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PROLOGO

El propdsito de este libro ha sido combinar las relaciones geolégicas de campo, con
los avances en experimentos de laboratorio sobre la forma de originarse las rocas igneas
y la experiencia en el dictado de clases de la carrera de Geologia de Facultad de Ciencias
Naturales e Instituto Miguel Lillo de la Universidad Nacional de Tucuman, durante mas de
cuarenta anos.

He intentado resumir e integrar los procesos petrogenéticos con las asociaciones de
rocas, que se sostienen sobre la base de los ambientes geotectonicos condicionados por la
tecténica de placas.

El libro ha sido escrito pensado en los estudiantes de Geologfa y de Ciencias Naturales,
como asi también en profesionales que tengan que resolver problemas relacionados con la
dinamica que significan los complejos y asociaciones de rocas, con desarrollo de una base
simple, pero firme, para avanzar en estudios mas profundos y complejos en la interpretacion
de la fenomenologia genética del magmatismo.

Todos reconoceran al leer este libro que se toma, de la bibliograffa existente, enorme
cantidad de material, como los resultados de los experimentos de laboratorio, las clasificaciones
de rocas (mineralégicas y quimicas), las asociaciones de rocas, tratando de integrar en
forma coherente toda dicha informacién, con miras a lograr un desarrollo conceptual de la
problematica magmatica.

Muchas de las ilustraciones, graficos y fotografias son nuevas y otras son adaptaciones de
otras ya publicadas, que por su valor didactico han sido parcialmente modificadas, adaptadas
e incluidas, como complemento adecuado al texto.



ABSTRACT

In this book "Basic Elements on Igneous Petrology", develop key concepts for
understanding the origin, evolution and characterization of igneous rocks. It is organized
into chapters starting with the concepts of the structure and differentiation of the Earth, its
formation as part of the solar system and the meaning of meteorites, as well as changes in
pressure and temperature with increasing depth our planet.

We continue with the classifications and nomenclature of igneous rocks, using
mineralogical and chemical schemes, effective and textural classifications and in the form
of lying in the field, marking the evolutionary differences between volcanic and plutonic
processes.

The concept of the phase rule is applied to different petrological systems that explain
experimentally the mineral assemblages and textures in the rocks that rise up.

The chemical compositions of rocks, including the major elements, minor and trace,
are used to explain the variation diagrams, which serve to explain the evolution experienced
by magmas to crystallize, leading to the formation of associations of rocks. This includes
radioactive and stable isotopes are commonly used in genetic interpretations. This enters the
concept of magma and dynamic phenomena that take place during ascent and consolidation,
either as intrusive or volcanic outcropings, with their relations with the rocks it passes
through. Are outlined different geotectonic environments that give rise to magmas by partial
melting and define their primary character.

So we arrived, after considering the tools to be used, to different groups of rocks, starting
with the different groups of granites and their classifications, following by the basalts of
mid-ocean ridges and within plates magmatism, continental flood basalt provinces, active
continental margins, and back-arc basins. To these are added potassic within continental
plates, corresponding to the continental rift zone magmatism, the carbonatites, kimberlites,
ophiolites, mafic banded intrusions, and anorthosites.

RESUMEN

En este libro “Elementos Bésicos de Petrologia Ignea”, se desarrollan los conceptos
fundamentales para entender el origen, evolucién y caracterizacion de las rocas igneas.
Para ello se lo ha organizado en capitulos comenzando con los conceptos de la estructura
y diferenciacion de la Tierra, su formaciéon como parte del sistema solar y el significado
de los meteoritos; asf como los cambios de presion y de temperatura con el aumento de
profundidad en nuestro planeta.

Continuamos con las clasificaciones y nomenclatura de las rocas {gneas, utilizando los
esquemas mineralégicos y quimicos, en vigencia, asi como las clasificaciones texturales y
segun la forma de yacer en el campo, marcando las diferencias evolutivas entre los procesos
volcanicos y los pluténicos.

El concepto de la regla de las fases es aplicada a los diferentes sistemas petrologicos, que
explican experimentalmente las asociaciones minerales y las texturas que originan en las rocas
que integran.

Las composiciones quimicas de las rocas, incluyendo los elementos mayores, menores
y trazas, son utilizadas para explicar los diagramas de variacién, que sirven para explicar la
evolucion que sufren los magmas al cristalizar, dando lugar a la formacion de las diferentes
asociaciones de rocas. Aqui se incluyen los isétopos radiactivos y estables que son utilizados
normalmente en las interpretaciones genéticas. Con esto se accede al concepto de magma y
los fenémenos dinamicos que tienen lugar durante su ascenso y consolidacion, ya sea como



cuerpos pluténicos o efusiones volcanicas, junto a sus relaciones con las rocas que atraviesa.
Se esquematizan los distintos ambientes geotectonicos que dan origen a los magmas por
fusion parcial y definen sus caracteres primarios.

As{ llegamos, después de haber considerado las herramientas que deben ser utilizadas,
a los diferentes grupos de rocas, comenzando por los diferentes grupos de granitos y sus
clasificaciones, siguiendo por los basaltos de las dorsales oceanicas y de intraplaca en areas
oceanicas, los flujos basalticos continentales, el magmatismo de margenes continentales
activos y de las cuencas de retro-arco. A estos se agregan el magmatismo potasico de
intraplaca, el correspondientes a zonas de rift continental, las carbonatitas, las intrusiones
maficas bandeadas y las anortositas.

AGRADECIMIENTOS

En primer lugar agradezco a mi esposa Dra. Juana N. Rossi por los constantes comentarios
y criticas que llevaron a expresar con claridad los temas desarrollados, lo mismo a los colegas
que permanentemente me alentaron a terminar el libro.

Mi reconocimiento a la Facultad de Ciencias Naturales e Instituto Miguel Lillo de la
Universidad Nacional de Tucuman y al Instituto Superior de Correlacion Geoldgica del
CONICET, por la colaboracién institucional para alcanzar esta meta.

También hago llegar mi reconocimiento a los alumnos de los cursos de grado de la carrera
de geologia, que durante afios utilizaron los apuntes de catedra, que llevaron finalmente a la
concrecion de esta obra.



Miscelanea 18: 15-28
Elementos bésicos de petrologia ignea Tucuman, 2010 -ISSN 1514 - 4836 - ISSN on-line ISSN 1668 - 3242

Capitulo 1
Conceptos Fundamentales

Introduccion

La petrologfa ignea estudia los fundidos magmaticos y a las rocas que cristalizan desde
los mismos. El origen por cristalizaciéon desde un fundido es un criterio suficientemente
simple como para considerar a una roca como ignea. Pero raramente se puede observar
directamente su formacioén y sélo en el caso de las lavas que se enfrfan directamente en
superficie. Por tal razon se han desarrollado criterios de observacion para definir el origen de
las rocas {gneas. Tales criterios incluyen, observaciones de campo y petrograficas.

Criterios de campo: Los cuerpos intrusivos cominmente cortan a las estructuras tales
como el bandeado o la foliacién de la roca de campo, en la cual intruyen y producen algunos
efectos térmicos en el contacto. Cuando se desarrolla una estrecha zona de grano fino, en el
margen de un intrusivo, o un cocimiento de la roca de caja, ambos son buenos indicadores
del origen igneo del cuerpo pluténico. Asimismo si se observan ciertas formas especificas
en los cuerpos de roca que se reconocen como de origen igneo, tales como estrato-volcanes,
flujos pahochoe, filones, lacolitos, etc., que siempre se asocian con procesos igneos, o que
han sido directamente observados, son todos elementos que se utilizan para establecer el
origen fgneo de las rocas involucradas.

Palabras clave: Granitos. Sierra de Velasco. Geoquimica. Wolframio.

Criterios textuales: La petrografia, es la rama de la petrologfa, que estudia las rocas
bajo el microscopio de polarizacién con luz transmitida, utilizando secciones delgadas. Asi
se pueden asociar ciertas texturas de intercrecimiento, como de lenta cristalizacion desde
un fundido. Cuando los cristales se forman por enfriamiento de un fundido, usualmente
desarrollan formas cristalinas casi perfectas, si no hay obstruccion al crecimiento de los
cristales. Como el fundido continta su enfriamiento y mas ctistales se forman, ellos comienzan
a interferir unos con otros, modificando sus habitos cristalograficos, resultando texturas de
interpenetracion de cristales, constituyendo texturas entrelazadas (intercrecimientos), en
que los limites de los granos minerales se interpenetran mutuamente. Con el enfriamiento
rapido y solidificacion de un fundido, resulta una textura vitrea caracteristica, por falta de
ordenamiento cristalino se forma un sélido vitreo, que se reconoce al microscopio por su
caracter 6ptico isbtropo.

En razén que los liquidos no pueden transmitir esfuerzos dirigidos, raramente se
desarrollan foliaciones. Un criterio textural comun para distinguir a las rocas igneas, de las
rocas metamérficas de alto grado, en muestras de mano, es justamente la falta de orientacion
de los minerales en las rocas igneas. Este criterio debe ser aplicado con cuidado, porque
algunos procesos igneos, tales como el asentamiento de cristales y el flujo magmatico, pueden
producir alineamientos de los minerales que podrian ser confundidos con los caracteres de
las rocas metamorficas.

Depésitos Piroclasticos: resultan de las erupciones explosivas y son tal vez los mas
dificiles de reconocer como de origen igneo. Usualmente la parte magmatica ha solidificado y
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enfriado antes de haber sido depositado, conteniendo una proporcién importante de material
pulverizado que corresponde a rocas preexistentes. La deposicion del material piroclastico,
responde en gran parte a procesos sedimentarios, que hacen mas dificil su identificacion. Hay
algin debate entre los gedlogos si las rocas piroclasticas deben ser consideradas como fgneas
o como sedimentatias. Ellas son {gneas en el sentido que la mayor parte del material que forma
los depdsitos son de origen volcanico (esta es la parte “piro”). Y ellas son sedimentarias en
el sentido que las particulas solidas han sido depositadas por un medio fluido, aire o a veces
agua (esta la parte “clastica”.)

Interpretacion de las rocas igneas: El estudio de las rocas igneas y de los procesos que
les dan origen, deben considerar e interpretar ;Cémo se generan los fundidos magmaticos?
¢Qué es un fundido? ¢Cémo los fundidos producen rocas igneas cristalizadas? ;Qué procesos
acompafan a la cristalizacion? ¢Puede atribuirse la gran variaciéon de composiciones de las
rocas igneas a diferentes fuentes, o ha variaciones en los procesos de fusion y cristalizacion?
¢Qué relaciones hay entre los diversos tipos de rocas igneas y los ambientes tectonicos?

Para responder a estos interrogantes se debe tener:

1. Experiencia petroldgica para conocer las rocas y las texturas. Ya que no se puede
comenzar un estudio de rocas sin saber como: reconocer, describir, organizar y analizar las
rocas.

2. Es necesario la utilizacién de los datos experimentales. Se puede entender la generacion
y cristalizacién de los fundidos por simulacién de las condiciones a que habrian estado
sometidas las rocas.

3. Bases tedricas son necesarias para entender y aplicar los resultados experimentales.
Es necesario una base quimica que incluya elementos mayores, menores y trazas, ademas de
isétopos, para evaluar la region fuente y los procesos magmaticos evolutivos.

4. Se requiere tener conocimiento y comprender las condiciones fisicas que existen en
el interior de la Tierra, ya que los fundidos se generan a profundidades que no podemos
observar directamente, en condiciones de alta presién y temperatura y que tendrian relacion
con los ambientes tectonicos que originan cada tipo de roca.

5. Finalmente se necesita experiencia practica de la actividad ignea. La consulta
bibliografica basada en el estudio de las rocas igneas comunes y procesos que actdan en la
naturaleza, da un panorama para realizar el estudio de las rocas igneas.

El interior de la tierra

Todas las rocas terrestres que se encuentran en la superficie terrestre, fueron derivadas
originalmente desde el manto, aunque algunas lo han hecho a través de uno o mas ciclos
magmaticos, metamorficos y sedimentarios. Si estas rocas se han originado en profundidad
es necesario entender a través de que procesos, ellas llegaron a la superficie.

El interior de la Tierra es dividido en tres unidades mayores: corteza, manto y nicleo
(Fig. 1-1). Estas unidades, reconocidas hace décadas por los estudios sismolégicos, permitio
su separacion por las discontinuidades en las velocidades de las ondas P (compresionales o
primarias) y S (secundarias, transversales o de cizalla), en su propagacion a través de las capas
de la Tierra (Fig. 1-2).

Hay dos tipos basicos de corteza: oceanica y continental (Winter 2001). La corteza
oceanica es delgada (aprox. 10 km de espesor) y tiene esencialmente composicion basaltica. La
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Figura 1-1. Subdivisiones mayores de la Tierra.
Figura 1-2. Variacién de velocidad de las ondas P y S con la profundidad, con subdivisiones de la Tierra sobre la
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{55
!

corteza continental es mas gruesa (en promedio aprox. 36 km y se extiende hasta los 90 km) y
es de composicién mas heterogénea, incluyendo distintos tipos de rocas sedimentaria, igneas
y metamorficas. Una composicién promedio de la corteza continental estarfa representada
por una granodiorita. La corteza en general representa aprox. 3% del volumen de la Tierra.
Inmediatamente por debajo de la corteza, se encuentra el manto que se extiende
hasta casi los 3000 km y comprende aproximadamente el 83% del volumen de la Tierra.
El limite entre la corteza y el manto, es definida por la discontinuidad de Mohorovicic o
Moho (discontinuidad M — 60 km). En esta discontinuidad la velocidad de las ondas P se
incrementa abruptamente, desde 7 km/s. a mas de 8 km/s. Esto produce tanto reflexion
como refraccion, permitiendo en forma relativamente simple determinar la profundidad. El
manto estd compuesto predominantemente por silicatos de magnesio y hierro. Asimismo
dentro del manto hay varias discontinuidades sismicas que separan capas con diferencias
en las propiedades fisicas, mas que en las quimicas. La capa mas superficial se extiende
entre los 60 y 220 km, es llamada capa de baja velocidad, porque en ella las ondas sismicas,
tienen velocidades mds bajas que las capas que se encuentran por arriba y por debajo.
Esta baja velocidad de las ondas sismicas es inusual, porque las velocidades generalmente
se incrementan con la profundidad, por aumento de la densidad del material. La razén de
la disminucién de la velocidad de las ondas sismicas es causada por una fusién parcial de
hasta un 10% del material del manto. El fundido probablemente forma una delgada pelicula
discontinua entre los limites de los minerales, permitiendo un comportamiento mas ductil.
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La capa de baja velocidad varfa en espesor, dependiendo de la presion local, la temperatura,
el punto de fusién y la disponibilidad de agua.

Por debajo de la capa de baja velocidad se encuentran otras dos discontinuidades sismicas
dentro del manto. La discontinuidad de 410 km, resulta de una fase de transicion en la cual
el olivino cambia a la estructura cristalografica de tipo-espinela. Y a 660 km la coordinacion
de la silice, cambia de la coordinacién IV comin, a coordinacion VI, que es tipica en la
perovskita. Ambas transiciones marcan abruptos incrementos en la densidad del manto, que
son acompafiados por saltos en las velocidades de las ondas sismicas.
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Fig. 1-3. Transicion mineral en el manto de la espinela a la perovskita.

Por debajo de la discontinuidad de los 660 km, las velocidades de las ondas sismicas se
incrementan progresivamente en forma bastante uniforme, hasta el nicleo. El limite manto-
nuicleo es una marcada discontinuidad quimica, en la cual los silicatos del manto dan lugar
a un material mucho més denso, rico en Fe-metilico con cantidades menores de Ni, S, Si,
O, etc. La parte externa del nucleo es un fundido, mientras el nucleo interno es sélido. Las
composiciones de las partes liquida y sélido, son probablemente similares. La transicion
a estado solido se produce por el aumento de presién con la profundidad, que favorece
el estado solido. Las ondas S no pueden propagarse a través de los liquidos por que no
trasmiten los esfuerzos de cizalla. Aunque las ondas S sélo disminuyen su velocidad de
propagacion cuando hay delgadas peliculas de liquido entre los granos, pero desaparecen
totalmente cuando alcanzan el nicleo externo. Las ondas P, disminuyen su velocidad en el
nucleo liquido y se refractan hacia abajo, produciendo una zona de sombra sismica, en la
cual las ondas P, no alcanzan la superficie de la Tierra, segun el sitio donde ellas se hayan
originado.

Otra alternativa para considerar en las subdivisiones de la Tierra, se basa en las
propiedades reoldgicas (Fig. 1-2). Usando este criterio, se puede considerar a la corteza como
la porcién mas rigida de la parte superior del manto, por sobre la capa de baja velocidad y
que se comporta como una unidad coherente y que se denomina litosfera. La litosfera tiene
en promedio de 70 a 80 km de espesor bajo las cuencas oceanicas y de 100 a 150 km por
debajo de los continentes. La parte mas ductil del manto que le sigue por debajo, es llamada



ALEJANDRO TOSELLI 19

astenosfera. La litosfera y la astendsfera se distinguen por sus propiedades mecanicas y no
por su composicion ni por la velocidad de las ondas sismicas. Esto es importante en la teorfa
de las placas tectonicas, porque la ductilidad de la astenésfera es la que provee la zona de
dislocacion sobre la cual se mueven las placas litosféricas rigidas. El manto por debajo de
la astenodsfera es llamada mesosfera. El limite astenosfera-mesosfera, deberfa corresponder
a la transiciéon de material ductil a mas rigido con el aumento de profundidad. El piso de
la capa ductil muestra bajo contraste en la velocidad de las ondas sismicas. .a mayorfa
de los geofisicos sostiene que la astendsfera se extiende hasta aproximadamente 700 km
de profundidad. ILa naturaleza del manto por debajo no es bien conocida, pero las ondas
sfsmicas que cruzan la mesosfera por debajo de los 700 km estan poco atenuadas, lo que
sugiere la rigidez de esta capa.

Origen del sistema solar y de la tierra

El siguiente desarrollo resume las teorfas mas aceptadas sobre el origen del sistema solar.
El modelo mas popular sobre el origen del universo se refiere al Big Bang, que ocurrié entre
13y 15 Ga. De acuerdo a los datos isotopicos de los meteoritos, el sistema solar se inici6 hace
aproximadamente 4,56 Ga, a partir de una enorme nube de materia llamada “nébula solar”. La
nébula consisti6 esencialmente de H, molecular, mas algo de He y cantidades menores de Be
y Li (que fueron los unicos productos del Big Bang). Alrededor del 2% comprende elementos
pesados, incluyendo algunos otros gases y particulas solidas finas, presumiblemente creadas
por reacciones nucleares de sintesis en estadios tempranos de evolucién de las supernovas.
La nebulosa comenzé a colapsar lentamente por atraccion gravitacional e interaccion de sus
constituyentes. El porque ella comenzo a rotar y se aplané tomando la forma de disco serfa
como resultado de la fuerza centrifuga y de la conservacién del momento angular, resultando
que la mayor parte de la masa se concentré hacia el centro conservando el momento angular
del colapso gravitatorio, donde eventualmente se formé el Sol. Los cuerpos pequefios de
metros a kilémetros, llamados planetesimales, comienzan a formarse y crecer en la nébula.
El colapso gravitacional de la masa y su compresion habria generado considerable aumento
de la temperatura y eventualmente se alcanzé un estadio donde se produjo la sintesis nuclear
(fusion) del hidrégeno para formar helio.

Los primeros 100.000 afios atestiguarfan una rapida evoluciéon del “proto-sol”,
acompafada por una alta luminosidad causada por el calor generado y la contraccién inicial.
Cuando se alcanza la compresién adecuada, el Sol alcanza el “estadio T-Tauri”, caracterizada
por una actividad menos vigorosa, que durarfa mas de 10 Ma. El viento solar, una corriente
cargada de particulas, cambia su caracter durante el estadio T-Tauri y comienza a emanar
radialmente hacia fuera desde el sol, mas que espiralmente desde los polos y la nébula pierde
aproximadamente la mitad de su masa inicial durante este estadio.

Del material remanente, el 99,9% de la masa colapsé para formar el Sol y el restante
0,1%, con el mayor momento angular, permaneci6 en el disco. El disco de material tuvo
suficiente masa para contraerse en la parte media del plano, donde localmente se separan
acumulaciones locales formando los planetesimales. Los procesos de acrecion planetaria
tuvieron lugar bajo fuertes gradientes de presion y temperatura, generados por el temprano
Sol. Como resultado, los elementos mas volatiles y particulas sélidas de la nébula son
evaporadas desde la porcion interna mas caliente del sistema solar. Las particulas de vapor
son expulsadas por el intenso viento solar T-Tauri y condensada directamente sobre los



20 CONCEPTOS FUNDAMENTALES

solidos cuando la temperatura es suficientemente baja. Sélo los grandes planetesimales
pudieron sobrevivir a esta intensa actividad en la zona interna del sistema solar. Las actuales
temperaturas de condensacion (y la distancia del Sol a la cual tuvieron lugar) depende de
los elementos particulares y de los componentes involucrados. Solo los elementos mas
refractarios sobrevivieron o se condensaron en las zonas mas internas, mientras que los
constituyentes mas volatiles se movieron hacia fuera. Como resultado, los gradientes de
temperaturas primatios y del viento solar, la nébula experiment6 una diferenciacién quimica
basada en las temperaturas de condensacion. Los 6xidos mas refractarios como, ALO,, CaO
y TiO,, se condensaron rapidamente en las partes mas internas del sistema solar, donde faltan
los elementos mas volatiles. Mientras que los metales como Fe, Mg y Ni, formaron silicatos
de Fe-Mg-Nji, los metales alcalinos y silicatos, sulfuros y silicatos hidratados, H,O, y sélidos
de amonio, metano, etc., se fueron condensando progresivamente hacia fuera. La distancia
mas alld de la cual los componentes volatiles tales como el agua y el metano se condensaron
se la denomina “linea de nieve”.

Aparentemente un gradiente de descenso de presion hacia fuera desde el centro de la
nébula, también ha tenido lugar, principalmente enlo relativo ala temperatura de condensacion
del Fe metal versus silicatos, como asi también en la relacién Fe/Si (y contenido de oxigeno)
de los planetas.

Los solidos condensados continuaron acrecionandose como planetesimales. En la
parte mas interna del sistema solar, los materiales mas refractarios se fueron acumulando
y formaron los planetas terrestres (Mercurio, Venus, Tierra y Marte), asi como los cuerpos
relacionados que son los asteroides y meteoritos. En las partes mds externas, mas alld de la
“linea de nieve”, se formaron los grandes planetas gaseosos (Jupiter, Saturno).

De esta muy breve descripcion, queda claro que la composicion de los planetas es en gran
parte el resultado de condiciones especificas que existieron a diferentes distancias desde el
centro de la nébula solar durante los primeros 10 Ma de evolucion estelar. LLa composicion
de la Tierra es esencialmente el resultado de la antigua supernova que sembré la nébula
solar con particulas solidas y de los procesos de evaporacion/condensacion asociados con
las temperaturas a la particular distancia de la Tierra, durante el estadio T-Tauri del Sol.
Los procesos de diferenciacion que produjeron la variacién quimica a través del sistema no
fueron totalmente eficientes. L.a composicion de la Tierra es compleja y contiene algunos
elementos muy estables, que no se ajustan a lo que se esperarfa de la condensaciéon a la
distancia que esta del Sol. Algunos de los variados constituyentes de la Tierra, incluyen los
volatiles, que estuvieron contenidos en los tempranos planetesimales y que sobrevivieron a
la completa vaporizacion durante el estadio caliente T-Tauri de evolucion del Sol, mientras
que otros componentes fueron agregados via impactos de cometas y meteoritos desde la
parte externa del sistema solar, conocido como bombardeo pesado que finaliza a 3,9 Ga. Los
procesos descritos favorecieron la concentracion de los siete elementos que constituyen el
97% de la masa de la Tierra (Tabla 1-1).

Elemento Oxigeno Magnesio Hierro Silicio Azufre Aluminio Calcio
Porcentaje 50,7 15,3 15,2 14,4 30 1,4 1,0

Tabla 1-1. Abundancia atémica relativa de los elementos mas comunes de la Tierra.

Estos elementos son consistentes con las abundancias solares y su condensacion se
habria producido a las temperaturas y presiones que reinaban en la Tierra dentro de los
gradientes nebulares descritos.
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Diferenciacion de la tierra

El planetesimal que formé la Tierra, se produjo probablemente por acumulacion secuencial
causada por la gravitacién, de materiales mas densos, que concentraron una mezcla de Fe-
Ni y otros 6xidos pesados hacia el centro, con procesos de diferenciacién, como resultado
del calentamiento, causado por colapso gravitacional, por impactos y concentracion del
calor radiactivo. Eventualmente el planeta se calent6 lo suficiente para iniciar la fusion a
profundidades someras, por debajo de una corteza sélida, que se enfrié por radiacion de
calor hacia el espacio. Con el comienzo de la fusién la movilidad dentro de la Tierra se
increment6. Porciones densas de fundidos se movieron hacia abajo y las mas livianas hacia
arriba. La energfa gravitacional liberada por estos procesos generd probablemente suficiente
calor como para fundir la totalidad de la Tierra, con la posible excepcion de las capas mas
externas, que también pudieron ser fundidas si hubo suficiente atmésfera gaseosa como para
retardar la radiacién y el enfriamiento.

Siderdfilos Calcofilos Litofilos Atmdfilos | Bidfilos
Fe, Co, Ni, Cu, Ag, Zn, Cd, |Li, Na, K, Rb, Cs, Be, Mg, | N, H, H, C,
Ru, Rh, Pd, Hg, Ga, In, Tl, |Ca, Sr, Ba, B, Al,Sc, Y, (0), N,(O), P.

Os, Ir, Pt, Au, | (Ge), (Sn), Pb, | Tierras Raras, (C), Si, Ti, |(C), He,
Re, Mo, Ge, |As, Sh, Bi, S, Zr, Hf, Th, (P), V, Nb, Ta, | Ne,

Sn, C, P, (Pb, | Se, Te, (Fe, O, Cr, W, U,(H), F, I, Cl, Ar, Kr,
As, W) Mo, Cr) Br, Mn, (Tl, Ga, Ge, Fe) Xe, Rn,

Tabla 1-2. Clasificacién geoquimica de los elementos (Goldschmidt, 1925).

El resultado de estos procesos fue que la Tierra se separd en capas controladas por la
densidad y las afinidades quimicas de los elementos que las forman. El concepto de afinidad
quimica, en términos simples, se refiere al comportamiento de los elementos controlados por
la configuracion electronica de las capas mas externas y sus efectos en las caracterfsticas de los
enlaces. Goldschmidt (1925) propuso que los elementos de la Tierra tienden a incorporarse
en fases separadas, analogas a la distribucion hallada en los meteoritos y en los hornos de
fundicion, separando a los elementos en:

Siderdfilos: elementos asociados preferentemente con el hierro metalico.

Calcofilos: elementos que se asocian preferentemente con el azufre (en los meteoritos
con la troilita).

Litofilos: elementos asociados preferentemente con el oxigeno y que por consiguiente
forman parte de los silicatos.

Atmofilos: elementos propios de la atmodsfera.

Biofilos: elementos esenciales para la vida animal y vegetal.

La clasificaciéon de Goldschmidt es empirica, pero tiene una explicacion tedrica basada
en la afinidad quimica. Los elementos siderdfilos, se presentan esencialmente sin combinar,
debido a su elevado potencial de ionizacién, en comparacion con los elementos litéfilos,
cuyo potencial es mas bajo y les permite entrar facilmente en combinacion. Los elementos
calcofilos, si bien su potencial de ionizacién es mas elevado que el de los siderdfilos, su
comportamiento es diferente por su capacidad de polarizar al azufre (mucho mas polarizable
que el oxigeno), esto favorece la unién covalente entre ellos. ILa capacidad de polarizacion es
a la vez funcién del potencial i6nico del catiéon y del tamafio del anién. La relacion litofilo-
calcofilo se demuestra también en los cationes divalentes. El calcio y el magnesio son litéfilos
y forman silicatos, carbonatos y sulfatos; mientras que el hierro, cobalto, cinc y cobre,
prefieren unirse al azufre y son calcofilos. El manganeso es un elemento intermedio, pues
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aparece tanto en sulfuros como en sales oxigenadas.

Los elementos atmofilos pueden haberse formado tempranamente en la Tierra como
pequefios océanos y atmosfera incipiente, pero la mayoria de los elementos gaseosos livianos
no se sostuvieron durante los estadios tempranos de la Tierra y escaparon al espacio, por lo
que la atmésfera y los océanos se habrian formado con posterioridad.

Después de unos pocos cientos de millones de afos, este fundido diferenciado de la
Tierra se enfri6 y solidificé en condiciones similares a las actuales, teniendo si un gradiente
distinto de temperatura y presion con la profundidad.

Las capas litofila, calcofila y siderofila, no deben confundirse conlas capas actuales, corteza,
manto y nacleo. El nicleo de la Tierra es la capa siderofila, pero los componentes calcoHfilos
fueron disueltos en los siderdfilos del nucleo y nunca se separaron como fases distintas. El
manto representa una segregacion litdfila, pero gy la corteza? Ni la corteza continental ni el
océano, se formaron por un proceso de diferenciacién a gran escala en la Tierra primitiva
(aunque esto habria ocurrido en las tierras altas de la Luna con las anortositas). L.a corteza
oceanica de la Tierra ha sido reciclada muchas veces en el pasado y la corteza continental ha
evolucionado lentamente con el tiempo. Los procesos por los que el manto se diferencia para
producir corteza son predominantemente de origen igneo.

¢Como se lograron estos conocimientos?

La pregunta que nos hacemos es si son correctas las interpretaciones de datos que se usan
para ajustar la aproximacion petrologica, que concierne al origen del Universo, del sistema
solar y de lo que representa la Tierra. La explicacion mas simple de todos los datos sin violar
las leyes fisicas, es consistente con las leyes fisicas de la mecanica celeste, la gravedad, sintesis
nuclear, etc. También son consistentes con las observaciones geofisicas de las ondas sismicas
y la naturaleza del sistema solar.

Los datos de la composicion y de las zonas del interior de la Tierra (Figs. 1-1 y 1-2)
son el resultado de dichas investigaciones. Las rocas igneas son el producto de fundidos
en profundidad y conocemos con cierta certeza como ocurre tal fusion. Se han hecho
petforaciones hasta el manto (pero nunca se alcanzo el nucleo), en el sentido de muestrear
directamente tales materiales y nuestros hipotéticos manto y nucleo son de lejos materiales
muy diferentes a los que encontramos en la superficie de la Tierra. :Qué evidencias tenemos
que soportan la supuesta composicioén y estructura de nuestro planeta?

Primero, las cuidadosas y precisas mediciones de la constante gravitacional, que se usa
para medir el momento de inercia de la Tierra, calcular su masa y su densidad promedio.
La densidad promedio de la Tietra es de 5,52 g/cm3. Es relativamente sencillo inventatiar
la composicion quimica de las rocas expuestas en la superficie, pero su densidad raramente
es mayor a 3,0 g/cm3, por lo que en el intetior de la Tierra debe haber material mucho mas
denso. Los elementos que constituyen el Sol, las estrellas y las superficies de otros planetas,
tienen analogfas con nuestro planeta.

La Fig. 1-4 ilustra las concentraciones estimadas de los elementos en la nébula solar
(estimada desde los meteoritos). El hidrégeno es de lejos el elemento mas abundante y debe
haber constituido la nébula original. Otros elementos (excepto el He) fueron sintetizados
desde el H en el Sol y las estrellas. El decrecimiento en las abundancias con el incremento del
nimero atémico (Z) refleja la dificultad de sintetizar progresivamente atomos mas grandes.
Otra caracteristica interesante que se observa en la figura es la curva en “sierra”, que estd de
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Fig. 1-4. Abundancia estimada de los elementos de la nébula solar (expresada en atomos de Si *10°).

acuerdo con la regla de Oddo-Harkins, que dice que los atomos con numeros pares son mas
estables y por lo tanto mas abundantes, que los que estan formados por nimeros impares.
Esto permite asumir que los elementos mas comunes como el Fe, el Mg y Ni, son mucho
mas abundantes en el sistema solar, que en la corteza de la Tierra y se puede inferir que
también estan concentrados en la Tierra. El Fe es suficientemente denso para satisfacer la
alta densidad requerida para la Tierra de 5,52 ¢/cm’.

Los estudios sfsmicos indican diferentes comportamientos en las velocidades de las
ondas P y S, en variados materiales a elevadas presiones y temperaturas, que pueden ser
medidas en el laboratorio y comparadas con las velocidades sfsmicas dentro de la Tierra,
como se determinan en los sismos. Adicionalmente, los fenémenos de reflexion y refraccion
de las ondas sfsmicas evidencian la estructura interna de la Tierra y las profundidades de sus
discontinuidades, que permiten la subdivisiéon en corteza, manto, nucleo externo y nucleo
interno, asi como otros detalles geofisicos.

As{ como conocemos mas acerca de las muestras del manto obtenidas, hay un gran
nimero de rocas que se encuentran en la superficie y cuyo origen corresponde al manto.
En zonas de subduccion fésiles, fragmentos de corteza oceanica y del manto subyacente
han sido incorporadas a los prismas de acrecion, los que por levantamiento y erosion, dejan
expuestas estas rocas de manto. Xenolitos de material de manto son llevados ocasionalmente
hasta la superficie, por los basaltos. Materiales del manto profundo llegan a la superficie como
xenolitos en las diatremas de kimberlitas diamantiferas. La vasta mayorfa de las muestras
encontradas son rocas ultramaficas compuestas por olivino y piroxenas. En razon de la alta
densidad de estas rocas, no es facil que puedan alcanzar la superficie, que es mucho menos
densa.

Meteoritos

Los meteoritos son objetos solidos extraterrestres que han impactado en la superficie
terrestre después de haber sobrevivido el pasaje a través de la atmdsfera. La mayorfa de ellos
corresponden a fragmentos derivados de la colisiéon de grandes cuerpos, principalmente del
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cinturén de asteroides que orbitan entre Marte y Japiter. Ellos son muy importantes, porque
representan restos de estadios tempranos a intermedios del desarrollo de la nébula solar que
por subsecuentes alteraciones y diferenciaciones dio lugar a la formacién de la Tierra, por lo
que dan invalorable informacioén sobre la construccion del sistema solar. Los meteoritos han
sido clasificados en diferentes formas y la Tabla 1-3, ofrece una clasificacion simplificada, que
da indicaciones generales sobre los tipos mas importantes.

Meteoritos Metalicos: estin compuestos principalmente por aleacion metalica Fe-Ni.

Meteoritos Pétreos: estin compuestos por minerales silicaticos.

Meteoritos Metalicos-Pétreos: contienen cantidades similares de Fe-Ni y silicatos.

Los meteoritos metalicos (Fe-Ni) se piensa corresponden a fragmentos del nicleo de
algin planeta terrestre que ha sufrido diferenciaciéon desde silicatos, sulfuros y liquidos
metalicos, como se discutié en la hipotesis de génesis de la Tierra. Estos meteoritos
contienen cantidades de siderofilita (aleacion de Fe-Ni) y fases de calcofilita (segregaciones
de troilita: FeS). La aleacién de Fe-Ni estd compuesta de dos fases, kamacita y taenita, las
cuales se separan con el enfriamiento desde una fase unica homogénea. Estas dos fases estan
comuinmente intercrecidas siguiendo un patrén como lamelas cruzadas que se intersectan
(cross-hatched) llamada “textura de Widmanstitten” (Fig. 1-5). Los meteoritos Metalicos-
pétreos son considerados meteoritos “diferenciados” porque constituyen grandes cuerpos
y habrian sufrido diferenciacién geoquimica. Los meteoritos asimismo, registran grandes
variaciones en desarrollo, que representarfan diferentes partes de un planeta. Por otra parte,
las colisiones entre asteroides, cambia a los cuerpos meteoriticos originales en fragmentos
que son remezclados y brechados, como se observa en muchos de ellos.

- 2

Fig. 1-6. Meteorito Casilda. A: vista macro. B: condrito polisomatico fibroradiado de clinoenstatita con opaco incluido con
habito subparalelo (0,27 mm didmetro, nicoles cruzados).



ALEJANDRO TOSELLI 25

Los meteoritos pétreos son subdivididos sobre la base del contenido de “céndrulos”, que
son inclusiones silicaticas esféricas con tamafios entre 0,1 y 3 mm de didmetro. Los condrulos
parecen ser gotas de vidrio que han cristalizado dando origen a minerales silicaticos. Los
meteoritos con condrulos se denominan “Condritos” y los que carecen de ellos “Acondritos”.

Los acondritos, son también meteoritos diferenciados, al igual que los metalicos y los
de hierro-pétreos, a diferencia de los condriticos (Fig. 1-6 A y B) que son considerados
meteoritos no-diferenciados, porque el calor requerido para permitir la fusion y diferenciacion
de un planeta, habrfa destruido los condrulos vitreos. El pequefio tamafio de los condrulos
indica enfriamiento rapido (< 1 hora), que serfa el requerido en el enfriamiento de una nébula
al tiempo de su formacién. Ellos probablemente se formaron después de la condensacion
y antes de la formacién de los planetesimales. Edades determinadas indican 4.550 Ma, por
lo que los condritos son considerados como los tipos de meteoritos mas primitivos, en el
sentido que se piensa que su composicion es muy proxima a la nébula solar original. Se sugiere
que todos los planetas terrestres interiores se formaron desde un material de composicion
condritica promedio. Esto ha conducido al desarrollo del modelo Condritico de la Tierra.
Este modelo provee un buen ajuste para la mayorfa de los elementos que componen la Tierra,
con algunas pequefias diferencias. Por ejemplo, la Tierra es mucho mas densa y debe tener
mayor relacién Fe/Si que los condritos. Los modelos de formacion de los planetas, se basan
en las temperaturas de condensacion en funcién de la distancia desde el Sol y explican las
composiciones quimicas de los planetas y sus variaciones, asumiendo que algunos meteoritos
los representan.

Clase Subclase N° de caidas | % de caidas
Hierro Todas 42 5
Hierro-Pétreos Todas 9 1
Acondritos | SNC's (Marte) | 4 8
Pétreos Otros 65
Condritos | Carbonaceos |35 86
Otros 677

Tabla 1-3. Clasificacion simplificada de Meteoritos. (Sears y Dodd, 1988).

Algunas subdivisiones de los meteotitos se basan en sus texturas y/o contenido mineral.
Hay considerable variacion en la composicion global asi como en la mineralogfa. Sobre 90
minerales encontrados en los meteoritos pétreos, sélo algunos no se encuentran en la Tierra.
Diversos meteoritos parece que vinieran de la LLuna y de planetas proximos como Marte, por
lo que su estudio provee importante informacién sobre la composicion quimica del sistema
solar y de sus integrantes.

Variaciones de presion y temperatura con la profundidad

Para explicar como se forman los fundidos magmaticos y el metamorfismo, se debe
entender que condiciones fisicas (presion y temperatura), que tienen lugar en el interior de la
Tierra, para poder evaluar como responden los materiales a dichas condiciones. La presion se
incrementa con la profundidad, como resultado del peso de los materiales que se sobreponen,
mientras que la temperatura se incrementa como resultado de la lenta transferencia de calor
desde el interior de la Tierra hacia la superficie.
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Gradientes de presion

La presion ejercida en un medio dictil o fluido resulta del peso de la columna de material
sobrepuesto (Fig. 1-7).

Para la presion hidrostatica

P = ogh

Donde P es la presion, o es la densidad, g es la aceleracion de la gravedad, h es 1a altura
de la columna de material que estd por encima (profundidad). L.a condicién de la presion
hidrostatica es que la misma es igual en todas las direcciones (vertical y horizontal). En el
caso de las rocas que se vuelven ductiles con la profundidad y cumplen esta condicion, se
denomina presion litostatica.

En las proximidades de la superficie de la Tierra, las rocas estan sometidas a deformacion
fragil, por lo que soportan presiones diferenciales segun la direccion. Si las presiones
horizontales, exceden a las verticales, las rocas pueden tesponder con fracturas o con
plegamientos.

Un calculo mas preciso de la presion en la base de la corteza, se realiza utilizando un
promedio de la corteza y si se fuera a mayor profundidad se usatifa la densidad representativa
del manto.

Por ejemplo, un promedio de densidad cortical es 2,8g/cm?. Para calcular la presion en la
corteza continental a 35 km, sustituimos en la siguiente ecuacion:

P = 2800 kg/m3 x 9,8 m/s2 x 35.000 m

=9,8x 108 kg/(m s2)
=9,8x108Pa=1GPa
1 GPa=1x109 Pa=1kg/(m.s2)

Esto da un buen promedio de presién para la corteza continental de 1 GPa/35 km, o

aproximadamente 0,03 GPa/km, o 30 MPa/km.

Presion (Gpa)
0 100 200 300

1000

profundidad (km)

2000

3000

4000

5000

6000

Fig. 1-7. Variacion de la presion con la profundidad.
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Una densidad representativa para el manto supetior es de 3,35 g/cm3, resultando para el
manto un gradiente de presién de aproximadamente 35 MPa/km.

Gradientes de temperatura

Determinar el gradiente geotérmico, o sea la variacién de la temperatura con la
profundidad, es mucho mas dificultoso de hacerlo que con la presion (Fig. 1-8). Hay dos
fuentes primarias de calor en la Tierra.

1. Enfriamiento: calor desarrollado tempranamente en la historia de la Tierra, desde
los procesos de acrecion y diferenciacion gravitacional, que gradualmente se va perdiendo
con el tiempo. Hubo un gradiente inicial de temperatura una vez que el planeta solidificado
comenzo6 a enfriarse. Hay también una particiéon gravitacional continuada del hierro en el
nucleo interno que contribuye también aportando calor.

2. Decaimiento de isétopos radiactivos: la mayorfa de los elementos radiactivos, estan
concentrados en la corteza continental y su decaimiento produce del 30 al 50% del calor que
alcanza la superficie de la Tierra.

Una vez generado, el calor es transferido desde las zonas calientes a las zonas mas frias,
por cuatro procesos que dependen del material involucrado en la transferencia:

1. Si el material es suficientemente transparente o traslacido, el calor puede ser transferido
por radiacién. La radiacidn es el movimiento a través de un medio de particulas/ondas,
tales como la luz visible o infrarroja del espectro. Este es el principal camino por el cual la
Tierra pierde calor desde la superficie hacia el espacio. Por este camino también recibimos
energfa desde el Sol. La transferencia de calor por radiacién no es posible dentro de la tierra
solida, excepto posiblemente a gran profundidad, donde los minerales silicaticos estan lo
suficientemente calientes como para perder su opacidad a la radiacién infrarroja.

2. Si el material es opaco y rigido, el calor puede ser transferido por conduccion. Esto
involucra la transferencia de energfa cinética (mayormente vibracional) desde atomos calientes
a otros mas frios. El calor por conduccion es bastante eficiente en metales, en los cuales los
electrones estan libres para migrar. Pero la conduccién es pobre en los minerales silicaticos.

3. Si el material es mas ductil y puede ser desplazado, el calor puede ser eficientemente
transferido por conveccién. En sentido amplio, la conveccién es el movimiento de material,
como respuesta a diferencias de densidad, causada por variacion térmica o composicion. Se
considerara aquf el tipo de convecciéon que involucra la expansion de material por aumento
de calor, debido a que aumenta su capacidad de flotar. L.a conveccion puede involucrar flujo
en una sola direccién, en tal caso el material caliente que se mueve se acumulara en el tope de
un sistema ductil (o si hay enfriamiento y aumento de densidad, el material se acumulara en la
base de un sistema). La conveccién puede también tener lugar como un movimiento ciclico,
tipicamente debajo de una celda cerrada se localiza una fuente de calor. En dicha celda de
conveccién el material mas caliente asciende y desplaza lateralmente al material mas frio y
denso que tiende a descender y asf se mantiene el sistema, constituyendo un ciclo continuo.

4. Adveccion: es similar a la conveccion, pero involucra la transferencia de calor con las
rocas en movimiento esencialmente horizontal. Por ejemplo, una zona caliente profunda que
es levantada por tectonismo, o erosion y ascenso isostatico, en ambos casos el calor asciende
fisicamente con las rocas, aunque en forma pasiva.

La convecciéon puede actuar eficientemente en el nucleo liquido y en algunos fluidos
astenosféricos del manto y puede ser responsable del alto flujo de calor medido en las



28 CONCEPTOS FUNDAMENTALES

Temperatura °C
0 200 400 400 800 1000 1200

Corteza Oceanica

Presion (Gpa)

Profundidad (km)]

0 200 400 s00 800 1000 1200

Fig. 1-8. Estimacion del rango de variacion del gradiente geotérmico en 4reas oceénicas (rayado horizontal) y en areas
continentales (gris), hasta los 100 km.

dorsales medio-oceanicas. Es también el método primario de transferencia de calor en los
sistemas hidrotermales por encima de los cuerpos de magma o dentro de la corteza oceanica
superior, donde el agua circula libremente encima de roca caliente. Mas alla de estas areas la
conduccion y la adveccion son los tnicos mecanismos de transferencia de calor.

El flujo calérico es relativamente alto en corteza oceanica de reciente formacion y en areas
orogénicas, donde el magma asciende por conveccion y/o adveccion hasta niveles someros.
Este alto flujo de calor comenzé hace aproximadamente 180 Ma en la litosfera ocednica
(desde las dorsales) y hace aproximadamente 800 Ma en los continentes. Los modelos
basados en valores del flujo calérico por conduccion, se complican por la concentracion de
elementos radiactivos en la corteza continental, que produce mayor transferencia de calor
que en la corteza oceanica, pero que en el manto convergerfan los valores, por debajo de las
zonas con concentracion de minerales radiactivos. Estimaciones del flujo de calor desde el
manto estan en el rango de 25 a 38 mW/m?2 debajo de los océanos y de 21 a 34 mW/m?2,
debajo de los continentes. El flujo de calor es comunmente expresado en unidades (HFU),
de los cuales 1 HFU = 41,84 mW/m?2.

El gradiente geotérmico en las areas corticales supetiores es de 0,3°C/km (10°C/Gpa).
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Capitulo 2
Clasificaciéon y nomenclatura de las rocas igneas

Introduccion

Tradicionalmente se clasificaalas rocas en {gneas, sedimentarias y metamorficas, basandose
primero en criterios geolégico - texturales y apoyado en la composicion mineralogica.
HEspecificamente para clasificar a las rocas igneas, se utilizan tres categorfas:

Rocas Faneriticas: se incluyen las que tienen cristales que son visibles e identificables
a simple vista.

Rocas Afaniticas: estin constituidas por cristales y componentes, que son demasiado
pequefios para ser idenficables a simple vista.

Rocas Fragmentadas: estan constituidas por material igneo desagregado, depositado
y posteriormente amalgamado. Los fragmentos pueden incluir, rocas preexistentes (liticos),
fragmentos de cristales y vidrio.

Cuando la roca muestra textura faneritica, significa que ha cristalizado lentamente por
debajo de la superficie de la Tierra y es denominada roca pluténica o intrusiva. Si la roca
es afanftica, significa que se ha enfriado rapidamente sobre la superficie de la Tierra y se la
denomina roca volcanica o extrusiva. Las rocas constituidas por fragmentos igneos, se las
denomina colectivamente, rocas piroclasticas. Algunas rocas clasificadas como faneriticas y
afaniticas son relativamente equigranulares (con tamano de grano uniforme), mientras que
otras exhiben diferentes tamafios de grano, porque los diferentes minerales, pueden haber
tenido distintas velocidades de crecimiento. La variacion del tamafio puede variar en forma
gradual dentro de un rango pequefio, que se denomina seriada o puede presentar dos tamafios
de grano bien contrastados, que se denominan porfiricas o porfiriticas. Los grandes cristales
son denominados fenocristales y se forman durante un perfodo de lento enfriamiento. Los
cristales finos, de enfriamiento rapido se denominan matriz. La clasificacion de tales rocas
como pluténicas o volcanicas se basa fundamentalmente en el tamafio de grano de la matriz.
Considerando que el tamafio de grano, es generalmente determinado por la velocidad de
enfriamiento, las rocas porfiriticas resultarfan de dos fases distintas de enfriamiento. Las
rocas volcanicas, los fenocristales, resultan del enfriamiento lento en una camara magmatica,
mientras que la matriz se forma durante la erupcion.

Términos composicionales

Casi todas las rocas {gneas estin compuestas principalmente por minerales silicaticos:
feldespatos, feldespatoides, cuarzo, moscovita, biotita, hornblenda, piroxenos y olivino. De
estos los cuatro primeros son minerales félsicos (de alcali - calcio + silice) y los restantes son
minerales maficos (de magnesio - férrico y ferroso + silice). Generalmente, el término félsico
se refiere a los silicatos de colores claros, mientras que los maficos se refieren a los silicatos
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de colores oscuros. Adicionalmente a estos minerales principales, hay minerales presentes
en pequefias cantidades, representados entre otros pot, apatito, zircon, titanita, epidota y
monacita, junto a 6xidos, sulfuros y productos de alteracién como cloritas, epidota y arcillas.

Las composiciones de las rocas igneas pueden ser expresadas en distintas formas. La
mayorfa de los gedlogos estan de acuerdo en que el contenido mineral es la mejor base
de clasificacion para las rocas igneas. Por desgracia un nimero de términos descriptivos
utilizados son similares, pero no equivalentes, resultando en una confusién descriptiva. Por
ejemplo, el término félsico, describe a rocas compuestas predominantemente por minerales
félsicos, mientras que el término mafico describe a las rocas constituidas por dichos tipos de
minerales.

El término ultramafico, se refiere a rocas con >90% de minerales oscuros. Estos términos
indican el contenido de minerales que forman las rocas, similarmente pero no equivalentes,
los términos leucocratico y melanocratico, significan rocas formadas por minerales claros y
oscuros respectivamente. Aqui el significado se refiere al color de las rocas. Asimismo estos
términos tienen connotaciones quimicas que pueden llevar a confusién. Por ejemplo las
plagioclasas mas calcicas que An50, son de color gris oscuro y hasta negro. Lo mismo para el
cuarzo ahumado. ;Deben entonces estos minerales ser considerados maficos? La mayoria de
los gedlogos se resiste a esto. El color de las rocas se cuantifica utilizando el indice de color,
que es simplemente el porcentaje en volumen de minerales oscuros.

Indice de color

hololeucocritico 0-5%
leucocratico 5-35%
mesocratico 35-65%
melanocratico 65 - 90%
ultramafico 90 - 100%

Los términos puramente quimicos, tales como: silicico, magnesiano, alcalino o aluminoso,
etc., se refieren simplemente al contenido de SiO,, MgO, (Na,0+K O) y ALO,, que se
encuentran presentes en una roca particular y especialmente cuando son inusualmente altos.
Un alto contenido de silice se considera sinénimo con el término acido. Opuesto a este
término es el concepto de basico. Por lo que las rocas igneas han sido subdivididas en:

Acidas >66% peso
Intermedias 66-52% peso
Basicas 52-45% peso
Ultrabasicas <45% peso

Ahora bien el porcentaje de silice guarda poca relacién con el porcentaje de cuarzo en
una roca, aunque como regla general, las rocas acidas tienen cuarzo y las basicas y ultrabasicas
no. Asimismo las rocas acidas, intermedias y basicas tienen feldespatos y las ultrabasicas no.

Clasificacion de la IUGS (International Union of Geological Sciences)

Elsistema de la IUGS requiere la determinacion cuantitativa de los minerales componentes
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y su proyeccién en un diagrama triangular particular, lo que permite establecer el nombre de
la roca. Para la clasificacion rige el siguiente procedimiento:

1. Determinar la moda (porcentaje en volumen de cada mineral presente).

2. A partir de la moda determinada, establecer en porcentaje en volumen de cada uno de
los siguientes minerales:

Q= % cuatzo

P’= % plagioclasa (An5 — An100). La restriccién composicional es para evitar confusién
para el caso de la Albita casi pura, que debe ser considerada como feldespato alcalino.

A= % feldespato alcalino

"= % total de feldespatoides (foides)

M’= % total de minerales maficos y accesorios.

3. La mayoria de las rocas fgneas que se encuentran en la superficie de terrestre tienen
al menos 10% Q’+A'+P” o F'+A’+P". En razén que el cuarzo no es compatible con los
feldespatoides, ellos nunca estan en equilibrio en la misma roca. Si la roca a ser clasificada
tiene por lo menos el 10% de estos 3 componentes, ignorar M y normalizar a 100% con los
3 pardmetros (esto se logra haciendo 100/(Q +A+P") 0 100/ (F'+A +P")). Desde aqui se
hace Q=100Q"/(Q +A +P"), y en forma similar para P, A, y F (si corresponde) y la suma
debe dar 100%. Parece extrafio ignorar M, pero este es el procedimiento. Como resultado,
una roca con 85% de minerales maficos puede tener el mismo nombre que otra roca con 3%
de minerales méficos, si la relacion de P:A:QQ, es la misma.

4. Determinar si la roca es faneritica (pluténica), usar el doble-triangulo (Fig. 2-1); o
afanitica (volcanica), usar el doble-triangulo (Fig. 2-5).

5. Sila roca es faneriticay Q + A + P + F < 10, ver Figs. 2-2 y 2-3.

Rocas faneriticas

No se debe usar el término “foide” en el nombre de una roca, se debe usar el nombre del
feldespatoide correspondiente. Lo mismo se aplica para “feldespato alcalino” se debe utilizar
el nombre de ortosa o microclina, segin corresponda.

Las rocas que se proyectan en las proximidades de P presentan algunos problemas, ya que
tres rocas relativamente comunes caen proximas a ese vértice: gabros, dioritas y anortositas,
que no pueden ser diferenciadas sélo en base de las relaciones QAPE. Las anortositas tienen
contenidos mayores al 90% de plagioclasa en una moda normalizada, por lo que se la puede
identificar sin problemas. Pero las dioritas y gabros, se proyectan en el mismo campo, por lo
que deben ser distinguidas utilizando otros criterios fuera de las relaciones QAPE. Para ello
se usan dos parametros. En la muestra de mano, un gabro tiene >35% de minerales maficos
(piroxenas y olivino), mientras que la diorita tiene <35% de minerales maficos (hornblenda
y piroxenas). En las secciones delgadas, la plagioclasa del gabro es >An50; mientras que en
la diorita es <An50.
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Fig. 2-1. Doble u‘iéngulz) QAPE, correspondiente a las rocas plutdnicas, para M<90.
Nomenclatura de la figura 2-1 (QAPF pluténicas)

1a: Cuarzolita (silexita).

1b: Granitoides ricos en cuarzo.

2: Granitos de feldespato alcalino.

3a: Sienogranitos.

3b: Monzogranitos.

4: Granodioritas.

5: Tonalitas.

6: Sienitas de feldespato alcalino.

6*: Cuarzosienitas de feldespato alcalino.

6”: Sienitas de feldespato alcalino con feldespatoides.
7: Sienitas.

7*: Cuarzosienitas.

7”: Sienitas con feldespatoides.

8: Monzonitas

8*: Cuarzomonzonitas.

8”: Monzonitas con feldespatoides.

9: Monzodioritas / Monzogabros.

9*: Cuarzo-monzodioritas / Cuarzo-monzogabros.
9’: Monzodioritas / Monzogabros con feldespatoides.
10: Diotitas / Gabros (si tienen plagioclasa >An50) ver Figs. 2-2 y 2-3.
10*: Cuarzodioritas / Cuarzogabros.

10”: Diotitas / Gabros con feldespatoides.

11: Sienitas feldespatoidicas.

12: Monzosienitas feldespatoidicas.

13: Monzodioritas / Monzogabros feldespatoidicos.
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14: Gabros / Dioritas feldespatoidicas.

Términos modificatorios

El sistema de la IUGS acepta incluir caracteristicas texturales, mineraldgicas o quimicas
en el nombre de una roca. Por ejemplo si la roca es poco coloreada, se le puede agregar
el prefijo “leuco-" (leuco granito). Si es anormalmente oscura, se puede agregar el prefijo
“mela-“ (mela granito). Esto ayudaria a establecer las diferencias del punto 3, respecto al
contenido total de minerales maficos. También se pueden usar términos texturales, tales
como granito porfirico, granito grafico, etc. Los términos texturales tales como “pegmatita”,
“aplita” o “toba”, son incompletos si no se les agrega el nombre de la roca que las forma,
tales como “pegmatita granitica”, “aplita granodioritica”, “toba riolitica”. También se puede
incluir informaciéon mineralégica que se considere importante, como por ejemplo “granito
riebeckitico”, “granito biotitico-moscovitico”. Cuando se incluye mas de un mineral estos
deben ser citados en orden de volumen decreciente. También se puede agregar calificativos
quimicos, tales como: alcalino, calco-alcalino, peraluminoso, etc. Como se vera oportunamente,
algunos caracteres quimicos se manifiestan en la totalidad de una serie magmatica cogenética
en algunas provincias magmaticas. El término quimico se aplica asi a “suites” de rocas fgneas
(o grupos de rocas genéticamente relacionadas).
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Fig. 2-2. Triangulos de composicion para rocas pluténicas maficas y ultramaficas.
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Rocas maficas y ultramaficas

Las rocas gabricas (plagioclasa + mafitos) y ultramaficas (>90% de mafitos) se clasifican
utilizando diagramas separados (Figs. 2-2 y 2-3). Cuando se pueden distinguir las piroxenas en
un gabro la terminologfa es mas especifica (por ejemplo si esta constituido por ortopiroxeno,
es nombre es notita), pero en la muestra de mano es dificil distinguir orto- de clino-piroxenos,
por lo que usamos el término gabro. En las rocas ultramaficas se usan los términos peridotita
y piroxenita, porque son independientes del tipo de piroxeno. La presencia de 5% de
hornblenda genera complicaciones en las clasificaciones tanto de las rocas basicas como de
las ultrabasicas. Para mas detalles consultar Streckeisen (1974), Le Maitre (1989).
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ROCAS ULTRAMAFICAS (M > 90%)

Fig. 2-3. Corresponde a los tridngulos de composicion de las rocas ultrabasicas plutonicas.
Rocas afaniticas

Para clasificar a las rocas volcanicas, se utilizan los mismos procedimientos que para
las rocas faneriticas, utilizando el doble-triangulo QAPT (Fig.2-4), aunque la granulometria
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fina de estas rocas hace dificultosa las determinaciones. L.a matriz de estas rocas es de
granulometria extremadamente fina o aun vitrea o de material amorfo, que hacen imposible
su determinacion mineraldgica cuantitativa, que en estos casos se basa s6lo en el modo de los
fenocristales. La IUGS recomienda que las rocas identificadas de esta manera se denominen
“fenotipos” y deben utilizar el prefijo “feno” antes del nombre (feno-latita).

Subdivision campos 1 v 4
21t AI203 % peso L
M menor de 90 Traquita comendifica
Q 17} Riolita comenditica
(= comenairo)l e

M =100 (Q+A+P +F)
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] 12
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Fig. 2-4. Doble tridngulo QAPF de las rocas volcanicas.

Nomenclatura de la figura 2-4 (QAPF volcinicas)

1:  Riolitas de feldespato alcalino.

2:  Riolitas.

3:  Dacitas.

4a:  Cuarzo-traquitas de feldespato alcalino.
4b:  Traquitas de feldespato alcalino.

4c: Traquitas de feldespato alcalino con feldespatoides.
5a:  Cuarzo-traquitas.

5b:  Traquitas.

5¢: Traquitas con feldespatoides.

6a: Cuarzo-latitas.

6b: Latitas.

6c:  Latita con feldespatoides.

7:  Andesitas / Basaltos.

8:  Fonolitas.

9:  Fonolitas tefriticas.
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10:  Tefritas fonoliticas. (Basanitas si el olivino > 10%).
11:  Tefritas. (Basanitas si el olivino > 10%).

12a: Foiditas fonoliticas.

12b: Foiditas tefriticas.

12¢: Foidita.

Para M > 90: Ultramafititas.

Nuevamente las rocas que se proyectan proximas a P, presentan problemas en la
clasificacion. No se pueden distinguir basaltos de andesitas. La IUGS recomienda para su
distincion, el uso del contenido de silice o el indice de color y no la composicién de la
plagioclasa. Una andesita es definida como una roca rica en plagioclasa, con indice de color
<35% y con <52% de SiO,. Muchas andesitas definidas por el indice de color o el contenido
de SiO,, tienen plagioclasas de composicién An65 o mayor.

La forma mas adecuada para resolver el problema de la matriz es analizar quimicamente
a la roca y su clasificaciéon basada en resultados analiticos (como en el uso de la SiO,, para
distinguir los basaltos de las andesitas). La IUGS recomienda, para las rocas volcanicas, el uso
de la clasificacion TAS (contenido total de Na,O + K, O versus la SiO,). Esta clasificacion ha
sido propuesta por Zanettin (1984), Le Maitre (1984), Le Bas et al. (1980).

Las rocas alcalinas continentales, por su parte, presentan una amplia variabilidad quimica
y mineralégica. Quimicamente presentan altas concentraciones de algunos elementos, que
estan solo presentes como trazas en las rocas {gneas comunes. La gran variedad de resultados
produce una nomenclatura igualmente compleja. Aunque las rocas alcalinas constituyen
menos del 1% en volumen de las rocas igneas, la mitad de los nombres formales utilizados,
se aplican a ellas.

Rocas piroclasticas

Cuando se dispone de la composiciéon quimica, las rocas piroclasticas deben ser
clasificadas de la misma manera que cualquier roca volcanica (clasificacion TAS), pero ellas

Vidrio Ceniza (< 2 mm) Lapilli (2 - 64 mm)

Toba foba Lapillita

lapillitica

30 30

Toba
vitrea Brecha
de

toba lapillitica

Toba
cristalina

Toba
litica

Fragmentos de rocas Cristales Blogues y bombas
(> 64 mm)

(A) (B)

Fig. 2-5. Triangulos de composicioén para las rocas piroclasticas.
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pueden contener impurezas significativas y s6lo cuando el material extrafio es minimo puede
aplicarse con confianza el nombre. Las rocas piroclasticas comunmente se clasifican sobre
del tipo de material fragmentado (colectivamente llamado piroclastico) o utilizando el tamafio
de los fragmentos (que se agrega al nombre quimico o modal). Si el volumen porcentual de
vidrio y fragmentos de cristales y rocas es determinado, se utiliza para la clasificacién los
diagramas triangulares de la (Fig. 2-5). La hialoclastita es una toba hidromagmatica que se
forma cuando el magma se pone en contacto con el agua (Mazzoni 1986).

PIROCLASTO TEFRA PIROCLASTITA
(individuo) (agregado inconsolidado) (agregado consolidado) mm
BLOQUE" AGLOMERADO PIROCLASTICO BRECHA PIROCLASTICA O
BOMBA® ESTRATO DE BLOQUES O BOMBAS AGLOMERADO PIROCLASTICO

64
LAPILLI ESTRATO O CAPA DE LAPILLI LAPILLITA

2

CENIZA DE ESTRATO O CAPA DE TOBA GRUESA
GRANO GRUESO  CENIZA GRUESA

0,062
CENIZA DE ESTRATO O CAPA DE TOBA FINA
GRANO FINO CENIZA FINA (POLVO)

Tabla 2-1. Clasificacion y nomenclatura de depdsitos piroclasticos. (Schmid, 1981, con modificaciones posteriores).

Clasificaciones quimicas

La gradacion en el contenido de silice fue utilizada para definir los términos: acidos
(rocas claras) y basicos (rocas oscuras) en el sentido de los magmas. Con objeto de obtener
mayor detalle Williams, Turner y Gilbert (1954), propusieron los términos:

Acido - Si0, - mayor 63%

Ej. granitos, promedio 73%; granodioritas 67%
Intermedios - SiO, entre 63 y 52%

Ej. andesitas, promedio 57%, traquitas 62%
Basicos o méficos - SiO, entre 52y 45%

Ej. basaltos, promedio 48 a 51%
Ultrabasicos - SiO,, menor al 45%

Ej. peridotita, promedio 41 - 42%, nefelinitas 40%

Ahora bien el porcentaje de silice guarda poca relacion con el porcentaje de cuarzo en una
roca, aunque como regla general, las rocas acidas contienen cuarzo y las basicas y ultrabasicas
no. Por otra parte las rocas acidas, intermedias y basicas tienen feldespatos y las ultrabasicas
carecen de cuarzo.

Dos rocas que contienen la misma cantidad de silice, una puede estar desprovista de
cuarzo y la otra tenetlo hasta un 30% en volumen. Y también, dos rocas que contienen la
misma cantidad de cuarzo pueden diferir en su contenido de silice hasta en un 15%. En
resumen, cuando el porcentaje de silice es utilizado como base de clasificacion, reine muchas
rocas mineraldgicamente distintas.

Una clasificacién que corrientemente es utilizada para los granitoides es la de Baker (1970)
que utiliza los valores de Ab — An — Or obtenidos del calculo de la norma CIPW (Fig. 2-6).
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En la norma CIPW (ver anexo I)

Las rocas sobresaturadas en SiO, contienen: cuarzo + hipersteno.
Las rocas saturadas en SiO, contienen: Hipersteno

Las rocas subsaturadas en SiO, contienen: Olivino+ /- Nefelina

El segundo componente en importancia en la composicién de las rocas igneas es el
Al O,. Que se expresa en proporcién molecular, que es el porcentaje (%) del éxido dividido
su peso molecular. (Prop. Mol. = % peso 6xido/peso moleculat.)

La saturacion de alumina, de acuerdo a Shand (1927), desarrolla tres clases de rocas:

Rocas peraluminosas: la proporciéon molecular de ALO, > (CaO + Na,O + K O) (valores
mayores a 1), corindén aparece en la norma. Minerales caracteristicos son: moscovita,
topacio, turmalina, espesartita, almandino, sillimanita, andalucita, cordierita, biotita.

Rocas metaluminosas: la proporcion molecular de ALO, < (CaO + Na,O + K O) >
(Na,O + K,O) (valores menores a 1), anortita es prominente en la norma. Algunos minerales
oscuros como biotita, hornblenda, diépsido, titanita y melilita son tipicos.

Rocas peralcalinas: en las cuales la proporcion molecular de ALO, < (Na,0 + K O).
Acmita, silicato de sodio y raramente silicato de potasio, aparecen en la norma. Minerales
alcalinos ferromagnesianos tales como aegirina, riebeckita, richterita, acmita, di6psido,
hornblenda y fluorita son comunes.

An

Ab Or

Fig. 2-6. Una clasificacién que corrientemente es utilizada para los granitodes es la de Barker (1976) que utiliza los
valores de Ab — An — Or obtenidos del cilculo de la norma.

Clasificaciéon “TAS” para las rocas volcanicas

Esta clasificaciéon es recomendada por la (IUGS) Subcomision Internacional de
Sistematica de las rocas igneas, se utiliza cuando se carece de analisis modales. Entre otros
han propuesto esta clasificacion, Zanettin (1984), Le Maitre (1984), Le Bas et al. (1980).

La construcciéon de la clasificacion TAS se basa en los siguientes criterios:

a) Los campos identificados fueron elegidos de acuerdo, con el uso corriente de los
nombres empleados.

b) Se consideraron como rocas frescas aquellas con H,O+ <2% y CO,<0,5%.

d) Todos los anilisis son re-calculados a 100, libres de H,O y CO.,,.
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e) Los limites de silice para los campos de picrobasaltos, basaltos, andesitas basalticas
y dacitas, son de 45, 52 y 63% en peso respectivamente y coinciden con los usados para
distinguir rocas ultrabasicas, basicas e intermedias (Carmichael et al. 1974). El valor 52% para
los basaltos es el aceptado en la clasificacion QAPE de Streckeisen.

f) Algunos limites se determinan, localizando su contraparte en la clasificacion QAPT.

La clasificacion TAS debe ser usada con las siguientes restricciones: (no estan todas)

1) La clasificacién es puramente descriptiva, no hay implicancias genéticas.

2) Es independiente de la asociacién de campo, excepto que la roca es volcanica.

3) La relacion FeO a Fe O, se toma del anilisis. Si no se ha determinado, un estado de
oxidacion estandar se calcula siguiendo el método de Le Maitre (1976).

4) La clasificacion no es aplicable para rocas que han sufrido enriquecimiento cristalino
(cumulatos) o han sufrido metasomatismo.

Los resultados son generalmente consistentes con los obtenidos en el diagrama

QAPE, cuando se dispone de analisis modales adecuados.

Las rocas que tienen contenidos de vidrio mensurables, clasifican como:

vitrifero 0 -20%
vitrico 20 - 50%
vitreo 50 - 80%

(nombre especifico: obsidiana, taquilita) 80 - 100%
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Fig. 2-7. Diagrama SiO, vs. Na,O+K O (TAS) para las rocas volcanicas (Zanettin 1984).
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Las clasificaciones no incluyen los nombres de rocas hipabisales (intrusiones someras)
o de rocas tales como diabasa (dolerita en Inglaterra) u otras rocas como carbonatitas
(catbonatos igneos), lamproitas/lamprofiros (diques y coladas maficas, ricas en volatiles
y generalmente alcalinas); espilitas (basaltos sédicos), o queratofiros (volcanitas sodicas
intermedias), charnoquitas, rocas meliliticas, etc.

Concepto de saturacion

Shand (1927) propuso una clasificacion quimica, balanceando paralelamente el contenido
de silice y alimina, que le permitié desarrollar el concepto de saturacion. El reconoce dos
grupos de minerales igneos, aquellos compatibles con cuarzo o tridimita (saturados) y
aquellos que nunca estan asociados con minerales de silice (subsaturados).

Minerales Feldespatos, Piroxenos (pobres en A-Ti), Anfiboles, Micas, Fayalita,
Saturacion | Saturados Espesartina-almandino, Titanita, Circon, Turmalina, Topacio,
en Magnetita, limenita, Apatito.
silice Minerales Leucita, Nefelina, Sodalita, Hauyna, Noseana, Forsterita, Andradita,
Sub-aturados | Perovskita, Melilita, Corinddn, Augita.

El concepto de desarrollo de saturacién en silice — SiO, — depende, tanto de la
concentracién relativa de silice, como de la concentracion de otros constituyentes quimicos
delaroca, que se combinan con ella para formar silicatos. Como ejemplo ilustrativo usaremos
las concentraciones relativas de SiO, y Na,O. La nefelina y el cuarzo, juntos son inestables y
reaccionan para dar albita estable:

Na,0.A1,0,.28i0, + 4 SiO, ---> Na,0.ALO.65i0, 6
2 NaAlSiO, + 4 SiO,, ----- > 2 NaAlSi, O,
Nefelina Cuarzo Albita

En un magma que cristaliza, los dos componentes de la izquierda se disuelven en el
fundido y se combinan para dar albita y la roca resultante es composicionalmente saturada
con respecto a la silice.

La albita, tiene una relacion SiO,:Na,O = 6:1, que es la relacion de los magmas desde la
cual la albita cristaliza y el fundido esta saturado. Si en el magma, la relaciéon es menor que
6:1 y mayor que 2:1, hay insuficiente cantidad de SiO, para combinarse con todo el Na,O y el
material resultante tiene albita y nefelina. Si la relacion es menor a 2:1, entonces no se forma
albita y todo cristaliza como nefelina, entonces se dice que la roca es subsaturada en SiO,.
Por el contrario si la relacion SiO,:Na,O es mayor que 6:1, hay exceso de SiO, y se forman
cuarzo y albita, siendo la roca sobresaturada. Si en cambio, la relacién es de SiO:Na O = 6:1,
la roca es saturada.

El otro componente importante en la composicién de todas las rocas igneas es el ALO ..
Que se expresa en proporcioén molecular, que es el porcentaje del 6xido dividido por su peso
molecular. (Prop. Mol. = % peso éxido/peso molecular.)

La saturacion de alumina, de acuerdo a Shand (1927), desarrolla tres clases de rocas:

ROCAS PERALUMINOSAS

La proporciéon molecular de [ALO, > (CaO + Na,0O + K O)] (valores mayores a 1)
(también se expresa como ASI o ACNK). El corindén aparece en la norma y los minerales
caracteristicos son: moscovita, topacio, turmalina, espesartita, almandino, sillimanita,
andalucita, cordierita, biotita.
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RoOCAS METALUMINOSAS

La proporcion molecular de [AL O, < (CaO + Na,O + K,0) > (Na,O + K O)] (valores
menores a 1). La anortita es prominente en la norma y contienen algunos minerales oscuros
tipicos como: biotita, hornblenda, di6psido, titanita y melilita.

ROCAS PERALCALINAS

En las cuales la proporcién molecular de [ALO, < (Na,© + K O)]. En la norma se
forman: Acmita, silicato de sodio y raramente silicato de potasio. Contienen minerales
alcalinos ferromagnesianos tales como: aegirina, riebeckita, richterita, acmita y fluorita.

3,0 P——— —TT T T T

|~ Metaluminoso Peraluminoso 7
26 -
22 .
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18 | % i s

- ot —
1,0

| Peralcalino |
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Fig. 2-8. Diagrama de saturacién de alimina de Shand, segin las relaciones de las proporciones moleculares de
alimina a 6xidos de sodio y potasio, versus alimina a éxidos de calcio, sodio y potasio, que definen los campos
peralcalino, metaluminoso y peraluminoso.
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Capitulo 3
Texturas

Introduccion

La Petrografia es la rama de la Petrologia que trata la descripcion y clasificacion de las
rocas. La gran variedad composicional, estructural y textural de las rocas igneas atestiguan
sobre la diversidad de condiciones bajo las cuales los magmas se enfrian y cristalizan. El
nucleamiento y crecimiento de los minerales y la eficiencia con que ellos se equilibran con
el liquido que se enfria y desde el cual se forman, son fuertemente dependientes de las
propiedades fisico-quimicas del sistema y de la velocidad de enfriamiento del cuerpo y de
la roca de caja. Por lo que las relaciones entre los minerales y/o vidtio, son algo mas que
meras descripciones de las rocas, sino que brindan importante ayuda en la interpretacion de
la génesis e historia de las rocas.

Fig. 3-1. Texturas bésicas: A) Vitrea. B) Secuencial. C) Porfidica. D y E) Deformada. F) Cristalobléstica.

-
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Los términos textura y estructura son tradicionales y su uso estd muy generalizado por
los petrégrafos, pero los limites ambiguos de aplicacion de los mismos ha llevado a muchos a
integrar estos dos términos bajo el concepto de Fabrica, aunque nosotros mantendremos el
uso del término textura para observaciones a escala pequefia y estructura para observaciones
mesoscopicas, aunque sin descartar el uso de fabrica. Las texturas de los diferentes tipos
de rocas pueden ser agrupados en seis tipos basicos: vitrea, secuencial, clastica, deformada
y cristaloblastica (Fig. 3-1). Los dos primeros son claramente igneas, mientras que las
restantes son metamorficas. Todos los demas tipos de fabricas son esencialmente variantes o
combinaciones de estos tipos basicos.

Las fabricas que se observan en las rocas igneas resultan de numerosos procesos que
pueden ser agrupados en dos categorfas principales. Las Texturas Primarias, que tienen lugar
durante la cristalizacion ignea y son el resultado de las interacciones entre los minerales y el
fundido. Las Texturas Secundarias, son alteraciones que tienen lugar después que la roca ha
alcanzado el estado sélido.

Texturas Primarias (interaccion fundido/cristal)

La formacién y crecimiento de cristales, tanto desde un fundido o en un medio
solido (crecimiento de minerales metamorficos), involucra tres procesos principales: 1)
Nucleamiento inicial del cristal; 2) Crecimiento subsecuente del cristal; y 3) Difusion de
las especies quimicas a través del medio que los rodea, hacia las caras de los cristales en
crecimiento.

¢
C

A B

\

AN WA

Fig. 3-2. A — El volumen de liquido disponible (gtis) disponible en cada vértice es mayor que para las caras. B — El
volumen disponible de liquido en el extremo de un cristal es mayor, lo que permite el desarrollo acicular del mismo.

La nucleamiento, es el paso inicial critico de desarrollo de un cristal. Cristales iniciales
muy delgados, tienen alta relacion de supetficie a volumen y por lo tanto una gran proporcion
de iones en la superficie. La superficie de los iones tiene cargas no balanceadas, porque
ain no se ha completado el desarrollo del enrejado cristalino, para balancear las cargas
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del interior. El resultado es una alta energfa de superficie de los cristales iniciales y por lo
tanto baja estabilidad. El agrupamiento de unos pocos iones compatibles en un fundido
que se enfria, tienden espontaneamente a agruparse, cuando se alcanzan las condiciones de
saturacién a una temperatura. En tales condiciones, la cristalizacion es posible, sin el requisito
previo del nucleamiento. Pero antes de que la cristalizacion sea posible, un tamafo critico de
agrupamiento o nucleos de cristales deben formarse. Esto requiere cierta sobresaturacién o
de sobreenfriamiento (enfriamiento del fundido por debajo de la temperatura de cristalizacion
del mineral).

Distintos estudios indican que los cristales con estructuras simples tienden a nuclearse
mas facilmente que aquellos de estructuras mas complejas. Por ejemplo, 6xidos (magnetita o
ilmenita) y olivino, en general se nuclean mas facilmente (con menos sobreenfriamiento, que
las plagioclasas, que tienen polimerizacion Si-O mas compleja).

El crecimiento de cristales, involucra la adicion de iones sobre los cristales existentes o
nucleos de cristales. En estructuras simples con alta simetrfa, las caras con alta densidad de
puntos en la red ({100} y {110}), tienden a formar caras mas prominentes (Fig. 3-2). En
silicatos mas complejos esta tendencia puede ser sobrecargada por crecimiento en direcciones
preferenciales, con cadenas sin interrupcion y enlaces fuertes. Asf las piroxenas y anfiboles
tienden a alargarse en las direcciones de las cadenas Si-O-Si-O y las micas tienden a crecer en
las direcciones de las hojas de los silicatos. En general las caras con baja energfa prevalecen
sobre las de alta energfa, considerando que cuando la energfa de un sistema es baja, es mas
estable. L.a energfa de superficie de las diferentes caras puede variar marcadamente con
el cambio de condiciones, asi que la forma de un mineral particular puede variar de una
roca a otra. Cuando el sobreenfriamiento se incrementa, los minerales cambian, desde bien
facetados a aciculares, dendriticos y finalmente esferuliticos.

Fig. 3-3. Plagioclasa “cola de golondrina”, en traquitas (longitud tablillas 0,22 mm).

Los procesos nucleamiento, crecimiento y difusion estan involucrados en el desarrollo
de los minerales, por lo que se deben considerar sus influencias relativas sobre las fabricas
de las rocas que resultan. A estos debe agregarse la velocidad de enfriamiento del magma. Si
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la velocidad de enfriamiento es muy lenta, el equilibrio se mantiene entre cristales y liquido,
pero si el enfriamiento es mas rapido, puede resultar un significativo sobreenfriamiento y
falta tiempo para que se pueda producir nucleamiento, crecimiento y difusion. La velocidad
de enfriamiento es una variable que tiene control externo y de gran influencia en la formacion
de los cristales, por lo que toda la informacion textural que se puede observar es utilizada
para su interpretacion.

Las relaciones de nucleamiento y crecimiento de cristales son fuertemente dependientes
del grado de sobreenfriamiento del magma. Originalmente el sobreenfriamiento mejora estas
relaciones, pero con el mayor enfriamiento decrece la cinética y se incrementa la viscosidad,
por lo que se inhiben estas relaciones. Como se ilustra en la Fig. 3-3, la maxima relacién
de crecimiento tiene lugar a altas temperaturas, que también produce la maxima relacion
de nucleamiento, porque es mas facil agregar atomos a las superficies de los cristales en
crecimiento, una vez que se forman los cristales embrionarios. Con el sobreenfriamiento se
inhibe progresivamente el crecimiento, porque los atomos tienen dificultad para moverse y
ubicarse en la superficie de los cristales en crecimiento, por lo que crecen pocos cristales y
es mas facil nuclearse como acumulaciones locales que moverse a cierta distancia. La Fig.
3-4 nos ayuda entender como la velocidad de enfriamiento afecta al tamafio de grano de las
rocas. El sobreenfriamiento tiene lugar cuando las temperaturas caen por debajo del punto
de fusion y antes que la cristalizacion tenga lugar. Por ejemplo, si la relacion de enfriamiento
es lento, sélo escaso sobreenfriamiento sera posible (temperatura Ta), ya que el nucleamiento
es muy lento y la relacién de crecimiento es muy alta. Asi pocos cristales se forman y ellos
adquieren gran tamafio, resultando una fabrica de grano grueso, que es comun en las rocas
pluténicas. En las rocas que se enfrian mas rapidamente, puede haber un sobreenfriamiento
significativo, antes que los cristales comiencen a cristalizar. Si las rocas son sobre-enfriadas
en Tbh, la relacién de nucleamiento excede a la relacién de crecimiento, y muchos cristales
pequefios son formados, resultando una fabrica de grano fino, tipica de rocas volcanicas.
Cuando hay muy alto grado de sobreenfriamiento (Tc) puede ser insignificante las relaciones
de nucleamiento y crecimiento, tal como ocurre en los liquidos solidificados a vidrio, con
pocos cristales o sin ellos.

Dos estadios de enfriamiento pueden crear una distribucién bimodal de tamafios de
grano. Enfriamiento lento seguido de uno rapido, es la tnica secuencia posible que puede
tener lugar cuando una cristalizaciéon comienza en la cdmara magmatica, seguido por la
apertura de un conducto por el que el magma migra hacia la superficie. Inicialmente el
magma puede estar débilmente sobre-enfriado y pocos cristales pueden formarse, situacion
que cambia con el fenémeno efusivo que da lugar a cristales de grano fino. Esta distribucion
bimodal del tamafio de grano, unos de tamafio considerablemente mayor a los otros, da
lugar a la textura porfidica. Los grandes cristales son denominados fenocristales y estan
rodeados por otros de grano fino denominados matriz, o pasta, o mesostasis (Fig. 3-1C).
Las rocas porfidicas se consideran plutdnicas o volcanicas en base a la granulometria de la
matriz. Si los fenocristales se encuentran dentro de una masa vitrea, la fibrica se denomina
vitrofirica. Si los fenocristales contienen abundantes inclusiones de otros minerales que
han sido englobados durante el crecimiento, la fabrica es poiquilitica (Fig. 3-5) y el mineral
incluyente es denominado oico-cristal.

La relacion de crecimiento depende tanto de la energfa de superficie de las caras como de
la relacion de difusion. Para una velocidad de enfriamiento constante, los cristales mas grandes
seran aquellos con estructuras mas simples (ellos también se nuclean mas tempranamente),
por ser mas facil la difusion de sus componentes. La velocidad de difusion es mas rapida a
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Fig. 3-4. Relacion entre nucleamiento cristalina en funcién de la temperatura por debajo del punto de fusion.

altas temperaturas y con materiales de baja viscosidad. La velocidad de difusién es asi baja, en
fundidos viscosos altamente polimerizados, tales como los ricos en silice que generalmente
estan mas frios que los fundidos maficos. Los iones pequefios, con baja carga se difunden
mejor en fundidos bdsicos y a alta temperatura, mientras que en los complejos altamente
polimerizados se difunden lentamente. En general la difusiéon en un fluido es mayor que
en un vidrio y a su vez en el vidrio es mayor que en un solido cristalizado. El agua baja
drasticamente es desarrollo de la polimerizacién en un magma, mejorando la difusion. Los
alcalis tienen un efecto similar, aunque menos notable. El grano muy grueso de muchas
pegmatitas, puede ser atribuido a la alta movilidad de las especies en fundidos ricos en agua,
en los cuales la cristalizacion es extremadamente lenta.

Fig. 3-5. Textura poquilitica.
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La nocién popular que los grandes cristales en una roca porfirica se habrian formado
tempranamente, en un ambiente de lento enfriamiento, no es universalmente valido. La
subita pérdida de una fase fluida rica en agua, puede también producir rapido ascenso de la
temperatura de cristalizacion y permitir el desarrollo de fabricas porfiricas en algunas rocas
plutoénicas.

Fig. 3-6. Textura spinifex, definida por el desarrollo esquelético fibroso de olivino.

Cuando la relacién de difusion no esta limitada, los cristales crecen libremente en un
fundido y tenderan a formar cristales euhedrales bien facetados. Cuando la relacion de
difusién es mas lenta que la relacién de crecimiento (como en los enfriamientos subitos o
en las lavas congeladas), los cristales tienden a desarrollar formas radiales u hojosas, dando
lugar a las texturas dendriticas, o en situaciones mas extremas a texturas esferuliticas. En
las lavas ultramaficas, tales como las komatiitas del Precambrico, cuando se enfrian pueden
llegar a desarrollar cristales muy largos de olivino, que pueden alcanzar hasta el metro, dando
lugar a la textura spinifex (Fig, 3-0). Este tamafio excepcional puede haber sido causado por
el rapido enfriamiento de olivino de estructura simple, en un magma de muy baja viscosidad
y no por enfriamiento lento. Piroxenos con textura spinifex de mas de cinco centimetros,
también han sido descriptos.

En los vértices de los cristales hay una cierta cantidad liquido con sus componentes, por
los cuales se disipa mas calor de cristalizaciéon que por las caras del cristal. Asimismo en los
angulos y vértices hay una alta proporcion de enlaces libres, lo que genera una expectativa de
mas rapido crecimiento, que sobre las caras, durante el rapido enfriamiento, lo que produce
los llamados cristales esqueletales. En casos extremos el crecimiento de las aristas puede
englobar bolsillos de fundido entre las caras. El crecimiento de los angulos de las plagioclasas
sobre-enfriadas crean las caracteristicas formas en cola de golondrina (Fig.3-3). Por supuesto
no se debe olvidar que cualquier movimiento del liquido en la cimara u homogenizacion de
los cristales, tiende a reducir los efectos limitantes de la difusion lenta.
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Fig. 3-7. Textura granofirica, en riolitas. (Chaschuil, Sierra de Famatina).

Lugares preferenciales de nucleamiento

Epitaxis: es el término general para describir la nucleamiento preferencial de un mineral
sobre otro pre-existente. En forma similar la estructura del mineral que constituye el sustrato
es un pre-requisito para el crecimiento epitaxial de una nueva fase. Los constituyentes
atémicos del nuevo mineral encuentran lugares favorables para acumularse formando nucleos
estables. El crecimiento de sillimanita sobre biotita 0 moscovita en las rocas metamorficas, o
el reemplazo de cianita, son ejemplos comunes de reemplazo directo por otros minerales. Las
estructuras de Si-Al-O en la sillimanita y en las micas tienen geometrias y tamafos de enlace
similares, por lo que la sillimanita tiende a formarse en areas de concentracién de micas.

La textura rapaquivi, corresponde al sobrecrecimiento de albita sobre ortosa y ocurre en
granitos donde la plagioclasa se desarrolla sobre un feldespato alcalino de estructura similar,
mas que por nucleamiento sobre el mismo (Fig. 3-8A).

Fig. 3-8: A: Textura rapaquivi. B: Textura esferulitica.
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Textura esferulitica, se desarrolla en rocas volcanicas silicicas, en la que agujas de cuarzo
y feldespato alcalino crecen radialmente desde un centro comun (Fig. 3-8B). La textura
variolitica es el desarrollo equivalente en rocas basalticas y resultan probablemente de la
nucleamiento de cristales de plagioclasa de desarrollo tardio. Ambas se considera que se
forman durante la devitrificaciéon de vidrios y seran tratadas con las fabricas secundarias.

La nucleamiento de minerales en las paredes de diques y de vesiculas, son también
comunes. El crecimiento de cristales alargados, generalmente cuarzo, con los ejes normales a
las paredes, desarrollan la textura peine, porque las columnas paralelas recuerdan los dientes
de un peine. La textura crescumulatica es similar y describe el crecimiento paralelo de cristales
alargados, que no estin en equilibrio, de olivinos, piroxenas, feldespatos o cuarzo, que
aparecen nucleados sobre paredes y como capas que pueden alcanzar algunos centimetros de
largo. Estas texturas suelen presentarse en plutones maficos bandeados, donde forma capas
multiples y en los margenes de los granitos.

Zoneado composicional: es un fenémeno comun, que ocurre cuando un mineral cambia
su composicion y su desarrollo tiene lugar durante el enfriamiento. L.a composicion de la
mayorfa de los minerales de solucion sélida, que estin en equilibrio con otros minerales
o liquidos, es dependiente de la temperatura. El zoneamiento composicional sélo puede
ser observado petrograficamente cuando el color o la posicién de extincion, varfa con la
composicion, como por ejemplo las plagioclasas. Si el equilibrio entre el cristal y el fundido se
mantiene, la composicién del mineral se ajustara con el descenso de temperatura, produciendo
un cristal homogéneo. El zoneado quimico, tiene lugar cuando el equilibrio no se mantiene y
capas de nueva composicion se agregan sobre las mas antiguas. El equilibrio composicional
requiere en la plagioclasa el intercambio de Si-Al y esto es dificultoso debido a la fuerza de
las uniones Si-O y Al-O. Como la difusién del Al es bajo, el zoneamiento de las plagioclasas
es bastante comun (Fig. 3-11). En el zoneamiento se espera comunmente que la plagioclasa
muestre el nicleo més rico en anortita y el borde mas albitico, que se denomina zoneamiento
normal. El zoneamiento inverso es el opuesto, con un interior mas sodico y el exterior mas
calcico y es raro en las rocas igneas, pero comun en plagioclasas metamorficas, en las que su
crecimiento es acompafado por el descenso de la temperatura. El zoneado oscilatorio, es un
tipo comun en las plagioclasas, porque el decrecimiento regular del contenido de anortita,
raramente es dominante en todo el perfodo de cristalizacién y se produce por cambios de las
condiciones en la cimara magmatica, como ser la inyeccién de nuevos pulsos de magma mas
basico y caliente, que generalmente pueden estar acompafiados por senos de corrosion en
los anillos de los cristales, que indican cambios composicionales abruptos. También puede
ser por perdida de agua que eleva el punto de cristalizacion, o entrada de agua en la cimara
que baja el punto de cristalizacion.

Secuencias de cristalizacion: Como regla los minerales de formaciéon temprana en los
fundidos no son significativamente sobre-enfriados y estan rodeados completamente por
liquido y desarrollan cristales euhedrales que forman todas sus caras cristalograficas. Cuando
mas cristales se generan, se va llenando la camara magmatica e inevitablemente empezaran a
chocar unos con otros, lo que impedira el desarrollo de algunas caras cristalograficas, dando
lugar a cristales con formas subhedras y anhedras. Finalmente se desarrollaran cristales
rellenando los dltimos espacios entre los mismos, dando lugar a los cristales intersticiales.

Minerales euhedrales de formacién temprana son generalmente los fenocristales en una
matriz afanitica. Algunos minerales zoneados pueden mostrar nicleos euhédricos que se han
formado cuando los cristales estaban suspendidos en un fundido y anillos anhedrales que se
formaron posteriormente cuando el fundido estaba abarrotado de cristales que interferfan
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entre si en su crecimiento. En general olivinos y piroxenas tienden a ser mas euhedrales que
feldespatos y cuarzo. Hunter (1987) demostré que aunque los cristales suspendidos en un
fundido tienden a formar granos euhedrales, una vez que ellos empiezan a interferir unos
con otros, se disuelven areas de las superficies en contacto, volviéndose mas redondeados.

Los gedlogos a menudo apelan al tamafio de grano como indicador de la secuencia
de cristalizacion. En las rocas porfiricas volcanicas, generalmente se considera que los
fenocristales se han formado antes de la matriz. Aunque esto cominmente es cierto, el
tamafio de grano es dependiente de las relaciones de nucleamiento y crecimiento y algunos
minerales de la matriz se han formado tempranamente por rapido nucleamiento pero con
mas lento crecimiento que los fenocristales. L.os megacristales euhedrales de feldespato-K,
que se encuentran en muchas rocas graniticas, se piensa que son de formacion tardia en la
secuencia de cristalizacion y no temprana, como suponen otros autores.

Otro indicador de la secuencia de cristalizacién esta basada en la relaciones de inclusiones.
Las inclusiones igneas serfan de formacion mas temprana que los cristales que las contienen.
En el caso del feldespato-K, sucle tener fabrica poiquilitica y las numerosas inclusiones
minerales, son indicadores de su formacién tardia. En la textura oofitica, por ejemplo,
se observa la inclusién de tablillas de plagioclasa dentro de clino-piroxena de formacion
posterior. Aunque hay en algunos casos evidencias de la cristalizacion simultanea de ambos
minerales. Flood y Vernon (1988) concluyen que ninguno de los clasicos criterios para
determinar la secuencia de cristalizacion es enteramente satisfactorio.

En sistemas graniticos someros ricos en agua, un unico feldespato alcalino puede
formarse, pero si el agua se pierde en forma subita, el punto de fusion baja rapidamente
resultando un sobreenfriamiento (ain a temperatura constante), lo que produce la rapida
cristalizacion simultanea de feldespato alcalino y cuarzo. Bajo estas condiciones, los dos
minerales no tienen tiempo de formar cristales independientes, sino que constituyen un
intercrecimiento con formas esqueletales que se denomina textura granofirica, y la roca en la
que domina esta fabrica se denomina granéfiro (Fig. 3-7). Una variante de grano grueso es
llamada textura grafica, donde la forma cuneiforme del cuarzo se desarrolla dentro de una
masa de feldespato potasico.

Fig. 3-9. Fenocristal de hornblenda con borde de oxidacion.



52 TEXTURAS

Reaccion y resorcién magmatica: En algunos sistemas los cristales tempranamente
formados reaccionan con el fundido para dar nuevos minerales. Por ejemplo la reaccién del
olivino con el fundido produce piroxena en el sistema SiO, — Mg SiO,, es comun observar
fenocristales de olivino con un manto de orto-piroxena, que se produce en la interfase
olivino-fundido.

Fig. 3-10. Fenocristales de cuarzo corroidos, redondeados y con bahias de disolucién, por la matriz silicica de grano

fino.

Otra reaccién que suele ocurrir tiene lugar cuando magmas hidratados alcanzan niveles
superficiales, donde por la subita perdida de presién escapan los volatiles lo que causa que los
fenocristales que contienen agua, tales como hornblenda y biotita, se deshidraten y oxiden,
dando finos anillos de 6xidos de hierro (Fig. 3-9).

El término resorcion se aplica a la re-fusion o disolucién de mineral en el fundido desde
el cual se han formado, como es el caso de fenocristales de cuarzo en riolitas, que son
parcialmente disueltos durante el ascenso y evolucion magmatica (Fig. 3-10). Los cristales
resorbidos comunmente tienen bordes redondeados y golfos, que se atribuyen al avance de la
resorcion; pero otros opinan que dichos fendmenos son el resultado del rapido crecimiento
que envuelve al fundido debido al sobreenfriamiento.

Movimientos diferenciales de cristales y fundido

El flujo en un fundido puede producir el alineamiento de minerales alargados o tabulares,
produciendo las fabricas de foliacion planar o de lineamiento. El alineamiento de microlitos de
plagioclasa en las rocas volcanicas, mostrando flujo alrededor de los fenocristales, definen la
textura traquitica (Fig. 3-16B). La orientacion al azar o falta de alineamiento de los microlitos,
define la textura pilotaxica o afieltrada. L.a mezcla heterogénea (mingling) de dos liquidos
magmaticos, tanto en una camara como en los flujos, puede crear un bandeado de flujo,
que son capas alternantes de diferente composicién. El bandeado y el alineamiento mineral
pueden también formarse en las proximidades de las paredes de las cimaras magmaticas.
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Los fenocristales suspendidos pueden arracimarse y adherirse por tension superficial
dando lugar a la llamada sinneusis por Vance (1969) y que puede ser el primer paso para
generar el crecimiento de maclas, porque su orientacion puede ser energéticamente favorable
para que dos cristales del mismo mineral se adhieran entre si. La acumulacién de multiples
granos que se adhieren a fenocristales se denomina textura cumulofirica. Sila acumulacién es
esencialmente de un tnico mineral, da lugar a la textura glomeroporfirica.

Texturas cumulaticas

Histéricamente se considerd que los cristales se acumulan ya sea por hundimiento o por
flotacién, debido al contraste de densidad con el fundido del cual se separan, pero mas
recientemente se ha propuesto la alternativa que ellos se forman en las proximidades del
techo, de las paredes o del piso de la cimara magmatica.

Fig. 3-11. Bandeado magmatico en los granitos de la Sierra de Mazan, con un espesor de 6 m. Las variaciones
texturales, responden a sucesivos pulsos intrusivos en el techo de una cimara magmatica.

En el caso ideal, los cristales de formacion temprana de una o mas especies minerales, se
acumulan en contacto mutuo, con un liquido remanente intersticial, que ocupa los espacios
entre los cristales y que desarrollan varias texturas distintivas, desde la cuales el modo de
cristalizacion puede ser deducida.

La distinciéon mas simple corresponde a los ortocumulatos, en los que los cristales se
acumulan y estan incluidos en material fundido intersticial (Fig. 3-12A) y los adcumulatos
en los que el liquido intersticial ha sido expulsado y los cristales acumulados contintan
cristalizando hasta estar en contacto mutuo (Fig. 3-12B-C), que es casi un cumulato
monomineral con pocos cristales extrafios en los intersticios. Puede suceder que se logre un
equilibrio textural, que da lugar a una fabrica poligonal (textura en mosaico), que se aproxima
a la que desarrollan los granos durante el crecimiento y compactaciéon. Hunter (1987) hace
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Fig. 3-12. A: Ortocumulato de plagioclasa. B: Adcumulato de plagioclasa. C: Adcumulato de plagioclasa- olivino y
piroxeno. Plagioclasa en blanco; olivino en gris; piroxeno en cuadriculado; oxido de hierro en negro. Los cristales
cumulus estdn delineados con lineas de puntos.

notar que los angulos diedros entre minerales en contacto, se desarrollan en estadios tardios
de fundidos atrapados, caracter que es casi constante en los adcumulatos.

En los minerales tardios que tienen nucleamiento lento, ellos envuelven a los granos de
cumulus, dando lugar a la textura poiquilitica, pero los oico-cristales pueden ser tan grandes,
que los intersticiales son dificiles de reconocer en la pequefia area de las secciones delgadas.
Un gran oico-cristal también requiere intercambio entre el liquido intersticial y el reservorio
magmatico principal, que provee sus componentes para poder formar otros minerales. A este
adcumulato se lo denomina hetero-adcumulato y finalmente el término mesocumulato se
aplica a las fabricas cumulaticas que son intermedias entre orto- y adcumulatos.

Maclas primarias

Una macla es un intercrecimiento de un mineral con dos o mas orientaciones
cristalograficas, que guardan relaciones especiales entre ellas. Las maclas primatias o de
crecimiento se pueden formar sineusis en mezclas durante la cristalizacion desde un fundido,
como por ejemplo la macla de Carlsbad de los feldespatos (Fig. 3-13) o por el llamado
nucleamiento por error, que es probablemente el proceso dominante que produce el maclado
primario. El nucleamiento por error tiene lugar durante un periodo de rapido crecimiento,
que reduce rapidamente la sobresaturacion o el sobreenfriamiento. Las maclas repetitivas de
albita, serfan el resultado de errores de nucleamiento durante el crecimiento (Fig. 3-14).

Fabricas volcanicas

Las rocas volcanicas tienden a enfriarse rdpidamente y forman numerosos cristales
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Fig. 3-13. Macla de Catrlsbad en sanidina-ortosa.

pequefios. Los fenocristales son una excepcién y son el resultado del enfriamiento lento en la
camara magmatica, antes de la erupcion. Durante la erupcion el liquido remanente cristaliza
en cristales tabulares finos o equidimensionales formando la pasta o matriz. Los cristales de
la pasta son llamados microlitos (si tienen tamafio suficiente para producir birrefringencia)
o cristalitos (si no lo tienen). Los microlitos bajo el microcospio suelen ser denominados
microfenocristales. Ellos son formados durante la erupcion y representan a minerales con
mas alta relacién de nucleacion y crecimiento que la masa fina que los rodea.

Fig. 3-14. Cristal zoneado de plagioclasa, con maclado polisintético.
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Los basaltos cristalizan rapidamente, porque estin muy calientes y los minerales
dominantes tienen estructuras simples, de los que resultan fabricas con una densa red de
microfenocristales de plagioclasa y piroxenas granulosas, con cristales pequefios de magnetita.

El vidrio solidifica como material intersticial. L.a cantidad de vidrio en las rocas basalticas
es generalmente menor que en las silicicas, pero la cantidad puede variar considerablemente,
desde virtualmente ausentes, hasta dominante en los basaltos vitreos que se enfrfan en contacto
con el agua. La textura oofitica (Fig. 3-15) corresponde a una red de microfenocristales
de plagioclasa tabulares incluidas en grandes fenocristales de piroxeno, que pueden o no
estar asociados con vidrio. Esta textura grada a sub-ofitica, que esta formada por piroxenas
pequefias incluidas en plagioclasa, y también grada a textura intergranular, en la que los
cristales de piroxeno y plagioclasa son de tamafios similares y el vidrio o sus productos de
alteracion estan subordinados. La textura intergranular grada a intersertal, cuando el vidrio
intersticial o sus alteraciones es un componente importante. Cuando el vidrio es abundante
pero no dominante e incluye microlitos o microfenocristales, la textura se denomina hialo-
ofitica, que a su vez grada a hialo-pilitica, cuando el vidrio se vuelve dominante y en la que
las piroxenas y plagioclasa se encuentran como pequefios microlitos.

Fig. 3-15. Textura oofitica, definida por cristales grandes de piroxeno que engloba tablillas de plagioclasa, orientadas
al azar.

La textura holo-hialina (vitrea) es mas comun en los flujos de riolitas y dacitas. Si la roca
tiene > 80% de vidrio se denomina obsidiana, aunque algunos autores prefieren restringir
el término a los vidrios mas silicicos y se refieren a las variedades de composicion basdltica
como taquilita o vidrio basaltico. La obsidiana es de color muy oscuro a despecho de su
naturaleza silicica, porque el vidrio es oscurecido por pequefias cantidades de impurezas. Los
vidrios de las lavas silicicas no necesariamente son causados por rapido enfriamiento, porque
los flujos de obsidiana son demasiado voluminosos para que se enfrien rapidamente.

El lento movimiento al igual que el bajo nucleamiento y difusiéon puede impedir la
cristalizacion, produciendo estas rocas vitreas. Los términos texturales describen los cristales
orientados al azar, pero cuando estos estan orientados se utiliza el término textura traquitica,
que identifica la orientacion subparalelo de los microlitos de feldespato que denotan las lineas
de flujo de la lava (Fig. 3-16B). Mientras que la textura intergranular se observa que entre los
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Fig. 3-16. A: textura intergranular. B: Textura traquitica.
microlitos orientados de feldespato se desarrollan granos dispersos de augita (Fig. 3-16A).

Las burbujas entrampadas creadas por el gas que escapa son de formas subesféricas y son
llamadas vesiculas. Las mismas tienden a elevarse en los magmas basalticos menos viscosos
y a concentrarse proximos a la superficie de los flujos. Hay una gradacién completa desde
basalto, basalto vesicular y escoria con el incremento de las vesiculas. Las vesiculas que estan
rellenas por minerales tardios, tales como zeolitas, carbonatos u 6palo, son denominadas
amigdalas. La contraparte silicica de la escoria se denomina pumita, que tipicamente es clara
y espumosa, y las muestras frescas flotan en el agua.

Fabricas piroclasticas
Las rocas piroclasticas son producto de la actividad volcanica explosiva y su clasificacion

esta basada en la naturaleza de los fragmentos piroclasticos o tefra. La ceniza que compone a
los piroclastos es comunmente una mezcla de roca pulverizada y vidrio primario.

Fig. 3-17. Fiammes en ignimbrita riolitica.
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Las vesiculas formadas en la pumita rapidamente expandida son usualmente destruidas.
El vidrio intersticial forma fragmentos con cispides o espiculas de tres puntas. Como los
fragmentos estan comunmente calientes en el flujo piroclastico, ellos se deforman en forma
ddctil y se aplastan. Este tipo de bandeamiento y otras estructuras causadas por compresion
y deformacién resultantes del asentamiento y acumulacién, se denominan colectivamente
fabricas eutaxiticas. Fragmentos mayores de pomez pueden acumularse sin modificaciones
y muestran evidencias de haber sido estrujadas con la eliminacion de las burbujas. Si todo el
gas es expulsado, la pumita toma el color negro de la obsidiana y los fragmentos aplastados
son llamados fiammes (Fig. 3-17).

Fig. 3-18. A: Lagrimas de Pelé. B: Cabellos de Pelé. Islas Hawaii.

En las lavas fluidas como los basaltos, la explosion de las burbujas expulsa un fino rocio
que cae como vidrio o finas bolillas que son denominadas “lagrimas de Pele” (en honor a
la diosa Pele de Hawai), o el vidrio se estira como delgados hilos denominados “cabellos de
Pele” (Figs. 3-18A y B). La caida de cenizas desde el aire puede acumularse en capas sucesivas
o sobre un unico nucleo de ceniza, formando una esfera denominada lapilli acrecionario. El
depésito consolidado de tal tipo de lapilli es denominado toba pisoolitica.

Texturas secundarias (cambios post-magmaticos)

Las texturas secundarias son aquellas que se forman después que la roca ignea estd
completamente solida. Este proceso no involucra fundido y por lo tanto es metamorfico.
El proceso de cristalizacién no cesa necesariamente cuando el magma se vuelve solido, ya
que la temperatura permanece relativamente alta y fendmenos de re-cristalizacion y de re-
equilibrio quimico y térmico tienen lugar. Por ejemplo los grandes plutones pueden retener
temperaturas equivalentes al alto grado de metamorfismo por miles de afios lo que ofrece
una amplia oportunidad para que estos procesos tengan lugar. Los procesos en estado sélido
que resultan del calor igneo remanente son llamados auto-metamorficos.

La maduracién de Ostwald es un proceso de templado (o maduramiento textural) de
los cristales en un ambiente estatico. Hunter (1987) observé diferencias de curvatura en los
limites de los granos que conducen a su crecimiento por maduracion de Ostwald, hasta que
los limites se vuelven rectos (Fig. 3-19) y los limites de los granos migran hacia sus centros
de curvatura. Pequefios granos con curvatura convexa hacia fuera son asf eliminados por las
superficies de granos vecinos mas grandes, con curvatura convexa hacia adentro de los que
invaden. Si el proceso alcanza equilibrio textural en un sélido se formaran granos de tamafio
similar, de bordes rectos y con intersecciones triples a 120°. Esta textura de equilibrio es
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comun en rocas metamorficas mono-minerales (cuarcitas o marmol) y particularmente en
régimen casi estatico.

LLa mayorfa de las rocas fgneas no son mono-minerales y por lo tanto raramente alcanzan
una buena textura de equilibrio. Las diferencias relativas en la energfa de superficie de los
diferentes minerales y de tamafio de grano permiten comunmente el desarrollo de fabricas
de interpenetracion. La maduraciéon de Ostwald, elimina granos pequefios a favor de los
grandes y en los estadios tempranos de crecimiento, produce una distribuciéon uniforme de
tamafios de grano. En las rocas volcanicas, los granos iniciales pequefios, son mucho menos
estables que en las pluténicas y la matriz recristaliza rapidamente. El vidrio es particularmente
inestable y rapidamente se desvitrifica y es reemplazado por granos finos de mineral. Pero
las volcanicas que se enfrfan rapidamente a bajas temperaturas y con restricciones cinéticas,
desarrollan re-cristalizacion temprana. La retencion de las fabricas magmaticas es asi muy
buena en las rocas fgneas, pero algunos tipos de re-cristalizacion en estado sélido son bien
conocidos y son tratadas a continuacion.

Fig. 3-19. Maduracién de Ostwald, en una roca monomineral. Los limites de los granos tienen curvatura negativa
(concava hacia adentro), que al migrar hacia el centro de curvatura, eliminan los granos pequefios y establecen una

granulometria uniforme, con texturas de mosaico poligonal con angulos de interseccion en equilibrio a 120°.

Transformaciones polimérficas

Diversos minerales tienen mas de un estado estructural y las diferentes formas estructurales
de la misma sustancia quimica se denominan polimorfos, como por ejemplo grafito-diamante,
cianita-andalucita-sillimanita, calcita-aragonita y los diferentes polimorfos de la SiO, o de los
feldespatos. Una estructura es estable en un rango particular de condiciones de presion y
temperatura, de manera que un polimorfo se transforma en otro cuando dichas condiciones
cambian. Durante el enfriamiento y despresurizacién por ascenso, el magma puede cruzar
estos limites de estabilidad de los polimorfos, de lo que resultan sus transformaciones.

Las transformaciones por desplazamiento, involucran sélo el cambio de las posiciones
de los atomos o el cambio de los angulos de enlace. Un ejemplo clasico es la transicion, por
enfriamiento, de cuarzo-alto a cuarzo-bajo, en la que la estructura hexagonal del cuarzo-alto,
invierte a la estructura trigonal del cuarzo-bajo.

Las transformaciones reconstructivas, como la de grafito-diamante, o tridimita-cuarzo
alto, involucran la ruptura y reforma de los enlaces. Las transformaciones por desplazamiento
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ocurren rapidamente, de manera que un polimorfo se transforma en otro, ni bien su
campo de estabilidad es alcanzado, mientras que en las transformaciones reconstructivas el
polimorfismo es menos facil y un polimorfo puede permanecer en el campo de estabilidad
de otro.

Las transformaciones polimoérficas son comunes en muchos minerales, incluyendo
cuarzo y feldespatos, pero puede ser dificil su reconocimiento textural, porque las evidencias
de su fase inicial puede haber sido completamente borrada y solo se reconoce el reemplazo
polimérfico. Si el mineral que formé la fase inicial es distinguible, el reemplazo polimérfico
puede ser un pseudomorfo del original. Por ejemplo, el cuarzo alto cristaliza como
fenocristales en algunas riolitas, formando dipirimides hexagonales. En la transformacion
por desplazamiento, el cuarzo alto puede invertir a 573° C y a presién atmosférica a cuarzo-
bajo, pero las formas originales de los fenocristales se mantienen sin cambios.

Maclas secundarias

Pueden formarse por procesos secundarios en minerales pre-existentes, tales como en
las transformaciones polimérficas o por deformaciéon. Las maclas de transformacion son
causadas cuando una estructura de cristal de alta temperatura invierte a un polimorfo de
baja temperatura. Como las estructuras de alta temperatura tienen mas energfa vibratoria,

generalmente exhiben mayor grado de simetria que la alternativa de baja temperatura.

- n X = -

Fig. 3-20. A: Plagioclasa con maclado polisintético e inclusiones euhedrales de feldespato potasico. B: Plagioclasa
maclada con zoneamiento determinado por disolucién y crecimiento. C: Plagioclasa con maclado polisintético.
D: Plagioclasa reemplazando a microclino, con formacién de mirquetitas. E: Desarrollo de pertitas de albita en
microclino.F: Desarrollo secundario de maclado en “tartain” del microclino, con inclusiones de albita subhedral.



ALEJANDRO TOSELLI 61

Como la simetrfa baja con el enfriamiento, la forma tipica de alta temperatura elige dos o
mas alternativas de orientacion de baja simettfa. Si la totalidad del cristal asume una alternativa,
no se forman maclas, pero si diferentes partes del cristal eligen diferentes alternativas, se
producen desplazamientos que se relacionan mediante maclas entre si. Este es el origen del
maclado del microclino “cross-hatched” o “tartan” (Fig. 3-20F), que se produce cuando la
ortosa de alta temperatura invierte a la estructura triclinica de baja temperatura tipica del
microclino. En la plagioclasa las familiares maclas polisintéticas de albita, se atribuyen a una
inversion del sistema monoclinico al triclinico, pero que no ocurre en las plagioclasas de
composicion intermedia, que muestran maclas primarias resultantes de nucleamiento por
error durante el crecimiento. Las maclas ciclicas en cuarzo y olivino, son otros ejemplos de
maclas de transformacion.

Las maclas también pueden formarse por deformacioén de rocas en estado sélido. Las
maclas de deformacién en plagioclasa pueden ocurrir sobre la ley de albita, pero usualmente
no tienen la forma extremadamente regular de las lamelas que se forman por el descenso de
temperatura. La calcita también desarrolla maclas en respuesta a la deformacién ductil.

Desmezcla

Involucra a una solucién sélida cuya mezcla de solucién sélida es limitada con el
enfriamiento. Tal vez el ejemplo mejor conocido es el de los feldespatos alcalinos, que por
desmezcla se produce la separacién de feldespato-Na y feldespato-K. Cuando desde el
feldespato potasico se separan lamelas de albita, la fibrica se denomina pertitica (Fig, 3-20E);
pero cuando ocurre lo contrario y se segregan lamelas de feldespato potasico desde albita, se
forman las anti-pertitas (Fig. 3-20A).

La ex-solucién también ocurre en piroxenas, desde clino-piroxenas altas en Ca se
separan lamelas de orto-piroxenas bajas en Ca. Pigeonita es una mezcla intermedia que se
encuentra s6lo en rocas volcanicas o enfriadas rapidamente, por lo que no puede producirse
la desmezcla.

En los anfiboles también se pueden observar fenémenos de exsolucion. Asimismo
algunos silicatos maficos pueden exsolver 6xidos de Fe y Ti. En anortositas, piroxenos a
alta temperatura y presion pueden disolver considerable cantidad de Al, que se exsuelven
como lamelas de plagioclasa con el enfriamiento y a presiones mas bajas. El color rojo que es
comun en algunos feldespatos potdsicos es causado por la ex solucién de hematita de grano
muy fino.

Los ocelli (ojos) son cuerpos esféricos u ovoides de pocos milimetros a centimetros que
se presentan en algunas rocas igneas. Algunos parecen ser el resultado de inmiscibilidad
liquida o un fenémenos de exsolucion primaria. Otros son probablemente el relleno de
amigdalas y otros pueden ser burbujas de mezcla de magmas.

Reacciones secundarias y de reemplazo

Las reacciones sélido-sélido y sélido-vapor son procesos que dominan durante el
metamorfismo, pero como hemos visto las rocas igneas plutonicas permanecen durante
largo tiempo a alta temperatura, por lo que sus productos aunque no son diferentes a los
tipicamente metamorficos se los denomina procesos auto-metamorficos, porque forman
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parte de los procesos de enfriamiento de las rocas igneas.

Los procesos autometamorficos son mas comunes en los cuerpos pluténicos que en
los volcanicos, porque permanecen a elevada temperatura durante mucho tiempo. Los
procesos diagenéticos y de alteraciéon no son considerados autometamorficos. Mayormente
las reacciones autometamorficas involucran minerales a temperaturas moderadas en un
ambiente en el cual el agua es liberada desde fundidos residuales o es introducida desde el
exteriot, por lo que involucran fenémenos de hidrataciéon que se denominan alteraciones
deutéricas.

Las piroxenas son minerales maficos primarios comunes en una gran variedad de rocas.
Si el agua penetra en ellos a temperaturas bajas, el piroxeno se transforma en anfibol dando
lugar al fenémeno de uralitizacién. Este anfibol puede ser un tnico cristal de hornblenda, o
agregados de hornblenda o de actinolita fibrosa.

La biotitizacion es un procesos similar de hidratacién o alteracion deutérica que produce
biotita desde piroxena o mas cominmente desde hornblenda. Como la biotita tiene poco Ca,
epidota puede formarse con el que se libera durante la alteracion de la hornblenda.

La cloritizacion, es la alteracion de cualquier mineral mafico en clorita. La clorita es un
filosilicato muy hidratado y cominmente reemplaza a minerales maficos menos hidratados
a bajas temperaturas, cuando hay disponibilidad de agua. Piroxenas, hornblendas y biotitas,
sufren comunmente alteracion cloritica, ya sea comenzando desde los bordes o aprovechando
los planos de clivaje.

La sericitizacion, es el proceso por el cual los feldespatos son hidratados para producir
sericita, que es una mica blanca de grano fino. Iones K+ son requeridos por la plagioclasa
para que se altere a sericita. EI K+ puede ser liberado en la cloritizacién de la biotita. El
feldespato-K no requiere K extra y puede estar sericitizado como la plagioclasa.

La saussuritizacién es la alteracion de la plagioclasa en epidoto. Las plagioclasas mas
calcicas son estables a altas temperaturas y menos estables que las sodicas a bajas temperaturas,
por lo que las plagioclasas calcicas se alteran mas facilmente que la albita, liberando Ca y Al,
pata formar epidota (+/- calcita y/o sericita).

El olivino es facilmente alterado cuando se enfrfa, siendo reemplazado por serpentina o
por iddingsita de color marrén oscuro.

El término simplectita se aplica a intercrecimientos de minerales de grano fino que
se reemplazan mutuamente, en forma parcial o total. El reemplazo completo es comun y
forma pseudomorfos. Los agregados de Uralita de hornblenda o actinolita, que reemplazan
al piroxeno son ejemplos del fenémeno, al igual que biotitat+epidota reemplazando a
hornblenda.

La mirmequita es un intercrecimiento dendritico de cuarzo dentro de un cristal Gnico
de plagioclasa. El cuarzo aparece como vermes en las secciones delgadas, que extinguen
simultaineamente, indicando que ellos son partes de un unico cristal de cuarzo. Las mirmequitas
son comunes en rocas graniticas y ocurren preferentemente donde la plagioclasa esta en
contacto con el feldespato potasico. Las mirmequitas parece que han crecido desde el limite
entre los feldespatos, donde la plagioclasa mas célcica reemplaza al feldespato potasico, la
SiO, sobrante, cristaliza como cuarzo, ya que el componente anortita de la plagioclasa, tiene
menos SiO, que el feldespato-K (Iig. 3-20D). Las mirmequitas se forman comunmente
durante el enfriamiento de los granitos pero también lo hacen en las rocas metamorficas.

La desvitrificacion es la cristalizacion secundaria de vidrio en agregados minerales de
grano fino. El vidrio de por si es inestable y rapidamente es reemplazado por minerales mas
estables cuando la cinética lo permite. El vidrio baséltico hidratado puede ser reemplazado
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por productos de oxidacion-hidratacién colectivamente llamados palagonita. Las rocas
vitreas mas silicicas se devitrifican dando una masa microgranular de pequefios granos
interpenetrados equidimensionales de feldespato y minerales de silice, que es llamada fabrica
felsitica. A veces la desvitrificacion del vidrio puede producir agregados radiales de cristales
de cristobalita, tridimita y feldespato, llamadas esferulitas. Las vesiculas formadas por gases y
rellenadas por cristales se denominan amigdalas.

Deformacion

La deformacion en las rocas solidas puede producir diferentes fabricas, que en general
son tratadas por el metamorfismo. Pero hay deformaciones que tienen lugar en la etapa de
post-cristalizacién de las rocas igneas. Por ejemplo la foliacion se forma en algunas rocas
igneas a altas temperaturas y con la roca en estado suficientemente ductil para deformarse. La
compactacion de los depositos piroclasticos, produce un efecto de aplanamiento que le da un
aspecto de foliacion. La deformacion también produce extincion ondulosa, que se observa
por el aspecto ondulante que toma la extincién debido a la deformacion de la estructura
cristalina de un mineral, como por e¢jemplo en el cuarzo.
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Capitulo 4

Volcanismo

Introduccion

El volcanismo es el proceso geoldgico mas espectacular a la observacién humana ya que
ocurre en perfodos cortos y muestra en forma categorica la actividad enddgena de nuestro
planeta. Corresponde a la erupcion de magmas sobre la superficie terrestre, donde se enfria
rapidamente bajo diferentes condiciones.

Las rocas volcanicas deben ser estudiadas en todas las escalas, desde global a microscépica.
Aqui comenzaremos con los aspectos generales de las erupciones considerando las escalas
medias de afloramientos, formas y dep6sitos volcanicos, que son a la vez los mas dramaticos
y familiares.

Las rocas igneas que cortan a la corteza y alcanzan la superficie forman los edificios de
rocas volcanicas, ya sea como coladas o como dep6sitos piroclasticos.

Los sistemas magmaticos proximos a la superficie, pueden ser divididos en dos amplias
categorias, cada uno con diferentes flujos de energia y modos de erupcion. Primero estan
los magmas cuyo contenido de gas disuelto es suficientemente bajo como para que ellos
no hiervan, o bien lo hagan en forma tranquila. Los segundos son los magmas que hierven
violenta y explosivamente, ya que contienen mayor cantidad de gas disuelto. Asi los magmas
erupcionados desde los volcanes pueden ser emitidos como coladas de lava o como eyectos
piroclasticos (lamados tefra). Durante la historia de actividad de un volcan, el modo de
erupcion cominmente fluctia entre estos dos extremos.

En sentido diferente, las erupciones volcanicas pueden ser centrales o fisurales.

En una erupcién central, el magma es extruido desde una salida localizada, que construye
un edificio conico, que comunmente se llama “volcan”, como los correspondientes a zonas
de colision de bordes continentales activos y a los arcos de islas.

Otros magmas son extruidos desde largas fracturas de la corteza que dan lugar a las
llamadas erupciones fisurales a partir de las cuales se extruyen los mayores volimenes
volcanicos de nuestro planeta, como son los de las dorsales medio-ocednicas y los plateau
lavicos continentales.

Las extrusiones muestran diferentes comportamientos dependiendo de su composicion,
que se relaciona en gran medida con la viscosidad. Los magmas de baja viscosidad, dan
origen generalmente a flujos de lava y edificios volcanicos en escudo, p. ¢j. islas Hawai. Por
el contrario el aumento del contenido de SiO2 y de volatiles da lugar a erupciones explosivas
con eyeccion de grandes volumenes de tefra, dando lugar a la formacion de las calderas
(volcanismo pliniano) p.¢j. Cerro Galan en la Puna de Argentina. Entre estos dos extremos
tenemos los tipos: estromboliano, vulcaniano y peleano.
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Fig. 4-1. Tipos de erupciones volcanicas.

Las erupciones volcanicas estan condicionadas esencialmente por su composicion,
viscosidad, temperatura y contenido de volatiles, que dan como resultado caracteristicas
particulares de la actividad eruptiva, que permiten su clasificacion de la siguiente manera:

Volcanismo Hawaiano o volcanes en Escudo

Constituyen las efusiones mas tranquilas, con extrusiéon de lavas muy fluidas de
composicion basdltica. A veces suelen alternar con estadios mas activos con efusiéon de
eyectos correspondientes a cenizas basicas, brechas y aglomerados, todos de desarrollo local
y poco voluminosos.

Fig. 4-2. Volcan en escudo, Emi Koussi, Macizo de Tibesti, Sahara.
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Los volcanes en escudo se construyen alrededor de un centro eruptivo, desde el que se
producen delgadas capas lavicas que se acumulan en forma sucesiva.

Este volcanismo es generalmente de intraplaca y constituye generalmente cadenas de
islas.

La construccién de un volcan en escudo es un largo proceso, en el que cada erupcion
individual contribuye a la construccién del volcan, que muestra un cono muy amplio con
suave pendiente. La mayorfa de estos volcanes se desarrollan en dreas ocednicas, como islas
y en zonas continentales se destacan algunos volcanes de Aftica oriental, como el volcan
Emi Koussi, en el Macizo de Tibesti (Sahara). Algunos presentan un estado transicional con
actividad mas explosiva y tipos de magma mas viscosos, que dan lugar a volcanes compuestos,
como el Etna.

Fig. 4-3. Estrato volcan Lican Cabur (San Pedro de Atacama, Chile).

Volcanismo estromboliano

Es caracteristico por una actividad explosiva intermitente, resultado de la liberacion
periddica del excedente de presién gascosa. L.a mayor parte de la actividad consiste en
la eyeccién de bombas y escorias incandescentes, acompafiadas de escasa ceniza y pobre
efusion de lavas. Debido a la poca altura a la que es proyectado el material, se produce una
copiosa acumulacién proximal, que excede el dngulo de reposo (aprox. 33°), lo que origina
que la redistribucién del material se produzca por movimientos de masa gravitatorios, muy
frecuentes en los conos de este tipo. El magma es generalmente de composicion intermedia
a basica y de mayor viscosidad que los de tipo hawaiano. Este volcanismo es tipico del sur de
Italia, caracterizado por lavas alcalinas ricas en potasio.

Volcanismo Vulcaniano

Constituye a los estrato-volcanes o volcanes compuestos, que estan formados por la
alternancia de flujos de lava y material piroclastico. Un cono empinado con un crater en la
cima es la estructura mas simple, pero la alternancia de efusiones tranquilas, con actividad
explosiva, provoca cambios frecuentes en la forma del crater y la apertura de nuevas fisuras
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y escapes, produce nuevos crateres, sobre los flancos del cono original. Tipicamente se
desarrollan diques y filones capa dentro de la pila volcanica, asi como coladas volcanicas y
cenizas. Las andesitas son los productos volcanicos mas tipicos y se asociacion con dacitas y
riolitas. La actividad explosiva intermitente que tiene lugar en el conducto central, da lugar a
la configuracién tipica de los estratovolcanes (Fig, 4-3).

LLa composicion magmitica es diferente a los casos anteriores ya que, si bien puede variar
desde basica (basaltos) a 4cida (dacitas y riolitas) es mas frecuentemente intermedia a félsica
(andesitas).

Generalmente las efusiones comienzan con la formacién de una nube eruptiva oscura
de cenizas mezcladas con lapillo, bombas y muchas veces con explosiones hidromagmaticas.
Las tefras, en su mayorfa sélidas, constituyen conos de cenizas vitreas o liticas, brechas y
mantos de cenizas de caida, con mayor dispersion areal que las coladas. Segin Self (1982), los
magmas ricos en cristales son mas propensos a este tipo de erupcion, aunque existen todas
las gradaciones entre los tipos estrombolianos y vulcanianos (Walker 1982).

Este tipo de vulcanismo se produce en zonas de colisién, con subsidencia de la placa
oceanica debajo de la continental, como en el borde occidental de América del Sur, en
la Cordillera de los Andes, que constituyen los picos mas elevados y cuya conformacion
responde a estratovolcanes, como Ojos del Salado en la frontera Chileno-Argentina o el
Santa Helena en USA.

El VEI es el producto combinado de: A) Volumen total de productos expulsados por

IEV [CLASIFIC. DESCRIPC.  JALTURA [VOLUMEN PERIODOS  [EJEMPLO TOTAL

ERUPCION COLUMNA, MATERIAL ERUPC.
ERUPTIVA WRROJADO HISTOR.

0  |[Hawaiana No-explosiva  [<100 m >1000 m3 Diaria Kilauea ~ |feseeeeee
Estromboliana Ligera 100-1000 m  [=10000 m3 Diaria Estromboli |-

B |Volcanianal [Explosiva T—5km ~1000000 [Semanal Galeras, 3477
estromboliana m3 1992

3 [Volcaniana \Violenta 5=15 km <10000000 Anual Nevado del Ruiz|868
(sub-pliniana) m3 1985

4 [Molcaniana (Cataclismica |10 - 25 km 0,1 Km3 Cada 10 afios |Galunggung, [278
(subpliniana)/ 1982
Pliniana

B [Pliniana Paroxismica  |> 25 km > 1 km3 Cada 100 afios|St. Helena 198084

6  |Pliniana/ Colosal > 25 km >10 km3 Cada 100 afios [Krakatoa 39
Ultra-pliniana 1883
krakatoana)

7 Ultra-pliniana rSuper— = 25 km =100 km3 Cada 1.000 [Tambora 1815 4
(krakatoana) \Colosal ARDS Maipo 500.000

adC

B8 [Ultra-pliniana Mega- > 25 km >1000 km3 Cada 10.000 [Toba, 69.000 |1

krakatoana) Colosal AfDS adC.

Tabla 4-1. indice de explosividad volcanica (VEI).

el volcan. B) Altura alcanzada por la nube eruptiva. C) Tiempo de duracion de la erupcion.
D) Inyeccion en la troposfera y estratosfera de los productos expulsados. Modificado de
Newhall y Self (1982)

Volcanismo Peleano

Tiene lugar por eyeccion de magmas viscosos, intermedios y 4cidos, que en forma de
corrientes de densidad, constituidas por particulas incandescentes en suspension, descienden
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por los flancos del cono a gran velocidad, produciendo una acciéon devastadora. El material
eyectado, que es poco voluminoso, alcanza sélo distribucion local y consiste en cascajo y
brechas liticas, encauzadas en valles o acumulados en bajos topograficos. En la fase final
de la erupcion se produce la inyeccién de magma viscoso que conforma domos empinados
o espinas, cuyo ulterior derrumbe total o parcial desencadena una nueva erupcion. La
distribucion de cenizas es mucho mas reducida que en los tipos vulcanianos o plinianos.
Walker (1982) no considera al “tipo peleano como un volcanismo distinto, sino como una
variedad del vulcaniano o del estromboliano, durante los cuales se genera”. Un ejemplo
tipico es el Mont Pelé de la isla Martinica (Antillas Orientales) (Fig, 4-7).

Volcanismo Pliniano

Las erupciones plinianas estan caracterizadas por su extrema violencia y poder y en ellas
se produce la efusién continua de un potente chorro gaseoso, que puede durar de horas a dias,
que inyecta grandes volumenes de materiales félsicos y muy vesiculados en la alta atmésfera y
en la estratosfera. Constituyen las eyecciones mas espectaculares, con grados superlativos de
intensidad y magnitud (Wilson y Walker, 1981), tales como las del Monte Mazama (5000 a.c.)
(USA), Vesubio (afio 79 a.c.), Krakatoa (1883), Katmai (1912), Quizapu (1932), Tambora,
etc. Bl tope de las columnas eruptivas suele alcanzar entre los 20 y 60 Km de altura, las que
son dispersadas por cientos o miles de kilémetros por los vientos predominantes. Muchas
veces, el espectacular vaciamiento de la camara magmatica que conlleva este tipo de fusion
desencadena el colapso del terreno y la formacién de una caldera.

Comportamiento del material eyectado

Los flujos de lava que salen desde un orificio, estan principalmente determinados por su
viscosidad. Las lavas que son suficientemente fluidas salen desde un crater y fluyen por efecto
de la gravedad son los basaltos y algunas andesitas. Las lavas mas viscosas y mayor contenido
de volatiles, tales como riolitas, traquitas, fonolitas y algunas andesitas, tienden a formar
domos si son bajos en volatiles, o flujos de cenizas o pumiceos si son ricos en volatiles.

Tres tipos de flujos son reconocidos en las lavas de composicion basica, con todas las
gradaciones entre ellos. Estos son: cordadas o pahochoe, escoriaceas o aa y almohadilladas
o pillows.

Lavas Pahoehoe o cordadas

Se desarrollan desde magmas de muy baja viscosidad y consiste de delgadas lenguas
y lébulos, que cominmente se sobreponen unos a otros, como una supetficie de oleaje
ondulada y cordada (Fig. 4-4). Una fina piel vitrea, rapidamente enfriada por contacto con
el aire, afsla el interior, con exsolucién de gas. Momentaneamente el flujo de lava puede
detenerse y luego escaparse por ruptura de la cubierta enfriada con formaciéon de nuevas
lenguas y I6bulos, con lava incandescente que emerge o crece dentro de la nueva lengua.

La temperatura de la erupcion y el gas contenido puede mantener el flujo de lava debajo
de la piel vitrea. El mantenimiento de tales condiciones apropiadas para la baja viscosidad
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permite el drenaje de lava por debajo de la piel vitrea produciendo tubos de lava abiertos.
Algunos “pahochoe”, gradan a “aa”, como resultado del incremento de viscosidad causada
por descenso de temperatura y pérdida de gas disuelto.

Lavas AA o escoriaceas

Tienen superficies muy asperas, formadas por un espeso manto de fragmentos escoriaceos
como clinker, que se desarrolla autoclasticamente por rotura y soldado de la capa externa
solidificada durante el movimiento. Las coladas de bloques son una variante de coladas “aa”,
tienen un manto denso, bloques angulares pobres en vesiculas, con el desarrollo de hasta
algunos centimetros de clinker escoriaceo. Internamente la mayorfa de las coladas “aa” y
“bloques” tienen juntas columnares bien desarrolladas, formadas por contracciéon durante el
enfriamiento, del interior semisélido masivo de la colada (Fig. 4-5).

Fig. 4-5. Lava escoriacea (AA)
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Lavas Pillow o almohadilladas

Se forman cuando el magma basaltico caliente se pone en contacto con agua o sedimentos
saturados en agua, en intrusiones someras. Consisten en lébulos o almohadillas redondeadas
interconectadas entre si (Fig. 4-6). Algunas pillow recuerdan a las pahochoe en seccion, con
menos vesiculas y fracturas radiales. Moore (1975) ha observado la formacion actual de
pillows, costa afuera de Hawai, que resultan de la protrusion de 16bulos delgados elongados,
como pasta dentifrica que es expulsada fuera del tubo. Las pillows tipicas del fondo ocednico
estan zonadas concentricamente en razén del drastico descenso de temperatura de la zona
externa, que se vitrifica.

Fig. 4-6. Lava pillow o almohadillada.

Durante este enfriamiento del magma caliente por el agua fria, se generan tensiones
internas que producen contracciéon de los cuerpos vitreos, causando astillamiento y
fragmentacion, dando lugar a las hialoclastitas o tobas acuaticas. El material hialoclastico ha
menudo alterado a palagonita, carbonatos y zeolitas, ocurre como matriz entre pillows y los
fragmentos de las brechas de pillows. La mayoria de estas lavas son basalticas o espiliticas,
pero se conocen algunas andesiticas y traquiticas.

Lavas submarinas

Muchas de las erupciones volcanicas, tienen lugar sobre el fondo oceanico y su volumen
probablemente excede la cantidad de lava sub-aérea. Las lavas submarinas difieren de las sub-
aéreas, en el flujo y la vesicularidad. Las forma de flujo caracteristica de las erupciones sub-
acueas, son las lavas pillow (Fig. 4-0). La vesicularidad de las lavas submarinas estd gobernado
por la presion de la columna de agua, que inhibe que los gases disueltos escapen; mientras
que las lavas extruidas en aguas someras son vesiculares como las de tierra, mientras que con
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la profundidad las vesiculas se vuelven mas pequefias y raras. A profundidades de 4000 m las
vesfculas son muy raras y pequefias (<0,1 mm de didmetro).

Un cambio importante en las propiedades del agua de mar tiene lugar a aproximadamente
2200 m. La presion a esta profundidad es igual a la presion critica del agua, ya que por
encima de esta presién no hay fenémeno de ebullicion. El flujo de lava no convierte al agua
en vapor, haciendo mas efectivo el enfriamiento. Otros volatiles como CO,, que pueden
escapar en las erupciones sub-aéreas o en aguas someras, se convierten en poderosos agentes
metasomatizantes.

Fig. 4-7. Flujo piroclastico historico y tapén solidificado de lava en el Monte Peleé (La Martinica).

Domos de Lava

Las lavas mads viscosas no fluyen facilmente aunque ellas sean altamente vesiculares, sino
que crecen como domos. La mayorfa de ellos son de composicion intermedia a félsica. Las
lavas viscosas no fluyen por influencia de la gravedad, sino que sélo pueden moverse por la
presion ascendente dentro del conducto volcanico y son forzadas hacia arriba a través del
conducto de salida que con el tiempo es obstruida por un tapén de la misma composicion
y la erupcion se produce por escape de los gases entre el tapén y la pared del conducto
volcanico, como fue el ejemplo clasico de la erupcion del Monte Pelée.

El término “domo” no es s6lo usado para describir los cuerpos de lava que han crecido
por adicién de magma ascendente “domos endégenos”, tales como el de Monte Pelée. Otros
se apilan después de la emision desde la salida en el tope “domos exégenos”. Los llamados
domos de lava son normalmente domos ex6genos, como los del area volcanica de ILa Carolina
(San Luis), entre los que se destaca el Cerro La Silla (Fig. 4-8), constituido por latitas anhidras
de alta temperatura (~800°C), que se desarrollaron sobre la peniplanicie circundante. Ademas
de la extrusion sobre el crater, el magma viscoso puede crecer, por debajo de la superficie
como domos o lacolitos (Fig. 4-16A). Los domos suelen tener composiciones félsicas, de
riolitas, dacitas, andesitas y traquitas.
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Fig. 4-8. Domo volcanico erosionado La Silla (6 Ma), Sierra de San Luis. Se aprecia el flujo de una lava muy viscosa.

La velocidad de crecimiento de los domos de lava es muy lenta, en comparaciéon con
la velocidad de los flujos basalticos. La gran columna de lava del Monte Pelée creci6 a una
velocidad de 10 m por dia alcanzando 310 m de altura después de 6 meses.

Rocas piroclasticas

Los magmas basalticos tienen relativamente baja viscosidad y bajo contenido de gas,
lo que en los volcanes basalticos tales como el Kilauea, la efusion de lava es tranquila y
la cantidad de material piroclastico liberado durante el proceso es muy pequefio. Hay dos
excepciones a esta regla que son: que las nuevas erupciones pueden iniciarse con una fase
explosiva en que el magma y los gases fuerzan la salida hacia la superficie, y otro caso es que si
el material volcanico caliente se pone en contacto con agua subterranea, agua de mar o hielo,
se genera actividad freatica o freato-magmatica explosiva.

Las caracteristicas de los flujos piroclasticos son altamente variados a consecuencia de
las diferentes condiciones bajo las cuales se producen los transportes y la deposicion de los
materiales erupcionados.

En relacion a la influencia que el agua ejerce sobre la actividad volcanica, se reconocen
explosiones hidromagmaticas o freatomagmaticas y las magmaticas. Los magmas con alta
viscosidad y alto contenido de gases disueltos tienen estilos de erupcion menos tranquilos y
uniformes que los basalticos. El escape de gas disuelto desde el magma es espasmodico y la
eyeccién de bombas y la formacién de conos adventicios, que son pequefios conos, formados
generalmente por material basaltico, desarrollados sobre pequefias fisuras o escapes.
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Fig. 4-9. Representacion de explosion freatomagmatica y sub-acuatica.

Los magmas félsicos tales como las riolitas tienen mayor viscosidad y contenido de gases
disueltos. Con el descenso de presion cuando el magma se aproxima a la superficie el gas
escapa con aumento de volumen y vesiculacion del magma, en consecuencia la mayorfa de los
magmas con estas caractetisticas erupcionan en forma explosiva. La vesiculacién del magma
produce el rapido ascenso a la supetficie produciendo erupciones que alcanzan gran altura y
la extrusion de flujos piroclasticos asi como nubes formadas por gotas de magma y gas. Con

el avance de estas erupciones se puede producir el colapso de la caldera.
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El material piroclastico erupcionado desde un volcan puede ser emitido, tanto en forma
fragmentada, produciendo conos de escoria y dep6sitos de caida de cenizas; o bien mas
coherentemente, produciendo depdsitos de flujo de cenizas. El material fragmentado es
clasificado sobre la base del tamafio de grano en:

>32 mm — bombas (eyecciones liquidas) o bloques (eyecciones sélidas).

32 — 4 mm — lapilli

<4 mm — ceniza

Obviamente a menudo se produce mezcla de los diferentes tamafos de grano, como en
el caso de las rocas sedimentarias.

Eventos piroclasticos pequefios

Los eventos eruptivos limitados no son comparables con las grandes provincias igneas.
Algunas de estas formas se ilustran en las figuras 4-11, e incluyen conos piroclasticos, tales
como los conos de escoria y los conos de ceniza (Fig. 4-11A), que son el resultado de la
acumulacion de ceniza, lapilli y bloques que caen alrededor de un orificio de salida y que
asocian con actividad explosiva débil. Ellos en general tienen menos de 200 a 300 m de
alto y hasta 2 km de diametro y la actividad dura entre pocos dias a decenas de afios y
estan constituidos dominantemente por material basaltico, con pendientes empinadas de
aproximadamente 33° en el angulo de reposo y se alojan a lo largo de fisuras. Un ejemplo de
un gran cono de escoria lo constituye la fase inicial del Paricutin, que alcanzé 400 m de altura
en el primer afio de actividad.

Un Maar (Fig. 4-11B) es tipicamente mas bajo que un cono de escoria y tiene un
crater central mucho mayor, en relacion al anillo de escombros. Los Maars resultan de la
interaccién explosiva del magma caliente con el nivel freatico, que produce rafagas de vapor
y son llamadas erupciones hidromagmaticas o freaticas (Fig. 4-9). Notar que la fuerza de
la explosién es aportada por el agua subterranea y no por el agua contenida en el magma
fundido. Los gedlogos cominmente usan los términos “agua metedrica” y “agua juvenil”;
la primera se refiere al agua superficial o subterranea de origen metedrico y la segunda se
utiliza para el agua contenida en el magma. Un Maar tiene como caracteristica primaria una
topografia negativa, ya que la erupcién excava el crater dentro del substrato original. Los
anillos de toba y conos de toba son el resultado de las interacciones entre magma y agua.

Los anillos de toba (Fig, 4-11C) se forman cuando magma basaltico asciende hasta niveles
mas proximos a la superficie, que en el caso de los Maars, antes de interactuar explosivamente
con aguas someras o agua superficial. Esto involucra también una mayor relacién de magma
a agua que en el caso de los Maars, formando un anillo bajo de escoria y ceniza, con material
piroclastico bandeado, que inclina hacia adentro y hacia fuera con aproximadamente el
mismo angulo.

Los conos de toba (Fig, 4-11D), son mas pequefios que los anillos de toba, con lados
empinados y crateres centrales pequefios. Ellos se forman cuando el magma interactia con
niveles superficiales de agua, siendo generalmente menos violentos y de mayor duracién que
los maars y anillos de toba. Estan formados por escoria y tienen bandeado que buza tanto
hacia adentro del criter, como hacia fuera.
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A) Cono de Escoria

B) Maar

C) Anillo de Toba
M

i

D) Cono de Toba

Figura 4-11. Estructuras y morfologias de formas volcanicas explosivas pequefias.

Caidas de cenizas

Los productos de grano fino de una erupcion explosiva en el aire, caen sobre el terreno
formando capas de ceniza. La extension de la caida depende principalmente de la altura a que
la ceniza es proyectada en el aire. En la mayoria de los casos, el material que forma las nubes
de ceniza cae a menos de un kilémetro sobre el volcan, ayudando a construir el cono. En
erupciones muy poderosas la columna de cenizas puede alcanzar los 10 km y alturas mayores
solo se alcanzan raramente. Las cenizas de estas erupciones caen sobre amplias areas. Walker
(1973) sugiri6 que la naturaleza de los dep6sitos de ceniza debetfa ser usado para distinguir
entre los tipos de erupciéon Estromboliana (construccién del cono) y Pliniana (formacién de
capas). Muchos depésitos caen en aguas continentales y otros sobre el terreno desde donde
son rapidamente arrastrados y redepositados en agua (Fig. 4-12). Todas las cenizas volcanicas
son muy susceptibles a la intemperizacion y alteracién diagenética, especialmente las de
composicion basica, formando zeolitas, clorita y arcillas del grupo de la montmorillonita.
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Fig. 4-12. Esquema de flujos, oleadas y depdsitos piroclasticos.

Flujos de cenizas

Este grupo de depdsitos volcanicos son los que mas dificultades presentan en su
identificacién e interpretacion y generan las mayores controversias. Ellos constituyen
acumulaciones aplanadas de composicién dacitica o riolitica de origen piroclastico. Las
verdaderas lavas daciticas y rioliticas solo son erupcionados como domos y estan confinadas
al area volcanica de salida, mientras que flujos extensos de lavas acidas se reconocen en muy
pocas localidades.

La erupcion del Monte Pelée en 1902 (Fig. 4-7) tuvo gran influencia sobre los gedlogos
porque llamé la atencién sobre el fenomeno de las nubes ardientes y su observacién mostro
que ellas invariablemente estin asociadas con depésitos de material piroclastico sobre la
superficie del terreno. Estos flujos tienen dos posibles origenes: a) colapso de una nube
eruptiva densa o una avalancha de ceniza caliente inestable, ya depositada sobre una superficie
alta; y b) flujo de magma sometido a vesiculacién extrema que produce una espuma. La
viscosidad de un magma acido es tal que sélo puede fluir cuando se produce la vesiculacion
por escape de gas, que produce la expansion de la lava y la convierte en una espuma o en
gotas liquidas. Cuando la acumulacién alcanza cierto espesor el material sufre compresion
por su propio peso y la espuma colapsa y las particulas de vidrio se sueldan. Los cuerpos
laminares de rocas volcanicas acidas muestran cominmente gradacién desde ceniza a tobas
soldadas, y gradacion desde tobas a lava.

Los productos finales de un flujo piroclastico no revelan necesariamente su medio de
transporte. Wilson (1985) calculé para la gran ignimbrita de la erupcién del Taupo, ésta
constituye una unidad de flujo de 30 km3 que fue erupcionada en menos de 10 minutos,
fluyendo en todas direcciones, con una velocidad inicial estimada en 250 - 300 m.s-1.
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Lahars

Los lahars (volcanic debris flow) son flujos de barro compuestos principalmente de
materiales piroclasticos suspendidos en un barro de cenizas saturado de agua, que actda de
matriz y le imparte movilidad al cuerpo, deslizandose por el flanco de un volcan de material
piroclastico. El material arrastrado en el flujo incluye piroclastos, bloques y flujos de lava
primarios y material epiclastico, que carece totalmente de seleccion.

Ellos se pueden formar por varias formas: puede ocurrir cuando la superficie es inclinada
y hay disponibilidad de agua, que puede ser diferentes origenes. En dreas tropicales con
fuertes lluvias, los depositos de cenizas se saturan en agua y pierden su estabilidad, dando
lugar a flujos de barro.

En otras regiones con erupciones violentas de tipo Pliniano, las cenizas que suben a
la atmésfera sirven como nucleos para las gotas de agua o de hielo, produciendo fuertes
torrentes sobre las superficies impermeables.

En los altos volcanes de los Andes, los lahars son causados por fusién de nieve o hielo
alrededor del crater del volcan, o bien por la presencia de un lago en el crater volcanico, que
se forma durante el perfodo de tranquilidad volcanica y que es expelida durante la erupcion,
produciéndose tremendas avalanchas, como el Cotopaxi (Ecuador), o el Villarrica (Chile), o
El Pinatubo (Filipinas).

Hialoclastitas

Las hialoclastitas son rocas fragmentales formadas por la cafda de vidrio volcanico en
agua frfa. Las tipicas hialoclastitas estan formadas por fragmentos desde un milimetro a pocos
centimetros, compuesto de material pardo-amarillento llamado palagonita. En pocos casos
se mantiene el vidrio negro o marrén sin alterar. No posee vesiculas ni las formas curvadas
caracteristicas de las particulas de cenizas vitreas normales. La mayoria de las hialoclastitas
son de composicion basaltica y muestra severa alteracién quimica. Las hialoclastitas, que en
su mayoria son de origen submarino, se originan del enfriamiento del vidrio y se asocian con
las lavas almohadilladas.

Fig. 4-13. Afloramientos de ignimbritas en los alrededores de Antofagasta de la Sierra (Catamarca).

Depésitos piroclasticos laminares

Algunas provincias volcanicas de la tierra estin formadas por dep6sitos piroclasticos.
El grueso del material volcanico consiste de grandes capas de ignimbritas rioliticas, junto a
cenizas de caida y menor desarrollo de lavas. Las ignimbritas pueden llegar a cubrir miles de
kilémetros cuadrados y tener mas de mil metros de espesor (Fig. 4-13).

El parque de Yellowstone es uno de los grandes plateaus ignimbriticos del mundo, con
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un volumen erupcionado de flujos tioliticos y tobas soldadas, en los tltimos dos millones de
afios, de mas de 6000 km3. Las rocas pumiceas, representan diversos grados de vesiculacion
desde lava coherente a flujos piroclasticos. Pequefias coladas de basalto se intercalan en la
secuencia riolitica, ademds de domos tioliticos y conos de cenizas basalticas. La actividad
magmatica expresada mediante geiseres, como en la zona del Tatio (Chile) indica la presencia
de magma en profundidad (Fig. 4-14).

Fig. 4-14. Geiseres del Tatio (Chile).

Crateres y calderas

En el centro de muchos volcanes se han formado depresiones; las que tienen menos de
un kilémetro de didmetro y se las denomina crateres, mientras que a las mayores de vatios
kilometros de didmetro se las llama calderas (Fig. 4-15). La mayotia de los crateres ubicados
en el dpice de los conos volcanicos, son abiertos por la actividad explosiva que las abre.
Mientras que las de tamafio mayor, que constituyen las calderas, se forman por la subsidencia
de la camara magmatica que se encuentra por debajo y es patcialmente vaciada.

Fig. 4-15. Crater volcanico y caldera volcanica respectivamente.
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Supervolcanes y super-erupciones explosivas

SUPERVOLCAN

Es un volcan que ha producido al menos una super-erupcion explosiva, las cuales son
mucho mayores que cualquiera de las observadas durante el registro de la historia humana.
Evidencias de tales erupciones fueron primero descriptas por van Bemmelen (1949), quien
reconocié el origen volcanico de espesos depositos alrededor del Lago Toba en Sumatra
(Indonesia) y a la que Rampino y Self (1992) denominaron “super-erupcion”.

A B . Pluma Pliniana

Rocas antiguas

C Pluma de co-ignimbrita Flujo de
ignimbrita

&

Flujo
piroclastico

Magma

Fig. 4-16. Tipos de erupciones acidas. A: domo lavico. B: Pluna Pliniana. C: Pluma y flujo piroclastico. D: Colapso
de caldera con depésito de ignimbrita. (Modificado de Wilson 2008).

SUPER-ERUPCION

Se considera a los eyectos magma (roca fundida total o parcialmente) con una masa
>1015 kg, que equivale a un volumen >450 km3 (Sparks et al. 2005; Self, 2006). Ademas
se aplica, a eventos explosivos que ocurren en tiempos cortos. Las erupciones de estas
magnitudes tienen indice de explosividad (VEI) de 8 o mayor y producen depésitos de tefra
de al menos 1000 km3.

La distincion por el tamafio, entre supervolcanes y volcanes, es arbitraria en 1000 km3
de tefra, como linea divisoria. La apariencia de una caldera, después de la erupcion es
distintiva: ya que no conforman la imagen comun de un volcan de estructura conica, sino que
constituye una depresion subcircular, topograficamente negativa. Como los supervolcanes
emiten material rapidamente durante la erupcion, la estructura superficial existente antes de la
erupcion colapsa, por evacuacion de la cdmara magmatica, tomando la forma de caldera que
se correlaciona con el tamafio de la erupcioén (Smith, 1979). Las calderas, tienen alrededor de
100 km de diametro. Las super-erupciones requieren de gran volumen de magma con fuerte
potencial explosivo, resultante del alto contenido de volatiles (agua), que forma burbujas de
gas, que en combinacion con la alta viscosidad del magma (riqueza en silice de los magmas
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daciticos y andesiticos) inhiben el escape de las burbujas y conduce al estallido de las mismas,
con el descenso de la presién confinante. Asimismo, el magma eruptible que se acumula en
la parte somera de la camara, es un componente menor de los grandes reservorios, ya que
en niveles mas profundos, los magmas andesiticos y basalticos, que raramente se encuentran
en las erupciones, proveen la energfa térmica, que contribuye a la erupcion de los magmas
silicicos.

LLa acumulacién de grandes volimenes de magmas acidos se debe a que estos, se alojan
en corteza continental de baja densidad, que impide el ascenso boyante de magmas basicos
densos, haciendo crecer el reservorio y facilitando su diferenciacién. Las erupciones, pueden
ser activadas por cualquier tipo de perturbacion que fracture las rocas de caja y genere
conductos hacia la superficie. La expansién del magma, por el crecimiento de las burbujas
o por la adiciéon de nuevo magma, incrementa la presién que lo inyecta por las fracturas,
pudiendo alcanzar la superficie y erupcionar.

Las posibles causas para una erupcioén explosiva incluyen:

Saturacion en gas del magma que cristaliza, que se separa del liquido.

Aporte de nuevos pulsos de magma en la base de la cimara magmatica.

Escapes de gas desde magma profundo y almacenamiento en el magma de menor
densidad mas superficial.

Movimientos sismicos, que fracturan las paredes de la camara y desestabilizan el magma
estancado.

La erupcion explosiva de un magma rico en gas, produce piroclastos finos, compuestos
por vidrio y cristales. Copiosas cantidades de gas conteniendo piroclastos en suspension
forman columnas de erupcion de tipo Pliniano. Las mezclas de gas y piroclastos, que salen
del volcan y entran en la atmosfera, a temperaturas casi magmaticas, calientan el aire en
forma inmediata, produciendo corrientes ascendentes que pueden alcanzar alturas mayores
a los 30 km y que se expanden lateralmente como una sombrilla gigante de nubes de ceniza
en la estratosfera (Fig. 4-16B y C). Los fragmentos volcanicos, caen a tierra como si fuera
una nevada desde la columna de erupcion, dando lugar a la formacion de depésitos de caida.
También forman flujos piroclasticos muy calientes, que pueden moverse sobre la superficie
del terreno a velocidades de cientos de kilometros por hora, con efectos devastadores,
cubriendo miles de km2 con depésitos de cenizas.

Las super-erupciones son extremadamente infrecuentes (desde la perspectiva humana),
con un promedio de 1 por cada 100.000 afios. La super-erupcion documentada mas joven,
corresponde a Oruanui, en la zona del Taupo (Nueva Zelandia), ocurrida hace 26.000 afios,
que fue precedida por otra 50.000 afios antes y otras menos conocidas, de al menos 100.000
anos.

Segtin Mason et al. (2004) se habrfan registrado 47 super-erupciones, entre los 26.000
afios (Oruanui) y hasta de edad ordovicica, que habrian ocurrido en corteza continental
engrosada de zonas de subduccion y relacionadas a dreas locales de extension, por ingreso
de calor proveniente de magma basaltico en la corteza mas silicea, como Japon, Indonesia,
Nueva Zelandia y los Andes. También se habrain originado en ambiente de intraplaca, en
puntos calientes como Yellowstone y en zonas de extension como el Long Valley (California).

Reservorios magmaticos que alimentan a las super-erupciones

Los reservorios magmaticos someros deben alcanzar grandes volimenes para generar
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erupciones volcanicas importantes, cuyos volimenes y duracion pueden tener consecuencias
globales, o bien solidifican lentamente en los 10-15 km superiores de la corteza, formando
plutones con periodos de enfriamiento de 105 a 106 afios.

En base de las observaciones realizadas en reservorios magmaticos, se deduce:

1. Cuando las condiciones lo permiten los reservorios de magma se hacen muy grandes
(de hasta 5000 km3, que corresponde a la mayor erupciéon conocida), en respuesta a la adicion
de magma, durante largos petiodos.

Las cdmaras se presentan como lentes, cuyas relaciones (espesot/longitud) van de 1/5
a 1/10 (Fig4-17). Esta informacién geométrica se infiere, por las imagenes geofisicas de
provincias magmaticas activas, por los plutones expuestos y por las dimensiones de las
calderas generadas por vaciamiento de las camaras magmaticas. Con estas evidencias se
estima el espesor del volumen erupcionado de la camara magmatica, conociendo el volumen
de los productos erupcionados. Las mayores calderas cubren areas entre 1000 y 3000 km2
y volimenes de 1000 a 5000 km3 y las camaras de magma erupcionado tienen espesores de
1-2 km.

Los reservorios de magma se forman a diferentes profundidades, con preferencia en la
base de la corteza y en las discontinuidades litolégicas. Generalmente las erupciones, son
alimentadas desde camaras de 4 — 10 km de profundidad.
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Fig. 4-17. Esquema de la Caldera Long Valley, mostrando el volumen de material eruptible. (Modificado de
Bachmann y Bergantz 2008).

La mayorfa de las super-erupciones son de magma riolitico (SiO,>72% en peso) rico
en H,O. Ambos componentes contribuyen al caricter explosivo del magma. Durante la
descompresion el agua produce burbujas, que tienden a expandirse en forma violenta y
el liquido viscoso que las contiene, que es alto en silice, atrapa las burbujas, produciendo
una mezcla espumosa extremadamente flotante. El emplazamiento somero de grandes
volimenes de magma, con fuerte fraccionamiento cristal-liquido, que en esencia es un
proceso de destilacion, concentra a la silice y agua, en la porcion liquida del magma. Debido
a la mas baja densidad del liquido, este se separa por gravitacion de los cristales mas densos
y menos ricos en silice y forman la parte superior de la corteza.
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La separacion liquido-cristal se produce por: 1) en un sistema dominantemente
solido (>50% de cristales) el liquido intersticial es expulsado de la masa de cristales, por
compactacioén. 2) en sistemas dominados por liquidos (<50% de cristales) las particulas
solidas densas, se asientan en el piso de la cimara magmatica. Ambos mecanismos son muy
lentos en los magmas ricos en silice, debido al bajo contraste de densidad entre cristales
y liquido, ya que los cristales no superan los 5 mm vy el liquido silicatico es muy viscoso
(cien mil veces la viscosidad del agua a temperatura ambiente). Por ejemplo usando la ley de
Stokes, un cristal de 1 mm3, tardarfa 10 afios en hundirse 1 m, en un liquido riolitico con una
viscosidad de 105Pa*s.

Calderas

Una caldera se define “como una gran depresion volcanica de colapso, mas o menos
circular o con forma de circo, cuyo didmetro es muchas veces mayor que cualquier crater
o crateres juntos incluidos en ella”. Un crater puede recordar a una caldera en su forma,
pero es mucho mas pequefio y difiere genéticamente ya que es una forma de construccion,
mas que un producto de destruccion. Pej. el Cerro Galan en la Puna de Catamarca tiene
aproximadamente 40 km de didmetro.

Las calderas o valles caldera (Fig. 4-18), se habrian formado siguiendo una serie de pasos
que comienzan con, a) la intrusién de magma en niveles someros de la corteza continental,
con desarrollo de domamiento del techo y formacion de un sistema de fracturas en anillo, b)
erupcion de material piroclastico riolitico desde las fracturas en anillos y parcial evacuacion
de la camara magmiatica, c) colapso del techo de la caldera, a lo largo de las fracturas en anillo
del techo y relleno parcial de la caldera por deslizamiento de paredes inestables, erosion,
depositacion de sedimentos lacustres y depositos piroclasticos post-caldera y lavas. El bloque
se hunde intacto a aproximadamente 1 Km, como si fuera un pistén, d) Levantamiento
resurgente, domamiento y fracturacion del bloque central debido a la renovacion de la
actividad magmatica, con extrusiéon de lava riolitica viscosa, en forma de domos, desde
fracturas en anillo periféricas al bloque central, formando domos resurgentes. Aqui se

A 4
A A a
Intrusion y domamientfo de techo Colapso y releno parcial de la caldera
B
D
A 4
Erupcion de cenizas riofiticas desde la Domos resurgentes y exinusion tardia de
fractura anular y vaciamienta parcial riolita a traves de fracturas anulares

de lao camara.

Fig. 4-18. Evolucién esquematica de un valle caldera (modificado de Best 1982).
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presume que la actividad magmatica ha muerto, pero persiste la actividad geotérmica en
forma de geiseres.

En algunas provincias volcanicas grandes areas estan cubiertas por depositos piroclasticos
como en la zona volcanica Cuaternaria del Taupo, en Nueva Zelandia. El material volcanico
consiste de grandes capas de ignimbritas rioliticas, junto con depositos de cenizas y erupciones
lavicas menores. Las ignimbritas cubren un area de 20.000 km2. Hay por lo menos cuatro
grandes calderas, que proveyeron el material piroclastico y adn persisten fuentes de agua

caliente.
Nombre Localidad Diametro (km)
Aso Japon 20
Crater Lake Oregdn 10
Katmai Alaska 5
Kauai Hawai 18
Kilauea Hawai 4
Krakatoa Indonesia 8
La Garita (Mts. San Juan) Colorado 45
Santorini Grecia 14
Soma (Vesuvio) Italia 3
Valles Nuevo Méjico 21
Cerro Galan Argentina 40

Tabla 4-2. Diametros de algunas calderas. (McDonald 1972).

Las calderas son parte integral de los supervolcanes y sus erupciones. El colapso de la
caldera durante una erupciéon es importante, porque causa el cambio de una salida simple
(que favorece la generacion de caidas plinianas) a multiples salidas en la fractura anular
(favoreciendo la generacién de flujos piroclasticos). Asimismo, la depresién generada por
colapso provee una trampa para los productos erupcionados, que alli se acumulan y pueden
alcanzar gran espesor (Fig. 4-14D).

Muy pocas super-erupciones se conocen con suficiente detalle para reconstruir la dinamica
y el origen de la cimara magmatica. Para ello se debe establecer; a) como se han iniciado y
finalizado las erupciones; b) distribucién y volimenes de los depositos piroclasticos y lavicos;
¢) duracién de la erupcion de tales volimenes de magma y gas.

Tres casos estudiados, sugieren la amplia variabilidad y diversidad en los tiempos y estilos
de las super-erupciones.

La erupcién del Oruanui (Nueva Zelandia) hace 26,5 ka de aprox. 530 km3 de magma,
evidencia intervalos de erosion y/ o retrabajamiento de hotizontes, con actividad espasmédica,
incluyendo hiatus de semanas. La erupcién estuvo compuesta por erupciones sucesivas a
gran escala con incremento de vigor, constituyendo un evento geoldgico tnico. En contraste,
la erupcion del Tuff Bishop, en Long Valley (California) hace 0,76 Ma de aprox. 600 km3,
muestra evidencias de una sola interrupcién y el mayor volumen de erupcion fue en sélo
6 dfas. La erupcion Tuff Huckleberry de Yellowstone, hace 2,06 Ma, de aprox. 2500 km3,
muestra varias erupciones,con interrupciones de meses o mas. En la base de los depdsitos
de caida, la presencia de horizontes de material retrabajado, sugiere relacion con vientos,
corrientes de agua y granizo, que los afectaron.
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Grandes provincicas igneas (lips)

Los plateau basalticos corresponden a cabezas de plumas, que forman las Grandes
Provincias Igneas (LIPs — large igneous provinces). El término, fue propuesto por Coffin y
Eldholm (1991, 1994), Bryan y Ernst (2008), Sheth (2007) para caracterizar provincias igneas
maficas con extensiones areales >0,1 Mkm?* que muestra “emplazamiento cortical masivo
de rocas intrusivas y extrusivas predominantemente maficas, que se habrian originado por
procesos diferentes a los normales de la expansién ocednica”.

Estos fenomenos episodicos, erupcionan gran volumen de magma basaltico en periodos
geologicos relativamente cortos, formando las grandes provincias igneas, que incluyen a, los
flujos basalticos continentales, las dorsales submarinas y asfsmicas, montes submarinos y
los gigantescos plateau oceanicos. Estas fluctuaciones en la dindmica de la Tierra son poco
entendidas y se asignan a plumas de manto, impactos de meteoritos o procesos esporadicos
que controlan la litésfera (Anderson 2005; Campbell 2005; Jones 2005; Saunders 2005).

El término LIPs, estuvo originalmente relacionada a las provincias basalticas continentales
del Mesozoico y Cenozoico, correspondientes a margenes pasivos y al volcanismo ocednico
conocido, extendiéndose después al registro Paleozoico, Proterozoico y Arqueano (Tabla
4-3).

Las LIPs estan caracterizados, ademas de su extension >0,1 Mkm?, por: 1) Edades del
Arqueano al Fanerozoico; 2) Volumen; 3) Ambiente cortical (continental y ocednico); 4)
Ambiente tectonico; 5) Tiempo de emplazamiento del magma (maximo de ~50 Ma y con
pulsos de ~1-5 Ma); 6) Primariamente intrusivo o extrusivo; 7) Composicién (mafica y
silicica).

Adicionalmente para que sea considerada una LIPs, la erupcién debe desarrollarse en un
ambiente tectonico de intraplaca, con tal afinidad geoquimica. Bryan y Ernst (2008) enfatizan
que las LIPs son provincias principalmente maficas, que tienen componentes ultramaficos y
silicicos subordinados, y sélo unas pocas LIPs son silicicas. Las LIPs (Mahoney y Coffin 1997)
han ocurrido como plateau basalticos oceanicos, o como plateau basalticos continentales
(Fig. 4-19).

Elvolumen delas LIPs es un atributo que responde a eventos anémalos de emplazamiento
de tremendos volumenes de magma que alcanzan la superficie de la Tierra. A veces la erosion
no permite cuantificar el volumen de magma extruido y en esos casos se definen por las rocas
intrusivas, tales como los enjambres de diques o por las rocas maficas-ultramaficas intrusivas,
como las que se encuentran en el Mesoproterozoico superior de Mackenzie o de Warakurna.

Plateau basalticos oceanicos

Los plateau basalticos oceanicos son amplias prominencias topograficas que se alzan
centenares de metros por encima del fondo marino que los rodea. Poco se conoce de estos
focos sumergidos, porque ellos son inaccesibles y se estima cubren el 3% del fondo marino.
La obtencién de testigos por perforaciones y dragado del fondo oceanico, asi como por el
muestreo de las cuestionables exposiciones en los margenes continentales, revelan que ellos
constituyen espesas secuencias de lavas basalticas. Algunos, alcanzan hasta 40 km de espesor
por debajo corteza, que significa casi cinco veces el espesor normal de la corteza oceanica.

La produccién de magma en los grandes plateau oceanicos, como Ontong-Java en el
Pacifico occidental, es comparable con los sistemas de dorsales oceanicas y cadenas de islas
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ocednicas. Ontong-Java tiene una supetficie de 1.540.000 km?, con 30 a 43 km de espesor y
un volumen de aproximadamente 6x107 km?®, que fue producido en aproximadamente 6 Ma,
lo que indica 10 km?/afio, en comparacioén con los 21 km3/afio que producen las dotsales
del mundo.
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Fig. 4-19. Grandes provincias igneas, especialmente basalticas (LIPs).

Una forma de producir en forma localizada tal volumen de basalto toleitico es por
descompresion con fusion a gran escala en la cabeza de una pluma caliente de manto, que
comenzatfan su ascenso en el limite manto - nucleo. Los modelos experimentales indican
que la pluma al ascender, tiene gran didmetro en la cabeza y didametro pequefio en la cola.
Gran cantidad de la roca viscosa del manto, es calentada y arrastrada ya que la cabeza tendria
temperaturas de 1350 — 1400°C y en la cola alcanzarfa los 1550°C. Cuando la cabeza de la
pluma alcanza la litosfera mas rigida es aplanada y podtia alcanzar los 2500 km de diametro,
en comparacién con el pequefio didmetro de la cola, que sigue presionando a la cabeza
y aumentando su extension. En razén de su espesor y flotabilidad relativa con respecto
al manto, los plateau oceanicos cabalgan sobre las placas convergentes de arcos de islas o
margenes continentales y no pueden ser totalmente subductados.

Plateau de basaltos continentales

Los plateau basalticos mejor conocidos son del Mesozoico y Cenozoico y solo algunos
del Proterozoico (Fig. 4-17, tabla 4-2 y 4-3). Enjambres de filones capa y diques se asocian
con los flujos de lava y son, particularmente visibles en los plateau mas antiguos, que estin
mas erosionados. Los plateau basalticos, se forman por coladas de lava superpuestas y diques
alimentadores, en grandes volimenes (generalmente ~106 km3), con corta duracién del
pico de actividad (~1 Ma), lo que es compatible con la copiosa generacién de magma en la
cabeza de una pluma. Los plateau son de basaltos toleiticos, como los de Karoo, Etiopia,
y Parana. Las picritas son poco comunes excepto en el Karoo y Deccan. Los basaltos son
afiricos y a veces porfiricos con fenocristales de plagioclasa. La pasta contiene plagioclasa,
clinopiroxenos ricos y pobres en Ca, 6xidos de Fe y Ti, vidrio y raramente olivino. El tipo de
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roca dominante esta ligeramente saturada en silice, representada por toleitas cuarzosas mas
evolucionadas que el MORB, en que las concentraciones de Fe, Ti, P y K son mayores, y el
MgO es bajo (5-8% peso), Ni (<100 ppm), Mg/ (Mg + Fe, (<0,65% peso).

Origen de los magmas

Los atributos geoquimicos indican fraccionamiento cristalino a baja presion de fundidos
parciales de manto primitivo. Cox (1993) arguye que los magmas del manto primitivo picritico,
sufren remocion polibarica del olivino durante su ascenso, reduciendo la concentracion de los
elementos compatibles y el MgO a ~7% peso. Posteriormente estos magmas fraccionados
sufren remocion de olivino, clinopiroxeno y plagioclasas, en camaras estacionarias proximas
al Moho, donde habrian quedado bloqueados en su ascenso. Estos gabros fraccionados tienen
aproximadamente el mismo contenido de elementos mayores que el magma generador. La
existencia de fraccionamiento intenso, en algunas provincias, se evidencia por el volumen
de lavas silicicas, que requiere de grandes camaras, o fuentes de calor para producir fusiéon
parcial de la roca de campo.

PROVINCIA EDAD (Ma) ESPESOR AREA ACTUAL
MAXIMO (m) (Km2)
Keweenawan (lago Precambrico sup. 1100-200 12.000 >1.000.000
Superior)
Plataforma Siberiana Permo-Trias 248-216 3.500 >1.500.000
Karro (S. Africa) Jurésico 206-166 9.000 140.000
Basaltos Kirkpatrick, doleritas
Ferrar (Antartica) Jurasico 1797 900 7.800
Parana — Etendeka Jurasico sup-Cretacico inf. 1.800 1.200.000
(Sud América-Africa) 140-110
Provincia ignea nord-Atiantica
Deccan (India) Cretacico sup - Eoceno 65-50 2.000 1.000.000
Rio Columbia (USA) Cretacico-limite Terciario >2.000 > 500.000
Mioceno 17 - 6 >1.500 200.000

Tabla 4-3. Edades y dimensiones de las mayores flujos basalticos continentales.

Los patrones de normalizacion de los elementos trazas para los basaltos continentales
son similares a las toleitas de las islas oceanicas y MORB-E, implicando una fuente de
pluma similar. I.a contaminacién se produce durante la cristalizacion fraccionada en camaras
magmaticas corticales, que generan lavas rioliticas, como en los plateau de Karoo y Parana.
Algunos flujos basalticos continentales tienen anomalias negativas de Nb-Ta, que es tipica de
magmas de arco y de corteza continental. Muchos flujos basalticos tienen elevada relacion
¥St/% St y estin deprimidos en ""Nd/'"Nd, que es consistente con contaminacién pot
corteza continental antigua.

Ruptura continental

El ascenso de una pluma, produce una expansion térmica, que genera el domamiento de
lalitosfera y las fuerzas extensionales inducidas en la placa rigida producen su abovedamiento,
que permiten la intrusion de enjambres de diques radiales en grandes extensiones y que estan
expuestos en provincias donde la cubierta de lava ha sido erosionada.

En algunos casos la actividad de la pluma ha causado la ruptura de placas continentales,
dejando salir diques y filones, que dan lugar a un margen continental pasivo adyacente a la
apertura de un océano, otros flujos volcanicos relacionados a plumas astenosféricas, como
los de Siberia y de Columbia River, no han producido ruptura continental.
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Fig. 4-20. A: Actividad de una pluma de manto y ruptura de Sud-América y Africa. B: Esquema geolégico de las
provincias de basalto-riolita de Parana y Ethendeka, a aprox. 138 Ma. (Modificado de Peate 1997).

La ruptura de Gondwana comenzé en el Atlantico sur en el Cretacico (Fig. 4-20). La
mayor parte de los ~1,5 x 106 km® de volumen de lava que constituyen los plateau basélticos
de Parana y Ethendeka, bordean al Océano Atlantico en el este de Sudamérica y por el
sudoeste de Africa, respectivamente y fueron extruidos entre 134 y 129 Ma. Estos flujos
basalticos son bimodales. La mayorfa son tolvitas alteradas que tienen 63-72% SiO,, y muy
pocas no lo estan y tienen 59-63% SiO,. Asimismo, las rocas silicicas tienen fuentes diferentes.
Las riolitas porfiriticas altas en Ti, serfan derivadas por fusién parcial de basaltos tempranos
alojados en la corteza inferior, inducida por los basaltos que les sucedieron. Las riolitas
afiricas bajas en T1 tienen elementos trazas y relaciones isotdpicas que indican derivacion por
asimilacién de la corteza en magmas basalticos fraccionados. Los flujos de riolitas afiricas
ocurren en unidades con notable homogeneidad individual, con ausencia de zoneamiento a
pesat de su gran volumen (>1000 km?). Algunas han fluido a distancias de >300 km y han
podido ser correlacionadas en ambos lados del Océano Atlantico. La relacién espesor-largo,
tan baja como 1/2000, es inusual en los flujos lavicos, lo que sugiere su emplazamiento
como ignimbritas, aunque la fabrica piroclastica se ha perdido, posiblemente obliterada por
reomorfismo. El magmatismo alcalino contemporaneo con el volcanismo de Parana incluye
pequefios cuerpos de gabros alcalinos, sienitas, fonolitas y carbonatitas.

Provincias Continentales basalticas

Ejemplos: Liberia, Karroo, Parana-Ethendeka, Deccan, Afro-Arabica, Columbia River.
Enjambres gigantes de diques continentales, filones y provincias intrusivas maficas-
ultramaficas.

Ejemplos: Mackensie, Warakuma, Bushveld

Cinturones Verdes Arqueanos (Asociaciones toleiticas y komatiiticas).
Continental | Ejemplos: Superiar, Yilgam, Bulawayan, Rae.

Margenes volcanicos de rift.

Ejemplos: India-Oeste de Australia, Atiantico norte.

LIPs LIPs silicicos.

Ejemplos: Whitsunday, Chon Aike, Sierra Madre occidental.

Plateaus oceanicos.

Ejemplos: Ontong-Java-Manihiki-Hikurangi, Kerguelen, Caribe-Colombia, Levantamiento
Qceanico Magallanico.

Flujos basalticos de cuencas oceanicas.

Ejemplos: Cuenca Nauru, Marianas orientales, Pigafetta

Tabla 4-4. Grandes rrovincias igneas (L1Is).
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Capitulo 5

Cuerpos intrusivos o plutonicos

Introduccion

El término plutén es el nombre genérico para los cuerpos intrusivos y las rocas que
los envuelven, se denominan rocas de campo o rocas de caja. El tamafio y forma de los
plutones es generalmente especulativo, porque la erosién expone sélo una pequefa parte
del cuerpo, aunque se ha logrado considerable informaciéon de cuerpos profundamente
erosionados, mediante observaciones de campo, estudios geofisicos y trabajos mineros. Estos
han permitido, segin su forma especifica, agrupar a los cuerpos pluténicos en laminares y
globosos (Llambifas 2008). En las clasificaciones también se tienen en cuenta las relaciones
con la roca de campo, ya sea que corten a la estructura, o que se adapten a ella se los llama
discordantes o concordantes, respectivamente.

Cuerpos laminares

Entre los cuerpos laminares, se incluyen: lacolitos, facolitos y lopolitos (Fig. 5-1).

Lacolitos: son cuerpos concordantes con un piso plano y un techo arqueado. Las rocas
que los constituyen son viscosas (silicicas) lo que limitan el flujo magmatico a lo largo de la
superficie horizontal y son suficientemente someros como para que puedan levantar las rocas
del techo.

A B D

Figura 5-1. Formas de cuerpos pluténicos. A- Lacolito. B- Facolito. C- Lopolito. D- Stock (redibujado de
Wimenauer, 1985).

Lopolitos: son cuerpos concordantes intruidos en una cuenca estructural. Son de gran
extension, con forma de “plato” y caracteristicamente estan formados por rocas basicas de
baja viscosidad.

Facolitos: son cuerpos de pequefias dimensiones que se ubican en las charnelas de los
pliegues y se adelgazan paulatinamente en los flancos hasta desaparecer. Los tamafios varfan
desde pocos centimetros a algunos kilémetros. Los ejemplos mds caracteristicos se observan
en las rocas metamorficas inyectadas.

Los cuerpos laminares se caractetizan pot tener una relacién longitud/espesor >>>1y
sus lados son supetficies con tendencias planas y subparalelas. Poseen alta relacién supetficie/
volumen, que permite la perdida rdpida del calor y por ende su enfriamiento. Esto permite
la formacion de texturas caracteristicas para las rocas de estos cuerpos. Entre los cuerpos
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laminares, vamos a tratar: diques, diques anulares, diques cénicos, filones capa y chimeneas
volcanicas, que junto a los plateau basalticos, coladas y depdsitos piroclasticos, ya tratados
constituyen los cuerpos laminares.

Fig. 5-2. Filones capa (sills) de pegmatitas. Observar la concordancia con la estructura metamorfica, asi como las
deformaciones plasticas sufridas. Sierra de Copabana, Catamarca.

Un cuerpo tabular intrusivo es simplemente magma que ha rellenado una fractura. Si
el cuerpo es concordante con la estructura, se lo denomina filén capa (Fig. 5-2) y si es
discordante, dique (Fig. 5-3). Un filén capa se desatrrolla cuando el magma aprovecha los
planos de debilidad de sedimentos, u otras foliaciones y se inyecta en las mismas. Un dique
es un relleno de fractura que corta al bandeado o a las estructuras de las rocas preexistentes.
Las fracturas son conductos ideales para el magma porque le permiten penetrar ficilmente,
es especial en areas afectadas por extension o en la parte superior de un diapiro magmatico.
Estos cuerpos tabulares se presentan donde las rocas son suficientemente fragiles para
fracturarse.

Fig. 5-3. Dique de pegmatita cortando la estructura de un granito equigranular.
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Aunque la mayoria de los diques y filones capa se emplazan durante un tnico evento,
algunos presentan inyecciones mualtiples, que puede tener lugar porque las rocas al enfriarse
se contraen y desarrollan zonas de debilidad que permiten el ingreso de un nuevo pulso de
magma. Un cuerpo se describe como multiple, si las fases de inyeccién son todas de la misma
composicion y compuesto si mas de un tipo de roca esta presente.

Los diques y filones capa, puede presentarse como cuerpos solitarios, pero los diques
en especial, tipicamente se presentan en series, que reflejan los esfuerzos regionales que
desarrollan fracturas en las cuales se inyecta el magma y se los denomina enjambre de
diques, los que suelen tener desarrollo subparalelo. Los diques, también suelen desarrollarse
como enjambres radiales en los alrededores de las chimeneas volcanicas, que en su ascenso
producen fracturas radiales, por las que puede ascender el magma.

Otra forma de presentarse es con formas concéntricas, que se desarrollan por encima de
los plutones. Los cuales se manifiestan como diques anulares y diques cénicos. Los diques
anulares se producen cuando la presion ejercida por el magma es menor que la presion de
material sobreyacente. En este caso fracturas circulares se forman como en la Fig. 5-4. En
este caso como la roca de caja tiene una densidad algo mayor que la del magma tiende a
hundirse en €l, por lo que se producen espacios por las que penetra el magma. Cuando estas
fracturas alcanzan la superficie y el magma escapa por las mismas, se produce un evento
volcanico, como serfa una caldera de colapso.

Los diques conicos, se forman cuando la presion del magma es mayor que la presion
confinante de las rocas sobrepuestas. En este caso los diques se inclinan hacia el interior
y toman la forma de la Fig. 5-4. Los diques anulares y los diques cénicos pueden ocurrir
conjuntamente y serfan el resultado de diferentes fases de una intrusion.

Los diques y filones capas pueden tener espesores desde pocos milimetros a mas de
un kilémetros, aunque comunmente los observamos en el rango de las decenas de metros.
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Fig. 5-4. Esquema de desarrollo de diques anulares en un cuerpo pluténico diferenciado.
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Los cuerpos tabulares se emplazan generalmente por inyeccién asociada con dilatacion
de las paredes del dique y la posicion es en forma general aproximadamente vertical. Los
diques y filones capa se enfrfan progresivamente desde las paredes hacia el centro y en
algunos casos llegan a desarrollan estructuras columnares. Asf en los diques subverticales el
desarrollo de las columnas es casi horizontal, lo que ayuda a diferenciar los diques de coladas
de composicion similar, que tienen desarrollo subhorizonal y las columnas son casi verticales.

El término vena, se refiere a un cuerpo tabular pequefio, no interesa si es concordante o
discordante y se usa preferentemente en relacion a cuerpos mineralizados. El término no es
recomendado para su uso con cuerpos igneos.

Cuerpos globosos

Los cuerpos globosos, tienden a desarrollar formas groseramente equidimensionales,
poseen en general baja relacién supetficie/volumen, por lo que la irradiacién de calor tiende
a ser baja, permitiendo un enfriamiento lento y de larga duracion. Entre los cuerpos globosos
vamos a tratar: plutones, stocks y batolitos.

Plutones: este término fue usado por Pitcher (1993) para cualquier cuerpo grande,
no tabular, y restringe el término batolito para agrupacién de mdaltiples plutones que se
desarrollan en zonas orogénicas.

Stocks: son plutones con forma cilindrica, que ocupan un area de menos de 100 km2.
Estos conductos pluténicos cilindricos en Europa son denominados plugs. Y la parte
expuesta de un plug, después de la erosion del material volcanico superior se denomina
neck-volcanico.

Batolitos: son cuerpos pluténicos con supetficies de exposicion superiores a 100 km2.
Cuando la parte superior de un batolito comienza a ser erosionado, aparecen afloramientos
restringidos de granito, separados entre si por roca de caja, que se denominan capulas, cuando
la evidencias geofisicas o el mapeo sugieren que un gran intrusivo se encuentra por debajo.
Los batolitos constituyen los mayores cuerpos intrusivos y su composicion corresponde a
rocas silicicas. Los batolitos se forman por la actividad magmatica relativamente continua en
espacio y tiempo, con pulsos de variada magnitud que se suceden en forma intermitente, por
lo que no constituyen un tipo de intrusién. El desarrollo de los batolitos esta estrechamente
ligado a los procesos geoldgicos regionales de tecténica de placas, ya sean procesos de
subduccion o de distension.

Segtn la relacién con los procesos tectonicos podemos clasificar a los batolitos en:
orogénicos, post-orogénicos y anorogénicos (Llambias 2008).

Batolitos orogénicos: son los que se desarrollan en los arcos magmaticos desarrollados
en zonas de subducciéon. Como por ejemplo los batolitos andinos de Chile y Perd.
Composicionalmente se caracterizan por granodioritas y tonalitas, metaluminosas y calco-
alcalinas. Con caracter subordinado también se encuentran granitos, dioritas y gabros.

Batolitos post-orogénicos: son los que se emplazaron con posterioridad a la orogénesis y
su consolidacion es post-deformacioén. Con posterioridad a un periodo orogénico se produce
la relajacién mecanica, pasando de la compresion a la extension, lo que produce el colapso
orogénico, en el que la actividad magmatica puede ser intensa. Es en este periodo en el
que se producen los batolitos post-orogénicos y los plateau rioliticos. L.a composicién es
monzogranitica y granodioritica. Los plutones intruyen aprovechando fracturas y los mas
tardfos son de seccion circular.
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Fig. 5-5. Vista afloramiento Batolito de Capillitas, Sierras Pampeanas, Catamarca.

Batolitos anorogénicos: tienen lugar en el interior de las placas y su emplazamiento tiene
lugar en corteza rigida, con bajo gradiente geotérmico. Se asocian con estructuras de rift,
tipicas de ambiente extensional. Constituyen complejos intrusivos centrados con notables
diques anulares. Son generalmente de dimensiones menores que las otras dos categorfas
citadas. Las composiciones intermedias a silicicas tienen tendencias alcalinas y peralcalinas,
constituyendo a menudo asociaciones bimodales, con participacion de rocas basicas y acidas.
También constituyen complejos alcalinos maficos, que incluyen carbonatitas y sienitas. Los
plutones son generalmente de secciones circulares y muestran abundantes diques anulares.

Relaciones de contacto de los plutones

El emplazamiento de un plutén involucra la yuxtaposicion de un liquido caliente en
movimiento, viscoso, comunmente saturado en fluidos, contra un material frio, estacionatio,
solido y generalmente de composicion muy diferente. Tales contrastes en las propiedades
producen interacciones mecanicas y quimicas, que imparten a la zona de contacto estructuras
y texturas diagnosticas. La zona de contacto puede ser neta, entre la roca ignea y la roca de
campo relativamente inalterada, o puede tener un cambio gradual en la zona de borde.

La zona de borde puede ser estrictamente mecanica (inyectada) o bien una amplia zona
que exhibe gradaciones desde la roca de campo sin perturbaciones, a través de un sector con
diques y venas, que provienen desde el pluton. Esto puede dar lugar a una zona de agmatitas
(una roca con alta concentracion de fragmentos de la roca de campo — xenolitos — en una
matriz ignea), o xenolitos espaciados de la roca de campo, que flotan en el material igneo,
hasta que estos se vuelven raros y desapatrecen.

En razén de que muchos plutones silicicos estan saturados en fluidos y son quimicamente
distintos a la roca de campo, los fluidos que emanan del plutén pueden pernear la roca que los
rodea, produciendo alteracion o incluso fusion parcial y cristalizando minerales magmaticos
tipicos en la roca externa. El resultado es una zona de borde que pasa desde el plutén a la
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roca de campo sin un limite distintivo.

Una tercera posibilidad de borde gradacional setfa el resultado de la combinacion de dos
procesos de inyeccion y de permeacion. La inyeccion y fusion se asocian intimamente dando
como resultado una roca hibrida de caracter mixto.

En los contactos netos de los niveles someros, un intrusivo puede afectar termal y
quimicamente a la roca de campo. Una zona gradacional puede resultar desde un proceso
estrictamente térmico, si la intrusién esta muy caliente y es seca. En tales casos, la roca de
campo no metamorfizada es calentada y recristalizada por el plutén en una estrecha zona de
contacto. El tamafio de grano y de recristalizacién decrece rapidamente desde el contacto
hacia fuera y el contacto real deberfa ser aun visible. Los efectos térmicos, estan comunmente
combinados con un gradiente quimico, establecido por los fluidos saturados en silice que
salen del pluton. Esto da como resultado una autreola de metamorfismo de contacto.

por Tt T

Fig. 5-6. Granito bandeado en zona de botrde del Granito Capillitas. Mostrando la asimilacién patcial de esquistos
de caja, que da lugar a rocas hibridas, controlado por el flujo laminar.

La dindmica de la zona de contacto con las rocas de caja, imparten al plutén caracteres
tales como la adicién de xenolitos o zonas de enfriamiento. Una zona de enfriamiento es de
grano fino resultante del rapido enfriamiento y solidificacioén del plutén como resultado del
contacto con una pared frfa. Como el material igneo es intruido en movimiento contra una
roca de caja inmévil, ello produce una zona de cizalla en el magma y en los magmas mas
viscosos la cizalla es mas pronunciada. El resultado de este fenémeno es el desarrollo de
una importante lineacion o foliacién paralelamente al contacto en las partes marginales del
plutén, que se puede hacer mas evidente en algunos minerales alargados o aplanados, tales
como anfiboles, piroxenas y micas. Hay también desarrollo y acumulacion de minerales como
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biotita que se acumulan en masas alargadas denominadas schlieren (Fig. 5-6). Si el magma
es suficientemente viscoso y la roca de caja es suficientemente calentada, la zona de cizalla
también la puede afectar, rotando la foliacion fuera del plutén y volviendo los contactos, lo
cual hace que los contactos discordantes se vuelvan concordantes.

La sobreimposicion de estos procesos de deformacién, hace que se pierda la claridad
de los contactos y la perdida de isotropia de las texturas igneas. Las rocas igneas toman el
aspecto de gneises y los contactos con las rocas de caja se vuelven dificiles de identificar.

Tiempo de intrusion

LLa mayoria de los batolitos estan emplazados en cinturones montafiosos como parte de
los procesos orogénicos de subduccién y juegan un importante papel en la evolucién de esos
cinturones. Cualquier intento para relacionar la deformacién con el emplazamiento debe
demostrar que la deformacion y el metamorfismo estan estrechamente relacionados con la
intrusion, tanto espacial como temporalmente. Las texturas de las rocas de los plutones y de
la roca de campo reflejan el tiempo de emplazamiento con respecto a la actividad tecténica.
Una clasificacion de este tipo fue desarrollada por Gonzalez Bonorino (1950) en sus estudios
de las Sierras Pampeanas.

Plutones post-tectonicos: estan emplazados después del episodio orogénico-metamorfico
y las rocas igneas carecen de texturas de deformacion, tales como foliaciones (como no sean
las relacionadas con la intrusion). Las fabricas regionales de deformacion y las estructuras de
las rocas de campo, son cortadas discordantemente por el plutén o se curvan paralelamente
a los contactos.

Plutones sin-tectonicos: se emplazan durante el episodio orogénico. Cualquier foliacion
regional se continuara con las del plutén relacionadas con la intrusion. El plutéon también se
vera afectado por cualquier reactivacion tardia de la orogénesis.

Plutones pre-tectonicos: son los plutones emplazados antes del episodio orogénico.
Tanto los plutones pre- como los sin-tecténicos sufren los procesos de deformacion y
metamorfismo asociados con la orogenia. Ellos tienen deformaciones internas que se
contindan paralelamente con la roca de campo. La foliaciéon regional puede curvarse
alrededor de plutones no-foliados, por el contraste de ductilidad entre ambos. Los plutones
sin-tecténicos son normalmente mas ductiles al tiempo de la deformacién y por lo tanto
son mas elongados en la direccién de la foliacién y con contactos concordantes. Los
plutones pre-tecténicos por su parte, estan frios y son mas resistentes a la deformacion, que
generalmente se concentra en las margenes del cuerpo. Como el plutonismo y la orogenia
estan relacionados en la mayorfa de los cinturones orogénicos, los plutones puramente pre-
tectonicos son raros y los que pueden ser caracterizados como tales estin comunmente
asociados con una orogenia anterior de un cinturén, con multiples ciclos de deformacion.

Profundidad de los intrusivos

Juntamente con el tiempo, la profundidad de emplazamiento afecta las caracteristicas
estructurales y texturales de los plutones. Algunas de estas caracteristicas fueron sintetizadas
por Buddington (1959) sobre la base de los niveles de emplazamiento en relacién a “zonas
de profundidad” que fueron propuestas originalmente por Grubenmann (1904). Estas zonas
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son: epizona, mesozona y catazona y se basan en las caracteristicas de las rocas de campo
y los limites de profundidad propuestos son solo aproximados, por cuanto varfan segin las
diferencias del gradiente geotérmico de cada zona de los cinturones orogénicos.

La Epizona, esta caracterizada por ser relativamente frfa (<300° C), con rocas de campo
de baja ductilidad y profundidades menores a los 10 km. Muchos plutones intruyen su
propio caparazon volcanico que ha ascendido previamente hasta la superficie. Los plutones
epizonales son generalmente post-tecténicos y tienen contactos netos y discordantes. Las
rocas de pared estan tipicamente brechadas y estan cortadas por numerosos diques que salen
del cuerpo igneo. El tope del plutéon generalmente penetra en las rocas de techo de manera
irregular. Un vastago (offshoot) es un término general para designar un lébulo aislado
del cuerpo principal que intruye en la roca de campo (Fig. 5-7). Una ctpula es un vastago
no tabular, aislado del cuerpo principal, como se observa en la Fig, 5-7. Un septo es una
proyeccién como peninsula en la roca de campo dentro del plutén que separa dos 16bulos
de rocas igneas. Un pendiente de techo (roof-pendant) es una proyeccioén de las rocas del
techo dentro del plutén, que ha quedado aislado por efecto de la erosién. Las estructuras
de pendiente de techo, son paralelas a las de la roca de campo regional, significando que
ha formado parte de ella y que no ha sido rotado. Si estas rocas han sido rotadas reciben el
nombre de balsa.

Septo

Roof Pendants

Batolito

Fig. 5-7. Esquema idealizado del desarrollo de un batolito.

En general los batolitos epizonales no son muy grandes y muchos constituyen ctpulas
de cuerpos mayores que estan profundidad. El emplazamiento de un cuerpo intrusivo
puede fracturar la roca de campo lo que le permite ascender hacia la superficie, por lo que
la alteracién hidrotermal y mineralizaciéon metalifera son comunes y se concentran a lo
largo de tales fracturas. Asimismo se suelen establecer sistemas hidrotermales encima del
plutén, produciendo intensa alteracion. El metamorfismo de contacto suele ser importante,
especialmente si la roca de campo no tiene metamorfismo previo. La principal limitacion al
tamafio de la aureola es la velocidad de enfriamiento y la pérdida de fluidos a los largo de
fracturas.

Los plutones epizonales tienen fabrica tipicamente isétropa, con contactos netos y
suelen desarrollar cavidades miaroliticas, que representan burbujas de fluidos liberados a baja
presion, con minerales euhedros que se proyectan hacia el interior de las mismas. Son tipicos
de epizona los lacolitos, lopolitos, diques anulares y diques conicos.

La mesozona, se desarrolla entre los 5 y los 20 km de profundidad. La roca de campo
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corresponde al bajo grado del metamorfismo regional con temperaturas entre 300 y 500°
C. Los plutones de esta zona tienen caracteres transicionales entre los de epizona y de
catazona. Ellos pueden ser tanto sin- como post-tectoénicos. Los contactos pueden ser netos
o gradacionales y concordantes o discordantes, porque la roca de campo es mas ductil que la
de epizona. La aureola de metamorfismo de contacto, estd generalmente bien desarrollada,
porque los plutones son mayores y el enfriamiento es mas lento. Las rocas de la aureola de
contacto comunmente tienen fabrica foliada, porque sufren tanto el metamorfismo regional
como el de contacto. Pizarras y filitas moteadas son comunes, que se desarrollan durante o
después de la foliacion regional. La fabrica del pluton puede ser isétropa, pero comunmente
es foliada o desarrolla lineacién en las proximidades del contacto.

En zonas mas profundas se desarrolla la catazona, con profundidades mayores a los 15
km. La roca de campo estd representada por metamorfismo regional de medio a alto grado
en el rango de 450 a 600° C. Los plutones son generalmente sin-tecténicos con contactos
gradacionales y sin bordes de enfriamiento. El contraste de viscosidad entre las rocas de campo
y el magma es relativamente bajo, por lo que los contactos son generalmente concordantes,
en el sentido que la foliacion se produce en rocas relativamente ductiles que son deformadas
y rotadas paralelizando los contactos. No producen metamorfismo de contacto, por cuanto
la roca regional ya esta en alto grado de metamorfismo. Los plutones se presentan como
domos u hojas, en las que la foliacion o lineacion interna, pasan directamente a la fabrica de
la roca metamérfica regional. Asimismo se produce foliacion por flujo, que pudo haber sido
impuesta al final, junto con la foliacion metamorfica, durante el final de la cristalizacion ignea.
Todo esto produce similitudes entre las rocas {gneas y las rocas metamorficas de alto grado,
con relaciones transicionales entre ambas en la corteza profunda.

Fig. 5-8. Intrusivos compuestos. A: Secuencia intrusiva multiple que va de 1 a 3. Los sucesivos pulsos aprovechan
la zona mas caliente para intruirse, mientras que las zonas de bordes estin mas frias y rigidas. B: Secuencia intrusiva
multiple que se inicia con un primer pulso (1), seguido por el 2 y finalmente el 3, ocasionados por colapsos
progresivos. C: Intrusivo con borde de enfriamiento mostrando asimilacién parcial de un dique anterior. D:
cristalizacién centripeta de un Plutén. (Modificado de Mc Birney 1984).
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Inyecciones multiples y plutones zonados

Como en los centros volcanicos, muchos plutones muestran historias complejas de
intrusiones multiples de magmas que varfan en composicién. Los grandes cinturones
batoliticos estin compuestos de numerosos plutones menotres y los mismos, cuando se
los mapea en forma cuidadosa muestran diferentes unidades composicionales, que pueden
presentar vatiaciones marcadas entre ellas. En general los plutones mas antiguos tienen
formas alargadas, mientras que los dltimos tienden a tener formas circulares. Asimismo
cada uno de ellos suelen desarrollar zoneamientos concéntricos producto de la cristalizacion
centripeta de los mismos, con los bordes mas basicos y los nucleos mas silicicos. Las
tendencias mineralégicas y quimicas asociados con las secuencias intrusivas, son generalmente
consistentes con la evolucién de camaras magmaticas en profundidad, que sufren procesos
de cristalizacion fraccionada, asimilacion de las rocas de caja y mezclas de magmas.

Los procesos de ascenso del magma y emplazamiento y el problema
del espacio

Las rocas igneas intrusivas, son simplemente magmas que no han alcanzado la superficie.
El volumen de rocas igneas que forman los cuerpos pluténicos es considerable y pueden
gradar a los sistemas volcanicos. Los magmas se forman en profundidad y se segregan desde
un residuo sélido para formar masas discretas de fundido. Estas masas son menos densas
que el sélido que las rodea por lo que se vuelven boyantes y tienden a ascender si el material
que los rodea es suficientemente ductil. Un diapiro, que es una masa fundida movil que
perfora las capas que se encuentran por encima, que son rocas ductiles mas densas, que
ascienden mientras la viscosidad del magma permita el movimiento y la densidad de las rocas
de campo sean menores o similares. En las areas menos ductiles del manto superior y de la
corteza, el magma no puede ascender por diapirismo.

La forma por la cual un gran cuerpo intrusivo asciende a través de la corteza, creando
suficiente espacio para €l, no ha sido totalmente aclarada. El problema del espacio ha sido
objeto de extensos debates por décadas y atn asi sigue siendo un problema (Paterson et al.
1991).

Las fracturas abiertas y vacias estan limitadas a niveles muy someros proximos ala supetficie
y tienen pocas decenas de metros. E1 magma que viene ascendiendo simplemente rellena tales
aberturas. El ascenso del magma puede seguir fracturas preexistentes, desplazando a las rocas
que forman las fracturas y siguiendo estos conductos planares. En profundidad, la habilidad
de los magmas para forzar a una fractura a abrirse es limitada, por la alta presioén que existe.
Por supuesto si el area esta sometida a extension regional, las paredes de cualquier fractura no
estan bajo compresion y el magma puede forzar su separacién. El nimero y espesor de los
diques que rellenan los conductos depende de la relacion de extension y tiene relacién con la
velocidad de las placas tectnicas que es menor a aproximadamente 3 cm/afio.

El problema del espacio se vuelve mas complicado para los grandes cuerpos intrusivos
que deben mover mucho mayor volumen de roca en su ascenso. La fig. 5-9 resume los
mecanismos propuestos por los cuales un plutén hace espacio para ascender. Los batolitos
pueden alzar el techo por plegamiento o domamiento, o elevar bloques a lo largo de fallas.
La controversia se produce con respecto a la fuerza de elevacion que tiene un plutén si
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Fig. 5-9. Mecanismos posibles de ascenso de intrusivos (redibujado de Paterson et al. 1991).

se restringe a su capacidad de boyar, que limita su posibilidad de levantar el techo cuando
alcanza densidades iguales a las de la roca de campo. El levantamiento puede ser facilitado
en tales casos por sobre-presion magmatica, que brinda un esfuerzo adicional al ascenso. El
domamiento de los techos de los lacolitos esta limitado a profundidades de menos de 3 km,
donde la presion magmatica puede exceder la presion de carga.

Alternativamente el magma puede fundir roca de campo en su ascenso, proceso que se
denomina asimilacion. La capacidad de un plutén de fundir la roca de caja, esta limitado a la
cantidad de calor del magma. Asi como se vio, que los magmas que intruyen son el resultado
de fusion parcial, deberfa haber un “sobrecalentamiento” apreciable (calentamiento por
encima de la temperatura a la que el fundido coexiste con el sélido). Asf, si el calor disponible
para fundir la roca de campo no existiera, este deberfa ser aportado por el calor latente de
cristalizacion de algunos minerales del magma, lo que lo hace menos movil.

Si las rocas de campo son suficientemente fragiles y bloques del techo caen dentro
del plutén, se produce un desalojo por caida y el magma asciende ocupando dicho lugar.
Este proceso se denomina stoping. Buenas evidencias de stoping se observan en las partes
superiores de muchos plutones, donde bloques de roca de campo estan suspendidos en
la roca ignea cristalizada, formando balsas y xenolitos. El stoping requiere que la roca de
campo sea mas densa que el magma y que los bloques deben ser lo suficientemente grandes
(decenas de metros) para que se hundan rapidamente en el magma viscoso. El stoping puede
ser efectivo sélo en corteza somera cuando las rocas pueden ser fracturadas.

Una combinacién de solucion stoping o zona de fusion, puede operar a profundidades
donde la roca de campo esta proxima al punto de fusion. En este proceso los minerales de
la roca de techo se funden y una cantidad equivalente de magma cristaliza en el piso, como
propone Ahren et al. (1981). Este proceso mitiga la pérdida de calor desde el magma, que es
el mayor impedimento para la asimilacion. Este proceso puede ser efectivo en el manto o en
la corteza inferior, donde el magma puede ascender por diapirismo, pero si la roca de campo
esta por debajo del punto de fusién, muchos minerales pueden tender a cristalizar desde el
fundido y el plutén se solidifica rapidamente.
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La deformacién ductil y el retorno por flujo descendente, corresponde a mecanismos
asociados con el ascenso de los diapiros desde grandes profundidades y serfan eficientes
donde la viscosidad de la roca de campo es baja. A cualquier profundidad el balon (balloning)
o expansion radial de la camara magmatica, por adicién de magma desde profundidad, es
posible. El bal6n de magma puede comprimir fisicamente las paredes de las rocas hacia
los lados del diapiro, forzando a las paredes a apartarse, produciendo una aureola de
deformacion. Los estudios tedricos y experimentales sugieren que el diapirismo y balon
pueden se efectivos si las viscosidades del plutén y las rocas de caja son similares. La falta de
evidencias texturales de rocas de pared ablandadas alrededor de plutones en niveles medios y
superiores, son argumentos fuertes contra el diapirismo como mecanismo de emplazamiento
en estos niveles.
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Capitulo 6
Regla delasfasesysistemas de unoydos componentes

Introduccion

Aqui se presenta el comportamiento de sistemas quimicos sencillos como analogos de
los sistemas naturales mas complejos. En la fig. 6-1, se muestran secuencias especificas de
so6lidos que se forman cuando el magma se enfria. El olivino cristaliza primero, seguido por
piroxeno, después las plagioclasas y finalmente 6xidos de Fe y Ti (ilmenita y titanomagnetita).
Cuando se analiza este orden de cristalizacion del fundido basaltico, se observa que es similar
al postulado por la Serie de Reaccién de Bowen. Otra caracteristica es que la cantidad de
olivino se incrementa con el descenso de temperatura entre 1205 y 1180° C, indicando que
luego el olivino comienza a ser consumido por reaccioén con el fundido, por el progresivo
descenso de la temperatura.
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Figura 6-1. Porcentaje en peso de minerales de las lavas en funcioén de la temperatura.

En muy raras instancias se puede observar directamente el comportamiento de la
cristalizacion en sistemas naturales, pero se puede estudiar la cristalizacién en forma indirecta,
utilizando las texturas secuenciales, o produciendo fundidos en el laboratorio, u observando
la cristalizacion de sales desde soluciones sobresaturadas. De los criterios logrados de tales
estudios texturales y experimentales, se puede confirmar que los fundidos cristalizan en un
rango de temperaturas, dando una secuencia de minerales, que varfan en sus composiciones,
en dicho rango. Claramente los minerales que forman un granito, no son los mismos que
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forman un basalto y el rango de temperaturas de unos y otros son diferentes. Los fundidos
graniticos cristalizan a temperaturas mas bajas que los basaltos y la secuencia de cristalizacion
de un magma granitico puede comenzar con anfibol o biotita y finalizar con feldespatos o
cuarzo y dicha secuencia de cristalizacién varfa con la composicion y la presion.

De los datos texturales y experimentales, se hacen observaciones generales sobre el
comportamiento de los fundidos naturales que cristalizan (Best 1982):

1. Los fundidos que se enfrfan, pasan desde un liquido a un sélido cristalino, en un rango
de temperaturas (y presiones).

2. Distintas fases minerales cristalizan en un rango de temperatura y el nimero de
minerales que se forman, tiende a incrementarse con el descenso de la temperatura.

3. Los minerales cristalizan en forma secuencial y con considerable solapamiento.

4. Los minerales que constituyen soluciones sélidas cambian su composiciéon con el
enfriamiento progresivo.

5. La composicion del fundido cambia durante la cristalizacion.

6. Los minerales que cristalizan y la secuencia en la que se forman, depende de la
temperatura y de la composicion del fundido.

7. La presion afecta el rango de temperaturas a la cual los minerales cristalizan.

8. Los componentes volatiles (H20, CO2, I, B, etc.) y la presion a la que estan, afectan el
rango de temperaturas de cristalizacion de la secuencia mineral.

Hasta aqui se puede ver que los magmas son demasiado complejos para entenderlos y la
aplicacion de un modelo de sistema real de roca es imposible y tampoco es efectivo.

Fases en equilibrio y regla de las fases

Para tratar de entender a los sistemas fundidos simplificados, se necesita una base teorica,
para poder analizarlos sobre una base dinamica y valorar la contribucién de cada componente
quimico a las variaciones de esa dinamica. Si se entiende, como el agregado de componentes
adicionales afectan al sistema, se podra entender el comportamiento de sistemas naturales
mas complejos. La Regla de las Fases es un tratamiento teérico simple de esta aproximacion.

La mineralogfa de las rocas muestreadas en la superficie de la Tierra, reflejan las
condiciones de temperatura y presién bajo las cuales fueron formadas y sus composiciones
quimicas. Los cuerpos rocosos poseen una amplia variedad de propiedades fisicas, quimicas,
espaciales y cronolégicas que reflejan los procesos geologicos responsables de su formacion.
Las propiedades mas importantes son la composicion quimica y mineraldgica del cuerpo, su
fabrica y sus relaciones de campo. Para comprender como y porque estas cuatro propiedades
son petrolégicamente significativas, debemos considerar algunas relaciones basicas entre
energfa, materia y estados de equilibrio, gobernados por la temperatura y la presion.

Todos los procesos naturales, involucran transferencia y transformacion de diferentes
formas de energfa y movimiento de materia, estableciendo nuevos estados de equilibrio mas
estables. Un estado particular de equilibrio mineralégico esta gobernado por la presion (P),
la temperatura (T) y la composicién quimica (X) del sistema geoldgico y es reflejado en la
composicion mineraldgica del cuerpo de roca. El campo de estudio de estos conceptos es la
termodinamica, que toma su nombre de la energfa térmica. La termodinamica se ocupa de
las relaciones que rigen los cambios de un sistema.

Se llama sistema a una porcién del universo de la que se hace abstraccion. Pej. una
galaxia, un batolito, una falla, una colada, un volcan, una asociacién de cristales, una porcioén
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de un cristal. Los petrélogos se refieren por ej. al sistema albita-anortita, en este sentido,
significa todos los sistemas termodinamicos posibles, compuestos por mezclas de albita y
anortita.

Sistema aislado: se define asi al que no cambia energfa ni materia con el exterior.

Sistema cerrado: es aquel que cambia energfa con el exterior, pero no materia. Por
ejemplo, la cristalizacion de un plutén. Los minerales cristalizan por pérdida de temperatura
y/0 presion, pero los componentes quimicos se mantienen sin cambios..

Sistema abierto: es el que intercambia energfa y también materia con el exterior. Por
ejemplo, el metasomatismo de contacto entre una caliza y un intrusivo acido (skarn de
contacto); la asimilacién de roca de caja por un granito; la alteracién hidrotermal, etc.

Las partes del sistema: Un sistema estd compuesto por los componentes y las fases.

Se llama componente al nimero mas pequefio de elementos quimicos en funcién de los
cuales queda representada una fase. Generalmente un componente de un sistema petrolégico
se representa por el porcentaje en 6xido, por el numero de moles o por la fraccién molar de
ese componente. Esto depende del sistema que tratamos. Por ejemplo, el Sistema Agua, tiene
un s6lo componente H,O, mediante el que se expresa su estado o fases presentes, hielo, agua
y vapor. En el sistema Forsterita-silice, la composicion se expresa por sus fracciones molares
0 por sus porcentajes en peso, para establecer la reaccion entre ambos para dar Enstatita.

Fases: son las porciones del sistema, fisicamente homogéneas en todas sus propiedades
y mecanicamente separable del resto del sistema. En los ejemplos dados, en el sistema
agua, pueden existir tres fases: hielo, agua liquida y vapor de agua. En el sistema Forsterita-
Silice, pueden coexistir fases cristalinas y fundido, ademas los diversos minerales Forsterita,
Tridimita y Enstatita, constituyen las fases del sistema.

Las propiedades termodindmicas de un sistema pueden divididas en variables extensivas
o intensivas.

Las variables extensivas: dependen de la cantidad de material del sistema, tales como
masa, volumen, nimero de moles, etc. y valor total es igual a la suma de sus valores en
cada una de las partes del sistema. Tales variables no son propiedades intrinsecas de las
substancias del sistema.

Las variables intensivas: son las que no dependen de la cantidad de materia del sistema
y son propiedades de las substancias que lo componen, tales como presion, temperatura,
densidad, concentracién de componentes en cada fase, etc. Hay un gran nimero de variables
intensivas y muchas son interdependientes. Volviendo a la cuestién de interpretacion de las
rocas, nosotros debemos especificar como conocer el estado de un sistema. Considerando
por ejemplo un pequefio volumen de roca que esta bajo cristalizacién en el interior de la
corteza y en el que las propiedades intensivas, T y P son uniformes, se puede asumir que la
roca ha alcanzado el equilibrio quimico. Para tal sistema, la regla de las fases de Gibbs (1928),
se expresa como:

V=c+2-f>0

Donde V es el nimero de grados de libertad o varianza, ¢ es el nimero de componentes
independientes necesarios para definir la composicion de las fases en el sistema, y f es el
nimero de fases.

La varianza del sistema es el maximo nimero de variables intensivas a las que se les
pueden asignar valores arbitrarios, o que pueden ser cambiadas independientemente, sin
causar cambios en el nimero de fases en el sistema en equilibrio. Si se le asignan valores
especificos a 'V, el estado del sistema esta definido y asf las otras variables intensivas del
sistema también tienen valores especificos.
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El término “independiente” se aplica a los componentes cuya composicion no puede ser
expresada en términos de otros componentes. La varianza o grados de libertad del sistema, se
define como en numero minimo de variables intensivas necesarias para definir completamente
el estado de un sistema en equilibrio. La regla de las fases puede ser expresada como:

V=c-f+2 (regla de las fases de Gibbs) 6-1

Pueden darse casos especiales como por ejemplo, en un sistema compuesto por roca solida
y fluidos que rellenan fisuras en equilibrio, si las paredes de las fisuras son mecanicamente
fuertes, el solido y el fluido pueden estar a presiones diferentes, de manera que el sistema
total tiene dos presiones diferentes. Esto incrementa el numero de variables intensivas en
uno (1), la varianza entonces es: V = ¢ + 3 — f. En los casos de sistemas que estén expresados
en referencia a una presion particular, las variables intensivas quedan restringidas a uno (1).

Notar que la regla de las fases solo se aplica a sistemas que estan en equilibrio quimico.
No se puede aplicar a asociaciones en desequilibrio, tales como en rocas graniticas que se
estan enfriando, porque el equilibrio cambia constantemente.

Clasificacion de los sistemas

Los sistemas pueden ser clasificados en términos del nimero de componentes requeridos
para describir la composicién quimica de todas las fases que aparecen en ellos. Por ejemplo,
si se trabaja con H,O, las unicas fases que apareceran sobre un amplio rango de P y T, serdn
hielo, agua y vapor; cada una de estas fases tiene la composicion H,O, como tnico parametro
quimico. Este sistema se denomina de un componente o unitatio.

Si se realizan experimentos a alta temperatura y a 1 atmosfera de presion con mezcla
de MgO y SiO,, producen las fases solidas periclasa (MgO), forsterita (Mg2SiO,), enstatita
(MgSi0O,), cristobalita y tridimita. En este sistema tres constituyentes quimicos Mg, Si y O,
estan presentes pero la composicion de todas las fases es tal que pueden ser expresadas
enteramente en términos de dos 6xidos (MgO y SiO,). Este es un sistema de dos componentes
o binario. El sistema Di6psido-Anortita-Forsterita, se toma como un ejemplo de un sistema
ternario que es representado por un triangulo, en el que cada componente se ubica en un
vértice del mismo.

Sistemas de un solo componente

a) Iusién congruente: augita [(Ca,Mg,Fe,T1,Al) (Si,AD),O )], silice (SiO,).
b) Fusién incongruente:

a) Fusiéon congruente: la temperatura para la cual un sélido esta en equilibrio con un
liquido de su misma composicion, es lo que se conoce en general como punto de fusion, de la
sustancia. Si la temperatura aumenta por encima del punto de fusion, el potencial quimico del
liquido disminuye mas rapidamente que el sélido, haciéndose mayor la entropia del liquido.
Para las temperaturas superiores al punto de fusion, la fase liquida es la tnica estable. De la
misma forma si aumenta la presion, el potencial quimico de cada fase, aumenta en forma
proporcional a su volumen molecular y puesto que el volumen del liquido es mayor que el del
solido, el potencial quimico del liquido, en la mayorfa de los casos, aumenta mas rapidamente
y el solido se transforma entonces en fase estable. Si la temperatura y la presion, aumentan
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simultineamente, el equilibrio entre el liquido y el sélido, puede mantenerse unicamente, en
el caso de que el efecto de la temperatura sea contrarrestada exactamente por el efecto de la
presion (ecuacion de Clasius Clapeyron).

Tomemos como ejemplos las sustancias mostradas en la Fig. 6-2. El componente A
cuando se enfria por debajo de su punto de cristalizacion, comienza a formar nucleos de
cristalizacion, en numero progresivamente mayor con el descenso de temperatura, hasta
llegar a un maximo. En este intervalo se forman pocos cristales por unidad de volumen,
los cristales que lo hacen tienen espacio para crecer y disponibilidad de material, por lo que
la tendencia es a formar relativamente pocos cristales y adquirir tamafios grandes; lo que
progresivamente se va invirtiendo. Cuando se supera el pico de la curva la velocidad de
formacién de nucleos minerales se incrementa rapidamente, por lo que los cristales que se
forman son pequefios, por la competencia entre ellos por capturar los componentes y la falta
de espacio, que les obliga a interferir entre si.
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Fig. 6-2. Relacion entre velocidad de crecimiento y nucleacion, con el enfriamiento.

Por ejemplo, la cristalizacion congruente de la augita, que es medida por el nimero de
cristales iniciados por unidad de volumen, por unidad de tiempo. La regién de temperaturas
en la cual la generacion de cristales es lenta se llama metaestable; aquella en la cual la rapidez
de cristalizacion es alta, es la region labil. Asf surgen diferentes texturas de rocas petrografica

y quimicamente equivalentes.

Sistema Silice (SiO,)

La Fig. 6-3 corresponde al diagrama presion-temperatura del sistema silice. El limite
superior de 10Gpa y 1900° C refleja el limite superior de Py T a las cuales la SiO, pura podria
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formarse en la naturaleza (1 Gpa representa aproximadamente la profundidad de 35 km,
correspondiente a la base de la corteza continental y los minerales de SiO, no son comunes
en el manto). En el diagrama quedan expresados polimorfos solidos de silice y fase liquida,
con sus correspondientes campos de estabilidad. Las fases minerales son: cuarzo-u, cuarzo-§,
tridimita, cristobalita, coesita y stishovita.

Stishovita

Coesita

Presion (Gpa)

Cuarzo -

2 Liguido

Cristobalita
Tridimita

600 1000 1400 1800 2200 2600
T2C
Fig. 6-3. Diagrama de fases P-T para la SiO2 (Swamy y Saxena 1994).

Cuando las condiciones fisicas se proyectan dentro de cualquier campo, una fase es
establey enella: f =1y V =1-1+ 2= 2. Estas areas son llamadas divariantes (V = 2). Las
curvas que separan los campos, representan condiciones bajo las cuales dos fases coexisten
en equilibrio; f =2y V =1-2+ 2 = 1. Las curvas son llamadas univariantes (V = 1). Hay
también puntos donde las lineas univariantes se intersectan y tres fases coexisten. Cuando
f=3yV=1-3+2=0, el sistema estd completamente determinado y se llama punto
invariante (V = 0).

b) Fusion incongruente: existe un cierto nimero de minerales, que cuando se calientan
a una cierta temperatura (punto de fusion incongruente), se descomponen para dar dos
fases, una de las cuales es entonces liquida (liquido peritéctico) y otra sélida, de diferentes
composicion al mineral original. Ejemplos:

Ortosa (KAISi,O,) funde incongruentemente a 1150° C para formar leucita (IKAISi,O )
+ liquido con mayor riqueza en silice que la ortosa. La fusiéon completa de la leucita asi
formada se presenta a 1533° C tnicamente.

8KAISi,O, = 5KAISi,O, + 3 KAISi,O, + 5810,

Ortosa Leucita Mezcla fundida

Mullita: (Al Si,,0,,) funde incongruentemente a 1810° C — AL O, + liquido

Monticellita: (CaMgSiO,) funde incongruentemente a 1503° C — MgO + liquido
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Acmita: (Na FeSiO,) funde incongruentemente a 990° C — Fe O, + liquido
*Proto-Enstatita:(MgSiO,) funde incongruentemente a 1557° C — Mg SiO, + liquido
(*polimorfo de alta T° de la Enstatita)
Hornblenda pargasitica funde incongruentemente, dando Diépsido + Forsterita +
Espinela + liquido

Sistemas de dos componentes

Cuando un segundo componente se agrega al sistema, el mismo puede interactuar con el
primero, condicionando diferentes caminos. En los sistemas binarios C = 2 la varianza puede
ser tan alta como V = 3 en un sistema con una fase y requiriéndose diagramas tridimensionales
para representar adecuadamente al sistema. Pero para simplificarlos utilizaremos el
enfriamiento del sistema, dejando fija las presiones, para discutir las variaciones que tienen
lugar. Si se restringe la presion la regla de las fases se expresa: V=c—f + 1.

a) Sistemas de tipo eutéctico

b) Sistemas de disolucion solida completa

¢) Sistemas de fusion incongruente

d) Sistemas de desmezcla de disoluciones sélidas

a) Sistemas de tipo eutectico:

El agregado de un segundo componente tiene un profundo efecto sobre un sistema de
un componente ya que cambia las relaciones de fusion. Un componente puro tiene un punto
de fusion, que cambia con la presencia y contenido de otro componente. Entre los sistemas
cutécticos comunes tenemos:

ortosa:cuarzo - 72,5:275%

anortita:olivino - 70 : 30 %

diopsidozenstatita - 45 :55 %

diopsido:anortita - 58 —42 %

nefelina:albita - 24 :76 % (1068° C — en seco)

Sistema Didépsido — Anortita

El sistema diépsido (CaMg$i,O,, Di) — Anortita (CaALSIO,, An), es interesante porque
provee un andlogo al sistema basaltico (clinopiroxeno - plagioclasa) y forma parte del
tetraedro basaltico. El sistema, temperatura versus composicion, estd ilustrado en la Fig.
6-4, como isobérico a presién atmosférica. Este tipo de sistema tiene un punto minimo
del liquidus llamado punto eutéctico, por lo que se denominan “Sistemas binarios con
Punto Eutéctico”. Aqui se describe un enfriamiento con cristalizacion en equilibrio, desde
un liquido que tiene una composicion global de 70% peso de An, en el punto A. Como el
diagrama de temperatura (T) y composicion (X) es isobarico, la ecuacién es: V.=2-1 + 1
= 2. Asi que podemos determinar completamente el sistema para una T especifica y XligAn
o XligDi. Por enfriamiento a 1450°C (punto B) comienza a cristalizar el componente An
pura (punto c¢). Aqui V=2 -2 + 1 = 1. Fijando una variable, como la T, todas las otras
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quedan determinadas a la T especificada. Si se continua enfriando el sistema, la composicion
del liquido cambia desde B hasta D, cristalizando siempre An pura. Naturalmente si la An
cristaliza desde el fundido, la composicion del liquido remanente debe desplazarse, desde la
An hacia la izquierda del diagrama. La cristalizacién de la An es una reaccién continua, que
tiene lugar en un rango de temperatura y que puede ser representada por:

Liquido 1 = Solido + Liquido 2

Aquf se puede aplicar la Regla de Lever para determinar las cantidades relativas de sélido
y de liquido, sobre la base del 70% de An.

1600
A @Y 1553
Liquido 9
1500
T ®& c
1400 J
13‘?2F
Anortita + Liquido
1300 _ Diopsido + Ligquido
Rl e o 1274
1200 Diopsido + Anortita
Di 20 40 60 80 An

Peso % Anortita
Fig. 6-4. Sistema Di6psido-Anortita, isobarico (0,1 MPa), segin Bowen (1951).

A 1274°C se produce una nueva situacién, el Di comienza a cristalizar juntamente con la
An. Tenemos ahora tres fases en equilibrio que coexisten, dos sélidos y un liquido. La linea
horizontal (isotérmica) conecta al Di puro (G) con la An pura (H) y el liquido en (D), punto
minimo eutéctico. F =3,V =2-3 + 1 = 0. Este es un nuevo tipo de situacién invariante,
no representada en ningin punto invariante de las fases del diagrama. Como es un punto
invariante, la temperatura y las variables composicionales estan fijadas (por los puntos G,
D y H). Este sistema esta completamente determinado y proseguira la cristalizacion a esta
temperatura hasta que termine la cristalizacion. La cuantificacion de la evolucion del sistema
puede ser realizada utilizando la Regla de Lever. Por ejemplo para determinar la proporcién de
cristales y liquido en el punto H, utilizamos la linea Al, que proyecta la composicion original
(70%) vy la linea HJ, paralela al eje x, que corta la proyeccion de la composicién original en 1.
Con estos valores se puede establecer la relacion cristal-liquido, segtn las relaciones:

HI/HJ x 100 = potcentaje de anottita
IJ/HJ x 100 = potcentaje de liquido

En el caso que estamos viendo, la reaccion es:

Liquido = Diépsido + Anortita

Porque el fluido estd en el medio. Esta es una reaccion discontinua, porque tiene
lugar a una temperatura fija, hasta que una fase es consumida. Cuando la cristalizacion se ha
completado, por desaparicion de una fase (liquido en este caso) resulta en un incremento de
la varianza desde cero a uno y asf la temperatura puede volver a descender, con las dos fases
que coexisten a baja temperatura, diépsido y anortita.

En la Fig. 6-4, tenemos también la posibilidad de iniciar la cristalizacién en el campo del
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di6psido, con una composiciéon de 20% en peso (punto E) a 1350°C. El diépsido cristaliza
hasta el punto D, a partir del cual, cristaliza simultineamente con la anortita.

FuUsION EN EQUILIBRIO

Es opuesta a la cristalizacién en equilibrio, cualquier mezcla de diépsido y anortita
comienza a fundir a 1274°C, y la cristalizaciéon del primer fundido es siempre igual a la
cristalizacion del eutéctico D. Una vez que comienza la fusion, el sistema es invariante y
permanecera sin cambios a 1274°C hasta que uno de los dos sélidos que se estan fundiendo
se consuma. Cual de los sélidos se consumira primero, depende de la cristalizacion global. Si
Xt esta entre Di y D, la anortita se consumira primero y la cristalizacion del liquido, con el
incremento de temperatura, se desplazara hacia Di, hasta que el liquido alcance Xt, en la cual
los ultimos cristales de Di seran disueltos. Si Xt estd entre An y D, el diépsido se consumira
primero y el liquido progresara hacia la An.
CRISTALIZACION FRACCIONADA

No se ha efectuado experimentalmente el patrén que sigue el liquido en sistemas sin
solucion solida. Contrariamente a los sistemas de la plagioclasa y del olivino, la remocion del
solido de composicion constante, no afectara la composicion del solido final ni del liquido.
Las composiciones de los solidos son fijas y los liquidos deben alcanzar la composicion
eutéctica, donde los solidos pueden ser removidos o no. Sélo la composicion final de la
roca es afectada. Si la cristalizacion en equilibrio continda, la composicioén final de la roca
es la misma que la composicién global Xt. Si la cristalizacién fraccionada es eficiente, la
composicion de la roca final es igual al eutéctico, porque los cristales tempranos se pierden y
el liquido final es siempre el liquido eutéctico.

FUSION PARCIAL

No afecta el patrén seguido por el liquido. La perfecta fusion fraccionada (cualquier tipo
de fundido es removido tan pronto como se forma), no deberfa ocurrir en la naturaleza. Una
cantidad critica (tal vez del 1-10%) debe formarse antes de que pueda removerse fisicamente
del sélido. Si un pequefio porcentaje de fundido fuera continuamente removido desde el
solido de Di + An, los primeros fundidos deberfan tener la composicién eutéctica D (1274°C),
hasta que una de las fases fuera consumida por la fusion, entonces el sélido remanente pasarfa
a ser de un componente; que si fuera el Di, el campo de fusioén subirfa desde 1274°C hasta
1392°C y si fuera la An subirfa hasta 1553°C. Asf un fundido parcial originado en el manto,
si es deprimido en una fase mineral, requerird una alta temperatura para crear fundidos.
Si sélo hubiera calor suficiente para producir el fundido inicial a temperatura eutéctica, la
consumicion de un mineral aumentarfa el punto de fusién del sélido residual en algunos
centenares de grados, cerrando la posibilidad de alimentar areas volcanicas.

FUSION PARCIAL EN EQUILIBRIO

Suponiendo que se produce fusion parcial en equilibrio, un fundido intermedio se separa
desde el sélido como un evento simple en cualquier punto durante el proceso de fusion. Este
fundido tiene una composicion diferente que el sistema original. Extrayendo dicho fundido
y cristalizandolo en una cdmara magmatica mas somera producira una roca con diferente
relaciéon An/Di ala roca original. En otras palabras los fundidos patciales no tienen la misma
composicion que la fuente y ellos se enriquecen en los componentes de menor punto de
fusién (miés altos en Fe/Mg, Na/Ca, etc.)

¢Que dice el sistema An-Di simplificado sobre el basalto? Explica como liquidos
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integrados por mas de un componente cristalizan en un amplio rango de temperaturas, ain
sin solucion solida. Ilustra sobre la textura oofitica en los basaltos, con la cristalizacién mas
temprana de los cristales de anortita euhedral, seguida posteriormente por augita postetiof,
que envuelve a los primeros. Sila composicion global esta a la izquierda, los cristales de augita
se formarfan primero.

b) De disolucién solida completa

SISTEMA DE LAS PLAGIOCLASAS

Las curvas liquidus y solidus de las plagioclasas estan determinadas por la temperatura y
el calor de fusién de los componentes puros albita y anortita, que constituyen una solucion
solida completa (Fig. 6-5). Las dos curvas dan las composiciones de las fases liquidas y
solidas, que estan en equilibrio mutuo, para las temperaturas dentro del intervalo de fusion.

¢Cuales son las posibles variables composicionales? Se elige la fraccién en peso del
componente An en la fase liquida:

XligAn = nAn/(nAn + nAb)
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Fig. 6-5. Sistema de solucién sélida de las plagioclasas.

Donde n representa en numero de gramos de cualquier componente. Si el sistema pesa

100 g, y nAn = 60 g, entonces XligAn = 60/(60 + 40) = 0,60. La regla de las fases nos
dice que si el liquido Ab-An estd a una presion fija, a una temperatura determinada la variable
composicional esta completamente determinada en el sistema. Si tomamos T = 1600° C, y
XligAb = 0,60, la unica variable composicional intensiva remanente es XligAn y como el
sistema es binario, se tiene que XligAb = 1 - XligAn , que es 0,40.

Con el enfriamiento del sistema hasta el punto B a 1475° C, la plagioclasa comienza
a cristalizar y los primeros cristales que se forman tienen una composicion C (An87),
diferente de la composicion del liquido del cual se separan. Mientras que en los sistemas
de un componente, una sola curva separa los campos del liquido y sélido; aqui tenemos
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dos curvas que especifican las composiciones del liquido y del sélido, con respecto a la
temperatura. La curva superior es llamada liquidus y especifica la composicién de cualquier
liquido que coexista con un sélido a una temperatura particular. La curva inferior es la del
sélidus y especifica la composicion de cualquier sélido que coexista con un liquido a una
temperatura particular. Los puntos B y C representan las composiciones del liquido y del
solido respectivamente. En esta situacion la regla de las fases expresa: Para un sistema de dos
componentes con dos fases y a una presion fija, la composicién de ambas fases (liquida y
solida) dependen solo de la temperatura.

Al continuar con el enfriamiento la composicion de las fases variaran, el liquido se movera
desde B hacia G; mientras que la plagioclasa cambiara desde C hacia H. Este proceso tiene
lugar por intercambio y reaccion entre los componentes sélido y liquido, constituyendo una
reaccion continua, que se puede expresar por la reaccion:

Liquido 1 + Plagioclasa 1 = Liquido 2 + Plagioclasa 2 (CaAl«<>NaSi)

Parala cuantificacién delas composiciones del liquido y slido se pueden usarlas relaciones
geométricas entre las lineas de unién de las temperaturas especificas, para cuantificar los
contenidos de cristales y liquido del sistema, utilizando la Regla de Lever como sigue:

(DE/DF) x 100 = Porcentaje de ctistales de anortita
(EF/DF) x 100 = Potcentaje de liquido

En otras palabras la longitud en es proporcional a las cantidades de las fases solidas y
liquidas. Con el enfriamiento de ambas fases (sélida y liquida), se vuelven mas ricas en Ab
(componente de menor punto de fusiéon). Cuando la temperatura se aproxima de 1340° C,
la composicion de la plagioclasa alcanza H, que es igual a la composicién global (An60);
obviamente aqui termina la reaccién por agotamiento del liquido y quedando una tnica fase.

Si el enfriamiento del fundido es suficientemente lento, los minerales se mantienen
homogéneos, eso significa un equilibrio constante entre cristales y liquido. Pero en muchos
casos las plagioclasas estan zonadas, esto significa que no se logra el equilibrio entre los
cristales y el liquido, desde el cual se separan; al no poder re-equilibrarse todo el volumen del
cristal en crecimiento, se van agregando nuevas capas que estan en equilibrio con el liquido
desde el cual se separan y se denomina zonamiento composicional (Fig. 6-6).

ZONEADO COMPOSICIONAL

Es otro proceso de desequilibrio que puede tener lugar en sistemas de solucién solida.
Al no poder reaccionar con el fundido y re-equilibrarse, un mineral puede simplemente
agregarse como anillos. La plagioclasa, por ejemplo, afiade anillos de crecimiento nuevo, al
no poder reaccionar para mantener una composicion homogénea. De esto resulta un nucleo
mas calcico y que progresivamente se hace mas sédico hacia los bordes.

Fig. 6-6. Cristal zoneado de plagioclasa, evidenciando claro desequilibrio en la formacién de las zonas en relacién

con el liquido.
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Pero también ocurre lo inverso, que el nicleo es mas albitico y los bordes mas ricos
en An; o que la composicion de las capas oscila alternativamente entre capas mds y menos
ricas en albita. Por esto se supone que durante la cristalizacion magmatica los cristales de
plagioclasa dejan con frecuencia de mantener el equilibrio con el fundido desde el cual
separan y que estan sometidos a temperaturas y presiones oscilantes. La fluctuacion de
la presion hidrostatica puede ser particularmente eficiente en la aparicion del zoneado
oscilatorio, porque su aumento disminuye la temperatura de cristalizacion; o la perdida sibita
de volatiles por parte del fundido, inversamente, aumentarfa la temperatura de cristalizacion.

O sea que la velocidad de enfriamiento de un fundido, es un factor de crucial importancia
que controla el zoneamiento de las plagioclasa igneas. Si el enfriamiento es muy lento los
cristales son homogéneos; cuando el enfriamiento es mas rapido, el reajuste entre los
cristales y la mezcla fundida es incompleta y los cristales formados son zoneados. Cuando
el enfriamiento es muy rapido, como en la pasta de algunas lavas, la mezcla esta fuertemente
sobreenfriada y da lugar a cristales no zoneados de la misma composicion que la mezcla
fundida.

LA FUSION DE EQUILIBRIO INCONGRUENTE

Es simplemente el proceso opuesto y el primer liquido que se forma es de composicién
mas rica en Ab y a medida que aumenta la temperatura aumenta el fundido y tanto el liquido
como los cristales que se van formando se hacen mads ricos en An.

As{ tenemos cristalizacion en equilibrio y fusion en equilibrio, en los cuales la plagioclasa
que cristaliza y los fundidos, se mantienen en equilibrio quimico. Es también posible que se
produzca cristalizacién fraccionada, que involucra la separacion fisica de los cristales, del
fundido desde el cual se forman, esto impide su reaccion con el liquido y entonces se van
formando cristales progresivamente mas ricos en albita.

FUSION FRACCIONADA

Es otro importante proceso geoldgico, que significa la continua extraccién de fundido
ha medida que se forma. Si se comienza a fundir An60, el primer fundido tiene composicion
An20. Si se extrae el fundido, el sélido residual se enriquece progresivamente en componentes
fundidos de alta temperatura y cambia constantemente la composicion del sélido remanente
en el sistema. El solido final, y el liquido que se deriva de €l, se desplazan hacia la anortita.

LLa mayorfa de los magmas naturales, una vez creados, son extraidos desde la roca fuente
antes de que se complete la fusién. Esto es llamado fusién parcial, que puede resultar de
fusiéon fraccionada o puede involucrar equilibrio con el fundido, hasta que suficiente
liquido se acumula y puede separarse del sistema. La fusién parcial, entonces, incrementa
la concentracién de los componentes de menor punto de fusion en el sistema fundido y
concomitantemente, incrementa las concentraciones de los componentes de alto punto de
fusion en el residuo solido, del que se extraen los fundidos.

S1STEMA FORSTERITA — FAYALITA

Es una serie de disolucién sélida, con miscibilidad completa entre los miembros extremos.
La sustitucién mas comun en los minerales maficos, es la que ocurre entre Fe y Mg. Esto
ocurre en todos los minerales maficos y tiene un efecto en la fusién similar al sistema de
las plagioclasas. El sistema olivino, Mg SiO, (Fo — forsterita) — Fe SiO, (Fa — fayalita), esta
ilustrado en la Fig. 6-7. E1 Mg y el Fe tienen tamafio y valencia similares. E1 Mg es ligeramente
mas pequefio y asi forma fuertes enlaces en las fases minerales y se enriquece en el sélido en
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comparacién con el liquido en composiciones intermedias. Un fundido de composicion a
(Fo56), produce un solido C (Fo84) a aproximadamente 1700° C, y cristaliza completamente
a 1480°C cuando el liquido final se consume en el punto D (Fo,,). En su comportamiento el
sistema del olivino es enteramente analogo, al de las plagioclasas.

1900 1890

1700
TC

1500

Olivino

1300

1205

Fa 20 40 60 80 Fo
Peso % Forsterita

Fig. 6-7. Sistema de solucion sélida del olivino.

c) De fusién incongruente:

Sistemas peritécticos binarios

S1STEMA FORSTERITA - SILICE

Como ejemplo de sistema peritéctico binario, veremos el sistema forsterita — silice
(Mg, SiO, — SiO,), que se expresa en la Fig. 6-8, como diagrama isobarico a 0,1 Mpa, de
fases T-X. Ademas del minimo eutéctico (punto C) hay otro punto de inflexién en el sistema
(punto I), llamado punto peritéctico, por lo que se denomina sistema peritéctico. El sistema
tiene s6lo dos componentes, con una fase intermedia de enstatita (En), que se ubica entre los
miembros extremos forsterita (Fo) y el polimorfo de la silice (S). La fase de la silice presente
varfa con la temperatura. El campo de dos liquidos, sobre la derecha de la figura, es otra
caracteristica inusual, pero no es esencial en el sistema.

La composicién de la En, se proyecta entre la forsterita y la cristobalita. LLa reaccion

posible es:

MgSiO, + SiO, = 2 MgSiO,

Fo cristobalita  En

El olivino rico en Mg y el cuarzo, nunca coexisten en equilibrio en las rocas {gneas, y ellos
reaccionan para formar ortopiroxena, hasta que uno de ellos se consume. Solo el miembro
extremo del olivino, rico en Fe puede coexistir en equilibrio con el cuarzo en algunos granitos
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y riolitas alcalinas y rocas ricas en hierro poco comunes.

Suponiendo que en la Fig, 6-7, se inicia el enfriamiento con la composiciéona,laV=2-1
+ 1 = 2, por lo que puede variar la T'y X independientemente. El descenso de temperatura
intersecta la curva a 1660° C, donde comienza a cristalizar cristobalita (punto B), porque f =
2yV=2-2+1=1,lacomposicién del liquido y la temperatura son dependientes y con
el enfriamiento continuara cristalizando cristobalita hasta el punto c, con la cristalizacion del
eutéctico cristobalita-enstatita, a 1543° C. Aqui C =2y f =3,V =2- 3+ 1 =0, asf que
la temperatura debe permanecer constante hasta que el liquido se consuma, por reaccion
discontinua para formar enstatita y cristobalita, segun la reaccion:

Liquido > Enstatita + Cristobalita

Una vez que el liquido es consumido, s6lo quedan dos fases sélidas (En-Cristobalita) y V
=1, asi puede seguir descendiendo la temperatura y a 1470° C se forma una fase de transicién
en el sistema silice, donde la cristobalita invierte a tridimita.

N

2000
1°C
1800 Dos Liquidos
1695 Wi
Liquido + 1660
Forsterita 8
Cristobalita + Liquido
1600
1557 J 1543 E
C Enstatita + Cristobalita
1470
Enstatita + Tridimita
1400 7
MQ'/‘ SiCu 20 MQS|O3 40 &0 80 Si02
Forsterita Enstatita Peso% SiO2

Fig. 6-8. Sistema Forsterita-silice a 0,1 MPa.

Veamos ahora el lado izquierdo de la Fig. 6-8, con un liquido de composicion E A alta
temperatura nosotros comenzamos con el liquido y V.= 2. A 1800° C la Fo comienza a
cristalizar en el punto H, donde coexisten dos fases, V=2 -2 + 1 = 1, asf que X depende
de la temperatura. Con el descenso de la temperatura, se incrementa la cantidad de Fo y
disminuye el contenido de liquido hasta llegar a 1557° C en el punto K de la En, el punto
J de la Fo y el punto I del liquido. Porque f =3y V =2 -3 4+ 1 = 0. Este peritectico es
un nuevo tipo de situacién invatiante, porque la V = 0, todas las variables intensivas son
fijas, incluyendo la T y la X de todas las fases. El eutéctico es Di + An + Liquido, y el
sistema debe permanecer a temperatura constante hasta que una fase se agote y entonces la
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temperatura puede seguir descendiendo. Se debe notar que hay tres fases en un sistema de
dos componentes y que las tres fases son colineares, implicando que la reaccién debe tener
lugar. Notar que la composicion de la En (punto K) cae entre las del liquido (punto I) y la
Fo (punto J). Esta es una situacioén eutéctica diferente, donde el liquido cae en el centro. La
reaccion es:
Forsterita + Liquido = Enstatita

Aqui tenemos a un liquido que reacciona con un sélido para producir otro sélido con el
enfriamiento, esta reaccion es discontinua (V = 0), y por lo tanto tiene lugar a temperatura
constante y continuara hasta que uno de los reactantes se agote y el otro coexiste estable con
el mineral formado. En la presente situacioén la composicion global (punto F), que cae entre
la Fo y la En, por lo que el liquido es el primero en consumirse y la Fo remanente coexiste
conla En (F =2y V = 1) con la caida de la temperatura. Observar que los cristales de Fo
comienzan a formarse a 1800° C, contintan creciendo durante el enfriamiento y comienzan
a consumirse formando con el fundido En. Este fenémeno puede observarse en algunos
basaltos, donde los cristales de olivino presentan fenémenos de resorcion. La En producida
puede presentarse como anillos de reaccion o manto sobre el olivino, en la zona en que los
dos reactantes se ponen en contacto.

CRISTALIZACION FRACCIONADA

La izquierda del peritéctico de la Fig, 6-8 involucra el aislamiento de los cristales de
olivino, lo que desplaza la composicién global (que es igual a la composicion del liquido). Si
la fraccionacién del olivino es efectiva, el liquido final siempre alcanzara el eutéctico.

Si volvemos al campo de los dos liquidos de la fig. 6-7 y enfriamos un fundido de
composicion n, el mismo intersectara la curva del liquido. Esta curva es llamada solvus y
representa el proceso de desmezcla (separacion de fases mezcladas), esta es una desmezcla
de liquidos. El liquido inicial (f = 1y V = 1) ocurre a aproximadamente 1980° C y se separan
dos liquidos inmiscibles, y se forma un segundo liquido de composiciéon p. Ahora tenemos
f=2,V=2-2+1=1,asi la composiciéon de los dos liquidos es dependiente de la
temperatura y sigue las dos ramas de la curva con el enfriamiento. Uno de los liquidos es mas
rico en silice y el otro mas rico en Mg, A 1695° C el liquido rico en silice alcanza un eutéctico
y cristaliza cristobalita. El sistema contiene ahora dos liquidos mas un sélido y es invariante
(V=2-3+1=0). La temperatura permanece constante como una reacciéon discontinua
que involucra estas tres fases colineares. Como el liquido rico en silice se proyecta entre el
liquido rico en Mg y la cristobalita, la reaccion es:

Liquido rico en silice > Liquido rico en Mg + Cristobalita
Donde la temperatura no seguira descendiendo hasta que el liquido se consume.

RELACIONES DE FUSION

Comenzando con En pura y fundido, se producira un liquido de composicion I
(composicion peritéctica) y Fo por la reaccion inversa de (Fo + Liq. > En) con incremento
de temperatura. Proceso por el cual funde el sélido En, dando un liquido y se forma otro
solido (Fo), ambos con diferentes composiciones que los originales. A este fenémeno se
lo denomina fusién incongruente. L.a En es un mineral que funde incongruentemente.
Todos los sistemas peritécticos tienen este patron y el diagrama de fases peritéctico se llama
“diagrama de fusion incongruente”. Otro proceso que comienza con una mezcla de olivino
solido y enstatita, es si el fundido inicial tiene una composicion I, que es mas rico en silice que
alguno de los dos solidos. Si se remueve el fundido de la fusion parcial y el fundido cristaliza,
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resultara una mezcla de enstatita + cuarzo. Asf se comienza con piroxena-olivino y se termina
con piroxena-cuarzo.

e) Desmezcla de disoluciones solidas

SISTEMA DE LOS FELDESPATOS ALCALINOS

El sistema NaAlISi,O, — KAISi,O, (Ab — Or) se denomina sistema de los feldespatos
alcalinos. El diagrama de fases T-X se simplifica a la PH,O = 0,2 Gpa, que se ilustra en la Fig,
6-9. El sistema a baja P es como la solucién sélida de las plagioclasas y el eutéctico Di-An.
La solucion sélida completa solo es posible si hay un par de curvas sélido-liquido (como en
los sistemas de las plagioclasas y del olivino). Las curvas muestran un minimo de temperatura
y asi forman dos curvas, una a cada lado del punto eutéctico minimo I Las trayectorias
de enfriamiento son similares al sistema de las plagioclasas. El enfriamiento del fundido
comienza en A, y desde el liquido cristaliza un feldespato alcalino rico en potasio (ortosa) de
composicion B a ~1100° C. Este feldespato coexiste con un fundido mas rico en sodio, punto
C.Porque V=2-2+1 =1, o sea que ambos fundido y feldespato son dependientes de la
temperatura, siguiendo respectivamente las curvas del liquidus y del sélidus. El enfriamiento
es seguido por una reacciéon continua, donde la cantidad relativa del liquido decrece y la del
solido aumenta y puede ser determinada en cualquier punto por la Regla de Lever. Cuando
la composicion del feldespato alcanza el punto D, la composicion del sélido es igual a la
composicion total y hay s6lo una pequefia cantidad de liquido de composicion E remanente.
La dltima gota de liquido es usada en este punto y hay un unico feldespato a la temperatura
mas baja, donde f =1y V = 2, en el campo divariante de un “dnico feldespato”. Con un
unico feldespato se debe definir T'y XfeldAb o XfeldOr, para determinar el sistema.

Con la composiciéon I deberfa resultar con el enfriamiento la cristalizaciéon de un
feldespato rico en sodio de composicion J, a ~1000° C, que coexiste con un fundido mas
rico en feldespato potasico. Con el enfriamiento, tanto el liquido como los sélidos se vuelven
menos sodicos y el liquido final tendra la composicion K, que coexiste con un cristal de
composicion 1.

La cristalizacion fraccionada, puede afectar a esta solucion sodlida desplazando la
composicion del liquido y del sélido hacia el punto eutéctico, indiferentemente de que lado
composicional se encuentre la composicion total.

Hay también un solvus en el sistema, que involucra la separacion de dos fases solidas
desde una solucion sélida homogénea. El solvus es causado por la diferencia en el tamafio
de los iones K+ (radio i6nico = 1,59 A) y los iones Na+ (radio i6nico = 1,24 A). En los
miembros puros, la diferencia de tamafio es acomodada por un ligero aumento de tamafio
de la celda unidad de la ortosa que en la de albita. Ambas estructuras son estables, pero
cuando alguno de los iones K+ mas grandes son introducidos dentro de la celda unidad
mas pequefa de la albita, y viceversa, se producen resultados distorsionales. Si la distorsion
no es suficientemente grande, cada miembro es capaz de aceptar una cantidad limitada de
cationes extrafios, antes que la distorsion producida empiece a rechazarlos, impidiendo
nuevos agregados. Esto pone un limite a la cantidad de Na+ que la ortosa puede aceptar y
a la cantidad de K+ que la albita puede aceptar. A altas temperaturas, la energfa vibracional
en la estructura cristalina permite a los minerales aceptar mas iones extrafos. En el caso de
los feldespatos alcalinos, un rango total de sustitucién es posible (solucion sélida completa).
Cuando la temperatura desciende, la estructura cristalina pierde energfa vibracional y se vuelve
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Fig. 6-9. Sistema albita-ortosa. (Bowen 1913).

mas rigida y acepta menos iones complementarios. Este proceso es incremental y la cantidad
de impurezas que se aceptan, decrece progresivamente con el descenso de temperatura. La
curva del solvus es convexa hacia arriba.

Con la composicion a, el solvus intersecta a la curva a 780° C y el feldespato homogéneo
unico, se separa en dos feldespatos: uno mas rico en K (composiciéon G) y el otro mds rico
en Na (composicion H).

Ta movilidad de los iones dentro de la estructura solida es comunmente bastante
limitada y como resultado, la separacién es también limitada para formar cristales separados.
Asimismo las fases menos abundantes, comunmente desarrollan formas irregulares,
cristalograficamente orientadas segun bandas planas o lamelas de desmezcla en el mineral
hospedante, que son de feldespato alcalino. Cuando la composicion global es rica en K
(como en la composicién A), lamelas de feldespato rico en Na se forman en el feldespato
potasico hospedante, desarrollando la textura pertitica. Cuando la composicion global es
rica en Na (composicion 1), lamelas de feldespato rico en K se forman en el feldespato sédico
hospedante y la textura se denomina antipertita (Fig. 6-10).

Cuando dos feldespatos coexisten (f = 2, V =1) significa que la composicién de ambos
feldespatos es funcion de la temperatura. Como la temperatura decrece, las composiciones
de ambos feldespatos siguen la curva del sélidus, con el feldespato sédico que se vuelve mds
sédico y el feldespato potasico que se vuelve mas potasico. Este es un ejemplo de técnica
de “geotermometria”, por la que se puede calcular la temperatura de equilibrio, utilizando la
composicion quimica de minerales que coexisten.

El sistema de los feldespatos alcalinos nos muestra otro importante ejemplo de los
efectos de la presién sobre los sistemas minerales. El incremento de la PH,O, es mayor sobre
el equilibrio sélido-liquido que para el solvus, porque el liquido es mas compresible que el
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Fig. 6-10. A: Desarrollo de feldespato potasico en plagioclasa (antipertita). B: Desarrollo de albita en microclino
(pertita).

solido y es la tnica fase que puede aceptar algo de H,O. La adicién de H,O puede agregarse
al liquido estabilizandolo a expensas del sélido. El aumento de la PH, O, por otra parte baja
el punto de fusién y tendra efecto menor sobre el solvus.

La Fig. 6-11 muestra que, cuando la PH,O se incrementa, el liquidus y el solidus se
desplazan hacia temperaturas mas bajas, mientras que el solvus no es afectado. El liquidus
y el solidus eventualmente intersectan al solvus a presiones de agua mayores a 0,5 MPa
(Fig. 6-11C y D). Notar que el area de solucion solida de “1 feldespato alcalino”, se hace
progresivamente menor con el incremento de la presion de agua y por encima de 0,5 MPa
el rango de solucion solida no es completo. El sistema de la Fig. 6-11C, es denominado
“solucion solida limite”.

A aproximadamente 600°C se forma la tercera fase, un feldespato potasico de
composicion C, juntamente con el liquido y el feldespato sédico. La V = 0, por lo que
tenemos completamente determinado el sistema y la temperatura no puede descender hasta
que una fase sea consumida. Con el enfriamiento la fase que se forma desde el fundido es:

Liquido > Feldespato-Na + Feldespato-K

A B o ?
0,1 Mpa 02 Mpa 0:5 Mpa e
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Fig. 6-11 A, B, C, D. Sistema albita-ortosa a diferentes presiones de agua. (Modificado de Sood 1981).
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Porque la composicion del fundido no se mueve entre los dos sélidos

En el sistema natural Ca-Na-K, se separa un feldespato alcalino rico en K (usualmente
ortosa) y plagioclasa rica en Na-Ca. El comportamiento de este sistema es familiar para
nosotros, ya que resulta en la coexistencia de dos feldespatos, plagioclasa y ortosa, que
se encuentra en las rocas graniticas. En la Fig. 6-11C se llama sistema de los feldespatos
subsolvus, porque el solvus es truncado y no pueden formarse feldespatos tnicos de rango
medio. La adicién de Ca expande el solvus, resultando en el comportamiento del subsolvus
aun a presiones de agua mas bajas.

Las figuras 6-9 y 6-11 A y B, son llamados sistemas de feldespatos hipersolvus, porque en la
cristalizacion completa desde un fundido, cristaliza solo “un feldespato alcalino” por encima
del solvus, seguido por la desmezcla en estado sélido. Las rocas graniticas que se forman en
camaras someras (con baja presién de agua) pueden exhibir feldespatos intermedios (pertitas
o antipertitas), mas que cristales separados de ortosa y albita (Fig. 6-11 C y D).

Una vez que el fundido estd completamente cristalizado, el enfriamiento posterior causa
el cambio en la composicion en dos solidos via reaccion continua a lo largo de la curva del
solvus, expulsando algunos de los componentes extrafios. Las reacciones subsolidus, tales las
que ocurren a lo largo del solvus son muy lentas, porque ocurren en estructuras de cristales
solidos a baja temperatura. Si el sistema se enfria mas rapidamente, el equilibrio no se alcanza
y los sélidos no pueden exsolverse. Los feldespatos volcanicos y de aquellas intrusiones
pequefias y someras, pueden enfriarse rapidamente y suprimen las texturas pertiticas.
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Capitulo 7
Sistemas de tres componentes (ternarios)

Introduccion

Con el agregado de mayor numero de componentes se incrementa la dificultad para
visualizar las variables del sistema. Idealmente deberfa haber una dimensién para cada variable,
pero estamos limitados a graficos en dos dimensiones. Para los sistemas de dos componentes
usamos diagramas isobaricos T — X, los cuales son secciones isobaricas de diagramas T —
P - X tridimensionales. Cuando nos movemos con sistemas de tres componentes, elegimos
diagramas T — P — X tridimensionales o debemos explorar otros caminos para poder
simplificarlos a dos dimensiones. Aqui se analizaran tres sistemas relativamente simples, que
proporcionan una variedad de situaciones, para ilustrar los procesos fisicos y las técnicas
analiticas. En los sistemas cuaternarios la complejidad aumenta y es dificultoso su expresion
en un plano.

Sistemas eutécticos ternarios

Entre los sistemas de tres componentes veremos el sistema eutéctico didpsido (Di),
anortita (An) ver (Fig. 0-7), al que se le agregara un tercer componente forsterita (Fo —
Mg SiO,). Como el olivino se encuentra en muchos basaltos, el sistema Di-An-Fo se
aproxima al modelo de los magmas basalticos. Sabemos que hay solucién sélida en los
sistemas basalticos naturales, por el intercambio Fe — Mg, que aqui no tendremos en cuenta.
El sistema Di-An-Fo es representado por un triangulo, con cada componente en un vértice
del mismo, al que se le agregan las temperaturas, quedando el sistema integrado por tres
eutécticos binatios, uno sobre cada lado del triangulo (Fig. 7-1). Estos sistemas eutéctios
binarios son: Di-An, Di-Fo y An-Fo y no se considera el campo de la espinela. Asimismo
forma parte del tetraedro didpsido-forsterita-albita-anortita.

An

An 1553

Di 1

387 Fo

Figura 7-1. Diagrama isobarico (0,1 MPa) con las temperaturas del sistema Diépsido-Anortita-Forsterita (Bowen
1915).
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Cualquiera sea el campo donde se origina la cristalizacion, todos convergen en el punto
eutéctico M, que es donde cristalizan las tres fases y corresponde a la temperatura mas baja
de la superficie del liquidus (Fig. 7-1). Los sistemas binarios se definen mediante las curvas
cotecticas y las flechas indican el sentido de su evolucion (descenso de T°), en direccion al
minimo eutéctico M.

Las curvas cotecticas separan las superficies de los liquidos en tres areas, con puntos
eutécticos binarios separados y cada seccion de liquidus coexiste con diferentes solidos.

Las 3 areas nombradas son: Fo + liq.; Di + lig.; An + lig. Usando la regla de las fases se
puede analizar el comportamiento de los fundidos del sistema ternario.

Para un liquido de composicion a (Fig, 7-1) de Di36An10F054 en peso%, que esta por
encima de 1700°C, solo hay fundido, porque C=3; f=1, la regla isobarica de las fases a 0,1
MPa (presién atmosférica) sera V=3 (V=F-C+1). Por enfriamiento desde a el sistema se
encuentra con el liquidus de la Fo + liquido y la Fo comienza a cristalizar. Ahora f = 2y
V = 2. Como la temperatura esta descendiendo y la Fo continua cristalizando, el liquido
se deprime en dicho componente. Asf la composicion del liquido cambia en la direccion
marcada por la flecha, que se expresa uniendo el vértice de la Fo, con el punto a, y hasta el
punto b. Esto involucra una reaccién continua del tipo:

Liquido 1 = Fo + Liquido2

Con el enfriamiento el nuevo liquido 2 va incrementado sus contenidos en Ca y Al, por
pérdida de Mg SiO, que forman olivino.

A cualquier temperatura, las cantidades relativas de liquido y Fo, pueden ser calculadas
usando la regla de Lever y los 3 puntos alineados representan la composicion del liquido.

Cuando el liquido se enfria hasta b (1350°C), comienza a formarse Di, junto a Fo y liquido.
Ahora hay 3 fases y V = 1. Los sélidos en este sistema son los que fijan la composicion del
liquido, que coexiste con los dos solidos y determina la temperatura de la curva cotectica
entre el sistema eutéctico binario Di-Fo y el eutéctico ternario M, por mayor enfriamiento.

Determinar las cantidades relativas de Di, Fo y liquido, a cualquier temperatura, es posible
pero mas complicado que en los sistemas de dos fases.

Cuando el liquido alcanza el punto M, a 1270°C, cristalizan simultineamente, desde el
liquido, Fo-Di-An. Ahora V=3 -4 + 1 = 0, tenemos un punto invariante a una T° y P fija,
con la composicion de todas las fases y el liquido. La temperatura se mantendra constante
hasta que las tres fases solidas hayan cristalizado totalmente, o sea que se haya agotado la fase
liquida, recién entonces la temperatura podra seguir descendiendo:

Liquido > Di + An + Fo

Por debajo de 1270°C, las 3 fases sélidas coexisten con 1 grado de libertad. El patron a >
b > M, es llamada curva evolutiva del liquido o curva descendente del liquido.

El patrén descrito se puede aplicar a la composicion de otros liquidos del sistema.
Si aplicamos la evolucién al punto d, la anortita comenzara a cristalizar a 1400°C. La
composicion del liquido se movera siguiendo la trayectoria marcada desde el vértice An con
d hasta intersectar la curva en e, donde comienza a cristalizar Fo definiendo la curva cotectica
que se continua hasta M.

Cristalizacion fraccionada

Como no hay solucién sélida el patrén de evolucion del liquido en la cristalizacion
fraccionada es similar a la cristalizacién en equilibrio. La remocién de fases tempranas,
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afecta la composicion final del basalto cristalizado. Si las fases tempranas son removidas por
fraccionacion (asentamiento o flotacion), los liquidos se separaran desde los cristalizados en
cualquier punto de evolucién de la curva liquida, y la roca se formara por cristalizacion en
equilibrio desde un liquido derivado, que evoluciona desde el punto de separacién, con una
nueva composicion global. Ia roca final debe tener la composicion global del liquido en el
punto M (43% plagioclasa, 50% clinopiroxeno y 7% de olivino en peso).

Fusién en equilibrio

Es la inversa de la cristalizacion equilibrio. La fusién de Di-Fo-An, producira un primer
fundido de composicién M. El liquido remanente tendra una reaccion discontinua, en reversa
hasta que una fase es consumida, lo que depende de la composicién global del sistema y
estara determinada por la curva cotectica del liquido que parte desde M. Si la Fo se consume
primero, por ejemplo, el liquido seguira la curva contectica Di-An.

Fusion Parcial

El primer fundido de una mezcla de Di-An-Fo, se producira en el eutéctico M. Suponiendo
que la composicion del fundido es producida por reaccion univariante, en reversa y extraido en
pequefios incrementos (fusion fraccionada), hasta que una fase es consumida. Si comenzamos
con la composicion global a, la anortita sera la primera en consumirse y el sistema binario
solido remanente sera Fo + Di, que no alcanzara la fusion hasta que la temperatura alcance
los 1270 - 1387°C (T° del eutectico binario Fo-Di). La fusién fraccionada invariante binaria
se producira desde la composicion eutectica Fo-Di a temperatura constante de 1387°C, hasta
que el diépsido se consuma. El s6lido remanente sera Fo, que no funde hasta 1890°C. Asi la
fusion parcial tendrd lugar en tres episodios separados. O también puede ocurrir en un Gnico
evento, involucrando fusién en equilibrio hasta que el fundido es removido desde los cristales
residuales en algin punto de la evolucion continua del liquido. La extracciéon producira un
fundido, con una composicion global igual a la composicion del liquido. Asi la cristalizacion
fraccionada puede dar magmas derivados que varfan segtn el porcentaje de fusion parcial de
la roca fuente.

Sistema Ternario Peritectico

El sistema Forsterita-Anortita-Silice (Fo-An-SiO,) de la Fig. 7-2, es combinacion del
sistema eutéctico binario Di-An (Fig. 6-3), el sistema peritectico binario Fo-SiO, y el sistema
eutéctico binario An-SiO,, que tiene un minimo del liquidus con el 52% peso de An a
1368°C y que en conjunto definen el sistema ternario petitectico.

Dejando de lado la pequena proporcion de mezcla fundida a partir de las cuales cristalizan
espinelas, las mezclas de anortita (An), forsterita (Fo) y silice (Si0,), se trata como un sistema
ternario peritéctico.

La presencia de anortita no afecta a la relacién de reaccion entre Fo y piroxeno (Px),
excepto que la reaccién se produce en un intervalo de temperaturas en mezclas fundidas
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cuyas composiciones varfan a lo largo de la curva QR a medida que ocurre la reaccion.

Un liquido de composicién a original P por enfriamiento del liquidus, produce Fo a la
largo de la curva PS, con el descenso de temperatura y considerando al sistema isobarico a 0,1
MPa, la condicién de los tres componentes es para: V=3 -2+ 1 = 2 y la composicion de
liquido se mueve directamente desde el vértice Fo, por reaccioén continua, hasta S en la curva
limite entre Fo y En, con V.= 3 — 3 + 1 = 1, este liquido sigue ahora la curva peritectica SR
de (Fo-Si0O,) hasta el punto R, en la que la Fo entra en solucién mientras se forma Px desde
el fundido debido a la reaccion con el liquido (cristalizacién por reaccion) que se expresa por:

Liquido 1 + Fo = Liquido 2 + En

En R, punto invariante, la temperatura y la composicion del liquido permanecen
constantes mientras la Fo continua disolviéndose y perdura la separacion progresiva de An
y Px. La reaccién cesa cuando se agota la fase liquida y el producto final es una mezcla
cristalina de Fo, An y Px.

A partir de un liquido T, el comportamiento es similar, excepto que la Fo y el liquido
se agotan simultaineamente en R, quedando sélo Px y An. En el caso de un liquido original
U, el curso es similar hasta S y R. La reaccién en R, se termina por solucién completa de
la Fo, mientras queda algo de liquido, que evoluciona a lo largo de RE, con descenso de la
temperatura, mientras cristaliza An y Px. En E aparece la cristalizacién eutéctica de An-Px-
tridimita.

Sip2

Cristobalita

Piroxeno

Mg25i04 CaAl2Si208
Fig. 7-2. Diagrama isobarico (a 0,1 MPa) del sistema Anortita-Forsterita-Silice, mostrando las curvas cotéctica y
peritéctica (Irvine 1975).

Un liquido original S, sigue un curso distinto, puesto que el Px es ahora la primera fase
solida que se forma. El fundido varfa desde S hasta V con cristalizacion de Px y desde V hasta
E con separacion de Px y An. Nuevamente aparece en E la cristalizacién eutéctica (Px-An-
SiO,) que continda hasta que se agota el liquido.

Losliquidos T, Uy S son todos derivados de la mezcla fundida P considerada originalmente.
De esto se deduce que por cristalizacion fraccionada apropiada, se separaran cristales de Fo
cuando el liquido alcanza las composiciones T, U o S, sucesivamente, que pueden dar lugar a
rocas finales diferentes, a partir de una mezcla fundida untrabésica primitiva P. Los productos
finales pueden ser: Ol-Px-An (gabro olivinico); Px-An (gabro o norita) y Px-An-SiO, (gabro
cuarcifero), que muestran un amplio grado de fraccionamiento. Asimismo se observa que
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el efecto de la cristalizacion fraccionada sobre la diferenciacién aumenta, cuando un tercer
componente (An) se afade al sistema binario que incluye un componente (Px) de fusion
incongruente.

Volviendo a los derivados del fundido inicial P, si separa en S el olivino formado, se puede
producir otra serie de mezclas fundidas SV que evolucionan formando Px-An.

Como es la reaccién peritéctica, para la composicion original P que tiene suficiente Fo
para que no sea consumida por la reaccion con el liquido remanente hasta el punto R en el
que la An-Fo-Px y liquido producen un punto invariante (V = 3 — 4 + 1 = 0). En este punto
invariante la siguiente reaccion discontinua tiene lugar:

Liquido = Fo + Px + An

Este sistema permanece a 1270°C hasta que el liquido es consumido por la reaccién y
la asociacién final sera de Fo-Px-An, en las proporciones relativas que se determinan por la
regla de Lever.

Cristalizacion fraccionada

Si algin mecanismo involucra la remocién de cristales de Fo, esto causa el cambio en
la composicion global y la migracion de la composicion del liquido fuera del campo de la
Fo. Entonces no habra Fo que participe de la reaccién peritéctica y los liquidos siguen la
curva QSV, produciendo directamente En hacia las curvas cotecticas de Px-An o Px-SiO,,
dependiendo del contenido de An en el liquido.

Sistemas ternarios con solucion sélida

El sistema diépsido-anortita-albita Di-Ab-An) es un ejemplo de sistema de tres
componentes con solucién sélida, aplicable a los basaltos. El sistema muestra completa
miscibilidad entre dos componentes (Ab-An), mientras que el Di es insoluble en cualquiera de
ellos. El sistema a presion atmosférica (0,1 MPa) esta ilustrado en la Fig, 7-3, estos eutécticos
binarios tienen el minimo en Ab91Di9 a 1133°C (Schairer y Yoder 1960). La linea cotectica
desciende desde el eutéctico binario Di-An (1274°C), reflejando la pendiente el liquidus Ab-
An, que no es cuantitativa y solo define el contorno del diagrama y cuando una soluciéon
solida queda involucrada, se necesita determinar la composicion de la plagioclasa que estd en
equilibrio con un liquido particular, para poder evaluar la evolucion de la cristalizacion del
fundido.

El andlisis de la evoluciéon cotéctica se inicia en el campo del diépsido. Al enfrfar un
fundido de composiciéon a (1300°C), el Di comienza a cristalizar como primera fase solida.
Cuando coexisten Di y liquido, la V =2 (V=F-C+1) y Di cristaliza desde el liquido por la
reaccién continua:

Liquidol = Di + Liquido2

La composicion del liquido se mueve segun la trayectoria determinada por la linea que
se inicia en el vértice Di y pasa por a, hasta alcanzar la cotéctica en b a 1230°C, en el que
comienza a cristalizar An80, juntamente con el Di. Cuando se usan lineas complementarias,
se determina en el diagrama la composicion de las plagioclasas, considerando sélo la que
coexiste con el Diy el liquido cotéctico.
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Ahora con la cristalizacion continua de Diy Pl, la composicion del liquido se mueve hacia
c sobre la curva cotectica y la composicion de la Pl se desplaza haciéndose mas albitica. Con
=3, C=3yV =1, por lareaccién continda:

Liquido1 + Plagioclasa 1 > Liquido 2 + Di + Plagioclasa2

Como hay solucion soélida, el liquido no alcanza el minimo cotéctico y la cristalizacion
termina, cuando la cristalizacion agota el liquido, como en el sistema de las plagioclasas.
Cuando el liquido alcanza el punto ¢ (1200°C), la composicion de la plagioclasa es de An50.

Veamos ahora el comportamiento de un liquido que esté en el campo de las plagioclasas,
con composicion d, el cual tiene Di15An55Ab30 (la composicion final de la plagioclasa =
55/(55+30) = AnG5). En este caso el liquido se encuentra a 1420°C y la plagioclasa que
cristaliza tiene una composiciéon An87. L.a composicion no puede predecirse exactamente,
so6lo se puede estimar la composicion de la plagioclasa, para f = 2y V = 2, Ia cristalizacion
sigue una linea de reaccién sobre la superficie divariante del liquido:

Liquido1 + Plagioclasal = Liquido 2 + Plagioclasa2

Diopsido
1392

. R L
Albita 50 60 70 80 (87) Anortita

Fig. 7-3. Diagrama isobarico (0,1 MPa) Di6épsido-Albita-Anortita, ilustrando la temperatura del liquidus (Morse
1994).

La composicion del liquido evoluciona segun el sélido que se va formando, pero la
plagioclasa también se desplaza hacia la albita con el enfriamiento y crea un patrén curvo,
que es ilustrado en la Fig. 7-3, donde varias lineas conectan las composiciones del liquido
con las correspondientes plagioclasas que coexisten, todas las cuales pasan a través del punto
d. El liquido alcanza el punto e, a 1220°C, con plagioclasa An75 sobre la linea cotectica. En
este punto, comienzan a cristalizar juntamente Di-Plag como fases cristalinas. Dado que la
relacion de la plagioclasa y el liquido es isobaricamente univariante, en un sistema isobarico de
3 componentes, solo una composicion de plagioclasa puede coexistir con liquido y di6psido,
a una temperatura dada. La cristalizacién continuia hasta que la composicion de la plagioclasa
alcanza el punto ¢ en que se agota el liquido que corresponde a la composicion original de
la plagioclasa.

Como ya se vio la fusién en equilibrio es lo opuesto a la cristalizacién en equilibrio.

En la cristalizacion fraccionada, como involucra a una solucion solida, afecta a
la composicion del liquido final que cristaliza y permitirfa continuar la cristalizacién a



ALEJANDRO TOSELLI 129

temperaturas mas bajas, formado plagioclasa mas albitica.
La fusion parcial, crea fundidos que difieren de la composicion original del sistema ya
que va extrayendo liquidos de menor punto de fusion, a lo largo de la evolucién de la curva.

Sistemas con mas de tres componentes

En los sistemas con mas de tres componentes es dificultoso mostrar graficamente todos
los detalles de evolucion de los liquidos en una superficie plana. En un sistema de cuatro
componentes (cuaternario) es posible representar los cuatro componentes por los vértices
de un tetraedro. Cada cara del tetraedro corresponde a un sistema ternario y los limites son
proyectados desde las caras, al interior del tetraedro que representan los limites cuaternatios.
Mientras los diagramas triangulares son divididos en 4reas en las que los minerales individuales
son las fases primarias (las primeras que cristalizan desde el liquido), el tetraedro cuaternario
es dividido en fases primarias representadas por volumenes.

La Fig. 7-4 muestra el diagrama correspondiente al sistema albita-anortita-diépsido-
forsterita. L.a importancia de este diagrama, esta dada porque las fases cristalinas de este
sistema son las que corresponden a gabros y basaltos. El tetraedro esta dividido en volimenes
que representan las fases liquidas de los minerales: plagioclasa, diopsido, forsterita y espinela.
La presencia de espinela, muestra que este es un sistema pseudo-cuaternario, en el que la
composicion de la espinela no esta dentro del tetraedro, mientras que la mayorfa de los
liquidos del sistema deberfan inicialmente caer dentro del volumen de fase de la plagioclasa,
di6psido o forsterita y la cristalizacion del mineral correspondiente deberfa migrar desde una
de las tres superficies de fase (dos minerales en equilibrio con el liquido) y dos minerales
deberfan cristalizar juntamente hasta que el liquido alcance la curva de las cuatro fases (tres
minerales en equilibrio con el liquido). La curva es mostrada en el diagrama con el descenso
desde 1270°C a 1135°C. La composicién de liquido debe migrar siguiendo esta curva de
cristalizacion de las plagioclasas calcicas (+ diopsido + forsterita) a la izquierda del liquido
enriquecido en los componentes de las plagioclasas sodicas.

Di 43920

An 1853

Fig. 7-4. Sistema pseudo-cuaternario Albita-anortita-diépsido-forsterita (Yoder y Tilley 1962).
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En un tetraedro las tendencias internas son dificiles de dibujar y en la practica se hace
necesario proyectar los detalles sobre caras particulares, o mostrar cortes del tetraedro. Un
corte triangular puede verse como un diagrama ternario ordinario, pero el mismo contendra
componentes cuaternarios, cuya composicion no cae sobre el plano de la seccion y es asi
una seccion pseudo-ternaria. Una de las cuatro fases de la linea univariante en un sistema
cuaternario, corresponde a tres solidos en equilibrio con un liquido y puede tener la apariencia
de un punto invariante ternario, cuando es intersectado por una uniéon pseudo-ternaria, tal
como la interseccion llamada “punto de perforacion”.

Series de Reaccion

En los andlisis de los sistemas experimentales se observan distintas relaciones entre
liquidos y cristales ya formados. La importancia de tales relaciones de reaccion, fueron
claramente reconocidas por Bowen (1922). El considerd que la cristalizacién de los magmas
es controlada por lo que denominé principio de reaccion, distinguiendo dos tipos basicos
de reaccién, que pueden ocurrir bajo condiciones de equilibrio, entre los fundidos y los
minerales que se forman a partir de dichos fundidos.

El primer tipo, denominado “Serie de reaccion continua”, involucra reacciones continuas del
tipo:

Mineral .+ Fundido .= Mineral oo T Fundido y
(composicion A) (composicion x) (composicion B) (composicion y)

o

Fundido = Mineral + Fundido

(composicion x) (composicion y)

Cualquiera de estas reacciones puede involucrar a mas de un mineral cuando C > 2.
Ejemplos de este tipo son reacciones de solucion sélida, en las que la composicion del fundido,
o del mineral, o de ambas, varfan con la temperatura. En tales reacciones la plagioclasa que
coexiste con un fundido se vuelve mas sédica; y los olivinos y piroxenas, que coexisten con
fundidos, se vuelven mas ricos en hierro. Tales reacciones son continuas, en el sentido que la
composicion de algunas fases, si el equilibrio se mantiene, se ajustan continuamente sobre un
amplio intervalo de temperaturas del mineral.

El segundo tipo “Serie de reaccion discontinua”, tales como:

Fundido = Mineral 1 + Mineral 2

O reacciones peritécticas

Mineral 1 + Fundido = Mineral 2

Olivino ;
= Plagioclasa Ca
Yo,
Piroxeno-Mg
g ' —~
Plogioclasa Ca-Nag

«
Piroxeno Mg-Ca

r
Plagioclasa Na-Ca
~« A
Anfibol

»>
= Plagioclasa alcaling
Biotita

Temperatura

« r
Feldespato-K
Muscovita
Cuarzo

Fig. 7-5. Serie de reaccién de Bowen.
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Ejemplos de tales reacciones son por ejemplo, Fo + Liquido = En, o el sistema Fo-Di-
SiO,, en el que, la piroxena pobre en Ca reacciona con el liquido para formar clinopiroxeno
rico en Ca. Tales tipos de reacciones son comunes en la cristalizacion de magmas y mas de
una reaccion o serie de reacciones, pueden ocurrir simultineamente o secuencialmente, en
fundidos con multicomponentes, como es la “Serie de reaccién de Bowen”.

Efectos de la presion sobre el comportamiento de los fundidos
El cambio de entropia y el cambio de volumen asociado con la fusién de casi cualquier

solido, tiene signo positivo y la pendiente de la curva de fusion es positiva, significando que
el punto de fusién se incrementa con la presion (P).
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Fig. 7-6. A. Diagrama esquematico ilustrando la elevacién de la temperatura de fusion, causada por el incremento
de temperatura. B: Efecto de la presion litostatica sobre el liquido y la composicion eutéctica en el sistema Diépsido-
Anortita (Presnall et al. 1978).

La (Fig. 7-6A) ilustra esquematicamente el incremento de la temperatura de fusion, desde
T1 a T2, que corresponde al aumento de P desde P1 a P2. El incremento dependera de la
pendiente de la curva de equilibrio en un diagrama P-T, que depende de los valores relativos
As y Av, de la reaccion expresada por la ecuacion de Clapeyron.

El incremento de la presion litostatica aumenta el punto de fusién de la mayoria de las
fases de solidos (excepto el hielo) y de los liquidos en general. Por ejemplo, el aumento desde
1 atmosferaa 1 Gpa (aprox. 35 km), aumenta el Pf del basalto en aprox. 100° C. La magnitud
del efecto de aumento de P no afecta a todos los minerales por igual, por lo que la elevacion
del Pf, es diferente para cada mineral. Si la superficie del liquido en el diagrama T-X, aumenta
diferencialmente, el aumento de P cambia la posicion del eutéctico (Fig. 7-6B). El incremento
de la P puede también causar inestabilidad en algunas fases minerales y ser reemplazadas
por otras. Por ejemplo, los feldespatos se vuelven inestables a alta P y son destruidos con
formacion de piroxeno Al-Na y/o granates con Al-Ca (como ejemplo las piroxenas de alta
presién son mas aluminosas que las de baja presion).

Efectos de los fluidos con el comportamiento de los fundidos

El volumen de volatiles en solucién que son liberados a una fase libre de vapor, marca la
solubilidad de las especies volatiles en los fundidos que son susceptibles a las variaciones de
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presion. El incremento de la presion puede efectivamente forzar a los volatiles a disolverse
en los fundidos silicaticos. A bajas presiones es donde el volumen de gas liberado es mayor.

Los fundidos saturados en fluidos son los que contienen las mayores cantidades de
especies volatiles disueltas bajo condiciones de P-T-X. Cualquier volatil presente en exceso a
una determinada cantidad se separa, coexistiendo como fase fluida. El término presion de
fluidos (Pf) se usa para describir los efectos combinados de presion y contenido de fluidos
en un sistema. Un sistema fundido a una presion especifica puede variar desde saturado en
fluido (P, = P_ ) a fluido libre (P, = 0, llamado “seco”), dependiendo de la cantidad de
fluidos disponibles. P, raramente excede a Ptotal, porque el resultado serfa la expulsién del
exceso de volatiles por medio de una explosion.

Alternativamente se pueden colectar y analizar gases volcanicos que estan escapando, en
zonas con volcanismo activo. De estos estudios se aprende que los gases componentes de
los magmas son predominantemente del sistema C-O-H-S, siendo H,O y CO, dominantes,
con cantidades menores de CO, O,, H,, S, SO,, y H.S. Se encuentran asimismo cantidades
menores de: N, B, Cly E

Cuando se coleccionan muestras de roca, el contenido de fluidos, su mayoria se ha
perdido y ocasionalmente se observan inclusiones fluidas que son muy pequefas y que
pueden formarse también en estadios post-magmaticos (Fig, 7-7).

H

Fig. 7-7. Distintos tipos de Inclusiones fluidas. A: Cristal negativo relleno por una sola fase gaseosa. B: Dos fases,
gas y liquido. C: Tres fases, agua y vapor, ademas de CO2. C: Tres ejemplos de cristales negativos conteniendo
ademas de fases de liquido y vapor, desarrollan cristales de NaCl. E: Inclusién en apatita de carbonatita, con cristales
de NaCl y KCl, una fase de sulfato y una fase de gas. F y G: inclusiones fluidas tipicas en cristales de cuatzo, con
formas redondeadas o de cristales negativos, que contienen una fase liquida y otra gaseosa. H: Inclusién en cuarzo
conteniendo metano con una solucién salina.

Inclusiones Fluidas

En general los procesos magmaticos tienen lugar en presencia de una o mas fases fluidas.
La presencia mas obvia de la presencia de fluidos en los fundidos silicaticos se observa en
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las erupciones volcanicas. Mientras que las evidencias de tal presencia en las rocas plutonicas
es menos evidente, ya que solo es posible su identificacién en las pequefias inclusiones
entrampadas de los volatiles. Debe tenerse cuidado en identificar si tales inclusiones son
primarias (formadas durante la cristalizaciéon del mineral que las contiene) o secundarias (si
se han formado por procesos posteriores como deformacién o metamorfismo). Asimismo,
las inclusiones primarias, pueden haber sufrido pérdidas durante procesos posteriores a su
formacion.

La presencia en fundidos silicaticos de gases o soluciones acuosas, ha sido preservada
como pequefas inclusiones entrampadas dentro de cristales de diferentes minerales. Estas
inclusiones son pequefias <1 mm y >100um de didmetro y como generalmente permanecen
sin cambios después de su formacién, proveen informacién sobre la presion, temperatura y
composicion de los fluidos entrampados y que estuvieron presentes durante la cristalizacion
de la roca, que cubre temperaturas entre los 700° y 1200°C.

Las determinaciones se realizan mediante una platina de calentamiento/enfriamiento
que se adosa al microscopio petrografico y que permite elevar la temperatura hasta que se
rellena la cavidad por el fluido, que también conlleva a la disolucién de los cristales formados,
que indicarfa la temperatura de formacioén y luego bajar la temperatura hasta congelar al
fluido, que permite establecer por ejemplo que la inclusién es de H,O pura, o que contiene
por ejemplo NaCl, si se forman cristales cubicos de dicho mineral, durante el proceso de
enfriamiento (Fig. 7-7).

Los efectos del agua

Al agregar agua a un sistema anhidro se producen diferentes cambios, ya que la mayoria
de los minerales no aceptan mucha H,O y los tinicos minerales comunes de las rocas igneas
que la contienen son las micas y los anfiboles, que normalmente estan subordinados. En los
minerales anhidros, con un componente de fusién de reaccion:

Sélido = Liquido

Con el agregado de H,O, se vuelve:

Solido + H,O = Liquido (acuoso)

Acuoso significa una fase que contiene agua y que debe estar en ambos lados de la dltima
reaccion, ya que se encuentra como fase fluida separada a la izquierda y disuelta a la derecha.
El porque las fases de alta temperatura en equilibrio, acomodan mejor el H,O que las de baja
temperatura, estd dada por el Principio de Le Chatelier, que dice que cuando se agrega agua
esta causa un nuevo equilibrio en un sistema originalmente anhidro y lo hace mas estable con
respecto al solido. El resultado de agregar H,O a un sistema anhidro, es bajar el punto de
fusién para una presion dada. En razon que mas H,O puede ser forzada a entrar en solucién
por aumento de P, el punto de fusién se deprime mas con el incremento de P.

La Tig 7-8, ilustra las curvas del solidus para tres rocas fgneas comunes, con
composiciones desde ultramaficas a silicicas. En todos los casos, se observa que el agua,
disminuye marcadamente el punto de fusién de las rocas. Esto demuestra el importante rol
que juega el agua en la generacién de fundidos, particularmente en la corteza, donde es mas
abundante. En presencia de pequefas cantidades de agua, el punto de fusion de las rocas
graniticas en la corteza inferior es de aproximadamente 600°C, temperatura que es alcanzada
durante el metamorfismo.

El principal mecanismo por el cual el H,O se disuelve en los fundidos siliciticos es un
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proceso por el cual las moléculas de H,O se involucran en una reaccion de hidrélisis mediante
la cual se conectan con el oxigeno adyacente de los tetraedros SiO4 (polimerizacion). Por esta
reaccion de hidrolisis, el H O se disocia en H+ y OH- e interactiia con la cadena —Si-O-Si-,
para formar —Si-OH y HO-Si-. Los iones H+ satisfacen la carga negativa con la posicion
tetraédrica del oxigeno y la despolimerizacion reduce la viscosidad de los fundidos altamente
polimerizados. La extension en la que estos procesos tienen lugar depende de la estructura
del fundido (que determina el desarrollo de la polimerizacion).

Un modelo propuesto para las estructuras de los fundidos aluminosilicaticos, sostiene
que su estructura es similar a sus equivalentes mineralgicos, teniendo menor orden de
los enlaces silicaticos y ausencia de ordenamiento bajo difraccién de rayos-X. Un fundido
de olivino, no esta polimerizado, mientras que un fundido de cuarzo o feldespato, esta
extensamente polimerizado. Los basaltos son los menos polimerizados y las riolitas las mas
polimerizadas. Estos establecen una correlacion entre la viscosidad y el contenido de silice y
se relaciona con la explosividad de las erupciones volcanicas.
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Fig. 7-8. Curvas de comienzo de fusién. Lineas continuas (saturadas en H20) y lineas de guiones (anhidras), para
granodiorita (Robertson y Wyllie 1971); basalto (Lambert y Wyllie 1972) y peridotita seca (Ito y Kennedy 1967),
petidotita saturada (Kushiro et al. 1968).

Rol del agua en el comportamiento magmatico

Elagua disuelta en los fundidos silicaticos tiene profunda influencia en su comportamiento.
Especificamente el H,O disuelta produce:

1.- Despolimerizacién del fundido. E1 H,O disuelta en los fundidos siliciticos rompe
los polimeros por reemplazo de los puentes de oxigeno, por dos hidroxilos que rompen la
estructura del polimero, como sugiere la reaccion:

HO + O~ = 2(OH)-

Disuelto en Disuelto en
el fundido el fundido
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O sea que el H)O no permanece en soluciéon como moléculas de agua neutrales, sino
que se combina con el oxigeno para formar iones hidroxilos, que rompen las cadenas Si — O
reduciendo la polimerizacion.

2. Reduce la viscosidad del fundido, porque despolimeriza el fundido. Los fundidos
silicicos ricos en agua pueden ser tan fluidos como los fundidos basalticos. Un pequefio
porcentaje en peso de agua disuelta puede ser efectivo reduciendo la viscosidad, pero el
agua tiene peso molecular mucho mas bajo que los fundidos silicaticos, asi que el porcentaje
molecular de agua disuelta tiene un valor significativamente grande. En las estructuras abiertas
a alta temperatura, tienen gran movimiento los atomos que pueden moverse facilmente desde
posiciones vecinas, permitiendo que la viscosidad disminuya.

3. Incrementa las relaciones de difusion. La difusion gobierna los cambios de estado del
sistema, tales como crecimiento de cristales, o reacciones quimicas entre diferentes fases.

4. Deprime las temperaturas de cristalizacion.

5. Se separa y expande en cuerpos someros de magma, produciendo erupciones
explosivas. Si un fundido silicatico se sobresatura con respecto a algunos constituyentes
minerales disueltos, estos se nuclearan y creceran. Si a alta temperatura el fundido se vuelve
sobresaturado en agua y otros volatiles, o sea que la concentracion excede la solubilidad, los
volatiles se separan del fundido, formando burbujas. Este proceso se denomina vesiculacién y
ebullicién. La ebullicién de los magmas crea las fabricas vesiculares, pero en ciertos magmas,
la exsolucién del gas, produce erupciones explosivas. En general los magmas silicicos e
intermedios (riolitas, dacitas, andesitas) y a veces algunos magmas alcalinos maficos, con muy
baja SiO, (tales cono nefelinitas) son muy explosivos; mientras que los magmas basalticos
erupcionan con relativa tranquilidad.

Un fundido inicialmente subsaturado en gas puede volverse sobresaturado y hervir, a
temperatura constante, o condiciones isotérmicas, si la presion confinante es reducida, lo
que ocasiona que la concentracion exceda a la solubilidad. La ebullicién tiene lugar cuando
la presién de vapor del volatil iguala la presion confinante. La ebullicién también puede
ser causada a presiéon constante, o condiciones isobaricas, por descenso de temperatura.
Esto puede parecer contradictorio, porque a temperatura mas baja aumenta la solubilidad,
pero con el descenso de temperatura, aumenta la cristalizacién de minerales anhidros, tales
como olivino, feldespatos, piroxenas, etc., y asi aumenta la concentracion de agua en el
fundido residual, lo que contrarresta la mayor solubilidad. Por ejemplo si un magma granitico
inicialmente fundido totalmente a P = 0,1 Gpa, T = 900° C y contenido de H,O = 3%
peso y se produce la cristalizacion como sistema isobarico con un descenso de T = 200° C
y cristalizan un 50% de feldespatos y cuarzo, el fundido residual tendrd el 6% de H,O, pero
se producira la ebullicién antes de llegar a esa concentracion, porque el fundido sélo acepta
entre el 4 y 5%. Este tipo de ebullicién que produce la cristalizacién se denomina ebullicion
retrograda y produce la fabrica vesicular, tipica de intrusiones someras y de flujos lavicos
en superficie. En los magmas con sélo pocos cristales en suspension, las vesiculas, si no se
mueven, tienden a tener forma esférica o elipsoidal, por la tension superficial del fundido que
las rodea. En los magmas ricos en cristales la forma de las cavidades creadas por el gas, estin
controladas por las caras de los cristales, tomando formas angulares.

6. El agua estabiliza las fases cristalinas hidratadas, tales como micas y anfiboles.

7. La liberacion de agua de volcanes y cuerpos intrusivos someros, causa destruccion de
los minerales que contienen agua, tales como micas y anfiboles.

8. El agua en sistemas subsolidus promueve la alteracién y reemplazo de minerales
inestables de alta temperatura, tales como los feldespatos, que pasan a micas y arcillas.
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9. Produce la ebulliciéon retrégrada con separacion de soluciones acuosas en sistemas
pluténicos confinados, produciendo pegmatitas y venas de cuarzo con sulfuros.

Controles sobre las erupciones volcanicas explosivas

La importancia de la ebullicion en los magmas va mas alld de la creacién de estructuras
vesiculares. En algunos sistemas, la desmezcla del gas desde el magma provee la fuerza
explosiva de las erupciones volcanicas., que depende de varios factores.

Generalmente en los magmas intermedios a silicicos (andesitas, dacitas, riolitas) y también
en magmas maficos alcalinos, con bajo contenido en SiO, (nefelinitas), son mas explosivos
que los magmas maficos que erupcionan como lavas relativamente tranquilas. El contenido
en SiO, que controla la viscosidad no es el tnico factor que gobierna la explosividad. El
contenido inicial de volatiles, en depdsitos rioliticos piroclasticos, indican bajo contenido
de agua, los fenocristales maficos son de piroxeno, mas que de hornblenda y biotita y no
muestran contenidos apreciables de CO,. Por lo que el contenido inicial de volatiles y la
viscosidad estan involucrados en el desarrollo de la expansion del gas durante la vesiculacion.
Este factor es el que determina, si la energfa es liberada lentamente o explosivamente.

Considerando dos columnas verticales de magma que ascienden, con contenidos
similares de volatiles y que comienzan a hervir a la misma profundidad. En la primera, por
su viscosidad mas baja o una relacién de ascenso mas lenta libera el gas en burbujas que
se expanden considerablemente al tiempo que la columna se acerca a la superficie, esta
expansion acelera la velocidad de ascenso, pero como queda poca presion residual del gas
cuando alcanza la salida hay poca tendencia explosiva. En el segundo caso, la columna de
magma, tiene poca expansion de gas durante el ascenso, por una mas alta viscosidad que
retarda la formacion de burbujas. En este sistema hay considerable energfa y cuando alcanza
la salida el magma se desintegra violentamente en una explosion que eyecta al magma en
forma fragmentada sobre amplias 4reas.

La formacién y expansiéon de las burbujas de gas, es analoga al nucleamiento y
crecimiento de cristales. Los experimentos muestran que el crecimiento de las burbujas es
rapido, aun en fundidos silicicos altamente viscosos. Aunque la difusién del agua como iones
(OH-), en los fundidos es lenta, especialmente en los silicicos, muchas burbujas pequefias se
forman anticipadamente. LLa expansion del gas en las burbujas esta gobernada por la presion
confinante sobre el magma y la viscosidad de las paredes de las burbujas. L.a desmezcla del
agua desde el fundido incrementa su viscosidad, reduciendo la velocidad de difusién para
que la burbuja crezca, haciendo dificultosa su deformacion y expansion. Esto produce una
sobrepresion dentro de la burbuja que produce su explosion, desintegrando al fundido en
las proximidades de la salida e impulsando los fragmentos hacia el exterior a gran velocidad.

Ebulliciéon retrégrada: Estadios tardios de sistemas magmaticos
confinados

En estadios cerrados de sistemas magmaticos hidratados, la fabrica y la composicion
mineral de las rocas, pueden ser cambiadas. Diversos estudios de intrusiones magmaticas
graniticas, revelan no solo alteracion, sino también la formacién de cuerpos de pegmatita,
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de aplitas, de venas de cuarzo y sulfuros, tanto dentro, como en la periferia de los plutones.
Las relaciones de fabrica y de campo indican que todos ellos se formaron tardiamente en la
evolucion de los sistemas magmaticos, aparentemente desde diferentes tipos de soluciones.

El origen y diversidad en la composicion de estas soluciones son consecuencia de
la ebullicién retrégrada y del camino durante el cual los constituyentes quimicos son
particionados entre fases de cristales, fundidos y volatiles, durante el enfriamiento del magma.
La cristalizacion tiende a enriquecer los fundidos residuales en Na, Ky Fe, relativamente al
Cay Mg. La raz6n esta dada por el tamafio idnico, carga y otros factores de enlace, elementos
adicionales son la concentracion de elementos menores y trazas que no son incorporados y
precipitan como cristales, y otros que son altamente concentrados en los liquidos residuales.
La lista de los elementos residuales incluye: Li, Be, B, C, P, I S, Cl, Cu, Zn, Mo, Ag, Sn, W,
Auy Pb.

La precipitacion de fases anhidras (cuarzo y feldespatos) desde un magma que se enftfa,
puede incrementar la concentracion de agua en el fundido residual, en los estadios tardios y
si el sistema tiene una capa de roca impermeable, la PH,O se vuelve igual a la P confinante
y el fundido experimenta ebullicion retrégrada. Como la fase rica en vapor de agua bulle
estrepitosamente, tendra una densidad que depende tanto de la presién confinante y su
nomenclatura es complicada: vapor, gas, fluido acuoso, solucién hidrotermal, son todos
estados posibles. Asimismo, una fase rica en agua contiene concentraciones importantes de
Na, K y Si disueltos, ademas de los elementos volatiles: C, P, F, S, Cl, mas otros elementos
residuales.

Los atomos pueden difundirse mucho mas rapidamente en una fase rica en agua, que en un
fundido silicatico condensado, por lo que la relacién de crecimiento cristalino se intensifica,
por lo que es importante en el comportamiento y el origen de los cristales gigantes que se
encuentran en las pegmatitas y en sistemas pluténicos desarrollados en profundidad.

El sistema fundido residual en el sistema magmatico, de los cuerpos pegmatiticos,
que cristalizan después de largo tiempo, actia activamente promoviendo el reemplazo
metasomatico, que altera a los minerales de alta temperatura en las paredes de las rocas a lo
largo de los canales de migracion. El fenémeno de ebullicién y la expansion volumétrica de
sistemas tardios magmatico-hidrotermal en nivel epizonal, puede causar la fracturacion de las
paredes de roca y debido a la rapida perdida de volatiles, agotan cualquier fundido remanente
del magma, producido por intrusivos porfidicos someros. Las soluciones hidrotermales
migran por las fracturas de las paredes y las rocas porfiricas pueden precipitar, cantidades
econémicamente importantes, de sulfuros y 6xidos de Mo, Cu, Ag, Au, Zn, Pb y U, junto con
grandes cantidades de cuarzo.

Sistemas hidrotermales

Las rocas sedimentarias y volcanicas fracturadas y permeables, que estan por encima
de muchas intrusiones someras, constituyen lugares ideales para el desarrollo de extensos
sistemas hidrotermales. Un sistema hidrotermal tipico se asocia con terrenos volcanicos
silicicos. Los is6topos estables muestran que el agua metedrica predomina sobre la juvenil o
magmatica en la mayorfa de los sistemas hidrotermales, pero la relacién es variable segtin los
sitios. El calor de una cimara magmatica somera esta tipicamente asociada con volcanismo
reciente y el agua subterranea calentada, mas el componente de agua juvenil agregada, que se
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expande y asciende a través del material permeable que estd por encima, formando fumarolas
y geiseres. El agua que se enftfa se desplaza lateralmente y desciende, dando lugar a que mas
agua caliente ascienda, formando un sistema convectivo por encima del magma solidificado
(Fig. 7-9).

Los sistemas hidrotermales, por encima de batolitos someros, puede afectar a volimenes
importantes de roca y el flujo esta controlado por la permeabilidad de las rocas sobreyacentes.
Importantes sistemas de fracturas se desarrollan encima de las intrusiones, que actian como
conductos efectivos de circulacién de los fluidos. Perforaciones en algunos sistemas han
llegado a mas de 3 km y han encontrado aguas salinas con pH casi neutro y con temperaturas
de mas de 350°C. St la ebullicion tiene lugar en la parte superficial del sistema, CO, y SH,
tipicamente se concentran en los vapores, los cuales pueden alcanzar la superficie como
fumarolas, o condensarse y oxidarse como sulfatos acidos o soluciones bicarbonatadas, que
son comunes en los campos geotermales.

Los fluidos hidrotermales evolucionan tanto quimicamente, como isotdpicamente por
intercambio con los fundidos siliciticos y/o la patte solidificada del plutén, donde el agua
puede ser juvenil o no. Asi estos fluidos se enriquecen en los constituyentes que disuelven, los
cuales interactian con las rocas que los rodean, causando cambios quimicos, mineraldgicos
y texturales, que dependen de la temperatura, la permeabilidad, la composicion quimica y la
naturaleza de los fluidos y de las rocas. ILa gran variacién de la naturaleza fisica y quimica
de los sistemas hidrotermales, genera diferentes productos de alteracién, que incluyen:
cuarzo, feldespatos, clorita, arcillas, calcita, epidota, sulfuros y o6xidos, junto a zeolitas,
biotita, actinolita, di6psido y granate. Los minerales maficos y vidrio de las volcanitas, son
particularmente sensibles a la alteracion. L.a mineralogfa de menas y su alteracion producen
estructuras zoneadas y reflejan gradientes de temperatura y quimicos. Tales zonaciones pueden
ocurrir a escala pequefia, como en una fractura, o a gran escala como zonas concéntricas
por encima del plutéon. Importantes yacimientos de interés economico se forman en estos
sistemas hidrotermales, siendo fuentes de oro, plata, cobre, plomo, cinc, molibdeno, etc.

Fuentes termales

Intrusién
magmatica

Fig. 7-9. Esquematica de circulacién convectiva de agua meteérica, por calentamiento desde una intrusion.



ALEJANDRO TOSELLI 139

Sistemas analogos han sido reconocidos debajo del fondo oceanico, en las dorsales de
distensioén se producen centros en los cuales el agua juvenil y el agua oceanica circulan en
sistemas convectivos, tales como los humos negros, que son centros de depositacion activa
de sulfuros metaliferos y que asimismo, soportan una nueva y unica comunidad biolégica.

Is6topos y los sistemas convectivos de agua metedrica

Taylor (1978) ha demostrado que en los sistemas pluténicos investigados, particularmente
los granitos epizonales, tienen relaciones isotopicas de oxigeno e hidrégeno, enriquecidas en
isétopos livianos. Este enriquecimiento produce patrones concéntricos con valores 3160
mas altos alrededor del cuerpo magmatico. Las rocas graniticas frescas tienen valores 6160
de +7 a +10, mientras que las aguas metedricas subterraneas estan enriquecidas en 160,
en aproximadamente valores -10. Si la intrusién magmatica puede controlar la circulacion
del agua subterranea en un periodo importante de tiempo, el calentamiento producira
enriquecimiento en O16 en las rocas intrusivas y sedimentarias mas ricas en O18 (8 = +10 a
+20). La naturaleza de la conveccién se muestra en la Fig. 7-9.

El descubrimiento de sistemas de conveccion gigantes, involucran aguas subterraneas que
se extienden decenas de kilometros dentro de la roca de campo, las cuales tienen implicancias
para la generacion de depositos minerales hidrotermales, asociados con las intrusiones
magmaticas y su enfriamiento. Modelos puramente conductivos se limitan a los casos en que
la roca de campo es impermeable.

Efectos del anhidrido carbonico

La solubilidad del CO, en los fundidos siliciticos, contrasta significativamente con el
H,O. El CO, no disocia ni ataca las ligaduras de los oxigenos, porque el ion C4+ es muy
diferente al i6n H+. El i6n C4+ es mas pequefio y de alta carga y no puede establecer
cadenas estables con los oxigenos adyacentes al cation Si4+. Consecuentemente el CO,, no
se disuelve en forma apreciable en los fundidos, particularmente en los silicicos altamente
polimerizados. Las investigaciones han encontrado que la adicion de CO, en los sistemas,
muestra poca solucién y no cambia, el punto de fusion. Otros investigadores lo han tratado
como componente inerte de la fase fluida y tendrfa un rol de diluyente del H,O, reduciendo
la actividad (aH,O) en el fluido. Mientras que el H, O reduce el punto de fusién de la albita,
la adicién de CO, parece mitigar dichos efectos y reducen su capacidad para disolverse en el
fundido.

El CO, se disuelve algo en los fundidos silicaticos, especialmente a P>1GPa. Eggler
(1973) encuentra que el CO, se disuelve hasta el 4 — 5 % en fundidos de diopsido, enstatita y
albita a altas presiones. Hstableciendo que la solubilidad del CO, depende fuertemente de la
composicion del fundido, disolviéndose mas en los fundidos maficos menos polimerizados
(en marcado contraste con el comportamiento del H,O). También encontré que el H,O
incrementa marcadamente la solubilidad del CO, hasta un 35% en di6psido a 2 GPay al 18%
en enstatita, pero sélo en un 5 — 6% en fundidos de albita.

Mysen y Virgo (1980) sugieren que el CO, se disuelve para formar complejos carbonaticos
(CO*)), particularmente con el Ca para formar complejos de CaCO..
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La disolucién de CO,, produce un descenso del punto de fusion de los silicatos, aunque
menos que el H,0. E1 CO, tiende a hacer més polimerizado los fundidos, donde el H,O rompe
las ligaduras. El CO, tiende a disolverse mas en los fundidos maficos, menos polimerizados y
aumenta la viscosidad de los fundidos. Esto también explica porque el CO, se disuelve mas si
el H,O esta presente, porque el agua crea fundidos menos polimerizados que atraen al CO,,
La adicion de CO, desplaza, al eutectico diépsido-anortita a temperaturas mas bajas.

Dado que la solucién de CO, tiene lugar a altas presiones y en composiciones maficas,
los efectos deben ser mayores en el manto. El CO, deberfa influir en el descenso del punto
de fusién en rocas del manto sélido, causando fusién incipiente de basaltos alcalinos y por
supuesto el volumen de fusiéon dependera tanto de la temperatura como de la cantidad de
CO, disponible. También tiene influencia el CO, en la fusion de peridotitas y en la formacion
de carbonatitas.

Componentes volatiles

Todos los magmas naturales contienen disueltos agua, anhidrido carboénico y otros
componentes volatiles que pueden ser absorbidos o expulsados de los complejos ha medida
que el magma se separa de la fuente y que va cristalizando en profundidades someras. La
dificultad radica en conocer que proporciones de estos gases estuvieron presentes en la
fuente. Estudios de volcanes continentales indican que el CO, puede ser el gas dominante en
profundidad y que la mayor parte del agua expulsada durante las erupciones, es tomada de la
corteza. La mayoria de los componentes volatiles conocidos derivados del manto, provienen
de las lavas vitreas dragadas del fondo oceanico, donde las presiones son tan altas que pocos
escapes tienen lugar antes que la lava se enfrie. CO,, H,O y cantidades menores de gases
sulfurosos, constituyen los volatiles mas importantes, ademas de cloro y fldor que estan en
muy pequefas cantidades.

La solubilidad de los gases en los magmas varfa con la presion, la temperatura y la
composicion, tanto del gas como del liquido (Fig. 7-10). La simple experiencia de destapar una
botella de cerveza o de champagne, permite observar la formacion de numerosas burbujas
que escapan del liquido, lo que ilustra claramente, que la solubilidad de un gas decrece con la
presion confinante, o bien cuando la temperatura aumenta. Este efecto produce disminucion
de volumen en el magma, porque un liquido con gases disueltos ocupa mayor volumen, que
uno sin gases. Por estas razones, el contenido de gas en una columna de magma, es mayor en
la parte superior que en profundidad.

La mayorfa de los magmas ricos en silice, puede retener mas agua que los magmas
maficos y el efecto se incrementa por tener temperaturas de formacién mas bajas. Si otro gas
estd presente, como el CO,, este reduce la solubilidad del agua. Aunque los constituyentes
volatiles solo son una pequefa fracciéon en peso de los magmas y su peso molecular es
bajo, su correspondiente fraccién molecular es mucho mayor y tienen gran influencia sobre
las propiedades fisicas, como la viscosidad y determina el orden de cristalizaciéon de los
minerales. Muchos volatiles se pierden de las rocas volcanicas, antes de que comience su
cristalizacion, mientras que en las rocas plutonicas, estos son retenidos e incorporados en
algunos minerales estables. El agua por ejemplo, entra en los minerales hidratados, anfiboles
y micas, y los sulfuros se combinan con hierro o cobre para formar sulfuros. Pocas rocas
igneas contienen carbonatos u otros minerales con CO,, pero en algunos casos forman las
carbonatitas. Los hal6genos son constituyentes esenciales de apatita, turmalina, topacio y
algunos anfiboles.
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Fig. 7-10: Clasificacién de los magmas volcanicos, segun el contenido de SiO2 y de volatiles, que controlan su
viscosidad, condicionan su capacidad de fluir y su potencial explosividad. (Modificado de Millery Wark 2008).
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Capitulo 8
Petrologia quimica: elementos mayores y menores

Introduccion

La petrologfa tiene un amplio apoyo en la quimica, donde la aplicaciéon de la geoquimica
es de capital importancia como llave para la resolucién de problemas petrolégicos.

Por conveniencia los elementos son separados en mayores, menores y trazas. Los limites
entre los grupos son arbitrarios, pero los mas aceptados son:

Elementos mayores >1,0% peso

Elementos menores 0,1 —=1,0% peso

Elementos trazas <0,1% peso

Se denominan elementos mayores porque estan presentes en altas concentraciones y
controlan en gran medida la cristalizacion de los minerales petrogenéticos en las rocas a
partir de fundidos. Ellos también controlan propiedades tales como viscosidad, densidad,
difusividad, etc., en magmas y rocas. Los elementos menores cominmente sustituyen a
algunos elementos en los minerales principales (Mn por ejemplo, sustituye al Fe o al Mg en
los minerales maficos). Si llegan a estar en concentraciones suficientemente altas pueden
llegar a formar minerales independientes, que se denominan minerales accesorios. Por
ejemplo, si hay suficiente Zr se forma circon o si hay suficiente P se forma apatito y Ti puede
formar rutilo o titanita, o si hubiera suficientes 6xidos de Fe y Ti se puede formar ilmenita.
Los elementos trazas, estin demasiado diluidos como para formar fases separadas, ellos
actian estrictamente sustituyendo a elementos mayores y trazas en las estructuras minerales.
La concentracién y distribucion de los elementos trazas pueden ser utilizados para estudiar
la evolucién de los magmas, actuando como trazadores efectivos para establecer el origen de
los magmas y para discriminar procesos magmaticos.

En base a compilaciones de analisis de rocas publicados y estimaciones de las
proporciones relativas de las rocas representadas en la corteza continental, se establecen los
datos expresados en la Tabla 8-1 de los promedios de los elementos mayores (Poldevaart
1955; Ronnov y Yaroshevsky 1970).

Elemento OxidoPeso % Porcentaje atomico
@) 60,8

Si 59,3 21,2

Al 15,8 6,4

Fe 7.5 2,2

Ca 6,9 2,6

Mg 4,5 2,4

Na 2,8 1,9

K 2,2 1,0

Total 98,5 98.5

Tabla 8-1. Abundancias relativas estimadas de elementos mayores de la corteza continental.

Observar que estos 8 elementos constituyen el 99% del total de la corteza y que son
los elementos mayores que forman la mayorfa de las rocas y minerales. E1 O y Si son los
dominantes.
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Enla tabla 8-2 se expresan los analisis quimicos de algunas rocas representativas, realizada
en base a mas de 26.000 analisis, el promedio es tomado de Le Maitre (1976).

Observar que los 7 6xidos mayores de la Tabla 8-1, estan presentes en todas las rocas
listadas, aun las del manto como las peridotitas. TiO2, H20, MnO y P205, son éxidos que
se presentan comunmente en bajas concentraciones, constituyendo los elementos menores
de las rocas igneas. El Cr203, puede ser otro 6xido comun, especialmente en las rocas
ultramaficas, pero es tipicamente un elemento traza en la mayorfa de las rocas comunes.
El Fe es el unico elemento mayor o menor comin, que se presenta con dos estados de
valencia. La relacion Fe3+/Fe2+, se incrementa con la fugacidad del oxigeno de los fundidos
en equilibrio. Observar que MgO y FeO-Fe203, decrecen desde la peridotita a la riolita,
mientras que los alcalis aumentan. Esto es lo comun en las series evolutivas desde rocas
basicas a acidas.

Oxidos Peridotita | Basalto | Andesita | Riolita | Fonolita
SiO; 44 80 49 20 57,90 72,80 56,20
TiO2 0,19 1,84 0,87 0,28 0,62
AlO4 4,16 15,70 17,00 13,30 19,00

Fe;03 1,36 3,79 3,27 1,48 2,79
FeO 6,85 g s 4,04 131 2,03
MnO 0,11 0,20 0,14 0,06 0,17
MgO 39,20 6,73 338 0,39 1,07
CaO 2,42 9,47 6,79 1,14 272
Na.O 0,22 2,91 3,48 3,55 7,79
K20 0,05 1,10 1,62 4,30 5,24
H,O" 0,0 0,95 0,83 1,10 1,57
Total 99,36 99,02 99,27 99,51 99,20

Tabla 8-2. Tabla de valores quimicos de rocas igneas representativas.

La composicién quimica de las rocas {gneas (Tabla 8-2) también permite su comparacion
con sus equivalentes metamorficos, aunque la mineralogia puede variar, por los cambios en
P y T, la composicién quimica generalmente permanece inalterada. Esto también se aplica
para establecer las rocas precursoras y para correlacionar provincias igneas antiguas, con
modernas. En muchos casos también es posible documentar los cambios quimicos que se
producen por los procesos metamorficos o de alteracion.

Minerales normativos

Como muchas rocas volcanicas tienen grano demasiado fino para ser reconocidos
sus componentes minerales, aun bajo el microscopio, y que también pueden tener vidrio
en cantidades significativas, diversas metodologias fueron desarrolladas para calcular una
mineralogia idealizada de dichas rocas de manera que pudieran ser comparadas con las
de grano grueso. La mineralogfa de las rocas faneriticas puede variar con la presion y la
temperatura, lo que hace incierta una comparacion directa con las rocas afaniticas. I.a norma
busca reconciliar o atemperar estas diferencias, limitando los minerales que se calculan y
que reflejan variables que permiten la comparacion directa de un amplio espectro textural
y composicional de rocas. L.a norma también puede ser usada para calcular la mineralogia
aproximada de rocas, cuando ella se desconoce. En razén que la norma se calcula sobre una
base anhidra, permite comparar rocas con diferentes contenidos de agua. Como las rocas
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difieren en sus composiciones quimicas, esto permite al calculo normativo ser usado en
diferentes esquemas de clasificacion.

La norma fue primeramente desarrollada por tres petrélogos (Cross, Iddings, y Pirsson) y
un geoquimico (Washington), a comienzos del siglo XX y fue denominada “norma CIPW”.
Ella se basa en minerales normativos, que son los esperados se formen desde un fundido
anhidro a baja presion. Con posterioridad, diversas variaciones y alternativas a la norma han
sido propuestas, algunas para circunstancias especiales, tales como la alta presion. L.a Norma
CIPW original, es todavia de uso corriente en Estados Unidos, mientras que en Europa es
mas utilizada la “Norma Catiénica” o “Norma Barth-Niggli”.

LLa norma no debe ser confundida con el modo. El modo, es la composiciéon mineral real
y actual de una roca y se expresa en volumen % de una roca. LLa norma, es la mineralogfa
idealizada, calculada a partir de la composiciéon quimica de una roca. Como la composicion
quimica es expresada en porcentaje en peso de los 6xidos, la norma CIPW se expresa en
peso % de los minerales normativos. El modo y la norma pueden diferir por varias razones,
pero las proporciones del volumen versus el peso %, constituyen diferencias consistentes. La
norma por ejemplo, exagera los minerales densos en comparacion con el modo, al convertir
los porcentajes de peso a volumen, usando las densidades de los minerales.

Por su parte la Norma Cationica o Norma Barth-Niggli, expresa los minerales normativos
sobre una base atémica.

La norma CIPW se calcula siguiendo una serie de reglas rigidas que asignan a los
6xidos a una serie de minerales que constituyen los extremos de soluciones solidas, que son
acompafados por procesos de calculos estequiométricos. La téenica es descrita en el Anexo Iy es
de facil calenlo por medio de programas de computacion especificos. La fugacidad del oxigeno y el estado
de oxidacién del Fe, generalmente no es determinado y su estimacién se realiza en base a los
contenidos de minerales maficos normativos. Irvine y Baragar (1971) presentan un método
para estimar la relacién Fe*?/Te™, para usar en la norma que es: %Fe,0, = % TiO, + 1,5, si
el valor del andlisis es menor no se introducen cambios, si es mayor el exceso en convertido
en FeO.

LLa norma simplifica y organiza la composiciéon quimica de las rocas, ya que enfatiza ciertas
caracteristicas particulares, como la “saturacién en silice”. Las rocas sobresaturadas en silice,
son rocas que contienen cuarzo o sus polimorfos en el modo, como fases estables. Las rocas
subsaturadas en silice, contienen minerales que son incompatibles con el cuarzo, tales como
olivino o feldespatoides. Una roca que esté justamente saturada en silice puede contener
trazas de cuarzo, pero no minerales subsaturados. Si se observan los analisis de la Tabla 8-2,
el grado de saturacion en silice se correlaciona con el contenido de silice en los analisis, pero
su simple concentracién no determina la saturacion, sino que también se relaciona con los
otros elementos que compiten por la silice para formar una amplia variedad de silicatos. Por
ejemplo, una roca con 100% de SiO, (o sea cuarzo puro) a la que se agrega 20% de MgO, se
combinan para dar enstatita. Se puede determinar por calculo si podrfa permanecer cuarzo
libre, calculando cuanta silice es necesaria para formar la molécula de enstatita (MgSiO3). Si
la roca contiene sélo MgO y SiO,, quedara junto a la enstatita un cantidad de cuarzo. Pero si
se agrega Na,O y ALO,, ellos se combinan con la silice libre para formar albita (cada 4tomo
de Na consume tres atomos de Si y uno de Al) para formar NaAlSi3O8. Ahora la relacion
entre la concentracioén de silice y la saturacion se complica ya que depende de las relaciones
entre Si:Mg:Na:Al. Durante el calculo de la norma la silice es secuencialmente aportada a
diferentes minerales y el ultimo mineral que se determina es el cuarzo, que representa el
exceso de silice del sistema, después de combinarse con los diferentes elementos presentes.
As{ cuando el cuarzo aparece en la norma, la roca es sobresaturada.
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Diagramas de variacion

Suponiendo un proyecto de investigacion que involucre el mapeo e interpretacion de
una secuencia de rocas volcanicas, que esta formada por pequefias erupciones, conos y
flujos volcanicos y de los cuales se sospecha estan genéticamente relacionados a un proceso
volcanico local de duracién limitada. Para confirmar esta hipotesis se debera realizar el
mapeo cuidadoso de los flujos individuales y coleccionar las rocas (con muestras de cada
flujo o cono volcanico). Con ellos es posible generar datos quimicos cuantitativos (o
mineralégicos) y generar una tabla como la 8-2. Cuando una serie de rocas volcanicas o
pluténicas cogenéticas son analizadas, ellas muestran diferencias quimicas, que son criticas
para reconocer las tendencias de variacion, junto con su descripcion. No hay una forma unica
de interpretar los datos o de la forma de hacerlo, lo importante es encontrar parametros
que muestren variaciones sistematicas, que permitan investigar las causas que las originaron.
Diagramas de este tipo son denominados “diagramas de variacion”.

Hay dos formatos comunes patra los diagramas de variacién quimica en petrologfa. El
primero es el diagrama Cartesiano, en los que dos parametros son utilizados, un eje vertical
(lamada ordenada o eje-y) y otro eje horizontal (Illamada abscisa o eje-x). Otro formato de
representacion es mediante el diagrama triangular, en el que se representan tres parametros,
uno por cada vértice, pero que muestran solo proporciones relativas, no cantidades absolutas,
porque los tres parametros deben ser normalizados de tal manera que la suma de 100%, para
que se proyecten en un punto dnico.

En cada tipo de diagrama, cualquier correlacion o tendencia muestra un patrén de los
puntos proyectados. Otros valores, como las temperaturas, pueden ser representadas por
contornos de puntos, en los diagramas triangulares. Datos quimicos adicionales pueden ser
representados por combinacion de constituyentes quimicos que muestran comportamiento
similar (por ejemplo FeO + MgO + MnO, pueden ser representados como un componente
unico), aunque esto puede oscurecer el efecto de los componentes individuales.

Los diagramas de variaciéon no sélo ayudan a reconocer las tendencias de los datos
geoquimicos, sino que ayudan a interpretar y evaluar los procesos responsables de los mismos.

Proyecciones bivariantes

Cualquier componente quimico, ya sea elemento mayor, menor o traza, o aun
combinaciones de elementos o relaciones entre elementos, pueden ser comparados en los
diagramas bivariantes. El diagrama mas aplicado en petrologia quimica es el “Diagrama de
Harker”. Este simple diagrama x-y, generalmente permite proyectar la SiO, sobre la abscisa
contra los restantes 6xidos en la ordenada. La Fig, 8-2 es un ejemplo de diagrama de Harker
aplicado a las rocas volcanicas de Crater Lake/Monte Mazama. Lo primero que se nota es el
amplio rango de variacion, desde basaltos hasta riolitas y que los diferentes 6xidos muestran
una suave variacion en sus tendencias, lo que indicarfa que las lavas estin genéticamente
relacionadas de alguna manera y que procederfan tal vez de una misma camara magmatica
somera, que produce esa variaciéon continuada. Los magmas primarios son aquellos que
derivan directamente por fusién parcial de una misma fuente y que no muestran caracteres
que reflejen efectos de diferenciacién posterior. Los magmas que han experimentado algin
tipo de diferenciacion quimica a lo largo de las tendencias evolutivas, se los denomina como
magmas evolucionados o magmas derivados, como los de la Fig. 8-2. Los magmas que no
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Fig. 8-2. Diagramas de variaciéon de Harker de rocas volcanicas de Crater Lake. (Mte. Mazama).

han evolucionado se los denomina magmas primitivos. El magma madre (parental), es el mas
primitivo que se encuentra en un area y se supone que de ¢l derivan los demas.

Harker (1909) propuso que la SiO, se incrementa con la evolucion magmatica y asf utilizo
la abscisa para indicar la intensidad de la evolucion. El magma con menor contenido de
silice de la Fig. 8-2, se acepta como el magma madre, aunque es comunmente casi imposible,
demostrar en forma concluyente que es el verdadero magma primario, porque el pudo
también haber evolucionado durante su ascenso. Este diagrama es aplicable solo a los
magmas sub-alcalinos.

Aunque no podemos observar directamente la dindmica de una caimara magmatica, si
podemos estudiar las caracteristicas quimicas de los diferentes productos de los sistemas
igneos naturales, para probar la consistencia de las tendencias quimicas o mineralogicas, con
procesos tales como hundimiento de cristales, mezcla de magmas, asimilaciéon de roca de
caja, etc.

Cuando los cristales son removidos desde un fundido, el proceso se denomina cristalizacion
fraccionada (o fraccionamiento cristalino) y la composicion del liquido remanente en el
sistema sigue lineas de descenso, usualmente a lo largo de las curvas cotecticas hacia el
minimo de temperatura del liquido, de composicion eutéctica. Debido a la gran influencia
de Bowen, se ha considerado a la cristalizacion fraccionada como el mecanismo dominante
en la naturaleza y se aplica a los magmas que se diferencian, o cambian de composicion.
Este proceso se aplico a las rocas de Crater Lake, correspondiente a una cimara magmatica
situada a cierta profundidad, en la que se formaron los minerales que se separan del magma,
por hundimiento y que el liquido mas evolucionado escapa periédicamente a la superficie,
formando conos, flujos y depésitos piroclasticos.
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Asumiendo por un momento que la cristalizacién fraccionada es la responsable de la
tendencia que se observa en la Fig. 8-2. ;Puede ser relacionada la tendencia con una secuencia
de extraccién de minerales? El decrecimiento en MgO, FeO* y CaO con el incremento de
la SiO,, serfa consistente con la remocién temprana de plagioclasa, olivino y/o piroxeno
desde el liquido que se enftfa. E1 MgO y el FeO* son incorporados en los minerales maficos
de formacioén temprana; mientras que el CaO es incorporado a la plagioclasa calcica y/o al
piroxeno. El incremento de Na,O y K O, se debe a que no son incorporados a los minerales
que cristalizan y se conservan o concentran en el liquido residual.

La curva de ALO,, muestra una tendencia particular, primero se incrementa y luego
decrece, mientras que el CaO decrece continuamente, esto puede ser interpretado especulando
que el clinopiroxeno se separ6 tempranamente removiendo Ca, pero no Al y la plagioclasa
comenzo a cristalizar posteriormente tomando tanto Ca como Al

Muchos gedlogos piensan que los diagramas de Harker demuestran ampliamente
los procesos de cristalizacion fraccionada. Cuando se hacen interpretaciones de rocas
igneas basadas en los diagramas de variacion, se debe distinguir entre observaciones e
interpretaciones. Las interpretaciones se relacionan a tendencias o a procesos de cristalizacion
fraccionada y se asume que los analisis representan lavas consanguineas con un ancestro
comun, erupcionadas desde una camara debajo de un volcan, que muestra varios estadios de
evolucion progresiva. Esta suposicion es apoyada, pero no probada, por la estrecha relacion
espacial y temporal de la asociacién de rocas. La interpretacion asume que el contenido
de silice esta relacionado con el proceso de evolucién, de manera tal que el % SiO,, se
incrementa con la evolucién del magma y que la cristalizacion fraccionada es el tnico proceso
involucrado. Con el reconocimiento de estas suposiciones, se debe retornar a los analisis
quimicos, a la petrografia y al campo, para evaluar las observaciones y las interpretaciones.

Por ejemplo, si un proceso de cristalizacion fraccionada es verdaderamente el responsable
de una tendencia, se debe tener en cuenta las rocas porfiricas y de grano grueso, porque dichas
rocas incluyen minerales que han sido removidos por el fraccionamiento. Algunas rocas
portfiricas son acumulaciones de fenocristales en niveles altos, por lo que no son verdaderos
liquidos que han evolucionado dentro del sistema y deben ser excluidos.

Las tendencias de los diagramas de variacion deben ser consistentes con los resultados
experimentales de descenso de las lineas cotecticas y las rocas mas evolucionadas deben
ser mas jovenes que las menos evolucionadas y esto debe ser comprobado en el campo.
Las tendencias deben estar basadas en simulaciones cuantitativas por la extraccion de
proporciones especificas de minerales que estan en la naturaleza y deben ser compatibles
experimental y teéricamente con el tipo de magma presente.

En muchos sistemas, incluyendo las intrusiones maficas estratificadas (donde se
documenta muy bien el proceso de fraccionamiento) y en distintas series volcanicas, el
contenido de silice no se incrementa durante la mayor parte del proceso de diferenciacion. En
tales casos, indices diferentes deben ser usados, que sean sensitivos a procesos particulares.

La Tabla 8-3 presenta una lista de parametros quimicos que han sido utilizados para
identificar procesos de diferenciacion de algunas provincias igneas. Algunos de los indices
de la tabla pueden ser usados como abscisa en los diagramas bivariantes si el objeto es
documentar la evoluciéon magmatica en una serie ignea. Como los diferentes sistemas
evolucionan por caminos diferentes, no se debe esperar que un Gnico parametro, tal como la
Si0O,, pueda actuar igualmente bien para todos. Algunos son mejores que otros para resolver
diferentes problemas de algunas areas o pueden ser mas sensibles que otros. Por ejemplo,
los indices basados en la relacién Mg/Fe son mas efectivos en la evolucién temprana de los
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Nombre Férmula
Indice félsico 100(Naz0+K30)/(Na;0+K;0+Ca0)

Indice de Larsen

1/3Si0,+K,0-(FeO+Ca0+MgO)

Indice de Nockolds

1/3Si0,+K-(Mg+Ca)

Indice mafico (IM)

(Fe,03+Fe0)/(Fe;05+Fe0+Mg0)

MgO

MgO % peso

"M (o Mg#, Mg’, Mg*)

100Mg/(Mg+Fe™ ) (o ser fraccién % Or)

Indice de solidificacion

100Mg/(MgO+Fe;05+Fe0+Na,0+K;0)

% Plagioclasa Normativa

Pl normativa

Indice de diferenciacion

g+or+ab+ne+ks+lc normativos

Indice félsico normativo

100(ab+or)/(ab+or+an) normativos

Elementos Traza conservados

Zr, Th, Ce

Tabla 8-3. Indices de diferenciacion utilizados.

sistemas maficos (donde la SiO, vatfa poco), mientras que los parametros mas alcalinos,
trabajan mejor en los estadios tardios de evolucion de las rocas.

En vista que la silice no siempre es adecuada como indice en los diagramas de Harker,
se utilizan otros pardmetros y como los procesos de fraccionamiento cristal-liquido estin
fuertemente relacionados con la evolucion del magma, los parametros deben ser seleccionados
enfatizando el contraste de las composiciones entre los cristales tempranamente formados,
versus los liquidos residuales tardios. Asi el indice félsico (Na,0 + K,0)/(Na,0 + KO +
Ca0), tiene valores bajos en las acumulaciones tempranamente cristalizadas de plagioclasa
calcica y augita, como en las rocas gabricas; mientras que da valores altos en las rocas graniticas
con abundante feldespato alcalino y biotita. El indice méfico (Fe,O, + FeO)/(Fe,O, + FeO
+ MgO), permite distinguir entre acumulaciones de alta temperatura formadas por olivinos
ricos en magnesio y piroxenas, de los fundidos residuales solidificados enriquecidos en hierro.
Estos dos indices son graficados en diagramas de variacioén cartesianos. O también pueden
ser igualmente mostrados en el diagrama tridngular AFM (ver Fig. 8-5).

Otros indices de evolucién magmatica son el Indice de Solidificacién (IS) y el Indice de
Diferenciacion (ID). E1 IS fue propuesto por Kuno y se expresa:

IS = 100 MgO/MgO + TeO + Fe,0, + Na,0 + K O)
expresion numérica del diagrama AFM.

que es la

Indice de diferenciacion (ID) (Thornton y Tuttle, 1960)

Los estudios experimentales han corroborado la evidencia ya expresada por Bowen, que
la cristalizacion fraccionada de un magma produce liquidos que se mueven hacia el sistema
petrogenético residual “sflice-albita-ortosa” (Si0,-NaAlISiO -KKAISiO ). En una serie de rocas
volcanicas la distancia que un magma ha evolucionado hacia dicho sistema residual, puede
ser cuantificado por cdlculo de la norma y sumando el sistema petrogenético residual. Este
valor es llamado indice de diferenciacion (Fig. 8-3). Este ID, es la suma de los porcentajes
normativos de cuarzo, ortosa, albita, nefelina, leucita y kalsilita (ID = Q + Or + Ab + Ne +
Ks + Lc) y refleja la tendencia de la diferenciacion magmatica, con el enriquecimiento de los
liquidos residuales en estos minerales félsicos.

El ID, puede ser usado tanto para rocas alcalinas o acidas y nos da una medida de la
saturacion en silice. La representacion grafica es, sobre la ordenada se proyectan los distintos
oxidos y sobre la abcisa el ID, desde 100 a O (de izquierda a derecha), (cuando mayor es el
nimero mayor es la diferenciacién).
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Indice de cristalizacién (IC) (Poldevaart y Parker, 1964).

El IC, se expresa en un diagrama binario (Fig. 8-4) y es una expresion de las fases del
primitivo sistema anortita-diopsido-forsterita. El IC es definido como la suma (porcentaje
en peso) de los minerales normativos: anortita, diépsido, forsterita, mas enstatita normativa
convertida a forsterita y espinelo magnesiano calculado del corindén normativo en las rocas

ultramaficas.
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O sea el I.C. esta expresado por el % en peso de:
I.C. = suma (An + Di’ + Fo’ + Sp’), en la cual
An = anortita normativa
Di’= diépsido magnesiano, calculado del di6psido normativo.
Fo’= forsterita normativa mds enstatita normativa, convertida a forsterita.
Sp’= espinela magnesiana, Mg Al O,, calculado del corindén normativo en rocas
ultramaficas.
ElIC es computado después que la norma es recalculada a 100% anhidra. Los siguientes
factores de conversion pueden ser usados para calcular el Di’ y la Fo’.
Di” = 2,157003 x En(Di) (Enstatita del Di6épsido normativo)
Fo’ = Fo + 0,700837 En (Hy) (Enstatita de la Hiperstena normativa).
Para la representacion, se vuelcan sobre la ordenada los distintos 6xidos expresados en
peso %, versus la abscisa con el IC. A un mayor IC corresponde un valor numéricamente
mas pequefo, (desde 100 a 0 hacia la derecha).

Comentatrios

Los diagramas de variacién son dtiles, tanto descriptivamente como para las
interpretaciones, pero deben ser usados s6lo como primer paso hacia una interpretacion
mas rigurosa, ya que la cristalizacién fraccionada no es el tnico mecanismo que actia en
la diferenciacion de los magmas, habiendo un amplio espectro de procesos que actian,
tales como: mezcla de magmas maficos (fundidos matélicos) y magmas silicicos (fundidos
corticales) que se relacionan durante la subduccion.

Adicionalmente, los procesos de diferenciacién pueden no estar restringidos a la cimara
magmatica, la cual es s6lo un lugar de residencia temporal en su camino hacia la superficie.
Nuevos pulsos de magma mafico parental desde fuentes profundas puede alterar o adn
revertir algunas de las tendencias. Por lo que los diagramas de variacioén trabajan muy bien
cuando se los usa cuidadosamente para comprobar una hipétesis especifica. Ya que distintos
procesos pueden contribuir a la evolucion de las series de magmas, por lo que distintos tipos
de diagramas de variacién deben ser empleados para analizar los mismos datos.

La observacion de los diagramas de variacion puede permitir ajustar los detalles de los
datos. Por ejemplo, el pico observado para la curva de la AL O, (Fig. 8-2) puede ser sélo el
resultado de un ajuste matematico a la curva de datos que estain muy dispersos para las rocas
con bajo contenido de SiO,. El salto entre el 62 al 66% de SiO,, también es provocativo.
¢Es sélo un accidente de muestreo? O ¢Es real? Y en este caso ¢Por quér Fue que hubo un
periodo de tranquilidad en la evolucion de la cimara magmatica, resultando en la no erupcion
de lavas o hay alguna razén mineralégica por la que no hay rocas en este intervalo.

Por otra parte, las rocas volcanicas con contenidos de SiO, entre 48 y 58% son menos
comunes que los basaltos (<48%) y que las traquitas y riolitas (>58%). Este salto en la
composicion de las series volcanicas es llamado “Salto de Daly”, el cual es mas aparente que
real y estarfa reflejando la dindmica de la cristalizacion fraccionada y las fases involucradas.
La stbita apariciéon de un 6xido mineral, puede causar una linea descendente del liquido, en
términos del contenido de SiO,, con sélo menor cantidad de fraccionamiento. Y cuando se
utiliza otro indice que no sea la SiO,, el salto es menos notable. Si la mezcla homogénea de
magmas es la responsable de las tendencias en el extremo mas evolucionado del espectro de
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la serie magmatica, el salto de Daly es explicado por el concepto, que en dos magmas que se
mezclan, los miembros extremos son mas comunes que las mezclas intermedias.

El diagrama triangular AFM

El diagrama tridngular de variacion AFM es el mas usado en petrologia {gnea (Fig. 8-5),
en el que se proyectan, sobre el vértice A (alcalis: Na,O+IC O), F (FeO+Te,0,), y M (MgO).
Generalmente los valores se expresan en peso %, pero también se puede utilizar la base
cationica.

FeO+ FerOg

KoO + NepO MgO
Fig. 8-5. Diagrama AFM, con rocas volcanicas de Crater Lake y de Skaergard (Groenlandia).

En la Fig. 8-5, se expresan las tendencias de Crater Lake y Skaergard, que son claramente
diferentes. Debemos recordar por el diagrama de fases que el sistema del olivino, que para
la mayoria de los minerales maficos la relacion Mg/Fe es mas alta en la fase sélida que en el
fundido con el cual coexiste. I.a remocién del solido por cristalizacion fraccionada, deprime
el contenido de MgO en el fundido y se enriquece en FeO, como se muestra en la tendencia
de Skaergard. Los alcalis tipicamente se enriquecen en el liquido y solo entran en la fase solida
durante los estadios finales de cristalizacion, como se puede obsetrvar en la evolucion de las
curvas del diagrama. Los magmas parentales, si estan presentes, se acercan mucho al vértice
del MgO y los mas evolucionados al vértice de los alcalis. Observar que, aunque la tendencia
de Skaegard muestra un pronunciado enriquecimiento en hierro en los estadios intermedios
de evolucion magmatica (tendencia toleitica), mientras que los de Crater Lake, no lo tienen
(tendencia calco-alcalina).

Diagramas de variacion para modelar la evolucién magmatica

Hasta ahora la interpretacion de los diagramas de variacion ha sido inferido y cualitativo.
Se ha buscado minerales capaces de extraer ciertos componentes y producir incrementos
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o descensos en las tendencias de evolucion de los diagramas de variacion. Una evaluacion
mas satisfactoria se logra cuantificando los procesos evolutivos y testeando los minerales
propuestos para ver si realmente producen los patrones observados. Dos métodos son
comuinmente empleados: uno llamado relaciones de elementos de Pearce, usa las pendientes
de las tendencias de variacion y se basa en la estequiometria de los minerales que fraccionan.
El otro método que es mas riguroso, se basa en un modelo de balance de masas que puede
ser hecho tanto por medios graficos como matematicos.

Relacion entre elementos de Pearce

Este método es netamente empirico y usa las relaciones de elementos para testear
hipétesis de fraccionamiento mineral en un juego de analisis cogenéticos. La técnica involucra
proyectar en diagramas cartesianos, las relaciones de ciertos elementos usados para testear la
cristalizacion fraccionada de uno o varios minerales. El denominador usado para la relacion
es el mismo para ambos ejes y con la particularidad de que no es uno de los minerales
que fraccionan y por lo tanto se conserva en el fundido remanente. Los numeradores son
combinaciones lineares de elementos que reflejan la estequiometrfa de los minerales que
fraccionan.

20
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Fig. 8-6. Diagrama de elementos de Pearce, para dos suites magmaticas de Hawai.

En razén que la mayorfa de los minerales tienen estequiometria simple, la separacion
de un mineral especifico tomara ciertos componentes desde el fundido remanente, en la
proporcion que ellos estén contenidos en el mineral, por lo que la estequiometria de la
composicion quimica del fundido remanente comprendera a la totalidad de la suite de rocas.
Las tendencias en el diagrama de Pearce dan inmediatamente una indicacién cuantitativa del
mineral o minerales que pueden haber fraccionado y que por lo tanto controlan la variacion
quimica del conjunto de rocas.

Por ejemplo, el olivino (Fe,Mg),SiO,, contiene (Fe+Mg)/Si en relacién atémica de 2/1,
asi que el olivino remueve en esta proporcion (Fet+Mg)/Si, desde el fundido remanente,
definiendo una tendencia de +2 de los liquidos derivados sobre una proyeccion de
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(Fet+Mg)/K como ordenada vs. Si/K sobte la abscisa (en base atémica). En el diagrama
de Pearce pueden ser usados, elementos, 6xidos, o proporciones moleculares, pero no los
potcentajes en peso. La Fig. 8-6 es una proyeccion de 0,5(Fe+Mg)/K vs. Si/K, para dos
series de magmas basalticos de Hawai. La razén por la cual los componentes maficos son
reducidos a la mitad en la figura 8-6, para obtener una pendiente de 1,0 y no de 2,0, que esta
de acuerdo con el fraccionamiento del olivino. Observar que las dos series tienen distintas
relaciones originales de (Fe+Mg)/Si, pot lo que se proyectan como dos lineas separadas, cada
una con una pendiente de 1,0, avalando el fraccionamiento de olivino en cada serie.

Las relaciones de eclementos de Pearce, no muestra minerales particulares en el
fraccionamiento sélo indica si la composicién quimica de una suite de lavas es consistente
con tal proceso. Cuando el patrén de puntos no forma una pendiente, la cristalizacion de un
mineral particular, evidencia que la evolucién de la suite magmatica, no es el resultado del
fraccionamiento de dicho mineral.

Modelos graficos y matematicos de evolucion magmatica

Los diagramas cartesianos proveen una excelente base para establecer las tendencias
evolutivas de los magmas y mas cuando se le pueden agregar medios para modelar en forma
cuantitativa dicha evolucion.

Comenzando con el método grafico, como se observa en la Fig. 8-7, se ilustraran
cinco diferentes diagramas de variacion tipo Harker, usando componentes hipotéticos X
e Y (expresados tanto en peso como en porcentaje molecular). En todos los diagramas, P
representa la muestra parental y D el derivado. S representa la composicion global del sélido
removido desde el parental para producir un liquido derivado. A, B y C, representan las
composiciones individuales del los minerales que pueden ser extraidos.

En la Fig. 8-7 A, se forma un mineral S que es removido desde el magma parental P. La
composicion del fundido, después de la perdida de S, debe moverse en sentido contrario,
desde S-P-D, definiendo una linea recta. Un fundido derivado de composicion D puede
formarse cuando suficiente S ha sido extraido desde P. La relacién D/S es facilmente
calculada por la Regla de Lever:

D/S =SP/PD (8-1)

Donde SP y PD son las longitudes de las lineas. Asimismo los porcentajes de D y S son
derivados por:

%D =100 SO/SD (8-2)

Y

%S = PD/SD = 100 - %D

La linea S-P-D es llamada linea de control para el mineral S.

En la Fig. 8-7 B, dos minerales (A y B) son removidos de P para crear D. LLa composicién
de los minerales extraidos S, debe caer sobre la linea que conecta a los dos minerales. S
puede ser determinado por extrapolacién de la linea D-P en su interseccion con la linea A-B.
Se puede determinar la relacién de S a D usando la ecuacion 8-1 y 8-2. También se puede
determinar la relacién A/B en S usando:

A/B =BS/AS (8-3)

Una ecuacion similar a (8-2) puede ser usada para recalcular las relaciones como porcentajes.
Las ecuaciones 8-1 y 8-3 (o sus contrapartes en %) pueden ser usadas conjuntamente para
determinar las cantidades relativas de las tres fases, D, A y B.
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En la Fig, 8-7 C, tres minerales (A, B y C) son extraidos. La composicién global de los
minerales extraidos S, en este caso no puede ser inequivocamente determinada, porque la
extrapolacion de la linea D-P intercepta al triangulo y no a una linea. Por lo que no se puede
determinar la relacién A:B:C, ni la relacién S/D, si no contamos con informacién adicional.

En la Fig. 8-7 D, representa una secuencia de dos minerales que son extraidos de P, en
una situaciéon analoga a un eutéctico binario. Primero la composicion global del mineral
extraido S1 (mineral B) cristaliza y es removido, conduciendo al liquido parental desde el
punto P1, directamente desde B hacia P2. En P2 el mineral A se une a B, en que la extraccion
tiene una relaciéon A/B igual a S2. Ahora el fundido en este momento (P2) se mueve desde
S2-P2 para dar el fundido derivado D. La resultante linea del liquido muestra un quiebre
en P2 y no es s6lo una linea recta como en los casos anteriores. En cualquier punto a lo
largo del patrén evolutivo, las proporciones relativas de las fases que coexisten pueden ser
determinadas usando las ecuaciones de 8-1 a 8-3.

En la Fig. 8-7 E, se ilustran los efectos de extraccién de una solucién sélida de dos
minerales en los cuales la relacion varfa continuamente (tal como ocurriria sobre una linea
cotectica). En este caso, la composicion global del mineral extraido se mueve derivando
desde los puntos de extracciéon cambiantes, resultando lineas de descenso del liquido curvas,
similares a aquellas para ALO,, MgO y Na,O (Fig. 8-7).

Estos ejemplos graficos son la base para soluciones numéricas mas rigurosas, que pueden
ser modeladas matematicamente.

Analizaremos un proceso simple, que se presenta en la Fig. 8-8, tanto por medios graficos
como matematicos y podremos ver que el método matematico es muy supetior.

La técnica que se describe puede ser usada igualmente bien para un modelo de acumulacién
de cristales (caso D de la Fig. 8-7), ya que la tnica diferencia entre cristalizacion fraccionada
y acumulacion de cristales, esta dada por las texturas.
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Fig. 8-7. Diagramas X-Y hipotéticos, expresadas en peso%, o moles %. P = parental; D = hijo; S = sélido extraido.
A, B, C = fases sélidas posibles extraidas.
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En la fusién fraccionada, puede ser modelada con P como parental y D como el
fundido, y S, A, B, etc.,, son las fases solidas extraidas. .a asimilaciéon de rocas de caja
y mezcla de magmas, también pueden ser modeladas y también cualquier combinacion
de procesos. Sofisticados modelos de computacion para desarrollar cuantitativamente las
tendencias evolutivas, ya sea en procesos simples o combinados.

Un ejemplo de tratamiento grafico de cristalizacion fraccionada fue desarrollado por
Ragland (1989). El ejemplo retine una suite de rocas cogenéticas que varfan desde basalto
a riolita, correspondiente a un volcan de una zona de subduccion. Los analisis (muestras
seleccionadas con <5% de fenocristales) se presentan en la Tabla 8-5 y se proyectan en el
diagrama de Harker de la Fig. 8-8. Las curvas suaves muestran las tendencias de cada déxido.
Notar que tres curvas son lineares, tres son curvas y dos muestran un maximo. Cuando se
realiza el analisis de estas rocas, se asumen tres premisas:

1. Las rocas de la Fig. 8-8 se relacionan entre si, por procesos de cristalizacion fraccionada.

2. Las tendencias observadas representan lineas de liquidos descendentes.

3. El basalto es el magma parental del cual los otros son derivados.

Hay dos métodos para evaluar sila hipétesis de la cristalizacion fraccionada es responsable
de las tendencias. Ambos involucran el analisis de cada tipo de roca hasta la mas evolucionada.
Esto evita las complejidades involucradas en las lineas curvas descendentes del liquido, por
extraccion continua de los componentes requeridos para su formacién. De manera que cada
curva es tratada como una serie de segmentos rectos que conectan cada analisis. Asi se
analizara sélo el incremento entre la composicién B (basalto) y BA (andesita basaltica), que
sera suficiente para ilustrar el procedimiento.

Oxidos |[B | BA | A D RD | R
SiO, | 502 | 543|601 | 649 |662] 715
TiO, |11 |08 |07 |06 |05 |03
A,O; | 14,9 | 157 | 161 | 16,4 | 153 | 14,1
Fe,Os* | 104 |92 |69 |51 |51 |28
MgO |74 |37 |28 |17 109 |05
CaO | 10,082 |59 |36 |35 | 1.1
Na,O |26 |32 |38 |36 |39 |34
KO |10 |21 |25 |25 |31 |41
LOI 19 |20 |18 |16 |12 |14
Total | 99,5 | 99,2 | 100,6 | 100,0 | 99,7 | 99,2

Tabla 8-5. Analisis quimicos (peso%) de rocas volcanicas cogenéticas.

El primer método es el mas general, se asume que el punto B representa al magma
parental y se une por una linea recta con BA (fundido derivado) y S (composicion global del
mineral extraido), como fue mostrado en la Fig. 8-7. Si se quiere determinar S, entonces se
debe trazar una linea por extrapolacion hasta el contenido mas bajo en SiO,, desde BA-B.
De todos los anlisis de la Fig. 8-8, tres tienen correlaciones positivas con la SiO, en el rango
B-BA: ALO,, Na,O y K O.

Si se extrapolan lineas desde BA a través de B, hasta las composiciones mas primitivas,
eventualmente se extenderdn hasta cero. Pero el K,O nos da el valor limitante, ya que al
extrapolar sus valores, este se hace cero para 46,5% de SiO,, ya que a valores més bajos no
puede haber valores negativos de K,O.

Asimismo asumimos que no hubo potasio en los minerales extraidos (que es razonable
para la composicion de los basaltos), por lo que el valor de 46,5% de SiO,, es adecuado para
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Fig. 8-8. Diagrama de Harker que grafica la serie volcanica calco-alcalina de la Tabla 8-5.

nuestros propésitos. Usando la linea vertical de la Fig. 8-8 para el 46,5% de SiO,, podemos
determinar graficamente las concentraciones de los otros 6xidos en la composiciéon mineral
extrafda, por interseccién con las curvas de los diferentes 6xidos.
Una mayor aproximacion podemos lograr usando el método matematico, con los datos
de la Tabla 8-5, aplicando una ecuacion linear a las variables quimicas X e Y y las rocas 0, 1
y 2
X2-X1)/(Y2-Y1) = (X1 -X0)/(Y1-YO0) 84
Si hacemos 1 = B, 2 = BA y 0 =composicién minerales extraidos (en el cual el peso %
de K,O = 0) y sustituyendo SiO, por Xy K O por Y, podemos calcular X0 y el valor de SiO,
cuando K,O = Y0 = 0, De la Tabla 8-5, resulta:
(54,3 -50,2)/(2,1 - 1,0) = (50,2 — X0)/(1,0 — 0)
Para la cual X0 = 46,5 SiO2 % peso,
Si se toma este valor de X0 que se uso en la ecuacion (8-4), para MgO:
(54,3 -50,2)/(3,7 = 7,4) = (50,2 — 46,5)/ (7,4 - Y0)
Resulta que YO = 10,8% peso de MgO,
Utilizando el mismo método para los restantes 6xidos resulta:
Y0 =14,18% peso de ALO,,
YO0 = 11,62% peso de CaO,
Y0 = 1,37% peso de TiO,,
Y0 = 11,48% peso de Fe,O..

Usando las aproximaciones graficas o matematicas para todos los 6xidos mayores, se
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puede obtener la composicion quimica de los minerales que fueron extraidos y que figuran
en la Tabla 8-6. Observar que todos los valores son positivos, excepto el K O, que es cero.
También se puede ver que con dichos valores se puede hacer el calculo normativo para
obtener una mineralogfa aproximada (se puede también usar otro esquema de norma,
como la de alta presion si se sospecha que los procesos de fraccionamiento ocurrieron en
profundidad). Observar que olivino, diopsido y plagioclasa dominan en la asociacién mineral
extraida. Siendo que la norma es catiénica, la composicion de la plagioclasa es igual a 100 an/
(an + ab) = An62, que aunque es un poco baja para un basalto se le aproxima, ya que éstos
tienen valores en el rango de An70 a An85. La presencia de hy, no requiere necesariamente
que sea ortopiroxeno y pueden ser clinopiroxeno como pigeonita.

Oxido | Peso % | Norma Catidnica
SiO; 46,5 Ab 18,3
TiO2 1,4 An 30,1
AloO3 14,2 Di 232
FeoO3* | 11,5 Hy 4,7

MgO 10,8 PI 19,3
CaO 11,6 Mt Vil

Na,0 | 2,1 i 2.7
K:0 | 0,0
Total | 98,1 — [ 100,0

Tabla 8-6. Minerales formados en la evolucién de B a BA. Datos de Ragland (1989).

Un método mas preciso puede ser utilizado si hay asociaciones de fenocristales con el
basalto y si estos se pueden analizar por microsonda, los resultados pueden ser proyectados
sobre el mismo diagrama de variacién como de B a BA. Las tendencias evolutivas expresadas
se consideran reales, sélo si las muestras de basaltos tienen pocos fenocristales (<5%).

Series de magmas

Ya se ha visto como la composicion quimica puede ser usada para clasificar y nombrar
rocas igneas individuales, método que es especialmente 1til para las rocas volcanicas que
contienen pocos minerales identificables. Las diferentes tendencias que muestras las rocas
implican relaciones genéticas o procesos de evolucién, que permite distinguir familias de
magmas (y de rocas resultantes). Un grupo de rocas que tiene caractetisticas quimicas y/o
mineralégicas comunes y que muestran un patrén consistente en los diagramas de variacion
y que sugieren un origen relacionado, puede ser nombrado como “series de magmas”. Son
sinénimos: asociacion, linaje, tipos de magma y clan.

El concepto que las rocas igneas caen en distintos grupos que tiene un patrén evolutivo
unico para el tipo de magma a través de una serie de tipos derivados mas siliceos y
evolucionados, fue propuesto por Iddings (1892). Este autor reconocio la naturaleza quimica
de esta distincién y propuso las series: alcalina y subalcalina.

Los basaltos con las altas temperaturas de su liquidus fueron considerados los magmas
parentales, desde los cuales derivan los tipos mas evolucionados. Bowen (1928) aporto
el soporte experimental para este concepto y el proceso de cristalizacion fraccionada fue
aceptado como dominante en la evolucién de las series. Pero también son de gran influencia
los procesos de mezcla de magmas y de asimilacion.

Aunque algunas series son distinguidas en el campo por sus caracteristicas mineralogicas,
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Fig. 8-9. Curvas de regresion de CaO y Na, O+K O, vs. SiO,. La interseccion de las curvas define el “Indice de
Peacock”.
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Fig. 8-10. Indice de saturacion de alimina de Shand, segun las relaciones de las proporciones moleculares de
alimina a 6xidos de sodio y potasio, versus alimina a éxidos de calcio, sodio y potasio, que definen los campos
peralcalino, metaluminoso y peraluminoso.

la caracterizacion quimica es fundamental, especialmente con respecto al contenido de silice
y de alcalis. Las rocas alcalinas son ricas en dlcalis y cominmente estan subsaturadas en
silice, mientras que las rocas subalcalinas son saturadas o sobresaturadas en silice. Las series
tienen indices que permiten distinguir su patréon de evolucién en diagramas de variacion.
Peacock (1931) proyecté CaO y (Na,0 + K O) vs. SiO, (Fig. 8-9), para poder distinguir
arbitrariamente cuatro clases quimicas, que se basa sélo en el parametro “indice alcali-calcio”
(corresponde a un diagrama de Harker en el cual el peso % en SiO, se incrementa con el
aumento de los alcalis y con la disminucion del CaO). Peacock denomino a las clases: alcalina
(indice alcali-calcio <51); alcalino-célcica (51 a 56); calco-alcalina (56 a 61); y calcica (>61).
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Shand (1927) agrup6 a las rocas igneas en base al contenido molar total de alcalis versus
contenido de alimina como: peralcalinas [ALO, < (Na,0 + K O)]; peraluminosas [AL,O,
> (CaO + Na,0 + K 0)]; y metaluminosas [AL,O, < (CaO + Na,O + K O) pero ALO,
>(Na,O + K O)]. Esta clasificacion se usa esencialmente para rocas félsicas (Fig. 8-10). La
relacién molar dlcali-alimina: (Na,O + K ,O)/AlL,O,, es llamado indice peralcalino. El
término indice agpaitico, ha sido usado como sinénimo de peralcalino. Mas recientemente
el caracter agpaitico de las rocas alcalinas consideran otros parametros mineralogicos y
quimicos, tales como: Ca, Ba, St, Rb y Cs, los cuales pueden sustituir a algunos silicatos
alcalinos y la TUGS recomienda que las rocas agpaiticas se restrinjan a sienitas nefelinicas
peralcalinas caracterizadas por minerales con Zr y Ti.
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Fig. 8-11. A. Total de dlcalis vs. SiO,, separando los campos alcalino y sub-alcalino. B. KO vs. Na,O, con las
subdivisiones se las series alcalinas.
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Fig. 8-12. A Tetraedro basaltico (izquierda) segun Yoder y Tilley (1962). B. Base del tetraedro basaltico (derecha)
usando los minerales normativos cationicos.

Para las dos series originales de Iddings (1892), alcalinas y subalcalinas, se acepta ahora
la subdivisién en series toleiticas y calco-alcalinas. Las series alcalinas y subalcalinas se
distinguen en un diagrama de “total de alcalis vs. Silice” (Fig. 8-11), en el cual las rocas
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alcalinas se proyectan en forma distintiva por encima de las rocas sub-alcalinas y los campos
estan divididos por una linea elegida por MacDonald (1968) e Irvine y Baragar (1971), los que
asimismo dividen a las series alcalinas en sodicas y potasicas y Middlemost (1975) recomienda
ademas agregar altas en potasio (Fig. 8-12 B).

La Fig. 8-12 A, corresponde al tetraedro Ne-Di-Fo-Qtz, llamado tetraedro basaltico,
porque se usa para caracterizar a dichas rocas. El plano Di-Ab-En es llamado plano de
saturacion de silice, porque a su derecha los polimorfos de la silice son estables (indicando
sobresaturacion en silice), mientras que a la izquierda estan las fases subsaturadas en silice,
tales como olivino que es estable en ausencia de los polimorfos de la silice. El plano Di-Ab-Fo
es llamado plano critico de subsaturacion en silice, y a la izquierda de este plano los minerales
alcalinos muy subsaturados en silice son estables, tales como la nefelina. La Fig. 8-12 B, es la
base Ne-Ol-Q, del tetraedro (comparar con la Fig. 7-2, en la cual estd presente anortita en
lugar de albita). Las rocas alcalinas y subalcalinas, cuando se proyectan en los diagramas usan
los minerales normativos,’ne, ol y q” y se distinguen por la linea de separacioén propuesta por
Irvine y Baragar (1971). Esta linea corresponde al plano critico de subsaturacion en silice.
Las rocas alcalinas se proyectan a la izquierda de este plano y estan subsaturadas. Estas dos
series deberfan ser distintas, al menos a bajas presiones, porque la division térmica a lo largo
de la linea Ab-Ne (Fig. 8-13) impide que los liquidos puedan cruzar con el enfriamiento. Asi
los liquidos en los flancos de esta division descienden con el enfriamiento, evolucionando
tanto hacia eutécticos saturados en silice como subsaturados en silice. Las rocas subalcalinas
pueden tener olivino o cuarzo, dependiendo del lado del plano de saturacion en silice en que
se encuentren. La secuencia de evoluciéon comun en las series alcalinas estd constituida por:

Basalto olivinico-alcalino >> traquibasaltos >> traquiandesitas >> traquitas >>
fonolitas.

Mientras que la secuencia de las series subalcalinas es la familia:

Basalto >> andesita >> dacita >> riolita.

La serie subalcalina fue subdividida por Tilley (1950) en series toleitica y calco-alcalina.
Aunque estas subdivisiones no pueden ser distinguidas en los diagramas dlcali-silice ni
tampoco, en el ne-ol-q, ellas se proyectan en campos diferentes en el diagrama AFM (Fig.
8-14).

1713

Liquido

Tridimita + Liquido

1070
1060

Nefelina + Albita Albita + Tridimita

Ne Ab $i02

Fig. 8-13. Sistema Nefelina — Cuarzo, con la divisién térmica para la composicién de la albita.
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Si se compara la tendencia de la Fig. 8-14 se puede ver que la de Skaergard es claramente
toleftica, mientras que la de Crater Lake es calco-alcalina. Ambas series evolucionan de:
basalto-andesita-dacita-riolita, pero hay diferencias mineralégicas y quimicas entre las dos
series, que se hacen mas evidentes en las composiciones intermedias. Irvine y Baragar (1971)
encuentran que es imposible distinguir los miembros mas siliceos de las dos series, porque
ellas convergen desde diferentes patrones evolutivos de enriquecimiento en hierro, que
caracteriza a los estadios intermedios (Fig, 8-14).

Otros términos tales como peraluminosos, metaluminosos, etc. Aunque pueden mostrar
caracteristicas distintivas de las series magmaticas, son usados sobre todo como términos
descriptivos, para enfatizar sobre rocas igneas particulares o provincias.

Aunque los magmas de las series alcalina, toleitica y calco-alcalina dominaron la historia
ignea de la Tierra, también se encuentran tipos transicionales. Diagramas como los de las Fig;
8-14 a 8-15, sugieren una clara separacion de los tipos de series, pero cuando se agregan datos
adicionales, la distincién se vuelve menos clara.

A - Andesita

BA - basa-andesita
B - Basalto

D - Dacita

FB - Ferro basalto
R - Riclita

A M
Fig. 8-14. Diagrama AFM, mostrando las tendencias evolutivas en los campos toleitico y calco-alcalino.

La Fig. 8-15, se realiz6 sobre mas de 41.000 analisis de rocas igneas, usando como base
la Fig. 8-9. Ademas de notarse que las rocas subalcalinas son mas comunes que las alcalinas,
se puede ver que no hay ningin salto composicional entre ambas. Asimismo se acepta
comuinmente que los magmas estain muy estrechamente definidos para acomodar a todas las
variedades, o aun las series de magmas y particularmente entre las rocas alcalinas altamente
variables del interior de los continentes. Asf, aunque la clasificacion en series de magmas
es util, dista de ser perfecta. Como por ejemplo los basaltos de Mauna Kea y de Columbia
River Plateau, son toleiticos como los basaltos de la dorsal medio-Atlantica, ello no significa
que tengan: origenes, quimica y patrones de evolucion, idénticos. Con estas salvedades se
considera que ain es conveniente el uso de los tres principales tipos de magmas (toleiticos,
calco-alcalinos y alcalinos).
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Fig. 8-15. Diagrama silice — alcalis, con 41000 analisis de rocas igneas y distribucion en los campos alcalino y
subalcalino (LeMaitre 1976).

Las investigaciones sobre patrones y correlaciones es una aproximacion cientifica
fundamental y los patrones representados son reales, aunque no universales. Estos patrones
pueden reflejar algunos procesos basicos de la Tierra y si observamos los ambientes
tecténicos de las diferentes series, se pueden hacer otras correlaciones (Tabla 8-7). Primero los
magmas calco-alcalinos estan esencialmente restringidos a procesos de subducciéon de placas
tecténicas. Esto debe tener significacion genética y es ciertamente un factor de modelizacion
de la génesis de magmas en zonas de subduccion. El reconocimiento de las composiciones
caracteristicas calco-alcalinas en antiguas rocas volcanicas puede ayudar a determinar su
ambiente tecténico y a la interpretacién geoldgica del area. Segundo, los magmas toleiticos
son magmas caracteristicos de las zonas de bordes divergentes de placas, aunque algunas
rocas alcalinas estan presentes, ellas solo tienen un rol subordinado y corresponden a los
estadios iniciales del rift continental.

Series Margen de Placa Intraplaca
Caracteristicas | Convergente | Divergente Ocednico | Continental
Alcalino Si No Si Si

Toleitico Si Si Si Si
Calco-alcalino | Si No No No

Tabla 8-7. Series de magmas y placas tectonicas. Segun Wilson (1989)

Las series de magmas son fundamentales para poder entender no sélo la petrogénesis
sino los ambientes tectonicos en los cuales tuvieron lugar estos fenémenos.
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Capitulo 9
Petrologia quimica II: elementos trazas e is6topos

Introduccion

Los elementos trazas y los isétopos tienen un gran numero de usos en las ciencias
geologicas. Ya hemos visto que los elementos mayores pueden ser usados para clasificar
a las rocas y permiten formular hipétesis sobre el origen y evoluciéon de los sistemas
magmaticos. Los elementos trazas son incorporados selectivamente en las diferentes
fases y se incorporan o excluyen con gran selectividad, por lo que son muy sensibles a los
procesos de fraccionamiento. Como resultado, el origen de los sistemas fundidos y los
procesos evolutivos, pueden ser bien definidos utilizando a los elementos trazas, los que son
clasificados en base a su comportamiento geoquimico.

Entre los elementos mas utilizados en petrologia estan los metales de transicion (Sc, Ti,
V, Ct, Mn, Co, Ni, Cu, Zn). Los lantanidos, denominados elementos de tierras raras (Ce, Pr,
Nd, Pm, Sm, Eu, Gd, Tb, Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu), como as{ también Rb, St, Y, Zr, Nb, Ca,
Ba, Hf, Ta, Pb, Th y U.

Aunque los elementos trazas, fraccionan sobre la base de la afinidad quimica de las
diferentes fases, los isétopos de cualquier elementos particular pueden fraccionarse sélo en
base a diferencias de masa. La distribucion isotépica puede también resultar del decaimiento
radiactivo de elementos que quimicamente se fraccionan tempranamente y permiten
interpretar la historia del sistema rocoso.

Distribucion de los Elementos

Los diferentes elementos tienen distintas afinidades por sitios cristalograficos especificos
en los minerales u otros ambientes fisico-quimicos en los cuales residen. Por ejemplo, el
K tiende a concentrarse en los fundidos tardios, mientras que el Mg se concentra en los
minerales que se forman tempranamente durante la cristalizacion de un fundido.

Un clasificacién clasica de los elementos los divide en: sideréfilos (fases preferentemente
en estado metalico nativo), calcofilos (fases preferentemente como sulfuros) y litéfilos
(preferentemente en las fases silicaticas). Goldschmidt (1937) enunci6 algunas reglas simples
sobre las afinidades de los elementos trazas, basados en el radio ionico y las valencias:

1. Dos iones con el mismo radio y valencia, deben entrar en solucion solida en cantidades
proporcionales a sus concentraciones. Usando esta regla, se puede predecir la afinidad general
de algunos elementos trazas por analogfa con elementos mayores con similar carga y radio.
Este tipo de sustitucion es llamada camuflaje. Por ejemplo, el Rb puede esperarse se comporte
como el Ky concentrarse en los feldespatos potasicos, micas y fundidos evolucionados. El
Ni, puede comportarse como el Mg y concentrarse en el olivino y otros minerales maficos
que se forman tempranamente.

2. Si dos iones tienen radio similar y la misma valencia, el i6n mas pequefio es
preferentemente incorporado en el sélido, antes que en el liquido. Dado que el Mg es mas
pequefio que el Fe, tiene preferencia por el sélido, mas que con el liquido. Esto se demuestra
comparando la relacién Mg/Fe en el olivino versus el liquido en el sistema Fo-Fa (Fig;, 9-1).
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3. Si dos iones tienen radio similar pero diferente valencia, el ién con carga mayor es mas
rapidamente incorporado dentro del sélido en comparacién con el liquido. Asi el Cr+3 y
Ti+4, tienen preferencia por el solido, mas que por el liquido.

Esta aproximacion simplista de Goldschmidt, tiene excepciones. La sustitucion de un
elementos traza por un elemento mayor requiere no sélo radio y valencia similares, sino
también electronegatividad, un factor que afecta las caracteristicas de los enlaces de los iones
minerales. La afinidad real de un i6n esta afectada por la configuracioén electronica.

Practicamente todos los elementos se distribuyen irregularmente entre dos fases. Este
efecto es conocido como fraccionamiento quimico. Por ejemplo la relaciéon Ca/Na es
siempre mayor en las plagioclasas que en el fundido con el cual coexisten y la relacion Mg/
Fe es siempre mayor en el olivino que en el fundido. Cuando se aplica la termodinamica al
equilibrio mineral de manera cuantitativa, se podra ver que la distribucién de un elemento
entre dos fases en equilibrio a T'y P particulares y en un rango de composicion fijado, puede
ser expresado usando la “constante de equilibrio” K.

1900 1820
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+
Liquido
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Fa 20 40 60 80 Fo
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Fig. 9-1. Sistema Forsterita-Fayalita.

Si la reaccion es de intercambio de algun componente i, entre dos fases, tales como un
solido y un liquido:

l(liquido) - }(sélido) . . .
Se puede definir la constante de distribucion K| como:
— solido liquid
I, = Xolide /X fiuido 9-2)

Donde Xi es la fracciéon molar del componente i en la fase soélida o liquida. Cuando las
concentraciones de los componentes estan relativamente diluidas,

K,=C/C, (9-3)

Donde C, y C, son las concentraciones de los elementos trazas en el sélido y en el liquido
respectivamente (en ppm o en peso %). K aunque es determinado empiricamente y las
ecuaciones (9-2 y 9-3) simplemente establecen las tendencias de los componentes que se
distribuyen entre las fases que coexisten en equilibrio.

Cuando nos referimos a elementos trazas, el coeficiente de distribucion o coeficiente de
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particion se lo suele denominar D en lugar de K. Los coeficientes de la Tabla 9-1, deben
ser considerados como aproximaciones, porque varfan con la temperatura, con la presion
(menos) y la composicion del fundido (considerablemente desde los fundidos basalticos a
los tioliticos).

Los elementos trazas incompatibles se concentran mas en el fundido que en el sélido.
Elementos trazas compatibles se concentran en el sélido, que por supuesto depende de los
minerales involucrados, pero que comunmente se estandarizan a los minerales del manto
(olivino, piroxenas y granate). A los elementos mayores Fe y Mg se los considera compatibles,
mientras que Ky Na serfan incompatibles. Los elementos incompatibles son subdivididos en
dos subgrupos segun la relacion valencia a radio i6nico. Los mas pequefios y con mayor carga
“high field strenght” (HES), incluyen a las tierras raras, Th, U, Ce, Pb**, Zr, Hf, Ti, Nb y Ta.
Los de baja carga “large ion lithophile” (LIL) que incluye a: K, Rb, Cs, Ba, Pb**, St, Eu**, son
considerados mas méviles, particularmente en presencia de fases fluidas.

Los elementos pequefios de baja valencia, son generalmente compatibles, incluyendo a
los elementos trazas Ni, Cr, Cu, W, Ru, Rh, Pd, Os, It, Pt, Au.

Para una roca, se puede determinar los coeficientes de distribuciéon para cualquier
elemento i calculando la contribucion para cada mineral que integra a la misma. El resultado
es denominado “coeficiente de distribucion global” (Di) y es definido por la ecuacion:

Di =X W D% (9-4)

Donde W, es la fraccién en peso del mineral A en la roca, y DAi es el coeficiente de
distribucion del elemento i en el mineral A. Por ejemplo si tomamos una lherzolita granatifera,
con 60% de olivino, 25% de ortopiroxeno, 10% clinopiroxena y 5% de granate (en peso),
el coeficiente de distribucién global para el Erbio (Er), usando los datos de la tabla 9-1, es:

D, = (0,6%0,026) + (0,25 * 0,23) + (0,10%0,583) + (0,05%4,7) = 0,366

Otros ejemplos para la peridotita son: D, = 0,016; D, = 0,025; D, = 0,008, mientras que
las tierras raras son elementos incompatibles para los minerales del manto y se concentran
en los fundidos, mientras que D, = 10,4 y D = 6,39, son compatibles y permanecen en el
residuo sélido de la peridotita.

Olivino | Opx Cpx Granate Plag Anfib Magnetita
Rb 0,010 |0,022 |0,031 |0,042 0,071 0,29
Sr 0,014 0,040 |0,060 |0,012 1,830 0,46
Ba |0010 |0,013 |0,026 |0,023 0,23 0,42
Ni 14 5 7 0,955 0,01 6,8 29
Cr 0,70 10 34 1,345 0,01 2,00 7.4
La 0,007 |003 0,056 | 0,001 0,148 0,544 2
Ce |0,006 |0,02 0,092 |0,007 0,082 0,843 2
Nd |0,006 |0,03 0,230 |0,026 0,055 1,340 2
Sm |0,007 |0,05 0,445 |0,102 0,039 1,804 1
Eu |0,007 |0,05 0,474 |0,243 0,1/1,5* 1,557 1
Dy 0,013 |0,15 0,582 |1,940 0,023 2,024 1
Er 0,026 |0,23 0,583 [4,700 0,020 1,740 15
Yb 10,049 0,34 0,542 |6,167 0,023 1,642 1.4
Lu 0,045 [0,42 0,506 | 6,950 0,019 1,563

Tabla 9-1. Coeficientes de particién (CS/CL) de elementos trazas de rocas basalticas y andesiticas.

La cristalizacién fraccionada de magmas basalticos incrementa el enriquecimiento de Rb,
Ba y otros elementos incompatibles en los liquidos tardios, mientras que el Ni, Cr y otros
elementos compatibles son selectivamente removidos por los cristales de olivino y piroxenos,
formados tempranamente.
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Modelos de procesos solido-fundido

BANO DE FUSION

Corresponde al modelo mas simple y el fundido permanece en equilibrio con el sélido,
hasta algun punto que alcance una cantidad critica y comienza a moverse hacia arriba como
sistema independiente. Shaw (1970) derivé la siguiente ecuacion:

C,/C,=1/Di(1-F) + T Bafio de fusién  (9-5)

Donde CO es la concentracion del elemento traza en la asociacién original antes del
comienzo de la fusién, CL es la concentracion en liquido y F es la “fraccién en peso del
fundido producido” [=fundido/(fundido+roca)]. La Fig. 9-2 muestra la variacién de C, /C,
con F para distintos valores de Di, usando la ecuacién 9-5. Muchos petrélogos consideran
que valores de F >0,4 son distintos en el manto, porque grandes cantidades de fundido se
separarfan antes de que esos valores puedan ser alcanzados.

Cuando Di = 1, por definicion no hay fraccionamiento y la concentracion de los
elementos trazas en cuestion son iguales en el liquido y en la fuente (ver linea horizontal en
Fig. 9-2). La concentracién de los elementos trazas en el liquido varfa mas con Di se desvia
progresivamente desde 1. Esto es particularmente cierto para pequefios valores de F (bajo
grado de fusion parcial) y para elementos altamente incompatibles (Di << 1). Tales elementos
incompatibles se vuelven altamente concentrados en la pequefia fraccién inicial de fundido
que se produce por fusion parcial y posteriormente se van diluyendo con el incremento de
F. Naturalmente cuando F se aproxima a 1, la concentracién de cada elemento traza en el
liquido debe ser idéntico al de la roca fuente, porque toda la roca fuente se ha fundido. Esto
puede verse en la ecuacion (9-5), por aproximacion de F a 1, dicha ecuacion se vuelve:

C/C =1 para F >>> 1 (9-6 A)

Por otra parte, como F se aproxima a cero, la ecuaciéon se reduce a:

C,/C,=1/Di paraF >>> 0 (9-6 B)

Asf si se conoce la concentracién de un elemento traza en el magma (C,) derivado de un
pequefio desarrollo de bafio de fusién y si se conoce Di, se puede usar la ecuacion (9-6B)
para estimar la concentracién del elemento en la region fuente (C ). Esto provee informacion
valiosa para caracterizar la region fuente de los magmas naturales. Notar en la Fig. 9-2 el
amplio rango de concentraciones de elementos trazas altamente incompatibles. La ecuacion
(9-6) muestra que ese rango no podtia exceder 1/Di.

Para elementos muy incompatibles, como cuando el coeficiente de distribucion (Di) se
aproxima a cero, la ecuacién (9-5) se reduce a:

C/C,=1/F para Di 0 9-7)

Esto implica que si se conoce la concentraciéon de un elemento muy incompatible en
el magma y en la roca fuente, se puede determinar la fraccién de fusion parcial que se ha
producido. Esta es una razon por las que los elementos trazas son usados para evaluar los
procesos de fusion.

La experiencia con sistemas experimentales ternarios habla de una relaciéon poco realista
entre los minerales en el residuo sélido que permanece constante a través de los procesos de
fusion. Mas bien se deberfa esperar que las relaciones cambien con el progreso de la fusion
y de la secuencia de minerales que se forman y que son consumidos, hasta que la fusién es
completa. Aplicando la ecuacion (9-5) la distribucién con el fundido con el incremento de F,
para cada incremento con diferente mineralogfa o relacién mineral, da un valor Di diferente,
que se denomina incremento del bafio de fusion. Silos incrementos son pequefios, se pueden
calcular rapidamente, pero si los incrementos son continuos, se hace necesario el uso de
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Fig. 9-2. Variacion de la concentracién relativa de un elemento traza en un liquido, versus la roca fuente en funcién
de D y de la fraccién de fundido, usando la ecuacion (9-5) de equilibrio para un bafo de fusién. Fig. 9-3. Cambios
en las concentraciones de Rb y St en un fundido derivado de un bafio de fusién progresivo de una roca basaltica
constituida por plagioclasa, augita y olivino.

programas de computacion. Las Figs. 9-2 y 9-3 muestran que el modelo es mas sensible
para Di para bajos valores de F, asi que se hace muy importante trabajar con pequefios
incrementos en esta area. Encima de F = 0,4, el incremento necesita ser finamente ajustado,
ya que el bafio de fusién tiene menor rango de variacion.

Fraccionamiento Rayleigh

Este es un segundo modelo para el fraccionamiento cristalino, si todos los minerales
que se forman permanecen en equilibrio con el fundido, la ecuacién (9-5) es aplicable,
porque los procesos en equilibrio son reversibles. La tnica diferencia serfa que F deberia
ser proporcional al liquido remanente después de la extraccion y no sélo la cantidad de
fundido formado. Tal cristalizacién en equilibrio puede no ser probable, excepto tal vez en
fundidos silicicos altamente viscosos donde es impedido el asentamiento de los cristales.
En el otro extremo estarfa la separacion de cada cristal que se forma. Este modelo para una
cristalizacion fraccionada continua en una cimara magmatica, es llamada Fraccionamiento
Rayleigh, en honor a Rayleigh que desarrollé la ecuacién que se aplica a este modelo. En
esta situacion los cristales se forman y acumulan, presumiblemente en el piso de la camara y
son removidos y aislados del liquido, por lo que no pueden reaccionar con €. Usando este
modelo, la concentracién de algun elemento en el liquido residual, CL, es:

C /C,=T®"Y  TFraccionamiento cristalino Rayleigh (9-8)

Donde CO es ahora la concentracion del elemento en el magma original y F es la fraccion
del fundido remanente después de la remocién de los cristales que se forman.

La ecuacion Rayleigh, también se aplica a procesos de fusion. Un modelo de fusion
fraccionada perfecta o fusion fraccionada Rayleigh, es:

C,/C,=1/Di(1 -F)*P-" Fusion fraccionada Rayleigh  (9-9)
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Donde F es la fraccién de fundido producido. La remocién de cada pequefio incremento,
no es considerada como proceso probable, porque serfa muy dificultoso extraer pequefias
cantidades de fundido desde la fuente. Los fundidos iniciales ocupan los espacios intergranulos
en una roca y son adsorbidos en la superficie de los granos. Una cantidad critica de fundido
es necesaria antes de que el fundido pueda ser extraido.

Las tierras raras: un grupo especial de elementos trazas

Los elementos de las tierras raras (ETR), constituyen una serie desde el lantano al lutecio
(numeros atémicos 57 - 71) y constituyen el Grupo IITA de la tabla periédica. Todos ellos
tienen propiedades fisicas y quimicas similares, lo que los hace comportar como una serie
coherente (serie de los lantanidos). Ellos tienen estado de oxidacién +3 y como regla sus
radios i6nicos decrecen continuamente con el incremento del nimero atémico (llamada
contraccion lantanida). El decrecimiento del radio atémico causa que las tierras raras pesadas
estén preferentemente en los solidos que coexisten con los liquidos (regla 2 de Goldschmidt).
Hay dos excepciones a la valencia +3 de las tierras raras, para valores bajos de fugacidad de
oxigeno (f ), el Eu puede tener valencia +2 (Eu**>Eu’") para el rango comun de f_, de
los sistemas igneos. El Eu®* sustituye al Ca en las plagioclasas (pero es demasiado grande
para hacerlo en los clinopiroxenos, o en otras fases que contienen Ca). Asi el D " para la
plagioclasa es notablemente alto para la serie de los ETR. El Ce, por su parte, bajo condiciones
oxidantes también puede tener valencia +4.
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Fig. 9-4. A. Normalizacién anortosita y plagioclasas a condrito, con rango de contenidos de ETR en anortositas
(lineas continuas) y de plagioclasas, separadas de las anortositas (lineas de puntos). B: Normalizacion de granitos a
condrito, con rango de variacion del contenidos de ETR, con moderada a fuerte anomalia negativa de Eu. La curva
con patrén concavo hacia arriba (linea de puntos) ilustra la variabilidad en el contenido de ETR, en estas rocas.

Las tierras raras son tratadas como un grupo y en los diagramas se proyectan las
concentraciones sobre el eje y, contra el incremento en el numero atémico (eje x), que da el
grado de incremento de compatibilidad de izquierda a derecha (Fig, 9-4).

Para su utilizacién generalmente se las normaliza a Manto Primordial o a Condrito. Los
condritos son considerados las muestras menos evolucionadas que derivan de la nebulosa
solar primordial y se aproximan asi, a la composicién temprana de la tierra.
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Los diagramas de tierra raras son comunmente utilizados para analizar la petrogénesis de
rocasfgneas. La pendiente del diagrama de tierras raras puede ser relacionado matematicamente,
utilizando la concentracién normalizada de un elemento del lado izquierdo, tal como el La o
Ce, dividido por uno del lado derecho, tal como el Yb o el Lu. Este valor se incrementa con
la pendiente. Para la relaciéon (La/TLu),, el valor 1,0 es una linea horizontal y una relacién por
debajo de 1,0 indica pendiente positiva. Similarmente pueden usarse las relaciones (La/Sm)
N o (La/Eu),, para medir el enriquecimiento de tierras raras livianas, mientras que la relacion
(Tb/YDb),, se usa para las tierras raras pesadas.

El procedimiento descrito puede ser usado para modelar cualquier proceso de fusion o
de cristalizacion.

Una variacién que se puede hacer con una hoja de calculo, es incluir a la plagioclasa en
la roca fuente. Los coeficientes de distribucion para el Eu en las plagioclasas son para alto
contenido de Eu™. Si se asigna 20% de plagioclasa a la roca fuente, se producird una fuerte
pendiente en el patron de tierras raras para el Eu, que se conoce como anomalfa del europio,
y que refleja la sustitucion de Ca por Eu. La anomalfa puede ser tanto negativa como positiva,
dependiendo si la plagioclasa fue removida o acumulada, respectivamente. L.a magnitud de
la anomalia de Eu se expresa, Eu/Eu*, donde Eu* es el valor hipotético de Eu si Eu™ no
fue capturado por la plagioclasa. I.a anomalia negativa de Eu es un buen indicador que el
liquido estuvo en equilibrio con las plagioclasas, ahora ausentes. Pero no es facil determinar
las razones del comportamiento de la plagioclasa en el area fuente o de la remocion posterior
de fenocristales de plagioclasa, desde el fundido.

La interpretacion del comportamiento de las tierras raras se vuelve mas complicada en
las rocas silicicas, tales como los granitos, donde un nimero de minerales accesotios, tales
como, apatito, circon, monacita y allanita, tienen muy altos coeficientes de distribucién de
tierras raras y que se concentran en ellos, produciendo una influencia desproporcionada en
los patrones de tierras raras.

Diagramas spider o multielementos

El uso de la normalizacién a condrito de los ETR, ha permitido la expansiéon de la
técnica a un amplio espectro de elementos trazas, llamados diagramas de multi-elementos o
diagramas spider. Enlos diagramas spider, un amplio rango de elementos trazas incompatibles
son normalizados o estimada su abundancia a un reservorio primitivo, tal como la tierra
primordial. La abundancia absoluta de estos elementos en la Tierra se aproxima al valor de
los condritos, que deben haber sido mas abundantes en el manto primordial, por los efectos
de la formacién temprana del nucleo, desde el cual fueron expulsados.

En los diagramas spider el orden de los elementos en la abscisa se basa en el incremento
de incompatibilidad de derecha a izquierda, tipica para el manto que ha sufrido fusién parcial.
Los elementos seleccionados son casi siempre incompatibles durante la fusién parcial de
rocas maficas a intermedias y en procesos de cristalizacién fraccionada. Las principales
excepciones son el S, que puede ser compatible si hay plagioclasa involucrada; Y e Yb con
el granate, y Ti con los 6xidos de Fe y Ti.

En general los elementos mas incompatibles se sitdan sobre el lado izquierdo del spider
diagrama y deben enriquecerse en el fundido durante la fusién parcial, particularmente
para baja fusion, resultando una pendiente negativa. Cualquier cristalizacion fraccionada
posterior a la segregacion del magma, incrementara atin mas la pendiente. Las pendientes en
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los diagramas spider pueden también ser estimados por la relacién entre dos elementos de
compatibilidad contrastada, tales como (Rb/Y),, etc.

Los diagramas spider son muy flexibles y una amplia variedad de elementos y
normalizaciones han sido usadas. La Fig. 9-5, ilustra un diagrama spider utilizado por Taylor
y McLennan (1985) que normaliza granito a corteza continental. Los elementos LIL se
encuentran del lado izquierdo y los HES del lado derecho. Ambos estin ordenados segin
el incremento de incompatibilidad, asf los elementos mas incompatibles se encuentran a la
izquierda del centro del diagrama.
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Fig. 9-5. Granito normalizado a corteza continental de Taylor y McLennan (1985), mostrando la incompatibilidad
inversa de los elementos LIL y HFS.

Incremento incompatibilidad
HFS (menos maobil)

Por supuesto los diagramas spider tienen un ordenamiento mucho mas heterogéneo de
los elementos trazas, que el diagrama de las tierras raras y muestran mayor nimero de picos
que reflejan el diferente comportamiento de los elementos involucrados. Los elementos LIL
particularmente, son los mas moviles, en las fases fluidas ricas en agua, mientras que el
comportamiento de los elementos HFS, estin mucho mas controlados por la composicion
de la region fuente y por los procesos de fraccionamiento mineral/fundido, durante la
evolucion magmatica. Altos contenidos de Rb y Ba (los elementos mas moviles) puede sugerir
metasomatismo o contaminacion por componentes corticales, porque los componentes LIL
pueden ser facilmente extraidos del manto y concentrados en la corteza continental. Algunos
elementos pueden tener fuerte influencia sobre minerales particulares, tales como Zr sobre
circon, P en el apatito, St en la plagioclasa, Ti, Nb y Ta en la ilmenita, rutilo y titanita. Si rocas
de una provincia petrogenética particular exhiben patrones similares de picos y depresiones,
esto sugiere que hay parentescos, procesos, 0 contaminantes, comunes.

Aplicaciéon de los elementos trazas a sistemas igneos

El uso mas simple de los elementos trazas es en los diagramas de variacion, en la misma
forma que se hace con los elementos mayores. Como ya se menciond los altos coeficientes de
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distribucion de muchos elementos trazas resultan en gran variacién durante la fusiéon parcial
o en la cristalizacién fraccionada. Esto permite su utilizacién para determinar los procesos
que habrian actuado y su intensidad.

Un uso comun de los elementos trazas es la identificacion de la roca fuente o de la
participaciéon de un mineral particular en los procesos de fusion parcial o cristalizacion
fraccionada. Por ejemplo, las tierras raras son utilizadas para distinguir entre fuentes de alta y
baja presion, o silos fundidos son derivados del manto. En la corteza continental profunda, y
a profundidades de 70 km en el manto, el granate y piroxeno son fases importantes y durante
la generacién de fundidos parciales de 15 — 20%, permanecen como residuos solidos. Como
resultado y debido a la presencia de granate, la distribucion de los coeficientes de distribucion
global seran mas altos para los ETRP (elementos tierras raras pesadas) y cuando el fundido
parcial es de 10% estaran deprimidas las ETRP (con fuerte pendiente negativa en el diagrama
de ETR). La raz6n de la pendiente en el diagrama de ETR es también funcién de F (fraccion
de fundido generado) que esta en concordancia con las diferencias de depresion de las ETRP
para el granate y el enriquecimiento en ETRL (elementos de tierras raras livianas), debido a la
baja fusion parcial. La extraccion por el granate, tipicamente imparte una pendiente negativa
alas ETRP, mientras, que el enriquecimiento en LREE se da para bajas fracciones de fundido
I, que dan pequefias variaciones de las ETRP. A profundidades someras, menores a 40 km,
la plagioclasa es una fase importante que puede ser detectada por la anomalia de Eu en el
fundido. Asi las formas de los patrones de ETR de algunos basaltos derivados del manto,
pueden dar importante informacién sobre la profundidad de origen.

LLa concentracion de un elemento mayor en una fase (mineral o fundido) normalmente esta
bufereado por el sistema, de manera que pequefias variaciones en una fase, tiene las mismas
variaciones en el sistema. Por ejemplo, en el sistema olivino (Fo-Fa), se puede decir que dos
fases, olivino y liquido, coexisten a 1445°C. Si la relacion Mg/ Fe del sistema se incrementa del
20 al 50%, esto no afectara la composicion de cada fase, porque la composicion de ellas esta
fijada por la temperatura, como lo predice la regla de las fases. Sélo la relacion sélido a liquido
cambiara. En marcado contraste el comportamiento de las concentraciones de los elementos
trazas, por la ley de Henry, dice que la actividad varfa directamente con la concentracion en el
sistema. Asi la concentracion de Ni en todas las fases del sistema sera doble, si el contenido
en Ni es el doble. Esto no significa que el contenido en Ni sea igual en todas las fases, porque
los elementos trazas fraccionan y la concentracion en cada fase variard en proporcion a la
concentracién que se encuentre en el sistema. Si por ejemplo la concentraciéon de Ni en el
olivino es de 200 ppm, y 70 ppm en la orto-piroxena, doblando la cantidad en el sistema,
resultaran en 400 y 140 ppm, respectivamente.

La razén de esta proporcionalidad, es que la relacion de los elementos trazas son
comuinmente superiores a la concentracién de un elemento en la identificacién del rol de
un mineral especifico. Por ejemplo en el caso del granate, la relacion entre Yb de las ETRP
dividido por el LLa de las ETRL, deberfa ser un buen indicador de la pendiente del diagrama.
Los valores absolutos, tanto de Yb como de La, deberfan variar por efecto del granate,
pero también varfan sobretodo por la concentracién de ETR en la fuente y es imposible
distinguir entre estos dos efectos en una muestra de roca sobre la base de determinar sélo las
concentraciones de La e Yb. Los bajos valores de Yb en las rocas volcanicas puede resultar
tanto del contenido de granate en la fuente que provee el Yb, o simplemente la fuente tuvo
bajo contenido de ETR. Porque el La e Yb deberfan tener comportamientos similares,
excepto con respecto al granate, en que la baja relacion La/Yb refleja mejor la influencia del
granate. Asimismo la relaciéon del Eu con el Sm adyacente deberfa indicar la anomalia de Eu
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y asi la participacion de la plagioclasa.

Como ejemplo practico, la relacion K/Rb ha sido usada para indicar la importancia
del anfibol en una roca fuente ultramafica, tal como una peridotita hornbléndica. En las
asociaciones maficas la asociacion K y Rb se comportan de manera similar y su relacion
deberfa ser casi constante. Olivino y piroxeno contienen muy poco de estos elementos, asi
que su contribucién a los coeficientes de distribucion global es insignificante. Casi todo el
Ky Rb debe entonces residir en los anfiboles, el cual tiene un D de 1,0 para el K, y de 0,3
para el Rb. En razén que en el anfibol el D, es menor que el D, la fusién de una asociacién
que contiene hornblenda, resulta en el decrecimiento de la relacién K/Rb en el fundido,
en relacion a la roca original. Otros factores juegan igualmente, como el magma producido
por fusion patcial de una fuente que contiene anfibol podtia tener mas baja relacion K/Rb,
que el de un magma derivado desde una fuente sin anfibol. Naturalmente altos contenidos
absolutos de K o Rb también indican una fuente conteniendo anfibol, pero también pueden
influir otras causas, tales como flogopita o fluidos enriquecidos en alcalis. La relacion es mas
indicativa del anfibol porque de los diferentes valores para D, estos son particulares de este
mineral. De la cristalizacion fraccionada desde un anfibol, podtia resultar la baja relacion K/
Rb en el liquido evolucionado.

Otro ejemplo involucra al par incompatible Sr y Ba. Estos elementos incompatibles
tienden a ser enriquecidos en los primeros productos de fusién parcial o en los liquidos
residuales que siguen a la cristalizacion fraccionada. El efecto es selectivo, de acuerdo a las
fases minerales involucradas en el sistema. El Sr es excluido de la mayorfa de los minerales
comunes, excepto de las plagioclasas y el Ba es también excluido de todos excepto del
feldespato alcalino. La relacion Ba/St tiende asi a incrementarse con la cristalizacion de la
plagioclasa o puede decrecer cuando la ortosa comienza a cristalizar.

Otro ejemplo del uso de relaciones de elementos compatibles, es el Ni, que se fracciona
fuertemente con el olivino, y es menor en el piroxeno. Cr y Sc, por otra parte, entran poco
en el olivino, pero se fraccionan fuertemente en las piroxenas. Las relaciones de Nia Cr o Sc,
proveen un camino para distinguir los efectos del olivino y de la augita en la fusién parcial o
en una suite de rocas producidas por cristalizacion fraccionada.

Elemento | Uso como indicador petrogenético
Ni, Co, Elementos altamente compatibles. El Ni y Co, se concentran en el olivino, el Cr en la espinela

Cr y clinopiroxenos. Altas concentraciones indican fuente mantélica, fraccionamiento limitado o
acumulacion de cristales.

V, Ti Ambos muestran fuerte fraccionamiento en los éxidos de Fe — Ti. Si ellos se comportan en
forma diferente, el Ti fracciona en una fase accesoria, tal como titanita o rutilo.

Elementos muy incompatibles que no sustituyen fases en los silicatos mayores (aunque
Zr, Hf pueden reemplazar Ti en la titanita o rutilo). Altas concentraciones implican un enriguecimiento
en la fuente o una vasta evolucién liquida.

Elementos incompatibles que sustituyen al K en las micas, feld-K u hornblenda. El Rb
Ba, Rb | sustituye menos en la hornblenda, que en las micas y el feld-K, asi que la relaciéon K/Ba
permite distinguir estas fases.

Sustituye al Ca en las plagioclasas (pero no en las piroxenas) y en menor extension al K en
Sr los feld-K. Se comporta como elemento compatible a baja presion donde la plagioclasa se
forma tempranamente, pero actia como elemento incompatible a alta presion donde la
plagioclasa es poco estable.

Tienen muchos usos para modelar la evolucion de un liquido. El granate acomoda mas a las
REE HREE que a las LREE, y en ortopiroxenos y hornblenda tienen menos desarrollo. La titanita y
plagioclasa acomodan mas LREE, Eu* es fuertemente particionado en la plagioclasa.

¥ Comidnmente incompatible. Fuertemente particionado en granate y anfibol. Titanita y apatito
también lo concentran. Asi que su presencia puede ser significativa.

Tabla 9-6. Breve resumen de algunos elementos trazas utilizados en petrologfa ignea. Segin Green (1980).
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En todos los casos que se utilizan estas relaciones, la idea es encontrar un mineral con
un par unico de elementos para los cuales haya un valor relativamente alto de D para un
elemento y un valor relativamente bajo de D para el otro. La relacion entre estos elementos
es entonces sensitiva al fraccionamiento liquido/cristal asociada con un mineral particulat.

Hay una mirfada de aplicaciones de elementos trazas a petrologfa, incluyendo algunos que
no son especificos de un mineral. Por ejemplo, la relacién de dos elementos trazas altamente
incompatibles deberfa ser igual a través de toda una serie de magmas desarrollados desde
un centro volcanico por cristalizacion fraccionada, porque los minerales que cristalizan los
remueven muy poco. Si las rocas volcanicas provienen desde distintos magmas o fuentes, las
relaciones esperadas deberfan ser mas variables.

La Tabla 9-6 es una sintesis de Green (1980) de algunos importantes elementos trazas
usado como trazadores petrogenéticos procurando identificar a los minerales involucrados
en la diferenciacion o en la fusién parcial, siendo conveniente su utilizacién en diagramas
de variacién, para una suite de rocas relacionadas, con un rango de composiciones y en
un area determinada. El decrecimiento de estos elementos en una serie de rocas implica el
fraccionamiento de una fase en la cual se encontraba concentrado. Altas concentraciones de
elementos trazas en un magma madre puede reflejar las altas concentraciones del elemento
en la roca fuente, que ayuda a restringir la mineralogfa de dichas rocas.

Criterios geoquimicos para discriminar entre ambientes tectonicos

Algunos patrones de elementos trazas que se reconocen para las rocas igneas muestran
tendencias o relaciones distintivas que se correlacionan empiricamente con ambientes
tectonicos particulares, tales como dorsales medio-oceanicas, islas ocednicas, zonas de
subduccion, etc. Por supuesto los ejemplos modernos son rapidamente caracterizados en base
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A IAT - Toleitas de arcos de islas A
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Fig. 9-6. Algunos diagramas utilizados, utilizando distintos parametros, para inferir vulcanitas de ambientes
tecténicos antiguos. A: Mullen (1983). B: Pearce y Cann (1973). C: Pearce y Norry (1979).
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a criterios de campo y de localizacion, pero las caracteristicas quimicas pueden ser aplicadas a
rocas fgneas mas antiguas, las cuales pueden estar deformadas, falladas, desplazadas y aisladas
de su ambiente original.

La Fig. 9-6 muestra algunos ejemplos de uso de las relaciones de algunos elementos trazas
y menores para indicar la fuente original de rocas volcanicas maficas que ahora se encuentran
en terrenos metamorfizados en facies de esquistos verdes o anfibolitas y que su fuente no es
claramente identificable. Si se analizan los terrenos integrados por rocas antiguas deformadas,
se pueden proyectar en distintos diagramas para poder inferir su ambiente tecténico original.

Estas técnicas quimicas que son estrictamente empiricas, son usadas extensamente como
soporte, para interpretar la historia de rocas igneas antiguas. El uso de los resultados son a
veces ambiguos por la gran cantidad de variables involucradas: la roca fuente, la extension
de la fusion parcial, la cristalizacion fraccionada, la mezcla de magmas, la asimilacién de la
roca de caja y los efectos del metamorfismo posterior. Aunque los efectos del metamorfismo
pueden ser minimizados eligiendo elementos trazas considerados como inméviles durante
el metamorfismo (tales como Ti, Cr, Zr, Hf, Y). Los efectos de la cristalizacién fraccionada,
asimilacién y mezcla de magmas pueden ser minimizados en las rocas volcanicas, por la
aplicacion de dichas técnicas.

Las rocas se pueden proyectar en diferentes campos en diferentes diagramas, dejando a los
investigadores decidir la validez de las aproximaciones. Los diferentes ambientes tectonicos,
tienen signaturas geoquimicas distintivas, lo cual sugiere que la cuidadosa aplicacion de estas
técnicas, apoya la informacién de campo.

Is6topos

Los is6topos se dividen en estables y radiogénicos. Los isétopos estables comprenden al
oxigeno, hidrégeno, catbono y azufre, como asi también ***Pb, #St, "*Nd, ¥K, *'K.

Los isétopos radiogénicos incluyen:*K, ¥Rb, ’Sm, #?Th, **U, #*U, "*Lu, "¥'Re, ""Nd,
§7St, 2°Pb, "Pb, 2®Pb, “’At, “’Ca. Los sistemas geocronoldgicos tienen distintas temperaturas
de cierre, por lo que de acuerdo con las observaciones se aplican en cada caso.

Los isotopos radiactivos de K, Rb, Sm, U y Th son muy importantes para establecer
la cronologia de los eventos magmaticos. Estos is6topos junto a los estables, son de gran
importancia como trazadores petrogenéticos en la evaluacion de la evolucion de los magmas.

Los is6topos de un elemento, son atomos cuyo nucleo contiene el mismo nimero de
protones pero diferente nimero de neutrones. Los diferentes isétopos nos dan una vision de:
1) las edades de las rocas o minerales; 2) las temperaturas a las que los minerales cristalizan
en equilibrio; 3) la fuente de la roca magmatica o metamorfica, y 4) procesos que actuan en
el cuerpo de roca durante su historia.

En petrologfa, los is6topos de oxigeno, rubidio, estroncio, plomo, uranio, torio, samario y
neodimio, entre otros usos tienen significado especial en petrologfa. Los isétopos de oxigeno
son de gran valor como geotermémetros; y los isétopos de oxigeno, estroncio, plomo y
neodimio son trazadores isotopicos o indican las fuentes del material que constituyen un
cuerpo de roca.

Is6topos de Oxigeno

El oxigeno tiene tres isotopos estables, no sujetos a decaimiento radiactivo, cuya
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abundancia en el agua de mar es:

1O 99,756%
O 0,039
O 0,205

Variaciones importantes en abundancia de estos is6topos tienen lugar en aguas naturales,
rocas y minerales. La manera convencional de expresar la composicion isotopica es refiriéndola
ala relacion 180/160 del estandar del agua oceanica promedio, *O /'O SMOW

3180 /1°0 = [("*O/0) /(PO /*OSMOW )- 1] *1000 -1

El valor 8 esta expresado en partes por mil. El agua metedrica esta enriquecida en 160
en relacion al 180 y asi tiene valores negativos (**O/'°O del agua > 8O /O
generalmente tienen valores 8 positivos.

svow)- 14as rocas

Las variaciones en las abundancias en isétopos de oxigeno estan causadas por mecanismos
de fraccionamiento, donde un isétopo es preferencialmente incorporado en un mineral
con respecto a otro. Como la presion de vapor, o la tendencia a escapar de un isétopo es
inversamente proporcional a su masa, durante la evaporacion del agua de mar a la atmésfera,
esta agua se entiquece en el isétopo mis liviano '°O. El fraccionamiento de is6topos livianos
tales como el oxigeno, depende de la temperatura, pero es insensible a la presién. En un
sistema en equilibrio, la composicion isotopica de dos fases que coexisten, tales como calcita-
agua, cuarzo-agua o cuarzo-feldespato, es funcion de la temperatura. Un par de minerales que
se forman en equilibrio en la naturaleza, pueden ser usados como geotermémetros.

Is6topos de Potasio y Argén

El potasio tiene tres isétopos K, K y K*, de los cuales s6lo el K es radiactivo con
una vida media de 1250 millones de afios, dando lugar a dos is6topos hijos: Ar* (pot captura
de electrones) y Ca* por decaimiento §. El método de datacion se utiliza esencialmente para
minerales ricos en potasio como biotita y moscovita, mas que para roca total y da buenos
resultados en rocas volcanicas.

Is6topos de Rubidio y Estroncio

EL Rb se presenta en la naturaleza con los isétopos *Rb y ¥Rb, este ultimo es radiactivo
y decae a 'St por emisién-B, con una vida media de 50 Ga. La abundancia relativa presente
de los isétopos de rubidio es — 72,17 % de *Rb y 27,83 % de ¥Rb — que es igual en todas
las rocas y minerales, indiferente de la edad, indicando que estos isétopos pesados estaban
mezclados en el origen de la tierra y no han experimentado fraccionamiento durante los
procesos geologicos que actuaron sobre ellos.

La carga i6nica y electronegatividad de los iones Rb y K, es la misma. El Rb sustituye al
K en las micas y en los feldespatos potasicos. Las rocas y minerales que tienen alto contenido
en K, también tienen alto contenido en Rb, aunque la relacion K/Rb no es uniforme en
todas las rocas.

La cristalo-quimica del St es mas complicada que la del Rb, pero en forma similar al Ca,
hace que el St se concentre en las plagioclasas calcicas y en el apatito. Los sitios ocupados por
el Ca** en los piroxenos, pueden set reemplazados por St*2
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El estroncio tiene cuatro isétopos estables, #St, ¥St, St y #St, cuyas abundancias relativas
son, 10: 0,7: 1: 0,07, respectivamente. Pero como el ¥St es producido por el decaimiento
radiactivo del #Rb, su abundancia actual en las rocas no sélo depende de la cantidad de ¥'St
presente cuando el material se formd, sino también de la concentracion de Rb y de la edad.
Los materiales ricos en Rb, tales como las micas y feldespatos alcalinos, tendran contenidos
importantes de ¥'St, especialmente si ellos son viejos. Como la relaciones isotdpicas pueden
set medidas con precision mediante el espectrémetro de masas y la abundancia de ¥St se
expresa port la relacion ¥St/*St, donde la abundancia del *Sr es constante. Las relaciones

entre la relacion actual entre #'St/*St y la relacién inicial (¥St/%Sy) , cuando la roca o el

mineral se formo, el contenido de Rb para una edad de t afios y gara una constante de
decaimiento A se expresa por la ecuacion:
¥Sr/%8r = (V'Sr/%Sr) + (“Rb/¥Sr) (¢ — 1) (9-2)
donde A es de 1,42*10-11 * a”!, para el decaimiento de Rb a St. Para valotes de At menores
que 0,1, eit — 1 ~= \t. Asi la ecuacion, para edades menores a 70 Ga (que cubren la mayorfa
de las rocas terrestres) se reduce a:
88t /%St = (Sr/*Sr)0 + (Rb/%Sr) rt (9-3)
Esta es una ecuacion linear de la forma y = a + xb, donde se proyecta ¥Rb/*St vs.
St /%St como ilustra la Fig, 9-7. En esta figura, tres lineas rectas (isécronas) representan tres
edades diferentes: t,
b y ¢, representan los analisis de ¥St/*Sr y ¥Rb/*St de tres minerales de una misma roca,

t, y t,. Consideremos primero la linea horizontal t. Los tres puntos, a,

o tres rocas cogenéticas con diferentes concentraciones de Rb y Sr. Como los isétopos de
St no se fraccionan, los valores de las tres muestras deben ser similares en el momento de
separacion desde el manto y su cristalizacion, por lo que la linea une a los tres puntos indica
el comienzo de la cristalizacién de los minerales o rocas, independientemente del sistema
isotopico.

8?Sr/868r

(*"srs),

876 %sr

Fig. 9-7. Diagrama de is6crona Rb/Sr mostrando la evolucion isot6pica en un periodo de tiempo, de tres rocas o

minerales (a, b y ¢), con diferentes relaciones Rb/Sr después de su derivacion desde una fuente homogénea para
un tiempo t.

Continuando t, el “Rb de cada muestra continuamente esta transformandose en ¥Sr,
asi el ¥Rb va decreciendo al mismo tempo que el St va aumentando, asi cada punto va
evolucionando como indican las flechas, hasta los puntos a,, b, y ¢, al tiempo t,. Como la
relacién de decaimiento radiactivo es similar para todos, los tres puntos contindan siendo
colineares, definiendo una nueva linea o is6crona, con pendiente positiva. Tal isécrona nos
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da dos informaciones; la primera (ecuacion 9-3) nos dice que la pendiente es igual a At y para
cualquier valor conocido de A puede ser calculada la edad de la roca para el tiempo t, (t, —
t,). Segundo la linea que une los tres puntos para t1 puede ser extrapolada a cero de ¥Rb.
Naturalmente, si “Rb = 0, no se podtia haber cteado nuevo ¥St, asi que la relacion ¥St/%St
de las tres rocas se interceptan en el otigen o (¥St/%S1)0, que indica el tiempo en que se
empez6 a separar fundido desde una fuente sélida. Lo mismo se deduce para un tiempo t,.

La relacion se mide de los minerales separados de una roca, o sobre un grupo de rocas
genéticamente relacionadas, que corresponderfa a un sistema cerrado para t = 0, la linea que
definen los puntos se denomina isécrona. La intercepcion de la isbcrona con el eje y es la
relacion inicial (¥St/%Sr)0, y la pendiente de la linea determina la edad para la constante de
decaimiento At. En raz6n de la larga vida media del ¥Rb, la medicion de la relacion #'Sr/* St
presente, por medio del espectrémetro de masas, en muestras de s6lo pocos millones afios,
muestran todas esencialmente la misma relacion inicial.

87 6
srPsr
0,714
0,710
0,706
Meteorito
0,702 o 1l del pam
il E\g; =ion del Rb en el manto deprimido
0,698
4 3 2 1

Tiempo (Ga antes de hoy)

Fig. 9-8. Estimacion de la evolucion de los isétopos de Rb y St en el manto supetior de la Tierra, asumiendo un
evento de fusion a gran escala que produzca los continentes de tipo granitoide.

La relacién inicial (¥St/%S1)0 sitve como importante trazador genético. Los magmas
detivados por fusién patcial de una roca fuente tienen alta relaciéon Rb/St, o materiales
contaminados, tales como vieja corteza continental, lo cual lleva en forma inherente una alta
relacién inicial. Cuando la roca fuente es el manto peridotitico, la relacién Rb/Sr es baja y los
magmas derivados tendran baja relacion inicial.

En la Fig. 9-8, muestra que después del origen de la tierra, hace 4,6 Ga y asumiendo
una composicion original correspondiente a un meteorito condritico, el manto peridotitico
superior y la corteza granitica continental han experimentado un incremento en la relacién
%St /%St debido al lento decaimiento del *Rb. Las relaciones corticales, se han incrementado
en forma importante en razén de la relacién Rb/St. El modelo asume que la corteza granitica
ha sido derivada del manto durante la mayor parte de la historia geoldgica de la tierra y que
segmentos de la vieja corteza ahora tienen alta relacién ¥Sr/*Sr. Los magmas detivados
del manto tienen relaciones generalmente <0,706, mientras que los derivados por fusion o
asimilacién de corteza continental tienen relaciones >0,7006.

El manto peridotitico y los basaltos oceanicos derivados por fusioén parcial, son muy bajos
en Ky elementos asociados, por lo que tienen baja relacién ¥St/%Sr de 0,701 a 0,705, que
son proximos al valor primitivo de los meteoritos de 0,698, los que no estarfan modificados.
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Los basaltos jovenes, muestran baja relacién ¥'Sr/*St, en estrecha relacion con los valores del
manto. Los basaltos continentales derivados del manto, sufren contaminacién y pueden tener
relaciones iniciales ¥Sr/%°Sr mas altas.

Las rocas graniticas formadas en la corteza continental, tienen la relacién *Sr/%St
del basamento. Estos granitos tienen relaciones bajas de ¥St/*St (0,705 - 0,708) y setian
derivados del manto, o de la base de la corteza. Por otra parte, los magmas graniticos pueden
formarse en la corteza, por fusién parcial de metasedimentos con relaciones ¥St/*Sr de
0,7035 a 0,7103.

Las rocas andesiticas o basélticas ricas en alcalis tienen relaciones intermedias ¥Sr/*Sr,
de 0,705 a 0,710 y se habrfan formado por contaminacion en la corteza, que es alta en K, del
magma basaltico bajo en K (y por lo tanto bajo en Rb).

Los gabros alcalinos, sienitas alcalinas y carbonatitas asociadas, tienen baja a moderadas
relaciones ¥’Sr/®'Sr, indicando derivaciéon desde el manto.

Aunque las relaciones ¥St/*St, son una poderosa herramienta en la interpretacion de
la historia de las rocas igneas, mas que una interpretacion, seran datos isotopicos aptos. En
todas las instancias, los datos isotopicos deben ser compatibles con los datos petrologicos y
geologicos.

Is6topos de Samario y Neodimio

Hay varios isétopos de estas tierras raras livianas, pero uno de los mas relevantes en
geocronologia y en petrologia es el '"Sm, que decae a *Nd, por emisién alfa, con una vida
media de 106 Ga. La abundancia de los productos hijos se relaciona a la relacién con el
isétopo estable "*Nd, por la relacion "Nd/'"Nd.

Isocrona Sm/Nd (Grupo Onverwacht, Sud Africa)

193074 N

0512} Komatiitas

0511k
Vulcanitas
félsicas

0.510|

0.508 |

o508 PN Nd = 0,02315 x (*7 snif* Nd) + 0,50809

0 ‘ 0.10 ' 0.20 '
Mgy g

Fig. 9-9. Is6crona Sm/Nd sobte roca total de volcanitas ultramaficas y félsicas del Grupo Onverwacht de Sud
Africa. Edad calculada de 3,54 Ga+/- 30 Ma. (Hamilton et al. 1979).

El sistema isotopico Sm/Nd es similar al de Rb/St. Ellos son is6topos incompatibles y
tienden, de preferencia, a fraccionarse en los fundidos. En razén que el Nd tiene nimero
atébmico mas bajo y es de mayor tamafio que el Sm, tiende a concentrarse algo mas en los
liquidos, que el Sm. Como resultado la relacion Sm/Nd decrece en los fundidos patciales
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(en comparacion con la fuente), o en los liquidos tardios se produce una cristalizacién
fraccionada progresiva.

El ""Sm > ""Nd por emisién alfa, por: A = 6,54 x 10" a’!. Una isécrona de decaimiento
radiactivo, se detiva con referencia al isétopo "*Nd, que no es radiactivo:

N d/*Nd = (143Nd/144Nd)0 + (WSm/*Nd) At (9-4)

La aproximacion de At para (e-it — 1) es buena para edades menores a 1,5 x 1012 afios.
La medicion de los isétopos de Sm y Nd, es laboriosa por los pequefios valores que son
utilizados, tales como para la relacion "*Nd/"*Nd es de 0,510 a 0,512, lo que hace que en
las rocas las relaciones Sm/Nd sean de 0,1 a 2,0 (compatar con las relaciones Rb/St que son
de 0,005 a 3,0).

La Fig. 9-9 es un ejemplo de isécrona Sm-Nd para analisis sobre roca total. Los

datos definen una buena tendencia linear con una pendiente de 0,02135, igual a At, con una
edad de 3,54 Ga. La interseccion da una relacion inicial de (**Nd/*Nd)0 de 0,50809.
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Fig. 9-10. Estimacion de la evolucion de is6topos de Nd en el manto superior de la Tierra, asumiendo una fusion a

gran escala a 3,0 Ga antes del presente (Wilson 1991).

La Fig, 9-10 muestra la evolucion (**Nd/"Nd)0 del manto supetiort con el tiempo.

EICHUR (reservorio condritico uniforme) es una estimacioén de la composicion condritica
promedio estimada por DePaolo y Wasserburg (1976). Desde el modelo condritico la linea del
CHUR vy de la Tietra global, muestra una evolucién del manto de la relacion "*Nd/"Nd, si
fuera un sistema cerrado. En razén que el "*Nd no es un producto radiogénico, es constante
en el dempo. Como el 147Sm decae para dar 143Nd, la relacion "“Nd/'"Nd se incrementa
gradualmente. La linea tierra global CHUR se deriva aplicando la ecuacion (9-4) para estimar
el valor presente de la relacion "“Nd/"™Nd = 0,512638 y la relacién ""Sm/"*Nd = 0,1967 en
el condrito. La linea tierra global CHUR es entonces igual a 0,0512628 — 0,1967 x (eAt — 1).

Luego se postula el evento de fusioén parcial a 3,0 Ga b.p. (punto a en la Fig. 9-8). Una
alternativa para la fusion parcial pudo haber sido un evento en el manto enriquecido, que
esta presente en algunas localidades debajo de los continentes. Cualitativamente al menos,
los fundidos parciales (que eventualmente se incorporan a la corteza), podrian enriquecer al
manto de manera similar. El manto deprimido muestra relacién "*Nd/"Nd que aumenta
con el tiempo en el fundido enriquecido. Esto es porque la fusion parcial del manto remueve
mas Nd que Sm. Esto deprime al manto en los isétopos hijos, al contrario que en el sistema
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Rb/St, que la roca madre es deprimida. Como resultado de la depresion en el contenido de
los isétopos hijos en areas patcialmente fundidas del manto, la relacién Sm/Nd serd mas
alta con el iempo, generando relativamente mas "“Nd radiogénico que 'Sm, que la relacion
ortiginal ""Nd/'"*Nd. Otras areas del manto pueden enriquecerse (por fundidos residentes
remanentes y localmente concentrar Nd, o por fluidos metasomaticos que concentran y
depositan Nd). Tales areas de manto enriquecido o de fundidos derivados del manto, siguen
la tendencia de la Fig.9-10, reflejando bajas relaciones Sm/Nd, que generan pequefias
cantidades de '"*Nd y que disminuye la gran cantidad inicial de Nd presente en el sistema.

Naturalmente los basaltos detivados del manto tienen la misma relacién "“Nd/"*Nd que
la fuente en el tiempo de la fusién parcial, porque el Nd no se fracciona durante los procesos
de fusion o cristalizacion.

(143Nd/144Nd)CHUR,t: (143Nd/144Nd)(lHUR,hn) - CMSfH/lMNd)CHUR, hoy ©-5

La raz6n en las diferencias en las relaciones de los isotopos de Nd son pequefias, DePaolo
y Wasserburg (1976) introducen el término e, que se define como:

eNd = [(""Nd/"Nd)inicial/ItCHUR - 1] x 10.000 (9-0)

Donde ItCHUR es la telacién "*Nd/"*Nd para el CHUR en el tiempo (t) de formacién
de la roca. El valor de eNd positivo significa deptimido (o sea alto en "*Nd) y el eNd negativo,
es enriquecido (o sea bajo en "“Nd), ambos con respecto al CHUR estandar (corregido para
el tiempo a lo largo de la linea tierra global CHUR (Fig. 9-9). Asf un e, positivo implica
derivacién de una fuente mantélica deprimida y un valor negativo de e, indica que la roca
fue derivada tanto de un manto enriquecido o una fuente cortical enriquecida con el tiempo.

Como ejemplo al considerar el basalto derivado de un manto deprimido en el punto
b (Fig. 9-8), equivale a 500 Ma b.p. Este basalto enriquecido evoluciona a lo largo de la
linea marcada en el basalto. Si se tienen algunas muestras con un rango de relaciones Sm/
Nd se podtia detivar una isécrona, y usar la detrivada de la edad y (**Nd/"**Nd)inicial para
este basalto en el punto b. Esto podtia ser comparado a ItCHUR al tiempo de formacion
del basalto (punto ¢ de la evolucién de la linea tierra global CHUR). Desde aqui si se usa
la ecuacion (9-5) para determinar e, = (0,515/0,512 — 1) x 104 = 5,86 que es un valor
positivo y que soporta el modelo que la roca fue derivada desde una fuente deprimida. Como
ejemplo mds cuantitativo, consideramos las rocas volcanicas de la Fig. 9-13 (**Nd/"Nd), es
la intercepcion de la linea de regresion = 0,50809. El ItCHUR a 3,54 Ga puede ser calculado
por la ecuaciéon (9-5) sustituyendo t= 3,54 x 109, da 0,508031. Sustituyendo este valor en la
ecuacion (9-6) queda: e, = [(0,50809/0,508031) -] x 10.000 = 1,16 que sugiere una fuente
mantélica suavemente deprimida.

Los isétopos de Sm y Nd muestran significativas ventajas sobre otros sistemas tales
como Rb/Sr y U/Pb, porque el Sm y el Nd se encuentran en minerales como piroxenos y
plagioclasas y no estan sujetos a perturbaciones quimicas. Asf los procesos geologicos tales
como deformacion intracristalina y recristalizacion, que acompafian al metamorfismo y que
pueden perturbar en forma importante a los sistemas abiertos Rb-Sr y U-Pb, no afectan al
sistema Sm-Nd. La comparacion de las relaciones isotopicas del Sty Nd, permite construir
modelos de evolucion magmatica — fusiéon parcial del manto, contaminaciéon cortical,
interaccién entre magmas basalticos oceanicos y agua de mar — que podia hacerse sélo con
los isétopos de Sr.

Sistema U-Th-Pb

Este sistema es muy complejo e involucra a los isétopos radiactivos de Uranio (P*U,
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25U, #8U) y tres isotopos radiogénicos de Plomo (**Pb, *"Pb, ®Pb), s6lo el **Pb no es
radiogénico. U, Th y Pb, son todos elementos incompatibles y se concentran en los fundidos
tempranos y son incorporados especialmente en la corteza continental. Al contenido de
Pb original en las rocas, la composicién isotopica del Pb se incrementa en funcién de tres
reacciones de decaimiento radiactivo que involucran la destrucciéon del U y Th a Pb.
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Fig. 9-11. Diagrama concordia que ilustra el desarrollo isotépico de Pb de una roca de 3,5 Ga con un tnico episodio

de pérdida de Pb. A: los isétopos radiogénicos evolucionan simultaineamente sigiendo la curva de concordia por 2,5
Ga, cuando un evento térmico o infiltracién de fluidos causa la perdida de Pb. Ambos is6topos de Pb se pierden con
el iempo en la misma proporcion que existen en la roca original, de tal manera la composicién isotépica se deprime
en las rocas siguiendo la tendencia segun la discordia, directamente hasta el origen (segun la flecha). B: Los circulos
llenos representan rocas hipotéticas con diferentes grados de depresion segun el evento. La evolucion continua del
sistema de Pb para 1,0 Ga forma rocas no deprimidas que siguen la concordia por 3,5 Ga de evolucion. Las rocas
deprimidas siguen curvas de discordias separadas (lineas de puntos), hacia nuevas posiciones. La discordia final
intersecta a la curva no deprimida en dos puntos; uno que da la edad total de la roca y el otro da la edad del evento
de depresion (Faure 19806).

B > B >2Ph (k= 1,5512x 1010 2 (9-7)
55 > 27Ph (A = 9,8485 x 101" 2 (9-8)
B2Th > 2P (A = 4,9475 x 1011 a™) (9-9)

Con tres esquemas concomitantes de decaimiento el sistema U-Pb-Th, puede ser bastante
complejo. Cada sistema puede ser tratado independientemente usando técnicas isocrénicas
estandar. Un tratamiento comun, es usar las ecuaciones (9-7) y (9-8) simultaneamente. La Fig.
9-11 ilustra el desarrollo isotdpico de *Pb y *"Pb desde una hipotética toca Precimbrica.
La Fig. 9-11 A muestra el desarrollo del sistema Pb para los primeros 2,5 Ga de historia de
la roca. Si el *Pb y el *"Pb radiogénicos, evolucionan simultineamente segun las ecuaciones
(9-7) y (9-8), los isotopos (cuando se los estandariza dividiendo por sus concentraciones
parentales), siguen la curva mostrada, llamada concordia. Todas las muestras naturales con
sistemas U-Pb coherentes, pueden desarrollarse a lo largo de esta curva de concordia. En
razon de la pequefia constante de decaimiento, el °U decae mas rapido y asi la relacion
2TPh/*5U es siempre mayor que la relacion Pb/**U, en cualquier tiempo y la diferencia
crece con el paso del tiempo, resultando la caracteristica forma céncava hacia debajo de la
concordia.

Suponiendo que ha 2,5 Ga de evolucién el conjunto rocoso es perturbado por algun
evento que causa alguna pérdida del Pb, que es mévil. Este fenémeno puede ser un evento de
fusion, o de metamorfismo térmico, o infiltracién de fluidos que recogen los elementos LIL,
incluyendo al Pb. Como los is6topos de Pb no sufren fraccionamiento cuando se deprimen,
todos seran deprimidos de acuerdo a su concentracion en la roca. Como resultado el sistema
de isétopos de Pb se mueve directamente hacia el origen, desde los 2,5 Ga, punto sobre la
concordia, siguiendo una linea llamada discordia (Fig. 9-12).
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Fig. 9-12. Diagrama concordia para tres circones discordantes de un un gneis Arqueano. La discordia intersecta a la
concordia a 3,55 Ga, que da la edad U-Pb del gneis y a 1,85 Ga que indica el evento U-Pb de depresion (Faure 1986).

Asumiendo que tenemos cuatro rocas diferentes o 4 granos de circén conteniendo U-Pb
en una roca y que cada uno es deprimido en Pb en diferentes grados. Una roca (o circon)
que no sea deprimido, permanecera sobre la concordia, mientras que los otros se moveran a
tres puntos diferentes a lo largo de la discordia, que se representan por los puntos 1, 2 y 3.

Continuando con el evento de agotamiento, el sistema continia evolucionando por otro
1 Ga (Fig.9-11b). La roca o circon deprimido sigue la evolucién de la concordia por un total
de 3,5 Ga. Las otras tres muestras siguen sus propias curvas de concordia (puntos) desde
su punto de origen a 2,5 Ga de la discordia. Después de 1 Ga, ellos son todavia colineares y
definen una nueva discordia. La discordia final intersecta a la concordia en dos puntos. Uno
a la derecha intersecta a la concordia en el punto que da el total de afios del sistema (3,5 Ga).
La interseccion sobre la izquierda es a 1,0 Ga, la edad del evento de depresion.

En la Fig. 9-10 se observa un diagrama concordia para tres circones, que definen tres
puntos de una buena discordia linear. Cuando la curva de concordia es agregada al diagrama,
la discordia intercepta a la concordia a 3,55 Ga (la edad U-Pb del granito) y a 1,85 Ga (la edad
del episodio de pérdida de Pb).

Los circones con diferentes edades pueden encontrarse en la misma roca y pueden
ser reconocidos por diferencias en el color, morfologfa o cristalinidad. Agregados de
circones similares pueden ser analizados por espectrograffa de masa convencional, si se
tiene suficiente material. Un nuevo método utilizado es la microsonda ionica, similar a un
microsonda electrénica, pero que bombardea la muestra con una emisiéon concentrada de
iones oxigeno, en lugar de electrones. El impacto de los iones forma un delgado crater en la
muestra, enviando iones de la muestra al espectrometro de masas, el cual analiza el material
liberado. ILa microsonda i6nica puede analizar pequenas areas de un cristal de circon, lo que
permite el estudio de cristales individuales o incluso de las zonas de crecimiento de un circon.

Los errores reportados en una determinacion de edad son errores estadisticos de analisis
y no reflejan errores sistematicos impuestos por metamorfismo o alteraciéon. De hecho en
los sistemas isotopicos pueden darse resultados lineales y producen lo que se denomina una
errorcrona y similarmente errores en la relacion inicial.

Sistema Lutecio — Hafnio

El Lutecio 176 ("°Lu) decae a Hafnio 176 (*Hf) con una vida de medio de 35.700 Ma.
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El esquema de decaimiento ha sido poco usado hasta ahora para dataciones, especialmente
debido a la vida media de "“Lu, que recién esta siendo calibrada adecuadamente, pero las
variaciones "°Hf/""Hf, se estd utilizando para diferenciar las fuentes de los magmas y a
establecer la heterogeneidad de la corteza y del manto.

Sistema Renio — Osmio

El decaimiento del Renio 187 ("Re) a Osmio 187 (*¥Os), no ha sido mayormente
utilizado para la determinacién de edades, principalmente por la extrema abundancia del
Re, con la excepcion de algunos sulfuros como la molibdenita. Las variaciones resultantes
en la relacion 'Os/™Os lo hacen un buen trazador isotdpico y de especial interés para
determinar las relaciones isotopicas padre-hijo del par Re y Os, que tienen fuerte carcter
calcofilo y siderdfilo.

Hay otros isétopos que también son utilizan, tales como: K - Ca, '*C y otros, que son
usados en geocronologia y como trazadores petrolégicos.
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Capitulo 10
Magmas

Introduccion

¢Coémo surge el concepto de magma? La respuesta surge de la observacion de los aparatos
volcanicos actuales y antiguos, de las coladas de lavas y de los depositos de rocas piroclasticas;
como asi también de la existencia de los enormes afloramientos correspondientes a los
batolitos graniticos intrusivos y en todos los casos la respuesta al interrogante es la misma,
del magma.

El manto y la corteza estan constituidos esencialmente por silicatos en estado sélido y
los magmas sélo pueden ser generados por significativas perturbaciones en P, T, X; cuya
naturaleza es tema de controversias, pero las anomalias se concentran especialmente a lo
largo de los limites de placas litosféricas. Asimismo el manto superior de peridotita juega
un rol fundamental en la generacién de magmas, ya que es la fuente mundial de los magmas
basalticos y alcalinos.

El magma se forma como liquido segregado, dejando un residuo cristalino. El fundido
tiene una fuerza ascensional por encima de la regién de generacion, por efecto de la densidad.
Los cuerpos de magma menos densos son gravitacionalmente inestables con respecto a la
roca solida que los rodea y tienden a ascender, controlados por el equilibrio hidrostatico.

Otros factores que actuan, incluyen: viscosidad, ambiente tectonico, geomettia, volumen
del cuerpo y la existencia de conductos que condicionan la velocidad de ascenso del magma.

Asimismo en el camino de ascenso, el magma sufre cambios en la composicioén, por
diferenciacion, mezcla y contaminacion.

De acuerdo a Rittmann (1981) el magma, es una masa total o parcialmente fundida de
silicatos con gases disueltos, que ocurre en o debajo de la corteza cristalina de la Tierra y
que es capaz de intruirse como tal, en fisuras y erupcionar en la superficie, separandose ella
en lava y gases volcanicos. Clasicamente se considera a los magmas como silicaticos, pero
los hay también de carbonatos (carbonatitas), de sulfuros y de 6xidos férricos (volcan Pico
Laco).

Los magmas son inicialmente subsaturados en volatiles, pero con el ascenso a regiones
de baja presion en la corteza y el comienzo de la cristalizacién, se vuelve mas saturado en
agua y puede entrar en ebullicién. La exsolucién y subsecuente expansion de los gases en los
sistemas magmaticos puede causar erupciones volcanicas explosivas.

A temperaturas suficientemente altas, cualquier material cristalino o mezcla de
cristales, funde para formar una solucién liquida homogénea o fundido. Algunos sistemas
magmaticos poco comunes, consisten en dos fundidos separados distintos, este fenémeno
es conocido como inmiscibilidad liquida. En los sistemas geologicos, los fundidos contienen
iones de O, Si, Al, Ca, H, Na, etc. Bajo ciertas condiciones, algunos iones pueden residir
predominantemente en una fase separada, que puede ser cristalina o gaseosa y que esta en
equilibrio con el fundido.

Una fase puede ser definida como una parte homogénea, mecanicamente separable de un
sistema y que esta limitado por interfases de las adyacentes. Una fase puede estar en estado
gaseoso, liquido o solido.

Dependiendo de las condiciones de presién, temperatura y composicion quimica, el
magma puede consistir de sélo un fundido libre de cristales con gas disuelto; o de un fundido
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mas cristales, mas burbujas de gas. Asf sélo en instancias especiales los términos fundido
y magma son sinénimos; en la mayorfa de las situaciones el fundido es sélo una parte del
sistema magmatico total.

Los fundidos incluyen polimeros tetraédricos distorsionados interconectados de Si-O, con
otros iones mayores tales como Ca, Mg, Fe y Na, que pueden desarrollar débil coordinacion
con el oxigeno. Los fundidos altos en silice y pobres en agua estain mas polimerizados, lo que
los hace mas viscosos, el flujo es mas dificultoso y la nucleacion y crecimiento de los cristales
es lento. Los fundidos ricos en volatiles y pobres en silice, se comportan en forma opuesta.
Las relaciones de nucleacion y crecimiento de cristales se incrementan por debajo de la
temperatura de cristalizacion de los minerales, donde alcanzan un maximo y luego decrecen.
El tamafio de grano de las rocas magmaticas se relaciona directamente con el numero de
nucleos de cristalizacion que se forman por unidad de volumen, por lo que pocos nucleos
permiten grandes cristales y nicleos abundantes producen grano fino. La historia térmica de
un cuerpo magmatico y las rocas de caja que lo envuelven son factores determinantes en la
textura de las rocas y se relacionan directamente con el tamafio y forma del cuerpo y con el
contenido de volatiles. Un cuerpo convectivo de magma poco viscoso contrasta con aquellos
que estan estaticos y solo irradian calor a las rocas de caja.

Composicion de los magmas

Las rocas igneas son usualmente divididas en dos grandes grupos de acuerdo a
sus contenidos en minerales claros y oscuros. Los granitos por ejemplo, son félsicos o
leucocraticos, porque estain formados casi enteramente por minerales claros (cuarzo y
feldespatos), mientras que los gabros, que contienen abundantes minerales ferromagnesianos
oscuros, se los denomina maficas o melanocraticas y las rocas que carecen totalmente de
minerales claros, se denominan ultramaficas. No hay un limite neto que separe a las rocas
maficas de las félsicas, el término es esencialmente cualitativo. Una medicion mas precisa es
el indice de color (IC), el que es simplemente la proporciéon en volumen de los minerales
ferromagnesianos.

Las rocas igneas, pueden ser tanto intrusivas como extrusivas, dependiendo de su
profundidad de emplazamiento y velocidad de solidificacion, que permite su division en tres
grandes grupos:

Rocas Pluténicas: que se enfrian lentamente a profundidades moderadas o grandes en la
corteza o en el manto.

Rocas hipabisales: emplazadas en niveles someros, en condiciones sub-volcanicas.

Rocas volcanicas: las que erupcionan sobre la superficie.

Cada roca pluténica tiene un equivalente volcanico, pero a escalas muy diferentes ya que
la proporcion de las diferentes composiciones quimicas no es la misma. Las suites plutonicas
tienden a tener mayores proporciones en las rocas félsicas; mientras que las suites volcanicas
tienden a ser mas maficas.

Cada componente individual mantiene una proporcion caracteristica para cada tipo de
roca. Asf la silice es el 6xido dominante, aunque acompafiada por otros componentes menos
abundantes y con rangos de variacién mds pequefios.

Los 6xidos presentes en un andlisis convencional son:

SiO,;: 35 - 75%, que permite dividir a los magmas en:

acidos : > 066% (63%)
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intermedios : 66 (63%) - 52%
basicos : 52-45%
ultrabésicos : < 45%

ALO,: 12 -18% y raramente el 20%, en rocas intermedias. Valores mas bajos son tipicos
de rocas volcanicos ricas en olivino y riolitas peralcalinas.

FeO (Fe,0,), MgO, CaO: en conjunto hacen del 20 al 30% de las rocas bajas en SiO,.
Todos decrecen con el aumento de SiO,. En las riolitas p.ej. constituyen <5%.

Na,O: 2,5 - 4% y se incrementa con el aumento de SiO,. Valores mayores al 8% sélo se
encuentran en rocas alcalinas y con contenido de SiO, intermedio.

K,0: 0.5 a 5% y se incrementa con el contenido de SiO,. Valores mayores al 6% sélo se
encuentran en rocas per-alcalinas y con contenido de SiO, intermedio.

Con el advenimiento de nuevos métodos de analisis quimicos muy sensibles, se ha
obtenido informacién de los elementos trazas y tierras raras, que se expresan en ppm (partes
por millén o gramos por tonelada), o atn en ppb (partes por billon) de los que se derivan
relaciones petrogenéticamente significativas como: K/Rb, K/Ba, Rb/St, Nb/Ta, Th/U, Cd/
Zn, Rb/Zr, etc.

Propiedades fisicas de los magmas

Los datos de la composiciéon quimica y mineraldgica de las rocas igneas, contrasta con
la pobreza de informacién sobre las propiedades de los liquidos desde los cuales ellas
cristalizan. Esto es un serio problema para las interpretaciones petrolégicas y los estudios
recientes se dedican a resolver los aspectos fisicos de la evolucion de los magmas y a ampliar
las observaciones sobre las erupciones volcanicas, combinandolas con mediciones de
laboratorio y con estudios teoricos.

Temperaturas

El magma es material rocoso fundido y mévil. Las mediciones de flujos de lava activos
junto con la evaluacién de los geotermémetros minerales en las rocas magmaticas, indican
las temperaturas a las que un magma alcanza la superficie de la Tierra, que estan en el rango
entre 1200°C a 700°C, con los valores mas altos para las rocas basicas y los menores para
las silicicas. Las densidades de los cuerpos magmiticos estan entre 2,2 y 3,0 g/cm3 y son
generalmente algo mas bajos que los valores de las rocas sélidas de la corteza.

Medir la temperatura de una lava incandescente que fluye puede ser hecha desde cierta
distancia con un pirébmetro 6ptico. Casi todas las lavas contienen cristales suspendidos en
cantidad variable, tal que la temperatura de una lava que fluye no corresponde generalmente a
la temperatura de su liquidus (aquella temperatura sobre la cual no hay fase sélida estable). Por
otra parte, es muy improbable que las lavas fluyan a temperaturas por debajo del solidus (que
es la temperatura por debajo de la cual todo el liquido tiende a cristalizar). Asi estimaciones
de laboratorio de temperaturas de liquidus y solidus de lavas (sin sus componentes volatiles)
proveen limites maximos y minimos de existencia de liquidos silicaticos. Para lavas que
erupcionan con pocos cristales suspendidos, la temperatura del liquidus puede estar
aproximadamente a la temperatura de erupcion. La ausencia de fenocristales, sugiere que
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la lava esta sobrecalentada por encima de la temperatura del liquidus, lo que es raro en el
momento de la erupcién. Un ejemplo de esta situacion es la obsidiana peralcalina del volcan
Chabi de Etiopia.
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Fig. 10-1. Esquema idealizado de evolucién de un magma, en un campo de presion y temperatura, desde el campo

totalmente liquido a alta temperatura. El campo de coexistencia de cristales y liquido y finalmente el campo en que
el magma esta totalmente cristalizado.

Las lavas acidas de alta viscosidad fluyen lentamente y las erupciones estan acompafadas
frecuentemente por grandes cantidades de escoria tal que pocas medidas de sus temperaturas
se han hecho en el campo. Es también dificil determinar la temperatura del liquidus o del
solidus de una lava 4cida en el laboratorio a causa de su alta viscosidad. Por lo tanto debemos
recurrir a métodos indirectos usando geotermémetros minerales, que sélo se pueden utilizar
en la determinacion de la temperatura del liquidus. Para las lavas dcidas muy viscosas se mide
la temperatura del liquidus, fundiendo las soluciones solidas de fenocristales de magnetita-
ilmenita, el liquido que se obtiene, tiene una temperatura similar al liquido de la lava y la
temperatura de extrusion puede ser similar a la lava.

Kilauea, basalto toleitico 1150 - 1225°C Hawai
Paricutin, andesita basaltica 1020 - 1110°C  Méjico
Nyiragongo, nefelinitas 980°C Congo

Taupo, riolita piroxénica 860 -890°C  Nueva Zelandia
Taupo, coladas de pumitas 735-780°C vl
Santiaguito, andesita hornbléndica 725°C Guatemala
Monocraters, California, lava riolitica 790-820°C Estados Unidos
Islandia, obsidiana riodacitica 920-925°C Islandia
Nueva Inglaterra, andesita pumicea 940-990°C

Nueva Inglaterra, lava andesitica y pumicea 925°C

Nueva Inglaterra, riodacita pumicea 880°C

[Carmichael. Turner v Verhooaen 1974: Hall 1987).
Tabla 10-1. Ejemplos de temperaturas medidas.

Una gran cantidad de datos de temperatura para los magmas basicos de los volcanes
Kilauea y Mauna Loa, ha sido resumida por McDonald (1963) estableciendo que estos
magmas basdlticos erupcionan entre 1050 y 1200°C y aun contintan fluyendo por debajo
de los 800°C.

El rango de temperaturas extremas medidas de los magmas oscila entre 1200° y 800°
C. Los valores superiores corresponden a los magmas basicos, mientras que los mas bajos
corresponden a lavas ricas en silice, parcialmente cristalizadas y que marcarfan las condiciones
limites para las cuales un magma puede fluir. Los magmas que contienen mas del 40 — 50%
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de cristales son demasiado viscosos y raramente erupcionan sobre la superficie. El hecho que
las bajas temperaturas son observadas en lavas fuertemente diferenciadas de composiciones
félsicas y las erupciones de alta temperatura estan restringidas a los basaltos, implica que
pocos magmas tienen un rango suficientemente amplio de cristalizacion para permanecer
moviles a temperaturas por debajo al comienzo de la cristalizacion.

Muy pocas lavas estan a mayor temperatura a la que los primeros minerales comienzan
a cristalizar. Para los basaltos, por ejemplo, raramente se han observado temperaturas
superiores a 1200°C y aun en estos casos no muestran sobrecalentamiento. Esto dice que
el enfriamiento tiene lugar en un pequenio intervalo de temperaturas antes que los cristales
comiencen a nuclearse y crecer. Esta es una observacion significativa, porque nos informa
sobre la manera que los magmas alcanzan la superficie.

Considerando que la temperatura de la corteza aumenta con la profundidad a razén de
30°C/km de profundidad, patece que a las profundidades donde los magmas se generan
(~50 km), las temperaturas de fusién deben ser por lo menos 150°C mas altas que las
extrapoladas desde la superficie. El hecho que las lavas que erupcionan estan muy proximas
a sus temperaturas de cristalizacion a presion atmosférica, indica que deben haber perdido
calor en su ascenso a la superficie y que éstas son menores que las que tuvo el magma en
profundidad.

Muchas erupciones de riolitas no muestran sobrecalentamiento y las temperaturas de
flujos de obsidiana, habrian estado entre 1-2% por encima de la temperatura de cristalizacion.

Una de las propiedades térmicas distintivas de los magmas y de las rocas {gneas, es el gran
contraste entre su capacidad calérica y el calor de fusién o de cristalizacion. La Capacidad
Calérica (Cp) esta definida por la relacion:

Cp = AH/ AT

Donde AH es la cantidad de calor que debe ser agregado o removido, para aumentar o
bajar un grado centigrado a un gramo de sustancia. El término calor especifico se refiere a la
capacidad calérica de una sustancia en relacion al agua, bajo las mismas condiciones. El Calor
de Fusion, AHE, es el calor que debe ser agregado o removido de un gramo de fundido o de
cristalizado, a la temperatura a la cual coexisten el liquido y el sélido. Para la mayoria de las
rocas, Cp es de aproximadamente 0,3 cal . g . grado”, donde los valotes tipicos para AHF
son de alrededor de 65 a 100cal g

Naturaleza fisico-quimica de los liquidos silicaticos

Distintas evidencias muestran que los liquidos silicaticos no son simples soluciones
ibnicas, sino que tienen cierto grado de ordenamiento que se aproxima al de los minerales.
Las pequenas diferencias de las densidades y de los indices de refraccion entre las rocas
cristalinas y sus vidrios, indican que el ordenamiento estructural de sus atomos no difiere
mayormente entre los dos estados. Por otra parte la pequefia cantidad de calor involucrada
en el cambio desde un sélido cristalino al estado liquido es pequefio, comparado con el
de vaporizacién e indican que la estructura cristalina sufre pocos cambios en el paso de
solido a liquido. La diferencia fundamental entre la estructura liquida y la cristalina se expresa
principalmente por la unién entre los atomos. Los atomos en los fundidos silicaticos estan
unidos por fuerzas similares a las que existen entre los atomos de los cristales, pero en menor
escala (Tig, 10-2).

LLa naturaleza del i6n silicio es el principal responsable de las propiedades de los magmas,
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en razén de su alta carga (+4) y su pequefio radio (0,39 A) y su nimero de coordinacién con
el oxigeno (4), sus uniones con el oxigeno son mucho mas fuertes que las de otros cationes
comunes. El aluminio, aunque no esta tan fuertemente ligado al oxigeno como el Si, no
obstante es mas fuerte que el Ca, Mg y Na y en algunos aspectos tanto el Si como el Al juegan
roles similares en los liquidos y en los cristales solidos.

Los fundidos de silice pura, desarrollan tetraedros, que enlazan tridimensionalmente a los
atomos de oxigeno, la mayoria de los cuales comparten dos o mas tetraedros. Otros cationes
pueden entrar en el fundido en cantidades limitadas, como iones independientes, que ocupan
espacios entre los tetraedros que por otra parte modifican la estructura basica.

En este sentido, Si y Al se consideran como los elementos que “forman la estructura”.
Y los “modificadores de la estructura”, son los iones que ocupan los espacios dentro de
la estructura basica y son, Mg, Ca, Fe, Na y la mayoria de los metales. Estos componentes
pueden acomodarse en cantidades de hasta aproximadamente el 20% de los cationes, antes
que la estructura basica comience a romperse en unidades geométricas mas pequefias. La
estructura tetraédrica basica, en la cual el Si esta unido a los atomos de oxigeno en relacion
1 a2, es reducida a unidades con relacién Si/O mias pequetias y donde otros cationes toman
el lugar del Si compartiendo los dtomos de oxigeno. Cuando mas del 66% de los cationes
modifica su estructura, el liquido toma la forma de orto-silicatos en los cuales cada dtomo de
Si forma tetraedros separados.

Estructura cristalina Estructura del vidrio

Fig. 10-2. Diferencias de la estructura cristalina entre el estado cristalino y el de un vidrio.

Viscosidad

La viscosidad es la resistencia que tienen los cuerpos fluidos a fluir; en los magmas naturales
y en los fundidos silicaticos depende fundamentalmente de la temperatura y composicion,
teniendo muy poca influencia la presion, ya que los liquidos no son compresibles.

La ecuacién que controla la viscosidad es:

o1 =né

Donde ot es el esfuerzo tangencial, ¢ es la velocidad a la cual se deforma o fluye el material
y 7 es el coeficiente de proporcionalidad, denominado viscosidad y que es caracteristica
para cada fluido. La viscosidad representa el esfuerzo necesario para producir una cantidad
definida de deformacion por unidad de tiempo. Cuanto mas viscoso es el material, mayor es
el esfuerzo necesario para producir mayor cantidad de deformacién en el mismo tiempo. La
fluidez f es la inversa de la viscosidad ().

La viscosidad 7 es definida por la relacién entre el esfuerzo aplicado a una capa de espesor
z y la deformaciéon permanente que esta sufre en una direccion x paralela a la direccion del
esfuerzo y es expresado por la relacion general: o =g, + 7 (du/dz)"
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Donde o es el total del esfuerzo aplicado paralelamente a la direccion de la deformacion,
o, es ¢l esfuerzo requerido para iniciar el flujo y du/dz es el gradiente de velocidad; dx/dt,
sobre una distancia z normal a la direccion de la cizalla, x. El exponente n tiene un valor
1,0 o menos y depende del fluido y del gradiente de velocidad producido por el esfuerzo
deformante.

Las tasas de deformacion lentas, en que los agregados policristalinos ceden y fluyen,
ante esfuerzos minimos, estan entre 10"%s y 105, siendo comunes en la corteza infetior
y manto.

Las dimensiones de la viscosidad estin dadas por las relaciones esfuerzo/
deformacion. En el Sistema c.gs. la unidad es el “poise = 1 dina.s.cm-2”’; mientras que en
el Sistema Internacional, la unidad es el “Pascal.s = 1 newton.s.m-2”. L.a equivalencia entre
Pascal segundo y poise, es de

“1 Pa. s = 10 poises”.

Los magmas basicos y los acidos con altos contenidos en volatiles tienen viscosidades
mas bajas que los magmas acidos, con bajo contenido en volatiles. La viscosidad depende del
grado de polimerizacion, que a su vez es funcion de la proporcion de silice. Experimentos
realizados sobre fundidos basalticos, muestran que Si, Al y K, contribuyen a aumentar la
viscosidad; mientras que Na, Ca, Fe y Mg, la hacen disminuir (Murase 1962). Asi las lavas
basilticas de Hawai son relativamente fluidas, habiéndose medido velocidades de hasta 400
m/h, con 2° de pendiente.

Material Viscosidad

Pascal segundo (Pa s) Poises
Agua 1x10” 1x10°
Glaciar 1x10"
Manto 1x 107"y 10
Magma basaltico 5x10y1x10°
Magma riolitico 1x10°y1x 10"
Basalto Hawai 4,5x10°
Ekla (Islandia) 1x10°a 10’

Tabla 10-2. Valores de viscosidad de algunos materiales.

Rocas Viscosidad (Poises)
Basalto fundido a 1200° C 10° - 10°

Andesita fundida a 1200° C 10% - 10°

Riolita fundida a 1200° C 10°=10"

Lava basaltica en erupcion 10°=10°

Lava andesitica en erupcion 10° - 10’

Lava dacitica en erupcién ~10"

Granito anhidro a 800°C ~10"

Granito con Pyzo = 0,5 kb 2 800°C | 2,6 x 10°

Granito con P20 = 2,0 kb a 1200°C | 2,6 x 10°

Tabla 10-3. Ejemplos de valores de viscosidad obtenidos en laboratorio.

Datos de: Murase y McBirney (1973) de fundidos a 1200° C. Mcdonald (1972) para lavas
en erupcion. Shaw (1963) para granitos. El coeficiente de viscosidad del agua a 20° C es de
0,01004 g/cm.s.
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La viscosidad no es la unica propiedad que determina el flujo de los magmas. Los
magmas silicaticos, no se comportan como liquidos ideales, durante el flujo. En un fluido
Newtoniano ideal, la relacion de deformacion es proporcional al esfuerzo aplicado, pero en
un fluido Bingham, la deformaciéon no toma lugar hasta que el esfuerzo aplicado alcanza
un valor critico. Los magmas liquidos tienen un comportamiento mas de tipo Bingham,
que de tipo Newtoniano. Ellos tienen un campo de deformacion finito el cual debe ser
excedido antes que se muevan. Los liquidos pseuplasticos, son aquellos con particulas solidas
en suspension y no guardan una relacion linear entre esfuerzo y deformacion.

- —.

Esfuera tangencial

Lan e

Campode /)

recuperacdn || |

TBsa de deformacion - EB/T

Fig. 10-3. Diversos tipos de viscosidades.

Para los llamados fluidos Newtonianos (Fig. 10-3), n es 1,0 y o, es cero; pero muchos
fluidos pseudos-plasticos y liquidos con particulas sélidas suspendidas tienen una relacion
no linear de la relacion esfuerzo — deformacion (curva pseudo-plastica de la figura 10-3)
para los cuales el valor de n es menor que 1,0. Otras sustancias, como materiales altamente
polimerizados, tienen un campo finito de deformaciéon que debe ser superado antes que se
alcance la deformacién permanente (ver figura, curva Bingham). A esfuerzos por debajo de
o, ellos tienen un comportamiento elastico, pero para esfuerzos mayores, ellos se comportan
como viscoso-elasticos.

Las ecuaciones de la viscosidad muestran que la viscosidad efectiva se incrementa con
el contenido de cristales y cuando estos se aproximan al 50%, la viscosidad efectiva se
aproxima a infinito. La viscosidad junto a la densidad, son probablemente las propiedades

mas importantes que afectan el comportamiento fisico y controlan la diferenciacién quimica
de los magmas.

Efectos del enfriamiento en la cristalizacion

Consideremos primero un magma que se enfria y cristaliza sin cambios en la composicion
global. Con su solidificacién, €l pasa gradualmente a través de una sucesion de estadios en
los cuales la densidad, viscosidad y tensiones internas, se incrementan con el descenso de

bl bl
la temperatura. A altas temperaturas, donde los cristales son escasos, el magma puede ser
bl bl
permanentemente deformado por flujo acuoso, aun bajo esfuerzos débiles. En este estadio
se aproxima a un fluido Newtoniano, pero con el descenso de la temperatura, se incrementa
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Fig. 10-4. Diques bésicos con baja viscosidad, cortando granito con alta viscosidad, mostrando solo reaccién
limitada entre ambas rocas, evidenciado por los fundidos de cuarzo que los acompafian.

la proporcion de cristales y la viscosidad se incrementa abruptamente. Cuando los cristales
constituyen hasta la mitad del volumen, el magma puede todavia ser deformado por flujo
viscoso, pero los esfuerzos requeridos para producir deformacion son muy altos y el campo
elastico debe ser superado para producir una deformacién permanente (fluido Bingham).

Cuando la proporcién de cristales se vuelve atin mayor y alcanza el contacto entre granos,
la parte fundida, se comporta como un sélido fragil, cuando estd sometida a esfuerzos de
corta duracién; pero para esfuerzos de mayor duracion, la roca se comporta como un sélido
elastico.

Los diferentes tipos de rocas igneas tienen diferentes comportamientos con respecto a
la viscosidad y densidad.

En los magmas calco-alcalinos, con el descenso de temperatura aumenta el contenido
en silice, lo que aumenta la viscosidad en todo el rango de rocas, desde basaltos a riolitas. El
efecto es aun mayor con la presencia de fenocristales. Por su parte la densidad declina en toda
la serie, por decrecimiento de hierro aumento de silice.

Los magmas toleiticos muestran poco aumento de la viscosidad, hasta la aparicion de las
riolitas. El efecto del incremento del hierro, como modificador de las estructuras y con el
descenso de la temperatura, la viscosidad permanece casi constante en los estadios tempranos
y medios, por el contenido de hierro y desciende en los estadios tardios cuando se incrementa
abruptamente el contenido de silice y dlcalis.

En los magmas alcalinos se observa un tipo intermedio de variacion, en los que los dlcalis
juegan un fuerte rol como modificadores de la estructura, especialmente en los liquidos
muy pobres en silice. La densidad aumenta progresivamente con la concentracion de silice
y dalcalis.
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Densidad

La densidad, junto a la viscosidad, es probablemente la propiedad mas importante que
afecta el comportamiento fisico y la diferenciacién quimica de los magmas. Las densidades de
la mayoria de los magmas estin en el rango entre 2,2y 3,1 g cm™ y vatfan con la temperatura,
presién y composicion.

El efecto de la composicion sobre la densidad, es mas importante que la temperatura y la
presiéon. En una serie de magmas diferenciados (Fig. 10-5), la densidad puede incrementarse
o disminuir, dependiendo si hay un enriquecimiento o no en el liquido de Fe, como es el caso
de la evolucion de un magma de composicion basaltica a riolitica.

Se debe distinguir entre la densidad de un magma, compuesto de fases solidas junto con
un liquido y un gas y la densidad de un liquido que tiene una composicion idéntica a la del
magma (obtenido por fusién). L.a mayoria de los datos de densidad han sido obtenidos, sobre
liquidos silicaticos encima de su temperatura de cristalizacion, o sobre liquidos silicaticos
enfriados a vidrio. Valores de densidad medidos a temperatura ambiente de vidrios anhidros
naturales tienen valores de 2,4g/cm’ para los acidos; a 2,9 g/cm? para los bésicos.

La mayoria de los cristales que cristalizan tempranamente, especialmente olivino (3,2) y
piroxenas (2,8 a 3,7), son notablemente mas densos, que los fundidos silicaticos de los cuales
se separan. Esto permite que los cristales adquieran tamafio y forma, al mismo tiempo que
tienden a hundirse por gravedad. Esta acumulacién por gravedad es aceptada generalmente
como la que produce el bandeado de las intrusiones basicas. Por otra parte el contraste de
densidad que tiene la plagioclasa (2,7 g/cm’) hace que se hunda mucho mas lentamente.
La leucita, 2,47 g/cm’ y posiblemente otros feldespatoides, serfan los tnicos minerales que

flotarian.
Segun Turner, (1961) la densidad del granito es de 2,62 a 2,67 y la del gabro de 2,7 a 3,3.
<25g/cm’: analcima, sodalita, leucita.
25-30g/cm’: cuarzo, feldespatos, nefelina, moscovita.
>30g/cm’: minerales ferromagnesianos, 6xidos de Fe, apatito, circon.
30a35: hornblenda
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Fig. 10-5. A: viscosidades de distintos tipos de volcanitas. B: contraste entre viscosidad y densidad en distintos tipos

de basaltos.
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La densidad varfa segin se trata de magma, lava, minerales y rocas (obsidiana y taquilita)
y tiene una estrecha relacién con ascenso, emplazamiento y el desarrollo de estructuras
internas de los cuerpos igneos. Generalmente el magma tiene una densidad menor que la
roca de caja, por lo cual genera esfuerzos diferenciales que activan su ascenso en la litosfera.

Tiempo requerido para la cristalizaciéon

La velocidad de enfriamiento de un cuerpo intrusivo, no solo depende de la profundidad
de emplazamiento, sino del tamafio y forma del cuerpo, contenido de agua y del gradiente
de temperatura.

Partiendo de la conductividad de calor de las rocas, la velocidad de enfriamiento es
proporcional al cuadrado del espesor de una limina o al radio de un cuerpo cilindrico de
magma.

JAEGER (1968) EXPUSO VARIOS MODELOS:

1°) Una lamina intrusiva de 200 m de espesor de magma basaltico, inyectada a 1050° C,
en una roca de caja fria 25-50° C; cristaliza completamente a 850° C en 700 afios.

2°) Una lamina similar de 700 m de espesor, tardarfa 9000 afios.

3°) Una ldmina vertical de magma granitico de 2000 m de espesor, inyectada a 800° C,
en roca de campo caliente a 100° C, cristaliza en el centro a 600° C, después de 64.000 afios.

Larsen (1948) calcul6 que el batolito del sur de California, cristalizé a 6 km de profundidad
en aproximadamente 1.000.000 afios.

Los modelos de enfriamiento de Lovering, Jaeger y Hori (in Turner 1968), sugieren:

- Las temperaturas en los contactos con los plutones graniticos son de 500 a 550°C,
mientras que temperaturas de 650 a 700°C solo se dan en los contactos con plutones basicos,
bajo una cubierta espesa (en general los contactos no sobrepasan el 50% de la temperatura
del intrusivo).

- Los xenolitos de la roca de caja, sumergidos en el magma, pueden alcanzar temperaturas
que se aproximan a las del magma al tiempo de su intrusion.

Una diferencia importante entre magmas que se enfrfan en profundidad o cerca de la
superficie, depende del comportamiento de los volatiles, principalmente agua. ILa solubilidad
del agua en fundidos silicaticos crece con el aumento de presion. LLos magmas que alcanzan la
superficie, pierden gran parte de sus volatiles: H,O, Cl, I}, B, etc. La pérdida de volatiles tiene
el efecto, de elevar la temperatura de cristalizacion de la fase fundida silicatada, acelerando
la misma tanto como si fuera por enfriamiento rapido. Mientras que el mantenimiento de
los volatiles, ain en pequefia cantidad, baja el punto de cristalizacion y por lo tanto alarga el
tiempo de cristalizacion.

Ascenso del magma a través del manto y la corteza

La densidad y la viscosidad también afectan la manera por la cual los magmas ascienden
desde su fuente y pasan a través de la litosfera. Los mecanismos de intrusiéon de un magma
particular, depende principalmente de sus propiedades fisicas y de las rocas que atraviesa.
A niveles profundos, donde las rocas se pueden deformar plasticamente, muchos magmas
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ascienden como diapiros. La velocidad de ascenso de estas plumas boyantes es establecida
por la Ley de Stokes:

U = ghor’/3n, (n, + m,/m,+ 3/2n) (10-1)

En la que, U es un cuerpo esférico con su radio, R; el contraste de densidad es Ag; 1l
viscosidad del cuerpo, y n2 es la viscosidad del material a través del cual se mueve. Asi,
los ascensos mas rapidos de magma deberfan ser aquellos de gran tamafo, baja densidad y
alto contraste de densidad con las rocas que atraviesa. Notar que los dos casos limitantes,
se da para los cuerpos que tienen una viscosidad, 01, de cero o infinito, en que el factor
numérico en la ecuacién (10-1) cambia desde 1/3 a 2/9, y asi la viscosidad del cuerpo tiene
menos efecto sobre su velocidad de ascenso, que la viscosidad del material a través del cual
el intrusivo asciende.

En algunos casos, se han detectado hipocentros de terremotos en el manto, desde los
cuales los magmas ascienden a velocidades entre 500 y 2000 m por dfa hasta erupcionar. Esto
ha sido interpretado como, que el ascenso de una pluma de magma, fractura y desplaza las
rocas a través de las cuales asciende.

La raz6n por la que cuerpos densos pequefios suben mas lentamente que los grandes, se
debe a que pierden calor mas rapidamente, por lo que tienen pocas posibilidades de alcanzar
la superficie y tienden a equilibrarse mas efectivamente con las rocas a través de las cuales
circulan. Esto probablemente tiene fuerte influencia en los tipos de rocas que observamos
en la corteza. Las lavas densas provenientes del manto solo raramente pueden ser observadas
en superficie. Esto hace pensar que la litosfera liviana y fria, constituye una barrera que filtra
los magmas, que son mas densos que la corteza y que se vuelven demasiado viscosos para
poder ascender a través de canales estrechos, ya que tienen poco calor para sobrevivir al
enfriamiento de los niveles someros.

En los niveles altos de la litésfera fragil, los magmas suben por flujo a través de fracturas
y por stoping, que es el mecanismo por el cual el magma asciende generando espacio por
fracturamiento del techo de la cimara magmatica. Los bloques liberados se hunden en el
magma y pueden ser asimilados o incorporados al magma. Esto marca la importancia que
tienen la temperatura y la composicion, en la evolucién de los magmas en la corteza.

El flujo a través de fracturas estarfa confinado a los pocos kilémetros superiores de
la corteza, donde las rocas pueden soportar canales con paredes rigidas. El promedio de
velocidad del flujo U, vatia con el gradiente de presion dP/dz, y con el ancho de la fractura
W, o el radio R, del conducto cilindrico, e inversamente con la viscosidad del magma 71, de
acuerdo a las relaciones:

U = R?/12 7 (dP/dz) (10-2 A)
U =W?/87 (dP/dz) (10-2 B)

La razén por la que los magmas pasan a través de fracturas estrechas en rocas frias sin
enfriarse drasticamente, se debe a un balance entre la velocidad de ascenso y la perdida de
calor, que determina cuan rapido puede ascender un magma.

El mecanismo mas eficiente de fracturamiento de rocas fragiles es por propagacion de
fisuras planares, en razén de la gran superficie del plano, resulta en una gran presion hidraulica
que rompe la roca. Una vez que el magma comienza a fluir por un canal plano, tiende a
cambiar la forma de planar a cilindrico, que es tanto termal como mecanicamente la forma
mas eficiente para que un fluido fluya, en razén de su baja superficie en relacién al volumen,
lo que reduce la perdida de calor y la friccion. De esta manera el magma puede permanecer
mas tiempo caliente y fluir mas rapidamente en la parte mas ancha de la fisura, lo que con
el tiempo erosiona las paredes y desarrolla conductos cilindricos. En planos delgados, el
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flujo pierde eficiencia y calor, con lo que se mueve mas lentamente y eventualmente se
congela. Por esta razén, los conductos someros tienden a constituir chimeneas volcanicas,
que permiten el flujo continuo de magma.

Dependiendo de las propiedades del magma y del ancho del canal, el flujo puede ser tanto
laminar como turbulento. En el flujo laminar la corriente del fluido es suave y casi paralela,
como se desarrolla por ejemplo en los glaciares. El flujo turbulento esta caracterizado por
torbellinos, como los que producen los rfos durante las inundaciones. Para la mayorfa de los
fluidos, la transicién a turbulento ocurre cuando el nimero no-dimensional de Reynolds,
alcanza el valor critico de 2000.

Re = oUL/ n (10-3)

En esta expresion, o es la densidad, U es la velocidad, I es una dimension caracterfstica, y
7 es la viscosidad. El numero de Reynolds es una medida de la inercia a las fuerzas friccionales
o de viscosidad en un fluido en movimiento. En el flujo laminar, la viscosidad domina y en el
flujo turbulento la viscosidad es menos importante que las fuerzas de inercia.

La importancia petrolégica de esta distincion esta que en el flujo turbulento, una mezcla
intima puede tener lugar entre magmas de diferente composiciéon y los procesos que
involucran transferencia de calor y masa, son mas eficientes. En el flujo laminar, la mayorfa
de estos procesos son lentos, porque dependen mas de la difusion.

Transferencia de masa y energia por difusion

Casi todos los procesos de las rocas {gneas involucran la transferencia de masa o energfa
para alcanzar un estado de equilibrio en los niveles mas bajos de energfa. Cuando la lava
es eyectada desde el crater de un volcan y desciende, pierde energfa potencial y calienta su
entorno. Ambas formas de energfa son transferidas en virtud de una diferencia o gradiente
de energfa, en un caso de altitud y en otro de temperatura y el sentido de la transferencia es
siempre desde un nivel de alta energfa, a uno de baja energfa. Esto es lo que dice la “segunda
ley de la termodinamica”, la cual establece siempre que el flujo de calor va desde un cuerpo
caliente hacia uno frio, o en sentido mas general, que la energfa es siempre transferida desde
un nivel alto hacia un nivel mas bajo. En los procesos magmaticos esto controla los principios
que gobiernan la transferencia de calor y masa en los diferentes tipos de rocas igneas.

En los flujos de lava descendentes, tres tipos de procesos tienen lugar simultineamente
— transferencia de calor, de masay de momento — y las leyes que gobiernan las relaciones entre
estos procesos, tienen formas casi idénticas. Asi como la relacién de pérdida de calor esta
relacionada al cambio de energfa interna, la relacion de difusion quimica entre cristales y
liquido se relaciona con el cambio de concentraciéon de los componentes quimicos y la
aceleracién de la velocidad estd relacionada a la transferencia del momento dentro de un
fluido viscoso. Para la mayoria de los propésitos geoldgicos, se investigan los cambios que
tienen lugar con el tiempo, como por ejemplo cuando un magma se intruye en rocas frfas, o
bloques de roca de caja que son incorporados dentro de plutones y que se equilibran quimica
y térmicamente con el magma. La figura 10-6, muestra como la distribucién de temperatura
alrededor de un dique cambia con el tiempo, con la transferencia de calor desde el dique hacia
las paredes.

La distancia que los efectos de la difusion se extienden desde el limite, es funcién
del tiempo y de la difusividad y es independiente de la magnitud inicial del contraste de
temperaturas.



200 MAGMAS

aumento del tiempo

contacto

roca de caja

100°C
metros14 10 8 4 0

Fig. 10-6. Esquema mostrando la difusién de calor desde un dique hacia la roca de caja, que aumenta la zona de

calentamiento con el tiempo.

Conveccion

La difusion quimica y térmica juegan importantes roles en los procesos magmaticos,
como es la conveccién. Aunque la convecciéon no ha sido observada directamente en las
camaras magmaticas naturales, distintas evidencias indican que la misma debe ser un proceso
mayor que afecta a los magmas durante el enfriamiento, cristalizacion y diferenciacion.

Los margenes de un intrusivo ceden calor a sus paredes, constituyendo gradientes de
difusiéon térmica, composicion y velocidad, desarrollando una capa limite, entre las paredes
de rocas y los fluidos de la intrusién. Dentro de esta capa limite, los gradientes térmicos y
composicionales resultan de la transferencia de calor, de los componentes quimicos y del
momento. Con la pérdida de calor hacia las paredes se produce un gradiente térmico dentro
del magma e intercambio quimico entre el magma y las paredes, que producen gradientes de
composicion. La capa limite térmica tiende a ser mas ancha que la capa limite composicional,
porque la difusién térmica es mayor que la difusion quimica. La capa limite del momento
resulta de la velocidad impartida al magma por los cambios de densidad en las capas térmica
y composicional. La energfa gravitacional que actda en estas dos zonas en movimiento
es transferida por la viscosidad del magma en la forma de momento hacia el interior del
cuerpo. La razén por la que el momento es transferido mas rapidamente, que el calor o los
componentes quimicos, se debe a que la capa limite del momento tiende a ser la mas ancha de
las tres capas. Bajo condiciones de flujo turbulento, la mezcla mecanica y la falta de difusion,
controlan las relaciones de transferencia de calor y de los componentes quimicos, por lo que
los anchos de las capas limites composicionales y de momento, son casi iguales.

Las propias fuerzas de flotacion en los margenes de cualquier cuerpo magmatico con
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gradientes horizontales de temperatura tienden a transmitirse a la capa limite descendente,
dependiendo del signo o de los cambios inducidos por el enfriamiento. LLa magnitud de esta
fuerza se relaciona con el nimero de Grashof, que es no-dimensional, que expresa la relacion
térmica que induce la flotacién a un liquido viscoso.

Gt = goATL?/ v? (10-4)

Enla cual L es una dimensién caracteristica, normalmente el espesor vertical del cuerpo y
v es la viscosidad cinematica (/). El término a incluye el efecto del cambio de composicién
y su valor puede ser tanto positivo como negativo.

Un cuerpo que se enfria desde el tope tiene mayor gradiente de temperatura vertical
que horizontal y puede desarrollar corrientes convectivas, si la fuerza de arrastre, como
expresa Gr, es suficientemente grande para superar la resistencia de la viscosidad del magma
y la relacién a la cual el contraste de temperatura es reducido por difusion del calor en
los alrededores. El numero de Prandtl, Pr, expresa esta ultima propiedad con las relaciones
dimensionales de la viscosidad (V) cinematica a la difusividad térmica (k),

Pr=V/k (10-5)

Asi el criterio de determinar si el magma con un gradiente vertical de temperatura
conveccionara o no es el producto de estos dos parametros, sino del Numero de Grashof, el
Numero de Prandtl y ademas del Numero de Rayleigh, que es no-dimensional,

Ra = gaATL?/vk (10-6)

La forma de conveccién depende del tamafio, forma y otras propiedades fisicas del
cuerpo magmatico que pueden controlar tanto los efectos térmicos como composicionales,
sobre la densidad, y que pueden tomar una variedad de formas.

Conveccién térmica: Es la forma mas simple y produce simplemente celdas “tipo
Bernard”, tal como la esquematizada en la Fig. 10-7. Este es probablemente el régimen
dominante, formando flujos laminares inmediatamente después de su emplazamiento. La
conveccién puede ser tanto laminar como turbulento, dependiendo del tamafio, forma y
propiedades fisicas del magma. Ella tiende a ser turbulenta en grandes cuerpos globulares
de magma y se volverfa laminar en intrusiones mas estrechas y aplanadas de magmas mas
viscosos.

Superficie

QU=

Ascenso de
magma

TT

Fig. 10-7. Esquema convectivo, de celdas tipo Bernard, que se desarrollan en una camara magmatica.
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Si el enfriamiento y cristalizacién se produce desde el techo, paredes y piso de la camara
magmatica, la diferencia de temperatura entre el tope y la base puede ser tan pequefio que
se comporta como una unidad, la capa de enfriamiento puede descender hasta la base y
permanecer, formando un cuerpo termalmente estratificado, como en una habitaciéon en
que el aire caliente asciende al techo y el aire frio se acumula sobre el piso. El cuerpo no se
estabilizard, mientras la capa de borde se enfrie mas que el interior del intrusivo y el liquido
descendente circulara paralelamente a las paredes. Las intrusiones someras pierden mas calor
desde el techo, que desde sus paredes y piso. Esta diferencia se debe a la rapida transferencia
de calor por aguas subterraneas someras que actian formando un sistema de circulacion
hidrotermal sobre el techo.

Diferenciacion magmatica

Los procesos de diferenciacion magmatica, o procesos de fraccionamiento, pueden ser
definidos como la formaciéon de distintas rocas desde un magma madre inicial homogéneo.
Los procesos, fisicos y quimicos, que causan esta diversidad de rocas, responden a procesos
de diferenciacion que causan variaciones en la composiciones quimicas.

Las rocas originalmente soélidas sujetas a fusion parcial, producen liquidos cuya
composicion varfa con el aumento del volumen de fundido. Los fundidos extraidos en
estadios tempranos de fusion, son ricos en componentes de baja temperatura, mientras
que los productos de fusién mas avanzada, producen liquidos con mayor proporcion de
componentes mas refractarios. Tyrrel (1960) definié la diferenciacion magmatica como
“todos los procesos mediante los cuales un magma madre homogéneo (primario) se separa
en fracciones distintas, que forman rocas diferentes”.

Clasificacion de los procesos de diferenciacion

En la mayorfa de las circunstancias naturales los materiales que constituyen las rocas
igneas pueden existir como sélidos, liquidos o vapor. En circunstancias, donde los procesos
involucran fluidos supercriticos, que pueden contener gran cantidad de material disuelto,
desaparece la distincién entre liquido y vapor.

As{ es posible distinguir, distintos estados en los sistemas geologicos:

Estado de la materia en el sistema  Tipo de proceso geologico

Sélo liquido igneo
Liquido + vapor igneo
Sélido + liquido igneo
Sélido + liquido + vapor igneo
Sélo vapor volcanolégico
Sélido + vapor metasomatico

Sdlo sélido metamorfico
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Sistemas que involucran sélo liquidos

No hay cuerpos magmaticos que sean completamente independientes de las rocas de
caja que los contienen, pero es razonable suponer que la influencia de la roca de caja puede
ser minimizada en las partes centrales de los cuerpos de magma, que a su vez pueden ser
considerados como sistemas totalmente liquidos. Si no hay material sélido presente, puede ser
debido a que éste estuvo presente y fue removido mecanicamente, o porque la temperatura
del liquido es demasiado alta para que algun sélido esté en equilibtio.

En este caso, los mecanismos que pueden producir diferenciacion magmatica son:

a) En un magma liquido se puede desarrollar un gradiente de composicién por
hundimiento de iones o moléculas mas pesadas, por accién de la gravedad, con elevacién de
los mas livianos.

b) El magma liquido homogéneo puede al enfriarse separarse en fracciones liquidas
inmiscibles - como aceite y agua. Los tipos de sistemas magmaticos conocidos tienen
composiciones para los que liquidos inmiscibles pueden separarse en condiciones geoldgicas
razonables son: 1) Liquidos sulfurosos pueden separarse desde magmas silicaticos maficos,
adn con bajas concentraciones de sulfuros. 2) Magmas alcalinos ricos en anhidrido carbénico,
pueden separarse en dos fracciones inmiscibles, una rica en élcalis y SiO, y otra rica en CO--.
3) Un magma toleitico rico en Fe, puede formar dos liquidos separados, uno félsico rico en
SiO, y uno mafico rico en hierro.

¢) Se pueden desarrollar gradientes de composicion dentro del magma liquido por
influencia del agua disuelta. El agua se difunde y distribuye en forma que su potencial
quimico sea el mismo en toda la cimara magmatica y se concentra en regiones de menor
presion y temperatura.

d) La difusién puede producirse por migracion diferencial en respuesta a gradientes
térmicos o de presion y esto puede producir variacion en los liquidos magmaticos. Esta
migracion diferencial también podria producirse por reaccién con la roca de caja de las
paredes.

Sistemas que involucran sélido + liquido

Cuando un magma solidifica, lo hace en un rango de temperatura, y la temperatura a la
cual la cristalizacion comienza es llamada temperatura del liquidus y la temperatura mas baja,
a la que la cristalizacion es completa, se denomina temperatura del solidus. Algunos magmas
existen a temperaturas, entre solidus y liquidus, constituyendo una mezcla sélido-liquido, con
los cristales suspendidos en el liquido.

Los procesos de fraccionamiento que involucran solidos y liquidos son de importancia
extrema porque ellos son capaces de producir importantes cambios en todo tipo de magmas.
Las condiciones necesarias para funcionar son particulares en cada magma, p.¢j. durante la
fusion parcial cuando el magma se forma y migra se pone en contacto con distintas rocas
de caja hasta la cristalizacion final del mismo. En todas estas circunstancias el liquido esta
en contacto con material sélido y diferentes mecanismos de fraccionamiento son posibles.

La separacion de las distintas fases cristalinas que precipitan desde un fundido residual,
puede realizarse por diversos mecanismos, como: separacion gravitatoria y flotacion (Bowen
1915), con a) hundimiento de cristales mas pesados (tipico de las intrusiones basicas
estratificadas, como dunitas, piroxenitas, etc.). b) ascenso de cristales ligeros (anortositas) y
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ascenso de leucita. Ambos procesos, dan origen a los cumulatos.

Otros mecanismos son: separacion de fases cristalinas del liquido por flujo (Bhattacharji
y Smith 1964) y filtrado por presiéon (Emmons 1940). Aqui las particulas sélidas son
concentradas hacia el centro de un flujo de liquido, en un conducto estrecho (efecto Bagnold).
O bien el liquido incluido en los poros de un magma parcialmente cristalizado, puede ser
exprimido por presion (p.¢j. como el agua es expulsada de una esponja) o también si una
masa solida se resquebraja por fuerzas tensionales y el liquido residual tiende a llenar las

grietas, fenémeno conocido como autointrusion.

Sistemas que involucran liquido + vapor

Los magmas contienen cantidades variables de constituyentes volatiles disueltos de los
cuales los mas abundantes son H,O y CO,. Bajo presion estos permanecen en solucion, pero
cuando la presion se reduce o se incrementa la concentracion en el liquido, una fase volatil
libre se presenta y origina burbujas, que al cristalizar dan origen a las vesiculas, tan tipicas
de algunas lavas y a las drusas o cavidades miaroliticas, en algunas rocas plutonicas. En la
transferencia gaseosa, las burbujas actuarfan como colectores de los iones mas livianos, en su
ascenso a través del liquido.

Sistemas liquido + sé6lido + vapor

Algunos sistemas magmaticos sometidos a presion confinante baja, pueden existir y
la mayorfa de los procesos de fraccionamiento ya vistos pueden operar simultineamente,
p.¢j. difusién a través del liquido, inmiscibilidad liquida, fraccionamiento liquido-cristal,
transferencia de volatiles.

Los gases que escapan hacia arriba, pueden hacer flotar cristales, en especial en condiciones
subvolcanicas, dando lugar al mecanismo que Shand define como flujo gaseoso.

Asimilacion magmatica

Los sistemas de fraccionamiento, que se han considerado hasta ahora son cerrados.
Ahora se van a considerar los sistemas abiertos, esencialmente “reacciones con las rocas de
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caja”, “rocas hibridas” y “alteracién post-solidificacion”.

Reacciones con las rocas de caja

Un magma que se ha formado y comienza a migrar hacia la superficie bajo la influencia
de la gravedad, puede ponerse en contacto con rocas que son sustancialmente diferentes al
material de la fuente de origen y con las cuales no estd en equilibrio quimico. Si hay suficiente
tiempo, se produciran reacciones entre el liquido y el solido de la roca de caja, que modificara
la composicion de ambos. Este material que se produce desde fuentes multiples se dice que
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Fig. 10-8. Tabiques de anfibolita incluidos dentro de granito. Granito Cerro Toro, Sierra de Famatina.

es contaminado. En las reacciones, las fuentes contribuyen con ciertos materiales al liquido
y retienen otros como residuos refractarios. Cada vez que el magma tiende a reequilibrarse
con la roca de caja, este proceso se repite.

Asimilacion

Cuando se considera la gran variedad de rocas corticales y las grandes diferencias de
composicion entre los magmas que les dieron origen y sus variaciones finales, se debe tener
en cuenta que la asimilacion es un fenémeno comun, capaz de producir un amplio rango de
composiciones. Evidencias de asimilacién la tenemos en la presencia comun de xenolitos
corticales dentro de las rocas igneas, con diversos grados de asimilacién. Examinemos los
principios basicos de los procesos de asimilacion y de cémo estos contaminantes afectan la
composicion de los magmas.

En los mecanismos de asimilacion podemos tener varias situaciones. En la Fig. 10-9,
se puede ver que un liquido L a una temperatura T1 estd saturado con cristales de A y si se
agregan cristales de B, los cristales agregados se disolveran, ya que obviamente el liquido no
puede estar en equilibrio con ambas fases cristalinas a la temperatura T'1. El diagrama muestra
que el liquido L no esta saturado con cristales de B. El calor requerido para disolver los
cristales de B agregados, es obtenido por cristalizacion de A y el liquido evoluciona siguiendo
la linea normal de evolucién como si no se hubieran agregado cristales B. La composicion
global es asi desplazada hacia B y en el resultado final se incrementard la proporcioén de B en
las rocas que se forman. Aplicando la Regla de las Fases a un sistema con dos componentes
(A y B), y tres fases (liquido, A y B) sélo puede tenerse un grado de libertad (V); C, son los
componentes y F las fases:

V=C-F+2=2-3+2=1

Mientras que la superficie del diagrama, tiene dos grados de libertad (liquido y A). En
razén de que el liquido no estd aun saturado con B, el liquido reaccionara con los cristales
agregados y los disolvera. El calor requerido para ello puede ser derivado por la cristalizacion
de A y el efecto total serd una menor temperatura del magma sin cambio del liquido A.
Si la cantidad de B que es agregada es muy pequefia para ser absorbida sin la completa
recristalizacion del liquido, el resultado sera un liquido, algo mas evolucionado pero con una
composicion poco diferente de la que pudo haber alcanzado si la contaminaciéon no hubiera
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tenido lugar. L.a composicion total de los cristales, se desplazara en la direcciéon de B en una

cantidad proporcional al componente agregado y que puede ser calculado por la Regla de
Lever.

A+B

—

A X1 X2 B

Fig. 10-9. Agregado de un componente no saturado en el magma.

En la Fig. 10-10, puede verse una situacién algo diferente, mostrando a un liquido L,
que esta cristalizando un componente intermedio AB, que con el descenso de temperatura
se aproxima al eutéctico E . Si el liquido es contaminado con cristales B, el liquido mientras
no esta saturado en B, reaccionara con los cristales agregados y ganara calor debido a la
cristalizacion adicional AB. Los cristales de B combinados con A del liquido, precipitara mas
AB, la tnica fase en la cual el liquido esté saturado.

As{ al mismo tiempo el calor absorbido por los cristales agregados al liquido, desplazan
la linea descendente, volviéndose mas pobre en B (componente que ha sido agregado). Bajo
condiciones de desequilibrio el componente 1.3 del liquido, puede precipitarse alrededor de
los cristales B agregados, mientras que el liquido adyacente a los cristales AB, podrian tener
la composicién 1.2, mientras que para el liquido entre estas dos fases, los cristales podrian
estar en el rango .2 y L.3. Asimismo en el magma, el liquido en equilibrio con AB podtia
tener composicién LL1. Asflas composiciones locales de los liquidos pueden diferir de la masa
principal hasta cierta distancia de la zona de contaminacién y si las asociaciones minerales
cristalizan antes que se restaure el equilibrio, pueden producir una amplia serie de rocas.

A+ AB AB +A

A AB B

Fig. 10-10. Agregado de un componente, que deprime el contenido total.
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El efecto de diferentes contaminantes y los productos extremos de un magma diferenciado
puede ser examinado también en una serie de disolucion sélida bajo dos condiciones, una
de las cuales es el agregado de cristales que tienen una composiciéon que pudo haber sido
producida tempranamente en la historia del liquido y otra en la cual la fase sélo cristaliza
desde un liquido mas evolucionado.

i
A X1 B

Fig. 10-11. Asimilacién de un componente en equilibrio con una fase de mayor temperatura.

En la Fig, 10-11, se observa que desde un liquido L., precipitan cristales S , a temperatura
T,. Si una cantidad de S,, es agregada, se puede ver que por su composicion deberfa haber
precipitado a temperatura mas alta (T,), en un estadio mas temprano de cristalizacion. Para
equilibrar con el liquido presente, el componente no puede disolverse, porque el liquido ya
esta saturado con esta composicion, pero reacciona y agrega su composicion al componente
que cristaliza a temperatura mas baja B, para poder alcanzar la composicion de equilibrio
con el liquido a la temperatura T,. Esto reduce la cantidad del componente B en el liquido
remanente y al mismo tiempo reduce el rango de cristalizacién, ya que la composicion global
del sistema, originalmente en X1, se desplaza suavemente hacia A, asi que el resultado final
contiene una pequefia proporcion del componente de baja temperatura B, en el producto
final de la cristalizacion.

La adicién de cristales de composiciéon S, mas rico en B, tendré el efecto opuesto, se
disolveran y con mds B, el liquido, se produce el desplazamiento de la composicién global
hacia el extremo de baja temperatura de la serie, generando mayor proporcion de cristales
ricos en B. La composicion original, X, se desplazara en la direccion de B, y la temperatura
final de equilibrio de la cristalizacién serd mas baja.

Rocas hibridas

El término hibrido se aplica a rocas que se originan por mezcla de rocas madres: porque
el magma original ha incorporado fragmentos de alguna otra roca (asimilacién) o porque
dos magmas se han mezclado (sintéxis). Las rocas hibridas a menudo son facilmente
reconocibles, particularmente cuando contienen xenolitos, bloques no disueltos de material
extrafio. Con el tiempo, cuando los xenolitos reaccionan con el magma, estos desaparecen y
el magma se homogeiniza, el reconocimiento se complica.
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Fig. 10-12. A: Asimilacién de esquistos por el granito de Capillitas. B: Esquistos bandeados en Cumbres Calchaquies,

en Cerro Pabellon.

Rocas hibridas, formadas por la mezcla de magmas, pueden ser detectadas por la
presencia de dos tipos de fenocristales, que normalmente, no estan en equilibrio unos con
otros.

Mixing - mezcla homogénea

Junto con las rocas asimiladas otros liquidos pueden mezclarse con los magmas. En
algunos aspectos el mixing es opuesto al fraccionamiento, que produce la separacion de un
magma originalmente homogéneo en rocas o liquidos de diferente composicion. Mientras
que el mixing combina dos liquidos inicialmente diferentes para originar un producto menos
diferenciado. El mixing es mas eficiente cuando magmas de propiedades fisicas similares
son mezclados en forma turbulenta. Las diferencias de densidades de liquidos fuertemente
contrastados impiden un mixing extensivo y en su lugar se forma mingling o bien da lugar
a una estratificaciéon gravitacional, donde los liquidos mas densos tienden a hundirse y los
liquidos mas livianos tienden a ascender. En razén que la difusiéon quimica es demasiado
lenta, el mixing requiere un flujo turbulento, para poder asociar liquidos diferentes a escala
intima.

Mingling - mezcla heterogénea

Este tiene lugar cuando dos magmas de composicion contrastada son puestos en contacto
por efecto de un flujo turbulento. En razén de la marcada diferencia de viscosidad, densidad
y temperaturas de cristalizacion, no puede producirse mixing, pero si un rapido enfriamiento
del magma mas basico dentro del acido, en el que se producen flujos turbulentos que fracturan
y dispersan al cristalizado basico con muy poca reaccioén entre ambos (Fig. 10-12A y B).

Alteracion post-solidificacion

La alteracion de la composicion de las rocas igneas, una vez que se han solidificado es
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Fig. 10-13. Interaccion heterogenea entre diorita cuarcifera y granito, dando lugar a fenémenos de mingling.

un fenémeno comun y el resultado de la interaccién con agua subterranea, agua de mar
o fluidos hidrotermales. Entre los efectos comunes se incluyen, lixiviacién o remocién de
algunos componentes, oxidacién de Fe” a Fe””, asf como la introduccion de agua y CO, para
dar minerales hidratados y carbonatos, asf como también aporte de alcalis.

Generacion de magma en la tierra

Petrogénesis es un término de la petrologfa que trata sobre la generaciéon de magmas y
de los mecanismos de diversificacion que se producen para dar los diversos tipos de rocas
igneas.

El término provincia petrogenética (o provincia petrografica) se utiliza para referirse a
regiones geograficas en las que las rocas igneas estan relacionadas en espacio y tiempo y se
presume que tienen un origen comun.

La mayorfa de los magmas se originan por fusiéon en el manto de la tierra, el cual evidencia
incipiente fusion parcial. Las placas tectonicas (Fig. 10-14) juegan un importante rol en la
generacion de algunos tipos de magmas, que resultan de su interaccion a gran profundidad
en el manto o zona inferior de la corteza.

Laactividad ignea més voluminosa ocurre enlos limites de placas divergentes, comunmente
en las dorsales medio-oceanicas (Fig. 10-14-1). Debajo de las dorsales, el manto somero
sufre fusioén, dando lugar a la formacién de magma basaltico, que al cristalizar produce la
corteza oceanica. Si un sistema divergente se inicia debajo de la corteza continental (Fig.
10-14-2), tienen lugar procesos similares. El magmatismo resultante, particularmente en
estadios tempranos de rift continental, es de tipo alcalino y tipicamente muestra evidencias
de contaminacién por la gruesa corteza continental. Si el rift continda su desarrollo, corteza
ocednica sera eventualmente creada y separara los fragmentos continentales, dando como
resultado una nueva cuenca ocednica y actividad similar a las dorsales medio-oceanicas.

Las placas oceanicas creadas en las dorsales medio-oceanicas se mueven lateralmente
y eventualmente se subductarin debajo de una placa continental o de otra oceanica. En
estas zonas de subduccion, se produce fusion, las fuentes de magmas posibles son mayores
que en las dorsales y puede incluir varias composiciones del manto, corteza subductada o
sedimentos subductados. Los tipos de magmas producidos son correspondientemente mas
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variados que en los bordes divergentes, aunque las andesitas son las rocas mas comunes.
Si corteza oceanica es subductada por debajo de corteza oceanica (Fig. 10-14-3), se forma
un arco de islas. Si la corteza oceanica es subductada debajo de un borde continental, un
arco continental se forma a lo largo del borde continental activo (Fig. 10-14-4). Un arco
continental es generalmente mas rico en silice que un arco oceanico. Los plutones graniticos
son también mas comunes en los arcos continentales, tanto porque los fundidos basicos
llegan a la superficie menos eficientemente a través de corteza continental ligera, o porque el
levantamiento y erosion es mayor en los continentes y deja expuesto material mas profundo.

[[1Corteza continental
W Corteza ocednica
Bl Manto litosferico
CIManto suklitosferico

) Fuente de fundidos

Fig. 10-14. Seccién esquematica mostrando la relacion entre placas tecténicas y la generacion de magmas.

Un tipo de placa divergente diferente y mas lenta, tipicamente tiene lugar con los arcos
volcanicos asociados con la subduccion (Fig. 10-14-5). La mayoria de los gedlogos cree
que una suerte de “retro-arco” extensivo es una consecuencia natural de la subduccion,
probablemente creado por arrastre friccional asociado con la placa que se subducta. Tal
arrastre de material del manto sobre puesto, requiere el completo relleno de la cuenca. El
magmatismo de retro-arco es similar al volcanismo de las dorsales medio oceanicas. De
hecho, una dorsal se forma aqui, y corteza oceanica es creada con la extension lateral. La
extension de retro-arco es mas lenta, el volcanismo es mas irregular y menos voluminoso y la
corteza formada en mas delgada que la de los océanos. Al mismo tiempo que se forma el rift
detras de un arco continental, la porcion separada desde el continente como un mar marginal
se forma un retro-arco distensivo. Tal proceso es el que ha separado a Japon del continente
Asiatico. Fl resultado puede ser una estructura de graben, o plateau basaltico antes de que
cese la actividad.

Aunque el magmatismo esta esencialmente concentrado en los limites de las placas,
alguna actividad también tiene lugar en el interior de las placas, tanto oceanicas (Fig. 10-14-06),
como continentales (Fig. 10-14-7). Las islas oceanicas tales como Hawaii, las Galapagos, las
Azores, etc., se han formado por vulcanismo de intraplaca. El magmatismo es generalmente
basico, pero cominmente mas alcalino que los basaltos de las dorsales. La razén de este tipo
de magmatismo es mucho menos obvia que el de los margenes de placas, porque nuestro
paradigma de placas tectonicas es poco usado en los regimenes de intra-placa. La fuente de los
fundidos es también menos clara, pero parece ser de origen profundo, desde la astenosfera.
Algunas de las ocurrencias exhiben patrones de actividad {gnea que es progresivamente
mas joven en una direccion, que se correlaciona con la direcciéon de movimiento sobre un
“punto caliente” o “pluma de manto” estacionario, cuya actividad mas reciente tiene lugar
directamente sobre la pluma. La actividad de intraplaca dentro de las placas continentales
es mucho mas variable que en la de los océanos. Son de composiciones muy variables, pero
usualmente alcalinos. Esto refleja que la corteza continental es mas compleja y heterogénea,
asf como el manto sub-continental. Algunas de las rocas igneas mas inusuales, tales como
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carbonatitas y kimberlitas, ocurren en estas provincias continentales. El término asociacion
igneo-tectonica se refiere a la amplia ocurrencia de tipos de rocas, tales como en las dorsales
medio-oceanicas, arcos de islas, y sistemas alcalinos intra-continentales.

Fusion parcial

Las evidencias geofisicas indican que con excepcion de la zona externa del nicleo, la
tierra normalmente consiste en material en estado sélido. Asf un magma debe originarse por
fusion de rocas solidas preexistentes. La fusién puede ser inducida, por incremento local
de temperatura, por descompresion o por influencia de componentes méviles, tales como
agua que hacen descender el punto de fusién del sélido. La fusion de una roca, raramente es
completa y es probable que en la mayorfa de los fundidos estén en contacto material sélido
y liquido, que tiende a migrar. Como los fundidos raramente tienen la misma composicion
quimica que la roca original, la separacion de un fundido ya es un proceso de fraccionamiento.

Hay diferentes tipos de fusion parcial (Wilson 1991). Asi tenemos “Fusion en Equilbrio”
o “Batch Melting”, el fundido parcial que se forma reacciona continuamente y mantiene el
equilibrio con el residuo cristalino hasta el momento de la segregacion, hasta este momento
el sistema permanece constante en su composicion.

“Fusion fraccionada o Fusion Raleigh”, el fundido parcial es continuamente removido
desde el sistema tan pronto como ¢l se forma, asi que la reaccién con el residuo cristalino, no
es posible. Para este tipo de fusion parcial, la composicion global del sistema esta en continuo
cambio.

En el manto ocurre la “Fusion Critica”, definida por Maaloe y Aoki (1977), como un
proceso intermedio entre el batch melting (bafio de fusién) y los modelos de fraccionamiento.
En este caso el manto se volverfa permeable para muy bajo desarrollo de bafio de fusion
parcial (<1%) y el magma es expulsado continuamente desde el residuo y acumulado.
Determinaciones experimentales muestran que lherzolitas no deformadas se vuelven
permeables con el 2-3% de fusion parcial.
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Capitulo 11
Rocas pluténicas

Introduccion

Las rocas plutonicas son principalmente graniticas y granodioriticas, aunque se incluyen
tipos mas maficos como tonalitas, dioritas y gabros que ocurren en cantidades menores y en
conjunto constituyen el 78% en volumen de la corteza. Fabricas de crecimiento secuencial
indican cristalizacion lenta en profundidad a partir de fundidos. La forma, tamafio y fabrica
interna de los plutones varfan ampliamente dependiendo de factores tales como composicion
y volumen de magma, estructura de la roca de campo, profundidad y mecanismos de
emplazamiento en relacién con los procesos tectonicos.

Las rocas graniticas son volumétricamente insignificantes en las regiones oceanicas del
globo, donde la corteza es delgada y de composicion basaltica. Las rocas dioriticas y algunos
granitos ocurren localmente en areas antiguas de islas, tales como las Antillas Mayores del
Caribe, donde los datos geofisicos indican una corteza gruesa y sialica.

Los mayores volimenes de rocas graniticas, ocurren a lo largo de los margenes
continentales activos, donde la litosfera oceanica ha sido subductada por debajo de corteza
continental. p.¢j. Los Andes. Estos cinturones magmaticos forman batolitos que a su vez
comprenden a cientos de plutones individuales, cuyo origen estarfa relacionado con los
procesos que ocurren durante la subduccion.

Prueba de la existencia de volimenes importante de magma granitico en la corteza
superior, es evidenciada por la ocurrencia de vastos depdsitos piroclasticos (vidrio-cristal),
asociados en calderas volcanicas complejas. Estas caracterfsticas indican la existencia de
camaras magmaticas someras de gran volumen. En zonas donde las rocas volcanicas han
sido erosionadas, se pasa gradualmente a las rocas pluténicas que constituyen sus raices. Los
complejos anulares epizonales, proveen un eslabon genético entre las calderas de ignimbritas
y los plutones graniticos fuertemente erosionados.

Categorias de Granitos

La experiencia muestra que es posible reconocer distintos grupos de rocas graniticas,
que pueden ser categorizados segun distintos patrones, que permiten su ordenamiento,
comparacién e integraciéon. Entre ellos se consideran: las clasificaciones modales, las
asociaciones de rocas, la fuente segin los caracteres geoquimicos y el ambiente tecténico.

Lo mas facilmente observable en las rocas graniticas son las diferencias en la mineralogfa
y variacién de la moda, los que pueden ser relacionados con la naturaleza de los xenolitos y
caracteristicas texturales. Aqui se utiliza la clasificacion mineraldgica clasica aconsejada por la
Subcomisién de Rocas Igneas de la IUGS, de LeMaitre (1989) y que hemos desarrollado en
el Capitulo II. Esta permite reconocer un marcado contraste entre la asociacion tonalitica,
caracteristica de los cinturones moviles mesozoicos del borde Pacifico de Sud-América y la
asociacion granitica peraluminosa que domina en el Lachland fold belt de Australia y en el
Area Batolitica Central de las Sierras Pampeanas Noroccidentales de la Argentina. No s6lo
el contenido de biotita-hornblenda y magnetita, contrastan con el contenido de dos micas
e ilmenita de los ultimos, sino también las texturas. Por otra parte, la asociacion de granitos
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calco-alcalinos con skarns de Mo y pérfiros de Cu, contrastan con los granitos peraluminosos
con greisens de Sn, turmalinizacién y caolinizacién hidrotermal. Ambas asociaciones a su
vez, son diferentes a los granitos que contienen anfiboles y piroxenos alcalinos, tipicos de los
granitos peralcalinos y sienitas, con su riqueza en tierras raras y flior.

Por otra parte, es a través de un particular sentido de la escuela australiana de investigacion
en este campo (Chappell y White 1974, 1977; Hine et al. 1978; White 1979) que el amplio
rango de parametros geoquimicos ha servido para definir tipos especificos de granito, en
relacion con la fuente. Dos son de particular importancia: el tipo-I (igneo) correspondiente
a la asociacion tonalitas de biotita-hornblenda y el tipo-S (sedimentario) que corresponde a
la asociacién de granitos de dos micas. Las particularidades quimicas indican diferencias de
las fuentes. Los granitoides derivados de un “parent magma” necesariamente contrastan con
aquellos derivados de rocas que previamente han pasado a través de un ciclo de alteracion el
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cual cambia las relaciones entre dlcalis, Ca y Al y entre Fe”” y Fe”. Por otra parte, de acuerdo
a Holliday et al. (1981) el desarrollo de peraluminosidad presenta evidencias isotdpicas que
apoyan la fusién y asimilacion de rocas corticales recicladas.

Dicha clasificacion se ha extendido (White 1979) adoptando los prefijos “A” (Loiselle y
Wones 1979) para los granitos alcalinos anorogénicos, y “M” para los plagiogranitos calco-
alcalinos de los arcos de islas oceanicas, los cuales gradan a tipo-I cordillerano, representados
por la asociaciéon de gabros-dioritas cuarzosas y tonalitas de bordes continentales activos.
Estas serfan diferentes al tipo-I (Caledoniano) el cual esta representado por granodioritas
y granitos post-orogénicos correspondientes a regimenes de alzamiento. En marcado
contraste, el tipo-S refleja a los granitos de asociaciones peraluminosas, intracratonicas y
cinturones plegados de colision continental, y el tipo-A que incluye a los granitos alcalinos,
de cinturones plegados estabilizados, los cratones engrosados y los rifts.

Por supuesto “tipo” en este sentido geoquimico sélo identifica rocas fuente, pero puede
ser gufa para el ambiente geotectonico. Asi el tipo-M, puede ser modelado desde un magma
parental derivado directamente del manto o desde la corteza ocednica subductada debajo
de arcos volcanicos, mientras que el similar tipo-I es mas conocido como derivado, de
materiales primarios refundidos, bajo las placas de corteza continental en margenes de placas
convergentes océano-continente. El tipo-S caracteriza a zonas de colision continental e
intracratonicas, cinturones ductiles de cizalla, donde la corteza es suficientemente engrosada
tectonicamente, para causar temperaturas suficientemente altas que llegan a producir la
fusion parcial cortical. El tipo-A representa tanto magmatismo asociado a rift de areas de
escudo y eventos magmaticos finales en cinturones orogénicos y puede derivar de material
fundido de una corteza inferior empobrecida, encima de diapiros de manto.

Hace tiempo que se ha establecido experimentalmente, que las paragénesis minerales de
los granitos incluyen cuarzo, feldespato potasico y plagioclasa, que representan al “sistema
granitico residual” (Fig. 11-1). Tales magmas residuales son productos posibles de diferentes
procesos de diferenciacion de cristales, liquidos o gases en fundidos derivados por fusion
parcial de sedimentos, rocas igneas o materiales del manto. Ellos también pueden representar
el estadio final de procesos metamorficos que involucran granitizacién y su movilizacion. Sin
embargo se debe pensar quela roca resultante de cada proceso, debe contener alguna indicacion
especial de la fuente, en relaciéon al ambiente geotecténico especifico de generacion. La
caracteristica mas importante es la propia composicion granitica. Hay granitos, estrictamente
plagiogranitos, que ocurren en volimenes pequefios en asociacion con basaltos y gabros en
areas de islas oceanicas. Por otra parte, las rocas graniticas en general estain genéticamente
asociadas con la corteza continental y son caracteristicas de los cinturones moviles, pero
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Fig.11-1. Sistema granitico proyectado desde el vértice de la anortita, con los componentes albita-ortosa-cuarzo y
con diferentes proporciones de anortita. La composicion del eutéctico E deriva con la disminucién de la relacion
ab/an, y la temperatura se incrementa en 30°C (von Platen 1965).

no es facil decidir, si es una consecuencia directa de la composicion especial de su corteza
o simplemente de un unico régimen de temperatura-profundidad establecida cuando la
corteza continental estd engrosada en los cinturones orogénicos. Thorpe y Francis (1979)
encontraron que el espesor cortical determina esencialmente la variacién de la composicion
de las andesitas andinas. Entonces podria ser, que el espesor sea un factor esencial en relacion
con sus analogos pluténicos y explicarfa porque los arcos de islas maduras, desarrollan un
extenso plutonismo.

En la actualidad sigue habiendo discusiones, sobre la interrelacién manto-corteza en el
origen de los granitoides, solamente oscurecido por la falta de conocimiento de la corteza
profunda y del manto superior. Hay consenso de que el manto es el proveedor de la energfa
térmica, pero estarfa raramente involucrado en forma directa. Los granitoides representan
fundidos derivados, tanto de una fraccién separada tempranamente bajo de la corteza o
desde rocas igneas, metamorficas o sedimentos dentro de la propia corteza.

Por todo esto los granitos pueden ser clasificados, por sus relaciones con el entorno
geologico, por sus caracteres propios (quimicos, mineraldgicos y petrograficos) y por el
ambiente tectonico en el cual se han emplazado.

Parametros geoquimicos

La manera mas generalizada para caracterizar a los granitos es en base a parametros
geoquimicos, Chappell y White (1980) han asentado su clasificacion de granitos en base al
rango total de SiO, y la depresién de Na y Ca, como muestra la relacion K/(Na+K), a la
relaciéon molecular de Al/(Na+K+Ca/2) y al estado de oxidacion que se expresa por Fe””/
(Fe” + Fe’). El dltimo es menos especifico, porque la fO, no es una funcién del estado de
oxidacion original de la roca generadora (Beckinsale 1971) y algunos cambios inevitablemente
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ocurren durante la evolucién magmatica que también pueden influir en los valores de 8180.

Muy populares son los diagramas de tierras raras y de multi-elementos, que pueden
identificar en forma bastante adecuada las rocas a partir de las cuales se habrian formado.
A esto se suma el uso de los is6topos como "*Nd/'"Nd, que se expresa en relacion a un
reservorio condritico estindar, en forma de unidades eNd.

Asimismo Ishihara (1977) y Takahashi et al. (1998), proponen una clasificacion
alternativa de los granitoides en tipo de magnetita y de tipo ilmenita, los cuales serfan una
consecuencia de diferencias de oxidacién y no es totalmente consonante con una division
basada fundamentalmente en el desarrollo de diferenciacién desde una fuente sedimentaria.

Tipo M Tipo | (Cordillerano) | Tipo | (Caleddnico) Tipo S Tipo A
Plagiogranito Tonalita varia de Granito- Granito homogéneo | Granito biotitico,
subordinado y diorita a granito y granodiorita asoc. | con alta SiOz con granito alcalino
gabro SiO; variable a dioritas y gabros y sienita
Hornblenda, biotita | Hornblenda-biotita, | Predomina bictita, | Moscovita, biotita Biotita verde.

y piroxeno magnetita y titanita | ilmenita y roja, ilmenita, Anfibol y piroxeno
magnetita monacita, granate, | alcalinos, astrofilita
cordierita
Feld.K microgréafico | Feld.K intersticial y | Feld.K intersticial e | Megacristales de Pertitas
intersticial xenomorfico invasivo, rico en Cz | Feld. K
Xenolitos igneos Xenolitos dioriticos, | Poblaciones mixtas | Xenolitos meta- Xenolitos

basicos representarian de xenolitos sedimentarios cogenéticos y
restitas magma basico
P — - All(Na+K+Ca/2)<1,1 | Al/(Na+K+ Cal2)~1 | Al/(Na+K+Ca/2)=1,2 | Peralcalino con F
*Sr/Sr - 0,704 <0,706 >0,705 <0,709 ~0,708 0,703 -0,712
Pequenos plutones | Batolitos multiples y | Complejos Batolitos, plutones y | Complejos de
de cz-diorita y lineales con dispersos y filones capa caldera centrales,
gabro alineacion de aislados de multiples volumen pequefio
calderas plutones y filones | cominmente
compuestas capa multiples diapiros
Volcanismo de Asociacion con Asociados con Asoc. con lavas Asoc. lavas
arco de islas andesitas y dacitas | basalto-andesita. | cordieriticas alcalinas/ calderas
Plutonismo de Plutonismo Plutonismo de Plutonismo Plutonismo de

corta duracion
sostenido

episodico de larga
duracion

corta duracion
sostenido, post-

sostenido duracion
moderada sin- a

corta duracién

cinematico post-cinematico

Arcos de islas Arco continental Alzamiento post- Colisién continental | Zonas post-
oceanicas marginal tipo cierre tipo tipo Hercinico y orogenicas o

Andino Caledoniano zonas cizalla ductil | anorogénicas
Pliegues abiertos, | Movimiento vertical, | Fallas de rumbo e | Gran acortamiento, | Domamiento y
metamorfismo poco acortamiento. | inversas. Met. Met. de baja Py fallamiento
soterramiento Met. soterramiento | Retrégrado bajo grado distensivo
Mineralizacion de | Mineralizacion de Mineralizacion Mineralizacion Wy | Columbita,

porfiros de Cu y Au

pérfiros de Cu y Mo

importante rara

Sn en greisen

casiterita, fluorita

Tabla 11-1. Clasificiacién alfabética de los Granitos (Pitcher 1983).

Diferentes origenes pueden ser detectados utilizando la variable concentracion de

elementos de tierras raras y las relaciones de is6topos, en especial las relaciones iniciales
¥St/%St, que han sido modelados con valores >0,706 pata rocas detivadas de sedimentos,
mientras que para los derivados de rocas mantélicas, los valores son <0,706.

Hay pocas localidades donde, el caracter distintivo de origen sedimentario del tipo-S,
ha sido tan bien documentado y demostrado como en el SE de Australia (White y Chappell
1974; Hine et al. 1979). Los granitos de tipo-S de Lachlan Fold Belt, petrograficamente son
diferentes de los granitos leucocraticos comunes de dos micas.

Por otra parte los granitos de tipo-I, se clasifican como temprano a sin-colisional, con
composicion metaluminosa y se forman en una etapa temprana de acortamiento cortical y
apilamiento que se corresponde con los granitos Andinos. En contraste los tipo-1, tardio
post-colisionales, son calco-alcalinos, ricos en potasio, se forman durante el levantamiento,
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extension y fallamiento strike slip y corresponden a los Granitos Caledénicos, del Silarico
de las Islas Britanicas. Estos granitos tipo-I Caledonianos, contrastan en composicion y
contexto con los granitos tipo-I de los Andes, como subtipos separados (Tabla 11-1).

Cinturon batolitico mesozoico andino

El batolito de la Costa de Pera (Pitcher, 1974, 1986), se desarroll6 en un periodo de 80
Ma, mostrando un gradiente composicional desde intrusiones tempranas de diorita-gabro
a granitos tardios. Dentro de esta secuencia, hay variaciones composicionales ritmicas que
reflejarfan procesos de diversificacion proximos al nivel de emplazamiento final. En el norte
de Chile McNutt et al. (1975) establecen que los plutones se hacen mas jovenes en direccion
al este. Esta migracion del plutonismo se correlaciona con la subduccién de la litosfera
oceanica debajo del continente. La generaciéon de magma comienza proxima a la costa en
regiones someras de la placa descendente, produciéndose magmas con relaciones iniciales
de Sr bastante uniformes. L.os magmas subsecuentes se producen a mayor profundidad,
continente adentro, reflejando incremento de fundidos mantélicos junto con sedimentos
marinos subductados o corteza sialica inferior, mas ricos en componentes radiogénicos.

La tecténica de placas provee una forma aceptada para explicar la generacién de los
batolitos graniticos, que estarfan intimamente relacionados a procesos de consumicién de
bordes de placas. LLos batolitos circum-Pacificos muestran las siguientes caracterfsticas:

1) Son cuerpos alargados, desarrollados paralelamente al limite de subduccién de las
placas.

2) Son compuestos, formados por plutones distintos que se agrupan, p.¢j. el batolito de
Sierra Nevada, contiene mas de 200 plutones separados, al igual que el batolito de la costa
del Peru.

3) La composicién petrografica global es intermedia. El batolito del S de California esta
formado por mas de un 84% de granodiorita-tonalita.

4) Los granitoides se asocian con rocas volcanicas, que predatan la actividad plutonica
(Grupo Chotyoi; Sistema de Famatina, Fm. Las Planchadas.)

5) El vulcanismo es generalmente menos rico en silice, que las rocas pluténicas
subyacentes.

6) La relacion inicial ¥St/%8t, es baja indicando que rocas primitivas estan involucradas
en su origen y en el ascenso, asimilando importantes volimenes de rocas sedimentarias de
caja.

7) El orden de intrusion es generalmente de gabros a granitos.

Elementos Trazas caracteristicos de los Granitos

Un factor de normalizacién apropiado para la composicion granitica con valores de
SiO, proximos al 70%, es un “hipotético granito de dorsal ocednica” (ORG), calculado
como el producto de la cristalizacion fraccionada promedio de un MORB-N. El orden de
los elementos se establece de acuerdo a su incompatibilidad relativa durante la génesis del
MORB (que se incrementa de Yb a Rb y IK,O). Los patrones tienen valores normalizados
préoximos a uno para la mayorfa de los elementos y exhiben fuertes anomalias negativas de
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Fig. 11-2. Diagrama petrogenético multicatiénico R1 (4Si-11(Na+K)-2(Fe+Ti) vs. R2 (6Ca+2Mg+Al) de Batchelor
y Bowden (1985).

K,O y Rb, perdidos en una fase volatil o por alteracion. Los elementos Rb, Y (Yb) y Nb (Ta)
son los mas efectivos para la discriminacion tecténica de los granitos.

LLa composicién normalizada representa a un granito que pudo haber sido: (1) derivado
por convecciéon del manto superior, no afectado por eventos de enriquecimiento del manto;
(2) derivado de un basalto por cristalizacion de plagioclasa-olivino-clinopiroxeno-magnetita;
(3) no afectado por fusion cortical, o asimilacion, o procesos con volatiles.
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Fig. 11-3. Diagramas Rb vs. Y+Nb y Nb vs. Y, para caracterizar los campos Syn-COLG, WPG, VAG, ORG (Pearce
et al. 1984)

Lainformacién sobre la aplicabilidad de elementos trazas seleccionados a la discriminacion
de granitos y sobre su sensibilidad a la cristalizacién fraccionada, es proporcionada por
diagramas de variacion de “Elementos trazas — SiO,”, en los que:

i) E1' Y e Yb son mas abundantes en los MORB-N (basaltos de dorsales oceanicas
normales) y en WPG (granitos de intraplaca), comparados con los VAG (granitos de arcos
volcanicos), para valores de SiO, (56 — 80%.)

ii) El Rb es buen discriminante, entre ORG (granitos de dorsales oceanicas) y WPG;
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y entre VAG y syn-COLG (granitos de sin-colisién). En este diagrama, los granitos post-
orogénicos se sobreponen a los campos de VAG vy sin-orogénicos.

iif) E1 Nb y Ta estan mas enriquecidos en los WPG que en otros tipos de granitos. Las
excepciones son granitos de intraplaca, intruidos en areas de litosfera continental atenuada,
que se sobrepone con otros tipos de granitos.

iv) Los diagramas de Y — Nb, e Yb — Ta, son independientes de la alteracién y permiten
la separacion de los VAG y WPG, que no puede ser lograda solo por Y, Nb, Yb o Ta. La
discriminacién entre WPG y ORG es oscurecida por una zona de superposicion entre los
WPG de la litésfera continental atenuada y los ORG de segmentos de dorsales anémalas.
La discriminacion entre VAG y sin-COLG es buena en el diagrama Yb — Ta y mejora en el
diagrama Y — Nb. La inclusion del Rb, separa los VAG de los sin-COLG y los ORG de los
WPG. Por otra parte, un eje diagonal en el espacio Nb — Y, es efectivo para separar VAG de
WPG. El diagrama equivalente, Rb (Yb + Ta), muestra discriminacion similar.

Caracterizacion segun participacion del manto y corteza

Los granitoides se forman en la corteza y también con participaciéon del manto. La
existencia de plagiogranitos oceanicos y de granitos alcalinos, sugieren que la presencia de
corteza continental no es unica en la génesis de ciertos tipos de granitoides, donde el manto
superior es la tnica fuente. Otros granitoides no se originan exclusivamente en el manto
superior ni en la corteza continental. L.a mayorfa de los granitoides orogénicos se originan en
la interfase, e involucra componentes de corteza y manto, todas estas posibilidades quedan
expresadas en la clasificacion de Barbarin (1999).

La geoquimica de los elementos mayores, reflejan la petrogénesis de tres grupos de
granitoides (Tabla 11-2). 1) Los que son de origen orogénico cortical, con caracteres calco-
alcalinos y peraluminosos y comprende a los granitos MPG (granitoides peraluminosos
con moscovita) y los CPG (granitoides peraluminosos con cordierita). 2) los granitoides
orogénicos hibridos, de origen mixto, derivados de manto y corteza. Comprende a los granitos
calco-alcalinos y metaluminosos, que involucra a los KCG (granitoides calco-alcalinos ricos
en potasio) y a los ACG (granitoides calco-alcalinos con anfibol). El grupo KCG es de
origen mixto en ambientes de régimen transicional; mientras que los ACG responden a un
régimen de subduccion. 3) A los granitos mantélicos se los denomina ATG (granitoides de
arco tolefticos) y se relacionan a subduccion. A los granitoides toleiticos derivados del manto
en las dorsales medio-oceanicas se los denomina RTG (granitoides toleiticos de dorsal).
Mientras que los derivados del manto en areas continentales de distension, son alcalinos a
peralcalinos, PAG (granitoides alcalinos-peralcalinos).

Tipos de Granitoides Origen Ambiente
Geodinamico
Granitoide peraluminosos con moscovita MPG | CORTICALES
COLISION
Granitoides peraluminosos con cordierita CPG | Peraluminosos CONTINENTAL
Granitoides calce-alcalinos ricos en K (alto K | KCG | MIXTOS REGIMEN
y bajo Ca) (Corteza+Manto) TRANSICIONAL
Granitoides calco-alcalinos con anfibol (bajo | ACG Metalumlnc_asos Y
Ky alto Ca) calco-alcalinos SUBDUCCION
Granitoides arcos toleiticos ATG | MANTELICOS
Granitoides de dorsales oceanicas toleiticos | RTG | MANTELICOS DISTENCION
OCEANICA
Granitoides alcalinos peralcalinos PAG | MANTELICOS RIFT CONTINENTAL

Tabla 11-2. Clasificacién granitos (Barbarin 1999)
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Los granitoides corticales son productos de fusién de material cortical debido a
engrosamiento tectonico de la corteza continental en un cinturén orogénico y corresponden
a ambientes de colision continental. El manto superior puede proveer los materiales para
los granitoides hibridos y ciertamente el calor necesario para fundir la base de la corteza.
Los granitos derivados del manto superior son el resultado de extremo fraccionamiento de
magmas basicos derivados del mismo.

Granitos en zonas de colision continente-continente

Ejemplos de colision continente-continente antiguos son los orégenos del Hercinico
(Paleozoico) del sur de Europa y de Grenville (Proterozoico) en el este de Canada. En tiempos
mas recientes (~55 Ma), la convergencia de las placas de Africa y Europa formaron los Alpes
y la colision de las placas de la India y Asia, formaron las montafias del Himalaya y la meseta
del Tibet, hacia el norte en la placa asiatica. Para esta colision se estima un acortamiento
cortical de 1000-1500 km con una corteza continental de 80 km de espesor, que participaron
en la colision. Un arco volcanico se formé antes de la colisién continente-continente pero fue
extinguido por subduccién de corteza oceanica, por lo que no hay rocas volcanicas que estén
directamente asociadas con la colisién. Asimismo, lavas maficas potasicas y localmente riolitas
peraluminosas (<13 Ma) ocurren en el Plateau del Tibet y estarfan relacionadas a tectonismo
extensional, bajo estas masas gravitacionalmente inestables. En el Mioceno temprano (~20
Ma) el magmatismo en el orégeno del Himalaya esta representado por enjambres de diques,
cuerpos intrusivos irregulares y plutones graniticos, que forman una cadena de intrusiones de
aproximadamente 2000 km a lo largo de los Altos Himalayas. Estas rocas son leuco-granitos
de tipo-S, compuestos por asociaciones peraluminosas, con cuarzo (31%), feldespato alcalino
(22%), plagioclasa sédica (35%), moscovita (9%) y biotita (2%), mas turmalina-moscovita.
Granate de Mn-Fe, circon, monacita y apatita son accesorios comunes. Los leucogranitos de
dos micas han experimentado deformaciéon metamorfica subsolida, mientras que los granitos
de moscovita-turmalina que los cortan, no estan foliados. Los leucogranitos son la base de
una espesa secuencia altamente deformada de rocas sedimentarias y magmaticas (gneises
y migmatitas de cuarzo-feldespato, mica y sillimanita) de edad Precambrica a Paleozoica
inferior, recubierta por espesas secuencias de rocas metasedimentarias.

Los magmas que dieron origen a los leucogranitos peraluminosos estuvieron préximos al
minimo de temperatura (aprox. 700°C) y corresponden a fundidos parciales de rocas meta-
sedimentarias micaceas, sin componentes de manto. Los datos son:

1. Las relaciones isotopicas de los granitos (*’St/*Sr = 0,73 — 0,83; "*Nd/"Nd = 0,5121
—0,5118; 850 = 9 - 14%0) corresponden a gneises cuarzo-feldespaticos miciceos.

2. No hay rocas magmaticas asociadas, que tengan componentes del manto.

3. Los fundidos parciales de cuarzo-feldespato-mica, son similares a los obtenidos
por experimentos en condiciones sub-saturadas de agua (fusién por deshidratacion). Bajo
condiciones de saturaciéon en agua, los fundidos parciales disuelven gran volumen de
plagioclasa sodica de la roca fuente, que tienen alta relacién Na/K, St/Rb y St/Ba y que
corresponden a fundidos trondhjemiticos, distintos a los leucogranitos del Himalaya. No
obstante, algunas variaciones en la fugacidad de oxigeno en la fuente es evidenciada por la
variable relacion entre turmalina/biotita. La turmalina se estabiliza para bajas concentraciones
de agua y la biotita para altas concentraciones. Las rocas fuentes del Himalaya son grauvacas
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con boro (<16 ppm) y lutitas con boro (~100 ppm), en comparaciéon con los 225 ppm
de B de los leucogranitos. Ambas pueden ser fuentes, dependiendo de los coeficientes de
distribucion y el grado de fusion parcial.

La anatéxis pudo haber sido activada por liberacién de fluidos acuosos desde la base
caliente de rocas de los Bajos Himalayas, como gneises emplazados sobre la Falla Principal
Central, que pudo haber dado origen a fundidos saturados en agua. Por otra parte, si
prevaleci6 la fusiéon parcial subsaturada en agua (deshidratacion), ésta podria haber sido
causada por calentamiento a lo largo de la falla de cizalla, o por descompresion de corteza
gruesa y caliente.
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Fig. 11-4. Esquema de formacién de granitos en los Himalayas. (Modificado de France - Lanord y Le Fort 1988).

Granitos Tipo A

El ambiente tecténico en los cuales se generan los granitos tipo-A, corresponde a areas
continentales de extension (rift), de areas de intraplaca y cratones estables. Algunos granitos
de tipo-A ocurren como post-orogénicos o post-colisionales, pero estas categorias se
refieren al tiempo de intrusién, mas que a un régimen tecténico especifico.
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Fig. 11-5. Diagrama Yb/Ta vs.Y/Nb, que separa los diferentes tipos de rocas igneas.
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Los ejemplos de granitos tipo-A son comunes en todo el mundo desde el Proterozoico-
medio (1,4 — 1,1 Ga), traquitas Pérmicas per-alcalinas (porfiros rémbicos) del graben de
Oslo en Noruega. Las intrusiones de sieno-granitos Jurasicos de White Mountains de New
Hampshire (incluye los anillos complejos de una caldera profundamente erosionada) y
muchas rocas volcanicas silicicas Cenozoicas del oeste de Estados Unidos. Este tipo de rocas
también estan desarrolladas en el Cretacido del norte de Argentina, formando los plutones
de Rangel y Tusaquillas, en un ambiente distensivo.

Bases de QOrigen
clasificacion Cortical Mixto Manto
Nomenclatura | Shand (1943) Peraluminosos Metaluminosos Alcalinos
quimica Lacroix(1933) Calco-alcalina- Calco-alcalinas Alcalinas
peraluminosa
Mineralégico | Lameyre (1980) Leucogranitos Serie calco-alcalina Serie Serie
QAP Lameyre & (fusion cortical) (Alto- medio- bajo-K) | Toleitica | peralcalina
Bowden (1982)
Oxidos Ishihara (1977) Serie limenita Serie Magnetita
opacos
Chappell & White Tipo-S Tipo-l Tipo-M Tipo-A
Geoquimica | (1974, 1983).
(elementos | Collins ef al.
mayores) (1982). Whalen
et al. (1987)

Geoquimica | Pearce et al. Granitos colision (COLG) VAG ORG WPG
(elementos (1984) Sintectonico Tardiotectonico
trazas)
Ambiente Pitcher (1983, Tipo Hercinico Caledoniano Andino | Pacifico W | Nigeria
tectonico 1987)
Clasificacién de Barbarin (1999) MPG | CPG | KCG | ACG-ATG | RTG | PAG

Tabla 11-3. Clasificacién petrogenética comparativa de los granitos segin varios autores.

Las temperaturas de los magmas son elevadas, cominmente >900° C, en comparacion
los ~800° C de los magmas de arco. La baja fugacidad de agua es tipica, siendo comunes
las pertitas hipersolvus en los feldespatos de los granitos y los minerales maficos anhidros
tienen amplio desarrollo. Una serie de reaccion discontinua en la cual la cristalizacion de
minerales maficos esta limitada a los fundidos residuales préximos al solidus es de olivino
fayalitico-hedenbergita (clino-piroxeno)-ferrohastingsita (anfibol)-annita (biotita-Fe). Otros
magmas alcalinos pueden cristalizar riebeckita-arfvedsonita (anfiboles Na-Fe) y aegirina
(clino-piroxena-Na-Fe). Aunque el minimo ternario (Fig. 11-1) de las rocas graniticas de
arco y de colision, los granitoides de tipo-A, incluyen sienitas ricas en feldespatos alcalinos,
cuarzo-sienitas y granitos con feldespato alcalino. Estas rocas faneriticas estan relacionadas
espacial, temporal y genéticamente con rocas extrusivas de composicion similar, en especial
traquitas y riolitas. Una asociacion recurrente de los granitos tipo-A, es con toleitas y rocas
maficas alcalinas.

Petrogénesis

Los magmas de tipo-A parecen ser poligenéticos, no hay un tnico proceso que genera a
todos ellos. El fraccionamiento del calcio de plagioclasas ricas en Al, desde un magma madre
basaltico ligeramente alcalino, ha sido invocado como productor de magmas residuales
peralcalinos. Sin embargo, Rb y Cs no son tan altos como se esperarfa en todos los casos
y la cristalizacion de plagioclasas calcicas deberfa producirse mas en un magma hidratado,
que en un tipico magma de tipo-A de faja fugacidad de agua. El salto composicional
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(bimodalidad) entre rocas félsicas y maficas en muchas localidades es dificil de reconciliar
con el fraccionamiento, el cual tenderfa a un campo continuo de magmas derivados de
composicion intermedia.

Las relaciones Y/Nb y Yb/Ta (Fig. 11-5) indican la presencia de componentes de manto
y de corteza continental en las rocas félsicas de tipo-A. Muchas caen en el campo de los
basaltos de islas ocednicas y otras lo hacen en la tendencia de corteza continental. Y adn
algunas lo hacen entre basaltos de arcos de islas y corteza continental.

Los componentes del manto podrian derivar de basaltos de islas oceanicas, con signatura
de pluma que fueron hospedadas en la corteza continental inferior o subplacados debajo de
ella. Durante el magmatismo, los basaltos intruidos tempranamente pueden ser parcialmente
fundidos por intrusiones posteriores, constituyendo un importante mecanismo en la
generacion de magmas de tipo-A.

OROGENICO TRANSICIONAL ANOROGENICO
Arco islas Margen Colision Levantamiento/ Rift continental.
oceanicas continental continental colapso post- Punto caliente
activo orogénico
\ ! 1 |
""-\-.‘___ﬂnsﬁﬂer,c‘;e-u',gu ___-\""‘--§_/'ﬁ" analexite
‘B - batch-mel
Geoquimica | Calc-alc > tol. | Calc-alc. Tipo-l | Calc-alc. Calc-alc. Tipos-ly | Alcal, Tipo-A Per-
Tipo-M e I-M = Tipo-S Tipo-S S (Tipo-A) Met-Al. | alcal.
hidridos Met-Al. a Per-Al | Per-Al. a Per-Al.
Met-Al.
Tipos de Cz-diorita en Tonalit- granod | Leucogranito y | Granod. + diorita- | Granito-sienita +
rocas arco maduro > granito- gabro | migmatitas gabro. Bimodal diorita-gabro
Minerales Hbl>bi Hbl, bi Bi, mu, hbl, Hbl=bi Hbl, bi, aegir,
grt, Sil-Al, crd. fayal, rieb, arfved.
Volcanismo Basalto arco Andesita y ausente Basalto y riolita Lavas alcalinas y
islas a andesit | dacita tobas
Ejemplos Bougainville, Batolitos Manaslu y Plutones tardio Complejos de
islas Solomon | Cordillera de los | Lhotse, Nepal | Caledénicos Nigeria. Pluton
Andes Inglaterra Rangel
Origen Fusion parcial | Fusion parcial Fusion parcial | Fusion parcial de Fusion parcial de
de manto de manto con de corteza corteza infy manto ylo corteza
corteza reciclada media+ manto inf. anhidra
Mecanismos | Subduccion, transferencia de Engrosamient | Calor cortical + Punto caliente y/o
de fusion calor y fluidos hacia arriba que otecténico + | mantélico (ascen. | ascenso del
disuelven minerales de la loza. calor radiogén. | Astendsfera) manto

Tabla 11-4. Clasificacién geotecténica de los granitos. (Modificado de Pitcher 1993).

Por ejemplo Collins et al. (1982) postulan una generacion de magma desde una fuente
que estuvo sujeta previamente a fusion por deshidratacién dejando un residuo que contiene
F y Cl en biotitas y anfiboles. Sin embargo otros petrélogos piensan que el residuo cristalino
después de la fusion y deshidratacion es incapaz de producir fundidos parciales félsicos
adicionales. Patifio Douce (1997) expresa que para alta temperatura de anatéxis en la corteza
somera (P < 4 kbar) las rocas fuentes del arco contienen solo cantidades limitadas de biotita
y anfibol produciendo fundidos con composicion de elementos mayores similares a los
granitoides de tipo-A, razén por la que el residuo es de plagioclasas cilcicas y orto-piroxeno.
Los fundidos parciales contendrian todo el F y Cl desde la fuente que tiene altas relaciones
de Ga/Al (el Ga es incompatible en los minerales residuales), Fe/Mg, K/Na, y Na + K)/
Ca, pero son bajos en elementos compatibles como Ca, Sr y Eu. Bajos en Ni, Cry Co y el
fundido refleja bajas concentraciones en la fuente. Sin embargo, la fusion parcial de rocas
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de arco debetia dar una anomalia negativa de Nb-Ta y la relacion Rb/Nb debetia ser alta,
ninguna de estas caracteristicas se observa en las rocas félsicas de tipo-A.

Clasificacion geotectonica de los granites

Numerosos investigadores sostienen que la clasificaciéon de los granitos segun el
ambiente tecténico, es mas adecuada que la clasificacion alfabética. La Tabla 11-4, muestra
esta clasificacion que ha sido modificada de Pitcher (1983, 1993), Barbarin (1990) y de Winter
(2001). Aunque las clasificaciones quimicas proveen a los investigadores algunos critetios
para poder caracterizar la fuente de los materiales, una clasificaciéon basada en el ambiente
tecténico, provee a los estudiosos, las razones y donde estos se han formado. Asimismo
pone en evidencia la continuidad entre los procesos geoldgicos y la generaciéon magmatica,
rompiendo un poco esa estructura en compartimiento, a lo que somos tan afectos.

La Tabla 11-4 muestra que los granitos ocurren en diferentes ambientes, que pueden ser
groseramente agrupados en: orogénicos y anorogénicos. Los Orogénicos: estan claramente
definidos, como los que resultan de la formaciéon de montafas, resultantes de esfuerzos
compresivos asociados con la subduccion. Los Anorogénicos: se refieren al magmatismo de
intraplaca, o de bordes de placas distensivas. Los Post-orogénicos: son mas dificultosos de
clasificar, porque sin orogenia ellos no se habrfan formado, por lo que intruyen después de un
evento orogénico. Por esta razon han sido clasificados como orogénicos por algunos autores
y anorogénicos por otros. Aunque algunos autores los llaman Transicionales, por tener
ciertos aspectos que pertenecen a ambas categorias. Esto no quiere decir que los granitoides
transicionales deben ocurrir entre los eventos magmaticos orogénicos y anorogénico, aunque
esto muchas veces tiene lugar.

Pegmatitas

Las pegmatitas se definen como rocas {gneas de grano variable pero generalmente muy
grueso, usualmente de composicion granitica. La textura pegmatitica se refiere a rocas
cuarzo-feldespaticas de grano muy grueso. El tamafio de los grandes cristales indica “baja
relacion de nucleacién” en un ambiente que conduce a la formacién de grandes cristales.
Este ambiente corresponde a estadios tardios de magmas graniticos, ricos en agua, durante
el cual evolucionan en fracturas dilatadas o en alguna estructura favorable de la cimara
magmatica. También pueden ser de composiciones granodioriticas, tonaliticas, sieniticas,
gabricas y tienden a estar enriquecidos en elementos raros.

La gran diversidad de pegmatitas hace dificil definirlas en términos adecuados y simples.
Son siempre de grano grueso (algunas veces extremadamente) y por lo general con tamafio
de grano irregular, en comparaciéon con las rocas pluténicas de composicion similar. La
presencia de intercrecimientos graficos, por lo general de microclino-cuarzo y el desarrollo
local de cavidades recubiertas de cristales, son rasgos tipicos. L.a mayor parte de las pegmatitas
son mineralégica y quimicamente similares al granito, pues sus componentes principales son
cuarzo, microclino y plagioclasa sodica, junto a micas y minerales accesorios, que pueden
tener importancia econémica como, turmalina, apatito, titanita, monacita, circon, fluorita,
etc. Los equivalentes pegmatiticos de los gabros y dioritas, estan formados principalmente
por hornblenda y plagioclasa, son mucho mas raras. Pegmatitas graniticas también se forman
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en sistemas anatécticos, metasomaticos e hidrotermales.

Los minerales maficos comunes en las pegmatitas son hidratados, micas en las pegmatitas
acidas y anfiboles en las variedades mas basicas. La presencia de minerales que contienen P, I
ClL S, B, etc., en las pegmatitas mineralégicamente complejas indica que las sustancias volatiles
han desempefiado un papel esencial en su origen. Otra caracteristica de las pegmatitas de
mayor complejidad, es la concentracion elevada de elementos como: Li, Be, Mo, W, Th, Zr,
Sn, Ta, Nb, etc., que no pertenecen a la categoria de constituyentes volatiles pero que forman
cloruros y fluoruros con puntos de ebullicién mas bajos, que los de las correspondientes sales
de Cu, Pb, Zn, etc., que s6lo se encuentran en pequefifsimas cantidades en las pegmatitas.
Generalmente constituyen enjambres de diques, filones o lentes, de desarrollo tardio, dentro
de los plutones granitoides o en sus bordes; o asimismo constituyen complejos migmatiticos
de desarrollo regional. En general se presentan en masas de pequefio tamafo. Las masas
individuales varfan desde pocos centimetros hasta decenas de metros. También son conocidas
masas mayores, que en algunos casos llegan a medir kilémetros de longitud y centenares de
metros de espesor.

Las pegmatitas con cuarzo libre, se dividen en dos clases: A) Las pegmatitas simples
formadas por cuarzo, feldespatos alcalinos, microclino y cantidades variables de plagioclasa
sodica y micas. La asociacién mineral es simple y los minerales accesorios son escasos o estan
ausentes (como en los granitos). Las aplitas estan caracterizadas por una fébrica de grano
fino constituida por minerales generalmente anhedrales a subhedrales, formando tipicamente
delgados diques de desarrollo tardio, dentro de los plutones graniticos y en su roca de caja. B)
Las pegmatitas complejas contienen, ademas de cuarzo, feldespatos y micas, minerales raros
en considerable abundancia y variedad como: lepidolita, espodumeno, turmalina, topacio,
casiterita, berilo, tantalita, columbita, zircon, uraninita, torita, apatito, ambligonita, etc.

La estructura zonal muy variable de las grandes masas de pegmatitas, hacen dificil calcular
la composicion global media de estas rocas. Las pegmatitas relacionadas con sienitas y sienitas
nefelinicas, son especialmente ricas en minerales de tierras raras (Ce, La, Y).

Petrogénesis

Las pegmatitas en las migmatitas de desarrollo regional, han sido interpretadas de diversa
manera; como productos de inyeccién magmatica (con o sin metasomatismo simultaneo),
como materiales expulsados de la roca huésped como resultado de fusioén parcial (anatéxis)
o como concentraciones de silice, alimina y alcalis, formadas por difusion idnica a través de
rocas solidas.

Asimismo como los plutones graniticos se han formado por intrusiéon de magmas acidos,
las pegmatitas asociadas se forman al final del ciclo igneo, por lo que muchas cortan al granito
predecesor, por lo se las interpreta como productos de la cristalizacion de magmas graniticos
acuosos, en sistemas cerrados, cuyas ultimas fracciones enriquecidas progresivamente en
agua, son concentradas hacia el interior del cuerpo, de manera que el nicleo representa la
etapa final de una cristalizacion en la que participa una fase acuosa gaseosa.

LLa concentracién en constituyentes volatiles como condicién necesatia para el desarrollo
de las pegmatitas, es atribuida al desarrollo de una fraccion liquida residual, de bajo punto de
fusion que se concentra en las etapas finales de la cristalizacién del magma acido. Esto sugiere
que tanto una fase acuosa gaseosa, como una mezcla fundida saturada en agua participarian
en la compleja evolucion de las pegmatitas.
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Fig. 11-6. Desarrollo de pegmatitas. A: Esquema de pegmatita de segregacion, que se ejemplifica en C (Granito
Capillitas). B: Esquema de desarrollo de pegmatita de inyeccion, con detalle en B de intercrecimiento de turmalina-
cuarzo y en D de una secuencia de inyeccién (Sierra de Mazan).

Elimportante desarrollo de intercrecimientos graficos de microclino y cuarzo, las rapidas
variaciones en la mineralogifa y del tamafio de grano, asi como la tendencia de desarrollo fibro-
radiado que presentan algunos minerales como la turmalina, evidencian que las pegmatitas
no cristalizan directamente de una mezcla fundida de la misma composicion. El cuadro de
evolucion corresponde mas bien, a una cristalizaciéon magmatica seguida de una secuencia
de substituciones, como las que ocurren en la formacion de filones metaliferos a partir de
soluciones acuosas diluidas o de gases acuosos.

Es facil comprender que un liquido residual pegmatitico tardio, debe ser rico en cuarzo y
feldespatos alcalinos en proporciones que se corresponden aproximadamente con el minimo
de fusion del sistema ortosa-albita-silice. También es de esperar, que en los residuos finales
del magma granitico se encuentren concentrados el agua y componentes volatiles como P,
E S, Cl, etc. asi como compuestos volatiles como SnCl,, FeCl,, etc. Hay sin embargo otros
elementos raros, caracteristicos de las pegmatitas, que no pertenecen a estas categotias, p. ¢j.
Be y Li, que se concentran en razén de que a las temperaturas de cristalizacién magmatica, por
tener diferencias notables en radio y carga i6nica, no reemplazan a los elementos comunes,
como los metales alcalinos, Ca, Mg, Fe, etc. que forman los minerales petrogenéticos comunes
de la fase fundida del magma.

Los feldespatos y cuarzo que cristalizan de una mezcla pegmatitica fundida no saturada
en agua, producen el aumento del contenido de H,O, pero dicho efecto puede ser anulado
parcial o totalmente por la cristalizacion de anfiboles y micas contenidos en la mezcla. Es de
esperar entonces que en ciertas circunstancias la fase fluida del magma pegmatitico, puede
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quedar saturado en agua, entonces se separa una segunda fase fluida con un contenido de
agua muy elevado y a altas temperaturas, este fluido puede ser gaseoso (en estado supercritico)
desde el momento de la separacién. Cuando la temperatura y la presién descienden por
debajo de los valores criticos de un fluido acuoso, éste puede separarse a su vez en dos fases
fluidas inmiscibles ricas en agua, una solucién acuosa y vapor de agua. Por lo tanto, es posible
que bajo ciertas condiciones dentro del campo de cristalizacion de las pegmatitas, pueden
coexistir fases cristalinas en equilibrio, con una mezcla silicatada fundida rica en agua, una
solucion acuosa diluida y una fase vapor rica en agua.

Una vez alcanzada la etapa en la cual coexisten los cristales, la mezcla fundida saturada
de agua y el gas acuoso, la cristalizacién ulterior es relativamente simple, como lo demuestra
el sistema Albita-Agua, que implica el intercambio de materiales entre las fases presentes a
medida que baja la temperatura. Cuando la permeabilidad de la roca de caja lo permite, la fase
gaseosa puede escapar en tanto que las fases liquida y cristalina quedan retenidas en contacto
mutuo. En un momento dado, las presiones respectivas sobre el liquido y el gas, pueden ser
muy diferentes. La posibilidad de que al descender la temperatura, continte formandose gas
como resultado del fenémeno del “segundo punto de ebullicién”, para lo que debe aumentar
la tensién de vapor del liquido (y equilibrarse con la presion de confinamiento) y al bajar la
temperatura, baja la tensién de vapor. Esto indicarfa que la formacién de cristales gigantes
en pegmatitas se produce generalmente en sistemas plutonicos profundos. En los sistemas
epizonales el aumento de la presién produce fracturas en las rocas de caja y la pérdida de
volatiles, por lo que se genera una rapida cristalizacién, con formacion de texturas apliticas.

Las pegmatitas pueden estar formadas, principalmente de cuarzo, microclino, mica,
plagioclasa sédica que han cristalizado durante las etapas magmaticas y pegmatitica y
pueden ser los tnicos minerales presentes o estar substituidos parcialmente por sucesivas
asociaciones minerales .

La estructura zonal caracteristica de muchas pegmatitas, es atribuida a la cristalizacién
durante la etapa pegmatitica, pero el desarrollo de masas de substitucion y relleno de grietas
de fractura que cruzan las estructuras zonales pertenecen a las etapas neumatolitica e
hidrotermal.

Se supone que cantidades pequefas de los componentes volatiles modifican de modo
sustancial el comportamiento de los bafios de fusion de silicatos. Como sus pesos moleculares
son bajos en comparacién con la mayorfa de los silicatos y éxidos, sus fracciones molares
pueden ser grandes a pesar de sus bajos porcentajes en peso. Elementos como el Cl, B
y I forman facilmente compuestos quimicos mucho mas volatiles y solubles en el agua
que los 6xidos y silicatos. Asimismo la viscosidad de los fundidos de silicatos disminuye
notablemente por la adicion de agua o flior, lo que es debido a la rotura de los enlaces Si-O-
Si, en presencia de OH y radicales I

Los recientes trabajos experimentales de London (2005) cuestionan muchos de los
conceptos vigentes sobre la interpretacion genética de las pegmatitas, con relacion a procesos
tales como “refinamiento constitucional” y “laminas de fundido limitantes”. También se
interpreta que las temperaturas, serfan mas bajas de lo que se crefa, p. ¢j. La pegmatita de
Tanco (USA) que es rica en litio, cristalizé como maximo a 450° C y la Little Three (USA)
registra 425° C en los margenes, y 375° C en la zona del nucleo y los fundidos pueden
persistir a temperaturas tan bajas como 260° C. Asimismo se han determinado temperaturas
maximas de 700° C en pegmatitas miaroliticas con cuarzo-espodumeno. El fundido granitico
fluidificado por “fluxes” (flujos) antes llamados volatiles, esta compuesto por I, B, P, H,0, los
cuales bajan las temperaturas de fusion y cristalizacion; pareciendo suprimir la nucleacion del
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cuarzo y feldespatos y bajando la viscosidad. También se cuestiona el tiempo de cristalizacion,
p- ¢j. La pegmatita Harding de 20 m de espesor, se habria enfriado totalmente en 3 a 4 meses.
La pegmatita de gemas Himalaya-San Diego, alcanzo su solidus en una (1) semana.
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Capitulo 12
Dorsales Oceanicas

Introduccion

Un mapa de las cuencas oceanicas muestra que los accidentes topograficos mas notables
corresponden a las Dorsales Medio Oceanicas (DMO), que forman crestas que se elevan de
1.000 a 3.000 m por encima del fondo oceanico que las rodea. Estas dorsales se desarrollan
en la parte media de las cuencas oceanicas mayores, con marcadas pendientes en ambos
flancos y alcanzan longitudes que en total exceden los 60.000 km (Fig, 12-1). Una particular
expresion del sistema de DMO lo constituye Islandia, que forma parte de la dorsal medio-
Atlantica. Asimismo, el fondo oceanico es cortado por centenares de fracturas que tienen un
patron casi paralelo entre si y se desarrollan aproximadamente normales al eje de la dorsal y
que se denominan fracturas de transformacion.
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Fig. 12-1. Distribucién del sistema de dorsales medio-oceanicas. Las velocidades de distensién y = convergencia es
proporcional a la longitud de los vectores (modificado de Wilson 1991).

Deacuerdo ala teorfa de las placas tectonicas las DMO (o margenes de placas constructivas
o aditivas), constituyen limites entre las placas en los que se genera litosfera oceanica (corteza
+ manto), en respuesta a la fusiéon parcial de lherzolita del manto, que tiene lugar por
descompresion adiabatica en una estrecha zona de ascenso de material caliente astenosférico.
La fusion parcial produce magma basaltico, que es intruido a través de fracturas tensionales
en zonas de pocos kilémetros de ancho en el eje de la dorsal. Las nuevas rocas generadas
pasan a formar parte de la corteza oceanica, siendo entonces transportadas hacia ambos
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lados de la dorsal por un proceso continuo de expansién del fondo oceanico, que tiene
velocidades entre 1-10 cm/afio. Como el tamafio de la Tierra es constante, la nueva litésfera
solo es creada en la cantidad que puede ser consumida por las zonas de subduccion. A través
del tiempo geoldgico una sucesion de cuencas oceanicas han sido creadas y cerradas. El
presente episodio de deriva continental y expansion del fondo oceanico, comenzé hace unos
200 Ma, con la apertura de los océanos Atlantico e Indico, los cuales siguen aumentando su
tamafio, con respecto al océano Pacifico que esta decreciendo.

Los basaltos de los fondos oceanicos tienen caracteristicas quimicas y petrologicas
distintivas y son los componentes mayores de la corteza oceanica. Estos basaltos han sido
llamados: basaltos submarinos, basaltos de fondo ocednico, basaltos abisales, basaltos de las
dorsales medio oceanicas (MORB). Los basaltos erupcionados a lo largo de segmentos de
dorsales topograficamente “normales” tienen diferencias isotopicas y de elementos trazas,
con los erupcionados a mayores alturas topograficas por encima de las dorsales como Islandia.
Por su parte Las Azores, Las Galapagos, Bouvet y Reunion, tienen afinidades con los basaltos
de las islas oceanicas (OIB), pero son casi indistinguibles de los MORB-N (normales) en
términos de petrografia, mineralogfa y elementos quimicos mayores.
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Fig. 12-2. Esquema hipotético de las dorsales medio-oceanicas, mostrando la estructura de la corteza oceanica, de
las ofiolitas y los procesos que darfan origen al magma basaltico.

Por debajo de una capa de sedimentos que se deposita por fuera del rift oceanico, las
siguientes litologfas pueden distinguirse hacia la profundidad:

1. Flujos de lava basalticos, cominmente pillows.

2. Diques de diabasas y basaltos.

3. Gabros masivos que se vuelven bandeados en profundidad gradando a cumulatos
ultramaficos bandeados que forma la cimara magmatica cortical.

4. Contactos localmente marcados con los cumulatos la peridotita del manto que tiene
temperaturas mas altas y fabrica de deformacion en estado sélido.

La percolacion del agua de mar dentro de las rocas basalticas fracturadas, las enfria y
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produce intensa alteraciéon o metamorfismo del fondo oceanico. Ademas, la litosfera en su
conjunto se enfrfa por conduccion calérica y a medida que se aleja del borde de acrecién, se
enfria y engrosa.

Naturaleza de la corteza oceanica

Los estudios paleomagnéticos, en la década del 60, revelaron la existencia de bandas
magnéticas sobre el fondo ocednico, que permitieron fundamentar la teorfa moderna de
tecténica de placas y la expansion del fondo oceanico. El campo magnético de la Tierra es
altamente variable e invierte su direccion periédicamente, durante el tiempo geoldgico, asi el
paleopolo norte se vuelve paleopolo sur y viceversa. El estudio detallado del fondo marino
permiti6 descubrir en el Atlantico norte, una serie de registros reversos regulares alternantes
de orientacion paleomagnética, simétrica a ambos lados de la dorsal oceanica. Esto permitié
proponer un modelo de generacién de corteza oceanica, por el que el magma inyectado
en el eje de la dorsal oceanica es magnetizado antes de enfriarse, segin la direccién del
campo magnético terrestre. Este material enfriado es desplazado por el ingreso de nuevos
pulsos de magma en el eje de la dorsal, que da lugar a la formacion de sucesivas fajas, con
la orientacién magnética que registra la Tierra en cada momento. El patréon de anomalfas
magnéticas muestra que la velocidad de distensién no es constante y varfa con el tiempo y es
particular en cada region.

Zonas de fallas transformantes

El patrén dominante en el fondo oceanico es producido por las lineaciones magnéticas
que reflejan la localizacion temporal de los centros de expansion oceanica. Estas anomalias
magnéticas son frecuentemente desplazadas por fallas de transformacion, que forman series
subparalelas a la direccion de desplazamiento. Las zonas de fractura son notablemente
continuas y se extienden a grandes distancias, desde los flancos de la dorsal por el fondo
oceanico y en algunos casos alcanzan los margenes continentales. Estas zonas de fractura
estan marcando irregularidades en la topografia del fondo oceanico y se asocian con sismos
someros generados por desplazamiento lateral de los segmentos adyacentes de la placa. En
algunos casos, el volcanismo se asocia con estas fracturas y los basaltos generados son mas
fraccionados que los MORB.

Dorsales asismicas

Las dorsales asismicas son estructuras volcanicas lineales poco conocidas, que se elevan
de 2000 a 4000 m por encima del fondo oceanico, con anchos de 100 a 200 km y 700 a 1000
km de largo, estimandose que cubren el 25% del fondo oceanico. Ellas forman cadenas de
islas volcanicas o montes submarinos que habrfan sufrido subsidencia durante su evolucion.

Los ejemplos mas conocidos son:

Océano Atlantico: Faeroe, Walvis Ridge, Rio Grande Rise.

Océano Pacifico: Cocos, Carnegie.
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Océano Indico: Ninety Fast Ridge.

La mayorfa de las dorsales estan relacionadas a margenes continentales y a menudo
terminan en islas volcanicas, en las que se contintan las caracteristicas estructurales de las
dorsales. Por ejemplo Walvis Ridge en el Atlantico Sur, se extiende desde la isla de Tristan da
Cunha, en el flanco de la dorsal medio-oceanica hasta el margen continental de Africa. Estas
dorsales carecen de actividad sismica aunque muchas estan fracturadas perpendicularmente
a su e¢je, de manera similar a las dorsales oceanicas sismicamente activas. Hstas dorsales
asfsmicas son viejas y muestran caracteres de formacion anteriores a las actuales cuencas
oceanicas y podrian estar relacionadas con cuencas oceanicas mas antiguas.

Flujo Caloérico y Sistemas Hidrotermales

LLa medicién del flujo calérico en las dorsales oceanicas es mucho mas alta que el promedio
del fondo oceanico, ya que las dorsales constituyen el foco de intrusion-extrusion basaltica y
de acrecion de las placas.

El estudio de la circulacién hidrotermal en la corteza oceanica es de gran importancia
para entender la alteracion de las rocas que la constituyen. El agua calentada circula a través
de las fisuras proximas a la dorsal y emerge como fuentes hidrotermales llevando metales en
solucion. Inicialmente las evidencias de tal actividad se obtuvieron del estudio de las ofiolitas
de Troodos y Oman, en las que se observan basaltos cubiertos por sedimentos ricos en
metales. La evidencia directa de actividad hidrotermal asociada con las dorsales oceanicas se
obtuvo en 1977 durante un estudio de la zona distensiva en las Galapagos y posteriormente
en la cresta elevada del Pacifico oriental, donde se encontraron campos hidrotermales con
fluidos a 350° C, formando chimeneas tefiidas de negro por sulfuros precipitados, de hasta
10 m de altura y que emiten “humos negros”.

Metamotrfismo del fondo oceanico

Los estudios de la corteza oceanica demuestran que 4areas importantes estan
metamorfizadas. Las muestras dragadas en la vecindad de las escarpas de falla y de las
fallas transformantes, permite obtener esquistos verdes, serpentinitas y raras anfibolitas
tectonizadas. Estas rocas tienen relaciones mas altas de ¥St/%St que los MORB normales,
indicando que el agua de mar es la responsable del crecimiento de los minerales hidratados,
por la circulacién hidrotermal.

Basaltos de las dorsales medio-oceanicas (MORB)

LLa mayoria de la corteza oceanica estd formada en su mayoria por basaltos tolefticos
subalcalinos, aunque hay también localmente tipos de rocas mas evolucionados (Fig. 12-
2). Basaltos alcalinos y transicionales son raros y se presentan en montes submarinos, en
dorsales asfsmicas y zonas de fractura. Los componentes quimicos mayores de los MORB
son similares a las toleitas de: islas oceanicas, arcos de islas y flujos continentales.

La fabrica de los MORB refleja un rapido enfriamiento del magma préximo al liquido
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extruido en agua de mar frfa, como flujos lavicos, lavas en almohadillas y brechas hidroclasticas
asociadas. El tamafo de grano es variable, desde tipos vitreos a porfidicos con 20-30% de
fenocristales. Una piel vitrea se produce en la superficie de las almohadillas y la masa es
vitroclastica con escasos fenocristales de plagioclasa bitownita, con o sin olivino magnesiano
y que contiene pequefas inclusiones de espinela de Cr-Mg. El vidrio estd alterado a palagonita.
Los fenocristales de augita son raros y estan confinados a las lavas mas cristalizadas que
contienen olivino y plagioclasa. Localmente se observan desequilibrios, como corrosion
en los fenocristales que se encuentran dentro de una mesostasis mas evolucionada y de
fenocristales que contienen inclusiones fundidas, diferentes al vidrio de la matriz. Estos
atributos reflejan, tanto mezcla como fraccionamiento desde magmas mas primitivos.

Toleiticos Alcalinos
Mesostasis Grane fino, intergranular Grano ligeramente mas grueso,
interaranular a ofitico
| Sin olivino Olivino comun
| Augita pigeonita posible Augita titanifera (roijiza)
| Hipersteno comun Hipersteno raro (ausente)
Sin feldespato alcalino Feldespato alcalino intersticial o
feldespatoides (Ne)
\ Vidrio intersticial v/o cuarzo. comun Vidrio intersticial raro v sin cuarzo.
Fenocristales Qlivino raro, no zoneado, puede estar Olivine comun y zoneado
parcialmente resorbido o mostrando anillos de
reaccion de Orpx.
Ortopiroxeno, relativamente comun Ortopiroxeno, ausente
Plagioclasa temprana comun Plagioclasa poco comun y tardia
en la secuencia
Augita, marrén claro. Augita titanifera

Tabla 12-1. Caracteres de los basaltos toleiticos y alcalinos. Hughes (1982); McBirney (1993).

Las asociaciones de fenocristales mas comunes son:
Olivino +/- espinela de Cr-Mg
Plagioclasa + olivino +/- espinela de Cr-Mg
Plagioclasa + olivino + augita
Olivino, espinela y plagioclasa cilcica son los primeros minerales que cristalizan,
seguidos de augita y 6xidos de Fe-Ti. El desarrollo de olivino es consistente con los modelos
MORB, involucrando el fraccionamiento de olivino desde magmas primarios picriticos. Los
fenocristales de augita son raros y confinados a rocas con abundante olivino y plagioclasa. El
anfibol es muy raro y se encuentra s6lo en basaltos con afinidades alcalinas, en cumulatos de
gabros y en estadios tardios de alteracion hidrotermal.
Las rocas gibricas dragadas en el fondo ocedanico muestran superposicion de
composiciones con los basaltos MORB. Mineral6gicamente estan formadas por plagioclasa,
olivino, clinopiroxeno, ortopiroxeno, apatito y titano-magnetita.

Composicion quimica

La composicion quimica de un MORB-N es relativamente uniforme en comparacion con
otras asociaciones basalticas. Tipicamente son toleiticas subalcalinas con cuarzo u olivino,
que contienen olivino-hipersteno, o cuarzo-hipersteno normativos. El atributo mas distintivo
es la baja concentracién de elementos incompatibles incluyendo Tiy P y los grandes iones
litéfilos tales como K, Rb, Ba, Th y U, en comparacion con toleitas de las islas oceanicas y
de los plateau continentales. Las toleitas Hawaianas (basaltos de islas oceanicas - OIB) tienen
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menor contenido de ALO, que los MORB, sugiriendo diferencias en el magma primario.

Los MORB muestran notable uniformidad de los elementos mayores: la SiO, = 47 -
51%, no se utiliza como indice de diferenciacién por su poca variabilidad, utilizindose en su
lugar el contenido de MgO o valor M = 100 Mg/ (Mg + Fe*?), con valotes que van entre 55
y 65, ademas de elementos trazas distintivos.

Los altos topograficos y plataformas volcanicas del fondo oceanico, parecen estar
asociadas con “puntos calientes” (altos gradientes geotérmicos) y espesores intermedios,
entre corteza continental y oceanica. Sobre esta base los MORB han sido clasificados en:

Normal — Tipo N, deprimidos.
Pluma — Tipo E, enriquecidos (tipo pluma — P).
Transicional — Tipo T.

Los basaltos Tipo-N, son dominantes en los océanos Pacifico y Atlantico, al S de los
30°N; mientras que los Tipo-E, dominan en el Atlantico al N de los 30°N y en la zona de las
Galapagos.

54
Si02

Fig. 12-3. Diagrama de variacién K20 vs. SiO2, correspondiente a la dorsal medio-Atlantica. Los campos de los
tipos de corresponden a Middlemost (1975). A: alcalinos. SA: subalcalinos.

EremENTOS LIL
(Cationes grandes de valencia baja como: Cs, Rb, K, Ba, Pb y Sr) estan deprimidos en la
mayorfa de los MORB, en relacion con los de las islas oceanicas y de las toleitas continentales.

Basaltos Alcalinos | Basaltos toleiticos
Ne — normativo Hy - normativo
SiO> 46-48 48-52
TiO2 2-3 1-2
Al2O3 14-16 14-16
FeO* 4-7 5-7
MaqO 5-8 4-6
CaO 8-10 7-10
Na;O 2-3 1,5-2.5
K20 0,3-1,5 0,1-1,0

Tabla 12-2. Caracteristicas quimicas.
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ErLemENTOS LHV

(Cationes grandes de valencia alta: Th, U, Zr, Hf, Nb y Ta) llamados “elementos inméviles”,
se usan en forma conjunta con otros elementos resistentes a la alteraciéon como: T1, Y, P y St,
para discriminar entre basaltos de diferentes ambientes tectonicos. Estos elementos tienden a
ser deprimidos en los MORB-N en relacion al MORB-E y a las toleitas de las islas oceanicas.
La relacién Zt/Nb en los MORB-N tienen relaciones >30; mientras que los MORB-E las
relaciones son =10, similar a las toleitas de las islas ocednicas.

Elementos ferromagnesianos (Cr, V, Sr, Ni y Co): los coeficientes de distribucion
cristal-liquido indican que Ni y Co particionan con el olivino durante la fusiéon parcial y la
cristalizacion fraccionada; mientras que St, Cr y V, entran en el clinopiroxeno, por lo que son
utilizados como indicadores de los procesos petrogenéticos. Los vidrios primitivos contienen
>300 ppm de Ni y los basaltos evolucionados contienen 25 ppm y se correlaciona con el
contenido de MgO. Los contenidos de Cr disminuyen desde 700 a 100 ppm con el aumento
del fraccionamiento.

TIERRAS RARAS

Los MORB tipo-N tipicos no muestran fraccionamiento de tierras raras pesadas
y tienen una fuerte depresion en las tierras raras livianas. Los basaltos primitivos tienen
concentraciones de tierras raras de hasta 10 veces el condrito, mientras que los basaltos muy
diferenciados alcanzan >50 veces el condtito.

La cristalizacion fraccionada involucra, olivino, clinopiroxeno y espinela, incrementando
el total de tierras raras de los MORB mais evolucionados. En contraste los MORB-P
muestran poca depresion de las tierras raras livianas y a veces enriquecimiento. Generalmente
los MORB-N tienen la relacion La/St<1; mientras que los MORB-E la relacién (La/Sm)
N > 1. Asimismo hay buena correlacién entre (La/Sm)N con (Zt/Nb), para los MORB
del Atlantico, Pacifico e Indico, sugiriendo mezclas binarias de componentes extremos (Fig.
12-4).

IsOTOPOS RADIOGENICOS

Los MORB muestran un rango significativo de variaciones isotdpicas de ¥St/%St,
indicando derivacién de fuentes mantélicas heterogéneas. La dispersion de la relacion
St /%St puede ser atribuido a alteracién pot el agua de mar.

En los MORB-N la relacién ¥Sr/#Sr = 0,7024 — 0,7030

En los MORB-E la relacién ¥'Sr/%Sr = 0,7030 — 0,7035

En los basaltos de islas oceanicas la relacion ¥Sr/%Sr = 0,7030 — 0,7050

Origen de los magmas MORB y su fuente mantélica

El MORB-N es usado como composicion de referencia para diversos magmas maficos.
La mayoria de los MORB no representarfan un magma primario formado desde una fuente
peridotitica, por dos razones: 1) el MORB tiene sélo el 5-10% peso de MgO y < 300 ppm
de Ni y tienen Mg/(Mg+Fe) < 0,7 a 2, y los magmas MORB no muestran saturacion en
la proximidad de los liquidos con olivino + ortopiroxeno + clinopiroxeno a presiones
del manto, como deberifa ocurrir si estuvieran en equilibrio con la fuente peridotitica. La
variacion de las composiciones de los vidrios corroboran el control del olivino. Los magmas
primarios serfan picritas ricas en olivino, que ascienden y descomprimen perdiendo olivino
y reduciendo sus contenidos de MgO, Ni y Mg/(Mg + Fe) a los valotes observados en los
MORB. La fusién parcial ocurrirfa en el campo de estabilidad de las peridotitas con espinela,
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MORB-tipo normal | MORB-tipo pluma | MORB-tipo transicional
28-34°N | 49-52°N | Azores | Islandia | 34-38°N 61-63°N
SiOz 48,77 50,55 49,72 | 47,74 50,30 49,29
AlO3 15,90 16,38 15,81 15,12 15,31 14,69
Fe.03 1,33 1,27 1,66 2,81 1,69 1,84
FeO 8,62 7,76 7,62 9,74 8,23 9,11
MgO 9,67 7,80 7,90 8,99 7,79 9,09
CaO 11,16 11,62 11,84 11,61 12,12 12,17
NazO 2,43 2,79 2,35 2,04 2,24 1,93
K20 0,08 0,09 0,50 0,19 0,20 0,09
TiO; 1,15 1,31 1,46 1,59 1,21 1,08
P20s 0,09 0,13 0,22 0,18 0,14 0,12
MnO 0,17 0,16 0,16 0,20 0,17 0,19
H.0 0,30 0,29 0,42 0,42 0,26 0,31
M(valor) | 66,5 64,1 64,9 62,2 62,8 63,9
La 2,10 2,73 13,39 | 6,55 5,37 2,91
Sm 2,74 3,23 3,93 3,56 3,02 2,36
Eu 1,06 1,12 1,30 1,29 1,07 0,92
Yb 3,20 3,01 2,37 2,31 291 2,33
Rb 0,56 0,96 9,57 2,35 3,50 1,02
Cs 0,007 0,012 0,123 | 0,025 0,042 0,013
Sr 88,7 106,4 2436 152,5 95,9 86,0
Ba 42 10,7 149,6 36,0 39,8 14,3
Sc 40,02 36,47 36,15 39,49 42,59 41,04
\' 262 257 250 320 281 309
Cr 528 278 318 330 383 374
Co 49,78 40,97 4478 57,73 4570 54,94
Ni 214 132 104 143 94 146
(La/Sm)y | 0,50 0,60 2,29 1,28 1,27 0,85
K/IRb 1547 869 475 498 465 560

Tabla 12-3. Elementos mayores y trazas, con promedio de M=60-70 correspondiente a MORB tipos: primitivo,
normal, pluma y transicional, de la dorsal medio-Atlantica.

20
(La/sm ),

05

0 20 40 60 ZiINb

Fig. 12-4. Variacion de la relacion (La/Sm)N vs. Zr/Nb de los MORB de los océanos Atlantico, Pacifico e Indico,
indicando procesos de mezcla binarios en su petrogénesis.
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a profundidades de 30-75 km (P = 10-15 kbar), dado que el patrén de elementos trazas de los
MORB, indican que ni plagioclasas, ni granate, fueron fases residuales en la fuente, lo que es
apoyado por la ausencia de anomalia negativa de Eu y la baja relaciéon Sm/Yb.

Las composiciones del MORB y del manto peridotitico (abisal), muestreadas en las
dorsales oceanicas reflejan variados grados de fusién parcial, con extraccion de fundidos.
Después del fraccionamiento polibarico del olivino durante su ascenso, desde el manto,
los magmas MORB se diferencian a baja presién en camaras corticales por debajo del rift.
Asimismo, los basaltos de fondo oceanico siguen una tendencia de fraccionamiento con
enriquecimiento extremo de Fe y mas limitado en silice y alcalis.

Reservorios mantélicos

Las imagenes sismicas de la convecciéon somera del manto debajo de la elevacion del
Pacifico Oriental y de la pluma ascendente del manto profundo por debajo de Islandia,
soportan la existencia de dos tipos distintos de reservorios mantélicos.

Estas regiones de manto son fuentes de fundidos parciales de basaltos que tienen
distintos elementos trazas y signaturas isotopicas. Un reservorio que estda deprimido en
elementos incompatibles y no tiene isétopos radiogénicos de Sr y Nd, son la fuente de
los MORB-N. Esta fuente corresponde al manto superior por debajo del sistema global
de dorsales ocednicas. Los otros reservorios son mas profundos y corresponden al manto
relativamente enriquecido proximo a la composicion del volumen silicatico de la Tierra y
constituye las plumas. Muchos basaltos de la dorsal medio-Atlantica al norte de los 30°N
parecen ser derivados de una mezcla de dos reservorios magmaticos. Esta fuente mixta de
basaltos, estan enriquecidos en elementos trazas incompatibles con relacién a los MORB-N
y son llamados MORB-E. Estan enriquecidos en elementos LIL y en tierras raras livianas,
con relacién a las tierras raras pesadas (p.¢j. La/Yb) es mayor en los MORB-E que en los
MORB-N.

Un rango amplio de variacién ocurre en las relaciones ¥St/*Sr y "“Nd/"Nd, de los
basaltos oceanicos que puede ser producido por mezcla de componentes desde los dos
reservorios magmaticos descritos. Por ejemplo las rocas de algunas islas oceanicas como
Kerguelen (Océano Indico), tienen relaciones isotopicas que implican derivacién desde
fuentes con altas relaciones Rb/Sr y mas bajas de Sm/Nd.

Pequefia fusién patcial en el manto, genera fundidos con alta relacién Rb/St y bajos
en Sm/Nd, en relacion de las diferentes compatibilidades entre estos pares de elementos.
Donde los fundidos parciales migran y metasomatizan al manto, especialmente si es antiguo
(digamos >1 Ga), ¥'St/*St es mas alto que la composicion global de la Tierra y "*Nd/"*Nd
es mas bajo.

Modelos petrogenéticos

La generacion de magma basaltico en los margenes acrecionarios de placas deberfa
representar el tipo de magma terrestre mas simple. La aparente regularidad de la corteza
oceanica sobre millones de kilémetros cuadrados, atestiguan la continuidad del proceso
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magmatico en los ultimos 100 Ma, pero en contraste los estudios geoquimicos detallados del
MORB, revelan heterogeneidades y diversidad de procesos petrogenéticos (Fig. 12-5).

La composicién quimica de los basaltos generados en las DMO, dependen de una
variedad de factores que incluyen:

a. Composicién y mineralogia de la fuente mantélica.

b. Grado de fusién parcial de la fuente y mecanismos que acttan.

c. Profundidad de la segregacion magmatica.
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Fig. 12-5. Seccién esquematica de la dorsal Medio-Ocednica, con la zona de generacién de basaltos.

d. Extensa cristalizacién fraccionada y procesos de mezcla de magmas durante su
permanencia en camaras magmaticas ubicadas en altos niveles en la zona axial de la dorsal

En un principio se consideré que la composicion de los MORB corresponderia a un
magma primario no-modificado por procesos proximos a la superficie, pero O "Hara (1968)
demostré que la mayorfa de los MORB, estan altamente fraccionados.

En los MORB si se consideran sélo los elementos mayores, representan un magma
notablemente uniforme, cuyo origen puede ser modelado mediante procesos simples.

A - MORB TIPO-N MIVEL DEL MAR B - MORB TIPO-E MIVEL DEL MAR
MORE
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Fig. 12-6. Modelos genéticos. A: MORB-N y B: MORB-E (o de pluma).
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Pero los elementos trazas e isétopos de Sr, Nd y Pb, revelan la necesidad de modelos mas
complejos.

Los MORB mas primitivos tienen 10% de MgO (M = 70); Ni = 380 ppm y fenocristales
de olivino magnesiano. Estos magmas tienen caracteres quimicos primarios de fusion parcial
del manto y se formarfan por fraccionamiento del olivino en camino hacia la superficie,
no siendo necesario magmas primarios picriticos. Los MORB evolucionados atestiguan la
importancia del fraccionamiento de “ol + plg + clpx”. Ademas es importante la mezcla de
magmas y la cristalizacién fraccionada, que dan lugar a magmas derivados con diferentes
composiciones.

Dos tipos extremos de basaltos son erupcionados en la DMO:

1) Normal Tipo-N: que son deprimidos en tierras raras livianas y en elementos
incompatibles. Con alta relacién K/Ba y Zr/Nb y son bajos en ¥St/%Sr.

2) Pluma Tipo-E: son menos deprimidos que el Tipo-N, en tierras raras livianas y en
elementos incompatibles y muestran altas relaciones ¥St/%St. Asimismo son més bajos en las
relaciones K/Ba, K/Rb, La/Ce y Zt/Nb, que los Tipo-N y son comparables con las toleitas
de las islas oceanicas.

Un espectro continuado de composiciones, existen entre los dos miembros extremos.
Los MORB-N parecen derivados de una fuente astenosférica (manto superior deprimido);
mientras que los MORB-E serfan derivados desde una pluma mas enriquecida o punto
caliente.

Los MORB ricos en Mg estan saturados con “ol + clpx + orpx”. Con P> 8 — 10 kb, que
corresponden a profundidades minimas de 25 — 30 km. De modo que el magma madre de
los MORB deberfa haberse equilibrado en el campo de lherzolita - espinela. Los magmas
primarios evolucionan por procesos de fusion parcial polibarica, que comenzarfa a mas de
60 km.

Los estudios isotépicos de Sr, Nd y Pb, revelan importantes heterogeneidades en la
fuente de los MORB, que pueden explicarse mediante procesos de mezcla, por debajo de
las dorsales oceanicas, entre material de manto deprimido de astenosfera y material de la
pluma que viene de la profundidad. Tales mezclas pueden ser evidenciadas por la correlacion
negativa entre las relaciones isotépicas de Sty Pb en los MORB del Atlantico (Figs. 12-5,
12-6).
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Ofiolitas

Introducciéon

Las ofiolitas son definidas como grandes masas maficas a ultramaficas tabulares, que
se presume se han formado a partir de antigua corteza oceanica o del manto superior, que
han sido falladas y transportadas como lentes en los continentes e incorporadas en los
cinturones montafiosos. Los pequefos lentes de ofiolitas ultramaficas, ahora desmembradas e
incorporadas en los cinturones deformados de montafias, se denominan Peridotitas Alpinas.

Sedimentos

=== .. e E e TR e T T
0,3-0,5 km " Lavas en
Ly almohadillas
I 0,1-4,0 km Diques de
@
= basaltos
o
T s
0,5-2,3 km Gabros isétropos
é a (con cumulos menores)
M & e
8 0,5-2,0 km Cumulatos Uliramaficos
= — n
o O e — T T ——— — e
= — o= - Roca metamarficas
g i, —— ~—— Ultramaficas
= ASTENOSFERA g i

— e B
T —
—

Fig. 12-7. Lit6sfera oceanica formada por la corteza y manto subyacente.

Los terrenos acrecionados de rocas oceanicas emplazadas a lo largo de los margenes de
los continentes y las placas ocednicas que se obductan, incluyen una secuencia distintiva de
rocas llamadas ofiolitas. La mayoria de los centenares de secuencias ofioliticas reconocidas
en el mundo estan desmembradas y solo en partes estan expuestas. Las secuencias ofioliticas
conocidas mas completas se encuentran al norte de la peninsula Arabiga en Oman (Searle
y Cox 1999) y en el Complejo de Troodos en la isla de Chipre en el Mediterraneo (Moores
1982).

El metamorfismo térmico sobre la roca de caja es limitado o ausente y generalmente
presentan brechas de contacto indicando que el emplazamiento ha sido en estado subsolidus
y comunmente a lo largo de zonas de falla.

Caracteristicas distintivas

Las ofiolitas constituyen una secuencia distintiva de rocas magmaticas, sedimentarias y
metamorficas, formadas en ambiente oceanico y constituida por rocas de corteza oceanica y
de la parte superior del manto (Fig. 12-7).

Siempre estan variablemente deformadas, recristalizadas e hidratadas y la secuencia
completa desde el tope a la base es la siguiente:

1. Rocas sedimentarias marinas: muestran bandeado fino (centimetros), chert rico en
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Mn-Fe y lutitas negras son comunes, pero en el océano profundo (pelagico) calizas rojas se
suelen encontrar. En muchas ofiolitas, depdsitos volcaniclasticos estan intercalados en las
secuencias turbiditicas , indicando la presencia de volcanismo explosivo y el desarrollo de
profundos cafiones submarinos contemporaneos con las rocas magmaticas. Tales depositos
son tipicos de arcos de islas mas que de la apertura oceanica. Moores (1982) dice que la no
convencional inclusion de los componentes sedimentarios en la definicién de las ofiolitas
provee un criterio geolégico para decidir el ambiente oceanico en el cual han sido formadas.

2. Rocas magmaticas extrusivas: son principalmente basaltos, predominando las lavas
pillow, pero diques, coladas y brechas son comunes. Los filones capa son comunes asf como
los diques, que se incrementan con la profundidad.

3. Complejos de diques: son mayormente de basaltos y diabasas de grano ligeramente
mayor, que generalmente tienen de 1 a 3 m de espesor. En la ofiolitas de Oman los diques
tienen rumbo uniforme y estan expuestos en distancias de hasta 400 km. La intrusién de
diques dentro de otros, sin otra roca de caja, son prueba concluyente de su formacién en un
ambiente de corteza distensiva.

4. Gabros masivos (is6tropos): por debajo de la profundidad de penetracion advectiva
del agua, las intrusiones de magma se enfrian mas lentamente por conduccién y conveccion,
solidificando sobre las paredes y haciendo crecer la corteza oceanica. Rocas anfiboliticas y
dioriticas testifican la alta concentracién de agua en el tope de la cAmara magmatica cortical.
Diferenciados mas félsicos, ocurren como masas irregulares en dioritas y gabros y los diques
delgados intruyen como basaltos, constituyendo del 5 al 10% de la parte pluténica de la
ofiolita. Los plagiogranitos (granitos de albita, trondhjemitas o granéfiros) son diferenciados
de agregados granofiricos de cuarzo y oligoclasa-andesina fuertemente zonada, mientras que
el feldespato potasico estd ausente y los minerales maficos primarios estan alterados a clorita
y actinolita.

5. Cumulatos bandeados ultramaticos-maficos: estas son acumulaciones de cristales
fraccionados sobre el piso de la cimara de magma gabrico. Los cumulatos de olivino y
piroxeno (dunitas y peridotitas) se dan hacia la base y son seguidas por cumulatos de : Ol
+ Cpx + Pl (gabros). Ciclos repetidos de minerales y fases bandeadas son comunes. Hay
una falta general de contactos intrusivos dentro de los cumulatos gabricos y ultramaficos
y las ofiolitas pueden haber sido creadas por la recarga intermitente de magma, dentro del
magma que cristaliza, antes que la completa solidificacién ocurra en una corteza oceanica que
activamente se esta expandiendo.

6. Peridotitas deformadas (tectonizadas): esta roca de manto metamorficamente
deformada por debajo de los cumulatos magmaticos, localmente muestra contactos netos
con ellos y estan variablemente deprimidas en los componentes basalticos. Las peridotitas
deformadas varfan desde lherzolitas a harzburgitas y dunitas. Este componente de las ofiolitas
es el mas prominente y en algunas localidades aflora por miles de kilémetros cuadrados. La
raz6n de su ocurrencia en los cinturones orogénicos, tales como los Alpes, ha hecho que se
refiera a ellos como peridotitas alpinas. Ellas estan variablemente hidratadas o serpentinizadas
y estan afectadas fuertemente deformadas.

Origen y emplazamiento

La formacion inicial de una ofiolita en un ambiente ocednico extensional es incuestionable.
Pero en que clase: ¢dorsal oceanica; cuenca distensiva de retro-arco; o un posible episodio



242 DOoRsALES OCEANICAS

extensional temprano en la evolucién de un arco de islas? La gran extension de las dorsales
oceanicas en todo el mundo, genera la opinién que este serfa el ambiente desde el cual las
ofiolitas se han formado. Pero Miyashiro (1975) noté que algunas de las clasicas ofiolitas
de Troodos tienen afinidades de arco mas que un MORB normal. Las criticas estuvieron
dirigidas al intenso metamorfismo sufrido por estas rocas que habrifa cambiado su
composicion quimica y por lo tanto invalidaria algunas conclusiones. Pero vidrios volcanicos
frescos encontrados posteriormente en Troodos siguen teniendo atributos de arco, que se
repiten en otras ofiolitas con signaturas en los elementos relativamente inméviles como Th,
Nb, Ta y tierras raras. Una proporciéon menor de las ofiolitas parece tener origen en las
dorsales oceanicas. Esto tiene implicancias significativas en la reconstruccion de la evolucion
de la corteza continental por la acrecién de terrenos oceanicos.

La segunda cuestion basica de las ofiolitas esta referida al desmembramiento variable en
fragmentos de litosfera oceanica densa acrecionada (tectonicamente emplazada) sobre los
margenes de los continentes menos densos y sobre los arcos de islas en zonas de subduccion,
en lugar de ser subductados. Un posible modelo serfa, el manto oceanico litosférico se levanta
sobre la loza que se subducta por ser mas boyante por la amplia serpentinizaciéon producida
por el agua que se libera, en comparacion con la dorsal de manto oceanico seco (la densidad
del olivino es 3,3 g/cm3, y la serpentina es 2,6 g/cm3). Como testigos de la flotabilidad de
las rocas ultramaficas hidratadas, se tiene a los diapiros serpentinizados, que han perforado el
fondo oceanico, como los montes marinos del ante-arco de las Marianas (O "Hanley 1996). La
litésfera puede tener flotabilidad por la juventud de la serpentinizacién que se produce en los
margenes continentales convergentes, de densidad aproximadamente similar o ligeramente
mayor (aprox. 2,7 g/cm3) que la zona de subduccion. La litdsfera oceanica fria y no hidratada
muy localmente puede ser expulsada al exterior (Fig. 12-10).

Los cuerpos ultramaficos Alpinos, comprenden segun su composicién dos subtipos que
gradan uno al otro.

SusTIPO HARZBURGITICO

Principalmente harzburgitas y dunitas con diques menores, de piroxenita, gabro,
trondhjemitas y granitos sédicos (aplogranitos). Las harzburgitas tienen indice de color M
= 90, y la relacién cpx/(ol + opx + cpx) < 5. Estan compuestas esencialmente de olivino
y ortopiroxeno. Se derivan de las lherzolitas por fusiéon y extracciéon de los componentes
basalticos de menor punto de fusion, que consume a los clinopiroxenos y la composicion
migra hacia la composicién de una dunita.

SuBTIPO LHERZOLITICO

Constituido por lherzolitas con cantidades menores de piroxenitas, ambos con
clinopiroxenos prominentes; la principal fase aluminosa puede ser tanto granate, espinela
o plagioclasa. Estas rocas tienen la capacidad de emision de liquidos basalticos, propiedad
no poseida por el subtipo harzburgitico. Las lherzolitas tienen indice de color M = 90
y las relaciones opx/(ol + cpx + opx), y cpx/(ol + cpx + opx) = 5. Estin compuestas
dominantemente de olivino, ortopiroxeno y clinopiroxeno.

Con el aumento de presion (Fig. 12-9), las asociaciones minerales de las lherzolitas son:
-Baja presion: olivino + ortopiroxeno + clinopiroxeno + plagioclasa

-Mediana presion: olivino + ortopiroxeno + clinopiroxeno + espinela

-Alta presion: olivino + ortopiroxeno + clinopiroxeno + granate
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Fig. 12-9. Asociaciones minerales con el incremento de la presion.

La fabrica de las rocas ultramaficas alpinas, es metamorfica y anisotrépica, como resultado
de deformacion en estado sélido; capas esquistosas y gneisicas, estan localmente plegadas.
Las fabricas cumulus estan borradas por efectos metamérficos.

Una categoria de las Peridotitas Alpinas se las denomina “Diapiros peridotiticos de alta
temperatura”, que han intruido verticalmente como cuerpos diapiricos y la alta temperatura
de la intrusiéon puede ser reconocida por las aureolas de metamorfismo de contacto.
Como ejemplos se citan: la peridotita Lizard de Inglaterra (Green 1964); las peridotitas
Ronda (Espafia) y Mt. Albert, Canadd. En estas intrusiones las evidencias petrograficas y
de geobarometria de piroxenos, indican que la asociacién mineral original de la peridotita
estuvo en equilibrio a muy alta temperatura y presion y ha recristalizado como asociaciones
de baja presion y temperatura durante el ascenso y emplazamiento final. Con respecto a este
mecanismo se han producido cuestionamientos, que expresan que un diapiro de peridotita,
no puede intruir la roca de campo que es mas liviana, aunque ella esté parcialmente fundida
y serpentinizada. Las observaciones se basan en la falta de evidencias de fusion parcial a gran
escala, o la falta de serpentinizacion, o si la serpentinizacion es de post-emplazamiento.

Donde no habria dudas respecto a una intrusiéon magmatica peridotitica es en Etang de
Lherz (Lherz — lherzolita), en los Pirineos, que es un cuerpo de aprox. 1 km2 que intruye en
un marmol Cretacico. La roca predominante es una lherzolita con piroxenitas espinélicas y
con diques de piroxenita granatifera que cortan al conjunto y con la intrusion final de diques
de hornblendita. Este cuerpo no muestra evidencias de emplazamiento tectonico y presenta
safirina y cornerupina en la aureola de contacto de alta temperatura en las calizas.

Los estudios estructurales de las peridotitas de tipo Alpino, indican que estas rocas fueron
transportadas tectonicamente ha su lugar actual y no han llegado como intrusivos igneos.
Donde la roca de campo muestra metamorfismo de contacto, éste generalmente indica que
la peridotita ha intruido como un cuerpo caliente, aunque sélido. Estas conclusiones llevan a
dos posibles interpretaciones: a) que la peridotita se ha originado a mucha mayor profundidad
que la roca de campo, y b) que los eventos magmaticos principales de cristalizacion de la
peridotita no son demasiado anteriores a su emplazamiento.
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Fig. 12-10. Esquema de obduccién de ofiolitas.

Serpentinizacion

LLa mayorfa de las peridotitas han sufrido intensa serpentinizacion. La serpentinizacion es
la conversion de los olivinos y piroxenos originales en minerales del grupo de la serpentina.
A veces los minerales originales suelen estar pseumorfizados y la textura original pueden ser
reconocidos, pero en general estd completamente reemplazada. Una textura comun en las
serpentinitas es que serpentina masiva es cortada por una red de venillas fibrosas.

Hay tres minerales principales de serpentina — crisotilo, lizardita y antigorita, que tienen

aproximadamente la misma composicion (MgSi, O, (OH),). La serpentinizaciéon es un

proceso de baja temperatura. A presion >1 Kb, el oli]\(;ino reacciona con agua para formar
serpentina a temperatura <500°C.

Se considera que la antigorita se ha formado como mineral metamoérfico en condiciones
de facies de esquistos verdes; mientras que la lizardita y crisotilo se producen por actividad
hidrotermal a baja temperatura. Las serpentinitas ocednicas tienen mas alto 0D y 6018 mas
bajo, que las serpentinitas continentales. Estas relaciones sugieren que agua de mar caliente
estd involucrada en la serpentinizacion submarina, mientras que la lizardita y el crisotilo de las
serpentinitas continentales, serfan formadas por agua subterranea calentada.
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Capitulo 13
Magmatismo de intraplaca

Introduccion

Este tipo de volcanismo se produce dentro de las placas tectonicas, tanto continentales
como ocednicas, lo que hace dificil su relaciéon con la tectonica de placas (Fig. 13-1).

Las islas Hawai proporcionan un ejemplo espectacular de la actividad magmatica de
intraplaca, que muestra desde islas con volcanes activos, hasta el otro extremo de la cadena con
islas volcanicas de actividad ya extinguida y montes volcanicos submarinos en crecimiento,
que pueden ser explicados en términos del movimiento de la placa Pacifica que se desplaza
sobre un punto caliente estacionario, situado por debajo de la placa.

T
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Fig. 13-1. Distribucién de puntos calientes en placas ocednicas y continentales. (modificado Wilson 1991).

La fusion parcial de esa pluma de manto ascendente, que se produce por descompresion
adiabdtica, genera magmas que varfan desde basaltos toleiticos a alcalinos y nefelinitas,
dependiendo de la profundidad de generacion y el grado de fusion parcial, asi como de la
composicion y mineralogfa de la fuente mantélica.
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Fig. 13-2. Modelo de punto caliente en la generacion en cadenas de islas volcanicas lineales. (modificado
Wilson 1963).
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Se ha sugerido que los periodos de mayor actividad magmatica de las kimberlitas, podria
estar asociado con puntos calientes en las placas continentales. La distribucién global de
puntos calientes en el manto, se interpreta como otro modo de conveccion mantélica, que no
es uniforme y que muestra particular concentracioén en la placa Africana.

Islas Oceanicas

Dentro de las cuencas ocednicas se encuentran numerosos montes submarinos e islas
volcanicas que ocurren lejos de los bordes de placas y que se denominan de intraplaca.

Los montes submarinos (seamounts) son estructuras volcanicas submarinas,
morfolégicamente similares a los volcanes de escudo sub-aéreos, los cuales, o bien nunca
alcanzaron el nivel del mar o bien han sido erosionados, o se han hundido. Aquellos que
emergen o estan proximos al nivel del mar, generalmente desarrollan arrecifes de coral si
estan en areas tropicales, los cuales cuando se hunden reciben el nombre de guyots.

Batiza (1982) sugiere que estas estructuras volcanicas se localizan preferentemente a lo
largo de zonas de fracturas, las cuales proveerian los conductos que permitirian el pasaje
del magma hacia la superficie. En el Atldntico las islas volcanicas ocurren como estructuras
simples o pequefios grupos, asociados a dorsales submarinas no-sismicas; mientras que en la
cuenca oceanica Pacifica, que es de rapida distension, ellos se presentan en cadenas lineales,
como las islas Hawai. El modelo involucra una fuente de magma fijo en el manto, punto
caliente o pluma de manto, sobre el que la placa oceanica se desplaza (Fig. 13-2).

Mientras que los puntos calientes como modelo de volcanismo de intraplaca es el modelo
mas atractivo, otros autores proponen otras explicaciones. Turcotte y Oxburgh (1978),
relacionan el origen de las cadenas lineales de cadenas de islas, al desarrollo y propagacion
de fracturas causadas por tensiones de intraplaca y al movimiento de las placas litosfericas.

Aqui se adopta el modelo de punto caliente de Wilson, para explicar el volcanismo
global oceanico de intraplaca, para lo que se debe suponer el ascenso de material de manto
caliente, con dimensiones, temperaturas, velocidades de ascenso y caracteres quimicos que
no son posibles de deducir por observaciones geoldgicas o geofisicas directas. Estos puntos
calientes representan un modo de conveccion del manto que atin es materia de especulacion.

Procesos de fusion parcial

La fusion parcial en el manto, por debajo de las islas oceanicas, se da en respuesta a la
descompresion adiabatica de la pluma y componentes astenosféricos durante su ascenso.
Tales procesos de fusién involucran:

a. La composiciéon quimica(elementos mayores y trazas e isétopos de St, Nd, Pb) de los
basaltos primarios de las islas ocednicas, tanto toleiticos como alcalinos.

b. La mineralogia y composicién quimica de la fuente mantélica.

c. El grado de fusion parcial.

d. El mecanismo de fusion parcial.

e. La profundidad del comienzo de la fusioén y de segregacion de los magmas.

f. La importancia de las diferentes fuentes de manto, ya sea de una pluma, astendsfera
deprimida o litosfera oceanica.
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La distancia que separa a las islas oceanicas de las placas continentales, junto al espesor
de la corteza oceanica, hacen improbable la contaminacién cortical de los magmas. Asi
la composicion geoquimica de los basaltos primitivos reflejarfan la mineralogia y quimica
de la fuente, asi como la temperatura, presién y fugacidad de oxigeno durante la fusion
parcial (volumen de fusién parcial y posterior cristalizacion fraccionada) en el camino a los
reservorios someros. Los magmas con caracteres casi primarios, tienen alto MgO, Niy Cr, y
son erupcionados con frecuencia en las islas oceanicas, indicando que dichas composiciones
son poco modificadas por procesos de cristalizacion fraccionada a baja presion.

El estudio de este volcanismo, muestra que las erupciones son tanto de basaltos tolefticos
como alcalinos. Los dos tipos corresponden a magmas primarios derivados por diferente
fusion parcial, desde una fuente mantélica homogénea, o bien corresponden a fuentes
diferentes. Algo similar ocurte con las relaciones de elementos incompatibles (K/Ba, K/Rb,
Ztr/NDb) y con las relaciones isotépicas de St, Nd y Pb, que indicarfan detivacién desde una
fuente relativamente homogénea.

Los estudios experimentales indicarfan condiciones de fusion parcial de lherzolitas
con espinela. Para los basaltos de Hawai, los fundidos parciales por debajo de 15 kbar son
tolefticos, volviéndose pictiticos con mayor volumen de fusiéon. A presiones entre 15 y 25
kbar ellos son basaltos olivinico alcalinos y se vuelven toleiticos con el incremento de la
fusion parcial y a presiones >25 kbar, se forman picritas alcalinas, que cambian a picritas
tolefticas con el aumento de la fusion. Esto indicarfa que los magmas primarios alcalinos y
tolefticos se generarfan desde la misma fuente, por variaciéon del volumen de fusion y de la

profundidad.
Basaltos toleiticos Basaltos alcalinos
(a) Fenocristales
Grandes fenocristales de olivino son raros, Fenocristales de olivino son comunes, a menudo
comunmente no-zoneados y con anillos de reaccion de | fuertemente zoneados con anillos mas ricos en
ortopiroxeno. hierro.
Puede haber fenocristales de ortopiroxeno Ortopiroxeno ausente

Fenocristales de plagioclasa aparecen tempranos en la | Fenocristales de plagioclasa poco comunes y

secuencia de cristalizacion. son tardios en la secuencia de cristalizacion.
Olivino < plagioclasa < augita Olivino < augita < plagioclasa
Fenocristales de augita, marrén palido Fenocristales de augita titanifera, con fuerte

zoneado en anillos marrén oscuro.

(b) Matriz
De grano relativamente fino, con textura intergranular. | De grano relativamente grueso, con texturas de
intergranular a ofitica.

Olivino ausente. Olivino presente

Cantidad variable de piroxeno de augita sub-calcica o | Sélo una especie de clinopiroxeno rico en Ca

augita+/-pigeonita. (titansalita).
No hay feldespato alcalino o analcima Feldespato alcalino intersticial y analcima
Vidrio intersticial relativamente comun. Vidrio intersticial raro o ausente.

{c) Rocas asociadas
Xenolitos ultramaficos muy raros Xenolitos ultramaficos bastante comunes,
predominan dunitas y wherlitas

Asociadas con picritas (oceanitas) ricas en Asociadas con ankaramitas, ricas en olivino y
fenocristales de olivino. con fenocristales de augita.

Tabla 13-1. Diferencias petrograficas entre los basaltos toleiticos y alcalinos.
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Fig. 13-3. Diagrama dlcalis vs. silice, mostrando las diferencias entre series toleiticas y las alcalinas.

Camaras de magma en altos niveles

Los reservorios ubicados por debajo de los volcanes de islas oceanicas activas consisten
esencialmente en complejos interconectados de diques, filones capa y camaras magmaticas,
situadas a menos de 7 km. En estos reservorios los basaltos toleiticos y alcalinos sufren
cristalizacion fraccionada, contaminacioén cortical y mezcla de magmas. Evidencias directas
de la importancia de la evolucién geoquimica que sufren los magmas es la buena correlacion
linear de los elementos mayores y trazas en los diagramas de variacion. Ademas, los basaltos
alcalinos arrastran ala superficie una variedad de xenolitos correspondientes a rocas pluténicas,
que corresponden a gabros, dunitas, piroxenitas y whetlitas, como asi también pero en menor
grado sienitas y granitos. En Hawai los basaltos alcalinos arrastran xenolitos ultramaficos que
incluyen lherzolitas espinélicas y raramente con granate, que indican profundidades de 60-80
km, que corresponde a la zona de segregaciéon magmatica.

Los sistemas de camaras magmaticas de alto nivel en los volcanes de islas oceanicas, se
sitdan dentro de secuencias de rocas volcanicas previamente erupcionadas, con las cuales se
contaminan, hacen crecer el edificio volcanico. Las fases submarinas tempranas se alteran
pot el agua de mat, la que produce cambios en las relaciones de isétopos ¥'St/*Str y 180/16°,
y por ende variaciones isotopicas en los OIB y sufren contaminaciéon con los sedimentos
oceanicos.

Asimismo en estos sistemas magmaticos, dos o mas magmas pueden mezclarse para
formar un fundido hibrido. Tales procesos son importantes en la petrogénesis de los volcanes
de islas oceanicas y pueden ocurrir en los reservorios someros de magma.

Petrografia de las rocas volcanicas de islas oceanicas

Las islas oceanicas estan esencialmente formadas por basaltos toleiticos y alcalinos.
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La espinela es comun en ambos tipos, pero su composicion es muy variable. La plagioclasa
es en general mas comun como fenocristales en los toleiticos, que en los alcalinos y estos
ultimos son mas ricos en K O. Las fases hidratadas (anfibol y biotita) estin ausentes en las
toleitas, indicando baja concentracion de volatiles en los magmas, pero en contraste el anfibol
kaersutita es comun en los basaltos alcalinos. Es interesante resaltar que los xenolitos de baja
presion dentro de los basaltos suelen contener abundante anfibol, esta aparente discrepancia
de la inestabilidad del anfibol a profundidades someras (<1 — 2 km), se debe a que en las
camaras sub-volcanicas (10 — 20 km) el anfibol es estable y cristaliza como fenocristales
tempranos en los magmas ricos en agua, cuando el magma asciende el anfibol queda fuera de
su campo de estabilidad y se resorbe dentro del magma.

Decrecimiento
del grado de
fusion parcial e .

~J

% Na20 + K20

6
% SiO2

Fig. 13-4. Basaltos alcalinos y toleiticos de las islas Hawai. La linea separa los campos alcalino y toleitico.
Composicion quimica

Los OIB, difieren de los MORB en sus elementos trazas e isétopos, por lo que deben
derivar claramente de diferentes fuentes de manto, aunque probablemente con volumenes
similares de fusion parcial, ya que tienen similares valores en los elementos mayores. Los
basaltos alcalinos dominan sobre los flancos y crestas de la mayorfa de las islas oceanicas y
seamounts, aunque gran parte del edificio volcanico puede ser toleitico.

Dentro de los OIB pertenecientes a las series de magmas alcalinos dos tendencias de
diferenciacién son reconocidas:

A — Sub-saturados: cuyos productos finales de diferenciacion son fonolitas con nefelina.

B — Sobre-saturados: cuyos diferenciados finales son riolitas alcalinas (comenditas o
pantelleritas).

Dentro de la tendencia evolutiva sub-saturada, que es la mas comun, se observan las
siguientes suites:

Océano Atlantico: Tristan da Cunha, Gough, Islas Canarias, St. Helena, Trinidade,
Fernando de Norofia

OcéanoPacifico: Tahiti.

Océano Indico: Kerguelen.

La Fig. 13-3 separa las series de magmas alcalinos, de los toleiticos, mediante la linea
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gruesa, siguiendo a Macdonald y Katsura (1964). Pueden verse tres series de OIB: a) Toleitas
de Islandia; b) medianamente alcalino — sobresaturado de Ascensién, y c) fuertemente
alcalino potasico — subsaturado de Tristan da Cunha.

Elementos mayores

Los elementos mayores y trazas estan representados en la Tabla 13-2, para un amplio
espectro composicional de rocas volcanicas y se las compara con los MORB. Los OIB son
dominantemente alcalinos y la evolucién del IK,O parece incompatible con las tendencias que
producitfa la cristalizacion fraccionada a baja presion, por lo que esta caracteristica derivarfa
de la fuente. Estas suites volcanicas tienen rangos limitados de variacion para el Sty Nd.

La Fig. 13-4 muestra la variacién continua de los basaltos de las islas Hawai, Kohala,
Hualalai, Mauna Kea, Mauna Loa y Kilauea, que van desde los basaltos toleiticos de Kohala
cambiando en forma continua, a los tipos alcalinos en la secuencia estratigrafica. Esto podtia
reflejar el grado decreciente de fusion parcial desde una fuente relativamente homogénea,
que se reflejarfa en la constancia de las composiciones isotopicas de Sr, Nd y Pb.

La importancia de la cristalizacién fraccionada a baja presion se refleja en las tendencias
lineales de K,O — SiO, (Figs. 13-4, 13-5 y 13-6) de los diagramas de Harker como en los
basaltos de Ascension (sobresaturados) y Gough (subsaturados). La correlacion lineal
segmentada indica la cristalizacion de diferentes minerales, en la evoluciéon magmatica de
cada suite, con puntos de quiebre que indican la aparicion de nuevos minerales.

Toleita | Basalto | Basalto | Traquita | Comendita | Traqui-
Kilauea | Alcalino | Tristan Tristan Ascension | andesita | MORB
Hualalai | da Cunha | da Cunha Ascension

Si0, | 50,51 |46,37 42 43 58,00 74,05 59,42 48,77
TiO2 |2,63 2,40 411 1,20 0,13 1,34 1,15
AlbO; | 13,45 |14,18 14,15 19,50 12,44 17,04 15,90
Fe.O5 (1,78 4,09 5,84 1,70 1,33
FeO |9,59 8,91 8,48 2,20 2,53 6,79 8,62
MnO |0,17 0,19 0,17 0,10 0,06 0,27 0,17
MgO | 7,41 9,47 6,71 1,00 0,04 2,22 9,67
CaO (11,18 [10,33 11,91 3,30 0,22 4,38 11,16
Na;O |2,28 2,85 2,77 6,50 5,53 5,38 2,43
K:0 |0,49 0,93 2,04 5,30 460 2,45 0,08
P.Os |0,28 0,28 0,58 0,02 0,66 0,3
-Ppm
La 13,4 18,8 2.1
Ce 35,5 43
Sm 6,14 5.35 2,74
Eu 1,88 1,76 1,06
Yb 1,98 1,88 3,2
Rb 92 22 110 350 147 54 0,56
Sr 371 500 700 650 1,34 413 88,7
Ba 150 300 700 1000 4.2
Zr 115 166 200 350 871 488
Nb 17 16 35 130 205 95
Y 25 21 15 35 113 55

Tabla 13-2. Analisis representativos de OIB y MORB.
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Elementos trazas y tierras raras

Los cationes grandes de valencia baja: Cs, Rb, K, Ba, Pb y St, en general se muestran
enriquecidos en los OIB con relacién a los MORB, siendo los basaltos alcalinos los que
muestran mas altos niveles de enriquecimiento (Tabla 13-3). Sélo el Sty Ba estan incorporados
preferentemente dentro de los minerales de cristalizacion temprana como las plagioclasas
calcicas. La Fig. 13-7 muestra variacién en las concentraciones del Ba y St (en ppm) con
respecto a la SiO,. Ambos elementos se comportan como incompatibles hasta que comienza
a cristalizar plagioclasa, con aproximadamente 54% de SiO,, que es cuando se produce al
abrupto decrecimiento de dichos elementos. Las concentraciones de Ba y St en las toleitas de
islas oceanicas, es comparable con las plumas tipo MORB.

Los cationes grandes de valencia alta: Th, U, Ce, Zt, Hf, Nb, Ta y Ti, incompatibles, se
concentran preferentemente en los OIB con relacién a los MORB. Las relaciones Ztr/Nb son
bajas en los OIB (<10) en comparacién con los MORB tipo-N (>>30) y pueden ser usadas
para demostrar mezcla en la fuente mantélica.

El Ni es un indicador del fraccionamiento del olivino en los magmas basalticos porque
tiene alto coeficiente de particién fundido-mineral. Los OIB muestran buenas correlaciones
entre Ni y MgO, indicando la importancia del fraccionamiento-acumulacién del olivino. El
Cr también se correlaciona con el MgO, debido a la cristalizacién concurrente de olivino y
espinela rica en Cr. En general los OIB alcalinos estan deprimidos en Ni y Cr, en relacion
a los OIB toleiticos y MORB, lo que indicaria cristalizacion fraccionada a alta presion en el
camino hacia la superficie.

Los elementos de tierras raras muestran patrones caracteristicos en los OIB, y
enriquecimiento de tierras raras livianas en relacion a las pesadas (Fig. 13-8), variando segin
se trate de basaltos tolefticos o alcalinos, normalizados a condrito. Tal comportamiento de
las tierras raras, es a consecuencia de su derivacion desde una fuente de manto deprimido.
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Fig. 13-5. Variacion de ALO,, TiO, y MgO vs.SiO, para volcanitas de Ascension.
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MORB TIO OIBA
%K20 [<0,1-03[02-10 [1-7
Ba (ppm) | 550 70-200 | 200 — 1400
S (ppm) | 90-200 | 150 — 400 | 400 — 4000
Rb (ppm) | <5 512 15 — 400
Zr (ppm) | 15-150 | 100 — 300 | 200 — 1000
Nb (ppm) | 1-15 5-25 20 - 160
K/Ba 20-160 | 25-40 ~28

Tabla 13-3. Abundancia de elementos trazas en MORB (basaltos dorsales medio ocednicas), toleitas de islas
oceanicas (T10) y basaltos alcalinos de islas ocednicas (OIBA).
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Fig. 13-6. Variacién de AL,O,, MgO, TiO, y PO, vs. SiO, para la isla Gough.
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Is6topos radiogénicos

El estudio de los is6topos St-Nd-Pb de los MORB erupcionados en las dorsales oceanicas
del Atlantico y del Pacifico Oriental muestran buena correlacion lineal en las relaciones
2TPb/*Pb versus *Pb/*Pb; #'St/*Sr versus **Pb/*Pb y ¥St/%Sr versus "*Nd/*Nd.
Esto se interpreta en funcién de mezclas entre dos componentes diferentes del manto por
debajo de las dorsales. Un componente es la astenosfera convectiva deprimida, con menos Pb
y St radiogénicos e is6topos de Nd mads radiogénicos, conocido como “manto deprimido”.
El otro componente son las burbujas del material fuente de los OIB, caracterizados por el
mayor contenido de Pb y Sr radiogénicos, y menos Nd radiogénico.
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Fig. 13-8. Abundancia de tierras raras normalizado a condrito, para MORB tipos N y P.

La diferenciaciéon del manto de la Tierra puede ser descripta como un transporte
unidireccional de material, desde una porcion de manto (¢primordial?) inicialmente
homogéneo, hacia la litosfera. Esto implica que las heterogeneidades isotdpicas en Sr, Nd
y Pb en los basaltos oceanicos jovenes no contaminados, son el resultado de mezclas entre
regiones del manto que han sufrido diferentes extracciones en el curso del tiempo geoldgico.
Tal modelo se originé sobre la base de interpretar las correlaciones de ¥St/*Sr versus
"Nd/"Nd de los basaltos ocednicos, en los que un miembro extremo corresponde a un
MORB-N de fuente astenosferica deprimida, y el otro extremo corresponde a material de
manto proximo a la composicion primordial, que no habrifa sufrido ninguna extraccion de
magma.

La fusién parcial de un reservorio de manto primordial con eNd~0, produce un residuo
deprimido en Nd con respecto al Sm y el subsecuente decaimiento radiactivo del '*"Sm,
genera un manto deprimido con eNd>0 (Fig. 13-9).

Los datos isotépicos de Pb para el MORB y OIB, se vuelven mas claros en los modelos de
diferenciacion de la Tierra, que involucran transporte bidireccional de material, que incluye el
reciclaje de materiales derivados del manto por subduccion de litosfera oceanica. El Pb esta
altamente deprimido en el manto superior, siendo contaminado por Pb proveniente de los
sedimentos ocednicos derivados de la corteza continental, que incorporan U de derivacion
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cortical. Por esta razén los is6topos de Pb son los trazadores mas sensibles de procesos de
mezcla en la fuente de los OIB. En la Fig. 13-10, los datos de las islas de océano Atlantico,
Discovery, Gough y Tristan da Cunha, se proyectan mas proximas a la geocrona, que las
islas del Atlantico Norte (Bouvet, Canarias, Azores, Ascension y Cabo Verde), que reflejan el
dominio de componentes de pluma enriquecida en la fuente.
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Fig. 13-10. Datos isotopicos de Pb para los OIB y MORB del Atlantico.
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Modelo petrogenético

El origen de la islas volcanicas ocednicas y montes oceanicos han estado sujetos a fuertes
controversias en relacién con la teorfa de las placas tecténicas. El modelo de punto caliente o
pluma de manto, fue propuesto por Wilson (1963) y desarrollado por Morgan (1971, 1972).
La Fig, 13-11, presenta los posibles procesos responsables de la generacion de magmas de
intraplaca, en la que se consideran dos capas de manto una superior deprimida, fuente de los
MORB y una profunda, que serfa la fuente de plumas y generadora de los OIB. Las plumas se
originarfan en el limite entre las dos capas como una serie de gotas invertidas que ascienden.
La descompresion adiabatica induce la fusion parcial en los diapiros y en la fuente mantélica
adyacente a los MORB, que genera el flujo de la pluma ascendente. Morgan (1972) basé
el modelo original sobre la idea de que los componentes de la pluma, de la capa de manto
inferior, corresponden a material de manto primordial que no habrfa estado involucrado en
los eventos que dieron lugar a la formacién de la corteza continental. Los elementos trazas
apoyan la teorfa de fuentes diferentes de los MORB y de los OIB. La fuente de los OIB, debe
involucrar una mezcla entre manto relativamente primordial y componentes derivados de
cuflas litosféricas subductadas.

Profundidad de segregacion de los magmas: las caracteristicas geoquimicas de los
magmas primarios, derivan esencialmente del punto de equilibtio con la fuente mantélica a la
profundidad de la segregacion, que estarfan a ~100 km, con un limite superior de 50 — 60 km.

El ascenso diapirico del manto causa fusion parcial de los componentes de la pluma y
de la astenosfera deprimida (fuente MORB). Esta mezcla, produce un magma que segrega a
profundidades de 50 — 60 km, con signatura isotopica y elementos traza de ambas fuentes.
Estos magmas primarios deben atravesar la litosfera oceanica antes de alcanzar los reservorios
de alto nivel (<15 km) por debajo del edificio volcanico, donde se produce cristalizacion
fraccionada y mezcla de magmas que diversifican las composiciones. Adicionalmente la
contaminacion de la corteza ocednica puede modificar las caracteristicas geoquimicas de los
magmas, en particular las relaciones de is6topos de St y O. En general, los volcanes de islas
ocednicas, ubicados sobre corteza oceanica madura evolucionan desde fases tempranas poco
alcalinas, a fases mas alcalinas tardias. Tal secuencia se explica siguiendo modelos en los cuales
las eruptivas tempranas representan volimenes moderados de fusion parcial a profundidad
relativamente somera, mientras que los basaltos alcalinos y nefelinitas representan volumenes
pequefios de fusion parcial a gran profundidad.

Uno de los mayores problemas para interpretar el volcanismo de intraplaca es la naturaleza
intangible de las plumas de manto propuestas. Morgan (1972) estima que la pluma por debajo
de Hawai debe tener alrededor de 150 km de didmetro, con una velocidad de ascenso de
algunos metros por aflo, que se basa en el patrén volcanico de Hawaii y que no puede ser
extrapolado a otras islas oceanicas.

Estudios experimentales y tedricos concluyen que las plumas de manto ascenderfan en
base al régimen calérico, que se originarfa en el limite de placas de dos regimenes convectivos
diferentes y que se situarfa a la profundidad de la discontinuidad sismica de 670 km. En el
caso de Hawaii el flujo de la pluma se originarfa en el limite manto-nucleo.

Hofmann y White (1982) porponen un modelo paralos OIB que involucra el reciclado de
corteza oceanica subductada en un reservorio fuente de los OIB. Tal reciclado es necesario
para explicar las caracteristicas geoquimicas e isotopicas de los OIB, sugiriendo que la corteza
ocednica se afsla y acumula en el manto supetior, donde permanece por algunos Ga y cuando
se inestabiliza por calentamiento interno, asciende diapiricamente proveyendo componentes
para los OIB.
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Fig. 13-11. Modelo esquematico del proceso de magmatismo de intraplaca.

Los magmas erupcionados en las islas oceanicas y montes submarinos, corresponden a
magmas alcalinos y toleiticos, que se distinguen claramente de los MORB. Dichos magmas
ascenderfan y se estacionarfan formando reservorios magmaticos someros a profundidades
de 2 — 30 km, donde se produce la cristalizacion fraccionada y mezcla de magmas.
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Capitulo 14
Flujos basalticos continentales

Introduccion

Grandes sectores de los continentes han sido cubiertos por potentes flujos de lava
basaltica durante el pasado geoldgico, lo que habria tenido lugar desde fisuras, mas que de
centros volcanicos individuales. Estos se denominan: flujos basalticos continentales (CEFBs),
o provincias basalticas, o plateau basalticos, como pueden verse enla figura 14-1 y en la tabla
14-1. Dominantemente son erupciones de basaltos toleiticos en términos de mineralogfa y
quimica de los elementos mayores y son similares a los MORB, con patrones de elementos
trazas que los hacen afines con los MORB-E y con las toleitas de islas oceanicas, todos ellos
generados en ambientes tectonicos extensionales.

AFRICA

Etendeka

e

A

ANTARCTICA

2000 km

Fig. 14-1. Plateau basalticos continentales Mesozoicos y su relacién con el fracturamiento de Gondwana.

Petrografia de las rocas volcanicas

LLa mayorfa de los flujos basalticos son generalmente porfiriticos, con contenidos de
hasta un 25% de fenocristales, aunque en algunas provincias como la de Parana, predominan
los afiricos. Los fenocristales de plagioclasa son dominantes y estin acompafados en poca
cantidad por olivino, augita, pigeonita y magnetita titanifera. Esta asociacion sugiere que han
evolucionado por procesos de cristalizacion fraccionada a baja presion que reflejan una serie
compleja de eventos polibaricos entre 0y 15 kbar.

Los flujos basalticos de Parand tienen composiciones de: basaltos, andesitas basalticas,
dacitas, riodacitas y riolitas (Fig. 14-2). Los basaltos y andesitas basalticas tienen fenocristales
y pasta de plagioclasa, augita y pigeonita, acompafiados de escasa magnetita-titanifera,
ilmenita y olivino. Las andesitas basalticas tienen contenidos altos de P,O, y TiO, y no tienen
pigeonita como fenocristales. En las riodacitas y riolitas los fenocristales de plagioclasa,
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piroxeno y opacos son tipicos, con fenocristales aislados de feldespato alcalino, que también
se desarrolla en la pasta junto con cuarzo y clinopiroxeno rico en Ca, pigeonita, magnetita-
titanifera e ilmenita. La presencia de xenocristales resorbidos de labradorita, apoya un modelo

de fusion parcial de gabros o granulitas de la corteza inferior.

PROVINCIA EDAD (Ma) ESPESOR AREA ACTUAL
MAXIMO (m) | (Km?)

Keweenawan (lago Precambrico sup. 1100-200 12.000 >1.000.000
Superior)
Plataforma Siberiana Permo-Trias 248-216 3.500 >1.500.000
Karro (S. Africa) Jurasico 206-166 9.000 140.000
Basaltos Kirkpatrick, doleritas
Ferrar (Antartica) Jurasico 179+7 200 7.800
Parana — Etendeka Jurasico sup-Cretacico inf. 1.800 1.200.000
(Sud América-Africa) 140-110
Provincia ignea nord-Atlantica | Cretacico sup - Eoceno 65-50 2.000 1.000.000
Deccan (India) Cretacico-limite Terciario >2.000 > 500.000
Rio Columbia (USA) Mioceno 17 — 6 >1.500 200.000

Tabla 14-1. Edades y dimensiones de las mayores flujos basélticos continentales.
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Fig. 14-2. Esquema geoldgico de la provincia de basalto-riolita de Parana y Etendeka, a ~138 Ma. (modificado de
Peate 1997).

Cuando se comparan los fenocristales delos tipicos CFBs, conlos MORB-N, encontramos
que en ambos dominan las plagioclasas; pero en los MORB, olivino y espinela de Mg-Cr
son accesorios comunes; mientras que en los CFBs, las plagioclasas estan acompafiadas,
por augita * pigeonita y el olivino es muy raro. En muchos CFBs el piroxeno pobre en Ca,
cristaliza antes que el piroxeno rico en Ca, lo que serfa a consecuencia de asimilaciéon de
corteza continental antes de alcanzar a las camaras magmaticas de niveles altos. La presencia
de piroxeno pobre en Ca (pigeonita) evidencia contaminacién de corteza continental en el
camino hacia la superficie.
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Fig. 14-3. A) Diagrama IO vs. SiO, para los basaltos de Parani, que separa el campo de los Basaltos de alto
P,0, — TiO, (gris oscuro) del campo de bajo P,O, — TiO, (gris claro), mostrando los procesos dominantes que han
actuado. B) Diagrama Indice alcalinidad (I.A.) vs. AL,O, que proyecta los basaltos en el campo toleitico, con alto y

bajos contenidos en fésforo y potasio.

% Deccan | Parana | Toleita islas | MORB normal | MORB
ocednicas Enriquecido

Si0; | 50,56 50,75 | 50,36 50,40 51,18

TiO: | 2,57 3,95 362 1,36 1,69

AlO; | 13,83 13,51 13,41 15,19 16,01

Fe;04 | 13,79 14,24 | 1363 10,01 9,40

MnO | 0,17 0,19 0,18 0,18 0,16

MgO | 5,12 4,21 552 8,96 6,90

Ca0 | 9,62 8,45 9,60 11,43 11,49

Naz;O | 2,65 2,80 2,80 23 2,74

K20 093 1,58 0,77 0,09 0,43

P20s | 0,22 0,66 0,42 0,14 0,15

Ppm

Ba 239 653 191 <20 86

Be 0.7 1,6 1.1 - i

Cr 44 20 81 346 225

Cu 202 74 98 - -

Ga 24 25 22 - -

Hf 4,49 Tl 5,95 - -

Nb 15,9 37 215 21 86

Ni 44 43 78 177 132

Pb - 6 2 - -

Rb 15 44 15,4 23 10,3

Sr 219 732 396 98 155

Ta 1,39 1,88 1.5 - -

Th 212 5,33 1,64 - -

Y 50 42 42 37 39

Zn 149 127 119 - -

Zr 203 388 227 97 121

La 19,3 46 24 2,95 6,92

Ce 43 100 53 12 17,8

Pr 52 11 6 - -

Nd 276 51 35,1 9.9 13,6

Sm 76 10,9 8,9 3.91 464

Eu 2,47 35 2,98 1,41 1,55

Gd 84 9.9 9.1 6,4 6

Dy 8,18 7.61 7,58 5,6 -

Ho 1,55 1,42 141 - -

Er 4.2 3,79 3,64 - -

Yb 3,63 3,07 3,04 3,61 3,46

Lu 0,53 0,45 042 0.5 0,46

Tabla 14-3. Elementos mayores y trazas de flujos continentales, toleitas de islas ocednicas y MORB normales y

entiquecidos.



260 FLUJOS BASALTICOS CONTINENTALES

Composicion quimica

Elementos mayores: En general los basaltos toleiticos son pobres en Mg, En términos
de IKK,O versus SiO, (Fig. 14-3A) los CEBs varfan desde toleiticos bajos en I, comparables a
los MORB, algunos son basaltos medianamente alcalinos, aunque la mayoria son toleiticos
subalcalinos, con contenidos de K, O mayores a los MORB.
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Fig. 14-4. A. Relacién CaO vs. MgO, mostrando los campos de los basaltos de de Parana. HPT (gris oscuro) y LPT
(gris claro). B: Diagrama TiO, vs. SiO,, mostrando la relacion para HPT y LPT.

La proyeccion del indice alcalis (IA) versus ALO, (Fig. 14-3B) claramente establece
las caracteristicas toleiticas. I.a marcada dispersion que se observa en los diagramas de
variacion, tales como I, O-SiO,, es una consecuencia natural del fraccionamiento cristalino
polibarico, combinado con heterogeneidad de la fuente, el grado variable de fusioén parcial y
la contaminacién cortical. Como el rango de variacién de SiO, es restringido, se usa el MgO
como {ndice de diferenciacion (Fig. 14-4A). Aunque la SiO2 resulta adecuada para comparar
con el TiO,. Algunos flujos basilticos son bajos en Mg” ([Mg/(Mg+Fet)<0,7]) por lo que
se los considera primarios y habrfan sido generados desde un manto mas rico en Fe, que
el manto normal de los MORB-OIB. Asimismo, ellos son bajos en Ni, que junto con las
correlaciones de CaO — MgO, son argumentos a favor de la cristalizacion fraccionada a baja
presion, dominada por plagioclasa y clinopiroxeno.

Los estudios geoquimicos de los flujos basélticos de Parana (Bellieni et al. 1984, 1980;
Mantovani et al. 1985; Fodor 1987; Petrini et al. 1987), han revelado dos tipos: los LPT
(bajos en PO, — TiO,) que dominan en el drea sur de la provincia volcanica y los tipo HPT
(altos en PO, — TiO,) que dominan en el norte. Ambos tipos basalticos setfan resultantes
de cristalizacién fraccionada a baja presién, combinada con contaminacién cortical, que
produjeron magmas mas ricos en SiO,.

Elementos trazas

Los estudios sobre estos elementos se han focalizado especialmente en los incompatibles,
los cuales son fuertemente particionados en la fase liquida durante la fusién parcial de
lherzolita, o durante la cristalizacién fraccionada del magma basaltico. En general estan
caracterizados por baja concentracion de elementos compatibles como Ni, que apoyan la
hipétesis que no son magmas primarios, pero que han sufrido fraccionamiento de olivino,
en su camino hacia la superficie, lo que incrementa el contenido de elementos incompatibles,
con relaciéon a los magmas primarios mas ricos en MgO. Los basaltos toleiticos de Parana
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Fig. 14-5. Esquema de formacion de los basaltos toleiticos continentales.

estan enriquecidos en elementos incompatibles en relacién a los MORB-N y muestran gran
similitud a los MORB-E vy a las toleitas de las islas oceanicas. Asumiendo que tanto los
basaltos toleiticos continentales como los ocednicos, se han generado por volimenes similares
de fusion parcial, los CEBs no pueden ser derivados de un MORB-N, pero muestran un
patréon muy similar a las toleitas de las islas ocednicas y a los basaltos alcalinos, con variable
contaminacion de corteza continental. Ias rocas corticales fusibles son mads ricas que las
OIB, en Ba, Rb, Th, K y tierras raras livianas; pero tienen contenidos similares de Nb, Ta, P,
Zr, Hf, Y y tierras raras medianas.

Las toleitas continentales tienen contenidos similares de HFS (Zr, Hf, P, T1) a los MORB
y a las toleitas de islas oceanicas. Las diferencias mas evidentes entre los CFBs y los basaltos
oceanicos (MORB + OIB) se da en los elementos incompatibles méviles (K, Rb, Sr, Ba,
Th), que junto al fuerte enriquecimiento en tierras raras livianas, serfan consecuencia de
la contaminacién cortical, o a su derivacion desde una fuente de manto subcontinental
enriquecido. Los basaltos de islas oceanicas, los basaltos alcalinos continentales y las
kimberlitas, tienen relaciones La/Nb < 1; mientras que los CFBs = 0,7 — 7, segun el grado
de contaminacion.

Is6topos radiogénicos

Las variaciones isotépicas de los datos Nd y St en los basaltos oceanicos (MORB y OIB)
indican claramente que el manto superior es isotépicamente heterogéneo. Tales variaciones
reflejan la evolucion y reciclado de materiales corticales en las zonas de subduccion,
enriquecimiento por circulacion de fluidos y fusiones parciales acontecidas a lo largo de la
historia de la Tierra.
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Modelos petrogenéticos

Los flujos basalticos continentales constituyen regiones complejas, al igual que los
modelos para explicar su petrogénesis. Los problemas fundamentales se refieren: a la
naturaleza y fuentes de los magmas primarios, asi como a si la contaminacién tiene lugar
en camaras magmaticas corticales, o en los diques que alimentan a dichas camaras, o en los
diques que salen desde las camaras hacia la superficie (Fig. 14-5).
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Fig. 14-6. Distribucion de las fuentes mantélicas en relacion con el volcanismo continental y oceanico.
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Fig. 14-7. Variacién de los isétopos de Pb de los flujos toleiticos de Parana (HTP y LTP), en comparacion con los
MORB (negro) e islas oceanicas (OIB).

Los CEFBs son bajos en Mg, lo que significa que no pueden haberse equilibrado con
la  mineralogfa del manto normal de lherzolita, bajo condiciones saturacion en H,O.
Interpretaciones posibles serfan: que el magma primario sean picritas altas en Mg, las cuales
sufrieron fraccionamiento a baja-P, para producir erupciones de composiciones poco usuales;
o bien que un magma primario de composicién poco usual, derivara por fusion parcial de
una fuente mas rica en Fe que la lherzolita, o hubo fusién parcial de manto normal saturado
en H,O.

Cox (1980) considera que los fenoctistales de “plg +/- ol +/- clpx” de la mayoria de
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los CIFBs sugieren fraccionamiento cristalino en equilibrio a baja presién, desde magmas
primarios ricos en MgO (Fig. 14-5), o sea que magmas picriticos constituirfan complejos
profundos en la base de la corteza (25 a 40 km).
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Fig. 14-8. Is6topos de Nd vs. Sr mostrando los rangos de variacion de los basaltos de la cuenca de Parand y
Ethendeka.

Las diferencias quimicas e isotopicas entre los magmas basalticos tolefticos oceanicos
y continentales, puede ser expresada segin la abundancia y relaciones de los elementos
incompatibles: K, Rb, Ba, Ti, P y tierras raras livianas; en forma conjunta con los is6topos de
Rb-St, Sm-Nd y U-Th-Pb. Las variaciones en los isétopos de **Pb/?*Pb versus **Pb/***Pb,
para los flujos basalticos de Parana en comparacion con los MORB y los OIB, apoyan
el modelo de derivacion por fusién parcial de una litésfera subcontinental enriquecida y
modificada por interacciéon con la corteza continental en su camino a la superficie.

En general los basaltos continentales tienen mayor diversidad isotopica, lo que ha sido
atribuido a procesos que involucran:

a)  Contaminacién cortical.

b)  Fusién de manto subcontinental enriquecido.

c¢)  Mezcla de fuentes de manto enriquecido y deprimido.

d)  Combinacién, de fusiéon de manto enriquecido y contaminacion cortical.

Los flujos basalticos con similares caracteres isotopicos serfan derivados por fusion
parcial de manto litosférico, sin necesidad de modelos de contaminacién cortical.

Los xenolitos ultramaficos que llegan a la superficie, arrastrados por magmas kimberliticos
y alcalinos, son quimica e isotopicamente heterogéneos, registrando distintos estilos de
enriquecimiento en tierras raras.

Los procesos de cristalizacion fraccionada, combinadas con asimilacion de rocas
corticales, serfan responsables de la produccion de magmas mas silicicos en muchas
provincias volcanicas continentales. Sin embargo, en estas provincias con magmas rioliticos
se desarrollan con basaltos, constituyendo una asociaciéon bimodal, sin composiciones
intermedias, lo que ha llevado a proponer que los magmas 4acidos, se generan por fusion
parcial de rocas basicas en la base de la corteza continental.

Dos estilos de contaminacion contrastados han sido reconocidos en la petrogénesis de
los flujos basalticos. En el primer tipo, la asimilacién de rocas corticales estd acompafiada por
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Fig. 14-9. Variacién inicial de las relaciones de isétopos de St vs. los de Pb de los basaltos de Parana (HTP y LTP)
y de Rio Columbia.

cristalizacion fraccionada y las lavas mds evolucionadas, son también las mas contaminadas.
Este tipo esta bien documentado en los basaltos de Parana. En el segundo tipo de
contaminacion, los basaltos mas primitivos estain mas contaminados, como en la provincia
volcdnica Terciaria de Britania. Para determinar los mecanismos de contaminacién se necesita
combinar el uso de isétopos y de elementos trazas.

La estrecha asociacion entre provincias de basaltos toleiticos y la fragmentacion
continental, permiten considerar a este modelo petrogenético como precursor necesario de
la generacion de rifts activos de intraplaca y de la formacioén de nuevas cuencas oceanicas

(Fig. 14-1).
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Capitulo 15
Magmatismo en margenes activos de placas

Introduccion

Los margenes activos de placas, determinan los sitios de subduccion de la litosfera
oceanica en el manto de la Tierra, produciendo la mayoria de los volcanes activos y terremotos
en el mundo, incluyendo todos los de focos intermedios y profundos, que se asocian con las
placas litosféricas descendentes.

Para apreciar la escala de la intensidad de subduccion, es necesario considerar, que los
océanos Atlantico y Pacifico fueron creados en los dltimos 200 Ma por la expansion del
fondo oceanico, desde los margenes de acrecion de placas. Como la tierra no se expande, una
supetficie equivalente de litosfera debe ser subductada simultineamente.

La sustitucién de superficie de placas, puede ser tanto de litosfera oceanica como
continental, resultando en diferentes interacciones geométricas para producir el volcanismo
de — arcos de islas oceanicas y de los margenes continentales activos -, que presentan las
siguientes caracteristicas (Thorpe 1982):

a) Las cadenas de islas o cinturones volcanicos lineales, tienen longitudes de cientos a
miles de kilémetros y son relativamente estrechos de 200 a 300 km.

b) Desarrollan una fosa oceanica profunda de 6.000 a 11.000 m de profundidad.

¢) El volcanismo es activo y presenta un limite abrupto de la zona volcanica, hacia el
océano. El frente volcanico, se desarrolla paralelamente a la fosa oceanica a distancias de
100 — 200 km.

d) La zona sismica de Benioff, incluye a los focos de terremotos de profundidades
someras, intermedias y profundas, que definen el plano de descenso de la litosfera oceanica
en el manto.

e) La asociacion volcanica ha sido llamada asociacién de “andesitas orogénicas”.

Las cadenas de estrato-volcanes alineados encima de las zonas de Benioff representa la
caracteristica volcanica mas conspicua sobre la tierra. Los productos eruptivos tienen amplia
composicion desde basaltos a riolitas, con andesitas como el tipo de magma mas comun, lo
que define que el ambiente de generaciéon es muy complejo. La morfologia de los volcanes,
reflejan procesos de crecimiento rapido, frecuentemente altamente explosivo y es comin la
formacién de calderas, acompafiadas por la erupcion de flujos piroclasticos, coladas y tobas
de caida.

Arcos de islas oceanicas

Los arcos de islas ocednicas (AIO) representan los sitios de subduccién de una placa
litosfera oceanica debajo de otra (Fig. 15 -1). Los rasgos caracteristicos son cadenas lineales
de islas formando el frente volcanico, a menudo flanqueado por cuencas marginales que
se forman por expansion del fondo oceanico durante los procesos de comienzo del arco.
Los sedimentos se acumulan sobre la corteza oceanica y a menudo son rastrillados con el
descenso de la placa y forma un prisma de acrecién en el ante-arco.

La Fig. 15-2 muestra la distribucién de los sistemas de arcos de islas ocednicas mayores
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en los océanos Pacifico y Atlantico, y en Indonesia. En el Pacifico occidental los arcos se
extienden desde el sistema de Nueva Zelandia — Tonga, a través de Nueva Bretafia — Papta
— Nueva Guinea y las islas de Mariana — Izu y el sistema de Japon — Kuriles — Kamchatka
y las Aleutianas. En contraste, el Pacifico oriental no tiene arcos de islas pero muestra
volcanismo de margen continental activo que se extiende desde el oeste de Estados Unidos
a lo largo de México, América Central y Sud-América. En el Atlantico el volcanismo de
arcos de islas oceanicas ocurre en los arcos de las Antillas Menores y de las Sandwiches
del sur. En el Mediterraneo se manifiesta en los arcos de Aeolian y Aegean y en la zona de
colisién continental activa que se extiende desde los Alpes, a través de Turquia e Iran hasta
los Himalayas.
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Fig. 15-1. Esquema de subducciéon de litosfera ocednica generada en la dorsal medio-ocednica. Corrientes de
conveccion secundaria se desarrollan en el retro-arco.

(A)

PACIFICA

=

PLACA
ATLANTICA

. o 225 NN P |
Localidades / /_‘EI\Z
1 - Tonga-Kermadec 54 Aleutianas

2 - Nuevas Hebridas 4 - Nueva Bretafia 9 - Sunda-Banda
3- Mo_rioncs-lzu 7 - Solomons 10 - Antillas Menores
4 - Kuriles 8 - Ryuku 11 - Sandwich del Sur

Ecuador

Ecuador

Fig. 15-2. Distribucion de arcos de islas oceanicas del mundo (Wilson y Davidson 1984).
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Estructura de los arcos de islas

El conocimiento de la estructura fisica de los arcos de islas da una importante ayuda para
desarrollar los modelos petrogenéticos, los cuales deben incluir para las regiones de arco de
islas: trench, ante-arco, arco y retro-arco (Gill 1981; Cross y Pilger 1982; Uyeda 1982; Jarrard
1980).

FLUJO DE CALOR 42
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E Agua I:I Arco cortical

|:| Astenosfera -Corteza oceanica
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Fig. 15-3. Estructura de arco de un arco de islas.

LLa anomalia gravitaroria negativa proxima al trench se atribuye ala presencia de sedimentos
en el ante-arco y la anomalfa positiva a la litosfera fria subductada y mas densa por debajo del
arco. El flujo caldrico es tipicamente bajo en el ante-arco pero asciende abruptamente en el
frente volcanico y permanece alto para distancia de 200 — 600 km detras del arco. Este alto
flujo de calor sélo puede ser explicado por transferencia de magma a niveles altos (Fig. 15-3).

Existirfa un limite vertical entre el manto con caracteristicas litosfericas y el manto con
caracteristicas astenofericas, que podrian reflejar el ascenso del magma por de bajo del arco.
Anoémalamente, el manto astenosferico somero por debajo del retroarco, podria indicar el
ascenso de magma, formado por procesos distensivos en el retro-arco.

El espesor cortical juega un importante rol en el ascenso y fraccionamiento a baja presién
de los magmas. En regiones de corteza delgada, los magmas derivados desde el manto
ascienden rapidamente hasta la superficie y pueden mantener sus caracterfsticas primarias.
Mientras que en los arcos mas maduros, la corteza se engrosa y las rocas corticales de baja
densidad, actian como filtro impidiendo el ascenso de magmas primarios y causando extenso
fraccionamiento cristalino en cimaras magmaticas someras.

Estructura térmica y procesos de fusién parcial

El conocimiento de la estructura térmica de las zonas de subduccion es esencial para
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entender los procesos de generaciéon de magma. Cualquier modelo térmico incluye los
efectos de deshidratacion de la corteza oceanica subductada, el calentamiento por friccién en
la parte superior de la loza, la convecciéon dentro de la cufia de manto astenosférico, el angulo
de subduccién y la velocidad.

Corteza oceanica subductada: involucra a las rocas fgneas basicas y sedimentos de
fondo oceanico que son metamorfizados a facies de anfibolitas y eclogita, en presencia de
una fase fluida acuosa. Lla mineralogfa de las rocas varfa durante la subduccién en funciéon
del aumento de la presion, temperatura y composiciéon de la fase vapor. Este progrado de
metamorfismo (facies zeolitas, esquistos azules, anfibolitas y eclogitas) esta acompafiado
por deshidratacion, que tiene lugar principalmente entre los 80-125 km de profundidad. La
presencia del agua, baja la temperatura del solidus de las rocas en varios cientos de grados. La
profundidad a la cual comienza la corteza oceanica a fundirse, puede predecirse si se conoce,
el gradiente geotérmico de la parte superior de la loza y la cantidad de agua que contiene.
Algunos modelos sostienen, que las andesitas derivan de corteza oceanica subductada, por
fusién parcial en condiciones anhidras.

Cufa de manto: involucra la fusién parcial de lherzolitas modificadas por reaccién con
fluidos acuosos o fundidos siliceos hidratados derivados de la corteza oceanica subductada.
La iniciacion de la fusion parcial en la cufia de manto depende del gradiente geotérmico y
la cantidad de volatiles presentes. La presencia de H,O baja marcadamente la temperatura
del solidus y asf facilitan la fusiéon parcial. Algunos modelos muestran que la fusién parcial
debajo del arco puede ocurrir sélo en condiciones de saturacion de agua. La fusion parcial
de lherzolita en condiciones anhidras produce liquidos de composicién basaltica o picritica,
dependiendo del porcentaje de fusion. Los magmas andesiticos pueden ser generados
directamente por fusién parcial de lherzolita hidratada a profundidades <40 km. Dichos
fundidos deberfan saturarse en agua conteniendo sélo el 15% H,O a 40 km y comenzarian a
cristalizar tan pronto como el vapor comienza a escapar. Tales magmas no pueden alcanzar la
superficie sin sufrir cristalizacién fraccionada, lo mismo que los magmas basicos hidratados
generados a mayor profundidad.

Hay un aporte continuo de volatiles desde la loza que se subducta a la cufia de manto
sobreyacente, por lo que el fundido con algunos cristales deberia estar saturado en H,O y
con el aumento de la fusion, se vuelve menos saturado y cambia la composicion del fundido
a basaltico o pictitico en equilibrio con la peridotita anhidra. Estos basaltos subsaturados
en H O serfan los magmas madre de las suites de arcos volcanicos, con fraccionamiento a
miembros mas ricos en silice en niveles mas altos. En los modelos tedricos, se usan fuentes
mantélicas heterogéneas cuyos componentes varfan con la profundidad, lo que involucra las
siguientes posibilidades:

a. Tanto la loza subductada como la cufia de manto se funden.

b. ILa loza subductada se deshidrata y la cufia de manto se funde.

c. Sélo la loza subductada se funde.

Segregacion, ascenso y almacenamiento del magma

La parte astenosferica del manto, por encima de la loza subductada, es el sitio de mayor
generacion de magma de los AIO. La fusion parcial tiene lugar en un rango considerable de
profundidad, cuando los diapiros de lherzolita boyan hacia la superficie. A una profundidad
no especificada, la segregaciéon de magma primario ocurre, durante el ascenso hacia la
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superficie siguiendo distintos mecanismos.

Distintas evidencias indican la existencia de reservorios de magma en niveles altos
dentro de la corteza y del manto superior, donde se pueden fraccionar. Tales camaras se
sitdan a profundidades < 20-30 km y pueden extenderse hasta cerca de la superficie. Los
xenolitos tienen combinaciones de: olivino-clinopiroxena-ortopiroxeno-plagioclasa-anfibol-
magnetita. La rareza de magmas primarios en AIO atestigua la importancia de los procesos
de fraccionamiento cristalino.

Caracteristicas de las series de magmas

Hay una amplia variedad de estilos eruptivos en los arcos de islas (Al), que se relaciona
con la composiciéon quimica, viscosidad y contenido de volatiles. En general el estilo
eruptivo es controlado por el contenido de SiO, y volatiles. Las coladas de lava se forman
por extrusion de magma pobre en gas, mientras que altos contenidos en volatiles, tienden a
producir erupciones altamente explosivas.

Los volcanes de Al petrograficamente, se dividen en dos tipos: a) Volcanes de basalto
y andesita basaltica y b) Volcanes de andesita y dacita. Cada grupo desarrolla morfologfas
diferentes en virtud del comportamiento reolégico distinto de los productos eruptivos. Los
primeros forman volcanes en escudo de bajo angulo; mientras que el segundo tipo, forma
grandes edificios conicos compuestos de lavas y material piroclastico. En general los magmas
de los Al tienen altos contenidos en volatiles, lo que tiende a producir erupciones explosivas,
durante las cuales el tefra es expelido a gran distancia. Las erupciones de gran volumen de
magma desde camaras de alto nivel, pueden causar el colapso del techo y formar calderas.

Tipicamente desde el punto de vista composicional, los magmas han sido subdivididos
en tres series: tolefticos, calco-alcalinos y alcalinos. Cada serie tiene un rango composicional
desde basalto a riolita. Segtin Gill (1981) dos diagramas pueden ser usados para subdividir las
composiciones de los magmas: KO vs. SiO, y FeO*/MgO vs. SiO,.

El diagrama de KO versus SiO, (Fig, 15-4), permite dividir a los Al ocednicos, en cuatro
series distintivas:

A. Series bajas en K.

B. Series calco-alcalinas.

C. Series calco-alcalinas altas en K.

D. Series shoshoniticas.

La serie A, corresponde a la serie toleitica de arcos de islas y la D es una serie alcalina.
Los basaltos de la serie B son de alta alimina y varfan en relaciéon con los magmaa mas
evolucionados (andesitas, dacitas y riolitas). La serie C, es similar a la B.

El diagrama FeO*/MgO versus SiO, (Fig. 15-5): se aplica a los magmas toleiticos bajos
en K, que tienen marcado enriquecimiento en Fe en estadios tempranos de fraccionamiento,
en contraste con las series calco-alcalinas, en que el Fe decrece con el incremento de SiO,. En
los basaltos, el grafico indice alcalino (AI) versus alimina, permite separar los tipos toleiticos
de los calco-alcalinos altos en alumina.

Las diferencias entre estas cuatro series de magmas, se reflejan en sus formas eruptivas.
La serie volcanica de arcos de islas toleiticas estd caracterizada por erupciones de basaltos
muy fluidos y andesitas basalticas, acompafiados de escasos flujos piroclasticos. Hay mayor
proporcion de lavas afiricas, que en las series calco-alcalinas, los anfiboles y biotita estan
ausentes, sugiriendo un bajo contenido en volatiles. Ejemplos tipicos de los arcos toleiticos
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son las islas Sandwich del Sur, Tonga, Izu y el sector norte de las Antillas Menores.

En marcado contraste, las rocas principales de las series calco-alcalinas (incluyendo las
altas en K) son andesitas de dos piroxenas con un 59% de SiO,. Las erupciones son mas
explosivas y los flujos piroclsticos comunes. Los magmas andesiticos son mas viscosos que
los basalticos y producen estrato-volcanes de flancos empinados. L.a mayoria de las lavas son
altamente porfiricas, con fenocristales de plagioclasa calcica, hornblenda y biotita, reflejando
una mayor riqueza en volatiles, en concordancia con la mayor actividad explosiva. En esta
categoria entran los volcanes de los arcos Circum-Pacificos, las Antillas Menores ¢ Indonesia.

Las series shoshoniticas son mas variables, en promedio comprenden 50% en volumen
de basalto, 40% de andesitas y 10% de dacitas. Las suites alcalinas (sédicas y potasicas)
erupcionan en arcos de islas, aunque las lavas sodicas se restringen a ambientes tectonicos
especificos, tales como: a) A lo largo o en los bordes de las zonas de subduccion, b) Donde
las fracturas son normales al trench donde se produce la subduccion.

Estrictamente hablando el término shoshonitica, se aplica a las suites potasicas y ejemplos
tipicos son las islas de Fiji, Sunda, el arco de Indonesia, el arco Aeolian, Granada y las Antillas
Menores.

También se encuentra un grupo de andesitas con alto MgO (>6% peso de MgO),
llamadas boninitas, que se restringen a regiones de ante-arco, como por ejemplo el ante-arco
del sistema Marianas — Izu, en las islas Bonin.

Los esquemas de clasificacion utilizados permiten dividir los arcos de islas oceanicas en
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1 | Velocidad de convergencia >7 cm/afio. Corteza < 20 km de espesor.
A> 40% de volcanes calco-alealinos. | Islas Solomon, Aleutianas.
B> 80% de volcanes toleiticos Tonga-Kermadec, Mariana-lzu,
Sandwiches del Sur
2 | Velocidad de convergencia >7 cm/afio. Corteza 30-40 km de espesor.
30-70% de volcanes toleiticos New Britain, Nuevas Hébridas, Buriles,
Sunda (Java).
3 | Velocidad de convergencia >7 cm/afio. Corteza > 30 km de espesor.
<50% de volcanes toleiticos. Antillas Menores, Ryuku.

‘Tabla 15-1. Clasificacién de los arcos de islas.

grupos, segtin la velocidad de convergencia, el espesor cortical y las series de magmas, que se
muestran en la Tabla 15-1.

Petrografia de las volcanitas

Las volcanitas de los arcos de islas son altamente porfiricas, mientras que las series
toleiticas lo son menos. Es importante la mineralogia de los fenocristales de las series de
magmas: toleiticos, calco-alcalinos, calco-alcalinos altos en K y shoshoniticos. En general los
minerales ferromagnesianos mas importantes (olivino, clino-piroxena, orto-piroxena, anfibol
y biotita) tienden a ser ricos en Mg, aun en las dacitas y riolitas. La plagioclasa calcica es el
fenocristal mas abundante mientras que el feldespato alcalino y los foides se restringen a las
series altas en K. La titano-magnetita es comun. La pasta varfa de vitrea a microcristalina y
contiene los mismos minerales que constituyen los fenocristales.

Tiempo ——

Temproni) Medio | Tardio

TOLEITAS ARCO DE ISLAS
CA SYA

Distancia desde el french —

TH|CA|A|

Fig. 15-6. Variacion espacial y temporal en la composicion de los magmas de AIO. Ca: calco-alcalino. TH: toleitico.
Sy A: subalcalino y alcalino.

Variaciones temporales y espaciales del magmatismo de arco

Los primeros modelos del magmatismo de arco de islas, se basaron en el estudio del arco
de Japén, que sugiere que los magmas erupcionados incrementan su contenido de I, O (para
un valor de SiO,), con el aumento de la profundidad de la zona de Benioff (Fig. 15-6). Pero
en las Nuevas Hébridas se ha reportado lo inverso, con un decrecimiento del K,O con la
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profundidad.

Como se ha visto, la existencia de una fuente heterogénea, con diferentes grados de fusion
parcial, puede generar espectros de magmas primarios independientemente de la geometria
del sistema de subducciéon. Esto combinado con procesos de cristalizaciéon fraccionada
produce magmas de diferentes composiciones.

Composicién quimica de los magmas

Los elementos mayores de los basaltos de Al, muestran incremento en KO en la
secuencia que va desde tolefticos, calco-alcalino, calco-alcalinos altos en K y shoshoniticos.

En los diagramas de Harker el K O es incompatible en las suites de Al, por lo que
definen una tendencia lineal de incremento del KO, con el aumento de la SiO,. En forma
similar, pero con correlacién negativa, es el comportamiento de TiO,, CaO y FeO+Tle, O,
para las suites genéticamente relacionadas, confirmando el rol de la plagioclasa y la magnetita,
como fases principales en el fraccionamiento durante la evolucién magmatica.

M ORB Al Al Calco- | Al calco- | IO alcalinas | 10 toleitica
promedio | toleitico | alcalino Alcalino | Hawaii Hawaii
Atlantico Alto K

SiOz2 | 50,67 49,20 49,40 51,00 44,50 49,20

TiO2 | 1,28 0,52 0,70 0,93 2,15 2,57

AlO3z | 15,45 15,30 13,29 13,6 14,01 12,77

FeO* | 9,67 9,00 10,15 8,11 12,51 11,40

MnO | 0,15 0,18 0,20 0,14 0,19 0,17

MgO | 9,05 10,10 10,44 12,50 10,12 10,00

Ca0 | 11,72 13,00 12,22 7,92 10,63 10,75

Na,O | 2,51 1,51 2,16 2,67 2,47 27

KO | 0,15 0,17 1,06 237 0,53 0,51

P20s | 0,20 0,06 0,20 0,59 0,42 0,25

Tabla 15-2. Elementos mayores de rocas basalticas de Arcos de islas (Al), dorsales medio-oceanicas (MORB) e islas
ocednicas (10).

En general se considera que el fraccionamiento bajo condiciones reductoras, disminuye la
cristalizacion de magnetita, produciendo el enriquecimiento de Fe en los estadios tempranos
(tendencia toleitica — reductora). Por el contrario bajo condiciones oxidantes la magnetita
cristaliza rapidamente, disminuyendo en el liquido residual el contenido de Fe (tendencia
calco-alcalina — oxidante).

En las Tablas 15-2 y 15-3, se muestran andlisis de rocas de arcos de islas, comparados con
otros de MORB e intraplaca ocednicos. Pareciera que sélo el TiO, serfa distintivamente bajo,
mientras que el resto de elementos mayores son bastante similares.

Las suites Al revelan un importante desarrollo de cristalizacién fraccionada, desde el
magma basaltico madre que genera los tipos mas evolucionados.

Los elementos trazas de los basaltos de Al se comparan convencionalmente con los
MORB-N, ya que ambos derivarfan del manto superior oceanico. Los basaltos de Al
muestran enriquecimiento de elementos incompatibles de bajo potencial i6nico (St, K, Rb,
Ba, Th) y baja abundancia de elementos de alto potencial i6nico (Ta, Nb, Ce, P, Zr, Hf, Sm,
Ti, Y, Yb, Sc, Cr) con relacién a los MORB-N.

La baja abundancia de elementos incompatibles es altamente significativa del tipo de
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fuente de los basaltos de Al ya que como los MORB, derivarfan de una fuente quimicamente
deprimida. Los basaltos de Al, tienen bajo contenido en Ni, lo que sugiere que no son
magmas primarios y habrfan fraccionado olivino en el camino hacia la superficie, lo que
incrementa las concentraciones de elementos incompatibles de los magmas primarios.

Los elementos de bajo potencial i6nico son movilizados por la fase fluida y su
enriquecimiento en los basaltos de arcos de islas, se atribuye a metasomatismo en la region
mantélica fuente, por fluidos acuosos derivados de corteza oceanica subductada.

La baja abundancia de elementos de alto potencial i6nico se atribuye (Pearce 1982) a:

1) Alto grado de fusién parcial de la fuente mantélica.

2) Estabilidad de fases residuales menores (rutilo, circdn, titanita) en la fuente mantélica,
los que concentran preferentemente a los elementos trazas.

3) Refusion de una fuente mantélica ya deprimida.

M ORB | MORB | Toleita Toleita Toleita Calc-alcal. | Alcalino
Tipo-N | Tipo-E | Intra-placa | Retro-arc | Arco-isla | Arco-islas | Intra placa

Rb | 1,0 3.9 7,5 6 46 14 22

Ba | 12 68 100 T 110 300 380

K 1060 1920 4151 3569 3240 8640 9600

Nb | 3,1 8,1 13 8 0,7 1,4 83

La | 3,0 6,3 8 7,83 1,3 10 35

Ce | 9,0 15,0 31,3 19,0 3,7 23 72

Sr | 124 180 290 212 200 550 800

Nd | 7,7 9,0 19 131 3.4 13 35

Zr | 85 75 149 130 22 40 220

Sm | 2,8 2,5 5,35 3,94 1,2 2,9 13

Ti | 9300 8060 13369 8753 3000 4650 20000

Y 29 22 26 30 12 15 30

Th | 0,20 0,55 - - 0,25 1.1 34

U 0,10 0,18 - -- 0,10 0,36 1,1

Tabla 15-3. Concentracién de elementos trazas en basaltos de arcos de islas, comparado con otros tipos de basaltos
oceanicos.

La Fig, 15-7 muestra el amplio espectro de basaltos de Al para tierras raras normalizadas
a condrito, que corresponden a las subdivisiones, segun el contenido de K,O.

La Fig. 15-8 separa a los basaltos de Al, de los MORB y de los de intraplaca. El alto
contenido de Ba se deberfa a enriquecimiento, en la zona de subduccién, por circulacion de
fluidos derivados de sedimentos oceanicos subductados.

Identificacion de los magmas primarios

En los Al, los basaltos constituyen un porcentaje importante de los productos
erupcionados y los magmas primarios serfan basaltos con alto contenido en MgO >6%, Ni
= 25-300 ppm y Cr = 500 — 600 ppm. Estas composiciones son raras en las suites volcanicas
de Al Las evidencias petrologicas y geoquimicas sugieren el desarrollo de la serie basalto —
andesita — dacita — riolita, por fraccionamiento a baja presiéon de magmas primatios.

Los patrones de tierras raras (Fig. 15-7) para los OIB muestran un amplio espectro de
patrones composicionales, desde deprimidos, planos o con fuerte enriquecimiento en tierras
raras livianas, los cuales se corresponden con las subdivisiones mayores entre las diferentes
series de magmas basadas en el contenido de K,O. Por ejemplo, los basaltos toleiticos de
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Al muestran patrones deprimidos en tierras raras livianas; mientras que los basaltos calco-
alcalinos estan enriquecidos en las mismas. En general, las magnitudes de Sr, K y Ba, parecen
correlacionarse con el grado de enriquecimiento en tierras raras livianas.
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Fig. 15-7. Normalizacion de tierras raras a condrito de OIB.

Contenidos de volatiles

Los gases juveniles volcanicos que estan originalmente contenidos en el magma, en su
mayorfa se pierden durante la erupcion y cristalizacion de las lavas. EI H O es dominante y
es acompafiada por: CO, CO,, H S, SO, HCly H,. Las relaciones H,O/Cl son mds bajas en
los magmas de Al, que en los de otros ambientes tectonicos. Los contenidos de Cl reflejan
que el agua derivarfa de corteza oceanica subductada. En general los magmas toleiticos tienen
bajos contenidos en volatiles, mientras que los calco-alcalinos tienen altos contenidos. Esto
se asume por la frecuencia de erupciones explosivas, la presencia de minerales hidratados
como fenocristales y en el alto contenido de anortita de los fenocristales de plagioclasa.

La cantidad de H,O que puede disolver un magma se incrementa con la presién. Los
basaltos y andesitas cuando ascienden alcanzan la saturacién en niveles en que se produce
la vesiculacion, que origina erupciones explosivas. En las lavas de Al la alta relacion Fe,O,/
FeO, sugiere que los magmas son mas hidratados y oxidados que en otros ambientes
geotectonicos. El estado de oxidacion controla las tendencias evolutivas de los magmas, en
los toleiticos (condiciones reductoras) y en los calco-alcalinos (condiciones oxidantes).

Is6topos radiogénicos

Los is6topos de Nd y St demuestran que en el origen de los magmas participa corteza
oceanica subductada (basalto + sedimentos) y la cufia de manto astenosferica, aunque no
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permiten aclarar silos fundidos provienen de la fusién de la loza, o son solo fluidos aportados
durante la deshidratacion.
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Fig. 15-8. Campos de variacion de los arcos de islas, en comparacién con los MORB y basaltos de intra-placa (BIP).

Fig. 15-9. Variacion relaciones de is6topos de Nd vs. Sr de los arcos de islas en comparacion con los MORB y
basaltos islas ocednicas (OIB).

Las relaciones ""Nd/"Nd y ¥St/%Sr (Fig. 15-9) muestran el campo de variacién de
los mismos, en relaciéon con los MORB, mostrando tendencias negativas hacia el manto y
se sobreponen parcialmente con los OIB, que podtfan derivar por fusién parcial de manto
enriquecido, no modificado por los componentes de la zona de subduccion.

Los is6topos de Pb tienen caracteristicas particulares en los Al y permiten identificar los
componentes sedimentarios en sus petrogénesis, ya que la concentracién en los sedimentos
oceanicos es alta y diferente de los fundidos del manto lherzolitico, lo que hace muy sensitivo
al método aun para pequefios grados de contaminaciéon (<10%). En la proyeccion de
las relaciones *"Pb/*Pb versus *Pb/?*Pb, los magmas de Al tenen relacién mayor de
2"Pb/™Pb que los MORB vy se sobreponen patcialmente con el campo de los sedimentos
oceanicos. Los Al se proyectan en parte con el campo MORB — OIB, indicando componentes
sedimentarios involucrados en la petrogénesis.

Modelos petrogenéticos

Los ambientes de zonas de subduccion son las provincias tectonicas mas complejas de
la tierra y muchos de los procesos que tienen lugar son incompletamente entendidos.
Teoricamente, los Al deberfan representar a los tipos menos complicados de magmatismo
relacionado a subduccién, especificamente, porque no existirfa contaminacién por material
cortical en los magmas durante el ascenso.

Las placas de subduccion litosfera oceanica frfa, transportadas dentro del manto estan
compuestas por:

a. Litosfera oceanica de lherzolita de manto, variablemente deprimida.

b. Corteza oceanica (basalto y gabro), generados en la dorsal medio-oceanica, que son
metamorfizados hidrotermalmente.
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c. Cuerpos de serpentina.

d. Sedimentos oceanicos.

Durante la subduccion, la corteza fria es progresivamente calentada por conduccion
desde el manto que la rodea y por calentamiento por friccién de las superficies de las placas.
Con el incremento de presion y temperatura, se producen reacciones metamorficas de pro-
grado con participacién de fluidos acuosos y los componentes basalticos son convertidos a
facies de zeolitas, esquistos verdes, esquistos azules, anfibolitas y eclogitas.

Los modelos petrogenéticos consideran que los magmas andesiticos se generan por
fusion parcial de la corteza oceanica subductada. Pero también incluyen los fenomenos de
multi-fuentes y multi-estadios, que involucran a las cufias de manto. La generacién de los
magmas, en general, comienza en los lugares donde la temperatura excede al sélido de las
rocas.

Las fuentes potenciales de magmas de arcos de islas son:

1. El manto acufiado encima de la loza subductada, que tiene dos componentes: A) De 40
a 70 km de espesor, la litosfera oceanica esta deprimida por la extracciéon de los MORB que
allf se generan y estarfa formada por lherzolitas y harzburgitas, que son refractarias a fundirse
adin en presencia de fases fluidas. B) Una zona de manto superior astenosferica de espesor
variable que depende de la geometrfa del arco. Las lherzolitas de esta zona serfan mas fértiles
que la litosfera que la sobreyace. En general, si el angulo de subduccién es bajo, no hay cufia
astenosferica encima de la loza y el volcanismo no se produce.

2. Corteza oceanica, constituida por dos componentes: A) Gabros y basaltos de fondo
oceanico, con metamorfismo variable. B) Sedimentos oceanicos formados por arcillas
pelagicas, carbonatos y sedimentos clasticos continentales.

3. Agua de mar: provee parte del H,O presente en los magmas de los Al 'y es incorporada
durante la alteraciéon hidrotermal de la corteza ocednica, en el metamorfismo de fondo
oceanico y también por la circulacién del agua de mar dentro de la corteza del arco de islas.

En general se considera que los magmas de Al, se generatfan por la fusion parcial de:

1. Anfibolita, con o sin fase fluida.

2. Eclogita, con o sin fase fluida.

3. Lherzolita, con fase fluida.

4. Lherzolita, modificada por reaccién con magmas siliceos hidratados derivados por
fusion parcial de la loza subductada.

Los fluidos de 1a loza oceinica subductada actiian, mas como un activador catalitico de la
generacion de magmas, que como fuente primaria de los magmas, aceptandose que muchos
de los magmas basalticos erupcionados en los arcos de islas oceanicas, se habrian generado
por fusién parcial de la cufia de manto, por encima de la loza litosferica subductada.

El manto astenosférico muestra heterogeneidades composicionales, que serfan anteriores
a la subduccién, en las que interviene una mezcla de MORB + OIB, en los procesos de
generacion del magma. La fusion parcial contiene los elementos mayores, menores y los
is6topos de Sr, Nd y Pb, con valores similares a los MORB y OIB, a los que se agrega material
sedimentario y circulacién de fluidos derivados de las reacciones de deshidratacién y de
fluidos ricos en SiO,, para producir fundidos andesiticos.

La circulacién de agua marina durante los estadios tempranos de desarrollo del arco,
otigina alteraciones hidrotermales que entiquecen al reservorio en las relaciones ¥St/*St, y
que pueden contaminar a los magmas acumulados en las camaras magmaticas durante los
estadios tardios de desarrollo. Isotépicamente, los efectos de esta contaminacion son dificiles
de distinguir de los fluidos acuosos que ascienden desde la corteza oceanica subductada, lo
que solo puede ser resuelto mediante los isétopos de oxigeno.
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Fig. 15-10. Esquema de los procesos involucrados en la generacién de magma en la zona de colision de placas
oceinicas.

Las composiciones de magmas evolucionados, como los andesiticos, son tan diversas que
un Gnico proceso de generaciéon magmatica no puede explicar el amplio rango de variacion
quimica. La cristalizacion fraccionada se considera como el proceso mas importante en
la evoluciébn magmatica e involucra a plagioclasa, olivino, clino-piroxeno, orto-piroxeno,
magnetita y anfibol (Powell 1978). Asimismo los experimentos de Sekine y Wyllie (1982 a-b)
demuestran que es posible la generacion de magmas primarios mas ricos en SiO, que los
basaltos, desde una fuente mantélica metasomatizada, a los que se le agrega la formacion de
magmas mas acidos por contaminacién con sedimentos terrigenos.

Las boninitas, que son andesitas altas en MgQO, serfan derivadas de una fuente de
harzburgita ultra-deprimida, con enriquecimiento en los elementos incompatibles K, Ba, Rb
y St, que habrian sido agregados a las harzburgitas antes de la fusion y que tendrian aporte
del manto litosférico. La Fig. 15-10 muestra esquematicamente los procesos que operarfan
durante la generacion del magma en la zona de colision de placas ocednicas.
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Capitulo 16
Magmatismo de margenes continentales activos

Introduccion

La subduccién de placas oceanicas por debajo de placas continentales, genera un
magmatismo calco-alcalino particular, como ocurre en las costas occidentales de América,
Japén, Sumatra, Alaska, Nueva Zelandia y las islas Aegean (Fig. 16-1).

Las andesitas orogénicas son tipicas tanto de los arcos de islas como de los margenes
continentales activos (MCA), aunque la circulacién de los magmas a través de la corteza
continental, agrega complejidades a las interpretaciones petrogenéticas. LLos magmas calco-
alcalinos son dominantes, pero varfan entre bajos en K, altos en K y shoshonitas. Ademas,
lavas alcalinas suelen presentarse en asociacion con el volcanismo calco-alcalino, aunque
constituyendo zonas separadas dentro del cinturén volcanico y pueden haberse formado en
un régimen de extension similar a las cuencas de trans-arco.

Margenes continentales activos Microplacas continentales
1. Andes 5. Japon
2. America Central 6. Sumatra
3. Cascadas 7. Nueva Zelandia
4, Alaska 8. Aegean
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Fig. 16-1. Margenes continentales activos con zonas de subduccién (modificado de Wilson 1991).

Una diferencia fundamental entre las series de los Al y los MCA, es que en estos dltimos
predominan los magmas ricos en silice (dacitas y riolitas), al igual que las rocas piroclasticas
(ignimbritas), que estarfan asociadas con zonas de corteza continental engrosada.

Quimicamente los volcanes de MCA tienen en comparacion con los Al, mayor
concentracion de K, St, Rb, Ba, Zr, Th y U, con altas relaciones K/Rb y Fe/Mg y un amplio
rango de vatiacion de isétopos de ¥St /%Sy, '*Nd/'**Nd y Pb. Estas caractetisticas se debetian
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a la participacion de corteza y a las variaciones del manto subcontinental en la petrogénesis
de los magmas. En los MCA la distribucién y volumen del magmatismo es controlada por el
angulo y velocidad de subduccién de las placas.

La Cordillera Andina de Sudamérica se extiende a lo largo de 10.000 km, sobre el margen
oeste del continente, desde el Mar Caribe hasta el Mar de Scotia, siendo la cadena montafiosa
mas larga del mundo y estd integrada por segmentos que buzan desde <10° hasta ~30° y con

velocidades de subduccion de ~10cm/afio (Fig 16-2).

Zona volcanica S

Zona volcanica Central

Zona volcanica N

(45 —33°) (26 — 18°S) (2 — 5°N)
Angulo zona sismica <25° 25-30° 20-30°
Profundidad zona
sismica 90 km 140 km 140 km
Elevacion cortical
maxima 2000-4000 m 5000-7000 m 4000-6000 m
Espesor cortical 30-35 km 50-70 km 40 km
Edad cortical Mesozoico-Cenozoico | Precambrico- Cretacico- Cenozoico
Paleozoico

Composicion volcanica

Basalto, con andesita,
dacita

Andesita-dacita con
ignimbrita riolitica

Andesita basaltica a
andesita

Si0z (% peso) 50 - 69 56 - 66 53-63

K20 (% peso) 0,4 - 28 (series 1.4 - 54 (series alto K) 1,4 - 22 (series
mediano K) mediano K)

3'°0 52-6,8 6,8 - 14,0 63-7.7

¥/ gr 0,7037 — 0,7044 0,7054 — 0,7149 0,7036 — 0,7046

208pp204py 18,48 — 18,59 17,38 — 19,01 18,72 — 18,99

27ppA%pp 15,58 — 15,62 15,53 — 15,68 15,59 — 15,68

208pp 2% pp 38,32 — 38,51 38,47 — 39,14 38,46 — 38,91

Tabla 16 -1. Caracteres geoldgico-tectonicos de zonas volcanicas Cenozoicas de los Andes.

Una caracterfstica de los Andes es la asociacion espacial de rocas plutdnicas y volcanicas
calco-alcalinas. Estas varfan de gabros y dioritas, a tonalitas, granodioritas y granitos,
mostrando todas ellas, rangos similares de variaciéon (Tabla 16-1).

Estructura de los margenes continentales activos

Cuatro variables interdependientes controlan la geometria de las zonas de subduccion,
que son:

1. Velocidad de convergencia relativa de las placas.

2. Direccién y velocidad absoluta de movimiento de la parte superior de la placa.

3. Edad de las placas que se subductan.

4. La subduccién de cinturones asfsmicos, plateau oceanicos o cadenas de islas de
intraplaca.

Los efectos que causan, pueden ser aditivos o neutralizarse entre si. En general un
angulo bajo de subduccion resulta de la combinacion, de rapido movimiento hacia el
trench y relativamente rapida convergencia, con subduccion en la litosfera oceanica joven
de baja densidad. Esto produce, o una separacion del arco magmatico, o una cesacion del
magmatismo relacionado con la subduccion y el desarrollo de un régimen compresivo, tanto
en el arco como detras del mismo.

En contraste una subduccion de alto angulo es el resultado de la combinacion de
movimiento de placa lento, con baja velocidad de convergencia y subduccion en una litosfera
oceanica mas antigua y densa. Esto produce un arco magmitico proximo al trench y una
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tecténica extensional al comienzo del arco. Perfiles de arcos de islas y del margen Andino se
muestran en Fig, 16-3.

Reservorios de magma en la corteza

Evidencias de la existencia de reservorios someros de magma en la corteza por debajo de
los volcanes activos, son aportadas por:

1. Datos geofisicos.

2. Evidencias petroldgicas de fraccionamiento cristalino a baja presion y la evolucién
geoquimica de los magmas.

3. Presencia de plutones por debajo de complejos volcanicos erosionados.

Las evidencias geofisicas detectan cuerpos de magmas, por el brusco descenso de

velocidad de las ondas simicas y cambios en la conductividad eléctrica, que se da por la
fusion parcial de rocas.

[86°
1

IVN - Zona valcdnica Norte
| Placa 1 | ZVC - Iona volcanica Central
o de , VS - Zona volcdnica Sur
Cocos
e - Yolcanes calco-

alcalinos activos.
A - Volcanes alcalinos
§ - Volcanes Shoshoniticos
*s, - Dorsal oceanica

2¢ - Limite de placa

{ - Povincia ignimbritica
% - Areas continentales
con corteza joven
- Zonas carentes de
volcanismo cctivo con
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\ pidae
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Fig. 16-2. Distribucién de los volcanes activos en la Cordillera de los Andes (Harmon et al. 1984; Thorpe et al.
1982, 1984).
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En los margenes continentales activos, las rocas pluténicas y volcanicas, varfan en
composicion desde basalto (gabro) a riolita (granito), que definen buenas correlaciones
lineales en los diagramas de variacion de Harker, sugiriendo que los magmas mas acidos
derivarfan por cristalizacién fraccionada de olivino, plagioclasa, piroxeno, magnetita y anfibol,
de magmas originales basalticos. En las suites volcanicas los isotopos de St-Nd-Pb, sugieren
poca contaminacion cortical, que se interpreta, como reflejo del descenso de temperatura de
los liquidos. Por otra parte muchos magmas andinos muestran caracteres geoquimicos que
reflejan procesos combinados de asimilacion y cristalizacioén fraccionada.

Una de las evidencias mas utilizadas como prueba de la existencia de cimaras magmaticas
someras, es dada por las rafces de dreas volcanicas erosionadas, que pasan a cuerpos
granitoides, que habrfan cristalizado a <10 km, como los batolitos de la Costa del Pert, que
se extienden por 1.600 km de largo, con un ancho de 60 km, paralelamente a la elongacién
del trench. Comprende mas de 1.000 plutones intruidos en 70 Ma, entre los 100 y 30 Ma.
Estas rocas plutonicas coinciden espacialmente con dos grupos de rocas volcanicas. El
Grupo Casma de 100 Ma y el Grupo Calipuy del Terciario inferior, que se sobrepone al
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Fig. 16-3. Perfiles de la zona de Benioff correspondientes a arcos de islas y al margen continental andino.
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batolito. Las rocas plutdnicas del batolito esta formado por: 16% de volumen de gabro y
diorita; 58% de tonalitas y granodioritas; 25,5% de adamellita y 0,5% de granito. Los magmas
de los batoliticos parecen haber sido canalizados a lo largo de aberturas abiertas en la misma
cuenca marginal. En niveles mas altos de la corteza, el emplazamiento es por combinacion
de levantamiento de techo y subsidencia de techo de caldera y la forma de los plutones esta
controlada por patrones de fracturas inducidas que en su mayorfa tienen forma circular a
clongada. La Fig. 16-4 muestra una seccién esquematica de la forma de intrusiéon de los
plutones del batolito de la Costa del Perd (Pitcher 1985).

Caracteristicas petrograficas de las rocas volcanicas y pluténicas

Los magmas erupcionados en los MCA, son quimicamente similares a los magmas de
los arcos oceanicos (toleiticos, calco-alcalinos, calco-alcalinos altos en K, y shoshoniticos).
Pero en los MCA predominan los magmas calco-alcalinos que constituyen el grueso de los
cinturones de batolitos.

Los minerales mas comunes que forman las rocas pluténicas y volcanicas son: plagioclasas,
feldespatos alcalinos, cuarzo, piroxenos, anfiboles, biotita y magnetita. Titanita y apatita son
accesotios comunes.

Las rocas volcanicas mas comunes son las andesitas y las riolitas.

ANDEsITAS (Hall 1987)

Se presentan en asociaciones con basaltos, dacitas y riolitas en los volcanes de arcos
de islas y margenes continentales orogénicos. En los arcos de islas, que no tienen corteza
continental, estan asociadas con abundantes basaltos y escasas dacitas y riolitas. En regiones
volcanicas, con corteza continental, los basaltos son menos abundantes y las dacitas y riolitas
son mas voluminosas.

Las andesitas tipicas tienen como minerales esenciales hornblenda y plagioclasa y son
pocas las rocas descritas como andesitas, fuera de los arcos de islas y margenes continentales.
Algunas rocas intermedias han recibido el nombre de andesitas, como en Islandia y Hawai,
pero ellas son diferentes a las andesitas orogénicas, ya que no contienen hornblenda y son
miés bajas en ALO,. Algunas rocas asociadas con basaltos alcalinos y traquitas, han sido
clasificadas como traquibasaltos, hawaitas y mugearitas. Otras asociadas con toleitas y riolitas
se denominan icelanditas.

Las andesitas y dacitas se dividen en variedades bajas, medianas y altas en K, usando los
diagramas KO vs. SiO,, y K O vs. FeO/MgO (Peccerillo y Taylor, 1976). Carmichael (1964)
define: .. la icelandita difiere de la andesita orogénica en que es mas pobre en alimina y mas
rica en hierro..”

Los esquemas petrogenéticos invocan las caracteristicas composicionales y ocurrencias
geologicas de las andesitas, aunque no hay acuerdo sobre sus origenes.

El hecho de que las andesitas calco-alcalinas no han sido erupcionadas en volcanes en
cuencas oceanicas y que se desarrollan a lo largo de margenes continentales, o en arcos
de islas donde la subduccién alcanza a la corteza continental por debajo de las cadenas
volcanicas, es una evidencia importante del caracter distintivo de estas rocas, como producto
de interaccion entre magma basaltico derivado del manto y componentes mas félsicos de la
corteza.
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La alta proporcion de rocas con composiciones intermedias reflejarfa la contribucién
de componentes félsicos y la falta de enriquecimiento en hierro puede ser debido al estado
oxidado del material cortical que incrementa la proporcion de Fe™ y permite que magnetita
precipite en estadios tempranos de cristalizacion. Las investigaciones detalladas de suites
calco-alcalinas muestran que este proceso puede haber ocurrido. Por ejemplo el estudio de
las lavas del Paricutin (Méjico) entre 1943 y 1952. Durante este periodo, 1,4 Km3 de magma
fue erupcionado en condiciones que permitieron un muestreo continuo. El contenido de
SiO, de las lavas se increment6 desde el 54% para los mds antiguos hasta el 60%, nueve afios
después. Al mismo tiempo el olivino decrecié en abundancia y desarroll6 anillos de reaccion
de piroxeno. Los fenocristales de plagioclasa desaparecieron y el hipersteno aumentd en
cantidad. Estos cambios progresivos en la composicion de las lavas, pudo ser explicado por
combinacién de fraccionamiento y asimilacion de rocas del basamento, que se encuentran
en todos los estadios de fusion e incorporacion. Los magmas que asimilan gran cantidad de
rocas continentales félsicas deberfan producir correspondientemente grandes proporciones
de: andesitas, dacitas o riolitas, que son ricas en los componentes de la litosfera continental.

4,0
i SERIES
] C’ Shoshonitica
—. 3,0 S Calco-alcalina
“’3 b s alto-K
@
-.6‘* I:lCa!co-alcalina
920 Calco-alcalina
bajo-K
1,0
Andesita

basaltica
bajo-K

48 53 57 63 68 S02 (peso%) 78

Fig. 16-4. Diagrama IK,0 vs. SiO, (en peso%) mostrando las tendencias evolutivas mayores, correspondientes a las
series: shoshonitica, calco-alcalina alta en potasio, calco-alcalina y baja en potasio (Wilson 1991).

Asimismo, los magmas basicos que pasan a través de la corteza continental fria pierden
calor y cristalizan progresivamente en su camino a la superficie, esto ocasiona un ascenso mas
lento a través de la corteza continental menos densa y tienen mas tiempo para diferenciarse.
Asf la corteza continental constituye una barrera que inhibe que los magmas maficos densos
a altas temperaturas alcancen la superficie.

Enlos arcos de islas y margenes continentales activos, los basaltos asociados con andesitas
muestran distribuciéon composicional sistematica. Los ubicados del lado oceanico de un arco
o margen continental son toleiticos; mientras que los que estan fuera del océano son altos en
alimina. Jakes y White (1972) encuentran que la asociacion de andesitas y dacitas varfan en
forma similar, lo que permite su agrupacion en tres asociaciones:

1. Asociacion toleitica: basalto toleftico - andesita toleitica (icelandita) - dacita toleitica.

2. Asociacién calco-alcalina: basalto calco-alcalino (alto en Al O,)- andesita basaltica -
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andesita - dacita.

3. Asociacién shoshonitica: basalto shoshonitico (absarokita) - andesita shoshonitica
(banakita) - dacita shoshonitica (latita).

La diferencia quimica mds importante entre las tres series es su contenido en K O, que
muestra un progresivo aumento con la profundidad. En los arcos volcanicos los basaltos y
riolitas se vuelven mas ricas en K, O, para contenidos particulares de SiO,.

RioLiTas

Se relacionan con los diferentes tipos de granitos e integra la serie de rocas volcanicas
“basalto-andesita-dacita-riolita”.  En general son rocas leucocraticas constituidas
esencialmente por cuarzo y feldespatos alcalinos.

La subcomisién de rocas igneas, de la IUGS, aconseja la utilizacion del diagrama TAS
(Na,0 + K O vs. SiO,) para su clasificacion y para dividir a las riolitas en bajas, medianas y
altas en K, usando el diagrama IO vs. SiO, (Peccerillo y Taylor 1976). También subdivide a
las riolitas en tipos normal y peralcalino, si la proporcion molecular de Na,O + K O / ALO,
> 1. Las riolitas peralcalinas puede a su vez ser divididas en comenditas y pantelleritas usando
el diagrama AL O, vs. FeOT, segun la relacion ALO > 6 < 1,3 FeO + 4,4 (Mcdonald 1974).
En ciertas areas las riolitas son separadas en grupos usando su contenido de CaO (menor al
1% de CaO alcalinas o mayor al 1% calco-alcalinas). Las alcalinas tienen concentraciones mas
altas de I, Cl, Nb, Ta, Zr, Mo y Cd.

4 <20 (peso%) Alto - K
3

Mediano - K
2

DACITAS Y RIOLITA

ANDESITA BASALTICA

45 49 53 57 61 65 69 73
SiO2 (peso%)

Fig. 16-5. Division de las volcanitas en relacion al K O. Las lineas en gris definen los campo de la claificiacién TAS,
seglin el contenidos de SiO, (Peccerillo y Taylor 1976).

Las riolitas pueden tener distintos origenes, por lo que para su interpretacion se deben
realizar preguntas como: ¢Puede la corteza continental engrosada hospedar por largos
periodos magmas maficos mantélicos, aislados del exterior, para producir diferenciaciones
que permitan formar riolitas? o ¢Los magmas méficos se contaminan con material cortical
para producir fundidos rioliticos? o ¢Los magmas maficos pueden aportar suficiente energia
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térmica a la corteza continental, para producir fundidos rioliticos?

Los magmas basalticos y andesiticos derivados del manto de las Islas Tonga-Kermadec
han sufrido fraccionamiento cristal-liquido, produciendo magmas daciticos (Ewart et al.
1977). Estos autores sostienen también, que magmas maficos similares derivados del manto,
en el arco de Nueva Zelandia, fueron contaminados por material sidlico produciendo
andesitas y basaltos. La residencia de los magmas maficos en la corteza continental inferior
por tiempo suficiente como para contaminarse, esta sujeta a tener suficiente temperatura
para ser transferida a la roca de caja sidlica, creando fundidos parciales rioliticos de baja
temperatura.

Los isétopos de Sty los elementos trazas, indican la generacién magmas rioliticos por
fusion parcial de grauvacas y lutitas, con R.I. de St = 0,705 - 0.718. Dacitas de composicion
intermedia fueron posiblemente originadas por mezcla de magmas maficos y rioliticos, o tal
vez por fraccionamiento liquido-cristal desde magmas maficos.

Al203 (peso%)

“! Traquita comenditica

Riolita comenditica

(Comenditas)
17
13
Traquita pantelleritica
Riclita pantelleritica
9 (Pantelleritas)
5
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EFeO T

Fig. 16-6. Separacion de los campos de las traquitas y riolitas alcalinas en comenditas y pantelleritas (Macdonald
1974).

La mayorfa de las investigaciones apoyan la hip6tesis de un origen cortical como fuente
de las riolitas, pero los isotopos de oxigeno lo ponen en duda, porque el 3180 de las riolitas
es de (+7 a +9), que es mas baja, que el de rocas sedimentarias corticales, que es de (+7 a
+15).

Composicion quimica de los magmas

Las series de magmas reconocidas en MCA son: calco-alcalinos altos en K y
shoshoniticas. Los altos contenidos en K0 pueden reflejar el aumento de contaminacion
cortical. Asimismo las suites alcalinas se presentan del lado continental del frente volcanico,
variando desde basaltos medianamente alcalinos a basanitas leuciticas. Estos magmas no
necesariamente estan relacionados a la subduccién y pueden generarse a consecuencia de
tectonica extensional en el trans-arco de la region. Los tipos litologicos mas comunes son
basaltos, andesitas basalticas, andesitas, dacitas y riolitas.
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ELEMENTOS MAYORES

La Fig. 16-5 A, muestra el diagrama KO vs. SiO, de rocas volcanicas de distintas
zonas de los Andes, que se proyectan en los campos de alto y mediano potasio, atribuible a
contaminacion cortical, que los diferencian de los AL

Los procesos de cristalizacion fraccionada muestran tendencias lineales coherentes en los
diagramas de Harker, por ejemplo Fig. 16-5B, muestra las variaciones de MgO, CaO y AL O,
% peso versus SiO, % peso, para rocas plutonicas de Batolitos de la Costa del Pert.
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Fig. 16-7. A) Proyeccién del volcanismo andino, mostrando la amplia dispersion composicional en el diagrama. B)
Variacién de ALO,, CaO y MgO vs. SiO, en el Batolito de la Costa de Pert (Peccerillo y Taylor 1976).

% Basalto | Andesitas | Andesitas | Gabro | Diorita | Granodiorita | Granito
basalticas

Si0z | 51,05 53,90 59,89 49,84 | 58,65 | 69,04 75,58

TiO2 1,14 1,27 0,95 0,94 0,81 042 0,22

AlO; | 18,57 17,50 17,07 2492 | 16,84 | 15,03 13,35

Fe;0; | 3,42 3,13 a.31 1,27 2,76 1,37 0,90

FeO 548 5,39 3,00 403 463 1,77 0,43

MnO | 0,16 0,15 0,12 0,13 0,15 0,07 0,05

MgO | 554 5,35 3,25 2,65 3,66 1,21 0,69

CaO | 8,87 7.68 5,67 10,58 | 6,01 2,85 1,41

Na:O | 3,98 3,67 3,95 273 2,85 349 3,96

Kz:0 1,42 1,62 2,47 0,64 2,16 4,07 3,90

P2Os | 0,38 0,35 0,31 0,12 017 0,10 0,03

ppm

Rb 499 454 754 19 70 159 144

Ba 345 676 886 259 564 741 595

Sr 6,08 644 648 431 352 237 104

Zr 162 179 195 27 120 191 85

La 16,3 246 38 T 14 18 14

Ce 416 51,3 66,8 28 37 38 34

Y 31 254 12,2 15 25 22 21

Yb 2,29 2,32 1,94 - - ia o

Cu 30 49,6 40 - - - -

Ni 57.9 67.4 3886 7 10 T 14

Co 296 30,5 18,6 15 20 8 3

Cr 67,9 202 48,4 11 16 6 3

\% 187 220 125 163 196 65 18

Nb 12,5 - - - -

Pb - - - 9 16 14 12

Hf 29 3,67 5,46 - - - -

Tabla 16-2. Andlisis de rocas andinas, efusivas y pluténicas
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Fig. 16-8. A) relaciones Th/Yb vs. Ta/Yb, mostrando las diferencias entre los basaltos de MCA y AIO segtn su
fuente mantélica. B) relaciones de isétopos de Nd vs. Sr, para distintas zonas de volcanismo activo de los Andes.

ELEMENTOS TRAZAS

Los basaltos de Al se caracterizan por el enriquecimiento de elementos de bajo potencial
i6énico (St, K, Rb, Ba, Th) y baja concentracién de elementos de alto potencial iénico (Ta, Nb,
Ce, P, Zr, Hf, Sm, T1, Y, YD, Sc, Cr) en comparacion con los MORB-N. El enriquecimiento en
elementos de bajo potencial i6nico se atribuye a metasomatismo en la fuente de los basaltos,
por fluidos relacionados a la loza subductada. Mientras que la depresion de los elementos de
alto potencial iénico, se deberfa al alta fusion parcial y a la estabilidad de las fases residuales del
manto. En el borde andino la participacion de contaminacion cortical, es dificil de predecir
por la variada composicion del material involucrado. Es posible que el agregado de material
cortical al fundido basaltico, produzca la variacion desde andesitas basalticas, a andesitas y
riolitas. En general en los MCA, los magmas muestran entriquecimiento en los elementos
trazas incompatibles, en comparaciéon con los basaltos de AIO, que reflejarfan efectos
combinados de derivacién de una fuente de manto enriquecido y contaminacion cortical.
En la Fig. 16.8 A, se proyecta las relaciones Th/Yb vs. Ta/Yb, mostrando las diferencias
entre basaltos relacionados a subduccion y los basaltos oceanicos derivados de una fuente
deprimida o enriquecida.

IsO6TOPOS RADIOGENICOS

La relacion "“Nd/"™Nd versus ¥St/*Sr de las rocas volcanicas se muestran en la Fig,
16-8 B y corresponden a las zonas norte, central y sur de los Andes, en comparacién con los
campos MORB, OIB y AIO. Los basaltos Cenozoicos del plateau de la Patagonia, han sido
erupcionados en un ambiente de tectonica extensional, al este de la Cordillera de los Andes.
En general los magmas tienen un alto rango de variacién de toleiticos, a basaltos alcalinos y
basanitas leuciticas, que no habrfan sufrido contaminacién cortical y manteniendo caracteres
primitivos de alto contenido de MgO = 6 — 11%.

La variacion de *"Pb/*Pb vs. 2°Pb/?*Pb de la Fig. 16-9, muestra las zonas volcinicas del

norte, centro y sur de los Andes (pluténicas y volcanicas). Los datos definen una tendencia
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Fig. 16-9. Relaciones de isétopos de Pb de rocas pluténicas y volcanicas de los Andes.

lineal bastante diferente de los MORB + OIB. La superposicioén de los isétopos de Pb de las
rocas volcanicas y plutonicas, indican conexion genética entre ambos ambientes.

Modelos petrogenéticos

Los procesos petrogéneticos discutidos para los Al son similares en el ambiente de MCA,
a los que se le suma el pasaje de los magmas a través de la corteza continental. La Fig, 16-10
muestra en forma esquematica la estructura de un margen continental activo de una zona
de la Cordillera de los Andes. En la subduccién la litosfera oceanica fria es calentada por
combinacién de efectos de friccién y conduccion térmica, que producen transformaciones
metamorficas desde facies de esquistos verdes, pasando por anfibolitas hasta eclogitas. El
progrado de metamorfismo involucra la deshidratacion y los fluidos resultantes son liberados
dentro del manto, produciendo el descenso del solidus y promoviendo la fusién parcial. Si la
temperatura del solidus de la corteza subductada es excedida, se puede generar un fundido
parcial acido hidratado, que puede metasomatizar la cufia de manto y causar fusion parcial.

El espesor de la litosfera continental alcanza los 140 km (por debajo de los Andes),
comparada con los 70-80 km de la litosfera oceanica. Asimismo la corteza continental tiene
50 km de espesor, en comparacion con los 10 km de la corteza oceanica.

En el ambiente tecténico de los Al el volcanismo generalmente tiene lugar en la cufia
astenosférica mas fértil, por debajo de la loza oceanica. En los MCA, tienen lugar fenémenos
similares, pero los procesos son mas complejos, porque la litosfera oceanica estd variadamente
deprimida debido a eventos de generacién de magmas en la dorsal medio ocednica y la
litosfera continental puede haber sido metasomatizada y enriquecida, especialmente si ha
formado parte de raices continentales por un tiempo considerable.

Asi los fluidos derivados de la loza pueden iniciar la fusion parcial en la litosfera
subcontinental, agregando complejidad a la geoquimica de los is6topos y elementos traza
de los magmas. Pearce (1983) considera que el manto subcontinental enriquecido (litosfera)
juega un rol dominante en la petrogénesis de todos los basaltos generados en un MCA, mas
que la conveccion astenosférica.
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Fig. 16-10. Esquema de generacién magmatica en un margen continental activo.

Cualquier magma derivado del manto que pase a través de 50 km de corteza continental
debe inevitablemente interactuar con dicha corteza, por procesos de asimilacién y
cristalizacion fraccionada.

En general se asume que los magmas primarios derivados del manto son de composicion
basaltica, aunque magmas mas silicios pueden formarse por metasomatismo en el manto. El
fraccionamiento cristalino de tales magmas a baja presion, combinado con la contaminacion
cortical, pueden formar tipos de rocas mas evolucionadas.

Una caracteristica particular que aparece en todas las instancias de subduccion relacionadas
con el magmatismo, es la transferencia de Sr, I, Rb, Ba, Th, Ce, P y Sm, a la cufia mantélica
por procesos de fusion parcial o transportada por fluidos, que se asocian a la deshidratacién
de la loza subductada.

Una vez que los magmas primarios han sido generados por fusion parcial en la cufia de
manto, ellos ascienden a través de la secuencia cortical, que es superior a los 70 km, en la
que sufren contaminacion. Estos magmas de MCA tienen signaturas isotopicas distintivas
de St, Nd, Pb y O, que reflejan la composicion especifica de los componentes con los cuales
interactian. Ellos pueden ser corteza superior o inferior, corteza moderna o Precambrica,
cada una con sus diferentes caracteres isotopicos. Donde los magmas atraviesan corteza
joven, los datos isotopicos de Sr, Nd y Pb, dan la impresion que el magma no estuviera
contaminado, en razén que dichas rocas tienen caracteres isotopicos similares a los magmas
derivados del manto. A esto se suman los efectos de la contaminacién de los sedimentos
terrigenos que entran en la placa que es subductada, introduciendo su propia signatura
isotépica. Todo esto evidencia la complejidad de los procesos y la dificultad en separar los
componentes actuantes.

Los magmas basalticos primitivos generados en la cufia mantélica, ascienden porque
son menos densos, hasta que el contraste de densidad se hace nulo, con las rocas de caja.
En los AIO esto puede acontecer a pocos kilometros de la superficie, mientras que en los
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ambientes de MCA, esto ocurre en la corteza profunda, en las proximidades del Moho
(limite corteza-manto). Ia corteza continental, que es de densidad menor que la corteza
ocednica, actda como filtro, estancando los magmas, lo que produce que el fraccionamiento
y la contaminacién tengan lugar a niveles mas profundos. La rareza comparativa de las lavas
basalticas en los MCA, refleja la dificultad que estas tienen para poder atravesar la corteza
continental, mas que a la falta de magmas basalticos primarios en las areas continentales.

Los Al oceanicos inmaduros jovenes, se caracterizan por altas proporciones de rocas
volcanicas maficas tolefticas, en que las composiciones isotopicas y elementos trazas reflejan
que han derivado de un manto astenosférico deprimido con agregado de material derivado
de laloza. En contraste, en los AI maduros y en los arcos de MCA, los magmas que estan por
debajo de una corteza espesa, erupcionan volimenes mayores de rocas volcanicas silicicas.
En estos arcos predominan los tipos calco-alcalinos y toleiticos, aunque se encuentren tipos
shoshoniticos. Esta variacion estarfa reflejando los efectos petrogenéticos combinados de
fuente mantélica enriquecida y contaminacion cortical.
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Fig. 16-11. Diagrama mostrando los componentes involucrados en la generacion de magma en un MCA.

Asi como en los Al, el magmatismo evoluciona con el tiempo, los repetidos flujos de
magma causan el engrosamiento de la corteza y asf la profundidad a la cual se quedan varados
se incrementa, por lo que la caracteristica toleitica o calco-alcalina de los arcos no significaria
diferencias en el magma primatio, sino diferencias en las condiciones de fraccionamiento.
Por ejemplo la evoluciéon de un magma baséltico que fracciona a profundidad somera, por
encima del campo de estabilidad del anfibol, serd dominado por asociaciones anhidras que
incluyen plagioclasa, olivino, ortopiroxeno, clinopiroxeno y magnetita, por lo que la evolucion
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sigue la linea toleftica. Por otra parte, a mayor profundidad el fraccionamiento cristalino
de magmas basicos hidratados, estara dominado por el anfibol, que es fundamental para
producir magmas calco-alcalinos.

En regiones particulares de arcos magmaticos de larga vida, el efecto térmico de los
basaltos en la base de la corteza, puede causar fusion parcial (anatéxis), de los gneises de
la corteza inferior, produciendo magmas silicicos, a los cuales se atribuye las erupciones de
ignimbritas de los Andes. La Fig. 16-11 resume los procesos y fuente de los componentes
involucrados en la petrogénesis de los magmas de un arco continental activo.
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Capitulo 17
Magmatismo en cuencas de retroarco

Introduccion

Las cuencas de retro-arco (CRA) o marginales son cuencas semi-aisladas o series de
cuencas ubicadas detras de los sistemas de arcos de islas. Generalmente se acepta que
estas tienen caracteristicas extensionales y se producen por procesos de extension del
fondo oceanico, similares a los que tienen lugar en las dorsales medio-oceanicas. El origen
extensional esta avalado por el alto flujo calérico caracteristico de estas cuencas y las series de
lineaciones magnéticas, similares a las observadas en las cuencas ocednicas.
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Fig. 17-1. Principales cuencas de retro-arco del Atlantico y Pacifico (modificado de Wilson 1991).

La Fig. 17-1 muestra las principales cuencas de retro-arco activas de los océanos Atlantico
y Pacifico. La Tabla 17-1 muestra la duracién de la distension y la apertura total de cuencas
de retro-arco activas.

Arco Cuenca de retro-arco Edad de iniciode | Velocidad de
Asociada la apertura (MA) Apertura (cm*afio™)
Nueva Bretana Mar de Bismarck 3,5 13,2
Nuevas Hébridas | Plateau Fiji 10 7.0
Tonga Cuenca Lau 6 7.6
Marianas Cuenca Marianas 6-7 43
Andaman Mar de Andaman 13 3T
Sandwich del Sur | Mar de Scotia Oriental 8 5-7

Tabla 17-1. Listado de CRA, con las edades y velocidades de apertura.
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Las CRA corresponden esencialmente a un fenémeno oceanico, aunque el régimen
tecténico extensional tiene lugar en el lado continental, del frente volcanico en un margen
continental activo. Asimismo aqui se genera nueva corteza oceanica. Por ejemplo rocas

volcanicas alcalinas son erupcionadas al este de la cordillera de los Andes, debido a este
fendémeno tectonico.

|
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r~¥+ Arco cortical
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Fig. 17-2. Modelos de desarrollo de cuencas de retro-arco.
a- Magmatismo de arco de islas normal.
b- Diapiro astenosférico ascendente.
c- Ruptura del viejo arco por distension.

Todas las areas de CRA que presentan extension se relacionan con zonas de alto angulo
de subducciéon y pareciera la extension del retro-arco se produjera sélo donde la litosfera
subductada es mas vieja que 80 Ma y en consecuencia mas frfa y densa.

La extension del fondo marino en las CRA es claramente diferente de las dorsales medio
oceanicas, por que aqui la distension esta relacionada con la subduccion. Asimismo los
modelos petrogenéticos de formacién de magmas tienen diferencias fundamentales entre
ambos ambientes, en términos de composiciones de las fuentes, profundidades, grados de
fusion parcial y rol de los volatiles. El ambiente tecténico de la distension de retro-arco,
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involucra a los fluidos de la loza subductada, dependiendo especificamente de la geometria
de la subduccién, que producen basaltos con caracteres geoquimicos transicionales a basaltos
de arco.

Los magmas basalticos erupcionados en CRA, varfan desde toleitas bajas en K, cuyos
elementos mayores son similares alos MORB, variando a basaltos subalcalinos con contenidos
ligeramente mas altos en alcalis. Asimismo, los elementos trazas difieren marcadamente
entre ambos ambientes, como consecuencia de estar involucrados los fluidos de la zona
de subduccién en la petrogénesis de los basaltos de retro-arco. Por otra parte, junto a los
basaltos se agregan un grupo inusual de andesitas altas en MgO, llamadas boninitas, que
suelen también aparecer asociadas a secuencias de ante-arco en regiones de arco de islas.
Muchos complejos ofioliticos, se reconocen como el piso de una CRA obductada, mas que
debido a emplazamiento tecténico de fragmentos de corteza oceanica verdadera.

Petrografia de las rocas volcanicas

Como ejemplo tipico de basaltos de retro-arco se toman las descripciones del Mar de Scotia
Oriental. LLos basaltos son ligeramente porfiricos, con fenocristales de olivino y plagioclasa
y micro-fenocristales de plagioclasa, olivino, clinopiroxeno-Ca, cromita y titanomagnetita,
que ha menudo se desarrollan en una masa vitrea. Mineral6gicamente son similares a los
basaltos de dorsal medio-oceanica y las texturas son tipicas de basaltos enfriados en ambiente
submarino. Las boninitas son lavas vitreas con olivino, ortopiroxeno y clinopiroxeno, con
ausencia de feldespatos.

Composicién quimica de los magmas

Elementos mayores: Las muestras dragadas del Mar de Scotia Oriental, tienen
contenidos de SiO, = 49-54% e incluye basaltos bastante primitivos con MgO = 7-8%. La
Tabla 17-1 presenta las composiciones de algunos basaltos primitivos y toleiticos del arco de
las Sandwich del Sur, en comparaciéon con los MORB del Atlantico Sur.
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Fig. 17-3. Diagrama K,0 vs. SiO,, zona en gris corresponde a basaltos de retro-arco del Mar de Scotia oriental.
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La Fig. 17-3 proyecta las relaciones entre %I O vs. % SiO, de los basaltos del Mar de
Scotia Oriental, mostrando caracteres subalcalinos bajos en K a sub-alcalinos, similares a las
toleitas MORB. Mientras que la Fig. 17-4 muestra que el “indice de alcalinidad” (A.L) vs.
ALO,% se aproxima a los basaltos primitivos con MgO > 7%, que distingue los basaltos
tolefticos de los basaltos de arco de alta alimina. Como el contenido de SiO, es bastante
restringido, no se usa como indice y en su lugar se aplica el Zr (ppm) vs. MgO%, el que
revela un espectro de tipos de basaltos primitivos, con contenidos de MgO > 7%, que podtia
generarse por fusion parcial progresivamente mayor de una fuente homogénea, como indica
el incremento de tierras raras.

Las boninitas son altas en SiO, (>55%), en MgO (>9%) y en elementos compatibles (Ni
= 70-450 ppm; Cr = 200-1800 ppm); a su vez tienen muy bajo contenido de TiO, (<0,3 %).
Meijer (1980) sugiere que el magma boninitico corresponde a una serie particular, porque
estas rocas se asocian con contenidos de MgO = 4 — 25%, a consecuencia de la baja presion
de fraccionamiento del ortopiroxeno. Los caracteres geoquimicos indican que las boninitas
derivarfan de una fuente mantélica fuertemente deprimida bajo condiciones anhidras, en
condiciones inusuales.

Elementos trazas: los basaltos del Mar de Scotia Oriental y de las Islas Sindwich del Sur
estan deprimidos en elementos trazas, en comparacion con el enriquecimiento que muestran
los MORB del Atlantico Sur. Comparando los MORB-N, los basaltos de retro-arco muestran
enriquecimiento de los cationes LIL: K, Rb, Ba, Sr. Mientras que en los MORB-E, sélo el K
y St se enriquecen. En la Tabla 17-3 se realizan algunas comparaciones entre los basaltos de
cuenca de retro-arco del Mar de Scotia Oriental, los MORB vy las toleitas de islas oceanicas.

% Mar de Scotia | Sandwich MORB Islas Bonin Arco de islas
del Sur Atlantico Sur (Japon)

1 2 Enriquecido | Deprimido Boninita Andesita
Si0; | 50,36 |53,84 | 51,03 51,22 50,40 59,69 58,58
TiO: |146 |061 |0,82 1,62 1,26 0,29 0,72
Al,O3 | 16,36 | 14,51 | 15,76 15,87 17,20 14,44 17,52
Fe;0319,07 |9.24 [11,76 10,66 10,24 9,15 7,10
MnO |0,16 |017 |0,21 0,17 0,17 0,23 0,14
MgO |7.36 |7,71 |6,30 7,51 7.72 57 343
CaO |10,84 | 10,80 | 10,72 11,04 11,98 8,38 7.55
Na;O |339 |1,79 |240 2,69 2,51 2,28 3,11
K:0 |043 (024 |0,18 0,38 0,08 0,51 0,92
P:0s (0,20 (0,08 |0,13 0,18 0,10 0,07 0,19
Ppm
Cr 270 (295 100 229 267 208 40
Ni 64 42 14 127 127 - 7
Rb 5] 4 3 8 2 11 21
Ba 77 55 57 74 20 279 200
Sr 212 (123 133 151 117 857 204
Zr 130 |40 29 117 91 30 91
Hf 29 0,98 |- - - 0,88 -
Nb 8 1 1 2 2 - -
Ta 1.1 0,36 |- - - - -
Zn 68 71 79 74 67 - -
Ga 15 12 - - - - -
La 783 |- 1,59 6,87 2,63 1,13 6,24
Ce 190 |645 |4,99 214 9.1 2,69 16,76
Nd 13,1 [455 |439 13,5 7.7 1,95 10,37
Sm 394 (146 |[162 4,69 2,77 0,623 3,0
Eu 144 (056 |069 1,59 1,24 0,231 0,77
Gd 487 (1,99 |236 6,8 45 - -
Dy 524 (338 |288 6,4 - - -
Er 320 (1,58 |19 - - - -
Yb 302 (159 |184 3,60 3,19 0,894 2,99
hd 30 14 18 37 34 0,149 -

Tabla 17-1. Analisis de basaltos del Mar de Scotia Oriental, Sindwich del Sur y MORB del Atldntico Sur. Asi como
boninita de Bonin y andesita de arco de islas
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Los basaltos de CRA muestran afinidad con los de intra-placa y su petrogénesis es mas
compleja y pudiendo involucrar una fuente mantélica MORB deprimida, o de OIB, ademas
de componentes de la zona de subduccion.

Mar de Scotia MORB Toleitas
Relaciones | Oriental- basaltos | Tipo-N Tipo-P Islas oceénicas
Cuenca retro-arco | deprimido | enriquecido
K/Rb 400 - 800 1046 414 400
K/Ba 40 - 60 109 34 25-40
Rb/Sr 0,025 - 0,04 0,0079 0,043 0,01 - 0,05
Zr/Rb 16 - 54 37 6 6-15

Tabla 17-2. Comparacién entre basaltos de cuenca retro-arco, MORB y Toleitas de islas ocednicas.

Is6topos radiogénicos: los basaltos de CRA se caractetizan por bajas relaciones*’St/%St,
que las rocas volcanicas asociadas a los arcos de islas y se considera que reflejan el rol de los
fluidos enriquecidos en estos isétopos en la loza subductada y que genera estos magmas.

4

Al= =
(SO2 -43)x0,17

1
5 17 % Al203 18 21

Fig. 17-4. Diagrama Indice Alcalino (A.L) versus ALLO,, de basaltos de la cuenca de retroarco del Mar de Scotia
Oriental (zona gris).

En el arco de la islas Sindwich del Sur las relaciones son de 0,70376 — 0,70423; mientras
que en el Mar de Scotia Oriental es de 0,70281 — 0,70336. Los pocos datos combinados de
las relaciones ""Nd/"Nd vs. ¥St/%Sr se presentan en la Fig. 17-4 comparando los basaltos
de las islas Sandwich del Sur, con los de islas oceanicas, arcos de islas oceanicas y MORB. La
utilizacién de los isétopos *"Pb/?Pb vs. *Pb/*Pb, muestran en la Fig. 17-5 los campos
correspondientes a los basaltos de las islas Sandwichs del Sur y el arco de las Marianas,
comparados con los MORB.

Modelo petrogenético

Los modelos de evolucién del sistema arco de islas — cuenca de retro-arco, se basa
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Fig. 17-5. A) Diagrama "“Nd/'"Nd vs. ¥St/%Sr con las composiciones de los basaltos de arcos de islas de las
Sandwich del Sur, que se asocian a cuencas marginales. B) Variaciones isot6picas del Nd de boninitas del ante-arco
de las Marianas e islas de Bonin, en comparacién con los basaltos del arco de las Marianas.

esencialmente en el modelo de Karig (1971) de las regiones de Tonga-Lau y Marianas y
Oeste de Filipinas. La Fig, 17-2 muestra secciones esquematicas del desarrollo de la CRA.
En a) se muestra el tipico ambiente tectonico de arco de islas ocednicas que puede haberse
desarrollado antes del desarrollo de la CRA. Los fundidos parciales y fluidos ascienden
desde la litosfera oceanica subductada metasomatizada y de la cufia de manto astenosférica,
que funden patcialmente para producir el arco de basaltos. En b) se produce el rift con
un desarrollo embrionario de cuenca de trans-arco, que se genera por el ascenso diapirico
de manto astenosférico profundo por debajo del eje del arco, el cual funde parcialmente
a consecuencia de la descompresion adiabatica, para producir los basaltos de retro-arco.
El arco volcanico cesa aproximadamente, cuando comienza la apertura del retro-arco.
Eventualmente la corteza del arco se rompe ) en dos bloques y se desarrolla una verdadera

CRA.
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Fig. 17-6. Las relaciones de isétopos de Pb muestran las variaciones de los basaltos del arco y cuenca de Mariana,
Sandwich del Sur y MORB.
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El bloque desarrollado desde el trench se hunde y forma un nuevo arco, mientras que
el trench migra hacia el océano como una cuenca extendida. La fusién parcial y la tectonica
extensional estan relacionadas a la descompresion adiabatica de ascenso de manto lherzolitico
por debajo del eje del arco. Como alternativa, se supone que la corteza oceanica subductada
y componentes del manto litosférico pueden segregar en profundidad desde una eclogita,
harzburgitas boyantes, que en su ascenso producen la distension del retro-arco.

En resumen, se observa que hay mas variables involucradas en la fuente que produce
los basaltos de retro-arco, que en la fuente que produce los basaltos de las dorsales medio-
oceanicas. Siendo muy significativos los fluidos derivados de la placa oceanica que se subducta.

En base a los elementos quimicos mayores los basaltos de cuencas de trans-arco caen
dentro del espectro de los MORB-E, aunque estos no son usados como discriminantes entre
los OIB y MORB. La geoquimica de los elementos trazas de los basaltos de retro-arco es
compleja, mostrando caracteres tanto de MORB como de Arco. En general la influencia de
los fluidos en la zona de subduccién debe ser mayor durante estadios tempranos de apertura
de la cuenca y disminuye cuando la cuenca se extiende. En el Mar de Scotia en el centro de
distension los basaltos son mas ricos en volatiles que los MORB-N, existiendo la posibilidad
que la deshidratacion de la loza subductada pueda haber contribuido con alta presion de
agua a la fusién parcial. Esto es consistente con los elementos trazas, que indican una fuente
mantélica modificada durante la subduccién, en la generaciéon del magma. Componentes
potenciales a la regién de retro-arco incluyen peridotitas de la litosfera oceanica, junto con
lherzolitas relativamente fértiles de diapiros de manto astenosférico que ascienden.

Estudios experimentales sobre el origen de las boninitas confirman que se puede
producir una fusion parcial hidratada (>30%) desde una peridotita a profundidades de 30 —
60 km, con composiciones de alto SiO, y MgO, dejando una residuo refractario de olivino y
ortopiroxeno.
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Capitulo 18
Magmatismo potasico de intraplaca

Introduccion

Las rocas alcalinas en general ocurren en todos los ambientes tectonicos, incluyendo
las cuencas oceanicas. Este capitulo estara dirigido especialmente al magmatismo potasico
y ultra-potasico, que se desarrolla especialmente en ambientes continentales anorogénicos,
incluyendo a las kimberlitas, orangeitas, lamproitas y lamprofiros.

Las kimberlitas han sido emplazadas esporadicamente es plataformas continentales
estables, no orogénicas, especialmente en Africa, Siberia, India y América del Norte, durante
el Arqueano y Proterozoico (Fig. 18-1).

Los modelos petrogenéticos asumen que los magmas primarios basicos y ultrabasicos
se generan por grados variables de fusion parcial a partir de lherzolita fértil, en el manto
superior. El grado de fusién parcial y la profundidad de la segregacion de los magmas se
consideran las variables principales que controlan la composicién del fundido. En forma
adicional participan el contenido de volatiles y la mineralogfa de la fuente mantélica, asi
como la cristalizacion fraccionada y la contaminacion cortical, que explican el amplio rango
composiciones de las rocas basicas.

Enla mayoria de los ambientes tecténicos, una caracteristica importante es que los magmas
primarios basélticos tienen concentraciones de Na,O > IC O en peso %. Excepciones, son
los miembros potasicos y ultrapotasicos de series magmaticas relacionadas con subduccion
y algunas suites de islas oceanicas. Ciertos magmas basicos y ultrabasicos generados en
ambiente de intraplaca continental, el KO excede al Na,O en peso%, y los ultrapotasicos,
son los que la relacién molecular K/Na > 3 (Mitchell y Bergman 1991).

7 India {Precombrico)

I 12
1 fnccrg:l(?rgcecslmbhco - 8 Groenlandia W (585 Ma)
Crefacico superior) 9 Colorado - Wyoming [Devonian) =
2 Tanzenia (Cretacico) 10 America del Norte E (Carbonifero - Cretacico)
3 Angola 11 Brasil
4 Namibia (Cretacico? 12 Sur de Australia (Jurasico)

% 5 Africa Occl al [Jurasico) 13 Australia © - crafon Kimberley (20 -25 Ma)
< 4 Yakulia - Rusio (Ordovicico superior-lurasico)

Fig. 18-1. Distribucion global de kimberlitas, orangeitas y lamproitas, potasicas y ultra-potasicas, que ocurren en los
cratones Arqueanos y Proterozoicos (modificado de Mitchell 1986).
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Tres ambientes geodinamicos parecen favorecer la produccion de magmas maficos
potasicos (que contienen nefelina) y ultra-potasicos (que contienen leucita y kalsilita):

a) Ellos serfan productos poco comunes del magmatismo por debajo de las zonas de
subduccion activa y se asocian intimamente con miembros de la suite calco-alcalina, que
incluyen a la serie shoshonitica. Un problema del origen de las kimbetlitas es determinar si
el magma rico en K, esta relacionado con litosfera oceanica subductada, o es producto de
levantamiento cortical posterior al rifting, como en zonas de rift continental.

b) Este magmatismo tiene lugar después de la colisién continental que sigue al cierre de
una cuenca oceanica. La fase magmatica post-colisional puede continuar por millones de
afios, gradando a alcalino intra-continental relacionado con extension.

¢) El magmatismo ultra-potasico ocurrirfa en areas extensionales de intraplaca continental
confinadas a regiones craténicas y en relacion a plumas de manto sublitosférico, que causarfan
adelgazamiento y rift, en zonas débiles.

La petrogénesis de magmas ultrapotasicos, de diversos ambientes tecténicos muestran
muy alta concentracién de elementos incompatibles, que apoyan el origen por fusién parcial
de Therzolita con espinela o granate, con muy baja fusién parcial (<1%), desde una fuente
mantélica enriquecida o metasomatizada.

Kimberlitas

Son rocas igneas ultrabasicas ricas en K, con alta relacion KZO/ Na,O, alto contenido
de volatiles (CO, + H,O) y de elementos incompatibles (Smith et al. 1985; Mitchell 1986).
Las kimberlitas contienen inclusiones de rocas ultramaficas del manto superior y raramente
xenoctistales de diamante. Ellas forman pequefias diatremas volcanicas, chimeneas, diques
y filones capa, que se agrupan en provincias (Fig. 18-1). Estos episodios magmaticos son de
corta duracion e involucran volimenes pequefios de magma. Provincias como las de Sud
Africa y Yakutia, muestran maltiples episodios de magmatismo.

Las kimberlitas constituyen un fenémeno magmatico pre-cenozoico raro, que se origina
a profundidades de 100 a 200 km por fusién parcial del manto peridotitico en presencia de
H,Oy CO,, que ascienden ripidamente hacia la superficie en pocos dias o afios.

La petrograffa de las kimberlitas es compleja y exhiben variaciones mineralgicas
relacionadas con procesos de diferenciacién magmatica e incluye a rocas hibridas, que
contienen fragmentos de corteza y xenolitos de manto. Esto permite su division en dos tipos
petrograficos: Grupo I — no micaceo (80 — 114 Ma) y Grupo II — micaceo u orangeitas (114
— 200 Ma). Ambos tipos pueden contener diamantes y tienen diferencias marcadas entre si,
en los is6topos de Nd — St — Pb, que reflejan variaciones en la fuente mantélica.

El Grupo I de kimberlitas, tienen composiciones isotopicas Nd — St que sugieren su
derivacion desde una fuente de manto astenosferico, mientras que el Grupo II — derivarfa
desde una fuente de manto enriquecido, dentro de la litosfera subcontinental (Fig. 18-3).

En el oeste de Africa, Angola y Namibia, las kimberlitas fueron intruidas después de la
apertura del Atlantico y estarfan emplazadas en zonas de cizalla reactivadas del basamento
Precambrico. En las de América del Norte se habrfan emplazado durante la apertura del
Atlantico Norte, en fracturas reactivadas del basamento.
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Fig. 18-2. Profundidades de generacién del magma Kimberlitico en base a presiones y temperaturas de equilibrio

de los xenolitos del manto.

Petrografia de las Kimberlitas

Son rocas de grano fino, que contienen megacristales de olivino (en su mayorfa
serpentinizados), enstatita, diopsido de Cr, flogopita, piropo, ilmenita, magnetita, cromita
y raros diamantes (que constituyen como maximo una parte en 8 millones) en una matriz
carbonatica-serpentinizada. Minerales accesorios incluyen piropo, monticellita, rutilo y
perovskita.

La naturaleza hibrida de las kimberlitas se manifiesta, por megacristales anhedrales y con
bahias de corrosion derivados de la fragmentacion de peridotitas granatiferas y eclogitas, que
constituyen xenolitos y que indican profundidades de formacion (Fig, 18-2).

LLa mayoria de las kimberlitas ocurren como diatremas. Caracteristicamente: 1) El fundido
juvenil es kimberlita, o rocas alcalinas maficas-ultramaficas quimicamente relacionadas. 2)
Los bloques erodados, de rocas que provienen de niveles estratigraficos altos se encuentran
concentrados hacia los margenes de la chimenea, mientras que xenolitos bien redondeados
y bloques arrastrados de la corteza profunda o del manto superior, tienden a concentrarse
hacia el centro del conducto. 3) Los efectos de metamorfismo de contacto sobre xenolitos
y la pared de caja, son débiles. 4) Las diatremas terminan en maars y anillos de toba. 5)
El material fragmentado, se encuentra proximo al techo de la diatrema. 6) Las diatremas
son compuestas, mostrando emplazamiento multiple de material fragmentado e intrusion
tardfa de magma fluido. 7) Enjambres de diatremas terciarias y maars en Europa y América
del Norte, se asocian con sedimentos lacustres, testificando la presencia de agua durante la
actividad volcanica.

Una diatrema es una brecha que rellena una chimenea volcanica, que se ha formado por
una explosion gaseosa (Fig. 18-4). Las diatremas de kimbetlitas son pequefias, menos de 1
km2 en area horizontal y tienden a presentarse arracimadas o coalescentes en profundidad
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con diques igneos de kimberlita, que son delgados (<10 m) y pueden tener mas de 14 km
de largo.

Lamproitas

Estan constituidas por: flogopita rica en Tiy pobre en Al (peralcalinas), tetraferriflogopita
de Ti, richterita de Ti— K, forsterita, diépsido, sanidina y leucita. Nunca contienen plagioclasa,
nefelina o melilita. Los accesorios incluyen: enstatita, priderita, wadeita, magnesio-
cromita,apatita, ilmenita, shcherbakovita, armalcolita, perovskita y jeppeita. Los xenocristales
de diamante de algunas lamproitas, derivarfan del manto. Es caracteristica la presencia de
flogopita, en fenocristales o en laminas poiquiliticas y la cristalizacion tardfa de richterita
de K-Ti y flogopita-Ti. La analcima es secundaria y reemplaza a la leucita o sanidina y estan
presentes: carbonatos, clorita y baritina.

Margen
continental Lamproitas
activo Zona i
Gru;)o Iil Rift  rimberiitas Kimberlitas
Grupoll  crypoll Grupo
o rcrsrrrerivs AT T S A N VK
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Fig. 18-3. Ambiente tecténico y fuentes de los componentes involucrados en la petrogénesis de magmas potasicos
de intraplaca continental.

Segtin Dawson (1987) las mineralogfas que diferencian a las lamproitas y kimberlitas son:

1. Las lamproitas contienen vidrio.

2. LLa pasta de lamproitas contiene richterita-K.

3. Las micas de la pasta de las lamproitas son mas ricas en Ti, Fe y Na, y mas pobres en
Al, que las de las kimberlitas.

4. En las lamproitas la pasta tiene diépsido con mayor contenido en Ti, que la pasta
micacea de las kimberlitas.
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Fig. 18-4. Terminacién de una diatrema en un maar en superficie y relaciones en profundidad entre la diatrema
superficial y las conexiones con filones capa y diques en profundidad.

Rocas Meliliticas

Corresponden a rocas basicas y ultrabésicas altas en potasio que se asociacion con
kimberlitas. Esta clasificacion solo se aplica a las rocas que tienen mas del 10% de melilita
modal (Streckeisen, 1978) y se subdividen en ultramaéficas y no ultramaficas.

Las rocas meliliticas ultramaficas: tienen (M>90%) y su nombre general para las rocas
meliliticas pluténicas es “melilitolita” y para las volcanicas es “melilitita”. Si el olivino es
mayor que el 10% el término olivino es agregado al nombre.

Las rocas meliliticas no-ultramaficas (M<90%), son clasificadas, tanto los términos
pluténicos como los volcanicos, usando el calificativo de “melilita”.

{La Melilita corresponde al grupo de minerales de formula (Na,Ca),(Mg,Al)(ALSi),O..
Los miembros extremos son: akermanita — Ca MgSi O, - y gehlenita — Ca,ALSiO_-, que
pertenecen al sistema tetragonal.}

Lamproéfiros

Constituyen un complejo grupo poligenético de intrusiones hipabisales menores, que
caractetisticamente tienen fenocristales de anfibol y /o flogopita. Ellos pueden ser divididos
segun Rock (1987) en tipos calco-alcalinos, alcalinos y ultramaficos (Tabla 18-1). Como
implica su nombre, los lamprofiros son porfiricos y la mayoria de las variedades comunes,
tienen minerales de Fe-Mg. Tradicionalmente, han sido descritos como diques, atributo
considerado definitorio, pero se han encontrado ocurrencias locales de lavas y plutones
pequefios.

Los lamprofiros cristalizan en presencia de abundantes volatiles y forman fenocristales
de biotita-flogopita y/o anfibol, con cantidades menores de clinopiroxeno y/o melilita.
Los feldespatos estan confinados en la matriz en la que se combina con feldespatoides,
mica, anfibol, carbonatos, monticellita, melilita, piroxena, olivino, perovskita, ¢xidos de
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COMPONENTES FELSICOS COMPONENTES MAFICOS
Feldespatos Foides Biotita, Hornblenda, | Anfibol Ti — Na Melilita,
Augita Augita Olivino, biotita Biotita,
diopsidica | Diopsidica +Ti-augita,
(* olivino) | (£ olivino) £ olivino,
+ calcita
Or>Pl | - Minette Vogesita
Pl=0r | = - Kersantita | Espesartina
Or>PI Feld > Foides Sannaita | ------m-ee-
Pl > Or Feld > Foides Camptonita - -
Pl > Or Vidrio o Foides Monchiquita Polzenita
PI=0r | - Alnoita

Tabla 18-1. Clasificacion de los lamprofiros.

Fe-Ti y vidrio. Los minerales zonados y corroidos indican la falta de equilibrio durante la
cristalizacion.

En los arcos continentales forman diques en plutones tonalitico-granodioriticos, que en
algunos casos irradian hacia afuera de las intrusiones. En otros casos constituyen enjambres
de diques subparalelos, o bien no muestran orientaciones preferenciales, en los plutones

graniticos.
Lamprofiros calco-alcalinos Minette, Vogesita, Kersantita, Espesartina,
Kentallenita, Alpinita
Lamprofiros alcalinos Camptonita, Monchiquita, Sannaita
Lamprofiros ultramaficos Aillikita, Alnoita, Bergalita, Damkjernita,
Ouachitita
Lamproitas Lamproita flogopitica Wyomingita, Orendita, Verita, Fortunita,
fitzroyita, cedricita, mamillita
Lamproita madupitica Madupita, Jumillita, Wolgidita
Kimberlitas Grupo |
Grupo Il

Tabla 18-2. Subdivisién del clan de los lamprofiros (Rock 1987).

Los lamproéfiros se caractetizan por la abundancia de fases maficas euhedrales, en muchos
casos de doble generacion, una temprana, a menudo alterada que constituye los fenocristales y
otra tardia que forma parte de la pasta y que es generalmente fresca. Los fenocristales pueden
ser de biotita, hornblenda (incluyendo barqueviquita), augita, titanoaugita u olivino. Aunque
la masa de la roca aparece oscura en muestras de mano, ella esta formada principalmente
de minerales félsicos, incluyendo sanidina, plagioclasa, analcima, nefelina o melilita y fases
secundarias tales como zeolitas, calcita o talco (por alteracién de olivino). Xenolitos de
cuarzo, feldespato alcalino, granito, gneis o metasedimentos, son comunes, especialmente en
lamprofiros biotiticos.

Composiciones quimicas de kimberlitas, lamproitas y lamproéfiros

Elementos mayores: Foley et al. (1987) usan el término ultra-potasico para las rocas igneas
con contenidos altos de KO (>3%) y con relaciones K,0/Na,O >3, alto nimero de Mg y
alto contenido de Cr y Ni, que son caracteristicos de los magmas basalticos primitivos. Son
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rocas ultra-bdsicas sub-saturadas (SiO, = 25 - 35%), contenido de ALO, <5% y la relacién
molar (Na,0+K,0)/ALO, <1.

Las rocas ultrapotasicas se sub-dividen en tres grupos segin el contenido de elementos
mayores (Tabla 18-3). La Fig. 18-5 muestra las proyecciones de CaO vs. ALO, y SiO,
respectivamente, que permiten diferenciar a cada grupo.

% Kimberlita | Lamproita | Lamprofiro | IA 1B Il
Si0; | 384 53,3 46,3 321 | 25.7 | 36.3
TiO2 26 3,0 26 2.0 3.0 1.0
AlOs | 4,7 9,1 13,5 2.6 3.1 3.2
Fe;03 | —- - - 9.2 127 | 84
FeO 11,3 6,3 11,0 - 22 il
MnO | 0,18 0,10 0,21 0.2 0.2 0.2
MgO | 28,7 12,1 9.1 285 | 238 | 29.7
CaO | 113 58 10,7 8.2 14.1 | 6.0
Na;O0 | 0,5 1,4 3,1 0.2 0.2 0.1
K20 14 7.2 2,9 1.1 0.6 3.2
P20s | 09 1,3 09 11 1 11
H:O0+ | 6,6 2,7 26 9.7 T 6.0
CO; 56 2,8 25 43 86 3.6
Ppm

La 150 240 105 90 125 | 200
Ce 200 400 195 140 | 220 | 350
Nd 85 207 100 90 100 | 145
Sm 13 24 22 -- - -

Eu 3,0 438 49 L - .
Gd 8,0 13 14,3 4.0 80 |6.0
Tb 1,0 1,4 1,8 — = B

Dy . 6,3 57 e = =

Yb 1,2 1,7 1,9 & - =

Lu 0,16 0,23 0,37 - - -

Y 22 27 36 13 30 16

u 3.1 4,9 5,0 4.0 6.0 5.0
Th 16 46 24 18 27 30
Rb 65 272 115 50 30 135
Sr 740 1630 1010 825 | 1020 | 1140
Ba 1000 5120 1345 1000 | 850 3000
Zr 250 922 350 200 | 385 | 290
Ta 9 4,7 2 - — -

Hf 7 39 9 - . -
Nb 110 95 83 165 | 210 120
Ni 1050 420 1553 1360 | 800 1400
Cr 1100 580 40 1400 | 1000 | 1800
vV - - - 75 170 | 85
Sc - -~ - 13 20 20

Tabla 18-3. Analisis quimicos de kimberlitas, lamproitas y lamprofiros. IA, IB y 11, tipos de kimberlitas.

El Grupo I esta constituido por lamproitas, que pueden formarse en dreas orogénicas
que previamente han experimentado subduccion relacionada a un evento magmatico. Tienen
bajos contenidos de Al,O,, CaO y Na O, con variable contenido de SiO, (36 — 60%) y
mayor nimero de Mg que los otros grupos, sugiriendo que fueron derivadas desde una
fuente de manto deprimido, que ha sido posteriormente enriquecido en K,O y elementos
incompatibles.

El Grupo 11, se presentan generalmente en ambientes de rift continental. Tienen mads
bajo contenido en SiO, (<46%), ALO, y Na,O, sugiriendo una fuente deprimida, pero el alto
contenido de CaO serfa introducido por metasomatismo, lo que requiere patcial eliminacion
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de clinopiroxeno.

El Grupo III, se presenta en zonas orogénicamente activas y tienen alto contenido de
ALO,, CaO y Na,O con muy bajo contenido de SiO, (<42%) y el nimero de Mg es més bajo
que los grupos 1y II. El contenido variable de SiO,, se atribuye a cristalizacion fraccionada a
baja presién y contaminacion cortical, no mostrando evidencias de eventos depresion previa
en la region fuente.
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Fig. 18-5. Muestra la distribucién de las rocas ultrapotasicas en los Grupos I, 11 y 111, en base de las relaciones CaO
vs. ALO,y CaO vs. SiO,, para diferentes localidades consideradas tipicas.

Las kimberlitas pueden ser subdivididas en Grupo I — kimberlitas tipicas (pobres en
micas) y Grupo II - Orangeitas (0 micaceas), en base a sus composiciones isotopicas y
elementos mayores y trazas. A su vez el Grupo I puede ser subdividido en IA y IB. El
Grupo IA, se presenta totalmente en los cratones; mientras que el Grupo IB esta fuera de los
cratones. Los promedios composicionales se expresan en la Tabla 18-1, conjuntamente con
el Grupo 1II. Los resultados se contrastan en la Fig. 18-7 A, que proyecta los contenidos de
TiO, vs. K,O y en la Fig. 18-7B en el diagrama triangular KO — MgO — AL O, se muestran
las diferencias composicionales entre kimberlitas, lamproitas y lamprofiros.
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Fig. 18-6. Variacién de K,O vs. SiO, para las series potasicas de la provincia Romana de Italia (Peccerillo y Manetti
1985).
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En la Fig. 18-6 se muestra la proyeccion de K, O vs. SiO,, para las series de potasio y alto
potasio de la Provincia Romana de Italia, que muestran dos tendencias que difieren en la
composicion del magma primario y evolucionan segiin vectores subparalelos a consecuencia
de la cristalizacién fraccionada en camaras magmaticas subvolcanicas.

A K20 B

% TiIO2

000
2 I "
g . -
¥ LGmprOI‘TOS s
* »
" ot L
o. o e * :
- A Lamprofiros

- s

Kimberlitas

MgO Al203

6
% K20

Fig. 18-7. A — muestra la variacién del TiO, vs. KO para las kimberlitas, Grupos IA y IB y Grupo I1. B — campos
composicionales de lamproitas, lampréfiros y kimberlitas.
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Fig. 18-8. Variacion Th/Yb vs. Ta/Yb mostrando similitudes y deferencias entre los distintos grupos de rocas
potasicas.
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Elementos trazas

Las rocas ultrapotasicas se caracterizan por el enriquecimiento en elementos incompatibles,
que reflejarfan la composicion quimica de la fuente mantélica y los procesos de fusion
parcial involucrados en su formacion. La concentracién de elementos trazas incompatibles,
tales como Ni, Cr, Sc y Va son importantes para identificar la composicién del magma
primario. En general los magmas con >500 ppm de Ni y 1000 ppm de Cr, se consideran
magmas primarios. Pero para las rocas igneas potasicas esto, no siempre es valido, porque el
metasomatismo en el manto de lherzolita pudo haber eliminado al olivino y ortopiroxeno,
reemplazandolos por la asociacion clinopiroxeno + flogopita + granate.

De esta manera la fusion parcial del manto modificado puede no corresponder con
el numero de Mg y los contenidos de Ni y Cr, que convencionalmente caracterizan a los
magmas primatios en equilibrio con el residuo de harzburgita (olivino + ortopiroxeno). Por
lo que es necesario identificar al magma primario para demostrar que los grupos I, 11 y I1I de
rocas ultrapotasicas derivan de distintos magmas madre, mas que relacionar unos con otros
por procesos de cristalizacién fraccionada o contaminacion cortical.

En la Fig. 18-8 se proyectan las relaciones Th/Yb versus Ta/Yb, que caracteriza la fuente
mantélica de las rocas volcanicas relacionadas a la subduccion, para arcos de islas y margenes
continentales activos. El Grupo III de rocas ultrapotésicas se sobreponen con los basaltos de
margen continental activo, mientras que el Grupo II del Rift de Africa Oriental, los basaltos
de intraplaca se proyectan en el campo de manto enriquecido, que evidencia a un manto
modificado por subduccion durante la petrogénesis.
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Fig. 18-9. Diagrama de tierras raras normalizadas a condrito para los distintos grupos de rocas
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Para comparar kimberlitas y rocas ultrapotasicas se usan diagramas multielementos,
normalizados al manto. La Fig, 18-9, muestra los patrones de tierras raras de lamproitas,
kimberlitas y basaltos alcalinos, normalizados a condrito. Las lamproitas y kimberlitas estan
enriquecidos en tierras raras livianas y deprimidas en tierras raras pesadas en relacion a los
basaltos alcalinos. La similitud de los patrones, sugiere que ellos derivan de fuentes similares
del manto superior. Aunque las diferencias mineralégicas de los diferentes magmas, requiere
fuentes de diferente composicion.

Grupo | Grupo Il
Relaciones isotépicas iniciales
MsSr 1S4£ 0,702 - 0,705 0,7075-0,710
Nd/ ™" Nd 0,51268 - 0,51276 0,51206 - 0,51227
28pp20ipy 18,3-20,0 17,2-177
Edad de emplazamiento 80— 100 Ma 114 - 127 Ma

Mineralogia Pobre en flogopita. Rica en Rica en flogopita, pobre en
perovskita, circdn e ilmenita | perovskita. Circén e ilmenita
ausentes.
Fuente Basaltos islas oceanicas Litosfera subcontinental

antigua enriquecida.

Tabla 18-4. Caracteristicas de los Grupos Iy II de kimberlitas del sur de Africa.
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Fig. 18-10. Variacion del eNd vs. la relacion inicial *’St/%Sr, mostrando los campos de las kimbetlitas y rocas
volcanicas ricas en potasio.
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Isotopos radiogénicos: los datos Nd-Sr documentan una amplio rango de valores que
exceden a los MORB + BIO y que indican cabios mantélicos. Por ejemplo las lamproitas
diamantiferas del oeste de Australia, derivarian de una fuente enriquecida en Rb/Sr y Sm/
Nd de al menos 1000 Ma.
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La Fig. 18-10, muestra la vatiacion de la relacidn inicial ¥St/*St versus eNd para las
kimberlitas. En los Grupo Iy II, los isétopos de Nd-Sr tienen diferentes caracteristicas que
serfan consistentes con derivacion desde rocas de manto enriquecidas durante su evolucion.

El Grupo 1 tiene signatura isotopica que indica derivacién desde una fuente primitiva
suavemente deprimida y sus caracteres isotopicos son similares a basaltos de arcos de islas
oceanicos. Las kimberlitas del Grupo II sugieren que el enriquecimiento en elementos
incompatibles, fue caracteristica de la fuente e indicarfan contaminacion cortical. En la Tabla
18-4 se presentan algunas caracterfsticas de las kimberlitas de Africa.

Modelos petrogenéticos

Los problemas petrogenéticos que presentan las rocas ultra-potasicas son similares para
las kimberlitas, orangeitas, lamproitas, melilititas y lamprofiros, a los que eventualmente se
asocian carbonatitas. Todos estan caracterizados por enriquecimiento extremo en elementos
incompatibles como K, Rb, Ba, St, tierras raras, P y Zr, esto hace dificil considerarlos como
derivados por fusiéon parcial, de una fuente de manto normal de lherzolita con espinela
o granate. Para lograr altas concentraciones en elementos incompatibles se requiere bajo
volumen de fusién parcial (<1%), que los modelos de fusién no permiten su separacioén, por
lo que las hipotesis sugeridas, sugieren procesos de enriquecimiento en la fuente.

Enla explicacion de la petrogénesis de kimberlitas y magmas ultra-potasicos se consideran
los resultados de experimentos de:

1. Fusion de peridotita — normal — en presencia de H,O y CO,;

2. Fusién de peridotita metasomatizada en presencia de H O y CO,;

3. Comportamiento de liquidos ultra-potasicos para establecer condiciones P-T de
formacion.

Generalmente se asocia la fusién parcial del manto con la descompresién adiabatica,
producida por el ascenso de diapiros o plumas.

Los experimentos en el sistema lherzolita-C-O-H muestran que con baja fusion parcial
de Therzolita con granate, en presencia de flogopita o richterita y magnesita o dolomita, se
pueden producir kimberlitas a profundidades >100 km y a T° = 1000-1300° C (Canil y Scarfe
1990; Wendlandt y Eggler 1980 a, b; Wyllie et al. 1990). Aunque la pendiente en los diagramas
de tierras raras, pueden ser producidos por este camino, su abundancia absoluta, junto al P,
St, Th, U, Zr y Ta, son dificiles de alcanzar sin agregar en la fuente, fosfatos ricos en tierras
raras o titanita. Asi, el enriquecimiento metasomatico del manto peridotitico primordial serfa
un precursor necesario para generar los fundidos de kimberlitas.

Los modelos petrogenéticos explican la profundidad a la que los fundidos se separan
de la fuente, en base a los xenocristales de diamante y coesita, y por calculos de presion de
equilibrio de xenolitos derivados del manto. Los modelos de Wyllie (1980, 1989) y Wyllie et
al. (1990) indican que la introduccion de CO, y H,O baja el s6lido de la lherzolita y producitia
la génesis conjunta de kimberlitas ademads de carbonatitas y nefelinitas, (Figs. 18-19 y 18-20).
El ascenso de la pluma de astenosfera hidro-carbonatada intersecta a la geoterma continental
y un fundido kimberlitico se produce en el “punto 2” (260 — 270 km). El diapiro con
magmas potasicos continda ascendiendo adiabaticamente y pueden detenerse por resistencia
mecanica, en el limite astenosfera-litosfera (punto 1) o pueden continuar hasta encontrar
un nivel (punto 4) donde comenzarfa a cristalizar flogopita-dolomita desde la peridotita,
desprendiendo vapor y produciendo fracturacién y metasomatismo en las paredes de las
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rocas de caja a 60 — 100 km. La litosfera deprimida de harzburgita en esta capa, reacciona con
los fundidos hidro-carbonatados pata producit flogopita, tichtetita-K y/o wehtlita y dunita,
junto con carbonatos ricos en elementos incompatibles. Anderson (1979) propone que el
vapor desprendido desde las plumas, ayuda a la propagacién de las fracturas dentro de la
listosfera, generando canales hasta la superficie, por las que el magma kimberlitico se separa
y asciende. Wyllie (1980) propone que las fracturas que alcanzan la superficie son seguidas
por la erupcién explosiva y vesiculacion del magma directamente desde la separacion a
aproximadamente 90 km. Esta idea es contraria a la formacién de complejos de diques y
filones capa, que estarfan restringidos a niveles someros.

Los magmas que se separan a <90 km, no contendran diamantes, ya que el ascenso
comienza por encima de su campo de estabilidad (Fig. 18-19). Para contener diamantes Wyllie
(1980) propuso que una vez que los conductos han sido establecidos, el escape de volatiles
alcanza sucesivamente profundidades mayores, hasta lograr niveles correspondientes al rango
de estabilidad del diamante. Asimismo, una vez que el ascenso de la pluma enriquecida en
volatiles inicia la fusion de la astenosfera, los fluidos metasomatizan el manto sobreyacente,
reduciendo el punto de fusién de la peridotita y extienden la fusién a niveles mas altos. Asi las
kimberlitas del grupo 1, se generarfan desde lherzolitas granatiferas enriquecidas en volatiles
en porciones de astenosfera ascendida, que contienen magnesita-flogopita, ademas de Ti,
Ky Ba. Las fases en el manto profundo incluyen richterita-K-Ti, di6psido-K, granate, etc.
Algunos ubican el origen de los fundidos de kimberlita, en el limite nicleo-manto, pero el
solido peridotitico aparece por debajo del “punto 2 (Fig. 18-19), por lo que su origen es a
menos de 300 km.

Carbonatitas, melilititas y otros magmas alcalinos también pueden formarse en estas
celdas ascendentes, dependiendo de la mineralogfa inicial, composicion, profundidad y
grado de fusioén parcial. Los magmas silicaticos alcalinos requieren fusién astenosférica y
solo pueden desarrollarse en dreas que experimenten adelgazamiento litosférico y rifting.
La composcién quimica de los magmas ultrapotasicos en las areas orogénicas se atribuye a
que participan componentes del manto astenosférico y del litosferico, en los cuales la fusion
parcial es disparada por fluidos ricos en H,O previamente introducidos por subduccion.

Bailey (1980, 1982, 1985, 1987) propuso que las fracturas por las que ascienden los
magmas, se desarrollan por procesos externos al craton, que penetran la litosfera y proveen
canales por los que escapan los volatiles desde la astenosfera. En las zonas adyacentes a estos
canales, se producirfa metasomatismo y fundidos, que se agregan al magma kimberlitico y
la fusién de las rocas ultramaficas alcalinas, es condiconada por el contenido de volatiles,
cuando el ambiente geotérmico intersecta al solidus en presencia de vapor; proceso similar al
invocado para la generacién de magmas basalticos en zonas de subduccion.

Aunque las kimberlitas son ricas en CO, y las carbonatitas se formarian por fusién parcial
de Therzolitas carbonatadas; los fundidos ricos en H,O tales como las orangeitas y lamproitas
serfan de origen diferente. Las signaturas isotopicas sugieren origen litosferico y los modelos
de capas metasomatizadas proveen la fuente posible para estos fundidos enriquecidos.
Mientras que los modelos para las orangeitas sugieren una fuente de harzburgita deprimida
y la ausencia de xenocristales de ortopiroxeno indicarfa, una dunita hibridizada, enriquecida
en flogopita, richterita-K, apatito y carbonatos, como as{ también en Pb, Rb, Ba, tierras
raras livianas, SiO, y H,O. Estos pueden producir fundidos de orangeitas, con xenolitos e
inclusiones de diamantes, que se habrfan formado a 150 — 200 km de profundidad.
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Fig. 18-19. Curva del solidus (linea gruesa continua) para lherzolita con relacién CO,:H,0= 0,8. Lineas de puntos,
peridotita solida saturada en H,O y libre de volatiles (Wyllie 1989).

Las lamproitas se podrian generar en condiciones similates, pero en una fuente enriquecida
en richterita-K, diépsido, K, Ba y titanita, relacionadas a una zona de subduccién previa, con
la que se relacionarfa el enriquecimiento.

La Fig. 18-20 es una secciéon esquematica de un cratéon Arqueano, un cinturéon movil
Proterozoico y un rift moderno. Debido al bajo gradiente geotérmico en las areas cratonicas
pobremente radiactivas, la transicién grafito-diamante es elevada dentro del manto litosferico
cratonico (Fig. 18-19). Los diamantes ocurren solo en las lherzolitas y dunitas-harzburgitas
deprimidas en dichas raices y solo los fundidos generados, en o debajo de estas raices, pueden
intruir o desagregar xenolitos conteniendo diamantes. Las kimberlitas pasan a través de los
diferentes tipos de rocas, arrastrando xenolitos de harzburgitas, eclogitas y lherzolitas. Las
orangeitas litosfericas pueden también atravesar niveles conteniendo niveles con diamantes.
Las lamproitas ocurren mas comunmente en los viejos cinturones moviles, generados en
lentes craténicos conteniendo diamantes. Las inclusiones diamantiferas en las lamproitas
son generalmente de eclogitas y la fuente puede ser una loza subductada de corteza oceanica
remanente, convertida en eclogita.

La Fig. 18-20 sugiere que cualquier fundido, que atraviese horizontes con diamantes
en las raices corticales, puede incorporatlos. Mitchell (1995) menciona que algunos raros
basaltos alcalinos y melilititas asi lo hacen. Pero la mayorfa de los fundidos asciende muy
lentamente y la oxidacion tiene tiempo para destruir a los diamantes. Las nefelinitas y la
mayorfa de los magmas alcalinos se generan por fusién patcial en niveles mas someros, que
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los de kimberlitas, orangeitas y lamproitas.

Mitchell (1995) observa que hay diferencias distintivas entre los magmas potasicos en
cada cratén. Las orangeitas ocurren solo en el craton de Kaapvaal en Sud Africa (donde las
lamproitas estan ausentes). En el craton Wyoming (EEUU), las lamproitas son comunes
dando lugar a la suite de las shonkinitas. En el cratén Aldan de Rusia, las lamproitas ocurren
como huéspedes de rocas extremadamente subsaturadas en silice, de la suite kalsilita-leucita-
biotita-ortosa.

Los lamprofiros constituyen un complejo grupo poligenético de intrusiones hipabisales
menotes, que caractetisticamente tienen fenocristales de anfibol y /o flogopita. Las
caracteristicas texturales, peculiaridades mineraldgicas, similitud en la composicién con los
basaltos alcalinos y/o toleiticos, sugieren modificaciones de tales magmas en profundidad
por influencia posiblemente hidrotermal, de alcalis y volatiles, o por haber asimilado rocas
graniticas, esquistos micaceos o cuarzo feldespaticos, desde un magma madre, que puede ser
ultrabasico. Los lamprofiros ocurren en diferentes ambientes tectonicos como, zonas de rift
continental, islas oceanicas, arcos de islas, margenes continentales activos y zonas de colision
continental.

Los lamproéfiros calco-alcalinos serfan los equivalentes hipabisales potasicos relacionados
a la subduccion (son los unicos potasicos); mientras que los lamproéfiros alcalinos pueden
ser los equivalentes de los basaltos alcalinos, basanitas y nefelinitas. Para los lamproéfiros
ultrabasicos no se reconocen equivalentes volcanicos excepto algunas rocas muy bajas en
SiO, (<15%) que gradan a carbonatitas (Tabla 18-7).
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Fig. 18-20. Corte esquematico de una pluma de manto astenosférico, debajo de un rift continental y la génesis de
nefelinitas-carbonatititcas y kimberlitas-carbonatiticas.
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Las minettes ricas en mica y algunas clases de lamprofiros tienen afinidades de arco y son
relativamente deptimidos en los contenidos de Nb y Ta, alta relacion Ba/Ti y la composicion
quimica es semejante a la serie absarokita-shoshonita-banakita de las zonas de subduccion.
Las rocas shoshoniticas compuestas dominantemente por olivino, piroxenas y plagioclasa,
formadas con baja fugacidad de agua, pueden ser consideradas heteromorfos de las minettes,
que se forman en condiciones de alta fugacidad de agua, desestabilizando a las plagioclasas y a
los mafitos anhidros. Las altas concentraciones de elementos compatibles e incompatibles de
los lamprofiros primitivos, junto con las relaciones isotdpicas de Sty Nd, sugieren derivacion
de fundidos formados por bajo grado de fusion parcial de manto metasomatizado.

Rock (1987) considera que las kimberlitas y lamproitas deberfan ser consideradas
subgrupos del clan de los lamprofiros, ya que se caracterizan por la presencia de biotita.
La superposicion parcial de los campos de las lamproitas y lamprofiros no sorprende,
ya que ambos grupos se generan en areas que han experimentado un evento previo de
subduccion relacionado con el magmatismo. El diferenciado magmitico es enriquecido en
CO, y H,0, retardando la cristalizacién de los silicatos de Mg y Fe, lo que puede concentrar
a los ferromagnesianos con los dlcalis en los fluidos lamprofiricos postumos. De los datos
quimicos surge la importancia que tienen el H,O y el CO, en las kimberlitas, rocas ultra-
potasicas y lamprofiros.

Origen de los magmas y relacion con los diamantes

Las kimbetlitas de importancia econémica se encuentran en regiones de corteza
continental antigua con edades mayores a 2,4 Ga, mientras que las que se originan en
cinturones moviles mas jovenes, tienden a ser estériles. Las edades Sm-Nd y Rb-Sr de las
inclusiones singenéticas de granate y piroxeno, los diamantes dan entre 900 y 3300 Ma. La
mayorfa de los diamantes son mas viejos que las rocas que los contienen (de 1600 a 90 Ma
en Africa del sur). Los caracteres quimicos de las inclusiones indican que los diamantes
cristalizaron y fueron preservados en las raices de un cratén estable a profundidades entre
120-200 km a temperaturas <1200° - 1500° C, que implica gradientes geotérmicos muy bajos
(8-10° C/km). Después de largos petiodos con baja actividad convectiva en el manto, los
diamantes fueron englobados y arrastrados por magmas mds jévenes y genéticamente no
relacionados. Eclogitas y peridotitas que contuvieron a los diamantes, son ahora xenolitos
con diamantes, englobados en magmas de lamproitas, orangeitas y kimberlitas, durante el
Arqueano tardio y las inclusiones de diamantes contenidos en las eclogitas son de edad
arqueana.
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Capitulo 19
Magmatismo de rift continental

Introduccion

El magmatismo basaltico es la manifestaciéon mas espectacular de la tecténica extensional
en las placas continentales. Aqui se prestara especial atencién al Rift de Africa Oriental por
la gran diversidad magmatica y la actividad tecténica que lo caracteriza. Constituye ademas
el rift continental mas grande y significativo, con un volumen erupcionado de 500.000 km3,
en sumaa con los 12.000 km3 del rift de Rio Grande (USA) o los 5.000 km3 del rift Baikal

(Rusia) (Fig. 19-1).
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Fig. 19-1. Distribucion global de los rift mayores, tanto activos como antiguos, dentro de las grandes placas. A la
derecha esquema del desarrollo de los rift de Africa, occidental y oriental. (Modificado de Barberi etal. 1982).

Las zonas de rift continental son areas de extension litosférica localizadas y caracterizadas
por una depresion central, flancos levantados y adelgazamiento cortical. Con esta estructura
generalmente se asocia un alto flujo de calor, amplias zonas de levantamiento regional y
magmatismo. En general los rifts tienen pocas decenas de kilémetros de ancho y decenas
a centenares de kilémetros de largo y sus origenes pueden deberse a distintos factores
tales como colisiones continente-continente (graben del Rhin), o cuencas de retro-arco
relacionadas a subduccién (Rio Columbia). Pero todas originan procesos de fusion en el
manto subyacente en respuesta a tectonica distensiva (Fig. 19-2). En general la velocidad de
distension es de dos érdenes de magnitud menor, que las zonas de distension ocednicas, con
valores de ~1 mm/afio.

El espectro composicional de los magmas erupcionados es mas amplio que en los flujos
de basaltos continentales. En general los basaltos pueden variar, desde tipos subalcalinos
transicionales a basaltos alcalinos, basanitas subsaturadas en silice, nefelinitas y mas raramente
magmas ultrapotasicos como leucititas. En algunos rifts las carbonatitas estan presentes y se
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asocian con rocas subsaturadas en silice. En general el volcanismo es altamente explosivo
y las rocas piroclasticas pueden dominar en las secuencias volcanicas, lo que sugiere un
enriquecimiento en volatiles en la regién fuente. En rifts antiguos erosionados (Gardar,
Groenlandia; Oslo, Noruega) han quedado expuestas las raices, que estan constituidas por
rocas pluténicas como sienitas, sienitas nefelinicas y granitos alcalinos que dieron lugar en
superficie a estrato-volcanes de traquita y fonolita.
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Fig. 19-2. Modelos de desarrollo de rifts, pasivos y activos (Keen 1985).

Petrografia

Dada la amplia diversidad de las ZRC se han seleccionado tres tipos considerados
representativos:

a) Suite de basanita-fonolita de Nyamberi range y E de Kenia.

b) Suite basalto alcalino-traquita del rift Gregory de Kenia.

¢) Suite transicional basalto-riolita del centro Boina de Etiopia.

La alcalinidad (Na,O+K,O %) de estas suites decrece desde (a) a (c), con amplia variacion
textural desde tipos afiricos a fuertemente porfiricos, siendo similares los minerales de los
fenocristales y de la pasta. Los minerales presentes son plagioclasa, olivino, clinopiroxeno
rico en Ca, 6xidos de Fe y Ti, y apatito. Los minerales hidratados incluyen hornblenda y
biotita y estan restringidos a los miembros mas evolucionados de la suite basanita-fonolita,
al igual que la nefelina.

Composicion quimica

Elementos mayores: Las lavas de las suites volcanicas de las ZRC pueden ser clasificadas
usando los diagramas (Na,O+K O) versus SiO, (Cox et al. 1979) (Fig. 19-3; 19-6), ya que los
alcalis son incompatibles hasta estadios avanzados de fraccionamiento.
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En general el Na,0>K O, aunque en sectores es lo inverso. En la fig. 19-3, se muestra
que algunas suites volcanicas desarrollan un espectro de composiciones de basico a 4cido,
mientras que otras son marcadamente bimodales. Para las que muestran un rango de
variacion continua es razonable suponer que los magmas mas acidos serfan producidos por
cristalizacion fraccionada desde los basaltos asociados. Mientras que en las suites bimodales,

las relaciones entre magmas basicos y acidos no son obvias.

16 ( o Alcalino
/ ~ ~
14 / § N\ ronolitas A~ ~
V- ~
Ok & /1 g ;
Q]Q //;\‘5’\{;/ g(g}\\o \ -'\/ Tiemuitas )
+10k V4 \?\"(b y 0"\ Banmoreilas « s
OID A & ‘(&e}“‘\ ,—/_ i ~ "
N 7 S it 3 Riofitos
o ¢, &
i / @e /;‘o* £ — \ y
sk ( em I-S"q / Howaitas I Docifc:s\ V4
N g | -
4 N ("? | Andesitas L -
{4, I < Toleitico
2 L~ (Subalcaline)
0 1 1 1 1
40 50 60 70 % Si0?2
Fig. 19-3. Diagrama total de alcalis vs. Silice (Cox et al. 1979).
A B
% Basanita | Mugearita | Benmoreita | Traquita | Fonolita | Basalto | Basalto | Riolita
Si0: | 4143 50,07 58,28 65,04 55,74 47,2 478 752
TiO2 3,64 2,23 0,81 0,22 0,85 1,95 1,95 0,17
AlO; | 11,87 16,37 15,99 15,77 18,26 15,83 15,43 12,11
FeyO3 | 2,74 1,63 1,69 0,90 1,51 1,60 - 0,83
FeO 11,55 9,32 7M1 2,84 4,63 9,61 12,09 1,06
MnO | 0,23 0,25 0,31 017 0,25 0,20 0,21 0,04
MgO 10,52 2,93 0,74 0,15 1,01 7,34 6,55 0,07
CaO 11,10 5,96 2,79 0,99 2,57 12,27 11,12 0,44
Na;O | 2,33 57 6,69 6,98 8,53 2,62 2,26 4,59
K20 1.48 2,74 4,16 5,57 4,82 0,48 0,81 4,73
P:0s | 0,94 1,18 0,51 0,10 041 0,24 0,42 -
Hz0 0,87 0,28 0,27 0,49 0,36 0,12 0,46 0,06
CO; 0,07 0,89 0,01 0,07 0,02 - - -
S 0,01 0,05 0,05 0,04 0,04 - - -
F = = 012 036 015 |- - -
ppm
Rb 52 56 88 168 94 ] 20 290
Ba 622 1028 1337 236 1324 254 461 13
Sr 1230 1375 481 26 881 382 448 6
Pb 4 8 11 29 12 - - -
Th 5 5 13 39 15 - - -
u <1 1 2 2 <1 - - -
La 73 a1 96 228 107 17 23 74
Ce 100 148 161 314 167 36 48 142
Y 26 29 44 88 33 19 25 108
Zr 197 283 545 1119 545 T 108 439
Nb 59 86 127 30 145 23 24 200
Sc 22 ] 7 2 3 - - -
v 350 113 14 <1 23 - - -
Ni 137 2 <1 <1 <1 - - -
Cu 84 38 14 i 1" - - -
Zn 100 113 111 157 107 - - -
Ga 16 18 22 30 21 - - -
F e - 1164 3564 1455 - s o
Nd - - - - - 18,1 244 53
Sm - - - - - 411 5,09 12,3
Eu - - - - - 1,64 1.8 0,15
Gd - - - - - 45 5,05 15,6
Dy |- - - s - 405 | 456 |-
Er - - - - - 225 2,49 -
Yo |- & & i 213|214 | 104

Tabla 19-1. A: Analisis quimicos de la suite basanita-fonolita y B: bimodal

basalto-riolita del Rift Monte Kenya.
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En general los diagramas de variacién responden a los efectos combinados de
cristalizacion polibarica, heterogeneidades de la fuente, desarrollo de fusion parcial variable y
contaminacion cortical. Por fuera de la aparente coherencia de estas tendencias, debe tenerse
cuidado en la interpretacion de los datos que representan lineas descendentes de liquidos
verdaderos, que solo son avalados cuando estan acompafiados por estudios de elementos
trazas e isotopos radiogénicos. Por ejemplo en la Fig. 19-4, muestra la variacién del porcentaje
de KK, O versus SiO, de los basaltos del rift de Etiopia. E1 K O se correlaciona positivamente
con la silice, con tendencia similar a los Flujos Basalticos Oceanicos. La variacion de estos
elementos reflejarfa variable fusién parcial de una misma fuente, o también contaminacion
cortical progresiva, lo que puede determinarse en base a los isotopos de St-Nd y Pb.

En el ambiente tecténico correspondiente a las ZRC, las lavas mas salicas pueden
producirse por cristalizacion fraccionada desde magmas basalticos temporal y espacialmente
asociados, en combinacién con variable contaminacion cortical. Alternativamente pueden
producirse por fusién de una fuente independiente, en condiciones de abundancia de volatiles.
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Figuras 19-4y 5. Variacién de % peso de MgO y AL O, vs. SiO,, en la suite Boina y campos de variacién de K,O
vs. SiO, en Etiopfa.

Las tendencias fuertemente segmentadas se interpretan como dominadas por
cristalizacion fraccionada de olivino y plagioclasa en estadios tempranos. El clinopiroxeno
no es dominante y puede cristalizar junto con la plagioclasa. Es significativo que en la suite
basanita-fonolita, el clinopiroxeno domina la secuencia de fraccionamiento, mientras que
en la suite transicional basalto-riolita, la plagioclasa es la fase mas importante, lo que queda
demostrado, para ambas suites en el diagrama AL O, versus SiO,.

Elementos trazas

La Tabla 19-2, muestra las composiciones quimicas de basaltos y lavas mas evolucionadas
de suites volcanicas del rift de Africa oriental y Etiopia que se consideran representativos
de los magmas de ZRC. Los elementos trazas incompatibles son particionados en la fase
fundida, durante los procesos de fusion parcial e cristalizacién fraccionada. L.os miembros
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mas basicos de estas suites tienen concentraciones bajas de Ni, lo que sugiere que han sufrido
fraccionamiento de olivino en el camino hacia la superficie, que tiende a incrementar la
concentracién de los elementos trazas incompatibles en el magma basaltico, con relacion
a los magmas primarios ricos en MgO. Una caracteristica de estas suites volcanicas de
Africa Oriental son las relaciones relativamente constantes de algunos elementos trazas
incompatibles tales como: Nb/Zt, Ce/Zt,La/Ztr y Rb/Zt, en rocas con amplia vatiacién de la
Si0O,. Sélo la cristalizacién fraccionada puede preservar las relaciones de las concentraciones
de los elementos incompatibles ya que cualquier proceso de contaminacién cortical, tiende
a cambiatlos.

Is6topos radiogénicos
Los datos de Nd-Sr del manto superior muestran considerable variacién isotdpica y el

manto litosférico subcontinental, preserva las heterogeneidades isotdpicas, que presentan
magmas en diferentes regiones fuentes de la placa intracontinental.

% Basaltos Riolitas
SiO; 47,2 47,8 75,2
TiO2 1,95 | 195 | 0,17
AlbO; | 1583 | 1543 | 12,11
Fe:0Os3 | 1,60 | - 0,83
FeO 9,61 12,09 | 1,06
MnO | 0,20 | 0,21 0,04
MgO | 7,34 |655 | 0,07
Ca0 12,27 | 11,12 | 0,44
Na:O | 262 | 2,26 | 4,59
K20 048 | 0,81 4,73
P:0s | 0,24 0,42 -
H20 0,12 | 0,46 | 0,06

Ppm

Cr - 67 -

Ni - 20 -

Y - 274 -
Rb 9 20 290
Sr 382 | 448 6,15
Y 19 25 108
Zr 71 108 439

No |23 |24 |200
Ba 254 | 461 |13
La 16,9 | 231 |74
Ce [363 |487 |142
Nd 181 | 244 |53
Sm |411 |509 |123
Eu 1,64 | 1,80 |0,158
Gd |45 |505 |156
Dy |4,05 |456 |-

Er 2,25 |249 |-
Yb 2,13 | 214 | 10,1
Th - - 38,8
Ta - - 14,4
Hf e - 14,9
u = = 7.1

Tabla 19-2. Elementos mayores y trazas para la suite basalto-andesita del Rift de Kenya.
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Aunque la composicién quimica e isotopica de los reservorios son temas de especulacion,
los xenolitos ultramaficos contenidos en kimberlitas y en basaltos alcalinos continentales,
confirman la existencia de heterogeneidades que exceden de lejos a los rangos de los basaltos
MORB y OIB. La Fig. 19-6 muestra la variacién de ""Nd/"Nd versus #’St/*St para un
amplio rango de volcanes de la ZRC.

Muchos basaltos se proyectan dentro del campo mantélico que se definen como basaltos
oceanicos no-contaminados (MORB + OIB), mientras que otros se proyectan fuera de ese
campo. El rango de variacion isotdpica de los basaltos de ZRC, podria explicarse en términos
de su derivacion desde un reservorio en el manto. En general la fuente mantélica MORB no
constituye el mayor componente de los volcanes de ZRC. En su lugar se debe considerar la
posibilidad de que la mayoria derivarfan de una pluma de manto de fuente OIB (rifts activos)
o desde litosfera subcontinental (rifts pasivos).

Los isétopos de Pb presentan variaciones de las relaciones *’Pb/*Pb versus *“Pb/*Pb
para las rocas volcanicas de las ZRC, permiten considerar la existencia de anomalias isotopicas
a gran escala en el manto supetior, diferentes a los basaltos OIB, MORB y las kimberlitas
grupos Iy IT (Fig. 19-7).

LLa composicion isotdpica de Pb en clinopiroxeno y anfibol de los xenolitos de lherzolita
derivados de litosfera subcontinental y de una suite de granulitas maficas derivados del limite
corteza-manto, representan el rango de composicion isotopica de la litosfera subcontinental.

Las lavas pobres en SiO, y ultrapotisicas del campo Kikorongo del rift occidental de
Affica, muestra variacién isotopica de Pb. Esta lava tiene alto contenido de Cr y MgO e
incluye xenolitos derivados del manto, lo que sugiere que han subido rapidamente a través
de la corteza, sin haber sufrido contaminacion apreciable. Por otra parte las nefelinitas de
Nyiragongo muestran amplia variacién isotdpica de Pb con relaciones *Pb/*Pb > 62. Para
explicar estas altas relaciones isotopicast, es necesario que la region fuente haya sufrido fuerte
metasomatismo para causar el fraccionamiento extremo de U y Pb.
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Fig. 19-6. Diagrama de variacién "“Nd/"Nd vs. ¥Sr/*St, correspondientes a las ramas este y oeste del rift de
Africa Oriental, para los distintos tipos de volcanitas.
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Fig. 19-7. Variacién de las relaciones isotépicas de Pb, para las kimberlitas, OIB, MORB y Rift del E de Africa.

Modelo petrogenético

Actualmente se acepta que la formacion de cuencas sedimentarias y rifts intracontinentales
estan conectados por extension y deformacion de la corteza y del manto litosférico. Los
modelos tedricos asumen que el componente mantélico de la litosfera es adelgazado mas
eficientemente que la corteza y como consecuencia el calor transferido hacia arriba desde
la astendsfera produce una aureola térmica que genera el levantamiento o domamiento de
las rocas corticales superpuestas. Dos casos son considerados: A) Rift activo: el ascenso
astenosférico causa el levantamiento de la litosfera y controla la formacién del rift. El ascenso
de material caliente, asociado con las dorsales medio-oceanicas o a una pluma de manto
simétrica a un eje. En estos ambientes los volcanes deben preceder al rifting. B) Rift pasivo:
es causado por deformacion diferencial en la litosfera. En este caso el rift se forma primero
y el levantamiento de los flancos continuarfa debido al desarrollo de pequefias celdas de
conveccién debajo de ellos (Fig. 19-8). Se aplica como mecanismo para el origen de algunas
cadenas lineales de islas oceanicas.

En los modelos petrogenéticos de zonas de rift continental (ZRC) se debe explicar
la gran diversidad de magmas, desde meliliticos pobres en silice, basanitas y nefelinitas,
pasando por carbonatitas y magmas ultrapotasicos, asi como rocas medianamente alcalinas
y basaltos transicionales. En general estos magmas de naturaleza alcalina, enriquecidos en
elementos litéfilos de radio grande, sugieren derivacion mantélica y desde una fuente MORB
astenosférica enriquecida. Esto posiblemente se relacionarfa a que por debajo de los rifts
continentales la fuente enriquecida involucrada, corresponde a litosfera subcontinental
antigua.

En la evolucion de un rift se puede observar una progresiéon temporal desde erupciones
tempranas dominadas por magmas de origen litosférico, a tardios dominados por fuentes
astenosféricas.

Un problema importante en el estudio del magmatismo de las ZRC son los roles
relativos que juegan el manto astenosférico y el litosférico en la petrogénesis del espectro
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composicional de los magmas basalticos primarios. El adelgazamiento de la litosfera
puede producir una fusién significativa por debajo del eje del rift desde la fuente de manto
astenosférico. Esto genera un cambio progresivo desde la fuente astenosférica a la litosférica.
La amplitud composicional de los xenolitos transportados a la superficie por los basaltos
alcalinos continentales y por la kimberlitas, muestran marcadas heterogeneidades en los
isétopos de Sr-Nd-Pb.

Bailey (1983) considera que las ZRC estan caracterizadas por dos asociaciones magmaticas
distintas. LLa primera involucra a basaltos de tipos transicionales a medianamente alcalinos,
fuertemente alcalinos y basanitas, los cuales fraccionan produciendo tipos mas evolucionados
como hawaitas, mugearitas, benmoreitas, traquitas y riolitas alcalinas. Mientras que la segunda
asociacion mas altamente alcalina y subsaturada en silice, incluye a nefelinitas, melilitas y
leucititas, las cuales fraccionan a un residuo fonolitico.
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Fig. 19-8. Comparacion de las caracteristicas isotépicas de diversos reservorios magmaticos involucrados en la
petrogénesis de (a) islas ocednicas y (b) basaltos de rift continentales activos (McDonough et al. 1985).

Barberi et al. (1982) han clasificado a los rifts intracontinentales en tipos de alto-
volcanismo y de bajo-volcanismo, sobre la base del volumen de material erupcionado.
Ejemplos de rifts de bajo volcanismo son la rama occidental del rift de Africa, el graben del
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Rhin y el graben del Baikal, que ademads del bajo volumen de material erupcionado, muestran
baja velocidad de extension cortical, volcanismo discontinuo, con un amplio espectro de
magmas basalticos y pequefios volimenes de diferenciados acidos. Predominan magmas
subsaturados fuertemente alcalinos (nefelinitas, basanitas, leucititas), con tipos transicionales
que se vuelven mas abundantes cuando el volumen de las erupciones se incrementa. En este
ambiente Bailey (1983) sugiere que las fracturas litosféricas profundas permiten el flujo de
volatiles desde la astenosfera causando metasomatismo de la litosfera, que al sufrir fusion
parcial provee los componentes mayores para el magmatismo.

En contraste los rifts de alto volcanismo, tienen mayor velocidad de extension cortical,
predominando los basaltos medianamente alcalinos, con distribucién bimodal de magmas
acidos y basicos. Como ejemplos se citan sectores de Kenia y Etiopia del rift de Africa
Oriental y sectores del rift Rio Grande (USA). En general muestran estrecha relacién quimica
con los magmas basicos y acidos que erupcionan en los mismos sectores del rift. Asi las
fonolitas se asocian con nefelinitas y basanitas; las traquitas con basaltos alcalinos; las riolitas
peralcalinas con basaltos medianamente alcalinos y riolitas subalcalinas. En la mayorifa de los
casos el magmatismo acido se habrfa originado por cristalizacion fraccionada de basaltos
asociados. El decrecimiento de la alcalinidad de los magmas erupcionados con el tiempo,
podtia explicarse por incremento de la fusién parcial con el ascenso de matetial astenosférico
desde el manto.

La composiciéon quimica de los magmas erupcionados en zonas de rift de placa
intracontinental dependen de una variedad de factores que incluyen la heterogeneidad quimica
y mineraldgica de la fuente mantélica, el desarrollo de fusion, la profundidad de la fusioén y
la relacién de transferencia de magma a la superficie, asi como la existencia de reservorios
de magma en niveles corticales someros. Generalmente estas provincias estan caracterizadas
por campos de cono-cinder y lavas basalticas que han ascendido relativamente rapido hasta la
superficie sin haber sufrido cristalizacién fraccionada o contaminacién cortical significativa.
Estas provincias se caracterizan por el desarrollo de grandes estructuras volcanicas centrales,
con reservorios de magma cortical en los cuales la cristalizacion fraccionada produce un
amplio espectro de composiciones intermedias, traquitas, fonolitas y riolitas alcalinas. Esto
muestra que la cristalizacién fraccionada en combinacién con la contaminacién cortical, son
procesos que controlan la evolucién geoquimica en muchos magmas de las ZRC.

McKenzie (1984) sugiere el ascenso convectivo de plumas de manto que se originan en la
discontinuidad sismica a 670 km y los fundidos parciales ascenderfan indistintamente, tanto
por debajo de las rocas oceanicas como de las continentales. Esto sugiere que hay similitudes
entre los rift de intraplaca continentales y las islas oceanicas. La Fig. 19-7, presenta modelos
simplificados de estos dos ambientes, con estimacion de las composiciones isotopicas Sr-Nd
de varios reservorios mantélicos en procesos de fusion parcial, que son tomados de basaltos
OIB y MORB-N.

En ambos casos, continentales y oceanicos, la intrusion de plumas de manto en la base
de la litosfera, aumenta la temperatura e inicia la fusion parcial. Por lo que los fundidos
del manto litosférico, son una mezcla con fundidos derivados de la pluma, generando un
espectro de composiciones quimicas e isotopicas.

En las ZRC los basaltos derivan de lherzolita de espinela o granate y los estudios
experimentales indican que a baja fusién parcial de peridotita con flogopita a profundidades
por debajo del campo de estabilidad del anfibol, se producen fundidos parciales altos en K, O.
La fuente de magmas ultrapotasicos se ha atribuido a metasomatismo asociado a estadios
tempranos de rift continental.
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Carbonatitas

Introduccion

Las carbonatitas son rocas carbonaticas que pueden ser divididas entre las compuestas
principalmente por calcita (s6vitas) y aquellas compuestas principalmente por dolomita o
ankerita. La mayoria contienen 6xidos como magnetita y hematita, como asi también algunos
minerales silicaticos, como: monticellita, melilita, apatito y pirocloro, los cuales pueden estar
en concentraciones que pueden tener interés econdémico. La clasificacion en carbonatitas debe
realizarse solo cuando las rocas contienen mas del 50% modal de carbonatos (Streckeisen
1979) y pueden ser tanto pluténicas como volcanicas.

La asociacién de carbonatitas con nefelinitas e ijolitas, ocurren en pequefios complejos
continentales centrales y anillos intrusivos complejos, los cuales tienen concentraciones
inusualmente altas de Nb, Ba, Sr y tierras raras y que serfa el posible eslabon de separacion
del magma carbonatico inmiscible, del magma nefelinitico parental (Fig. 18-20).

Alternativa
Nombre Grueso Mediano a Fino
Carbonatita de Calcita | Sévita Alvikita
Carbonatita de dolomita | Rauhaugita* | Beforsita
Ferrocarbonatita
Natrocarbonatita

* Poco utilizado. Beforsita puede ser utilizado para cualquier granulometria

Tabla 19-3. Clasificacion carbonatitas.

La mayorfa de las carbonatitas estin intimamente asociadas con nefelinitas pobres en
olivino o su contraparte plutonica, ijolita. Estas asociaciones, de origen mantélico, ocurren en
algunos rift continentales como en el sistema del este de Africa y en regiones tectonicamente
estables como en el sur de Africa y en el este de Brasil. Esta asociacion es desconocida en
regiones oceanicas.
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Las asociaciones jovenes de carbonatita-nefelinita, se presentan en volcanes jévenes
compuestos por lavas y rocas volcaniclasticas (p.¢j el volcan Oldoinyo Lengai, en Tanzania, la
temperatura de erupcion es de 576-593° C); mientras que en los mas viejos se presentan como
asociaciones pluténicas complejas someras. Tipicamente tienen formas circulares u ovales y
se presentan en asociacion comun con fenitas. La fenita es una roca metasomatica producida
en estado sélido por transformacion de la vieja pared de la roca, compuesta por gneis cuarzo-
feldespatico, por infiltracién de gases reactivos calientes o soluciones hidrotermales ricas
en Na y K derivados del magma nefelinitico o carbonatitico, que originan aegirina, anfibol
alcalino y a veces feldespato potasico, ademas de nefelino, flogopita y carbonatos.

La petrogénesis de la asociacion carbonatita-nefelinita se desarrolla basicamente en dos
fases: 1) Origen del par de la asociacion nefelinita-carbonatita. 2) Esta asociacion silicato-
carbonato representa un sistema magmatico unificado, en que el magma madre se formé
en un ambiente tectdnico estable, o en un ambiente de rift continental. Las investigaciones
experimentales sumarizadas por LeBas (1977) indican dos posibles mecanismos para
producir la asociacion magmatica carbonatita-nefelinita: 1) a baja temperatura (<800°C)
por fraccionacion cristal-liquido de un magma parental nefelinitico. 2) a alta temperatura
(>800°C) por inmiscibilidad entre fundidos nefeliniticos y carbonatiticos.

Origen de las Carbonatitas

Hay tres caminos posibles para el origen de los magmas carbonatiticos: a) como producto
inicial de fusién parcial en el manto, con contenidos pequefios de minerales carbonaticos;
b) como producto final de diferenciacién de fundidos silicaticos que contienen carbonatos
disueltos, y ¢) por inmiscibilidad liquida desde un fundido silicitico homogéneo, que contiene
carbonatos.
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Fig. 19-10. Relaciones de fases de peridotitas, con bajos contenidos de CO, (modificado de Wyllie 1989).
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Desde un fundido inicial: la carbonatita serfa un magma primario producido por fusién
parcial del manto que contiene carbonatos, bajo condiciones particulares, como por ejemplo
por la reaccion: En + Dolomita = Di + Fo + CO,, que intersecta al solidus en el sistema
Ca0-§8i0,-MgO-CO,, a P = 25-29 Kbar (Fig. 19-10). En este caso el magma carbonatitico
es el producto inicial de la fusion y el incremento de temperatura lo enriquece en SiO,.
Wendlandt y Mysen (1980) encontraron experimentalmente que el fundido carbonatitico
se producirfa a partir de lherzolita granatifera en presencia de CO, a P ~ 30 kb. Como
los magmas carbonatiticos tienen muy baja viscosidad, pueden ser extraidos con fracciones
de fundidos tan bajas como 0,1%, en contraste con los fundidos silicaticos que con dicho
volumen de fusién, no se podrian separar de la fuente.

Fraccion de fundido final: El sistema NaAlSiO,-CaCO,-H,O, a 1 kb, que sufre
cristalizacion fraccionada, muestra que el liquido carbonatico es rico en nefelina en equilibrio
con vapor y sucesivamente da las asociaciones: nefelina; nefelina-melilita; hauyna-melilita;
cancrinita-melilita y calcita-cancrinita-melilita, con enriquecimiento del liquido residual en
carbonato. Este resultado experimental muestra gran semejanza con las rocas pluténicas
observadas en algunos complejos carbonatiticos, sugiriendo que las mismas podrian haberse
formado por este mecanismo.

Inmiscibilidad liquida: en los sistemas petrogenéticos formados en presencia de exceso
de volatiles, tres fases fluidas pueden coexistir: a) liquidos silicatico subsaturado, peralcalino y
bajo en calcio; b) liquido carbonatico que contiene Ca y Na y que es analogo al magma natro-
carbonatitico, y c) vapor rico en CO, — H O que contiene disuelto cantidades importantes
de Na y Si, que serfa correlacionable con los fluidos que causan la fenitizacién. Esto también
avalarfa la separacion de los liquidos carbonatiticos y nefelinicos, desde un magma parental
comun.
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Capitulo 20
Intrusiones maficas bandeadas (LMlIs)

Introduccion

Las rocas maficas y ultramaficas se originan en los mismos ambientes geotecténicos que
los basaltos y representan un enfriamiento lento en profundidad y raramente alcanzan la
superficie, por lo menos en el Fanerozoico. Los gabros son equivalentes a los basaltos, pero
han cristalizado lentamente en profundidad.

Las rocas ultramdficas y anortositas suelen ser monomineralicas, formadas por sélo
olivino, o piroxeno, o plagioclasa. Esta caracteristica junto con la virtual ausencia de rocas
volcanicas equivalentes, sugieren que estas rocas, en general, son diferenciados cristalinos de
magmas de origen mantélico.

Estas “Grandes Intrusiones Maficas”, suelen tener estructura bandeada de ahi su nombre
LMIs (Winter 2001). El alzamiento y erosion de estos grandes cuerpos proporcionan un
excelente laboratorio natural en los que se pueden observar los productos de la dinamica
petrogenética, que acompafia la cristalizacion. La mayoria de los LMIs, se asocian con basaltos
y son de edad precambrica, relacionados probablemente con los altos gradiente geotérmicos,
siendo probable que muchos de estos cuerpos maficos emplazados en la corteza no hayan
alcanzado nunca la superficie por su alta densidad.

Fig. 20-1. Gran dique de Zimbawe (Rhodesia).

Intrusiones Basicas

Los gabros gradan a diabasas oofiticas en pequefios intrusivos, diques y filones capa.
Con el incremento de las dimensiones de la intrusion se incrementa el tamafio de grano
y los efectos de la diferenciacion magmatica se hacen mds evidentes en las variaciones de
composicion y en la fabrica. Rocas monomineralicas, de piroxenita, peridotita, dunita y
anortosita, as{ como diferenciados residuales mas félsicos estan presentes.
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Las intrusiones basicas caen en dos grupos distintos: a) Diques y filones capa diferenciados
internamente y sin bandeamiento y b) Grandes intrusiones diferenciadas bandeadas. Las
diferencias estan dadas por las dimensiones, ambiente y tiempo de cristalizacion, que se
reflejan en la fabrica y composicion de los intrusivos.

Diques y Filones capa diferenciados

Los diques y filones capa, carecen de texturas cumulus, que son tipicas de los cuerpos
maficos mayores estratificados. Las caracteristicas de muchos de los filones capa diferenciados
de todo el mundo han sido estudiados (Carmichael et al. 1974) y un ejemplo es el Gran Dique
de Zimbabwe en Rhodesia, de centenares de kilometros de longitud, que ha sido inyectado
pasivamente dentro de zonas de tensiéon (Fig. 20-1). Como en el caso de los filones capa,
el magma probablemente ascendié hasta un nivel determinado, controlado por la mayor
densidad relativa que las rocas circundantes.
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Fig. 20-2. Esquema fil6n capa Red Hills (Tasmania). El granéfiro se acumula debajo de un bloque fallado y elevado.
(modificado de Mc Birney 1984).

Un fil6n capa diferenciado muy conocido es la intrusién del Red Hill de Tasmania (Fig.
20-2), que tiene un espesor maximo de 700 m, con potencias de 400 m y desarrolla capulas
que ascienden otros 300 m, en las que se han acumulado materiales diferenciados mas
livianos, como granéfiros. La composicion es toleitica y muestra en ambos bordes zonas de
grano fino por enfriamiento, en contacto con la roca de caja sedimentaria.

Grandes intrusiones diferenciadas bandeadas

Las intrusiones bandeadas mayores de decenas a centenas de kilémetros cuadrados y
miles de metros de espesor, son en su mayoria de edad Precimbrica. Las intrusiones mas
jovenes son mas pequefias y generalmente estan relacionadas con intrusiones mas acidas.

En la formacién y evolucién de estas intrusiones actian diversos procesos fisicos de
cristalizacion y diferenciacion produciendo: a) Bandeado: por segregacion gravitacional, y
b) Corrientes magmaticas convectivas, que producen capas gradadas. La gradacion se debe,
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tanto a la depositacion de cristales grandes, como a la concentracién de minerales densos
como magnetita, ilmenita, cromita, etc., en la base de las capas (Figs. 20-3 A y B).

Fig. 20-3. A: Bandeado por concentraciéon de minerales maficos mas densos en la base (Duke Island). B: Bandeado
por separacion de minerales mayor tamafio en la base (Skaergard).

Propiedades

Algunas intrusiones bandeadas parecen ser “embudos” (lopolitos), en los que el didmetro
relativo de la chimenea a la altura de su eje subvertical varfa ampliamente.

El bandeado es discordante con las paredes del embudo y distintivo como lo es la
estratificacion en las secuencias sedimentarias. Las capas individuales varfan desde milimetros
a decenas de metros de espesor y desde metros a decenas de kilémetros en extension lateral.
El bandeado es definido por variaciéon de las proporciones relativas de los minerales. Las
variaciones gradacionales de minerales dentro de una capa, con una mayor concentracion
de mafitos en el piso y mas plagioclasa en el techo, son comunes. Otros tipos de capas no
muestran seleccion y son isomodales, siendo las mds comunes en las intrusiones estratificadas.
Una propiedad sorprendente de algunas capas minerales gradadas, inducidas por gravedad
es la ausencia de seleccion hidraulica por tamafios de los granos constituyentes, por lo que es
probable que la depositacion se haya ocurrido por corrientes de densidad.

Las similitudes entre bandeado y fabrica granulométrica, en cuerpos sedimentarios
clasticos con el bandeado ritmico y la fabrica cumulus de intrusiones estratiformes, sugieren
procesos similatres a la sedimentacion. En intrusiones estratificadas, con 2 o 3 fases cristalinas,
los componentes son producto de sedimentacion magmatica. En tales cumulatos segin
(Wager y Brown, 1968), los granos de minerales cumulus se interpretan como depositados
desde un fundido bajo la influencia de la gravedad en el sitio, mientras que los minerales
post-cumulus crecen alrededor de los mismos. Por comparacion, en las rocas clasticas tales
como areniscas hay generalmente una clara distincién textural entre los granos detriticos
acumulados por gravedad y el cemento secundario que los rodea.
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Fig. 20-5. Secuencia ciclica en la intrusién ultramafica bandeada de Stillwater.

Basicamente la sedimentacién magmitica involucra simultineamente asentamiento de
cristales, inducida por la gravedad y conveccion del flujo de magma. El fraccionamiento
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liquido-cristal asociada con asentamiento de cristales permitirfan explicar la variacién mineral
criptica, con la fraccién cristalina mas rica en Ca y Mg que se acumulan en la base de la
secuencia.

Con respecto a las fases cumulus, tres caracteres principales del bandeado son tenidos en
cuenta: a) bandeado modal o unidades ciclicas; b) bandeado mineral criptico y; c) fases del
bandeado.

a) El bandeado modal o unidades ciclicas: es la caracteristica mas notable y presenta
variaciones en la seccion vertical del intrusivo. Puede ser - ritmica o intermitente -. El
espaciamiento uniforme, puede calificarse como ritmico, pero muchos no son regulares y se
los denomina intermitentes.

Dentro de las capas inferiores y en las porciones ultramaficas de las grandes intrusiones
hay comunmente una repeticion regular de una cierta secuencia de capas de cumulatos. Asi
en la intrusién Muskox, un espeso cumulato de olivino, es seguido por uno delgado de
olivino-clinopiroxeno y luego por otro de piroxeno-olivino-plagioclasa; este triplete de capas
o unidad ciclica se repite en forma reiterada.

b) Bandeado mineral criptico: esta dado por la variacién de la composicion quimica de
determinados minerales, segin su ubicacion en las distintas capas, como por ejemplo, olivino,
plagioclasas y piroxenos.

c) El término fases del bandeado: es usado para denotar intervalos definidos por la
presencia de un mineral particular (olivino, piroxeno, etc.) en la secuencia de cristalizacion,
con espesores de centimetros a metros. Asf un mineral distintivo puede servir para delimitar
unidades de una intrusion diferenciada. En Skaegaard se observan variaciones cripticas y
minerales (fases) del bandeado.

Wager y Deer (1939), fueron los primeros en describir el bandeado en Skaegaard,
postulando a la conveccion como responsable del bandeado ritmico, laminacion ignea,
bandeado entrecruzado y estructuras lenticulares y de deslizamiento. Como fue desarrollado
posteriormente por Wager y Brown (1968) la hipétesis de conveccién, presume una gran
pérdida de calor desde el techo de la intrusién, en relacién con las paredes y el techo. Esto
indica que el magma préximo al techo comenzo a cristalizar primero y al ser mas denso y
gravitacionalmente inestable descenderfa a lo largo de las paredes de la intrusion y siguiendo
una distribucién horizontal sobre el piso y con goteo de cristales suspendidos, que se
formarfan en el inmediato contacto del techo del intrusivo (Fig, 20-6).
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Fig. 20-6. Esquema de enfriamiento y cristalizacién en una camara magmatica somera, mostrando las posibles

formas de conveccion y depositacion de minerales.
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Dos tipos de conveccion fueron postulados; una lenta, por efecto de una corriente
uniforme que produce capas mas o menos isomodales y corrientes intermitentes rapidas
dentro de la espuma de cristales sobre el piso y como ellos estan en reposo producen capas
gradadas de mineral y capas lenticulares de mineral, desde una suspensioén con abundantes
cristales.

El enfriamiento de las intrusiones estratificadas de magma emplazados en niveles
someros de la corteza, puede realizarse por conduccion y por transferencia convectiva, por
la circulaciéon hidrotermal de agua metedrica alrededor de los intrusivos (McBirney, 1984).

LLa acumulaciéon de cristales se iniciatfa en las proximidades del piso de la intrusion. La
falta de seleccion hidraulica en algunas capas indica que el asentamiento de los granos de
cumulus puede ocurrir como en los procesos de sedimentacién clastica, con posteriores
nucleaciones y fenémenos de cristalizacion, que podrian estar involucrados en este sistema
magmatico quimicamente complejo. En las intrusiones estratiformes hay un incremento del
cumulus de plagioclasa sédica, conjuntamente con el incremento de los fundidos ricos en
Fe, en el curso de la solidificacion y teéricamente las plagioclasas mas livianas pueden flotar,
como podria esperarse en el mecanismo de cumulus.

Nombre Edad Ubicacién Area (km®)
Bushveld | Precambrica Sud Africa 66.000
Dufek Jurasica Antartida 50.000
Duluth Precambrica Minnesota 4700
Stillwater | Precambrica Montana 4.400
Muskox Precambrica | NW Terranova Canada 3.500
Great Dike | Precambrica Zimbabwe 3.300
Kiglapait | Precambrica Labrador 560
Skaegaard Eocena Este Groenlandia 100

Tabla 20-1. Ejemplos de intrusiones basicas estratificadas.
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Capitulo 21
Anortositas

Introduccion

Las anortositas ocurren en dos ambientes geoldgicos: 1) como capas cumulaticas en
intrusiones basicas estratificadas. P. ¢j. Bushveld o Stillwater (Fig. 21-1), y 2) como grandes
macizos anortositicos anorogénicos, dentro de terrenos metamorficos de alto grado de
edad Precambrica (Hess 1989). Por ejemplo, en Québec, los Adirondacks, en el SO de
Noruega, Groenlandia y en Suecia. El primer tipo de anortosita es formado por procesos
de diferenciacion de magma basico in situ, como ya se viera en el capitulo anterior, pero el
segundo tipo es mas problematico.

Fig. 21-1. Norita estratificada con anortosita, en intrusivo mafico estratificado.

Anortositas

Estas son rocas plutonicas constituidas esencialmente o enteramente por plagioclasa.
No se conocen rocas volcanicas o piroclasticas de esta composicion. Las anortositas se
presentan, ya sea como capas cumuldticas de centimetros a metros en complejos igneos
ultraficos, como las anortositas de los Complejos maficos y ultramaficos estratificados. Pero
los cuerpos de anortositas mas importantes forman plutones de edad arqueana, proterozoica
y algunos del paleozoica inferior. Las anortositas Arqueanas tienen dos caracteres distintivos.
Ellas contienen grandes cristales de plagioclasa (>30 cm) (Fig. 21-2), que tienen formas
equidimensionales subhedrales a euhedrales (Phinney 1982). Los mismos son notablemente
uniformes y con composiciones de An80-90, aunque las anortositas Paleozoicas muestran
composiciones entre An40-65. En algunos aspectos estas anortositas son similares y ain
mas calcicas que las antiguas anortositas de la Luna, aunque estas son de grano fino y nunca
alcanzan los tamafos observados en la Tierra.
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Los cuerpos de anortositas forman complejos independientes de tamafio batolitico, con

tamafios de afloramientos de1000 a 20000 km2 y en su gran mayoria se generaron entre 1,7
y 1,2 Ga.

Fig. 21-2. Texturas de los intrusivos anortositicos. A: Fenocristales de plagioclasa. B: Plagioclasa en copo de nieve.

Las anortositas Arqueanas se asocian con gabros que se emplazan en rocas supracrustales
de origen volcano-sedimentario de los cinturones verdes (greenstone belts). Las anortositas
estan compuestas hasta el 100% de anortita, aunque en general tienen fenocristales de
anortita en una matriz de grano fino constituida por piroxeno, olivino y anfibol magnesiano,
que pueden estar metamorfizados a facies de esquistos verdes o anfibolitas.

La composicién quimica de las anortositas se expresa en la Tabla 21-1.

Oxido | 1 2 3 4

Si02 | 48,70 | 49,17 | 45,4 | 46,8
TiO2 [004 |011 |00 |04
AI203 | 29,50 | 30,13 | 33,9 | 27,2
FeEO |033 |097 |06 |53
MgO | 060 |110 |05 |34
CaO | 14,18 | 12,20 | 17,6 | 13,2
Na20 | 3,81 |342 |10/ 23
K20 029 (083 |01 |02
P205 | 0,03 | 0,03 |00 |01

Tabla 21-1. Analisis quimicos de Anortositas Arqueanas de Bad Vermilion Lake Complex de Canada (1-2) y Fiske-
naeddet Complex de Groenlandia (3-4) (Aswhal et al. 1983; Weaver et al. 1981).

La razén por la cual los elementos trazas son excluidos de las plagioclasas, a excepcion
de St y Eu™, debe ser sensitivo a su abundancia y mineralogia de la matriz. Por ejemplo
el contenido de Ni en la anortosita de la columna 2 de la Tabla 21-1, es de 14 ppm, para
una moda de minerales maficos del 4% (1/25 del volumen de la anortosita), por lo que el
contenido de Ni en estos minerales es de 350 ppm (25 x 14). Este alto valor de Ni sugiere
que el material mafico habria sido formado desde cumulatos.

La interpretacion de la génesis de de los complejos anortositicos, como los expresados
en la Tabla 21-1, habrfa comenzado con magnetita de Cr y seguido por un prolongado
episodio dominado por la cristalizacién de plagioclasa y anfibol, con la cristalizacion final de
espinela rica en Fe y Cr. La cristalizacion temprana de magnetita modera el incremento de la
relacién FeO/MgO del liquido residual, pot lo que la cristalizacién de magnetita, plagioclasa
calcica (45% de SiO,) y anfibol (40% de SiO,) aumenta el contenido de SiO, en los liquidos
residuales, lo que reproduce una tendencia evolutiva calco-alcalina.
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Fig. 21-3. Anortosita normalizada a condrito, muestra la tipica anomalia positiva de Eu.

Modelo de generacién de anortositas — Tipo masivo

a) Magma derivado del manto, que por su alta densidad, se equilibra por debajo de la
corteza,.

b) Cristalizacién de fases maficas con hundimiento y fusion parcial de la corteza inferior.
El fundido es rico en Al y Fe/Mg;

¢) La plagioclasa se acumula en el tope de la camara , mientras se hunden los mafitos.

d) Las acumulaciones se vuelven menos densas y ascienden.

e) La coalescencia de plutones forma macizos anortositicos. Los cumulatos maficos
permanecen en profundidad (Fig. 21-4).

Las anortositas gabricas y gabros relacionados, estin a menudo presentes en macizos
anortositicos y en complejos Precambricos metamorfizados, de los cuales no se conocen
lavas ni depésitos piroclasticos.

La intrusion Stillwater, contiene el mas espectacular desarrollo de anortositas en
complejos estratificados. Dentro de las series bandeadas hay troctolitas ricas en plagioclasa,
notitas y gabros, asi como dos horizontes mayores de anortosita casi pura, uno de 400 m
de espesor y otro de 500 m, en los cuales la plagioclasa es el unico mineral cumulus. En el
total de 2500 m de espesor de la serie de capas bandeadas, que incluyen capas gabricas y
anortositicas, el promedio de las rocas contienen 84% de feldespato, pero la asociacion de
rocas de la intrusion, sugiere que el parent magma ha sido gabrico.

La caracteristica distintiva mas importante de las anortositas de tipo macizo, es que el
volumen de plagioclasa es mayor al 90%, con tipica textura de cumulus, y con composicion
de andesina (An 40-60), diferente a la de las intrusiones gabricas estratificadas en las que
la composicion es labradorita-bitownita (An65-85). Hipersteno y augita son los minerales
maficos mds comunes y la ilmenita y apatita son accesorios importantes. Las rocas asociadas
son gabros y noritas, que forman margenes gradacionales alrededor de un nucleo central mas
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leucocratico, constituido por los mismos minerales y un borde externo de charnoquitas. La
cristalizacion tuvo lugar bajo condiciones fuertemente oxidantes.

Las profundidades de emplazamiento estuvieron entre 5 y 25 Km, ninguno muestra
mayor aproximacion a la superficie. Sus temperaturas deben haber sido muy altas, con bajos
contenidos de agua, por las aureolas de contacto que muestran y por la poca evidencia de
fluidos hidrotermales. El magma anortositico anhidro debe haber tenido temperaturas del
orden de 1300°C. Estas propiedades evidencian una condicién tnica en la historia de la
Tierra, posiblemente relacionada a muy altos gradientes térmicos y fusion justo por debajo
de la corteza continental.

Fig. 21-4. Secuencia de generacién y evolucién de macizos de anortositas del Precambrico.

Como se formaron tan altos contenidos de plagioclasa es dificil de explicar. Las
interpretaciones, para la inusual acumulacion de plagioclasa desde magmas maficos, debe
considerar: ¢Como tal cantidad de plagioclasa puede ser fraccionada sin la correspondiente
cantidad de minerales maficos visibles? Las mayores concentraciones de plagioclasa pueden
ser formadas a partir de un magma derivado del manto, por cristalizaciéon cotéctica. Para
lograr tan altas concentraciones de anortosita, se requiere una importantisima precipitaciéon de
minerales maficos que permanecen ocultos en alguna otra parte del sistema, probablemente
en la interfase manto-corteza, pero esto nunca ha sido detectado por geofisica. La nucleacion
y precipitacion de plagioclasa debe haber ocurrido en niveles mas someros, porque el
feldespato requiere alto sobreenfriamiento para su nucleacién.
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Los macizos anortositicos reflejan un importante evento petrogenético anorogénico en
la temprana evolucion térmica y quimica de la corteza y manto.

Charnoquitas

Las charnoquitas se asocian con anortositas Proterozoicas. Son rocas casi anhidras de
composicion granitica con ortopiroxeno; también se asocian con dioritas y monzonitas ricas
en potasio. Generalmente son ligeramente mas jévenes que las anortositas en las cuales
intruyen.

Las charnoquitas son tipicamente anorogénicas y forman parte de la suite de intrusivos
llamada “Suite AMCG” (anortosita-mangerita-charnoquita-granito) tipica del Proterozoico.

La charnoquita (granito con hipersteno) y la mangerita (monzonita con hipersteno),
contienen también fayalita y cuarzo.

j Iy A '
Fig. 21-5. Seccién delgada de charnoquita, con la asociacién mineral caracteristica. Q: cuarzo. Opx: ortopiroxeno.
F: plagioclasa.

Estan asociadas con noritas y anortositas, siendo tipicas de terrenos Precambricos. La
clasificacion debe ser usada sélo si las rocas consideradas pertenecen a la suite charnoquitica,
las cuales estan caracterizadas por la presencia de hipersteno (o fayalita mas cuarzo) y en
muchos casos también por pertitas, mesopertitas y antipertitas.

La génesis pudo haber estado relacionada con eventos térmicos de alta temperatura, en
condiciones de baja presion de agua, que han producido fusion en la parte inferior de la corteza
continental, que puede estar relacionado a eventos igneos que dieron origen a los macizos de
anortositas, o metamorficos de alto grado (Kilpatrick y Ellis 1992). La asociacién se puede
explicar utilizando el diagrama Fo-An-Qtz (Fig. 7-2), en el cual el descenso de la presion causa
que la curva anortita-ortopiroxeno se desplace hacia el vértice de la anortita. Como resultado
la composicién del fundido cotectico a alta presion se localiza en el campo de la anortita.
Asimismo, las charnoquitas asociadas, que en algin momento fueron consideradas liquidos
residuales, después de la acumulacion de las plagioclasas, aunque ellos son considerados
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ahora como fundidos corticales, mas facilmente generados como magmas por calentamiento
debajo de las placas. Esta teorfa explica la naturaleza bimodal de anortosita-charnoquita y
racionaliza la observacion de la ausencia de rocas intermedias entre ambas.
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