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MODELIZACION DEL PROCESO DE EPISIENITIZACION
(DECUARCIFICACION·ALBITIZACION): FORMULACION CINETICA

y TRANSPORTE ADVECTIVO EN MEDIO CONTINUO
J. M. Caballero *

RESUMEN

Se modeliza teóricamente la formación de las episienitas de la Sierra de Guadarrama,
consistente básicamente en un proceso acoplado de decuarcificación-albitización. El
modelo se basa en un esquema de transporte de masas advectivo en un medio continuo,
donde el proceso reactivo se formula desde un punto de vista cinético.

Se demuestra la factibilidad de la formación de estas litologías a partir de fluidos hipo
salinos (2,32 % peso NaCl equivalente) en equilibrio parcial con un monzogranito biotíti
co, asociados a trayectorias de reacción isobáricas y gradientes geotérmicos negativos,
enmarcadas en el campo de solubilidad retrógrada del cuarzo y ligadas a la rápida movili
zación del fluido residente en el medio a alterar durante la apertura tectónica de éste.

El modelo explica el carácter albítico de la alteración a diferencia de esquemas pre
vios, que predicen microclinización en base a las relaciones dlogKmicldT > dlogKaJdT
(0,05739 y 0,05735) Y dlogKKCI/dT < dlogKNac¡/dT (-0,038 Y -0,036). La formación de
albita deriva de la presencia de un componente anortítico, dado que dlogKan/dT =0,1293
» dlogKmic/dT.

Las relaciones de desequilibrio son muy moderadas, implicando que la intensidad de
la alteración sea resultado de la circulación de grandes volúmenes de fluido. Esta carac
terística conlleva, para las constantes de reacción consideradas, la escasa modificación,
espacial y temporal, del fluido, siendo prácticamente nula para sus componentes mayori
tarios (Na, K y, subordinadamente, el pH).

El modelo demuestra la necesidad del tratamiento de sistemas complejos. En este
sentido, el esquema de especiación propuesto demuestra que la evolución del pH a tem
peratura decreciente no es necesariamente acidificante, sino dependiente del pH del flui
do inicial, dado que las concentraciones calculadas implican un control tanto por la diso
ciación del HCI, como de la base NaOH.

Palabras clave: Episienitas, Decuarcificación-albitización, Modelización, Transporte advectivo,
Sierra de Guadarrama.

ABSTRACT

The development of episyenites from Sierra de Guadarrama has been modelized. The
process mainly consists in a coupled process of dequartzfication-albitization. The model
is based on pure advective mass transport in a continuum medium, where the reactive
process is formulated from a kinetic point of view.

It is demonstrated the possibility of its formation through the action of low-salinity
tluids (2,32 wt % NaCl equiv.), partially equilibrated with a biotite monzogranite, linked
to isobaric reaction paths across negative geothermal gradients, intersecting the quartz
retrograde solubility field, and associated to a quick tluid-resident mobilization due to
the environment tectonic opening.

The model explains the albitic nature of the alteration against former models. These
predict microcline formation from the gradient relations dlogKmic/dT > dlogKab/dT
(0.05739 and 0.05735) and dlogKKCI/dT < dlogKNaCI/dT (-0.038 and -0.036). Albite for
mation arises from the anortite component presence, because dlogKan/dT = 0.1293 »
dlogKmicldT.
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versitaria. 28040 Madrid.
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Non-equilibrium relations are very small, which implies that alteration intensity ari
ses from the circulation of huge fluid volumes. This process feature together the kinetic
rate constants result in a small change, spatial and temporal, of the fluid composition,
being practically null for its main components (Na, K and, subordihately to these, the
pH).

The model also shows the necessity of handling geochemical systems as complex as
possible. In this way, the proposed aqueous speciation proves that pH evolution along
decreasing temperature is not necessarily acid, but inlet fluid pH dependent due to the
calculated concentrations show that its behavior mainly depends as much from Hel as
from the NaOH base dissociation.

Key words: Episyenites. Dequartzflcation-albitization, Modelization, Advective transport, Sierra
de Guadarrama.

Introducción

Una episienita es una roca hidrotermal resultante
de un proceso básicamente de decuarcificación y
feldespatización de un granitoide (Leroy, 1978). Las
de la Sierra de Guadarrama, Sistema Central, son
básicamente albíticas, con una asociación máfica
variable, generalmente de tipo cálcico pero también
alcalino, que no ha sido descrita previamente en la
bibliografía. Se distinguen tipos piroxénicos
(hedembergita, augita egirínica), anfibólicos (has
tingsita, ferriclinoholmquistita) y biotíticos (biotita
annítica). Otros minerales principales asociados son
feldespato potásico, común en todos los tipos pre
viamente definidos, y epidota, que aparece en las
episienitas biotíticas y, en menor medida, las anfi
bólicas. Como minerales accesorios característicos
se encuentran apatito y titanita (Caballero el al.,
1991; Caballero, 1993).

Se caracterizan por preservar la textura macros
cópica del protolito. La micro-textura dominante es
de tipo reemplazamiento-recrecimiento, donde la
plagioclasa inicial es sustituida por una plagioclasa
de tipo albita-oligoclasa no zonada. Los máficos
aparecen en agregados intergranulares, asociados a
cantidades variables de plagioclasa de grano fino a
muy fino. Las texturas de estos agregados suelen
evidenciar procesos de relleno de cavidades abier
tas. La biotita aparece recristalizada, salvo en crista
les blindados por feldespato potásico, con neofor
mación de cristales de grano fino a muy fino asocia
dos a anfíbol y/o epidota y plagioclasa. El feldespa
to potásico preserva la forma y volumen del feldes
pato potásico granítico. En general, es una microcli
na parcialmente albitizada, caracterizada por la pre
sencia de estructuras pertíticas en parche y vénula,
y ribetes albíticos intergranulares a favor de bordes
de grano. Sólo en los tipos piroxénicos de alta tem
peratura se observa su total reemplazamiento por
albita-oligoclasa. En las zonas de transición con el
protolito granítico se pueden observar texturas aso
ciadas a los primeros episodios del proceso de epi
sienitización, con la preservación de cristales de

cuarzo relictos, parcialmente sustituidos preferente
mente por albita, ya sea en forma de un agregado
microcristalino, o por crecimiento de la plagioclasa
granítica albitizada.

Esta textura general puede estar parcialmente
modificada por el desarrollo tardío de texturas de
recristalización dinámica de tipo manto-núcleo
sobre la plagioclasa y microclina, posiblemente
ligadas a la deformación de un sistema sellado. En
este episodio se desarrollan plagioclasas de tipo oli
goclasa-andesina en los mantos, cuya presencia está
controlada por la existencia del gap de miscibilidad
peristerítico (Carpenter, 1993).

Los ragos mineralógicos y texturales previamente
descritos corresponden a la alteración episienítica
sensu slriclo. Sin embargo, suelen estar retrogra
dadas dando lugar a tipos microclínicos y albítico
cloríticos. No obstante, estos procesos de alteración
tardía no modifican, en general, los rasgos textura
les principales desarrollados en el proceso de altera
ción episienítica.

Aparecen en forma de cuerpos tabulares-lenticula
res, con direcciones de elongación bien definidas
regionalmente y claramente no ligadas a estructuras
locales. Macroscópicamente preservan la estructura
del protolito a la que se sobreimpone, con un grado
de desarrollo variable, una textura cataclástica coetá
nea con el proceso de alteración hidrotermal (Caba
llero el al., 1996; González-Casado el al., 1996).
Ambas características implican un proceso de altera
ción asociado a la circulación de fluidos canalizados
a favor de estructuras tectónicas altamente permea
bles respecto al encajante, y con previsibles veloci
dades de flujo elevadas (Norton, 1984). Son cuerpos
no enraizados, entendiéndose como tal la inexisten
cia de otros tipos litológicos de alteración conecta
dos en profundidad con las episienitas, y compati
bles estructuralmente con éstas (Caballero, 1993).

Sobre su génesis, se consideran básicamente dos
teorías, las cuales tratan de explicar, al menos, el
proceso de decuarcificación.

La más ampliamente aceptada deriva del modelo
de Leroy (1978). Este establece cualitativamente, a
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partir de las condiciones termo-barométricas dedu
cidas para su formación, que el proceso de episieni
tización está controlado por el campo de solubilidad
retrógrada del cuarzo, el cual se verifica a presiones
inferiores a '" 100 Mpa y temperaturas entre 650 y
350 0 C. La alteración sería el resultado de un
enfriamiento isobárico (35-40 Mpa), a temperaturas
de 350-4000 C, de los fluidos hidrotermales presen
tes en el entorno granítico durante el proceso de
enfriamiento de éste.

Por otra parte, Lobato y Fyfe (1990) explican el
proceso, también cualitativamente, a partir de una
trayectoria ascendente, y gradientes geotérmicos
invertidos, de fluidos relativamente fríos y con ele
vadas relaciones Na/K en origen, expelidos por un
proceso de compactación debido a la superposición
tectónica de una estructura cabalgante caliente for
mada por materiales del basamento, sobre materia
les sedimentarios.

Hasta el presente, los intentos de modelizar cuan
titativamente la formación de estas litologías han
partido básicamente de la primera hipótesis, y han
sido desarrollados utilizando modelos tipo «batch»,
basados en un presupuesto de equilibrio local y un
entorno isotérmico de tipo cerrado. En estos mode
los el progreso de la reacción resulta de la progresi
va adición de un fluido reactante, inicialmente en
desequilibrio con el medio a alterar. En cualquier
caso, dejando aparte el problema del transporte, han
resultado insatisfactorios en tanto en cuanto no lle
gan a explicar las características composicionales
fundamentales de los sistemas episieníticos reales.

En este trabajo se avanza un modelo cuantitativo,
basado en un esquema de transporte de tipo advecti
va en un medio permeable continuo, y en el que el
proceso de interacción fluido-roca se formula desde
un punto de vista cinético. Se demuestra, partiendo
básicamente de la hipótesis de Leroy (1978), que la
formación de una episienita puede ser el resultado
de la interacción con el medio granítico de un fluido
inicialmente en un estado de equilibrio parcial con
el mismo protolito.

Condiciones de formación

A partir de una termometría de intercambio isotó
pico (O), mediante el método de la isoterma (Javoy
et al., 1970) Y las ecuaciones de fraccionamiento
derivadas en Caballero (1993), se han establecido
temperaturas de formación que oscilan entre 3500 C
para los tipos biotíticos y 6500 C para los tipos piro
xénicos.

El análisis de inclusiones fluidas primarias en
epidotas y piroxenas fija presiones de fluido corre
gidas entre 150 y 170 Mpa. El análisis textural indi-
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ca que ambos minerales tienden a rellenar cavida
des de una estructura oquerosa preexistente, pero no
desconectada genéticamente del proceso de altera
ción episienítico, de donde estas presiones se inter
pretan como presiones de atrapamiento en un siste
ma que evoluciona hacia su sellado y, por tanto,
próximas a presiones litostáticas. Adicionalmente,
el grueso del proceso de alteración (decuarcifi
cación y albitización), que resulta en el desarrollo
de la estructura oquerosa, se verifica en un sistema
abierto con presiones de fluido hidrostáticas.

Colateralmente, el régimen de paleoesfuerzos
deducido para la formación de estas litologías en el
Guadarrama, de tipo extensional puro, tiende a
reforzar la anterior interpretación (Caballero et al.,
1996; González-Casado et al., 1996).

Someramente, y obviando otros mecanismos
como pueden ser los procesos de disolución-preci
pitación, este tipo de régimen de esfuerzos favore
ce, en un proceso de deformación frágil, un entorno
con presiones de fluido hidrostáticas, asociado a la
progresiva descompresión del medio previa a los
episodios de fracturación. Por contra, los períodos
de relajación de esfuerzos, temporalmente de carác
ter cuasi-instantáneo si están asociados a procesos
de fracturación (es decir, si se alcanza el punto críti
co de rotura de la roca), se caracterizan por rápidos
aumentos de la carga media y, en consecuencia,
favorecen situaciones con presiones de fluido no
hidrostáticas durante breves períodos (Sibson,
1993).

Los anteriores valores de presiones de fluido,
asumiendo una densidad media para 19s granitos de
2,6 a 2,65 g/cm3, implican una profundidad de for
mación media de 6,5 km. En cualquier caso, es una
estimación mínima dado que se asume que las pre
siones de fluido calculadas equivalen a las presio
nes de carga litostática existentes en el momento de
atrapamiento, y cualquier desviación implicaría una
profundidad de formación mayor.

Los fluidos responsables de la alteración son de
moderada salinidad ($ 6 % peso NaCI equivalente)
y carácter no magmático. Los indicadores geoquí
micos disponibles (87Srj86Sr, Tierras Raras) señalan
áreas fuente de naturaleza similar a la del protolito
(Casquet et al., 1992; Caballero, 1993; Caballero et
al., 1993).

Esta información, especialmente las temperaturas
y presiones de fluido, enmarca el proceso de episie
nitización en el campo de solubilidad retrógrada del
cuarzo (fig. 1), y claramente sugiere que la hipótesis
formulada por Leroy (1978) es un punto de partida
adecuado en cualquier intento de modelización del
proceso. Adicionalmente, tanto la naturaleza de los
fluidos, como el marco geotectónico deducido para
el momento de su formación, descartan un modelo
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equivalente al propuesto por Lobato y Fyfe (1990)
pllra las episienilas de la Sierra de Guadarrmna.

109 m5102

Metodología

Modelo que se propone

(1 )

lugar. la descompresión propuesta implica un volu
men de precipitación de cuarto por unid"d de vo
lumen de fluido muy superior al obtenido de micro
c1ina (relación másica del orden de lOS). En segun
do lugar, la secuencia zonal obtenida. definida pro
gresivamente por la desaparición de albita, cuartO y
moscovita. y el progresivo incremento en la precipi
lación de microclina a relaciones fluido/roca cre
cientes, predice el desarrollo de una zonalidad no
observada en los sislemas reales.

-2.oE+O

El modelo propueslo se basa en una descripción temporal y
espacial continua. en un medio penneable. del proceso de epI
sieniliz.'lCión. para el cual se emplea una fommlación cinétIca
para el conjunlo de reacciones helero~éneas consideradas.
mientras se asunle un estado de equilibno para el conjunto de
reaccione.~ homogéneas de fomlacl6n de especies acuosas. La
aproximación utilizada se basa en la asunción de eSlado cuasi·
eSlacionario para un proceso de transporte adveclivo puro en
una dimensi6n (Lichlner. 1985. 1988. 19(2). En éste se consi
dera que la e\'olución temponJl de un sistema geoquímico eSlá
representada por una secuencia de eSlados eslacionarios. o trol.
ycctorias de reacci6n (Lichtncr. 19(2). que pemlite obviar el
componente temporal de la ecuación de transporte. referida a
unidad de volumen de medio pemleablc.

'2.51:.+0

-1.CE+O

-1.51:.+0

Fig. l.-Representación de las cilraclerísticas P-T de los mode
los propuCSIOS t>ara el proceso de episienitizaeión sobre un dia
grama de solubIlidad del cuarLO en agua (SUPCRT92. Johnson
el al.. 1992). El área sombreada marea la región de solubilidad
retróg.r:tda. a) Calhelineau (1987): b) Tomos el al. (1992):

e) Casquel el (/1. (1993): Caballero (1993): d) Este modelo.

Modelos previos

El primer inlento de modelización cuantitativa
del proceso de episienitación fue desarrollado por
Cathelineau (1987) (ver lig. 1). Este autor parte de
una hipótesis inicial de mezcla de nuidos a diferen
tes temperaturas en el campo de solubilidad retró
grada del cuarzo. Sin embargo. modeliza la interac
ción de nuidos básicamente subsaturados en cuartO
con litologías graníticas a temperaturas muy inferio
res a las propuestas (de 200 a 300° C). dadas las
limitaciones del código empleado.

Tomos et al. (1991) desarrollan un modelo lipo
«batch» para el sistema SiO:r AI 20)-Na10-K20
HCI-H~O. En el modelo se asume un Ouido inicial
de bajá salinidad (:LCl- = 0.39 m). originalmente en
equilibrio con un granito de reldespato alcalino
moscovítico, a una temperalUra de 4500 C y una
presión de 50 Mpa. Este fluido se enrría isobárica·
menle 10 C dentro del campo de solubilidad y se le
hace reaccionar con el granito inicial. Como conclu·
siones. en primer lugar se deduce que la rormación
de una mineralogía reldespáticil requiere pH inicia
les superiores a los definidos por el tampón Cuarzo
Feldespillo Potásico-Albita-Moscovita y. en segun
do lugar, se concluye que la obtención de una albiti
la en lugar de una microclinila sólo es posible si se
imponen relaciones Na/K del fluido superiores a las
definidas por el equilibrio con el sistema granítico
inicial. Sin embargo, la lilología resultante no es el
resultado de un proceso integrado de disolución
precipitación, sino más bien. resulta de un proceso
de disolución direrencial del protolito, en el que la
albita pennanece como una rase inerte.

Esle modelo rue revisado por Casquet el <11.
(1992) YCaballero (1993). Partiendo de un sistema
idéntico al anterior se modifica la evolución P-T del
Fluido. previa al proceso reactivo. En eslos. se
asume una depresurización inicial desde 200 a 50
Mpa. simulando una rápida apertura del medio en
un proceso de rracluración, junto con una disminu
ción de temperalura enlre 500 y 4500 C, con el
objeto de simular el enrriamiento adiabático asocia
do. Este fluido alcalinizado (pH =7) es posterior
mente enrriado isobáricamenle hasta 4200 C, pre
viamente a su reacción con el granito. Como pro
duelo rinal. a elevadas relaciones fluido/roca. se
obtiene una microclinita. siendo necesarias. al igual
que en el caso anterior. relaciones Na/K iniciales
más elevadas que las definidas por el equilibrio ini·
cial para conseguir una albitila. Sin embargo, este
modelo muestra dos inconvenientes. En primer
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al asumir que

(9)

(8)

(7)

(10)U(x) =u(O) PH,O(O)
PH,O(X)

J\fI~ M

UPH,o Jx' = - L V¡n/m
m=1

transformándose el esquema inicial de transporte (1) en

siendo 'Y~ la concentración generalizada referida a unidad de
masa del solvente.

La corrección de la velocidad de Darcy se realiza con la
expresión:

asociándose la variación de esta variable con la porosidad de
flujo (<1», mientras que se considera constante la velocidad del
fluido (v) (ecuación 4). Partiendo de esta base, se efectúa la
misma corrección sobre el área de superficie efectiva de reac
ción, que aparece englobado en la expresión. de velocidad de
reacción (5). Adicionalmente, se ha impuesto la condición de
porosidad de flujo constante en el tiempo para una posición
dada, si bien la porosidad total del sistema puede fluctuar con
el tiempo durante la historia de alteración.

El cálculo se ha realizado con una versión adaptada al pro
blema planteado del código MPATH (Lichtner, 1992). El
esquema seguido y las ecuaciones empleadas se desarrollan en
el Apéndice. . ... . , .

En otro sentido, las modIficacIOnes realtzadas al codlgo son:
(1) mejora de la precisión para posibilitar el tratamiento de
situaciones de débil desequilibrio fluido-roca, (2) cálculo del
proceso de interacción fluido-roca con soluciones sól~das,

(3) tratamiento de situaciones con fluidos de volumen varIable
en un entorno de porosidad de flujo tambiét.J variable y,
(4) corrección del código para el correcto tratamIento de sIste
mas no isotérmicos.

donde c/Jm es la fracción volumétrica del término final m y Vm su
volumen molar.

Habitualmente, las formulaciones continuas de procesos
reactivos se basan en la asunción de volumen constante para el
fluido (Phillips, 1991), como es el caso del programa MPATH.
Sin embargo, la trayectoria termobárica propuesta para el
modelo implica fuertes diferencias en la densidad del agua
(PH20 470" C. 55MPa = 0,379; PH20. 4500 C. 55MPa = 0,447 gr cm'~), que
impiden el uso de este tipo de esquemas. En este sentIdo, la
variabilidad volumétrica del H20 a lo largo de la trayectorIa
propuesta implica a su vez un flujo volumétrico variable, en
base al principio de conservación de masas, de donde y dado
que a efectos prácticos la fracción del solvente involucrada en
el proceso reactivo es irrelevante, se tiene que

(5)

(6)

(4)

(3)

(2)

N''''

\fI j =C¡ +L V¡.i C¡

i:::::1

1 =-k s [I_e- Am / RT ]ni ni ni

donde k es la constante de velocidad de reacción (velocidad de
reacció~1 intrínseca), s el área de superficie efectiva de reac
ción por unidad. de v~lumen, engloban~o. implícitamente }a
porosidad de fluJo del sIstema, y Am la afmldad de la reacclon
considerada 1, mientras que las relaciones entre las distmtas
especies acuosas está dada por la expresión:

N

m¡ =Kiy¡IL(Yjmj)l'i'
j

y relacionadas con el término de flujo de la expresión [1]
mediante

donde u es la velocidad del fluido de Darcy (flujo volumétrico
por unidad de superficie y tiempo) y v la velocidad media del
fluido en los conductos de circulación.

Las velocidades de reacción heterogénea incluidas en [1] se
calculan a partir de la expresión:

donde c/J denota porosidad de flujo [porosidad ligada a la circu
lación de fluidos, Norton y Knapp (1977)].

Esta asunción se sustenta en las grandes diferencias exis
tentes en el contenido de los componentes del sistema entre el
medio sólido y la fase fluida. Estas diferen.cias implican g~e,

para las magnitudes observadas en las velocldades.d~ reaCCIOn,
las tasas de variación del medio sólido sean lo sufIcIentemente
pequeñas como para poder asumir su in~a.ria.bilidad durante u.n
determinado intervalo temporal y, subsIdIarIamente, la estabI
lidad composicional del fluido durante este mismo período
temporal (ecuación 2). A efectos prácticos, implica que el pro
blema de evolución temporal se resuelve mediante un esquema
preconfigurado de discretización, desligado de la resolución
del transporte en la dimensión espacial, en el que se defmen
tanto la duración como el número de etapas estacIOnarIaS del
proceso. .

En el cálculo, tanto el transporte como los proces~s reactivos
considerados están referidos a un conjunto de especIes acuosas
primarias (j = 1,... , N), o número mínimo de especies a partir
del cual se puede caracterizar químicamente el sistema, que se
define por las anteriores junto con el conjunto de especies
secundarias (i = 1,... , Nl'e'') y términos finales asociados al con
junto mineral (m = 1,... , M).

En este sentido, el esquema de transporte se resuelve para las
concentraciones generalizadas del conjunto de especies prima
rias, definidas como

Como previamente se ha expuesto, la asunción de estado
cuasi-estacionario permite desglosar la evolución. mineral del
sistema del problema de transporte, la cual se defme mediante
la expresión

1 A denota la afinidad para una reacción dada, definida como
Am :::' - RT In (Qn/Km)' donde Km es la constante de equilibrio y
Qm el producto de actividades de la reacción considerada (Hel
geson, 1979).

Características del modelo

Se ha simulado la interacción de un monzograni
to biotítico (tabla 1) con un fluido hiposalino (LCl
= 0,4 m), cuya salinidad es equivalente (% peso
NaCl equivalente = 2,32 en la posición inicial,
x = O m; tabla 2) a la de los fluidos más diluidos
definidos en estos sistemas (Caballero, 1993). El
sistema modelizado (Si02-A120 r FeO-CaO-Na20-
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de sus relaciones individuales de equilibrio con el
fluido. Se emplea la relación

2 El Indice de Saturación Estequiométrica (Qs) está definido
por la relación Qs = Q~hxQ~/,-X)/[x'Kabx (l-x)(/-x)Kan(I-X)1, donde x
denota la fracción molar de albita (Thortenson y Plummer,
1977). Este índice estima, a diferencia del Indice de Saturación
Total, el estado de saturación de un sólido de composición
constante respecto a un fluido dado.

(14)

(13)

(12)1 -- k [1- -A",/RT]m - Xm p~sp~ e

o de desequilibrio en caso contrario. En este último
presupuesto se asume el desarrollo de un proceso de
intercambio iónico plagioclasa-fluido, sin modifica
ción del contenido total de esta fase. Adicionalmen
te, en una situación de sobresaturación de un fluido
con composición constante, la aproximación utiliza
da implicaría la estabilización a largo plazo de una
plagioclasa con composición definida por el coefi
ciente de distribución.

Con esta aproximación, en la primera etapa,
durante el reajuste de la plagioclasa cálcica original,
se verifica un proceso combinado de recristaliza
ción (albitización)-crecimiento mineral. En la
segunda etapa opera un reajuste composicional con
tinuo de esta fase, mediante la precipitación de una
plagioc1asa cuya composición está determinada por
la desviación al equilibrio con el fluido de sus dos
componentes y no por el coeficiente de distribu-

donde m denota el componente considerado y x su
fracción molar.

La utilización de esta expresión implica el cálcu
lo de la velocidad total de reacción de la plagioclasa
y el sentido de la reacción en función de su Indice
de Saturación Total (QT)'

QT = Q;b + Q;n
K ab Kan

donde K¡ denota la constante de equilibrio y Q: el
producto de actividad iónica (Denis y Michard,
1983; Rabinowicz el al., 1995). Un valor de QT> 1
implica un estado de sobresaturación del fluido res
pecto a un rango composicional de la plagioclasa
cuyos límites están definidos por los Indices de
Saturación Estequiométrica (Qs) 2 superiores al;
QT < 1 denota un estado de subsaturación respecto a
cualquier composición del sólido; QT = 1 implica
un estado de equilibrio respecto a una plagioclasa
cuya composición está definida por el coeficiente
de distribución (D), donde

(11)

K20-ClH-H20) está caracterizado por las 9 especies
primarias listadas en la tabla l.

La especiación del fluido percolante en la posi
ción inicial está controlada por un estado de equili
brio parcial con el monzogranito [equilibrio con la
asociación mineral cuarzo-microclina-annita-pla
gioclasa (Ab low 98-An 2)], con valores del pH,
temperatura y presión de fluidos de 6,60, 4700 C y
55 Mpa respectivamente (tabla 2). El ajuste inicial
del fluido a una plagioclasa de tipo albítico como el
previamente definido (An 2) se justifica a partir de
la frecuente aparición de albita deutérica intergranu
lar en los sistemas graníticos.

La velocidad de Darcy del fluido en el punto inicial
es de 15 miaño y la longitud del sistema planteado es
de 40 m. En el modelo se emplea un perfil térmico
temporalmente estable, con un gradiente negativo de
0,5 0 C/m y una temperatura en la posición inicial de
4700 C, en condiciones isobáricas (55 Mpa). La dura
ción de cada etapa estacionaria se ha fijado en 50 años,
para un tiempo evolutivo total de 1,6 x lOS años.

Las constantes de equilibrio para las reacciones
de hidrólisis y especiación en el medio acuoso han
sido calculadas con el programa SUPCRT92 (John
son el al., 1992). Las fuentes de los distintos pará
metros utilizados se especifican en la tabla 1.

Los bajos valores estimados de la fuerza iónica
efectiva (/ < 0,03 m, tabla 2) permiten asignar un
valor de actividad uno para el solvente y un c()efi
ciente de actividad también unidad para las especies
neutras (Sverjensky, 1987; Nordstrom y Muñoz,
1994). El cálculo de los coeficientes de actividad de
las especies cargadas se efectúa a partir de la ecua
ción de Debye-Hückel extendida

donde los coeficientes de Debye-Hückel del solven
te Ay y Byhan sido calculados con las ecuaciones de
Oelkers y Helgeson (1991), utilizándose la ecuación
propuesta por Johnson y Norton (1991) para el cál
culo de la constante dieléctrica del agua. En la ante
rior expresión se utiliza un valor medio para el
rango de temperatura considerado, calculado a
4600 C, del parámetro de tamaño iónico (al) del
electrolito. Se han calculado con las ecuaciones de
Helgeson el al. (1981) YShock el al. (1992), a par
tir de los radios cristalográficos de Helgeson y
Kirkham (1976) y las constantes de Johnson el al.
(1992) para la función del solvente g.

Para la plagioclasa se utiliza un modelo de mez
cla molecular ideal (Kerrick y Darken, 1975). Las
velocidades de reacción de este mineral se calculan
por separado para sus dos componentes, en función
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Tabla l.-Complejos acuosos, parámetros cinéticos y reacciones heterogéneas utilizadas.

Fluido

15

Especies primarias

Especies secundarias OH-; (Z)AI(OH)Z+; AI(OH)z+; (Z)AI(OH)3; AI(OH)4-; CaCI+; CaClz; (4)Ca(OHt; FeCl+; FeClz;
H3Si04; (l)HCI; (3)KAI(OH)4; (I)KCI; (l)KOH; NaCI; (Z)NaOH; NaHSi03; (Z)NaAI(OH)4

Monzogranito

Mineralogía Cuarzo Plagioclasa Microclina Annita
Q Ab, low 85- Mc Ann

Anl5
Fracción volumétrica (%) 28 30 28 10
Dimensión grano (mm) 6,0 0,6 6,0 3,0
km (mol cm-Zs- I ) 1,4 x 10-9 1,0 X 10-10 2,5 X 10-11 5,6 X 10-15

~'sm'IO-5 (*) 3,9 X 10-14 3,0 X 10-14 7,0 X 10-16 1,1 X 10-17

Reacciones heterogéneas irreversibles

Cuarzo <=> SiOZ,aq
Albita + 4H+ <=> Na+ + A¡3+ + 3SiOZ,aq + 2HzO

(1) Microclina + 4H+ <=> K+ + A¡3+ + 3SiOZ,aq + 2HzÜ
Anortita + 8H+ <=> Caz+ + 2A¡3+ + 2SiOZ,aq + 4HzO

Annita + IOH+ <=> K+ + A¡3+ + 3Fez++ 3SiOZ,aq + 6HzO

Los parámetros termodinámicos empleados en el cálculo de las constantes de equilibrio para los distintos complejos acuosos y
minerales han sido tomados de la base de datos del programa SUPCRT92 (Johnson et al" 1992), excepto los indicados por un
superíndice entre paréntesis, en cuyo caso son: (1) Sverjensky et al. (1991); (2) Pokrovskii y Helgeson (1995); (3) Oelkers et al.
(1995); (4) Shock et al. (1997). (*) Ver texto.

ción, como generalmente se asume en este tipo de
modelos (Murphy et al., 1988; Rabinowicz et al.,
1995).

Este planteamiento deriva en una aproximación
intermedia entre un presupuesto de equilibrio local,
generalmente aceptado como válido en sistemas de
alta temperatura (Knapp, 1989), y que implica un
reajuste composicional continuo e instantáneo del
conjunto fluido-roca donde la composición final del
sólido depende de la naturaleza del sistema en su
conjunto (fase sólida y fluida), y el tipo de modelos
empleado en sistemas de baja temperatura, en los
que se presupone la imposibilidad de un reajuste
composicional efectivo de la fase sólida, asumién
dose una composición invariable para ésta. En éstos
se define un proceso combinado de precipitación
disolución, donde se asume un aislamiento fluido
roca efectivo en los procesos de precipitación
(OT > 1), en los que la composición del precipitado
sólo está definida por el fluido, como previamente
se ha comentado, y la posible disolución estequio
métrica del sólido, en función de su Indice de Satu
ración Estequiométrica (Os < 1).

El planteamiento propuesto se sustenta en la evi
dencia empírica de ausencia de zonado de la plagio
clasa, posiblemente debido tanto a sus caracterís
ticas microestructurales, como a las temperaturas
del proceso. Las primeras implican, como previa-

mente ha sido puesto de manifiesto, una elevada
permeabilidad de esta fase que impide el aislamien
to efectivo de sus zonas internas con el medio acuo
so (Walker el al., 1995). En segundo lugar, las ele
vadas temperaturas deben facilitar, en conjunción
con las elevadas áreas de superficie de contacto con
el medio acuoso, el rápido reajuste composicional
de esta fase, restando validez a una aproximación al
problema planteado basada en el concepto de satu
ración estequiométrica, es decir, de un sólido de
composición constante (Glynn y Reardon, 1990;
Konigsberger y Gamsjiiger, 1992).

Se asumen las velocidades de reacción intrínse
cas como constantes, independientes tanto de la
temperatura como, en aquellas reacciones depen
dientes de este parámetro, del pH. El cálculo ha
sido efectuado en base a una temperatura de 460° e
y, para feldespatos y biotita, con un pH de 6,6. Se
han empleado las ecuaciones de Tester et al. (1994)
para el cuarzo, Helgeson el al. (1984) para albita y
microclina y la expresión de Lichtner (1992), que
relaciona la temperatura con la velocidad de reac
ción intrínseca, para la biotita. Esta última se ha
obtenido a partir de la velocidad a 25° e calculada
con la expresión de Kalinowski y Schweda (1996) Y
una entalpía standard de activación de 5,99 kcal
mol- l

, obtenida a partir de la expresión para silica
tos de Wood y Walther (1983) (tabla 1).
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Tabla 2.-Composición del fluido (unidades molales) para distintos momentos evolutivos.

x=40m x=40m x=40m T= 4500 e
x=Om t = 50 años t = 80.000 t= 160.000 (x=40m)

Si02.aq 0,1871Ox 10- 1 0,19444 x 10- 1 0,18776 X 10-1 0,18591 X 10-1 0,18701 X 10-1
Na+ 0,11131 x 10- 1 , 0,24647 X 10 1 0,24661 X 10 1 0,24661 X 10 1 0,24662 X 10-1

K+ 0,16818 X 10-2 0,38317 X 10-2 0,38253 X 10-2 0,38252 X 10 2 0,38238 X 10 2
H+ 0,25120 X 10-6 0,21036 X 10-6 0,21038 X 10-6 0,21037 X 10-6 0,21036 X 10-6

el- 0,12807 X 10 1 0,28477 X 10 1 0,28475 X 10-1 0,28475 X 10- 1 0,28474 X 10- 1

A¡3+ 0,13398 x 10-20 0,14955 X 10 22 0,18230 X 10 22 0,18686 X 10-22 0,20690 X 10-22
Ca2+ 0,18838 x 10-8 0,53545 X 10-7 0,15619 X 10-7 0,16156 X 10-7 0,17768 X 10-7

Fe2+ 0,10202 x 10-9 0,30306 X 10-10 0,29408 X 10-10 0,29451 X 10-10 0,16579 X 10-9

OH 0,15360 x 10-5 0,54651 X 10-5 0,54644 x 105 0,54647 X 10-5 0,54650 X 105
AI(OH)Z+ 0,30489 X 10-14 0,15512 X 10- 15 0,18906 X 10- 15 0,19381 X 10-15 0,21460 X 10-15

AI(OH){ 0,22777 x 10-9 0,37226 X 10-10 0,45365 X 10-10 0,46506 X lO-lO 0,51498 X 10-10
AI(OHh 0,19622 x 105 0,12884 X 10-5 0,15699 X 10-5 0,16095 X 10-5 0,17824 x 105
AI(OH)4- 0,53869 x 10-5 0,67444 X 105 0,82171 X 10-5 0,84247 X 10-5 0,93301 X 10-5
CaCI+ 0,64938 x 10-6 0,10948 X 10-4 0,31935 X 10-5 0,33033 X 10-5 0,36327 x 10-5

CaCl2 0,35834 x 104 0,98469 X 10-4 0,28721 x 10-4 0,29708 x 10-4 0,32670 X 104

CaOH+ 0,11073 x 10-7 0,53058 x 10 6 0,15475 X 10-6 0,16008 X 10-6 0,17606 X 10-6

FeCI+ 0,56542 x 10-7 0,12591 X 10-7 0,12217 X 10 7 0,12235 X 10-7 0,68871 X 10-7

FeCl2 0,69939 x 10-7 0,10522 X 10-7 0,10209 X 10-7 0,10223 X 10-7 0,57547 X 10-7

HSiOi 0,19377 x 10-6 0,98874 X 10-6 0,95466 x 10-6 0,94531 x 10-6 0,95095 X 10-6

HCI 0,29827 x 10-2 0,22582 x 10-3 0,22584 X 10 3 0,22583 X 10-3 0,22580 X 10-3

KCI 0,24854 x 10-1 0,22745 X 10-1 0,22706 X 10-1 0,22705 X 10-1 0,22696 X 10-1

KOH 0,26233 x 10-5 0,79187 X 10-5 0,79044 X 10-5 0,79047 X 105 0,79024 X 10-5
KAI(OH)4 0,62356 x 10-4 0,52241 X 104 0,63541 X 10-4 0,65145 X 10-4 0,72121 X 104

NaCl 0,359284 0,348344 0,348532 0,348531 0,348534
NaOH 0,53709 x 10-2 0,25938 X 10-2 0,25950 X 10-2 0,25952 x 10-2 0,25954 X 10-2

NaHSi03 0,53710 x 105 0,14165 X 10-4 0,13685 X 10-4 0,13551 X 10 4 0,13632 X 10-4

NaAI(OH)4 0,56602 x 10-3 0,39912 X 10-3 0,48656 x 10-3 0,49886 X 10-3 0,55249 X 10-3

10,281 X 10-2 20,849 X 10-2 20,849 x 10-2 20,849 X 10-2 20,849 x 10-2

Las cuatro primeras columnas se refieren al fluido inicial (x = °m; T = 4700 C) y tres momentos evolutivos del fluido de salida del
sistema (x = 40 m). En la última columna se indica, a efectos comparativos, la especiación a una temperatura de 4500 C para una
hipotética evolución en sistema cerrado del fluido inicial.

Dada la naturaleza de la deformación asociada a
estas litologías, penetrativa y con escaso desarrollo
de planos macroscópicos de fractura (González
Casado el al., 1996), la estimación del área de
superficie de reacción por unidad de volumen se
realiza partiendo del presupuesto de un sistema
poroso homogéneo, donde el área de superficie de
reacción se estima a partir del área de superficie
total y no de un sistema fracturado, donde el área
de superficie de reacción se estima a partir de la
densidad y superficie característica de sus planos
de fractura (Steefel y Lasaga, 1994). El cálculo se
realiza considerando a la roca como un agregado
de granos cúbicos, con textura granuda y grano
grueso (Lichtner, 1992). Las dimensiones elegidas
se recogen en la tabla 1. El tamaño de la plagiocla
sa corrige, en un factor de 10 respecto al de la
microclina y cuarzo, las diferencias en el área de
superficie que implica la naturaleza intrínsecamen
te permeable de este mineral sobre una estimación
basada en el tamaño de grano medio (Walker el
al., 1995).

Sin embargo, la aplicación de los anteriores pará
metros en el cálculo del área de superficie de reac
ción debe mediatizarse. Tanto datos experimentales
como cálculos teóricos sugieren que las áreas de
reacción efectivas son muy inferiores a las áreas de
superficie totales, con factores correctores del orden
de 10-2 a 10-5 (Knapp, 1989); en esta línea, Norton y
Knapp (1977) estiman que la porosidad de flujo es
una pequeña fracción (de 10-2 a 10-6) de la porosi
dad total de la roca. En el modelo se consideran las
menores velocidades de reacción posibles a partir
de las anteriores estimaciones (factor corrector de
10-5). No obstante, si se consideran las incertidum
bres asociadas a las velocidades de reacción experi
mentales, sistemáticamente más rápidas (hasta tres
órdenes de magnitud) que las deducidas a partir del
análisis de sistemas reales, aún considerando las
posibles diferencias que surgen en la estimación del
área de superficie de reacción real (Velbel, 1989;
Blum, 1994), las relaciones finales utilizadas del
producto km' Sm representan realmente un valor
medio (tabla 1).
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Fig. 2.-Estado del sistema (fracciones volumétricas), para distintos momentos de su evolución a largo plazo (tiempo en años). La
fracción volumétrica de la biotita es constante, si bien, a efectos de representación, se trunca su área para un tiempo de evolución

de 160.000 años, en las posiciones selladas del sistema (porosidad;:; 0,0).

Temporalmente, el área de superficie efectiva de
reacción se asume variable, de acuerdo con la
expresión (Lichtner, 1992; 1996):

[
<Pm(x,t) ]2/3

Sm(X,t) =Sm(X,O) <Pm(X,O) (15)

Resultados

La evolución del sistema a largo plazo consiste
en un proceso temporalmente continuo y monótono,
e inicialmente combinado, de disolución de cuarzo
y precipitación de plagioclasa, continuándose este
último en ausencia de cuarzo. La evolución se



18 J. M. CABALLERO

Tabla 3.-Evolución temporal de la composición de la plagioclasa en distintas posiciones espaciales.

Om
20m
40m

20000 a

Ab 98,0
Ab 95,1
Ab 87,1

40000 a

Ab 98,0
Ab 95,8
Ab 93,4

60000 a

Ab 98,0
Ab 95,8
Ab94,1

80000 a

Ab 98,0
Ab 95,7
Ab 93,9

100000 a

Ab 98,0
Ab 95,7
Ab 93,7

120000 a

Ab 98,0
Ab 95,7
Ab 93,6

140000 a

Ab 98,0
Ab 95,6
Ab 93,5

160000 a

Ab 98,0
Ab 95,6
Ab 93,5

Tabla 4.-Balance de masas para distintos momentos evolutivos del sistema.

'PO (m) 20000 a 40000 a 60000 a 80000 a 100000 a 120000 a 140000 a 160000 a

Si02•aq 0,1872 X 10-1 2,15 2,04 1,19 0,40 -0,09 -0,35 -0,49 -0,59
Na+ 0,37636 -0,06 -0,03 -0,02 -0,02 -0,02 -0,02 -0,02 -0,02
K+ 0,2660 x 10-1 0,02 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01
Af3+ 0,6357 X 10-3 -21,0 -16,0 -13,7 -11,9 -10,8 -10,2 -9,9 -9,7
Ca2+ 0,3650 x 10-4 116,3 -0,6 -3,0 -12,1 -10,9 -10,1 -9,4 -9,1
Fe2+ 0,1266 x 10-6 -81,9 -82,3 -82,3 -82,3 -82,2 -82,2 -82,2 -82,2

Los incrementos (%), están referidos a la concentración generalizada inicial ('PO; unidades molales).

Tabla 5.-Log (Q",IKm) e Indices de Solubilidad Total de la plagioclasa (Qr,plg) en la posición x = 40 m.

19950 a 39950 a 59950 a 79950 a 99950 a 119950 a 139950 a 159950 a

Cuarzo -4,977 x 10-2 -5,022 X 10-2 -5,388 X 10-2 -5,726 X 10-2 -5,941 X 10-2 -6,052 X 10-2 -6,116 X 10-2 -6,156 x 10-2

Albita 9,877 x 10-3 4,462 X 10-3 2,070 X 10-3 1,652 X 10-3 1,594 X 10-3 1,590 X 10-3 1,567 X 10-3 1,534 X 10-3

Anortita -1,213 x 10-2 -7,283 x 10-3 2,787 X 10-3 2,780 X 10-3 2,338 X 10-3 2,044 X 10-3 1,853 X 10-3 1,721 X 10-3

Microclina -3,079 x 10-2 -5,978 X 10-3 -4,966 X 10-3 -6,401 X 10-3 -7,329 X 10-3 -7,873 X 10-3 -8,229 X 10-3 -8,473 X 10-3

Annita 1,220 x 10-3 1,214 X 10-3 1,221 X 10-3 1,222 X 10-3 1,222 X 10-3 1,222 X 10-3 1,222 X 10-3 1,222 X 10-3

Qr,plg 1,0165 1,0086 1,0049 1,0039 1,0038 1,0037 1,0036 1,0035

muestra en la figura 2, donde se representa el estado
del sistema en distintos momentos evolutivos
durante el tiempo de 160.000 años.

A corto plazo, es posible distinguir una etapa
temprana en la que se reajusta la composición de la
plagioclasa cálcica original, fuertemente desequili
brada con el fluido percolante. Tanto espacial como
temporalmente, esta etapa se caracteriza, al igual
que el proceso a largo plazo, por valores del Indice
de Saturación Total de la plagioclasa superiores o
iguales a 1 (nT, pla8~ 1), donde la igualdad sólo se
verifica en la posIción inicial (x = O m). En esta
etapa se propaga un frente de albitización, que
alcanza la posición extrema de la columna de altera
ción (x = 40 m) en un tiempo de 40.000 años. La
composición de la plagioclasa estabilizada en la
propagación de este frente muestra prácticamente
un carácter estacionario durante la historia de alte
ración considerada (tabla 3).

Espacialmente, el proceso también se caracteriza
por su continuidad, sin la presencia de frentes de
reacción netos (fig. 2). Como se puede observar en
esta figura, la velocidad del proceso de alteración
no es espacialmente constante, acelerándose progre-

sivamente hacia las posiciones de menor temperatu
ra. Este hecho es explicado por el carácter advecti
vo del proceso, donde las altas velocidades de flujo
respecto a las velocidades de reacción impiden la
compensación efectiva del incremento de la afini
dad de reacción, en valores absolutos, asociado a la
variación térmica en la columna de alteración.

Espacialmente, las velocidades de precipitación
de la plagioclasa también son crecientes. Temporal
mente, y considerando el volumen total del sistema,
el proceso de albitización se modera progresiva
mente. Este comportamiento se refleja en los balan
ces de masa totales de Na+ y Ca2+entre el fluido de
entrada y el de salida (tabla 4).

La disminución en el tiempo de la velocidad de
precipitación de la plagioclasa está básicamente
controlada por la progresiva reducción de la con
centración de Si02,ag (fig. 3a), asociada a la desapa
rición del cuarzo (flg. 3b). La correlación se pone
de manifiesto en la evolución de los parámetros de
equilibrio y saturación de la plagioclasa [relaciones
parciales de equilibrio [log(Qm/Km)] e índices de
solubilidad total (nT, plg) en la posición x = 40 m
(tabla 5), los cuales muestran también una evolu-
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Fig.3.-(a) Evolución de la concentración de SiOzaq (unidades molales); la línea discontinua marca las concentraciones en equili
brio con cuarzo. (b) Velocidades de disolución del 'cuarzo para distintos momentos de la historia evolutiva del sistema (tiempo en
años). Se puede apreciar el progresivo decaimiento de ambos parámetros asociado a la progresiva desaparición del cuarzo del medio.

ción temporal decreciente. Adicionalmente, estos
parámetros definen un sistema siempre en un estado
de sobresaturación extremadamente moderado res
pecto a esta fase, especialmente a largo plazo, con
relaciones 1,000 < nT, plg < 1,005. Esta pauta, si
bien representa la evolución en la posición conside
rada (x = 40 m), es común para el conjunto del sis
tema.

La plagioclasa tiende a aumentar su contenido en
anortita en respuesta tanto al progresivo decreci
miento de la concentración de Si02, aq (fig. 3a),
como al incremento en las concentraciones de Ca2+
y A¡3+ del medio fluido (fig. 5a y 5b). En cualquier
caso, las variaciones son extremadamente modera
das (tabla 2), y reflejan la también pequeña evolu
ción composicional del fluido.

El fluido siempre se encuentra en un estado de
subsaturación respecto a la microclina. Una vez rea
justada la plagioclasa original, su Indice de Satura
ción experimenta un progresivo decrecimiento, tam
bién asociado a la evolución de las concentraciones
de Si02, aq' Sin embargo, tanto la baja velocidad de
reacción intrínseca considerada en el modelo, como
un estado de subsaturación generalmente muy
moderado (nT, Me ~ 20.000 años", 0,98; tabla 5), evi
tan la desaparición efectiva de esta fase durante el
tiempo de evolución analizado (fig. 2), Y permiten
explicar las texturas de desequilibrio observadas en
este mineral (reemplazamiento parcial por albita).

La biotita siempre se encuentra en un estado de
ligera sobresaturación (QAnn '" 1,003), relativamente
estable a lo largo de la evolución del sistema
(tabla 5); este estado, conjuntamente con la baja

velocidad de reacción intrínseca de esta fase, impo
ne en la práctica un volumen constante para este
mineral (fig. 2).

El conjunto de procesos descritos implica un
incremento inicial de la porosidad total del sistema,
asociado a la mayor velocidad de disolución del
cuarzo respecto a la de precipitación de la plagio
clasa, como se deduce a partir del análisis textural.
Este comportamiento se invierte en los estadios
avanzados de la evolución debido a la progresiva
precipitación de plagioclasa en ausencia de cuarzo.
El proceso implica el progresivo sellado del sistema
y, previsiblemente, debe contribuir, en asociación
con la evolución tectónica del entorno de alteración,
a la modificación del régimen de presiones de flui
dos deducido para estos sistemas, transitando desde
presiones de fluido hidrostáticas (sistema abierto) a
condiciones litostáticas. Para las condiciones de
partida impuestas al modelo, se consigue el sellado
final de la columna de alteración en un tiempo apro
ximado de 160.000 años.

El comportamiento de las especies primarias Na+
y K+ refleja claramente el carácter claramente
advectivo del sistema modelizado. Estas presentan
concentraciones estacionarias a lo largo de la evolu
ción temporal considerada, similares a las definidas
en una hipotética evolución del fluido en sistema
cerrado, donde las diferencias en los valores de la
concentración sólo se manifiestan en la tercera o
cuarta cifra significativa (tabla 2, fig. 4). Ambas
características reflejan la práctica independencia en
la evolución del subsistema Na-K-Cl-H20 del flui
do respecto al proceso de alteración, incluso para un
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Fig.4.-(a) Perfiles de concentración de las especies Na+ y K+. (b) Valores del pH en la columna de alteración indicando, en con
junto, un proceso de alcalinización del fluido a lo largo de la trayectoria de flujo, a temperaturas progresivamente decrecientes.
Estos perfiles son prácticamente constantes en el tiempo. Los puntos marcan los perfiles para una hipotética evolución del fluido

en sistema cerrado y muestran la prácticamente nula incidencia del proceso de alteración en estos componentes del sistema.

fluido tan moderadamente salino (2,32 % peso
equivalente NaCl) como el considerado en el mode
lo, explicable por las elevadas concentraciones ini
ciales de sus tres primeros componentes (Na, K y
Cl), del orden de 10-1 a 10-2 m (tabla 4).

Subordinadamente, el pH del sistema muestra un
comportamiento similar, estando exclusivamente
controlado por la evolución del fluido durante el
proceso de alteración. Como se observa en la figura
4b y tabla 2, al igual que las especies anteriormente
consideradas, los valores del pH son en la práctica
tanto estacionarios como iguales a los de una hipo
tética evolución del fluido en sistema cerrado.

Como es previsible, la concentración de las espe
cies primarias asociadas a los componentes minori
tarios del fluido, con concentraciones generalizadas
iniciales del orden de 10-2 m (Si02, aq) o menores
(AJ3+, Ca2+, Fe2+), son sensibles, tanto temporal
como espacialmente, al proceso de alteración
(tabla 4).

Espacialmente, en la evolución a Jargo plazo (t >
40.000 años), las concentraciones de las especies
Ca2+y AJ3+ son algo inferiores (Ll ::; 10 % en la posi
ción de mayor desviación, x =40 m) a las definidas
por una hipotética evolución del fluido en sistema
cerrado. Temporalmente, evolucionan asintótica
mente, con una tendencia progresivamente creciente
(figs. 5a y 5b), reflejando el decaimiento del proce
so de precipitación de plagioclasa. En cualquier
caso, las variaciones temporales son mínimas, con
incrementos máximos del 5 % en la posición tam
bién de mayor variación (x =40 m), para los tiem
pos de evolución considerados.

La evolución del Si02, aq muestra asimismo des
viaciones relativamente significativas respecto a
una hipotética evolución en sistema cerrado, mos
trando perfiles composicionales que oscilan alrede
dor de la concentración inicial de esta especie y, por
ende, alejados del perfil definido por un estado de
equilibrio con cuarzo (fig. 3a). Temporalmente, la
evolución también es asintótica, con valores de con
centración progresivamente decrecientes, reflejando
básicamente la progresiva desaparición del cuarzo
en el sistema, y con incrementos máximos no supe
riores al 3 %, también en la posición x =40 m, para
el intervalo temporal considerado.

Discusión

El modelo planteado, si bien aporta una visión
idealizada y necesariamente muy simplificada de la
evolución de los sistemas episieníticos reales, expli
ca en gran medida el desarrollo inicial, y principal,
de éstos. La solución propuesta, aunque es una de
las posibles soluciones al problema, que depende
básicamente de las condiciones de partida, general
mente mal conocidas, especialmente en los aspectos
cinéticos e hidrodinámicos del proceso, es coheren
te en cuanto a evolución mineralógica, volumetría y
tiempo de desarrollo con el conocimiento existente
de los sistemas reales y los tiempos evolutivos
generalmente estimados para el desarrollo de este
tipo de sistemas. Esta coherencia permite suponer
que las condiciones de partida seleccionadas consti
tuyen una aproximación razonable a los sistemas
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Fig. 5.-Evolución de los perfiles de concentración de las especies Ca2+ (a) y A¡3+ (b), en la evolución a largo plazo del sistema.
Los puntos marcan los perfiles, al igual que en las figuras anteriores, para una hipotética evolución del fluido en sistema cerrado.

reales. Adicionalmente, muestra algunos aspectos
relacionados con procesos de alteración ligados a
trayectorias de flujo a temperatura decreciente, fre
cuentemente invocados en la literatura pero rara vez
desarrollados cuantitativamente, especialmente, en
la incidencia del proceso de alteración en el fluido.

El modelo explica, a diferencia de los intentos
previos (Tomos et al., 1991; Casquet et al., 1992 y
Caballero, 1993), la naturaleza albítica de la altera
ción, partiendo de una situación de equilibrio con el
medio granítico. Los anteriores coinciden con la
idea generalmente asumida que, para rocas crustales
(granitoides s.l.), una evolución a temperatura decre
ciente favorece la formación de feldespato potásico
(Orville, 1963; Lagache y Weisbrod, 1977; Giggen
bach, 1984). Esta idea se basa en el análisis de siste
mas simplificados, restringidos a los componentes
principales de los sistemas de esta naturaleza (fel
despato potásico y albita). Sin embargo, al introducir
en la evaluación del sistema un componente minori
tario como el Ca y posibilitar la formación de pIa
gioclasa, el comportamiento se invierte, favorecién
dose la formación de una plagioclasa de tipo albíti
co. Este comportamiento puede explicarse mediante
la evolución de las constantes de hidrólisis de estos
tres minerales con la temperatura. Por una parte, la
tendencia a la formación de microclina a temperatu
ra decreciente es explicada por la desigualdad
éHogKmiJaT > alogKaJaT (0,05739 y 0,05735), en
conjunción con un mayor grado de disociación del
K respecto al Na a menor temperatura, que depen
den básicamente de sus especies cloruradas
(alogKKCI/aT = -0,0379 < alogKNaolaT = -0,0361).
En cambio, la evolución de la constante de hidrólisis
de la anortita (éllogKan/élT = 0,1293 » éllogKmiJélT),

asociada a la práctica igualdad entre las constantes
de hidrólisis de la albita y microclina, explica bási
camente la formación de plagioclasa en una evolu
ción isobárica a temperatura decreciente.

La evolución obtenida está claramente controlada
por la naturaleza advectiva del modelo planteado, es
decir, un sistema donde las velocidades de flujo
dominan netamente sobre las velocidades de reac
ción (Norton, 1987). Este carácter del sistema se
justifica tanto por las características estructurales de
los sistemas episieníticos, en los que la focalización
del flujo en bandas de deformación implica necesa
riamente velocidades de flujo muy elevadas respec
to a las del flujo difuso en las áreas de recarga (Nor
ton, 1984; Wells y Ghiorso, 1991), como por crite
rios de balance de masa del sistema de alteración.
En este sentido, la velocidad de alteración del siste
ma depende básicamente de las velocidades de flujo
(Ortoleva et al., 1986), y éstas deben permitir tiem
pos razonables de evolución.

La duración de un sistema hidrotermal es un
parámetro mal conocido, pero la información dispo
nible indica que, en términos geológicos, los tiem
pos de desarrollo son cortos. Generalmente se asu
men valores con magnitudes de 105 años para siste
mas hidrotermales de estas características (Norton y
Taylor, 1979; Taylor, 1990); sin embargo, otras lí
neas de evidencia indican períodos de formación
más breves, del orden de 10 años o menores (Brin
hall y Crerar, 1987). Respecto a los sistemas episie
níticos modelizados, la brevedad temporal de su
desarrollo es corroborada mediante el análisis de
isótopos estables (Caballero, 1993).

La necesidad de elevados valores de flujo, es
decir de relaciones fluido-roca totales muy elevadas
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(la relación volumétrica total fluido-roca en la
entrada del sistema modelizado es de 2,4.106), se
manifiesta con la evaluación de menores velocida
des de Darcy. Una velocidad de 1 m/a implica un
porcentaje total de disolución de cuarzo del sistema
del 51 % en 160.000 años, mientras que en el
modelo planteado (15 miaño), este porcentaje se
alcanza en un tiempo aproximadamente cuatro
veces inferior (38.000 años). Sin embargo, el siste
ma sigue manteniendo su carácter netamente advec
tivo, es decir, un sistema donde el fluido es escasa
mente modificado por la interacción con el sustrato
sólido, si bien la incidencia del proceso de altera
ción es más acusada en los componentes minorita
rios de aquél, dado el mayor tiempo de interacción
fluido-roca. Como ejemplo, los perfiles de concen
tración de Si02, aq' en los momentos iniciales del
sistema se aproximarían a los definidos por un esta
do de equilibrio con cuarzo.

Respecto al fluido, aparte de la escasa incidencia
del proceso de alteración en sus concentraciones,
siendo porcentualmente casi nula en las especies
predominantes, la evolución espacial calculada del
pH puede sorprender en cierta medida, en tanto que
el fluido no muestra una progresiva acidificación
con el descenso de la temperatura. Normalmente ha
sido asumido en la literatura, en función de la evo
lución del grado de disociación del ClH con la tem
peratura, que las soluciones cloruradas tienden a
acidificarse en un proceso de enfriamiento (Burt,
1981; Crerar et al., 1985; Reed y Spycher, 1985;
Brimhall y Crerar, 1987; Hemley et al., 1992). Sin
embargo, esta hipótesis descansa en modelos de
especiación simplificados, en los que las concentra
ciones calculadas para las distintas especies consi
deradas sólo implican la participación de una única
especie, de carácter ácido (ClH), en el control del
pH, mediante su progresiva disociación a tempera
tura progresivamente decreciente

HCl <=> H+ + Cl-

Sin embargo, en el modelo de especiación consi
derado en este trabajo, las concentr&ciones calcula
das para las distintas especies (tabla 2) implican,
básicamente, un control del pH tanto por el com
portamiento de la anterior especie como por parte
de la base NaOH, cuya constante de disociación
también aumenta exponencialmente a temperatura
decreciente, y cuyo efecto se expresa mediante el
equilibrio.

Este hecho implica que, para un modelo de alte
ración claramente advectivo como el propuesto, la
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evolución espacial del pH, durante el proceso de
enfriamiento del fluido, está condicionado única
mente por el estado de acidez inicial del sistema. De
hecho, el pH inicial elegido para el sistema modeli
zado (6,6), ligeramente alcalino (KH2o,4700 e, 55MPa =
-12,42), es prácticamente el pH inicial que separa
una posible evolución acidificante (pH $ 6,6) de
otra alcalinizante (pH ~ 6,6) en un proceso de
enfriamiento para el fluido propuesto.

Conclusiones

En este trabajo se demuestra la posibilidad de la
formación de una episienita a partir de fluidos pro
cedentes de un área fuente litológicamente similar
al protolito granítico, en equilibrio parcial con este
entorno, explicando adicionalmente la naturaleza
albítica de estas litologías. El proceso sería resulta
do de la rápida movilización del fluido y el estable
cimiento de trayectorias de flujo con gradientes
geotérmicos negativos en un sistema abierto desde
un punto de vista hidrodinámico (presiones de flui
do hidrostáticas), y no de la existencia de un estado
de desequilibrio fluido-roca previo.

El proceso se caracteriza tanto por un estado
prácticamente estacionario del fluido percolante,
como por relaciones de desequilibrio fluido-roca
muy moderadas. La intensidad del proceso de alte
ración es preferentemente resultado de la circu
lación de grandes volúmenes de fluido a lo largo de
la historia del sistema.

Si bien el proceso es claramente advectivo, con
un fluido escasamente modificado por el proceso
de interacción fluido-roca, el estado de alteración
del sistema controla en parte su evolución median
te la progresiva disminución de la concentración de
Si02• aq' asociada a la disolución del cuarzo del
medio, y que se refleja en la progresiva moderación
del proceso de precipitación de plagioclasa.

El trabajo muestra la importancia del tratamiento
de sistemas geoquímicos complejos. En primer
lugar, la incorporación del Ca en el sistema evalua
do permite explicar el carácter albítico de un mode
lo de alteración verificado a temperaturas decre
cientes. En segundo lugar, el tratamiento realizado
de la especiación en el fluido permite demostrar que
en sistemas no isotérmicos, el pH depende básica
mente del estado de acidez inicial del fluido, y no
de la evolución termal de éste.

El tipo de simulación empleado permite modeli
zar la evolución temporal, con tiempos de evolu
ción, mineralogía y relaciones volumétricas realis
tas si bien necesariamente simplificadas, del proce
so real deducido a partir del análisis textural de
estas litologías. Básicamente se pueden diferenciar



(16)

(18)

MODELIZACION DEL PROCESO DE EPISIENITIZACION

dos etapas: (1) Proceso acoplado de decuarcifi
cación y albitización, con incremento de la porosi
dad del sistema; (2) progresivo sellado de éste por
precipitación de albita, que debe favorecer en últi
mo término, en conjunción con la evolución tectó
nica del medio, la modificación del régimen de pre
siones de fluido del sistema deducido a partir del
análisis petrológico (transición a presiones de fluido
litostáticas).
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APENDICE

Lista de símbolos

Am.-Afinidad para la reacción de hidrólisis m.
Ay,By.-Coeficientes de Debye-Hückel del sol

vente.
C¡,C*¡.-Concentración de la especie acuosa

secundaria i (mol por unidad de volumen y masa
del solvente, respectivamente).

C¡,C*j'-Concentración de la especie acuosa pri
manaj (mol por unidad de volumen y masa del sol
vente, respectivamente).

Im.-Velocidad de reacción para la fase m (mol
cm·3 S·I).

l.-Fuerza iónica efectiva de la solución.
km.-Velocidad de reacción intrínseca de la fase

m (mol cm-2 sol).
K¡.-Constante de equilibrio para la reacción l.
m.-Molalidad de la especie acuosa primariaj.
Ál-Número de reacciones irreversibles referidas

a los m términos finales sólidos (m = 1,... , M).
N."-Número de especies acuosas primarias

(j = 1,..., N).
Nrev.-Número de reacciones reversibles referidas

a las i especies acuosas secundarias (i = 1,... , Nrev)'
Qm.-Producto de actividades de la reacción de

hidrólisis m.
Q*m.-Producto de actividad iónica del término

final m.
R.-Constante de los gases (1.9872 cal mol·IKI).
sm.-Area de superficie de reacción para el mine

ral m (cm·I).
u.-Velocidad de flujo de Darcy (cm3 cm'2 S·I).
v.-Velocidad media del fluido (cm S·I).
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Vm.-Volumen molar del término final m (cm3

mol-I).
xm.-Fracción molar del término final m en la

fase considerada.
Z¡.-Carga de la especie acuosa considerada.
G¡.-Radio iónico efectivo de la especie acuosa

considerada.
)'J.-Coeficiente de actividad de la especie acuosa

considerada.
Pmo.-Densidad del agua (gr cm-3).

vj.i.-Coeficiente estequiométrico de reacción de
la especie primaria j para la reacción de formación
reversible de la especie secundaria i.

Vj,m.-Coeficiente estequiométrico de reacción de
la especie primaria j para la reacción de hidrólisis
irreversible del término final m.

<p.-Porosidad de flujo.
<pm.-Fracción volumétrica de la fase, o término

final, m en el volumen elemental de referencia.
\}Ij, \}Ij.-Concentración generalizada de la espe

cie primaria j (mol por unidad de volumen y masa
del solvente, respectivamente).

Qj.-Flujo de la especie primariaj (mol cm-2 S·I).
Qsm.-Indice de saturación estequiométrica del

término final, o fase sólida, m.
QT,1t.-Indice de saturación total de la fase sóli

da n.

Ecuaciones empleadas

La solución del problema de transporte se resuel
ve mediante un algoritmo de diferencias finitas
implícito, que se caracteriza por su estabilidad
incondicional (Lichtner, 1992). La función evaluada
es el residual de las concentraciones generalizadas

que se resuelve mediante un esquema Newton
Raphson, donde las ecuaciones linealizadas del resi
dual están dadas por:

N

Irn(YJ!+I) - yj!») =-RJ!} (17)
/=1

Los incrementos espaciales (o tiempos de trayec
toria) se determinan mediante un algoritmo de espa
ciado adaptativo (Press et al., 1987; Lichtner,
1992b) Yla matriz jacobiana está definida por:

r (l) _ JRj

j,j' - ()y/
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