anteriormente.

Las formulas estructurales medias deduci-
das por este método son:

Tlita:

(Si; ,Al i) (Al Tig o Fey Mg, Mg, o) 0Oy
(OH), (K, ,Ca,,Na, ;)

Caolinita:

(Siy Al o) (AL T, ,Fe, , Mg, 45) O,y (OH),
(Ky1,Cap05)
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Figura 4: Relaci6n entre el %2M, y el fndice de
cristalinidad de las ilitas de las fracciones <2yt de
pelitas y grauwacas.

Discusion

Los resultados del andlisis mineralégico
confirman el cardcter principalmente detritico
de los materiales estudiados. El cuarzo cons-
tituye basicamente el esqueleto de las rocas de
grano mds grueso y las caracteristicas
morfolGgicas y texturales de la mayoria de los
cristales indican, que se trata de un mineral
heredado de un 4rea fuente cercana. Ademds
los porcentajes relativamente altos de esta fase
en las grauwacas y cuarzoarenitas sugieren la
posibilidad de que el drea fuente primitiva fuese
de naturaleza 4cida. En estas rocas, como com-
ponentes formados a partir de procesos
postsedimentarios, aparecen dos tipos de ce-

Tabla 5: Composicién mineral6gica media (DRX) y andlisis quimicos (FRX) de fracciones
<2y de pelitas. Q: Cuarzo, II: Ilita, Ca: Caolinita.

Q Il Ca |SiO2 Alp03 Fep03 CaO MgO TiO2 Na0 K20 P205 MnO H20
D-1]<5 95 <5455 272 695 082 093 0.85 0.62 521 036 0.66 9.7
D9| 5 28 67416 309 821 068 074 0.82 0.28 2.12 0.14 0.09 142
D-11{ <5 30 67 (43.5 320 6.13 060 0.70 1.00 0.13 2.57 0.17 0.04 129
D-13| <5 43 74 (422 310 7.02 0.57 0.74 097 0.10 1.94 0.26 0.04 143
D-14) 5 41 54 (440 31.6 536 048 062 094 0.11 279 021 0.02 129
D-22| <5 48 49 (40.8 31.6 794 0.65 0.64 0.83 020 3.32 0.29 0.03 123
D-23| 7 57 36 (41.6 302 829 0.61 0.75 0.89 0.16 3.64 020 0.14 123
D-25| <5 98 <5{44.5 304 566 0.70 0.84 0.89 023 6.35 0.13 0.02 9.0
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mentos: calcitico y de 6xidos de hierro. El
cemento carbonatado ha reemplazado proba-
blemente parte de los componentes detriticos,
tal como indican los bordes de reaccién entre el
cuarzo y éste.

Respecto a los filosilicatos, las fases pre-
sentes en grauwacas y pelitas sonilita, caolinita
y clorita, aunque la clorita no aparece en las
fracciones finas debido a su mayor tamafio de
grano, lo que sugiere que se trata de una fase
heredada.

La caolinita estd presente en todos los
materiales devénicos estudiados en cantidades
significativas y sus porcentajes relativos au-
mentan con el tamaifio de grano de la fraccién 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 drea fuente sometida a procesos
de meteorizacién intensa y con buen drenaje
que facilitase la lixiviacién de los elementos
mds méviles. Posteriormente fue transportado
como material detritico hasta la zona de plata-
forma somera de la cuenca marina en que se
deposité.

La presencia de caolinita detritica estd
abundantemente citada en cuencas continenta-
les y en los bordes de cuencas marinas, hasta
donde ha sido arrastrada desde zonas continen-
tales donde se habia formado bajo un clima
cdlido y himedo, en condiciones de
meteorizacién quimica intensa (procesos de
lateritizacién). Las particulas de caolinita pre-
sentan generalmente mayor tamafio de grano
que los otros minerales de la arcilla por lo que
noson llevados hasta zonas de altamar (Dunoyer
de Segonzac, 1969).

Ladilita es la otra fase presente en las frac-
ciones finas de lasrocas estudiadas, y, por tanto,
presenta una distribucién opuesta a la caolinita.
Sus pardmetros més sensibles a los procesos
sedimentarios, indices de cristalinidad y espa-
ciados basales, aumentan al disminuir el tama-
fio de grano de laroca y de la fraccién conside-
rada. De ambos pardmetros, el indice de
cristalinidad parace ser el mas sensible ya que
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su variacién es notable al pasar de una fraccién
a otradentro del mismo tipo de roca asi como al
comparar las fracciones arcilla de los dos tipos
de rocas estudiadas pudiendo sus valores refle-
jar el diferentes grado de alteracién a que han
estado sometidas. Los espaciados basales tini-
camente varfan de un modo significativo al
comparar rocas distintas, lo que podria estar
condicionado por la variacién concomitante del
pardmetro by, aunque no habria descartar los
efectos de una posible sustitucién del K*
interlaminar por iones H,O* durante el proceso
sedimentario (White, 1960) que justificarfa el
ligero aumento que se apreciaen las respectivas
fracciones arcilla. La presencia de ilitas con
politipo 2M,, cuyos porcentajes aumentan en
las grauwacas respecto a las pelitas, asi como en
las fracciones mds groseras de las dos litologfas,
indica la existencia de ilitas detriticas. No
obtante, el politipo dominante en todas las rocas
y fracciones es el 1Md que podria haberse
originado en el drea fuente por erosién y
meteorizacién (Yoder & Eugster, 1954; Velde,
1965), como producto intermedio de la altera-
ci6n de feldespato potdsico a caolinita (Garrels
& Howard, 1959) y en ambos casos serfa un
mineral heredado, o més probablemente que se
tratase de una fase diagenética producida por
agradacién de otros filosilicatos tales como
esmectitas o incluso caolinitas.

El otro pardmetro estudiado, el b, nor-
malmente no experimenta modificaciones du-
rante los procesos sedimentarios, como refleja
el hecho de que sus valores sean practicamente
idénticos en las dos fracciones de cada tipo de
rocay, porello, se suele utilizar como indicador
del drea fuente de los sedimentos, especialmen-
te el de la fracci6n limo. Sin embargo, en los
materiales devénicos las diferencias entre el b,
de las ilitas de grauwacas y pelitas son muy
notables, aunque el rango de variacién en las
grauwacas es tan amplio que incluye los valores
encontrados en las pelitas. Una posible explica-
cién serfa considerar que el drea fuente de
grauwacas y pelitas fuese diferente
composicionalmente, con micas mds ricas en
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hierro para las grauwacas, aunque otra alterna-
tivaserfaconsiderar que las distribucién de esos
valores se debe a la intensidad de la
meteorizacién sufrida por los materiales mds
finos, las pelitas, que han permitido la
removilizacién parcial del K interlaminar y en
consecuencia un reajuste en la rotacién de las
capas tetraédricas para su acoplamiento en la
octaédrica que ocasiona una disminucién del
pardmetro b, (Radoslovich & Norrish, 1962).
La mayor homogeneidad de los valores del b, y
espaciados basales de ilica en las fracciones de
pelitas probablemente sean consecuenciade los
efectos diagenéticos producidos en un sistema
netamente mas cerrado que el de las grauwacas,
lo que conducirfa a composiciones méds homo-
géneas.

Respecto 2l gradode evolucién diagenética
o metamérfica de estos materiales, los
indicadores habitualmente utilizados son las
asociaciones mineral6gicas presentes y la va-
riacién de algunos pardmetros cristaloquimicos,
de los que el mds usual es el indice de
cristalinidad de las ilitas.

En nuestro caso la presenciade caolinitaya
indicarfa que la diagénesis experimentada por
estos materiales devénicos no alcanzarfa la
diagénesis profunda. Kubler (1968) establece
que la presencia de caolinita es posible hasta lo
que ¢l denomina zona diagenética 3, ya que
segiin este autor esta fase mineral desaparece en
la ltima zona correspondiente a la diagénesis,
la zona 4. Se ha citado ampliamente en la
bibliografia que durante el enterramiento de las
series sedimentarias la caolinita desaparece de
las paragénesis de minerales de la arcilla por
diversas razones: combinacién con Mg que
provenga de dolomita desestabilizada (Muffler
& White, 1969); combinacién con otras fases
para formar ilita més clorita (Boles & Frank,
1979) o minerales interestratificades (Hower et
al., 1976); combinacién con cuarzo para produ-
cirpirofilita,aT" cercanas a275°Cy aP=1-2Kb
(Winkler, 1964).

Se ha observado que la T* y profundidad a
la que la caolinita es eliminada varia de una

secuencia de rocas a otra, esta variabilidad
apoya la hipétesis de que no hay una tnica
causadelainestabilidad delacaolinita (Dunoyer
de Segonzac, 1969). El rango de T* que se ha
citado en diversos trabajos a los que se produce
esta desaparicién varfa entre 80°C (Dunoyer de
Segonzac, 1969) y 200°C (Winkler, 1964).
Esta variabilidad de la estabilidad de la
caolinita en el sistema Al,O,-Si0,-H,0 hassido
objeto de numerosas investigaciones experi-
mentales, Velde & Kornprobost (1969) indican
que la transformacién de caolinita en pirofilita
y andalucita se efectia a T® ~ 300°C y précti-
camente independiente de la P, aunque en rea-
lidad este sistema nunca se da en condiciones
diagenéticas. Los sedimentos evolucionan con
soluciones intersticiales, soluciones bdsicas,
concentradas, ricas en dlcalis y alcalinotérreos.
Lapresenciade K* y Mg** asegura la ilitizacién
y la cloritizacién de los materiales arcillosos
(Long & Neglia, 1968) dando lugar a las facies
ilita-clorita de la anquizona. En definitiva, el
aumento de la concentracién de K* en las solu-
ciones y el aumento del pH, rebajan fuertemen-
tela T"de equilibrio caolinita-mica, realizando-
se incluso a T* cercanas a los 100°C, por lc que
en ladiagénesis profunda las soluciones salinas
aseguran lailitizacion sistematicade lacaolinita
ya que alcanzan y sobrepasan la T* de 200° C.
Por otra parte, el hecho de que el otro
filosilicato que aparece asociado a la caolinita
en la fraccién mds fina de las pelitas es la ilita,
predominantemente del politipo 1Md y con
cristalinidades hajas, correspondientes ala zona
diagenéticade 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 mineralégico y petrografico de algunos afloramientos
de arenas pliocenas y cuaternarias de la cuenca baja del rio
Guadalete y zonas proximas (SO de Espaiia).

J.P.MORAL CARDONA, A. SANCHEZ BELLON, F. LOPEZ-AGUAYO, M.A. CABALLERO
y J.L. GONZALEZ CABALLERO".

Dpto. de Cristalografia y Mineralogfa. Universidad de Cddiz. Aptdo. 40, 11510 Puerto Real, C4diz.
"Dpto. de Bioestadistica de la Universidad de Cédiz. Aptdo 40, 11510 Puerto Real, Cédiz.

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 channelized-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 explotacién en
la cuenca baja del rio Guadalete y zonas préximas, cuyas edades comprenden el Plioceno y el
Cuaternario, con la idea de caracterizarlas desde el punto de vista mineralégico y petrogréfico. Los
resultados obtenidos han permitido diferenciar tres tipos de arenas que se localizan en sectores deli-
mitados geograficamente :

- Cuarzoarenitas que se sitdan en el sector Arcos-San José del Valle, con una asociacién de
minerales pesados formada por circ6n, turmalina y rutilo. Corresponden a dep6sitos de medios fluvia-
les y abanicos aluviales.

- Arcosas liticas-Subarcosas, con andalucita, estaurolita y epidota como minerales pesados mds
representativos. Estos materiales forman parte de depésitos 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 asociacién de minerales pesados formada por epidota, granate, andalucita y circén.

El andlisis multivariante de factores realizado a partir de los datos mineral6gicos permite distin-
guir una correlaci6én: positiva entre cuarzo monocristalino, circén, 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 4reas fuentes la Meseta y las Unidades del Campo de Gibraltar.
Palabras Clave: Arena, mineralogfa, minerales pesados, madurez, terrazas rfo Guadalete, Plioceno,

Cuaternario.

Introduccién.

En el curso del rio Guadalete y dreas proxi-
mas existen diversos afloramientos de materia-
les detriticos, 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 siliceas que constituyen la practica
totalidad de la producci6n andaluza y el 21%
del valor de la produccién nacional.

Los objetivos del presente trabajo fueron
describir los principales tipos de arenas que
existen en la zona, sus diferencias mds signifi-
cativas y dar una primera aproximacién de las
causas de tales diferencias.

Marco geolégico.

La cuenca del rio Guadalete (Fig.1) forma
parte de dos regiones naturales de la provincia
de Cédiz, la Campina y la Sierra Norte, que a su
vez estdn comprendidas dentro de dos entida-
des geol6gicas mayores, la Depresién del Gua-
dalquivir y las Cordilleras Béticas, respectiva-
mente.

La Sierra Norte estd 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
rio Guadalete es el Subbético Medio que cons-
tituye gran parte de los relieves de la Sierra de
Grazalema (Hoppe, 1968).

- La Campifia comprende la mayor parte del

curso medio y bajo del rio Guadalete y estd
constituida principalmente por “albarizas” o
moronitas (margas blancas con diatomeas de
edad Mioceno inferior y medio), y calcarenitas
y margas azules del Mioceno superior, sobre los
que existen retazos de niveles arenosos, cuya
edad comprende el Plioceno y el Cuaternario
(Viguier, 1974; Mabesoone, 1963), en los que
se localizan los yacimientos arenosos estudia-
dos.

La localizacién geogréfica de las arenas
estudiadas permite distinguir tres sectores con
caracterfsticas propias:

- Sector Arcos-San José del Valle.- El pa-
quete arenoso objeto de explotacién presenta
potenciasde 10a 15 metros (Fig.2) y correspon-
de amedios fluviales (Arcos y Alcornocalejos)
y abanicos aluviales (San José del Valle), como
se puede deducir de las caracteristicas de sus
series estratigrdficas y de las estructuras
sedimentarias que presentan (Moral, 1994).

- Sector Jerez-Lebrija. Los niveles areno-
sos, con potencias de 12 a 15 metros, estdn
constituidos por arenas blanco-amarillentas y
hacia el techo se intercalan niveles de lutitas
verdes que contienen ostreidos (crassostrea) de
gran tamafio. En conjunto, estos niveles corres-
ponden a depésitos de medios de transicién, su
sustrato lo constituyen arenas con pectinidos y
margas azules del Plioceno superior y/o medio
(Viguier, 1974) y su techo una serie lacustre
formada por margas con sepiolitay paligorskita
(Galdn & Castillo, 1984) y calizas con silex
(Fig.3). Esta superposicién de medios refleja la
regresion generalizada que se di6 en esta zona
apartir del Mioceno superior (Benkhelil, 1976).

- Terrazas del Guadalete, discordantes so-
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Figura 1: Localizacién geogréfica, geologfa de la zona y situacién de los afloramientos muestreados.

Geologia modificada de Gutiérrez Mas et al. (1991).

bre el resto de formaciones, corresponden a
dep6sitos cuaternarios. Afloran constituyendo
una orla a ambos lados del cauce actual y su
serie estd 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 méds antiguas.

Materiales y métodos.

Se han levantado 20 perfiles estratigraficos,

tomdndose sistematicamente un total de 149
muestras de los niveles arenosos en las explota-
ciones seleccionadas y, en su caso, de las
intercalaciones lutiticas observadas (Fig. 1).
La determinacién mineraldgica se realiz6
mediante DRX, en un difractémetro Phillips
modelo PW 1830, estudidndose la muestra total
en polvo desorientado y los minerales de la
arcilla en agregados orientados de la fraccién
<20um. La abundancia relativa de los diferen-
tes minerales, tanto de la muestra global como
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Figura 2: Litologfa y mineralogfa 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. Mineralogfa total.- 1: cuarzo; 2: feldesp.
potasico; 3: filosilicatos. Minerales de la arcilla. 1: esmectita; 2: ilita, 3: caolinita. Minerales pesados.- 1:
ciredn; 2: rutilo; 3: turmalina; 4: andalucita; 5: granate; 6: estaurolita.

de la fraccién fina ha sido estimada mediante la
medicién del drea de lareflexién adecuada para
cada mineral y usando los poderes reflectantes
de Schultz (1964) y Barahona (1974). Los mi-
nerales pesados se estudiaron con microscopio,
previa separucién de la fraccién pesada de las
arenas.

Enel estudio 6ptico dela arenase utilizaron
ldminas delgadas, tifiiéndose los feldespatos
mediante el método de Hutchinson (1974).

El tratamiento estadistico de los datos se ha
realizado aplicando en andlisis de factores
multivariante en modo R, tal como fue desarro-
1lado por Imbrie y Van Andel (1964) y recogido

por Joreskog et al. (1974), ya que permite una
interpretacién de los datos mediante la reduc-
cién de la complejidad del tratamiento al consi-
derar solo un pequefio nimero de factores, que
explican gran parte de la variabilidad del siste-
ma.

Resultados.

a) Mineralogfa de las arenas.-

Ladiferente localizaci6n de las series estu-
diadas comporta una individualizacién que se
traduce en diferencias relativas a los compo-
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Figura 3: Serie estratigrifica y mineralogfa del sector Jerez-Lebrija. a: arenas; b:gravas; c: arcillas; d:
arenas y arcillas verdes; e: margas blancas; f: calizas. Mineralogia total. 1: cuarzo; 2: feldesp. potésico; 3:
plagioclasa; 4: filosilicatos; 5: calcita. Mineralogia de arcillas. 1: esmectita; 2: ilita; 3: caolinita; 4:
paligorskita. Minerales pesados.- 1: circén; 2; epidota; 3: estaurolita; 4:turmalina; 5: andalucita.

nentes de las arenas y a las proporciones en que
estos aparecen (Tabla I).

1) En el sector de Arcos-San José de Valle,
las arenas estdn constituidas casi exclusiva-
mente por cuarzo, con contenidos >95%, al que
a veces acompafan pequefias cantidades del
feldespato potdsico (<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 potésico (7 a22%) como plagioclasa
(< 10%).

3) Un tercer sector se corresponde con las
terrazas del rio Guadalete. Las arenas contienen
menos cuarzo (<75%) y presentan un notable
contenido en carbonatos (15 a 40%).

b) Mineralogia de la fraccién arcilla.-

No hay diferencias significativas en las
muestras estudiadas. En general, presentan de
manera sistemdtica la asociacién esmec-
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Figura4: Litologfa y mineralogfa de las terraza del rio Guadalete. a: gravas; b: arena; c: arcilla; d: arenas
rojas. Mineralogfa total.1: cuarzo; 2: calcita;3: filosilicatos. Mineralogfa de arcillas. 1: esmectita; 2: ilita; 3:
caolinita. Minerales pesados. 1: circén; 2: epidota; 3: estaurolita; 4: granate; 5: rutilo; 6: turmalina; 7:

andalucita.

Tabla I: Composicién mineralégica media de las arer:as de los diferentes sectores de la zona.
Q: cuarzo; Fdk: feldespato potdsico; Pg: plagioclasa; Ca: calcita; Dol: dolomita; Fl: filosilicatos;
Qm: cuarzo monocristalino; Qp: cuarzo policristalino.

Localizaci6n %Q | %Fdk | %Pg| %Ca|%Dol| %Fl | %Qm | %Qp
Arcos-S José 95 <5 - - - <5| 9 9
Jerez-Lebrija 7 9 <5] = - 8 56 ks
T.Guadalete 69 <¥ | <5 ]| 125 5 9 70 30
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tita-ilita-caolinita, siendo la esmectita el mine-
ral méds 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 Galdn y
Castillo (1984), que también citan en estos
niveles la presencia de sepiolita.

¢) Mineralogia de la fraccién pesada.-

Los resultados del estudio de esta fraccién
se resumen en la Tabla II, donde se presentan
los valores medios para los distintos sectores,
observandose variaciones importantes.

Las asociaciones encontradas en cada sec-
tor son:

1) En las terrazas del Guadalete, - epidota,
granate, andalucita + circén: 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, -
circén, turmalina y rutilo.

d) Petrografia.-

Se han observado diferencias significati-
vas en la composicién y morfologia de las tres
dreas.

- Las arenas de la zona Arcos-San José del
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Valle (Fig. 5a) estdn 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 potdsico y
los pocos fragmentos liticos son de rocas
sedimentarias y pertenecen, en su mayoria, a
areniscas del Aljibe (areniscas cuarzosas de
edad Oligoceno a Mioceno inferior, situadas en
el techo de launidad del Aljibe. Esta formacién,
juntocon launidad de Algeciras constituyen las
unidades més importantes del Campo de Gi-
braltar).

- En el sector Jerez-Lebrija los niveles
arenosos son mds heterogéneos (Fig. 5b), co-
rrespondiendo a la serie acosa litica-subarcosa,
con un mayor contenido de feldespatos y frag-
mentos de rocas. Los contenidos de cuarzo
policristalino (Qp) y el de monocristalino (Qm)
son similares, y en algunos casos incluso mayor
el del primero (TablaI). Se observala presencia
de plagioclasa y feldespato potésico, con pre-
dominio de cste dltimo. Hay fragmentos de
rocas fgneas y metamérficas.

- En las muestras de las terrazas del
Guadalete (Fig. 5c), predomina el cuarzo
monocristalino sobre el policristalino (TablaT),
encontrdndose entre los fragmentos de roca
granos de areniscas del Aljibe, ofitas, silex y
caliza. La presencia de carbonatos y bioclastos
con contenidos cercanos al 50% es el rasgo
diferencial més significativo de estas formacio-
nes (terrazas), como se coment6 anteriormente.

Tabla II: Composicién mineralégica media de la fraccién pesada de los diferente tipos de
arenas de !a zona. Zrn: circén; Ep: epidota; St: estaurolita; Grt: granate; Rt: rutilo; Tur: turmalina;

And: andalucita.

Localizacién Zrn Ep St Grt Rt Tur And

Arcos-San José 60 - <5 10 30 <5

Jerez-Lebrija <5 12 Al <5 8 60
Terrazas Guadalete | 10 30 <5 30 <5 8 15
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Figura 5: Aspectos microscépicos de las arenas
de la zona: a) Cuarzoarenita del sector de Arcos-San
José. Predominio del cuarzo monocristalino (Qm);
b) Arena del sector Jerez-Lebrija. Qp: cuarzo
policristalino,; Qm: cuarzo monocristalino; L: frag-
mentos de roca.; ¢) Arena de las terrazas del rio
Guadalete. Qp: cuarzo policristalino; Qm: cuarzo
monoeristalino; C: carbonato; B: bioclasto; L: frag-
mento de roca.
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‘Figura 6: Principales factores del andlisis
multivariante en modo R y variables que agrupan,
Qp:cuarzo policristalino; Qm:cuarzo monocristalino;
Z:circon; A:andalucita; T:turmalina; R:rutilo;
E:epidoty; Es:estaurolita; D:dolomita; Cicalcita;
Q:cuarze; F:feldespato; G:granate; Piplagioclasa;
MA:M. de la arc

e) Tratamiento estadistico de los resulta-
dos.

El tratamiento de los resultados se ha reali-
zado aplicando el andlisis de factores
multivariante en modo R, que confirma la
existenciade tres tipos de arenas diferentes. Los
“factor scores” obtenidos se han utilizado para
realizar una distribucién areal de los diferentes
factores (Fig. 7).

El Factor 1 explica el 41% de la varianza
del sistema. Asocia positivamente cuarzo
monocristalino, circén, turmalina y rutilo, y
negativamente cuarzo policristalino, andalucita,
epidota y estaurolita (Fig.6). Las muestras con
valores positivos corresponden a las arenas
siliceas de Arcos-San José mientras que los
valores negativos de este factor se localizan en
los niveles arcnosos del seetor Jerez-Lebrija.

E! Bactor 2, explica un 25 % de la varianza
y asocia positivamente calcita, dolomita, epidota
y granate, y negativamente al cuarzo. Las
muestras con valores positivos de este factor
corresponden principalmente a las terrazas del
Guadalete.
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Figura 7: Distribuci6n areal de los principa-
les factores del andlisis multivariante.

Discusion.

Los resultados permiten establecer dife-
rencias significativas entre las arenas estudia-
das.

Las cuarzoarenitas del sector Arcos-San
José del Valle son los materiales de mayor
madurez mineralégica de los estudiados. Su
composicion y la asociacién de minerales pesa-
dos estables que presenta (circén, turmalina y
rutilo) indican dicha madurez (Pettijhon er al.
1972). Esto estd corroborado por los resultados
del andlisis estadfstico: enestazonase localizan
las muestras con valores positivos del Factor 1
del andlisis de factores en modo R que muestra
la oposicién entre los componentes muy esta-
bles a la erosi6n 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 asociacién de minerales
pesados, formada por especies inestables y
moderadamente estables (andalucita, epidota y
estaurolita). Asi mismo, en esta zona el Factor
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1 del andlisis estadistico tiene valores negati-
vos, lo que indica un predominio de los compo-
nentes poco estables a la erosion.

La principal caracterfstica de arenas de las
terrazas del Guadalete es la presencia de carbo-
natos en cantidades importantes. Su asociacion
de minerales pesados presenta especies de dife-
rente grado de estabilidad (Epidota, granate,
andalucita y circén). En esta zona puntiia posi-
tivamente el factor 2 del andlisis estadistico
como consecuencia del predominio de los ma-
teriales carbonatadas frente a los siliceos.

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 composicién de una arena: el medio
sedimentario, el transporte y el drea fuente
(Suttner, 1974), parece ser que este iltimo ha
desempefiado un papel fundamental. Las are-
nas del sector Jerez-Lebrija tienen una asocia-
cién de minerales pesados que indica una pro-
cedencia de un drea fuente constituida por
rocas metamoérficas (Pettijohn, 1975) sin des-
cartar algin aporte igneo. Apoyan este hecho
losdiferentes fragmentos de rocas metamérficas
e fgneas encontrados. Asociaciones de minera-
les pesados semejantes a la encontrada se han
citadoen laprovinciade Huelva (Viguier, 1974),
localizando su drea fuente en Sierra Morena, lo
que hace pensar en la 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 evolucion de dreas fuentes constituidas
por rocas igneas o sedimentarias retrabajadas
(Pettijhon, 1975). La composicién de estos
materiales y la gran abundancia de granos de
areniscas del Aljibe permite apuntar un 4rea
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, silex, y bioclastos), hace pensar
que en su formacién han aportado materiales
tanto las Cordilleras Béticas como de depresion
del Guadalquivir.
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Conclusiones.

Se han distinguido en la zona de estudio
tres tipos de arenas de diferente composicién y
grado de madurez (cuarzoarenitas, arcosas
liticas-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 la composicién del drea fuen-
te como el factor que condiciona las diferencias
entre los distintos tipos de arenas de la zona.
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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, dolomite,
ankerite and minor quantities of feldspars, celestite, CT-opal, siderite and magnesite. The application
of statistical methods, the factor analysis, shows the spatio-temporal distribution, genesis and
relationships among them and have allowed to know some of the lines of operation in the process of
filling of this basin.

Key words: Lorca basin, bulk mineralogy, tectosedimentary units (UTS).

Resumen: La Cuenca de Lorca se ha definido como un tipo hibrido entre los modelos pull-apart
y graben, con cinco unidades tectosedimentarias (UTS) establecidas con métodos estratigrdficos y
sedimentolégicos cldsicos. Los minerales mayoritarios son: calcita, filosilicatos, cuarzo, yeso, halita,
dolomita, ankerita y en menor cantidad feldespatos, celestina, 6palo CT, siderita y magnesita. La
distribucién espacio-temporal, génesis y relaciones entre los mismos, deducidas tras el estudio esta-
distico (andlisis de componentes principales en modo-R y modo-Q), han permitido conocer algunas de
las pautas de funcionamiento en el proceso de relleno de la cuenca.

Palabras clave: Cuenca de Lorca, mineralogfa total, unidades tectosedimentarias (UTS)

Introduccion y métodos

Este trabajo es parte de otro mds amplio
englobado dentrodel proyecto PB89-0350 de la
DGICYT, ya finalizado, y que ha consistido en
el andlisis tectosedimentario y mineral6gico de
toda la cuenca, que culminé con la realizacién
de la tesis doctoral del primer firmante.

Lametodologia seguida ha consistido en la
recogida de mds de 250 muestras de distintas

facies, distribuidas en 17 series estratigraficas
(once de ellas modificadas de Jerez y Solis,
1983) y su estudio por microscopia de luz
transmitida y difracci6n de rayos X.

Para el estudio por rayos X se ha utilizado
un difractémetro Philips PW-1130/00 con
anticdtodo de Cu, provisto de monocromador,
goniémetro vertical, microprocesador
PW-1710, panel electrénico de registro PM
8203A y una unidad de control remoto Olivetti
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S$X20 y software (Programa Polvo, v. 6.10)
desarrollado por Martin Ramos y Otélara 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-
cién de los diagramas se ha realizado por com-
paracién 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 an4-
lisis semicuantitativo se han considerado los
poderes reflectantes 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
delimitacién seguidos para las distintas unida-
des tectosedimentarias propuestas. En estas
condiciones se procedié a la realizacién de los
tratamientos estadisticos que se hicieron con el
paquete integrado Systar v.3.0y consistieron en
el cdlculodel minimo, mdximo, mediay desvia-
ci6n estdndar de los datos muestrales y en la
aplicacién del Andlisis de Componentes Princi-
pales en modo-R y modo-Q siguiendo los pasos
sugeridos por Tabachnick y Fidell (1989). Todo
ello, ha permitido conocer la mineralogia total
representadaen laCuencade Lorca, sudistribu-
cién espacio-temporal, génesis, relaciones en-
tre minerales y, poriltimo, las pautas de funcio-
namiento en el proceso de relleno de esta cuen-
ca.

Geologia de la Cuenca de Lorca

La Cuenca de Lorca se sitia al suroeste de
la Regi6n de Murcia, sobre el contacto entre las
Zonas Internas (Bético) y Externas (Subbético)
de las Cordilleras Béticas. Se trata de una cuen-
ca hibrida entre un modelo pull-apart y graben.
Tras el andlisis tectosedimentario, Guillén
Mondéjar (1994) ha diferenciado cinco unida-
des tectosedimentarias (UTS) divididas en 12
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formaciones (Fig. 1 y 2): La UTS=1, de edad
Burdigaliense superior-Serravalliense, estd
constituida por las formaciones “Campico”, 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 presernita discordancias angulares.

La UTS+2, de edad Tortoniense
inferior-superior bajo, incluye las formaciones
“Manilla”, “Ros” y “Pefiones”, depositadas en
ambientes marinos epicontinentales y deltaicos.
Su mayor depocentro se sitiia al noroeste de la
cuenca, donde alcanza espesores de 300 m,
estando minimamente representada en los alre-
dedores de Lorca. La ruptura de esta unidad, en
su base, corresponde a una discordancia angu-

“lar.

La UTS+3, de edad Tortoniense superior
alto, estd compuesta por las formaciones
“Carivete” (la mds importante) y, a techo,
“Aledo” y “Nonihay”. Se originaron en medios
marinos y deltaicos. Esta unidad aparece tini-
camente en la mitad sur de la Cuenca, donde
alcanza una potencia cercana 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 cartogrificas.

La UTSe4, de edad Messiniense inferior,
contiene las formaciones “Serrata” y “Batanes”
que fueron originadas en ambientes de sabkas y
lagoons con entrada de cursos fluviales y
aluviales. No muestra grandes espesores (70 m
como méximo) y s6lo aparece en el margen
meridional de la cuenca. Su !limite inferior co-
rresponde a una discordancia angular bajo la
formacién Batanes y como una discordancia
cartogrdfica bajo los yesos de la Serrata.

La UTS+5 aparece culminando la
sedimentacién neégena de la Cuenca de Lorca
y recubre a todas las demds en el centro de la
zona estudiada. Estd 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, ademas, re-



FCCL-Falla del centro de la Cuenca de Lorca,
FSSE-Falla del sureste de Sierra Espufa, FAM-Falla de
Alhama de Murcia; FRG-Falla del Rlo Guadalentin,
FB-Falla Batanes, FJ Falla Jarales, FCB-Falla Campico
Blanco, FT-Falla Torralba, FNB-Falla Norbética.

B-Bético, SB-Subbélico, UTS+1-Burdigali
sup.-Serravalliense Inl., UTS+2-Tortoniense
inf.-sup. bajo, UTS+3-Tortoniense sup. alto,
UTS+4-Messiniense, UTS+5-Messiniense Plioceno,
QG-Pleistoceno.

Fig. 1. Esquema geolégico de la Cuenca de Lorca con las fallas mds influyentes en su evolucidn.

"'VOUO0Tdd VONAND V13d TVEOTO VIDOTVIININ

181



182

posa directamente sobre la UTS*2 en su parte
septentrional e incluso sobre la UTS*3 en su
parte oriental, por lo que presenta una clara
discordancia cartografica.

Composiciény distribucién dela mineralogia

Los minerales mayoritarios presentes en
los distintos materiales de la Cuenca de Lorca
son: calcita, filosilicatos, cuarzo, yeso, halita,
dolomita, ankerita y en menor cantidad:
feldespatos, celestina, 6palo CT, siderita y
magnesita.

La calcita es el mineral mds abundante,
sobre todo en las dos primeras unidades
tectosedimentarias (tabla 1). Las formaciones
con mayor contenido en este mineral son las de
Aledo, Manillay Pinosay tan s6lo existen cinco
formaciones (Carraclaca, Manilla, Carivete,
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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. Aiin asi, existen muestras que pueden
superar el 80 %, como las areniscas asociadas a
los niveles yesiferos de la formacién Serrata
(UTS+4) y de la formacién 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 formacién
Manilla, 60 % en las areniscas de la formacién
Carraclaca y 50 % en los abanicos aluviales de
laformacion Batanes y en el techo de las margas
de Carivete).

La presencia de yeso estd fundamental-
mente restringida en la cuenca a las UTS+1 y 4,
y mds concretamente a las formaciones
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S |LANGHIENSE sc E
£ | BURDIGALIENSE

QF Depésitos fuviales
QT  Terrazas.
QV  lravertinos.
QE Depésitos eluviales.
. Depositos de glacis
QG pic%emonte. ’ :
PP Conglomerados con areniscas
(F.Pinosa).
Margas con intercalaciones de
MT areniscas r conglomerados
(F. Torrealvilla).
MS Yesos (F. Serrata).
MB  Ruditas (F. Batanes).
TSH Halita.
TSN Conglomerados (F. Nonihay).
TSA Calcarenitas (F. Aledo).
Margas. A techo niveles de silex,
TSC diatomitas y calizas con algas
(F. Carivete).
Conglomerados, calcarenitas y margas
e (F. Penones).
TIR Margas con alternancias de areniscas
(F. Ros).
TIM Calcarenitas (F. Manilla).
Conglomerados y margas con yesos
MMC (F. éarrlchc:).
SC  Areniscas y margas (F. Campico).

Fig. 2. UTS y formaciones de la Cuenca de Lcica (Guillén Mondéjar, 1.994).
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Tabla 1. Cantidades méximas (max), mfnimas (min) y medias (med) en % de los minerales més

comunes en cada UTS.

UTS:1 UTS:2 UTS-3 UTS-4 UTS:5
- med max | min{med| max] min|med| maxl min|med maxl min|med| max | min
Calcita 34| 81 57|100( 0 {39(100] 0 | 20| 70| O | 54| 90 | 22
Dolomita 5710 81| 0 2000|11|8(0)|4|19]0
Ankerita 61| 0)2(9|0|6|54) 0| 8|49/ 0| 2(|21]| 0
Yeso 33/0(0,1{ 3{0)0,1) 2] 0 14(100] O 1910
Filosilicatos| 34| 76 | 8 | 25| 60| 0 {3972 0 (32| 72| 0 | 28| 53| O
Cuarzo 16 70 | 2 (11|60 O | 8 (20| 0 |16134| 0| 9| 30| 2

Carraclaca (intercalado con margas azules) y
Serrata. Estos niveles yesiferos de La Serrata
han sido ampliamente estudiados por Ort{ et al.
(1993) y Garcfa Veigas et. al. (1994), entre
otros. En la formacién Torrealvilla existen
muestras (ue pueden llegar a tener el 19 % de
este sulfato.

La halita es un mineral que, aunque apa-
rentemente no es importante en el conjunto de
la cuenca, se encuentra en profundidad (a techo
de la UTS+3), con espesores que pueden alcan-
zar mas de 200 m (CGS, 1982). Las muestras
donde se ha detectado halita corresponden a las
formaciones Carivete y Aledo. Estaserie halitica
ha sido ampliamente estudiada por Garcia
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,
esmectitas, clorita y caolinita (Manchefio 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 ¢l 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 siguiente mineral en abun-

dancia, sobre todo en las formaciones
Carraclaca, Pefiones y Batanes. Dichas forma-
ciones se depositaron en ambientes sedimen-
tarios similares: depésitos fluviales o aluviales
que iban a parar a medios marinos mas o menos
profundos. La variacién de la morfologfa 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 formacién Carraclaca (UTS#1), con con-
centraciones que pueden llegar al 20 %. El
opalo CT aparece a techo de la formacién
Cariveteasociado con diatomitas. Lamagnesita
se haencontradoen las UTS#1,2 y 5en concen-
traciones que no superan el 5 %. La siderita se
detect6 en algunas muestras de la formacién
Campico y, finalmente, la celestina, si bien no
es relevante en el conjunto de la cuenca, es muy
importante en la fraccién pesada de las arenas
(Ferndndez et al., 1993).

Andlisis factorial en modo-Q. Facies
mineralégicas

El andlisis factorial en modo-Q ha permiti-
do definir las asociaciones minerales mds do-
minantes que caracterizan las unidades y for-
maciones que en ellas se incluyen.

En la UTSe1 el andlisis ha agrupado a las
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muestras en cinco factores, aunque sélo los dos
primeros son significativos. El factor 1 retine
las muestras caracterizadas por la presencia
casi exclusiva de calcita. El factor 2 agrupa las
muestras cuya asociacion mineral predominan-
te estd constituida por los filosilicatos seguido
de cuarzo, que representa algo menos de una
octava parte. Los demds factores (s6lo explican
el 17 % de la varianza) separan muestras
monominerdlicas constituidas por ankerita,
cuarzo y dolomita. Larepresentacién gréficade
los dos primeros (fig. 3) indicacémo lamayoria
de las muestras pertenecientes a la formacién
Campico son de naturaleza calcdrea, mientras
que en la formacién Carraclaca la distribucién
es mds andrquica, si bien es en el factor 2 donde
se agrupan la mayoria de sus muestras. Por
tanto, se podria concluir que este andlisis separa
dos importantes facies mineraldgicas en la
UTSe1: la de naturaleza calcérea, situada al

Tabla 2. Morfologia de los granos de
cuarzo en la Cuenca de Lorca.

UTS| FORMACION MORFOLOGIA SITUACION |
ino anguiar oeste
_ |policristalino subangular 2 -
F. Campico bredond:
w?mwimlm subangular a —
S 3
nNLo nn!muulluu angular y o Aledo
I F. C —
monacristaling y policrisalino |
|anguisr ¥ .
monocristaling subangular a T
u F. Manilia
T monocristaling y policristaling oy
s de angular o subangular
2
F. Pet manocristaling de subangular a|  en toda la
$ olicrisaling redondeado 8 techo
s F. Aledo
3 |monocrsaino subangular demas zonxs
u {monocristaling y policrsaling | en u& Ia
T F.Semua | ngular a redondesdo formacién
5 monocristalino y policristaling | en wda la
4 F. Bawnes angular "
policrsaling angular a Serra
v ¥ isubangular
3 monocriswling de angular @ PE——
s subangular
5
F. Pinosa monocristaling de subangular a| :nmu

norte de la unidad y la de carécter arcilloso,
situada exclusivamente al sur; y, en menor
grado, otras de naturaleza ankeritica, cuarzosa
y dolomitica.

En la UTS+2 aparecen cuatro factores, de
los cuales sélo dos son importantes. El primero
indica las zonas donde los sedimentos son
calcdreos y el segundo refleja el contenido
arcilloso de las muestras. Los otros dos factores
separan las muestras de naturaleza mayori-
tariamente ankeritica. La fig. 4 revela que la
formacién Manilla es de naturaleza calcédrea
mientras que la formacién Ros lo es filosi-
licatada, La formacién Pefiones presenta una
afinidad similar para los dos factores
(calcdreo-arcillosa). Existen otras muestras que
son de composicién ankeritica.

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
muestrarevelan que la formacién Carivetees de
composici6n filosilicatada, la formacién Aledo
es totalmente calcdrea, mientras que la forma-
cién Nonihay, que cambia de facies con las
anteriores, es calcdreo-filosilicatada (fig.5).
Existen tan s6lo dos muestras, pertenecientes al
techo de la formacién Carivete, que son de
composicién ankeritica. Cabria recordar que
ademads hay una cuarta formacién, halitica, no
aflorante, que corresponde a la parte mas alta de
la formacién Carivete.

La UTS+4 se puede dividir en cuatro dreas
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de distintanaturaleza. La primera, filosilicatada,
con una proporcién filosilicatos/cuarzo de 4/1,
corresponde a las muestras de la formaci6n
Batanes, al oeste de la unidad. La segunda, de
naturaleza calcdrea, se sitia en las zonas de
depésitos fluviales de esta misma formacion y
en la base de la formacién Serrata. La tercera,
ankeritica, corresponde alos abanicos aluviales
de la misma formacién, con una relacién
ankerita/filosilicatos de 3/1 y una cuarta 4rea
donde estos tres factores no afectan. Existen
dos muestras de la formacién Serrata que no
tienen cargas importantes para ninguno de ellos
debido a que son mayoritariamente de compo-
sicién yesifero-dolomitica, hecho que es de
gran interés pues los niveles evaporiticos jue-

gan un papel muy importante en esta unidad
(fig.6).

Dentro de la UTS¢5, todas las muestras de
la formacién Pinosa son de naturaleza calcdrea
mientras que las de la formacién Torrealvilla
son arcilloso-calcdrea (fig.7). Existen dos
muestras de esta ultima formacién que por su
naturaleza yesifera y/o dolomitica, tienen car-
gas pequeiias.

Analisis factorial en Modo-R. Relaciones
entre minerales

El analisis 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
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En la UTS-1 aparecen tres factores (tabla
3). El més importante de ellos es el que relacio-
nanegativamente los ambientes silico-cldsticos
y carbonatados. El segundo factor relaciona,
también negativamente, yesos y feldespatos
con cuarzo. Predomina fundamentalmenteen la
formacién Carraclaca, caracterizada por la pre-
sencia de margas azules con yeso, intercaladas
con conglomerados y areniscas. El cardcter
excluyente de los minerales representados en el
tercer factor (dolomita-ankerita) se produce en
la formacién Carraclaca y en otras zonas
litolégicamente similares, principalmente al
norte de Lorca y en la Rambla de Lébor y
también en facies tanto margosas como
detriticas.

La UTS+2 presenta también tres factores.
El primero es el mas importante, relacionando
los mismos minerales que en el factor 1 de la
UTSe1. Separa muestras de litologfa variada
(margas, areniscas y conglomerados de las tres
formaciones presentes en esta unidad) de mues-
tras que proceden de rocas calcareniticas de la
formacién Manilla. Las muestras con mayor
puntuacién en el segundo factor se sitian en la
parte occidental de la unidad y son de naturale-
za carbonatada o detritica. Sin embargo, las
muestras con puntuaciones claramente opues-
tas corresponden a rocas de cardcter margoso y
carbonatado, situadas, de forma general, hacia
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Tabla 3. Resultados del Anélisis factorial
en modo-R. Relaciones entre minerales.

I

(Filosilicactos+Cuarzo) -Calcita
|Yeso+Feldespacos) -Cuarzo
Dolomica-Ankerica

(Filosilicacos+Cuarzol -Calcita
-Ankerita
-Dolomica

i

2

i k|
II 1%... 48

2

3

1

(Filosilicatos+Cuarzos
Dolomita) -Calcica
-Ankerica

(Pilosilicatos+ Cuarzol-iDolo-
mitasYeso)
(Cuarzosfilosilicatos) -Calcita
Cuazo-Ankerita

Filosilicatos-Calcita
- {Yeso+Dolomita)
SRR
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v 1*... M4
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el techo de la unidad y, sobretodo, en la parte
oriental de la cuenca, donde existen muestras
conun 90 % de ankerita. Laausenciade dolomita
afecta a las rocas carbonatadas de la formacién
Manilla.

En la UTS+3 las muestras con mayor afini-
dad por el primer factor se sitdan, sobre todo, en
laformacién conglomeréticade Nonihay yenel
techo de la formaci6n Carivete. Sin embargo,
las muestras que menos lo favorecen corres-
ponden a la formacién Aledo. Al segundo fac-
tor se asocian las formaciones de Nonihay y
Aledo, con litologias claramente detriticas o
carbonatadas, mientras que las muestras que
son claramente opuestas al factor se correspon-
den con la formacién Carivete, todas de facies
margosas. Este hecho se constata por la oposi-
ci6n 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-
macién Batanes presentan puntuaciones altas
haciael primer factor mientras que las muestras
con puntuaciones negativas, que se relacionan
con yeso y dolomita, corresponden a la forma-
cién Serrata. Este factor se podria denominar
ambiente de depdsito detritico-evaporitico. 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 ferruginoso, ob-
servdndose linicamente 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 seindicé en el apartado anterior. Ademds,
existen suficientes evidencias de la presencia
de hierro (segiin observaciones de ldmina del-
gada) que puede favorecer la precipitacién de
este mineral. Las muestras con puntuaciones
positivas se encuentran en los medios netamente
fluviales, mientras que las demds corresponden
a medios aluviales y evaporiticos de la forma-
cién Serrata.

En la UTS+5 no se aprecia una relacién
espacio-temporal clara entre el primer factor y
las muestras analizadas aunque si es evidente
que las puntuaciones mayores se corresponden
con las margas rojas del este de la unidad, y si
bien en la formaci6n Torrealvilla existen mues-
tras a favor y en contra del mismo, en las
muestras de la formacién Pinosa son mds ho-
mogéneas y tienen todas una mayor afinidad
por lacalcita. La ausencia de dolomita y yeso es
clara en la formaci6n Pinosa. Sin embargo
existen muestras en la base de launidad (forma-
cién Torrealvilla) donde la presencia de yeso y
dolomita es destacable y, por tanto, presentan
puntuaciones bajas en el segundo factor.

Discusion y conclusiones

De los resultados del andlisis factorial y de
la distribucién espacio-temporal de los minera-
les descritos se deducen las siguientes conside-
raciones sobre la génesis y/o procedenciade 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 terrigenos,
es de origen inorgdnico. Ademds, una parte de
la calcita, tanto de medios marinos conio conti-
nentales, procede de aportes fluviales que
erosionaron, por un lado, los materiales
carbonatados béticos y subbéticos que rodean a
la cuencay, por otro, los relieves calcareniticos
y arenas calcdreas de las UTS mds antiguas.
Dentro de una misma unidad de facies marina,
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la dindmica litoral pudo erosionar los acantila-
dos y bajos costeros que existirian en ese mo-
mento, originando asf otra fuente de este mine-
ral. Esto conlleva una variabilidad en la cuenca
en el contenido de calcita, con los ambientes y
regimenes de depésito mds constantes en las
formaciones Pinosay Aledoen lo que serefiere
a la periodicidad, cantidad y homogeneidad de
los aportes recibidos.

La gran variabilidad en el contenido de
cuarzo de las formaciones Carraclaca, Pefiones
y Batanes indica que son medios donde la
cantidad e intervalos de los aportes recibidos
tuvieron oscilaciones importantes. Sin embar-
20, los bajos contenidos de cuarzo en las forma-
ciones Nonihay y Pinosa (depositadas en me-
dios semejantes a otras mds ricas en este mine-
ral) hace pensar en una naturaleza distinta del
drea fuente para estas dos formaciones.

Enla UUTSe1 el anélisis factorial indica que
existe un cardcter complementario entre dos
tipos de procesos: los silico-cldsticos frente a
los quimicos de naturaleza carbonatada. Debi-
doalaparagénesis distintadel yesoy feldespatos
frente al cuarzo, se podrian separar, dentro de la
formacién Carraclaca, ambientes netamente
detriticos de otros donde el dep6sito es funda-
mentalmente quimico, y ademds, donde los
sedimentos que se aportan no han sufrido un
transporte muy acusado, hecho confirmado por
la presencia de feldespatos. La oposicién de
dolomita y ankerita en esta misma formacién
hace pensar en origenes detriticos para ambos
minerales y procedencias de un drea fuente con
recurrencias en ambos carbonatos. Este hecho
parece confirmarse por la relacion positiva de
cuarzo y dolomita, La mayor abundancia de
feldespatos en los medios continentales de la
UTSe1, respecto a las demds unidades, se debe
a la influer.ia que sobre estos depésitos tuvie-
ron los relieves béticos que delimitaban la cuen-
ca como dreas fuentes del depésito, los cuales
no estarfan muy alejados de las zonas de
sedimentacién, concretamente en el 4rea ahora
ocupada por la Cuenca del Rfo Guadalentin
(Martinez y Herndndez, 1992).
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El andlisis factorial separa en la UTS*2
ambientes con un marcado influjo continental
(formaciones Ros y Pefiones y conglomerados
intercalados en la formacién Manilla) de otrode
cardcter epicontinental con edificios arrecifales.
El que muestras de la formacién Ros,
mayoritariamente margosa, se asocien a este
factor indica realmente el cardcter somero de la
cuencay lainfluenciaque debi6 tenerel deltade
la formacién Pefiones en su depésito. La mayor
afinidad por la dolomita (frente a la calcita) en
las muestras del oeste de launidad apoyalaidea
de un origen mayoritariamente detritico, de
procedencia oeste, para la dolomita, aportada
por el abanico deltaico que ocupa esta zona. La
presencia de un mayor redondeamiento del
cuarzo en la parte occidental de la UTS*2 mues-
tra el mayor retrabajamiento de los materiales
detriticos aportados por el abanico deltaico de
la formaci6n Pefiones, mientras que en su parte
oriental los aportes, aparte de no sermuy impor-
tantes, eran de dreas fuente més cercanas (relie-
ves béticos de Sierra Espufia y subbéticos adya-
centes).

En1aUTS¢3 el primer factor del andlisis en
modo-R parece indicar el cardcter predominan-
temente silico-clastico de esta unidad, con la
dolomita como mineral esencialmente hereda-
do. No obstante, en el caso de las muestras de la
formacién Carivete, que se encuentran el la
base de esta unidad donde el medio de depésito
fue marino relativamente profundo, la presen-
cia de dolomita es dificil de explicar por estos
procesos y por ello debe considerarse como
génesis més probable 1a de reemplazamiento de
calcita en la diagénesis tardfa. Carivete es la
formacién marina con mayor contenido en
filosilicatos de toda la cuenca, lo que indica un
mayor aislamiento o lejanfade lamismarespec-
to a las zonas donde los aportes continentales
eran més importantes. En la formacién Aledo
(UTS+3) la presencia de cuarzo redondeado en
las muestras mds superiores denota una mayor
lejanfa y/o resedimentacién de este mineral
hacia el techo de la formacién.

El primer factor definido en la UTS#4 (am-

biente de depésito detritico-evaporitico) apoya
la idea de que la dolomita puede ser de
neoformacién 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
formaci6n Serrata que puntia negativamente
haciala no presencia de calcita (factor 2) parece
indicar que la dolomitizacién de la calcita en
este ambiente hipersalino no fue generalizada.
Considerando c6mo afecta el factor tercero
(ausencia de ankerita), es posible que este mi-
neral sea mayoritariamente de neoformacion.
El paso, en la UTSe4, de cuarzo subangular a
redondeado en la formacién Serrata a cuarzo
angular en la formacién Batanes, corrobora que
el aporte de este mineral es desde el oeste hacia
los medios evaporiticos, en particular desde la
Sierra de Pefia Rubia.

Los resultados del primer factor del andli-
sis en modo-R para la UTSe5 y el estudio de las
ldminas delgadas (que refleja que las muestras
con mayor afinidad por la calcita presentan
abundancia de cemento micritico y/o fragmen-
tos de rocas carbonatadas) indicarian un doble
origen de este mineral: neoformacién en la
propia cuenca y herencia de los relieves adya-
centes. La paragénesis comiin y la distribucién
espacio-temporal del yeso y la dolomita en la
UTS+5 sugiere una génesis comiin para los dos;
posiblemente se tratarfa de procesos de erosién
y desmantelamiento de la unidad tectose-
dimentaria precedente.
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Procesos de alteracion asociados a la removilizacion
hidrotermal de cinabrio en el yacimiento de “Las Cuevas”
(Almadén, Ciudad Real).
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Abstract: The largest mercury mineralizations 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 Concepcién 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 intermediate 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 a mayor
component of this mineral associations, while palygorskite and illite-smectite interlayer appair
ocasionally.

The mineral zonation should be a consecuence of the interaction between the magmatic rocks and
the solutions related with the mobilization of cinnabar. The process, produced under 270°C, has
produced the hydrolitic lixiviation of Ca, Mg and alkaline elements, with decreasing activity away
from the mineralizated massifs.

Key words: Hydrothermal alteration, pyrophyllite, kaolinite, illite, mobilizations, 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 Sildrico basal (Tipo Almadén) y mineralizaciones que constituyen stockworks en rocas volcéni-
cas (Las Cuevas, Nueva Concepcién, 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 tecténicas a partir de protoyacimientos estratoides, del tipo Almadén.

El estudio mineralégico semicuantitativo de la fraccién total y menor de 2 my de rocas volcénicas
del yacimiento de Las Cuevas pone de manifiesto la distribucién zonal de la mineralogia secundaria,
con una zona interna de tipo argilitico avanzado, caracterizada por la presencia de pirofilitatcaolinita,
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una zona intermedia sericitica, y una zona externa propilitica, caracterizada por la presencia de

cloritatcarbonatos.

La interpretacién de esta zonacién mineralégica es que corresponde a la interaccién de las solu-
ciones ligadas a la removilizacién de cinabrio con las rocas volcdnicas, a temperatura inferior a 270°
C, y que produce una lixiviacién hidrolitica de Ca, Mg y elementos alcalinos progresivamente menor

al alejarnos de los macizos mineralizados.

Palabras clave: Alteracién hidrotermal, pirofilita, caolinita, illita, removilizacién, Paleozoico,

cinabrio, Almadén.

Introduccion

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 Ordovicico Infe-
rior (Tremadociense), hasta el Devénico Supe-
rior (Frasniense), reposando de forma
discordante sobre una secuencia de materiales
pizarrosos preordovicicos (Esquisto
grauvdquico). Esta secuencia paleozoica se
caracteriza, frente a las de otros sinclinales
paleozoicos, por lapresenciade un magmatismo
volcénico y subvolcdnico, predominantemente
baséltico, de carécter alcalino, y que evoluciona
en el tiempo a toleftico (Higueras & Munhd,
1993; Higueras & Morata, 1994).

Este yacimiento ha sido considerado tradi-
cionalmente como perteneciente a un tipo ané-
malo en el distrito: frente a la posicién
estratigrdfica prdcticamente constante para el
resto de los principales yacimientos (Almadén,
El Entredicho, Nueva y Vieja Concepcién), en
el horizonte de Cuarcita de Criadero (Sildrico
basal), Las Cuevas se interpretaba como enca-
jado en una posicién estratigrafica més alta
(limite Sildrico - Devénico). Otra peculiaridad
era la ausencia de relacién con materiales
sedimentarios: la mineralizacién se interpreta-
ba como un stockwork desarrollado preferente-
mente en rocas volcdnicas, aunque puntual-
mente se observaba también en rocas
sedimentarias, pero sin que se hubiese podido

establecerunarelacion estratigrafica o tecténica
entre la mineralizacién y el encajante. Estas
peculiaridades son actualmente objeto de dis-
cusién, en base a los trabajos de Jébrak &
Herndndez (1993 y en prensa), que postulan, en
base a estudios tectono-estratigraficos, que las
rocas encajantes de lamineralizacién de lamina
de Las Cuevas tienen la misma edad (Sildrico
basal) que el resto de las principales minera-
lizaciones del distrito; su interpretacién genética
establece una primera etapa de deposicion del
cinabrio en relacién con materiales arenosos
(cuarcita de Criadero), y una etapa posterior de
removilizacién de esta mineralizacién prima-
ria, responsable de la formacién de los stockwork
decinabrio, enrelacién conlas zonas de charnela
de pliegues hercinicos.

Por otra parte, Higueras & Acosta (1992)
e Higueras (1993) estudian la distribucién de
los fendmenos de alteracién que afectan a las
rocas magmaticas del sinclinal de Almadén,
poniendo en evidencia una zonacién clara,
concéntrica con los principales yacimientos,
que se manifiesta fundamentalmente en
cloritizacion y carbonatacién; en concreto, la
carbonatacién alcanza sus maximos 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 relacién con los
stockworks mineralizados, se observan minera-
les que no se detectan en otros yacimientos
(pirofilita, caolinita), y el contenido en carbo-
natos decrece drasticamente.

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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7] Granodiorita de Garlitos

Figura 1.- Localizacién geogréfica y esquema geoldgico del sinclinal de almadén, con la situacién 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 Concepcién; PL: Pilar de la Legua.

nita-pumpellitay prehnita-actinolita, unas con-
diciones P-T del orden de los 250°C y 2 kbars,
y un control litolégico muy estricto de la distri-
bucién de los minerales indice.

El presente estudio tiene por objeto estu-
diar lamineralogia de estaalteracion, y estudiar
su distribucién a nivel del yacimiento, asi como
establecer su posible relacién con otros proce-
sos afines: alteracion y metamorfismo regicna-
les, fundamentalmente.

Caracterizacién mineralégica y petrogrifica

Petrografia de las rocas encajantes

Las rocas en las que aparece encajada la
mineralizacién pertenecen, como se ha referi-
do, a dos tipos: rocas volcdnicas y rocas
sedimentarias, de tipo cuarcitico o pizarroso.
Enlo que respecta a las rocas encajantes de tipo

cuarcitico, no presentan interés para el estudio,
ya que en ellas la mineralizacién constituye el
relleno de unared de fracturas netas, sin que se
produzcan interacciones apreciables entre la
roca de caja y la mineralizacion. En las rocas
pizarrosas los stockwork no llegan a consti-
tuirse como tales: el cinabrio aparece como
diseminaciones finas, en zonas fuertemente al-
teradas, con frecuentes venas de cuarzo. En las
rocas volcdnicas es donde los stockwork pre-
sentan su rndximo desarrollo, y las caracteristi-
cas mds interesantes en cuanto al proceso de
alteracién, puesto que presentan salbandas
milimétricas de minerales arcillosos, de color
blanco (fotograffa 1), asi como importantes
cambios mineralégicos. Son, por tanto, las que
han ofrecido los datos mds interesantes para
este estudio.

Las rocas magmaticas presentes en el yaci-
miento de Las Cuevas son mayoritariamente de
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tipo pirocléstico: tobas de lapilli, formadas por
clastos de basaltos olivinicos muy vesiculares,
similares a las que aparecen en otros yacimien-
tos del distrito, y que reciben la denominacién
local de roca frailesca. También estdn repre-
sentadas rocas porfidicas (basaltos olivinicos)
y rocas granudas de texturadoleritica (diabasas),
si bien aparecen, o se reconocen en columnas de
sondeos, solo de forma ocasional. En las mues-
tras estudiadas en el entorno inmediato de la
mineralizaci6n, solo se ha podido establecer la
presencia de plagioclasa inalterada, como fase
residual ignea; el resto de los minerales prima-
rios (olivino y piroxeno, fundamentalmente)
estdn completamente transformados a minera-
les secundarios. Descripciones mds completas
sobre las caracteristicas de estas rocas pueden
encontrarse en Higueras & Monterrubio (1992)
y en Higueras & Munh4 (1993).

Mineralogia secundaria

Lasrocas magmaticas del yacimiento estdn
afectadas por el proceso de alteracién regional
antes referido (Higueras & Acosta, 1992; Hi-
gueras, 1993). Este proceso se detectaanivel de
la mina en las zonas situadas mds lejanas a las
mineralizaciones de tipo stockwork, y se mani-
fiesta por la presencia de sflice micro- o
criptocristalina, clorita y carbonatos de
Ca-Mg-Fe (calcita, dolomita, ankeritay siderita),
reemplazando a la paragénesis ignea.

Otros minerales detectados en este yaci-
miento, en situaciones peculiares, son los si-
guientes:

- Pirofilita: es el més caracterfstico, por su
abundancia en el entorno inmediato de los
stockworks, y por constituir mayoritariamente
las salbandas caracteristicas del contacto entre
la mineralizaci6n de cinabrio y las rocas volca-
nicas.

- Caolinita: acompaiia a la anterior en las
mencionadas salbandas, y aparece en muy ba-
jas proporciones en las rocas en contacto inme-
diato con las salbandas.

- Illita: este mineral aparece asociado a la
clorita y carbonatos, en relacién con la altera-
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cién regional, pero en nuestro caso destaca
también la abundancia que llega a presentar en
determinadas zonas.

- Interestratificado iliita-esmectita: apa-
rece en zonas muy puntuales del yacimiento,
como un mineral minoritario, que corresponde-
riaauna fase de transicién ligada ala alteraci6n.

- 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 distribucién presenta a nivel del
yacimiento.

Hay que sefialar que Moreno & Pozo (1987)
describen la presencia de illita, caolinita y
pirofilita en los materiales no volcénicos de la
cuarcita de Criadero de varios puntos del
sinclinal de Almadén, en el entorno de zonas
mineralizadas.

Distribucién de la mineralogia en el
yacimiento

Tal como se ha sugerido anteriormente, es
posible establecer un patrén zonal de distribu-
cién de los minerales de alteracién en el yaci-
miento. En concreto, es posible reconocer seis
zonas, caracterizadas por diferencias cuantita-
tivas en esta mineralogia secundaria. Para ello,
se ha realizado ¢l andlisis semicuantitativo de
difractogramas de Rayos X, sobre muestras de
polvo y sobre agregados orientados de la frac-
ci6n arcilla, lo que ha permitido la diferencia-
ci6n 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 volcénicas. Desde el punto
de vista mineralégico se caracterizan por la
presencia de cuarzo, y de pirofilita y caolinita
en proporciones semejantes. En la fotografia 1
se observa su aspecto de visu, mientras que en
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Figura 2.-
semicuantitativa (roca total) de las diversas zonas
diferenciadas en el yacimiento de Las Cuevas.

Composicién mineralégica

la fotografia 2 podemos apreciar su aspecto al
microscopio. El espesor de las salbandas rara-
mente supera el milimetro, mientras que las
venas de cinabrio pueden alcanzar los 2-3 cm.
€OmMo maximo.

- Zona 2: corresponde a la caja de las
salbandas, con un desarrollo de varios centime-
tros a partir de éstas. La mineralogia total suele
incluir cinabrio y pirita (que puede llegar a ser
muy abundante), junto con cuarzo, y pirofilita
como tnico filosilicato, acompafado por clorita
y caolinita a nivel de indicios.

- Zona 3: se diferencia aqui la zona de roca
volcdnicaincluidaen los macizos mineralizados
de tipo stockwork, pero no en contacto directo
con las venas mayores. Es frecuente la presen-
cia de cinabrio y pirita, como diseminaciones
mds 0 menos discontinuas, y se caracteriza por
la gran abundanciade cuarzo en la fraccién total
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| &S caolinita
|

| EiClorita
| T nita
| i Pirofilita

Figura3.- Composicién mineralégica promedio
(fraccién arcilla) de las diversas zonas diferenciadas
en el yacimiento de Las Cuevas.

(80-90%) y de illita en la fraccién arcilla (del
orden del 70%). Pirofilita relativamente abun-
dante, e indicios de clorita y caolinita, son
también caracteristicos de esta zona.

B) Zonas situadas en el entorno de los
macizos mineralizados.

Su distribucién en la mina se muestraen la
figura 4, y sus caracterfsticas mineraldgicas son
las siguientes:

- Zona 4: se distribuye como una banda
concéntrica de varios metros de desarrollo
alrededor de los macizos mineralizados, y se
caracteriza por una menor abundancia de cuar-
zoen la fraccién total, y por una fraccién arcilla
formada por proporciones variables, aproxima-
damente equivalentes, de illita, clorita y
pirofilita.
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- Zona 5: corresponde a la zona del yaci-
miento situada mds préxima a los macizos
mineralizados, caracterizada por una
mineralogia similar a la reconocible en el resto
de los yacimientos de mercurio del distrito, con
carbonatos de Ca-Mg-Fe, cuarzoy clorita como
minerales mayoritarios. Laillita puede también
ser abundante en la fraccién arcilla.

- Zona 6: zona distal con respecto a las
mineralizaciones, similar a la anterior, pero
caracterizada por una menor carbonatacidn,
con calcita como carbonato caracteristico, y
plagioclasa como fase ignea relicta.

En sintesis, estas seis zonas pueden con-
densarse en dos:

La zona de mineralizacion en sentido es-
tricto, caracterizada por la presenciade cinabrio
y pirita, con silice muy abundante, con pirofilita,
illita y caolinita como principales componentes
de la fraccién arcilla, y desprovista de carbona-
tos. Engloba las zonas 1, 2 y 3 descritas:

La zona de entorno de la mineralizacion,
en la que se observa una zonacién hacia el
exterior con aumento del contenidoen carbona-
tos, y disminucién del contenido en illita, fun-
damentalmente. Corresponde a la zonacién
observada a nivel del distrito, controlada preci-

samente por la presencia de mineralizaciones

de mercurio.

En el esquema cldsico de Burnham (1962),
las zonas mads externas (6, 5 y probablemente
4) corresponderian a una alteracién propia de la
subzona propilitica de la facies arcillitica, ca-
racterizada por la presencia de calcita y clorita,
como minerales caracteristicos 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 desaparicién de mica blanca,
mientras que en el esquema propuesto por el
autor citado, las zonas més internas en procesos
de alteracién, correspondientes a su facies
filitica, se caracterizan por la coexistencia de
pirofilitay moscovita (tbiotita), en ausenciade
caolinita.

Enelesquemade Meyer & Hemley (1967),
las zonas 4, 5 y 6 serian también de tipo
propilitico, 1a 3 serfa de tipo sericitico, caracte-
rizada por la gran abundancia de mica blanca, y
por la presencia de caolinita, y las zonas 1y 2
serfan de tipo arcillitico avanzado, caracteriza-
das por laabundancia de fases ricas en aluminio
(pirofilita-caolinita).

Interpretacion genética

Los datos aportados permiten caracterizar
una distribucién 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 carbonatacién de
entidad regional que alcanza su maximo desa-
rrollo en el entorno de las mineralizaciones de
mercurio. Lo que resulta original en el yaci-
miento estudiado es la alteracién argilitica que
se desarrolla en el entorno inmediato de los
macizos mineralizados, y que se traduce en la
presencia de pirofilita, caolinita e illita que
acompaifian a cinabrio y pirita.

La zonacidn del yacimiento indica que el

Figura 4.- Distribuci6n de las zonas diferenciadas en el yacimiento, sobre bloque-diagrama del mismo.

Fotografia 1.- Aspecto de la mineralizacién de cinabrio que constituye los stockworks. Se reconocen las
zonas diferenciadas en el texto: a partir de ]a vena de cinabrio, zona 1 (salbandas blancas, milimétricas); zona
2: zona adyacente a las salbandas, con tonalidades blanquecinas (B); zona 3: roca volc4nica de tonalidades

pardas (C). Planta 2°, Mina de Las Cuevas.

Fotografia 2.- Aspecto microscépico de las salbandas que aparecen entre las venas de cinabrio y la roca
volcdnica. De izquierda a derecha: cinabrio (opaco), salbanda con cuarzo y filosilicatos (pirofilita+caolinita)
y roca volcdnica completamente alterada (toba de lapilli fina). Escala grafica = 50 pm.
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Pizarras y cuarcitas
Mineralizacion (Zonas 1,2y 3)
Roca volcénica (Zona 4)
Roca volednica (Zona 5)
Roca volcénica (Zona 6)
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proceso que ha tenido lugar es la interacci6n de
una solucién hidrotermal (responsable también
del depésito de la mineralizacién secundaria de
cinabrio) con las rocas volcdnicas afectadas por
la carbonatacién regional: en las zonas m4s
proximales se producirian los fenémenos de
arcillitizacién avanzada, en el sentido de Meyer
& Hemley (1967), en una zona intermedia se
producirian fenémenos de sericitizacién, y en
las zonas mis distales, se produciria un proceso
de propilitizacién, asimilable a la alteracién
regional.

Tal como postulan los estudios tedricos 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 oiros), esta solucién
serfaresponsable de una importante lixiviacién
hidrolitica de los elementos m4s méviles frente
a estos procesos (Mg, Ca, Fe e incluso K), de
forma que en las zonas més distales se produci-
ria la destruccién de los carbonatos y de la
clorita, a través de interestratificados
illita-esmectita (Velde, 1985) e illita. A medida
que nos acercamos a la mineralizaci6n en sen-
tido estricto, las fases estables serfan illita (zo-
nas 3 y 4), pirofilita/caolinita y cuarzo. La
abundancia de este iltimo implica que nos
encontramos en una zona de fijacién de silice,
mientras que la asociacién pirofilita-caolinita
implica temperaturas por debajo de los 270° C
(Hemley et al., 1980). Por su parte, la sucesién
de asociaciones minerales que se produce al
separarnos de los macizos mineralizados indica
una disminucién de las relaciones a,, /a, , a,, /
ag.y amfauy (Rose & Burt, 1979), con activi-
dad de agua constante (figura 5).

El hierro, por su parte, seria fijado, en
forma de pirita, en las zonas méds préximas u la
mineralizacién, como consecuencia de unaele-
vada actividad de azufre en relacién con este
mismo proceso.

Estos procesos afectan también, probable-
mente, a los materiales detriticos pizarrosos, de
acuerdo con las observaciones de Moreno &
Pozo (1987).

Figura 5.- Diagrama esquemitico de estabili-
dad en el sistema K20-A1203-Si02-H20 a T y P
bajas amoderadas, en funcién dela actividad de agua
y de potasio. Las lineas gruesas se refieren a sistemas
con cuarzo (tomado de Rose y Burt, 1979). A:
posici6n en el diagrama de las zonas 1 y 2; B: idem,
zonas 3 y 4; C: idem, zona 5; D: idem, zona 6.
Abreviaturas segiin Kretz (1983), excepto Als: silicato
de aluminio.

En sintesis, la secuencia de acontecimien-
tos que se habria producido en el yacimiento
seria la siguiente:

1.-Dep6sito de la Cuarcita de Criadero, que
en este sector del flanco norte del sinclinal de
Almadén presentaria caracteristicas singulares,
por su escaso desarrollo en potencia (Gallardo
Milldnetal., 1994). Enrelaci6n con lamismase
produciria una protomineralizacién de mercu-
rio, que pedria ser semejante a las mine-
ralizaciones sinsedimentarias que aparece en
otros yacimientos del distrito (Almadén, El
Entredicho).

2.-Actividad volcdnica explosiva de gran
desarrollo, que da origen a un potente y homo-
géneo conjunto volcanocldstico bdsico, con
escasas manifestaciones ldvicas e intrusiones
subvolcénicas.

3.-Alteraci6n hidrotermal postmagmética,
caracterizada por unaimportante carbonataci6n,
acompafiada de cloritizacién, fundamental-
mente. La distribuci6n a nivel regional de este
proceso sugiere una relacién genética con las
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mineralizaciones de mercurio, a la vez que los
datos isotépicos referidos a 8'*C (Eichmann et
al., 1977 y Rytubaet al., 1988) son compatibles
con un origen mantélico para los fluidos cau-
santes de esta alteracién.

4.-Removilizacién tect6nica de la
protomineralizacién, probablemente en rela-
cién con las deformaciones hercinicas (Jébrak
& Hernédndez, 1993).

5.- Alteracién zonal propilitica, sericitica
y arcillitica avanzada, en relacién con la
removilizacién del cinabrio. Se trataria de una
alteraci6n ligada a una alta actividad de SiO, y
S, que se producirfa a temperaturas inferiores a
270°C, es decir, que la alteracién se producirfa
como consecuencia de la introduccién en el
sistema de una solucién rica en SiO, y S, cuya
actividad decrece progresivamente al alejarnos
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 removilizacién podria estar en
el metamorfismo.

6.-Removilizaciones tardias de cuarzo-
carbonatos-mercurio nativo, en relacién con
fracturas.
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Mineralia: Una base de datos de las propiedades opticas de los

minerales que forman rocas.

Nicolds VELILLA

Dpto. de Mineralogfa y Petrologia. Universidad de Granada. Fuentenueva s/n 18002-Granada.

Abstract: Mineralia, a database including optical properties of more than 350 rock-forming minerals
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.
Identification of an unknown mineral by its optical properties is very easy using powerful searching

functions.

Introduccién

Aunque actualmente se dispone de méto-
dos mds sofisticados (microsonda de electro-
nes, difraccién de rayos X, etc.) la identifica-
cién de los minerales a partir de sus propiedades
Opticas sigue siendo el método mds comiinmen-
te utilizado. Este hecho justifica la atencién que
a la ensefianza de la Mineralogia Optica se le
dedica en todos los estudios universitarios de
Geologia y su lugar de privilegio en la investi-
gacién mineral6gica. Sin embargo, la técnica
de determinacién 6ptica de los minerales es
compleja, requiere un laborioso aprendizaje y
una intensa préctica, de modo que, en si misma,
ya constituye una operacidn cientifica. Varios
son los aspectos que dificultan la identifica-
cién. Por una parte, el tamaiio, el habito y el
modo de relacionarse los minerales son muy
variables y fuertemente dependientes de las
condiciones de formacién. Por otra, son relati-
vamente pocos los minerales estequiométricos,
y la gran mayoria presentan grandes variacio-
nes composicionales que dan lugar a la existen-
ciade series de solucién sélida en algunos casos

extremadamente complejas. De ello deriva que
las propiedades 6pticas muestren unos interva-
los de variacién que pueden llegar a ser
extraodinariamente amplios.

Para un investigador no entrenado, y en
muchos casos también para quien sf lo estd, es
un hecho frecuente haber determinado correc-
tamente un nimero suficiente de propiedades
Gpticas sobre un mineral y no ser capaz de
identificarlo. Como ya indic6 Roubault (1963),
la experiencia ha demostrado que no es posible
conducir ladeterminacién 6ptica de los minera-
les siguiendo un método dicotémico simple.
Recurriralasinterminables tablas identificativas
que acompaifian a lamayor parte de los libros de
Mineralogia dptica puede ser, aunque tediosa,
la solucién, pero no son pocos los casos en los
que no se obtiene resultado satisfactorio. En
este sentido el disponer de una base de datos que
posea diversas opciones de busqueda y permita
disponer simultdneamente de toda la informa-
ci6n es la opcidén ideal.

Los libros de Mineralogfa 6ptica se basan
en las determinaciones realizadas por un sinfin
de investigadores y en arduas labores de recopi-
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lacién de datos entre las que es preciso expresar
un reconocimiento a algunos de los pioneros
como Larsen y Berman (1934), Ramdohr (1950)
o Winchell y Winchell (1951), y a otros mds
recientes como Deer, Howie y Zussman
(1962-63), Roubault (1963), Triger (1979), o
Fleisher, Wilcox y Matzko (1984).

La base de datos

La base de datos que se presenta contiene la
informaci6n necesaria para la identificacién al
microscopio Gptico de la préctica totalidad de
los minerales que forman parte de las rocas.
Contiene 291 fichas en las que se recogen los
datos Gpticos de mds de 350 especies minerales,
ademads de algunas variedades. La distribucién
por clases minerales es la siguiente: silicatos
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217, elementos 4, sulfuros 25, haluros 6, 6xidos
ehidréxidos 38, carbonatos y nitratos 19, sulfatos
y wolframatos 15, fosfatos 17 y boratos 15.
Comocifrade referencia puede citarse queen la
tltima edicién del libro cldsico The
Rock-Forming Minerals (Deer et al., 1992) se
describen alrededor de 200 minerales.

En cada ficha, la informacién se presenta
de 1n modo sintético de modo que pueda in-
cluirse en una sola pantalla (para un monitor de
12") y se distribuye en 24 campos (Fig. 1). Los
primeros incluyen los datos relativos a la no-
menclatura, composicién y sistema. Se utiliza
una nomenclatura y unas férmulas quimicas
totalmente actualizadas de acuerdo con las nor-
mas dictadas por la LM.A. y recogidas en el
Glosary of Mineral Species 1991 (Fleischer y
Mandarino, 1991), Mineral Reference Manual
(Nickels y Nichols, 1991)y Hey ‘s Mineral Index

Figura 1. Ejemplo de presentacion de datos en una ficha.

_‘I .Flle Edit Select Layout Arrange Format Scripts
' = == MINERALIA V.1

Window

relieve: medis +
birrefring.: 0,010...0,012

“‘. extine.: _0.-.2'9';;
tipo éptico: bilixice. =
éngulo 2V:8...87

[defitiineralesFdeflasiRocas] muus?muuv Granada. 1

color : verde (tones amarillente, nrr‘. ° y-ls), o y-l:-ﬁoloto. ml negre
pleccroismo: X=azul o verde ese.; Y=azul,verde marrén; Z=verde o amarille olare
Ng:1 351,710 Nm :1,631...1,706 Np :1 625..1,700
1 eolor interf.: 1

orientacién: X*e=0-29, Y"a=16-46, Z=b; PO. perp. (010)
. signe elongacién: megativo
. signe éptico: megative

dispersién: r<v muy fuerte

otros datos: Zenacibn comln. Extincién anbdmala.
Con bajo contenido en Fe: Y=b y PO. (010).
Alteracibn: otros anfiboles, éxidos de Fe, biotita. k
También especie: -mﬂo-arfvelsnﬂl.
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(Clark,1993), aunque en algunos casos se apre-
cian ligeras discrepancias entre estas publica-
ciones. Se incluye también la clasificacién ba-
sadaenlas Mineralogische Tabellende H. Strunz
y recogida por Nickels y Nichols (1991).

El segundo bloque de datos se refiere a los
campos que incluyen las caracteristicas
morfol6gicas (hébito), de cohesién (exfoliacién
y particién) y maclas, en todos los casos con sus
orientaciones cristalogréficas correspondien-
tes. El tercer bloque incluye, en primer lugar,
los campos dedicados al color y al pleocroismo,
que recogen las caracteristicas de estas propie-
dades tanto en ldmina 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 6pticas principales.
Les siguen los campos correspondientes a los
intervalos de variacién de los indices de
refraccién principales (n, €, @, o, B, ¥) que se
presentan bajo una nomenclatura unificada Ng,
Nm y Np por cuestiones de disefio y economfa
de espacio en la ficha. Para describir el relieve
seutilizalaescalade términos que define Shelley
(1985). Otros campos incluyen el intervalo de
variacién de la birrefringencia y el nimero que
corresponde al orden del color de interferencia
para un espesor estindar de 30 micras.

En el cuarto bloque se recogen los aspectos
relativos a las relaciones entre las direcciones
Gpticas y cristalograficas de los minerales dis-
tribuidos en los campos orientacién, dngulo de
extincién y signo de elongacién. También for-
man parte de este bloque los datos correspon-
dientes al tipo Gptico del mineral, su signo
6ptico, el dngulo de los ejes 6pticos (2V) y la
dispersion.

Se ha definido un campo general denomi-
nado “otros datos” en el que se muestran infor-
maciones complementarias o ampliaciones de
datos, tales como alteraci6n, cuestiones de no-
menclatura y grupos minerales, propiedades
Opticas de variedades o especies relacionadas,
etc. En caso de los minerales opacos este campo
recoge la informacién correspondiente a varias
propiedades en luz reflejada como son
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reflectancia (%), anisotropia, presencia de re-
flexiones internas, dureza y niimero de dureza
Vickers (HVN).

Finalmente, la parte inferior de la ficha
contiene varios campos adicionales que son
utilizables, principalmente, como criterios de
ordenamiento y clasificacién de labase de datos
mediante diversas posibilidades y un pequefio
campo vacio de libre disposicién del usuario.

Sin duda, uno de los aspectos mds intere-
santes de la base de datos estd en su capacidad
de biisqueda con vistas a la identificacién. A
este respecto las posibilidades que se ofrecen
son casi ilimitadas: busqueda por uno o varios
campos, combinacién de campos mediante ope-
radores 16gicos booleanos, omisién de unas
condiciones y cumplimiento de otras,
truncamiento, bisqueda de intervalos de valo-
res comprendidos total o parcialmente en otros
intervalos, secuencia de biisqueda, etc.

En su estado actual, la base de datos se
presenta con varios formatos ficilmente 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.
Ademds, la base estd abierta a las ampliaciones
o reducciones que se consideren oportunas por
parte del usuario.

Actualmente, la bibliografia sobre
Mineralogia 6ptica disponible es muy extensa
pero los nuevos libros que se editan o reeditan
tienen poco contenido que resulte novedoso ya
que las propiedades Gpticas de los minerales
importantes pueden considerarse bien estable-
cidas desde hace algiin tiempo. En la prepara-
cidén de la base de datos se han utilizado, prin-
cipalmente, las publicaciones siguientes:
Winchell y Winchell (1951), Deer et al.
(1962-63, 1978, 1982, 1986, 1992), Roberts et
al (1974), Troger (1979), Shelley (1985),
Fleischer et al. (1984), Ehlers (1987) y Nesse
(1991) para los minerales transparentes. Los
datos sobre minerales opacos proceden de
Schouten (1962), Uytenbogaardty Burke (1971)
y Spry y Gedlinske (1987).
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Requerimientos para la utilizacién

Labase de datos ha sido montada y disefia-
da sobre el programa comercial Filemaker™
Pro v.2.1 (1993), de Claris Corporation, que
ofrece una extraodinaria flexibilidad y potencia
para la manipulacién de este tipo de bases.

El equipo necesario para la ejecucién de
este programa es totalmente convencional. La
versién para Macintosh de Apple requiere 2
megabytes de memoria RAM y una versién de
sistema 7.0 o superior. Para la versién de
Windows se recomienda un procesador 386 SX
o superior, versién del sistema 3.0 o superior y
un minimo de 3MB de memoria RAM. Existe
compatibilidad entre los ficheros creados con
ambos entornos sin necesidad de traduccién.

Disponibilidad y agradecimientos

La base de datos es gratuita y puede ser
solicitada al autor (e-mail:nvelilla@go-
liat.ugr.es) para su utilizacién con fines
did4cticos y de investigacion.

El autor agradece de antemano a cuantos
con sus sugerencias y comunicacién de los
errores detectados contribuyan a corregir y
optimizar la base de datos que aquf se presenta.
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Introduction

In response to suggestions from the
mineralogical community that a new
definition of amineral, 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 discussion 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 internal guidelines for
the work of the CNMMN, it is hoped 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 terms, 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 some substances that

do not conform entirely to these requirements
and it is therefore necessary to consider where
the dividing line between mineral and
non-mineral should be drawn, and what
exceptions to the general statement should be
permitted. The remainder of this document is
devoted to an examination of these aspects.

Crystallinity

The term "crystalline", as generally used
in mineralogy, means atomic ordering on a
scale that can produce an "indexable" (i.e.
with Miller indices) diffraction pattern when
the substance is traversed by a wave with a
suitable wavelength (X-ray, electrons,
neutrons, etc.). However, some naturally-
occurring substances are non—-crystalline. Such
substances can be divided into two categories:
amorphous - substances that have never been
crystalline and do not diffract X-rays or
electrons; and metamict - those that were
crystalline at one time, but whose crystallinity
has been destroyed by ionizing radiation.
Some mineralogists are reluctant to accept
amorphous substances as minerals because of
the difficulty in determining whether the
substance is a true chemical compound or a
mixture, and the impossibility of
characterizing it completely; some prefer to
call such substances "mineraloids". However,
some amorphous substances (e.g. georgeite,
calciouranoite) have been accepted as
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minerals by the CNMMN.

With modern 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, Maossbauer) can reveal the
three-dimensional  short-range  structural
environment 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 pattemn, both in the
natural state, and after treatment with some
physico-chemical 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 bulk 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 external
morphology (if any) of the original crystal
(e.g. fergusonite~Y)).

A special case of non-crystalline
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naturally—occurring substances are those that
are liquid under ambient conditions. Water, in
its liquid form, is not considered to be a
mineral, but its solid form, ice, is. Mercury,
however, is recognized ‘as a mineral even
though it does not occur in a crystalline state
on Earth. Petroleum and its non—crystalline
bituminous manifestations, are not regarded as
minerals.

Stability under Ambient Conditions

Many minerals were formed under
conditions of high temperature and/or pressure
and are metastable under 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. The use of special
procedures in the investigation does not
preclude the acceptance of a metastable or
unstable substance as a mineral 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
therefore such processes are now called
geological, even though the term "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
modern era, when many exotic materials are
produced, the possibility arises that such
substances can be placed in a geological
environment to produce reaction products that
might otherwise qualify as new minerals. The
CNMMN has therefore ruled that, in future,
chemical compounds formed by the action of
geological processes on anthropogenic
substances cannot be considered as minerals.

Some 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

(Version en
Introduccién

En respuesta a sugerencias de la
comunidad mineralégica de que una nueva
definicion de mineral, compatible con los
recientes avances tecnoldgicos, debiera
establecerse, la Comisién de Nomenclatura
Mineral y Nuevos Minerales (CNMMN) de la
IMA ha tomado la iniciativa de dar la
definicion contenida en este articulo. El
articulo es el producto final de la activa
discusion del tema dentro de la CNMMN
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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 fire,
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. Examples of
acceptable minerals of this kind are
substances crystallized from organic matter in
black shale or from bat guano in caves, and
the constituents of limestones or phosphorites
derived from marine organisms.

(Publication approved by the Commission on
New Minerals and Minerals Names of the
International Mineralogical Association)

castellano)

durante un periodo de varios afios y
representa un consenso general de los
miembros de la CNMMN.

Aunque el propésito principal de esta
definicion es proveer de las directrices
internas para el trabajo de la CNMMN, se
espera que también sea generalmente aceptada
por mineralogistas y otros cientificos. No
obstante, si hubieran serias objecciones
respecto a algunas partes de la definicién, se
considerard la posibilidad de revisiones
posteriores.
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General

En términos generales, un mineral es un
elemento o compuesto quimico que
nomalmente es cristalino y que se ha
formado como resultado de procesos
geoldgicos. Este declaracion es suficiente para
incluir la gran mayoria de substancias que son
aceptadas generalmente como minerales, pero
hay algunas substancias que no cumplen
completamente estos requisitos y, por
consiguiente, es necesario considerar donde
deberia trazarse la linea divisoria entre
mineral y no-mineral, y que excepciones a la
definicion general deberian permitirse. El
propdsito de este documento. estd dedicado a
un examen de estos aspectos.

Cristalinidad

El término ‘“cristalino", como se usa
generalmente en mineralogia, significa orden
atémico a una escala que pueda producir un
diagrama de difraccion que se le pueda poner
indices (indices de- Miller) cuando la
substancia es atravesada por una radiacién
con una longitud de onda determinada (rayos—
X, electrones, neutromes, etc.). No obstante,
algunas substancias de origen natural son no-
cristalinas. Tales substancias pueden dividirse
en dos categorias: substancias amorfas que
nunca han sido cristalinas y no difractan los
rayos-X o los electrones; y las metamicticas
que fueron cristalinas en un tiempo, pero cuya
cristalinidad ha sido destruida por una
radiacion 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 quimico o una mezcla, y la
imposibilidlad de que se la caracterice
completamente; algunos prefieren llamar a
tales substancias "mineraloides". Sinembargo,
algunas substancias amorfas (ej. georgeita,
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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
espectroscipicos asociados a un anilisis
quimico completo pueden identificar a
menudo una fase amorfa inequivocamente. De
hecho, espectroscopias adecuadas (gj. IR,
NMR, Raman, EXAFS, Mossbauer) pueden
revelar el entorno estructural tridimensional,
en un corto intervalo, de cada elemento
(enlaces quimicos). Por supuesto, sin la
posibilidad de obtener un anilisis completo de
la estructura del cristal, que puede dar las
coordenadas y naturaleza de los atomos, la
necesidad de un andlisis quimico completo es
mds rigurosa con un material amorfo que con
una fase cristalina.

La base para aceptar como mineral una
fase amorfa de origen natural podria ser:

- una serie de anélisis quimicos cuantitativos
completos que sean suficientes para revelar la
composicién quimica de todos los granos en
la muestra;

- datos fisico-quimicos (normalmente
espectroscopicos) que prueben que se trata de
una tinica fase;

— evidencia de que el material no puede
producir un diagrama de difraccion
"indexable", en estado natural y después de
un tratamiento en estado solido, mediante
algin proceso fisico-quimico (ej.
calentamiento).

Las substancias metamicticas, si se han
formado por procesos geolégicos, son
aceptadas como minerales si se puede
establecer, con razonable certeza, que la
substancia original (antes de la metamic—
tizacién) fue un mineral cristalino de la
misma composicién global. Evidencias para
esto incluye la restauracién de la cristalinidad
mediante el apropiado tratamiento térmico y
la compatibilidad del diagrama de difraccién
del producto calentado con la morfologia
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externa (si la hay) del cristal original (ej.
fergusonita-Y).

Un caso especial de substancias no-
cristalinas de origen natural son aquellas que
son liquidas en condiciones ambientales. El
agua, en su forma liquida, no se considera
que sea un mineral, pero su forma sélida, el
hielo, si lo es. El mercurio, sin embargo, estd
reconocido como un mineral aun 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 condiciones ambientales

Muchos minerales se han formado bajo
condiciones de alta temperatura y/o presion y
son metastables en condiciones ambientales;
otros suelen tender a  hidratarse o
deshidratarse cuando se apartan de su lugar de
origen. Tales mjnerales suelen requerir
procedimientos especiales para prevenir su
descomposicion antes de completar la
investigacién. El uso “de procedimientos
especiales en la investigacién no debe impedir
la aceptacion 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 geolégicos,
aunque el término "geologia" signifique
originalmente el estudio de las rocas de este
planeta. En consecuencia, los componentes de
origen natural de las rocas extra-temrestres y
del polvo cdésmico son considerados como
minerales (ej. el mineral lunar tranquilitita).
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Substancias Antropogénicas

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 cuestién.

Substancias Antropogénicas modificadas
geologicamente

En algunas ocasiones compuestos quimicos
formados por la accibn de procesos
geologicos sobre substancias antropogénicas
han sido aceptados como minerales (ej. los
‘minerales’ de Laurium formados por la
reaccion del agua del mar con antiguas
escorias metalirgicas). No obstante, en la
epoca actual, en la que se fabrican tantos
materiales exéticos, surge la posibilidad de
que tales substancias puedan ser colocadas en
un ambiente geoldgico para dar productos de
reaccion que pudieran cualificarse como
nuevos minerales. La CNMMN, por
consiguiente, ha regulado que, en el futuro,
los compuestos quimicos formados por la
accion de procesos geoldgicos sobre
substancias antropogénicas no pueden ser
considerados como minerales.

Algunos compuestos quimicos formados
por la accién de procesos geoldgicos 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 exposicién fué
inadvertida, es decir, no hecha con el
propdsito expreso de crear nuevos minerales,
entonces tales productos pueden ser aceptados
como minerales. Los compuestos quimicos
originados por el fuego en las minas son
considerados como un caso especial, ya que
no siempre estd claro si el hombre ha estado
involucrado en la iniciacion del fuego, y tales
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substancias, por consiguiente, no son
aceptadas como minerales.

Substancias Biogénicas

Substancias biogénicas son compuestos
quimicos producidos totalmente por procesos
biolégicos sin un componente geolégico (ej.
célculos renales, cristales de oxalato en tejidos
de plantas, conchas de moluscos marinos,
etc.) y no son considerados como minerales.
No obstante, si los procesos geolGgicos
estuvieron involucrados en la génesis del

NICKEL, E. H.

compuesto, entonces el producto puede ser

aceptado como mineral. Ejemplos de
minerales aceptables de esta clase son las
substancias cristalizadas a partir de materia
orginica 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.

(Publicacion aprobada por la Comisién de
Nomenclatura Mineral y Minerales Nuevos de
la Asociacion Mineralégica Internacional)
(Traduccion: P. Fenoll Hach-Ali)
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NEW MINERALS RECENTLY APPROVED BY THE
COMMISSION ON NEW MINERALS AND MINERALS NAMES
INTERNATIONAL MINERALOGICAL ASSOCIATION

The information given here is provided by the Commission on New Minerals and Mineral Names, LM.A.
for comparative purposes and as a service to mineralogists working on new species.

Each mineral is described in the following format:

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 diffraction pattern.

The names of these approved species are considered confidential information until
the authors have published their descriptions or released information themselves.

NO OTHER INFORMATION WILL BE RELEASED BY THE COMMISSION.
J. A. Mandarino, Chairman

Commission on New Minerals and Mineral Names
International Mineralogical Association

1993 PROPOSALS

IMA No. 93-003 The arsenate—analogue of
IMA No. 93-001 The calcium—-analogue of berlinite.
burbankite and khanneshite. AlAsO,
Na,(Ca,REE,Sr),(CO,), Hexagonal (trigonal): P3,21 or P3,21
Hexagonal: P6,mc, P6,c or P6/,mmc a 5.031 c11.226 A
a 10.447 c 6318 A Colourless, white, créam; vitreous; . transparent

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
chalcophanite.

NiMn,0,-3H,0

Hexagonal (trigonal): R3 or R3

a 7.514 c20.52 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).

Uniaxial (+), ® 1.596, ¢ 1.608.
436 (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.
K,Cu,Al0,(S0,),
Monoclinic: 12
218423 15139 ¢ 18690 A
Dark green; vitreous; transparent.
Biaxial (+), @ 1.542, B 1.548, y 1.641,
2V(meas.) unknown, 2V(calc.) 30°,
9.15 (84), 9.04 (100), 7.20 (52), 3.781
3.757 (33), 2.786 (21).

B 101.72°

(37,
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IMA No. 93-005
NaBa,(Mn™ Mn*),[Si,0,,(OH),][Si20,]O,F ‘H,0
Orthorhombic: Pnma
a23.42 b 12.266 c 7181 A
Black with a green shade; vitreous to greasy;
translucent.

Biaxial (+), a 1.767, p 1.793, y 1.871,
2V(meas.) 60-65°, 2V(calc.) 62°.

4.580 (5), 3.303 (9), 2.999 (10), 2.715 (5),
2.655 (10), 2.156 (4), 1.648 (5).

IMA No. 93-006 A tetragonal polymorph of
rooseveltite.
BiAsO,
Tetragonal: 14,/a
a 5.085 c11.69 A .
White to yellowish white; earthy; opaque.
Uniaxial (+), mean n > 2.0.
4.660 (11), 3.066 (100), 2.546 (12), 1.797 (11),
1.581 (10), 1.551 (17).

IMA No. 93-008
NH,BF,
Orthorhombic: Pnma
a 9.0615 b 5.6727 ¢ 72672 A
Colourless to white and yellowish; vitreous;
transparent to translucent.
Biaxial, mean n calculated from Gladstone-Dale
is 1.308.
4.472 (75), 3.540 (90), 3.183 (100), 2.8982 (80),
2.5362 (65), 2.2822 (65), 2.1631 (70).

IMA No. 93-009 A tetragonal polymorph of
bismite.

Bi,0,
Tetragonal: P4,/n or P4,2,2
a808 c646A

Green, yellowish; adamantine; translucent.
Uniaxial (+), o 2.13, e 2.18.

5.73 (7), 3.44 (5), 3.16 (10), 3.01 (4),
2.56 (4dif.), 2.02 (5), 1.902 (6).

IMA No. 93-010 The magnesium analogue of
fillowite and johnsomervilleite.
Na,CaMgAPO)s
Hexagonal (trigonal): R3
a 14.967 c 42595 A
Colourless; vitreous; transparent.

Uniaxial, indices of refraction calculated from

MANDARINO, J. A.

reflectance values: n, 1.60, n, 1.62.
3.694 (8), 3.558 (M), 2.960 (S), 2.753 (S),
2.500 (M), 2.126 (M), 1.851 (M).

IMA No. 93-011
Cu,Mo0,(OH),
Orthorhombic: Pnnm
a 8499 b 12.527 c 6067 A
Dark green; adamantine; transparent.
Biaxial (+), a slightly < 1.89, B unknown,
y slightly < 1.91, 2V(meas.) 74°.
5471 (S), 3.754 (S), 3.043 (S), 2591 (VS),
1.519 (S).

IMA No. 93-013
CaSrAl(F,OH),
Monoclinic: P2,/c
a8215 b11.989 c6076 A B 96.22°
Colourless; vitreous; transparent.
Biaxial (+), a 14240, B 1.4320, y 1.4415,
2V(meas.) 85.5°, 2V(calc.) 85.6°.
6.758 (7), 4.250 (9), 3.643 (8), 3.148 (7),
3.063 (8), 3.030 (7), 2.840 (7), 2.125 (8).

IMA No. 93-016
IrBiTe
Cubic: Pa3
a 6502 A
Steel black; metallic; 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
I, Te, x =024
Cubic: Pa3
a6413 A

Stel black; metallic; 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.

2.86 (70), 1.93 (100), 1.235 (80), 1.132 (90),
1.040 (80), 0.9780 (80).
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IMA No. 93-018 Monoclinic: P2,/c
IiTe, 26506 b13280 c11462A B 9297°
Hexagonal: P3m1 White; silky to pearly; translucent.
23933 c53% A Biaxial (-), a 1.540, B 1.554, y 1.558,

Steel black; metallic; opaque.
In reflected light: bright yellowish white with
bluish tint, moderate anisotropism with bluish or
yellowish tint, no bireflectance, nonpleochroic.
Ro & Rg: (41.4, 49.0%)470nm,

(40.2, 482%)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
Bi¢Te,0,y
Orthorhombic: space group unknown
a 5.689 b 10.791 c5308 A

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).

IMA No. 93-020 The
analogue of 93-021

K¢(Na,K),NagMg,((10,),,(5¢0,,80,,CrO,),, -

selenate—~dominant

12H,0
Hexagonal: P3cl
a 9.590 ¢ 27.60 A

Pale yellow; vitreous; transparent.

Uniaxial (-), o 1.655, & 1.642.

13.75 (30), 7.10 (20), 3.974 (16), 3.561 (100),
3.082 (32), 3.058 (39), 2.715 (39).

IMA No. 93-021 The sulfate-dominant
analogue of 93-020
K4(Na,K),NagMg,4(10,),,(S0,),; -12H,0
Hexagonal: P3cl
a 9.4643 ¢ 27336 A
Pale yellow; vitreous; transparent.

Uniaxial (-), © 1.622, & 1.615.
13.67 (50), 7.05 (40), 3.927 (100), 3.515 (24),
3.023 (41), 2.681 (33), 2.3273 (21).

IMA No. 93-022
CaNaB,0,(OH), 3H,0

2V(meas.) 60°, 2V(calc.) 56°.
8.64 (100), 6.62 (30), 4.18 (17), 2.868 (26),
2.845 (16), 2.795 (17), 2.587 (15).

IMA No. 93-023
AlCa,(SO,),F,Cl 4H,0
Tetragonal: 14/m
a 6.859 € 13310 A
White; vitreous; transparent.
Uniaxial (+), w 1.509, & 1.526.
6.67 (60), 3.922 (50), 3.729 (40), 3.431 (100),
3.335 (80), 3.052 (40), 2.483 (40).

IMA No. 93-024
NaAlZz(PO,),(OH), ‘H,0
Monoclinic: space group unknown
220840 b9871 <c11195A B104.41°
Pale pinkish orange; vitreous; translucent.
Biaxial, n's vary from 1.62 (parallel to fibres) to
1.64 (normal to fibres)
8.865 (40), 4.128 (80), 3.711 (65), 3.465 (60),
3.243 (35), 2.603 (100).

IMA No. 93-025
TIPb(As,Sb),S,
Monoclinic: P2,/a
28444 12397 <5844 A B 11358°
Brilliant black, but dark red in thin fragments;
metallic to submetallic; opaque, but translucent
in thin fragments.
In reflected light: greyish white, clearly visible
anisotropism from bluish to very weak reddish,
visible bireflectance, nonpleochroic.
R.. & R..: (29.7, 35.4%)470nm,
(28.8, 33.1%)546nm, (26.7, 30.3%)589nm,
(26.6, 29.9%)650nm.
5346 (32),_3.998 (74), 3.816 (54), 3.587 (86), -
2.823 (100), 2.778 (84), 2.670 (58).

IMA No. 93-026 A member of the amphibole
group
NaNa,[(Fe* ,Mn*,Mg),Fe;*Li]Si,0.F,
Monoclinic: C2/m
29792 b17.938 c53133 A p 103.87°
Bluish black to black; vitreous; opaque.
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Biaxial (+), @ 1.675, B 1.683, y 1.6%4,
2V(meas.) 87°, 2V(calc.) 81°.

8.426 (45), 4.481 (54), 3.404 (57), 2.985 (38),
2710 (100), 2.585 (38), 2.536 (92).

IMA No. 93-028
AuSn
Hexagonal: P6,/mmc
a 4316 c5510 A
White, greyish-black to  black
oxidized); metallic; opaque.
In reflected light: white with liht yellow tint,
clear anisotropism light yellow with a brown tint,
faint bireflectance, nonpleochroic.
Ro & Ry: (65.4, 65.2 %)470nm,
(76.7, 74.8 %)546nm, (80.5, 77.9 %)S89nm,
(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).

(Wi'l&ll

IMA No. 93-030
Na,Sr(PO,)(CO;)
Monoclinic: P2,
a9%187 b6.707 ¢5279 A B 89.98°
Colourless to white; vitreous; transparent,
Biaxial (=), « 1.520, B 1.564, y 1.565,
2V(meas.) 20°, 2V(calc.) 17°.
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
PbAI(F,OH),
Triclinic: P1 or P1
a 6259 b 6.791 c5053 A
@ 90.92° B 107.45° y 104.45°

White to colourless; vitreous; transparent.
Biaxial (=), a 1.629, B 1.682, y 1.691,
2V(meas.) 41°, 2V(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
CaVOSiO,
Monoclinic: C2/c

26526 b8691 c7.032A p113.88°
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Deep red; adamantine; transparent.

Biaxial (sign unknown), a ~ 1.95, B unknown,
¥ 2.105, 2V(meas.) unknown.

4.90 (W), 3.22 (VS), 2.97 (M), 2.59 (S),
2.271 (W), 1.641 (W).

IMA No. 93-034
(Y,Ca,Na,REE),Si;0, nH,0 n -4
Triclinic: P1 or P1
a9245 b9684 c55104A
a 97.44° B 100.40° y 116.70°
White; vitreous; translucent.
Biaxial (-), @ 1.602, f 1.607, y 1.611,
2V(meas,) 73°, 2V(calc.) 83°.
8.44 (80), 8.01 (50), 4.51 (50), 3.76 (70),
2.973 (100), 2.930 (60).

IMA No. 93-035 The
analogue of schreyerite
(Cr,V),Ti,O,
Monoclinic: C2/c, Cc, P2,/c, P2/c or Pc
2703 b502 c 1883 A B 119.60°
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%)546nm, (18.4, 19.8%)589nm,
(18.6, 20.9%) 650nm.

2.88 (2), 275 (3), 243 (2), 1.635 (3), 1.386 (2).

chromium—dominant

IMA No. 93-036
BaCuSi,0,,
Tetragonal: P4/ncc
a 7.441 c16.133 A
Blue; vitreous; transparent.
Uniaxial (), © 1.633, & 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
gainesite
NaKZr,(Be,Al,Ca,Mn)(PO,), 2H,0
Tetragonal: 14,/amd
a 6570 c17.142 A
Intense bluish purple or pale lilac; vitreous;
transparent.

Uniaxial (+), ® 1.624, & 1.636.
6.161 (100), 4.291 (25), 3.286 (50), 3.039 (30),
2.895 (20).

The K-dominant analogue of
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IMA No. 93-038 IMA No. 93-044
Na(REE,Ca),F NaSbQ, Isostructural with ilmenite and
Hexagonal: P3 geikielite
a 6.099 ¢ 11.066 A Hexagonal: R3

Pale pink to colourless; vitreous; transparent.
Uniaxial (+), o 1.483, & 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
Bi,O(OH)(PO,)

Monoclinic: P2,/c

a6954 b74% c10869A P 107.00°
White 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

Hg}/(CO,)(OH) 2H,0

Orthorhombic: Pcab

a 11.130 b 11.139 ¢ 10.725 A
Black to very dark red-brown; sub-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.
Roo & Ry, (11.4, 12.15 %)470nm,

(10.95, 11.6 %)546nm, (10.85, 1155 %)589nm,
(10.7, 11.2 %)650nm. -

4.84 (50), 2.969 (70), 2.786 (70), 2.648 (100),
2.419 (60), 1.580 (50).

IMA No. 93-042  Aregular interstratification of
amesite and clinochlore
(Mg, Al,Fe™)5(Si,A1);0,5(OH),,
Monoclinic: Cm
a5323 b9214 c2145A B 94.43°
Colourless to very pale green; nacreous;
translucent.
Biaxial (+), a 1.575, B 1.575, y 1.581,
2V(meas.) 0°, 2V(calc.) 0°.
7.1 (100), 4.61 (60), 3.560 (80), 2.557 (40),
2.427 (60), 1.536 (70).

a 5.301 ¢ 15932 A

Colourless; pearly; transparent.

Uniaxial (-), w 1.1.84, £ 1.631.

5.30 (53), 3.00 (55), 2.650 (67), 2.365 (69),
1.874 (100), 1.471 (69).

IMA No. 93-045
K;Fe(SO,), 4H,0
Monoclinic: C2/m
all.843 b9.552 9945 A p94.89°
Colourless to light yellow; vitreous; transparent
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).

The Fe-analogue of leonite

IMA No. 93-046
(R'h!II,PQ!Sl
Monoclinic: F2/m
al344 b 10.749
Megascopic  colour
opaque.

In reflected light: pale slightly brownish grey,
weak anisotropism in greys and browns, weak
bireflectance, pleochroism weak.

R, & R;: (47.2, 48.9 %)470nm,

(484, 50.3 %)546nm, (49.1, 50.7 %) 589nm,
(49.8, 51.0 %)650nm.

3.156 (100), 3.081 (100), 2.957 (90), 2.234 (60),
1.871 (80), 1.791 (90), 1.532 (70).

c10448 A p118.32°
not observed; metallic;

IMA No. 93-047
Cu,Te™0,(OH),
Monoclinic: P2,/n
29095 b5206 c4.604 A B 98.69°
Medium 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 (S0), 2.891 (70),
2.598 (100), 1.834 (40), 1.713 (40), 1.500 (40).
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'IMA No. 93-048
Bi,(Fe™,Cu),0(0H),(AsO,),
Triclinic: P1 or Pi
a 4.569 b 6.162
a 94.56° p 99.68°
Brown-yellow; adamantine;
translucent.

Biaxial (=), @ 2.04, B 210 (calc.), y 211,
2V(meas.) 45°.

8.822 (62), 3.749 (100), 3.596 (77), 3.468 (58),
2.903 (69), 2.810 (51), 2.685 (48).

c8993 A
y 94.31°

transparent  to

IMA No. 93-049
CaBO,
Hexagonal: R3c or R3¢
a2 8638 ¢ 11.850 A
Greyish white; vitreous; transparent.
Uniaxial (-), ® 1.726, & 1.630.
2.915 (100), 2.756 (61), 2.493 (44); 2.160 (19),
2.044 (21), 1.976 (18), 1.895 (75).

IMA No. 93-050
T1;Sby(As,Sb),S
Triclinic: P1
a7393 bB8707 c17.58 A
@ 103.81° B 91.79° y 109.50°

Black; metallic; opaque.

In reflected light: white, distinct to strong
anisotropism with blue or blue-green colours,
weak to medium bireflectance, pleochroism white
to white with grey-blue tints.

Row & R, (34.0, 36.7 %)470nm,

(32.0, 34.9%)546nm, (30.5, 33.0 %)589nm,
(28.1, 29.7%) 650nm.

3.459 (100), 3.388 (64), 3.177 (54), 3.076 (65),
2.802 (44), 2.287 (57), 1.736 (38).

IMA No. 93-051
Fe,S,0
Monoclinic: space group unknown
a9717 b7280 c6559 A B 95.00°
Yellow; metallic; opaque.
In reflected light: yellow, strong anisotropism
with orange, yellow-orange and greenish grey
colours, distinct bireflectance, pleochroism
greyish brown, orange, yellow orange.
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R & R..: (19.5, 32.1 %)470nm,

(23.8, 36.8%)546nm, (24.6, 37.4 %)589nm,
(25.1, 37.3 %)650nm.

2.709 (10), 2.419 (8), 2.323 (7), 1.92 (6),
1.758 (8), 0.9605 (6), 0.9576 (7).

IMA No. 93-052
CaALO,
Monoclinic: C2/c
21294 b8910 c5446 A B 107.0°
Colourless to white; vitreous; transparent.
Biaxial (+), a 1.6178, B 1.6184, y 1.6516,
2V(meas.) 12°, 2V(calc.) 15.5° (synthetic
material).
4.460 (43), 3.609 (13), 3.515 (100), 2.882 (13),
2,605 (36), 2.440 (21), 1.764 (20).

IMA No. 93-053
Pb,0CO,
Orthorhombic: P2,22, or P2,2,2,
a 9294 b 9.000 c5133A

White; waxy; transparent to opaque.

The mean index of refraction calculated from the
reflectance value at 589nm is 2.09.

6.49 (30), 4.02 (40), 3.215 (100), 3.181 (90),
2.858 (40), 2.564 (35).

IMA No. 93-054 The Se-analogue of pyrite
FeSe,
Cubic: Pa3
25783 A
Black; metallic; opaque.
In reflected light: pink-yellow, no anisotropism,
no bireflectance, nonpleochroic.
R: (42.4 %)470nm, (42.7 %)546nm,
(45.7 %)589nm, (49.8 %)650nm.
2.888 (50), 2.588 (100), 2.364 (80), 2.045 (40),
1.743 (50), 1.546 (60), 1.1131 (40).

IMA No. 93-055
Na,K(Ti,Al,8i,0,Cl,
Monoclinic: C2/m
21037 b1632 c916A P 1056°
Colourless; vitreous; transparent.
Biaxial (+), @ 1.601, p 1.625, v 1
2V(meas.) 85°, 2V(calc.) 86°.
822 (71), 3.50 (42), 3.157 (35), 3.049 (100),
2.900 (71), 2.835 (84).

.65 4,



1993 NEW MINERAL DATA

IMA No. 93-056
Pb,,Ba,Ca,Mn,Fe3'Sin(0,0H)Cl
Hexagonal: R3
a 9.863 c7945 A
Colourless; adamantine; transparent.
Uniaxial (=), © 1.845, ¢ 1.815.

13.4 (50), 4.43 (30), 3.98 (30), 3.32 (100),
3.11 (40), 2.969 (40), 2.671 (80).

IMA No. 93-057

Pd,Ni,As,

Hexagonal: P6,/m, P6, or P6,22

a 8.406 c6.740 A

Megascopic colour not observed;, metallic;
opaque.

In reflected light: rose, distinct anisotropism from
light grey to greyish-brown, no bireflectance,
nonpleochroic. .

R &R_.: (48.4, 50.2 %)470nm,
(51.2, 53.2 %)546nm, (53.2, 55.3 %)589nm,
(56.6, 58.7 %)650nm.

2.626 (10), 2.477 (10), 2.429 (8), 2.283 (7),
1.978 (7), 1.818 (7), 1.781 (7).

IMA No. 93-058
Na,o(Mn,Ca,S1)Ti;Nby(Si,0,)(OH),F -12H,0
Monoclinic: Pm, P2 or P2/m
25468 b718 c311A B NM0°
Colourless, white, silvery, pale pink or cream;
greasy to pearly; transparent to translucent.
Biaxial (+), o 1.608, B 1.630, y 1.660,
2V(meas.) 82°, 2V(calc.) 83°,

15.56 (9), 5.16 (6), 3.11 (10), 2.850 (7),
2.665 (7), 2.627 (7), 2.217 (6), 1.795 (6).

IMA No. 93-059
$b,0,°WO, or Sb;WO,
Orthorhombic: probably P22,2
a 8.59 b 9.58 ¢ 6.12
Green to dark green; pearly to dull; translucent
to opaque.
Biaxial (+), a 2.285, B 2.40, y 2.58,
2V(meas.) large, 2V(calc.) 82°.
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3.32 (10), 3.06 (10), 2.98 (4), 2.73 (6), 2.46 (5),
1.919 (4).

IMA No. 93-060 A monoclinic polymorph of
atacamite, botallackite and paratacamite
Cu,(OH),C1
Monoclinic: P2,/n
26157 b6814 c9.104 A B 99.65°
Green to dark greenish black; adamantine;
translucent to transparent.

Biaxial (-), indices of refraction could not be
measured because mineral reacts with immersion
liquids, 2V(meas.) 75°.

5.44 (100), 2.887 (40), 2.767 (60), 2.742 (70),
2.266 (60), 2.243 (50), 1.704 (50).

IMA No. 93-061
(Ba,Pb)y(Cu,Fe,Ni),Sy,
Cubic: Pm3m
210373 A
Megascopic colour unknown; metallic; opaque.
In reflected light: pale brownish grey, no
anisotropism, no bireflectance, nonpleochroic.
R: (22.0 %)470nm, (24.85 %)546nm,
(26.2 %)58%nm, (27.55 %)650nm.
3.460 (40), 3.281 (40), 2.996 (90), 2.378 (90),
1.835 (100), 1.779 (40). .

IMA No. 93-062
(Pd,Ag),Te
Tetragonal: P4,22, P4,/m or P4,
a 8913 ¢ 6.098 A .
Megascopic colour unknown; metallic; opaque.
In reflected light: brownish-rose, distinct to
strong anisotropism from white to rose-brown,
distinct bireflectance, pleochroic from brownish-
grey to violet-rose.
R, &R.,: (38.7, 48.7%)470nm,
(44.0, 55.5 %)546nm, (47.3, 58.2%)589nm,
(50.7, 60.7 %)650nm.
3.051 (6), 2.825 (10), 2.553 (4), 2.231 (6),
2.042 (5), 1.326 (3).
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NEW MINERALS RECENTLY APPROVED BY THE
COMMISSION ON NEW MINERALS AND MINERALS NAMES
INTERNATIONAL MINERALOGICAL ASSOCIATION

The information given here is provided by the Commission on New Minerals and Mineral Names, LM.A.
for comparative purposes and as a service to mineralogists working on new species.

Each mineral is described in the following format:

IMA No.

Chemical Formula

Crystal system, space group
unit cell parameters

Color; luster; diaphaneity.

Optical properties.

(any relationship to other minerals)

Strongest lines in the X-ray powder diffraction pattern.

The names of these approved species are considered confidential information until
the authors have published their descriptions or released information themselves.

NO OTHER INFORMATION WILL BE RELEASED BY THE COMMISSION.

J. A, Mandarino, Chairman .

Commission on New Minerals and Mineral Names

International Mineralogical Association

1994 PROPOSALS

IMA No. 94-001
of warwickite
Mg(Fe**,Fe™ Al Ti,Mg)(BO,)O
Orthorhombic: Pnam
a9258(6) b9.351(4) c3.081(2) A
Black; adamantine to submetallic; subtranslucent
to nearly opaque.

In reflected light: light grey, weak anisotropism,
indistinct bireflectance, pleochroic from dark
red to dark brown.

Row: (999 %)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).

The Fe**~dominant analogue

IMA No. %4-002
Mn,Si0,(OH),"H,0
Orthorhombic: Pca2,

a 12.682(4) b 7.214(2) c5.337(1) A
Brown-yellowish; vitreous; transparent.

Biaxial (-), a 1.681, B 1.688, y 1.690,
2V(meas.) 54.4°, 2V(calc.) 56.1°.

7.220 (60), 4.083 (60), 3.011 (100), 2.547 (80),
2.456 (80), 2.440 (80), 1.552 (60).

~ IMA No. 94-004 A member of the amphibole

group.
NaNa,Mn}*Mn}*Si,0,,

Monoclinic: C2/m

a9.8%2) b 18.04(3) c5291) A B 10451y
Cherry red to very dark red; adamantine;
transparent.

Biaxial (-), @« 1.717, B 1.780, y 1.800,
2V(meas.) 51°, 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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IMA No. 94-005
(Zn,Cu)Zn,(OH),3[(Si,S)(O,0H),;
Hexagonal (trigonal): P
a8322(1) c¢7.376(1) A
Light green; vitreous; transparent.
Uniaxial (=), o 1.705, & 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. %4-006
(Mg,_,9,),Mg,,(PO )¢(PO,0H),0.Hg,,,
x=0t0 03
Hexagonal: P6,mc
a 12.47(1) c 5.036(6) A
Azure blue; vitreous; transparent.
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
Nay(Fe™ Fe™)[Ti,Si;;05(0,0H),J(OH,0),2H,0
Monoclinic: P2/c
a 5.353(4) b 16.18(1) ¢ 21.95(2) A B %4.6(2)°
Dark brown—green; vitreous to silky; translucent.
Biaxial (<), @ 1.627, B 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).

"IMA No. 94-008
AgFes,
Tetragonal: P4,mc
a 5.64(1) ¢ 10.343) A
Megascopic colour not observed; metallic;
opaque.
In reflected light: cream with a greyish tint,
moderate ~ anisotropism, no Hireflectance,
nonpleochroic.
Ron & Ro,.: (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), 2.340 (s2), 1.910 (4),
1.692 (2).

IMA No. 94010 A member of the milarite
group.
K(K,Na,0)(Mn,Zr,Y),(Zn,Li),Si ;04
Hexagonal: P6/mcc
a 10.196(5) c 14.284(8) A

Dark blue, violet blue, greyish brown-blue;
vitreous; transparent.

Uniaxial (=), » 1.590, & 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
a7.075(5) b7647(5) ¢5779(5) A
White; vitreous; transparent.
Biaxial (-), @ 1.458, B 1.527, y 1.599,
2V(meas.) ~ 90°, 2V(calc.) 87°.
3.863 (75), 3.364 (85), 3.212 (95), 3.194 (100),
2.805 (35), 2.595 (90), 2.400 (50).

IMA No. 9%4-012
(Na,Mn,Fe, Al REE),(Y,REE,Ca,Na),(CO,),
(SO,F)C1
Hexagonal: P3
a8773(1) ¢ 10.746(2) A
Yellow to orange-brown; vitreous; transparent.
Uniaxial (-), o 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).

IMA No. %4-013
Cu,Zn[(As,Sb)O,)(OH),
Hexagonal (trigonal): P
a 8201 (1) c7315 (1) A
Emerald green; adamantine; transparent.
Uniaxial (-), @ 1.801, & 1.796.
2.522 (100), 2.166 (88), 1.805 (92), 1.550 (100),
1.513 (85).

IMA No. %4-014
CuNiSb,
Hexagonal (trigonal): Pm1
a 4.048%(2) ©5.1358(3) A
Silver-white; metallic; opaque.
In reflecfed light: white with yellowish hue,
distinct anisotropism, weak bireflectance,
nonpleochroic,
R, & Rg: (59.3, 52.4 %)470nm,
(63.0, 56.8 %)546nm, (65.5, 60.9 %)589nm,
(68.6, 64.9 %)650nm.
2.901 (100), 2.572 (10), 2.074 (65), 2.023 (51),
1.660 (11), 1.284 (10).
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IMA No. 94-016 The Zn—dominant analogue of
hdgbomite—8H.
(Zn,Fe*), . TiALO, x~ 0.12
Hexagonal: most probably P6,mc
a5.7084) c1831(2) A
Deep brown to black; adamantine; transparent in
thin sections.
Uniaxial (-), o 1.878, & 1.832,
2.85 (50), 2.60 (80), 2.42 (100), 1.592 (60),
1.550 (50), 1.470 (70), 1.425 (80).

IMA No. 94-017
Na,(Mn,Fe*, Ti),Si,,0,s(OH,Cl),- 10H,0
Orthothombic: C222,
a1346(2) b14.98(1) <c1751(2) A
Yellow to orange; vitreous; transparent.
Biaxial (+), a 1.532, B 1.540, y 1.550,
2V(meas.) 89°, 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
223.905(5) b 7.516(2) ¢ 7.699(2) A B 92.25(2)°
White to colourless; vitreous; transparent.
Biaxial (-), @ 1.510, B 1.528, y 1.531,
2V(meas.) 36°, 2V(calc.) 44°.
11.9 (100), 3.71 (70), 3.51 (85), 2.98 (60),
2.94 (60), 2.027 (60), 1.971 (60).

IMA No. 94019  Thecobalt—~dominant member
of the halotrichite group.
(Co,Mg,Ni)AL(SO,),22H,0
Monoclinic: P2,/c
2 6.189(4) b 24.23(1) ¢ 21.20(1) A $ 100.33(5)°
Empire rose; silky; transparent.

Biaxial (sign unknown), a 1.477, B unknown,
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
magnetoplumbite group.
Pb(Zn,Fe**),(Fe**,Mn**,Mn*,Al,Ti),0,,
Hexagonal: P6/mmc
a5.854(1) c22.8826) A
Black; metallic; opaque.
In reflected light:

of the

black, isotropic, no
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bireflectance, nonpleochroic.

Roew:  (23.8 %)470nm, (22.4 %)546nm,
(21.7 %)58%nm, (20.7 %)650nm.

11.39 (45), 3.811 (100), 2.858 (75), 2.745 (50),
2.605 (40), 2.407 (25), 1.6361 (30).

IMA No. %4-021 The
analogue of beudantite.
Pb(Ga,AlFe),(AsO, (SO, NOH),

Hexagonal: R3m

a72254) c¢17.03(2) A

Pale yellow; vitreous; transparent,

Uniaxial (-), o 1.763, & 1.750.

5.85 (90), 3.59 (40), 3.038 (100), 2.851 (30),
2.513 (30), 2.271 (40), 1.948 (30).

gallium—dominant

IMA No.94-022 The F-analogue of thalenite—(Y).
Y,Si;0,F
Monoclinic: P2,/n
a7.321(2) b 11.133(4) ¢ 10.375(6) AB 97.17(2)°
Colourless to white; adamantine; translucent.
Biaxial (-), a 1.719, B 1.739, y 1.748,
2V(meas.) 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. %4-023  The Ir-dominant analogue of
isoferroplatinum.
Ir,Fe
Cubic: Pm3m
a3.792(5) A
Steel black; metallic; opaque.
In reflected light: bright white with yellowish
tint, isotropic, nonbireflectant, nonpleochroic.
R: (66.2 %)470nm, (69.3 %)546nm,
(71.1 %)589nm, (72.5 %)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.
(UO)Bi,0,(As0,),2H,0
Orthorhombic: Pbecm
a 5.492(1) b 13.324(2)
Yellow; adamantine; transparent.
Biaxial (=), a 1.90, B 199, y 2.00 (calc.),
2V(meas.) 36°.

10.354 (%4), 5.610 (40), 3.277 (56), 3.208 (100),
3.088 (76), 2.999 (50), 2.852 (46).

c20.685(3) A
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IMA No. 94-025
(UO,)4(SO,)(OH),, 13H,0
Monoclinic: P2,/a
2 18.553(8) b 9.276(2)

B 125.56(2)°

Yellow; vitreous; translucent.
Biaxial (-), @ 1.715, B 1.718, y 1.720,
2V(calc.) 78°.

7.56 (100), 7.13 (48), 3.771 (34), 3.554 (20),
3.234 (10), 3.206 (13), 2.052 (8).

¢ 13.53%7) A

IMA No. 94-026
NaCa,[B,0,,(OH),]-2H,0
Monoclinic: P2,/c
a 11.4994(8) b
B 99.423(6)°
Colourless to light dirty—yellow and light grey;
vitreous; transparent.

Biaxial (+), a 1.532, p 1.538, y 1.564,
2V(meas.) 54°, 2V(calc.) 52°.

5.41 (66), 5.20 (57), 4.20 (56), 3.35 (89),
3.27 (59), 3.04 (100), 2.210 (59).

12.5878(9)  ¢105297(1) A

IMA No. 94-030
Pb,Bi,(S,Se),
Hexagonal (trigonal): P or Pm
a4.191(2)  ¢39.60(3) A
Silver—grey; metallic; opaque.
In reflected light: yellowish—white, distinct
anisotropism, practically absent bireflectance,
bluish—grey to brownish pleochroism.
R, & 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(CLBr)
Hexagonal: P6,, P6,, P6,22 or P6,22
a8234(4) ¢ 19.38(1) A
Red to brownish red; adamantine; translucent.
Uniaxial (=), @ 2.3 (from polished section),
e could not be measured.
6.47 (20), 4.124 (30), 3.357 (60), 3.237 (30),
3.127 (50), 2.879 (100), 2.009 (50).

~ 210.085(2)
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IMA No. 94-032
Si,N,
Hexagonal (trigonal): P31c
a 7.758(5) c5.623(5) A
Brownish red to colourless; probably adamantine;
transparent,
Uniaxial (-), w 2.03, & 2.02.
2.893 (85), 2.599 (75), 2.547 (100), 2.320 (60),
1.486 (70), 1.418 (60), 1.351 (75).

IMA No. %4-033 Isostructural with the
armrojadite—dickonsonite series.
(Ba,K,Pb)Na,(Ca,Sr)(Fe,Mg,Mn), , Al(OH),(PO,),,
Monoclinic: C2/c
a 16.406(5) b 9.945(3)
B 105.73(2)°
Greenish—grey; greasy; translucent.

Biaxial (sign unknown), n,,... 1.65.
3.186 (45), 3.018 (100), 2.824 (39), 2.813 (36),
2.685 (50), 2.530 (35).

¢ 24.470(5) A

IMA No. 94-034 The magnesium—analogue of
coulsonite.
Mg(V,Cn),0,
Cubic: Fd3m
a 8.385(3) A
Black; metallic; opaque.
In reflected light: light grey, isotropic, no
bireflectance, nonpleochroic.
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)Cu,(As0,),Cl-5H,0
Tetragonal: P4,2,2 or P4,22

c 23.836(8) A

Intense” blue to emerald green;

translucent.

Uniaxial (-), w 1.686, & 1.635.

11.90 (100), 9.29 (60), 7.132 (50), 5.043 (60),

4.641 (40), 3.098 (80), 3.061 (70).

vitreous;

IMA No. 94-036
Hgg'Hg™*[CL(OH)],0;
Orthorhombic: Pbma
a11.790(3) b 13.881(4) ¢ 6450(2) A
Black to very dark brown; metallic; opague.
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In reflected light: white, strong anisotropism,
moderate bireflectance, pleochroic from

white to a higher reflecting blue-white.

R, & R;: (22.8, 29.6 %)470nm,

(20.7, 25.7 %)546nm, (20.3, 24.6 %)S89nm,
(20.2, 23.2 %)650nm.

5.25 (80), 3.164 (60), 3.053 (100), 2.954 (70),
2.681 (50), 2.411 (50).

IMA No. 94-038
Ag(Cd,Pb)AsS,
Tetragonal: 14/amd
25499(5) c33914) A
Grey; metallic; opaque.
In reflected light: greyish white with bluish tint;
anisotropism, bireflectance and pleochroism not
observed.
Ro: (31.3 %)470nm, (30.4 %)S43nm,
(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
OJ}’I'Q“O;‘ZH,O
Monoclinic: P2,/n
a 9.204(2) b 9.170(2)
B 102.32(3)°
Emerald green; adamantine; transparent.
Biaxial (sign unknown), n 1.91 - 1.92,

6.428 (100), 3.217 (70), 2.601 (40), 2.530 (50),
2.144 (35), 1.750 (35).

¢ 7.584(1) A

IMA No. %4-045
Fe**(Mn,Fe** Mg)(PO,)O
Monoclinic: 12/a
2 9.977(2) b 6.339(2)
B 105.77(3)°
Black; weakly submetallic; opaque.

Optical properties could not be measured due to
the opaque nature of the mineral.

3.256 (23), 2.970 (100), 2.861 (35), 2.810 (98),
2,064 (25), 1.778 (22).

c 111836(3) A

IMA No. 94-046 A member of the amphibole
group.
(K,Na)Ca,(Mg,Fe™ Al Fe™,Ti)(Si,Al),0,

[(OH),F,0],
Monoclinic: C2/m
a 9.919%4) b 18.0591(8) ¢5.3180(3) A
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p 105.36(1)°
Black; vitreous; opaque, but translucent in thin
splinters.

Biaxial (-), a 1.654, p 1.664, y 1.670,
2V(meas.) = 79°, 2V(calc.) = 75°.

8.45 (95), 3.283 (45), 3.140 (100), 2.707 (35),
2.344 (70), 2.018 (35), 1.652 (40).

IMA No. %4-047
(Cu,Fe)(Sn,Sb)
Tetragonal: space group unknown
2 4.22(1) c5.103) A
Megascopic colour was not observed; metallic;
opaque.
In reflected light: pinkish-white, distinct
anisotropism, distinct bireflectance, pleochroic
from light pink to pinkish-white.
Rue & Ro.: (72.6, 64.8 %)470nm,
(774, 682 %)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),
1.092 (4).

IMA No. 94-048
group. -
(Mn*,Ca)(La,Ce,Ca)(AL Mn*, Mn™),
(8i,0,,)O(OH)
Monoclinic: P2,/m
a 8.891(3) b 5.704(3)
B 113.99(2)°
Brown-red; vitreous; transparent.

Because of the small grain size, most of the
optical properties could not be determined.
2.897 (100), 2.857 (45), 2.707 (60), 2.615 (60),
2.178 (60), 2.145 (60).

A member of the epidote

¢ 10.107(8) A

IMA No. 94-049
Mn,(Nb,Ta),('Nb.Mn],W,O,,
Monoclinic: P2,

a 24.73(2) b 5.056(3)

B 103.50(7)°

Red to brown-red; metallic; opaque.

In reflected light: light grey, weak anisotropism,
weak bireflectance, nonpleochroic.

Roe & Ryt (19.2, 18.0 %)470nm,
(18.5, 17.5 %)546nm, (19.3, 18.5 %)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).

¢ 5.760(3) A
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IMA No. 94-050 An F-dominant, triclinic
polymorph of canasite, with additional H,0.
K,Na,Ca(Si,,0,)F,OH) H,0
Triclinic: P1
2 10.0941(3) b 12.6913(2) c¢ 7.2405(1) A
@ 90.00(2)° B 111.022)° 7y 11020(2)°
Lilac-grey, blue—grey, rarely greenish; vitreous;
translucent.

Biaxial (-), a 1.536, B 1.539, y 1.542,
2V(meas.) = 70°, 2V(calc.) = 89.8°.

5.88 (37), 4.70 (54), 4.21 (40), 3.01 (25),
2.915 (100), 2.354 (30), 2.307 (21).

IMA No. %4-051
Pb,Bi,Te;S,
Hexagonal: space group unknown
ad4230(d) 33432 A
Dark grey to black; metallic; opague.
In reflected light: greyish-white with a slight
pinkish tint, very faint anisotropism, very weak
bireflectance, nonpleochroic.
R, & R (40.4, 39.3 %)470nm,
(42.1, 40.8 %)546nm, (41.3, 40.8 %)S89nm,
(41.9, 40.9 %)650nm.
3.35 (40), 3.06 (100), 222 (25), 2.115 (50),
1311 (25), 1.213 (25).

IMA No. 94052
K;Na,Ca,Ti,Be,Si;;05
Orthorhombic: Fddd
a12.778(4) b 14.343(3) ¢ 33.69(1) A
Pink, dark red, seldom white; vitreous;
transparent.
Biaxial (+), @ 1.630, B 1.644(calc), y 1.675,
2V(meas.) = 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,G0,
Monoclinic: P2,/a
a 10.426(9) b 5.255(5)
B 93.14(8)°
Pale yellow; vitreous; transparent.
Biaxial (=), a 1.415, p 1.524, y 1.592,
2V(meas.) = 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).

¢ 3.479(3) A

IMA No. 94-054

IMA No. 9%4-057

A member of the zeolite
group.

Na,Mg,Ca,Al,,Si,1,0,7,"93H,0

Orthorhombic: Cmca

a13.698(2) b25213(3) «c22.660(2) A
Colourless to light straw; vitreous; transparent.
Biaxial (=), a 1.480, B 1.485, y 1.486,
2V(meas.) < 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. %4-055 A member of the cuprorivaite

group.

SrCuSi,0,,

Tetragonal: P4/ncc
a7366(1) ¢ 15.574(3) A

Colour; vitreous; transparent.

Uniaxial (-), ® 1.630, & 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, HgAs Sy

Hexagonal: space group unknown

a15.001) c1546(3) A

Wine-red to violet; metallic; opaque.

In reflected light: grey, weak to moderate
anisotropism, very low bireflectance, 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), 2.998 (4), 2.755 (3),
1.878 (8).

A member of the crichtonite
Broup.

(St,Pb)(Y,U)(Ti,Fe™*),Os

Hexagonal (thombohedral): R

a 9.197(1) a 68.75(2)°

Black; metallic; opaque.

In reflected light: ash-grey with pale bluish
tones, weak anisotropism, low bireflectance,
very weak pleochroism.

R, & Ry; (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.%4-059 A member of the amphibole

hennomartinite. group.

BaMn}*[Si,0,]J(OH), H,0 (Na,K)(Ca,Na,Fe“),Mg,(SI,Al),O,,(F,O om,
Orthorhombic: Cmcm (?) Monoclinic: C2/m

a6325(1) b9.120(1) c13.61801) A 29.893(4) b 18.015(5) ¢ 5.279(3) A B 104.61(4)°
Dark brown; earthy to brilliant; translucent to Grey to black; vitreous; opaque, but thin
transparent. fragments are transparent.

Biaxial (=), a 1.82, f 1.845 (ca.lc ), Y 185, Biaxial (-), a 1.603, p 1.613, y 1.623,
2V(meas.) 46°. 2V(meas.) 90°, 2V(calc.) 89°.

4.85 (100), 4.557 (50), 4.322 (59), 3416 (77),  9.06 (6), 8.46 (8), 3.282 (9), 3.140 (10),
2.869 (80), 2.729 (82). 2.703 (6), 1.443 (7).
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