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MINERALOGIA y CONDICIONES DE CRISTALIZACION EN EL
COMPLEJO SUBVOLCANICO DE BARCARROTA (BADAJOZ, ESPAÑA)

C. Galindo (*) y C. Casquet (**)

RESUMEN

Se estudian las características químicas de los minerales más significativos del Comple­
jo subvolcánico de Barcarrota, formado por litologías subalcalinas consistentes en: gabros
olivínicos, dioritas, cuarzo-monzonitas y granitos anfibólicos, así como por pequeños aflo­
ramientos de granitos peralcalinos. Estos datos se emplean para definir las condiciones fí­
sico-químicas de cristalización magmática. Mediante distintos geotermómetras se obtienen
las siguientes temperaturas de cristalización: Gabras olivínicos (972-1008° C), Dioritas
(953-995 0 C), Cuarzo-monzonitas (801-833° C) y los Granitos anfibólicos 7500 C. La pre­
sencia como único óxido de FeTi, de ilmenita en todas las rocas excepto en los tipos peral­
calinos, que es magnetita, indica que la f02 no superó las condiciones del tampón MW,
decreciendo con el grado de diferenciación (f02= 1O~132 en los gabros olivínicos hasta
1O- IRH7 en los granitos).

La presencia de agua debió jugar un notable papel durante la cristalización.
En base al quimismo de los clinopiroxenos se confirma el carácter moderadamente al­

calino (subalcalino), intraplaca de este magmatismo.

Palabras clave: Química mineral, geotermometría,. condiciones físico-químicas de cristali­
zación.

ABSTRACT

A description of mineral chemistry fram racks of the subvolcanic Barcarrota Complex
is made. This igneous massif consists of several sub-alkaline lithologies, namely olivine
gabbros, diorites, quartz-monzonites and amphibole granites, as well as minor peralkaline
granites. Physico-chemical conditions during magma crystallization are obtained on the
basis of mineral data. Thus different geothermometers lead to the following crystallization
temperatures: olivine gabbros (972-1.008° C), diorites (953-995° C), quartz-monzonites
(801-833° C) and amphibole granites 750° C. The presence of illmenite as the sole Fe-Ti
mineral in these rocks (except in the peralkaline types where it is magnetite), sugests that
the f02 was never higher than the MW buffer, decreasing continuously with the differen­
tiation degree fram f02= 1O~13.2 atm. for the olivine gabbros to 10-18.87 atm. in the grani­
tes) Furthemore water played an important role during crystallization of the different
magmas.

Key words: Mineral chemistry, geothermometry, physico-chemical conditions of crystalliza­
tion.

Introducción

El Complejo Circular de Barcarrota (CCB) se
localiza en el núcleo de una gran estructura anti­
clinorial (Anticlinorio Olivenza-Monesterio, Alia,
1963) en la zona de Ossa-Morena (Fig. 1). Se tra­
ta de una intrusión múltiple encajada en la parte

Este de un macizo granítico más antiguo (Plutón
de Táliga, PT) (Castro, 1981; Galindo & Cas­
quet, 1985). Este plutón de forma elongada, de
dirección NW-SE, está constituido en su mayor
parte por granitos biotíticos de grano grueso, por­
fídicos, con un contenido en moscovita general­
mente accesorio y en menor proporción por leu-
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cogranitos moscovíticos, granitos biotíticos de
grano fino-medio y pórfidos graníticos; es una
unidad intensamente deformada confiriéndole un
aspecto gneísico.

El encajante del CCB lo constituyen, además
de los granitos del Plutón de Táliga, las rocas de­
tríticas, esquistos y grauvacas del Precámbrico su­
perior ("Serie Negra") y materiales del Cámbrico
inferior (rocas detríticas y calizas sobre las que se
desarrolla una pequeña aureola de metamorfis­
mo).
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Fig. l.-Localización y esquema geológico del CCB. Leyenda:
1) Precámbrico "Serie Negra". 2) Cámbrico inferior-medio, 3)
Calizas del Cámbrico inferior, 4) Granitos biotiticos de Táliga,
5) Granitos anfibólicos, 6) Cuarzo-monzonitas y Cuarzo-sienitas,
7) Cabalgamiento de Juromenha, 8) Rocas básicas del núcleo, 9)

Diabasas y 10) Fallas.

En el CCB los distintos tipos intrusivos se dis­
ponen según una geometría de tipo circular. Se
distingue un anillo externo y un núcleo probable­
mente zonado. El primero (Unidad Externa Sáli­
ca) lo constituyen las rocas más diferenciadas en­
tre las que predominan los granitos anfibólicos,
cuarzo-monzonitas y cuarzo-sienitas hipersolvus,
seguidos por pequeños afloramientos de granitos
peralcalinos fuertemente estructurados. El núcleo
lo forman rocas de quimismo intermedio-básico
(Unidad Interna Básica) y está constituido por
dioritas anfibólico-biotíticas (en menor propor­
ción tipos anfibólico-piroxénicos) y gabros olivíni­
cos e hiperitas en el núcleo (v. Galindo & Cas­
quet, 1985).

Atravesando a estas rocas existen enjambres de
diques de distinta naturaleza. Por su importancia
destaca un haz de diques diabásicos de dirección
NI20QE-N13<J2E visible en el granito de Táliga,
cuyo emplazamiento tiene lugar con posteriori­
dad al CCB, en el hercínico. Asimismo, dentro
del CCB, y probablemente ligados genéticamente
a las litologías que lo forman, se observan diques
de basaltos olivínicos de dirección N-S, diques de
diabasas (E-W, y N4Ü"E) Y otros sieníticos.
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Geoquímicamente el CCB representa un maci­
zo cafémico-subalcalino, con términos peralcali­
nos; el granito de Táliga constituye una asocia­
ción peralumínica rica en cuarzo y el importante
haz diabásico representa un magmatismo de tipo
toleítico intracontinental (Galindo & Casquet,
1985).

Mineralogía

En este trabajo nos vamos a referir solamente
a los minerales fémicos por ser ellos los que me­
jor reflejan las diferencias químicas de las distin­
tas rocas. Asimismo estos minerales han debido
jugar: un papel importante en los procesos de di­
ferenciación, sobre todo en los tipos más básicos,
por lo que su conocimiento es fundamental para
establecer un modelo cuantificable de evolución
magmática.

Los análisis se han realizado con una microson­
da Camebax empleando patrones naturales y sin­
téticos. En la Tabla 1 se expresan algunos análisis
representativos de los tipos litológicos identifica­
dos en el CCB.

La fórmula estructural para los olivinos, piro­
nexos y biotitas se ha calculado en base al núme·
ro de oxígenos teóricos. En los anfíboles la fór­
mula estructural se ha calculado en base al núme­
ro de cationes que ocupan la posición tetraédrica
y las MI-M2 teniendo en cuenta que
Si+Al+Ti+Fe+Mn=13 (Neumann, 1976; Lea­
ke, 1978). El cálculo del hierro férrico se ha cal­
culado para la biotita de acuerdo con el método
de Bruiyn et al. (1983), y en los demás casos se­
gún el método de Finger (1971), salvo el de algu­
nos piroxenos que fue deducido por el método de
Neumann (1976).

Olivino

El olivino se encuentra en los gabros que cons­
tituyen el núcleo del CCB y también en las cuar­
zo-monzonitas de la Unidad Externa Sálica. En
los primeros es un tipo rico en Mg (Fo71, hialosi­
derita), mientras que en las cuarzo-manzanitas es
prácticamente fayalita pura (F07); en las rocas de
composición diorítica es relativamente frecuente
encontrar restos de olivinos totalmente transfor­
mados en serpentina+talco+opacos.

CLinopiroxenos

Los clinopiroxenos del CCB tienen por lo ge­
neral un alto contenido en Ca (W040-46) que
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Tabla l.-Análisis de los minerales fémicos más representativos del CCB.
1) Crisolito (gabro olivínico); 2) Fayalita (cuarzo-monzonita); 3) Augita (gabro olivínico); 4) Ferro·augita (cuarzo-monzonita); S) Hipers­
tena (meladiorita); 6) Ferrosilita (cuarzo-monzonita); 7) Riebeckita, G-l (granitoide peralcalino estructurado); 8) Ferroedenita, G-Il

(granito anfibólico); 9) Hornblenda pargasítica, G·I1I (gabro olivínico); 10) Cunmingtonita, G-lV (meladiorita).

2 3 4 5 6 7 8 9 10

SiO 38.20 30.50 49.92 49.77 51.13 48.90 47.85 44.72 42.46 52.22
Al,03 0.03 4.05 0.39 0.61 0.13 2.41 5.45 11.60 1.72
Fe,03 2.23 005 1.02 0.56 9.78 4.44 1.68 3.38
FeO 24.61 65.17 5.58 24.14 25.12 42.19 26.63 30.44 8.68 20.89
MnO 0.40 1.52 0.11 0.54 0.65 2.27 0.55 0.61 0.17 0.65
MgO 36.50 2.84 15.10 4.77 18.22 2.42 0.66 13.83 16.55
CaO 0.07 20.66 19.91 1.13 0.47 3.43 9.51 11.60 1.67
Na,O 0.41 0.19 0.01 0.11 5.02 2.24 2.25 0.27
K,O 0.03 0.02 1.17 1.02 0.64
TiO, 0.05 1.42 0.08 0.19 0.04 1.28 1.36 2.80 0.16
Cr,03 0.03 0.07 0.05 0.08
NiO 0.06 0.01 0.04 0.10 0.19 0.09

Total 99.81 100.22 99.48 99.85 98.12 97.26 98.58 100.46 96.52 98.65

Si,v 1.00 LOO 1.86 2.00 1.99 2.15 7.61 7.05 6.30 6.79
Al lv 0.14 0.01 0.39 0.95 1.70 0.26
AI3 0.04 0.02 0.02 0.01 0.06 0.06 0.33
Fe, 0.06 0.03 0.02 1.17 0.53 0.19 0.37
Fe 0.54 1.79 0.17 0.81 0.82 1.55 3.54 5.01 1.09 2.27
Mn 0.009 0.04 0.01 0.02 0.08 0.07 0.08 0.02 0.01
Mg 1.43 0.14 0.84 0.28 0.28 0.16 0.16 3.06 3.21
Ca 0.002 0.82 0.86 0.86 0.02 0.58 1.61 1.84 0.23
Na 0.03 0.01 0.01 0.01 1.55 0.68 0.65 0.07
K 0.001 0.24 0.21 0.12
Ti 0.02 0.15 0.16 0.31 0.02

puede descender en algún caso hasta W034; su
composición varía en el intervalo Ca 40-46:Mg
14-48:Fe 12-42, es decir, se proyectan en los cam­
pos de las augitas cálcitas, salitas y ferroaugitas
cálcicas (Fig. 2). Existe una clara correlación en­
tre el quimismo de los clinopiroxenos y el grado
de diferenciación magmática en el CCB. Los ti­
pos más magnésicos se encuentran en los gabros
olivínicos existiendo un enriquecimiento progresi­
vo en Fe con un contenido en Ca prácticamente
constante hacia los términos más sálicos (Fig. 2).
El contenido más alto en hierro lo muestran los
clinopiroxenos de las cuarzo-manzanitas.

de las rocas cuarzo-monzoníticas caen en el cam­
po de la ferrosilita (En8-EnlO) reflejando así la
misma pauta de enriquecimiento en hierro del
olivino y del clinopiroxeno.

Se constata que la variación de la relación Fe/
Mg durante la diferenciación es más importante
en los orto, que en los clinopiroxenos. Así el au­
mento del Fe total en la fórmula estructural de
los clinopiroxenos es del 42% en las dioritas y
73% en las rocas sálicas. En los ortopiroxenos,
este aumento es del 48% Y90% respectivamente.

Ca Ca
o Gobros olivinicos

• Dioritas

• Roca. del ooillo (O-Mzl

Fig. 2.-Diagrama triangular Ca-Mg-Fe para lo piroxenos.

Ortopironexos

Los ortopiroxenos se presentan en dos casos:
coexistiendo con el clinopiroxeno en rocas del nú­
cleo (dioritas y meladioritas), y asociado a fayali­
ta (sin clinopiroxeno en la roca) en las cuarzo­
monzonitas. En el primer caso se proyectan den­
tro del triángulo Ca:Fe:Mg (Fig. 2) en el dominio
de la hiperstena (En55-En59), mientras que los

Mg'---------'=-=-----=-----L Fe
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Fig. S.Clasificación de los anfíboles cálcicos en función de Mgl
(Mg+Fe2<)-Si, de acuerdo con Leake (1978). Símbolos: h=has­
tingsita, Hh=hornblenda hastingsítica, Mh=magnesio hastingsi­
ta, mh=hastingsita magnesiana, mHh=hornblenda hastingsítica
magnesiana, fE=ferro efenita, fHE=ferro hornblenda edenítica,
hHP=ferro homblenda pargasítica, fP=ferro pargasita,
HP=Hornblenda pargasítica, fH=ferro hornblenda, MH=mag-

nesio hornblenda.

Los anfíboles analizados varían desde horn­
blendas a tipos alcalinos sódicos. Hemos distin­
guido cuatro grupos (Fig. 3 Y 4).

Grupo 1. Lo constituyen anfíboles alcalinos y
sódico-cálcicos (katoforita, ferrowinchita y rie­
beckita) (Leake, 1978). Son pobres en AI203 y
Ti02 y se caracterizan por tener insuficiente
Si +Al para llenar la posición tetraédrica. Se ob­
servan sólamente en los escasos afloramiento de
granitos peralcalinos dentro del CCB.

Grupo 11. Lo constituyen anfíboles cálcicos con
pleocroismo entre marrón y verde azulado. Son
predominantemente ferro-hornblendas (yen me­
nor proporción magnesio-hornblendas) con ten­
dencia edenítica, ferro-edenitas y hastingsitas
(Fig. 5). El contenido en Al203 es variable: 5.62­
7.72% para las hornblendas, 5.41-6.75% para las
ferro-edenitas y 10.82-12.61 % en las hastingsitas.
El contenido en TiOz es bajo (0.01-0.29% en las
hastingsitas, 0.98-2.01% en las hornblendas y
1.36-1.71 % en las ferro-edenitas). La posición A
está parcialmente ocupada.

C'

E 0,3

C'

E 0,3

t 0,7

E0,5
0,3

Al

8

c.

64

....... -"'" 1fl [Jo
~ [J )'-_/

2

-- ----,----- ./f· ,.
J •• /

/ ~~~// m
I .,,/
l v ./
....... ---- .......,..- \

/ .v~f/l J

L VlV In/f ••• ,,1
I y/
\ . /'
\ Y./'
'-_/

10 (No+K)A
Fig. 4.-Relación A!'V-álcalis en los anfíboles.
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Fig. 3.-Diagrama triangular Ca-Al-(Na+K) de los anfíboles
cálcicos y sódico-cálcicos del CCB.

Asimismo es de resaltar que el contenido en
Ca es siempre muy bajo (Wo1.23 a W03.29) sien­
do en todos los casos ortopiroxenos y no existen
indicios de posible transformación de pigeonita.
Esto contrasta con el caso más frecuente en otros
macizos muy diferenciados en los que la pigeonita
es el mineral representativo de los piroxenos po­
bres en Ca cuando la relación Fe/Mg está en el
intervalo 38-70.
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Estos anfíboles son corrientes en las rocas del
anillo (granitos anfibólicos, cuarzo-manzanitas y
cuarzo-sienitas), y en las rocas más diferenciadas
del núcleo; las dioritas con un contenido en Si02
entre 50-55% y los pegmatoides básicos.

Grupo 111. Lo forman también anfíboles cálci­
cos con pleocroismo marrón. Son ricos en AI20 3

(10.59-14.10%) y Ti02 (1.57-3.68%). Tienen
completa la posición A. En cuanto a clasificación
son Mg-hornblendas hastingsíticas, Mg-hastingsi­
tas y hornblendas pargasíticas ricas en Fe (Fig.
5). Estos anfíboles se presentan en los términos
menos diferenciados del CCB, gabros olivínicos
con nefelina normativa y dioritas básicas. La rela­
ción Mg/(Fe+ Mg) varía entre 0.86 y 0.47 en los
anfíboles para amb9s tipos de rocas. También se
observan en este grupo unos anfíboles correspon­
dientes a una cuarzo-sienita fuertemente tectoni­
zada, con un contenido anómalo en Al20 3

(11.4%), notablemente superior al que poseen
los anfíboles de este tipo rocoso (6.7%).

Considerados en conjunto los anfíboles cálcicos
del CCB (Grupo II y III), se observan los si­
guientes cambios con el aumento del grado de di­
ferenciación magmática: 1) Disminución del con­
tenido de Al y Ti Y aumento del Ca (Fig. 3). 2)
Disminución del contenido de Al y del grado de
ocupación de la posición A (Na + K), es decir, un
descenso en el contenido en álcalis (Fig. 4), 3)
Descenso de la relación Mg/(Mg + Fe). Estos
cambios están determinados en parte por la varia­
ción en la actividad de la sílice, esto es, por la
composición del magma. No obstante otras varia­
bles como la temperatura, la presión total y la fu­
gacidad de oxígeno, influyen también notáble­
mente en la composición del anfíbol como se ha
demostrado para el caso del contenido en Al
(Holloway & Burnham, 1972; Helz, 1973).

Grupo IV. Estos anfíboles son incoloros y se
presentan íntimamente asociados a los anfíboles
del grupo 11, como transformación en sus bordes
o como crecimientos uralíticos tardíos. Son anfí­
boles subcálcicos con composiciones entre cun­
mingtonita y grunerita. Muestran un contenido
muy bajo en Al y en Na+K particularmente en
las rocas del anillo sálico. Se observan tanto en
las rocas de la Unidad Externa (granitos anfibóli­
cos y cuarzo-manzanitas), como en las dioritas de
la Unidad Interna.

Biotita

Está presente en casi todas las rocas del CCB
pero, salvo en algunos tipos básicos, su propor­
ción no supera el 5% modal. En las rocas más
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básicas (gabros y dioritas) el contenido estructu­
ral de Ti es alto (0.26-0.59) y tienen poco o nada
Alv1 • En las rocas del anillo, el contenido en Mg
de las biotitas es muy bajo, siendo la relación
Mg/(Mg+Fe) próxima a cero y el contenido en
Alv1 experimenta un incremento.

Oxidos de hierro y titanio

Los óxidos de Fe-Ti están representados por il­
menita en todas las rocas analizadas con excep­
ción de los granitos peralcalinos que poseen mag­
netita.

Ilmenita: La composición química de las ílme­
nitas (Fig. 6) se expresa como una primera apro­
ximación en términos de ilmenita (RT03) y he­
matites (R203) las cuales se sabe, forman una
amplia solución sólida a elevada temperatura
(Carmichael, 1967). Bajo el microscopio la ilme­
nita aparece, bien como inclusiones orientadas de
muy pequeño tamaño en piroxenas (con menor
frecuencia en anfíboles) según los planos de exfo­
liación, bien como cristales subidiomorfos idio­
morfas íntimamente relacionados con la biotita y
el anfíbol. En la Fig. 6 se observa con claridad
que el contenido en hematites (Hm) disminuye
con el avance de la diferenciación magmática
(5.8% Hm. para los gabros 0Iivínicos-0.58% Hm.
para los granitos anfibólicos).

Magnetita: Los datos químicos (Fig. 6) están
expresados por los términos R3ü4 (magnetita)­
R2Tü4 (ulvospinela). Como ya se ha indicado
sólo se presentan en los granitos peralcalinos
fuertemente tectonizados del anillo; su hábito es
idiomorfo-subidiomorfo y estrechamente relacio­
nada con anfíboles y biotita. Se trata de una mag­
netita prácticamente pura con un contenido máxi­
mo de 0.51 % de ulvospinela.

MAGNETITA

ILMENITA

ILMEN 50
RT03

44 50 48

Fig. 6.-Características composicionales de los opacos en el dia­
grama TO¡-R¡OJ-RO (en moles 'Yo).
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Condiciones de Cristalización

Temperatura

Una estimación aproximada de las temperatu­
ras de los distintos magmas se puede obtener me­
diante las composiciones de los minerales, su­
puesto que éstas no se han modificado sustancial­
mente con posterioridad a su cristalización.

En la Tabla 2 <:c muestra los resultados obteni­
dos para los cuatro tipos principales de rocas que
forman el CCB. Para su cálculo se han empleado
cuatro geotermómetros convencionales: el "orto­
piroxeno-clinopiroxeno" de Wood & Banno
(1973) para las dioritas; el "olivino-c1inopiroxe­
no" (Powell y Powell, 1974) para los gabros oliví­
nicos y las cuarzo-monzonitas: el de Otten
(1984), basado en el contenido en Ti en el anfí­
bol, para todos los tipos rocosos y finalmente el
de Helz (1973) también definido en función del
contenido en Ti en el anfíbol.
Como puede verse las temperaturas mínimas y
máximas obtenidas disminuyen con el grado de
diferenciación magmática: 890-1.008° C para los
gabros olivínicos, 820-995° C para las dioritas,
750-830° C para las cuarzo-monzonitas y 750° C
para los granitos anfibólicos.

Si en cada grupo de roca se excluyen los valo­
res mínimos de las temperaturas (obtenidas preci­
samente mediante el método de Helz (1973» se
comprueba que los demás valores coinciden con
bastante aproximación de un método a otro. Es­
tos valores representan probablemente tempera­
turas "sólidus", esto es de final de cristalización o
próximas a ellas. Como ejemplo de esto último,
en el caso de los gabros olivínicos y de las diori­
tas, si se excluyen las temperaturas mínimas, los
restantes valores obtenidos (entre 950 y 1.008° C)
coinciden efectivamente con las "sólidus" de di­
chos magmas (Condliffe, 1976), a presión de
agua (PH20) aproximadas o inferiores a 1 Kb.
Esta presión en el caso de PH20=Plit. indica
profundidades de emplazamiento de unos 3-4
Kms. que son perfectamente razonables en el
caso de este complejo subvolcánico.
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Fugacidad de oxígeno

La ausencia sistemática del par magnetita-ilme­
nita en las rocas estudiadas, impide emplear el
método de Buddington & Lindsley (1964) para
definir la f02 y la propia temperatura de equili­
brio. Como se ha visto, a excepción de las rocas
con riebeckita que contienen magnetita, el óxido
corriente es la ilmenita. Esto significa que la f02
debió de ser muy baja no alcanzándose en ningún
caso los valores que permitirían la coexistencia
del par magnetita-ilmenita. Este límite (Hto en el
diagrama T-f02 de Buddington & Lindsley (op.
cit.» corresponde aproximadamente al tampón
magnetita-wustita (MW). Conocida pues la tem­
peratura de equilibrio mediante el empleo de
otro geotermómetro, se puede estimar un valor
superior de la f02 empleando la ecuación
f02=Arr+ B calculada para dicho tampón (Wo­
nes & Eugster, 1965; Huebner, 1971).

Otro método de cálculo se basa en el método
propuesto por Sack et al. (1980). Estos autores
obtienen mediante regresión una ecuación cuyas
variables son: la relación X~e'O/X~eOen el líquido,
la fugacidad de oxígeno, la temperatura y la com­
posición del magma. Conocidas estas dos últimas,
la temperatura por geotermometría, y supuestas
que la relación entre los óxidos de hierro en la
roca es semejante a la del magma, se puede des­
pejar la f02 en el mismo.

También el método de Eugster & Wones
(1962), basado en la composición de la biotita,
permite estimar un valor superior de la f02 para
la formación de la misma. Este valor corresponde
a la intersección sobre un diagrama isobárico T­
f02, de la curva de equilibrio biotita=sanidi­
ta+magnetita para la relación Fe/(Fe+Mg) de la
biotita problema, con la curva tampón MW.

Lógicamente la f02 obtenida por este método
deberá ser idéntica a la obtenida en base al tam­
pón MW.

Los datos obtenidos por los dos métodos, ex­
cluyendo las temperaturas de Helz (op. cit.), se
recogen en la Tabla 3.

Tabla 2.-Temperatura de cristalización en o e de los tipos litológicos principales del eeB.

Gabros Dioritas Q-Monzonitas
Granitos

Método
Anfiboliticos

Ol-Cpx 1.008 Powell y Powell (1974)
Cpx-Opx (953-994) Wood y Banno (1973)
Ti (anf) 972 (971-975) (802-833) 750 Olten (1984)
Ti (anf) (890-990) (819-995) (750-814) Helz (1973)
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Tabla 3.---eálculo de la fugacidad de oxígeno a partír de las fórmulas de Eugster y Wones (1965) y Sack el al. (1980).
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1"K
(Fe/Fe +Mg)BI
Ig f(Oz)má,
(Wones y Eugster 1965, Bt)
Ig f(Oz)
(Sack et al. 1980)
Ig f(02) tampón MW
(Wones y Eugster, 1965)

Gabros

1245

-13.20

Dioritas Q-Monzonitas

1226 1074
.57 .86

-13.75 -17.00

-10.41 -13.65

-13.60 -17.30

Granitos
Anfibolíticos

1023

-14.85

-18.67

Puede verse que la f02 disminuye continua­
mente con la diferenciación. La presencia de
magnetita en los granitos peralcalinos sugiere que
su formación tuvo lugar en condiciones de f02
considerablemente más altas que las del trend ig­
neo del CCB.

En el Tabla 3 también puede observarse una
disparidad de valores de f02 en función del mé­
todo utilizado; el método de Sack et al. (1980)
proporciona unos valores de f02 sujetos a la rela­
ción Fe20iFeO, relación que puede fácilmente
verse modificada por procesos postmagmáticos y
por lo tanto dar unos valores anormalmente al­
tos; por el método de Eugster & Wones (1962) y
Wones & Eugster (1965) se obtienen los valores
máximos permitidos para estas rocas, consideran­
do la ausencia de magnetita en ellas, siendo estos
últimos' valores los más probables para las rocas
del CCB.

Otras condiciones

Varios datos permiten deducir las condiciones
de cristalización de los piroxenas en el CCB.

De acuerdo con Yagi (1966), el aumento de la
f02 en el magma favorece la solubilidad de la ac­
mita en el diopsido. En el CCB el contenido de
NaFe3+Si20 6 disminuye con el índice de diferen­
ciación indicándonos un descenso correlativo de
la fugacidad de oxígeno en el magma.

La existencia de abundantes minerales hidrata­
dos (anfíboles y biotitas) en la totalidad de las ro­
cas del CCB y el aumento progresivo de éstos ha­
cia los términos más diferenciados en detrimento
de los piroxenas (en los granitos anfibólicos, que
son las rocas más diferenciadas, desaparece por
completo el piroxena), indica un importante pa­
pel de la fH20 durante la cristalización (Yoder &
TilIey, 1962; Holloway & Burnham, 1972).

Los contenidos en Ca, elevados en la mayoría
de los c1inopiroxenos y bajos en los ortopiroxe-

nos, están probablemente ligados a los valores
moderadamente altos o altos de la fH?O. Green
& Ringwood (1968) han señalado que Íos c1inopi­
roxenos que cristalizan a partir de magmas ricos
en agua, son notablemente más ricos en Ca que
los que lo hacen en medio seco, presentando es­
tos últimos un mayor contenido de ortopiroxenos
en disolución sólida. Inversamente los ortopiro­
xenos que cristalizan en condiciones hidratadas,
muestran un contenido en Ca inferior al de los
que cristalizan a partir de un magma "seco".

Además de los efectos mencionados, el conte­
nido en agua del magma influye sobre las tempe­
raturas de las curvas sólidus y Iíquidus rebajándo­
las notablemente respecto a sus valores para un
magma anhidro. Esto explica que los valores de
las temperaturas de cristalización, que hemos ob­
tenido con el geotermómetro "ortopiroxeno-c1i­
nopiroxeno" de Wood & Banno (1973), sean ba­
jas: 9950 C para las dioritas menos evolucionadas
y 9530 C para las más diferenciadas.

Asimismo los contenidos moderadamente altos
de H20 en el magma pueden explicar el hecho de
que la pigeonita no haya cristalizado. Eggler
(1972) demuestra experimentalmente que la pi­
geonita no llega a formarse cuando los valores de
fH20 son relativamente elevados.

Caracterización del magma original

La pauta composicional seguida por los c1inopi­
roxenos a partir de la diferenciación de un mag­
ma básico, depende principalmente del contenido
en Si02 del magma (Brown, 1967) y de las condi­
ciones físicas bajo las cuales tiene lugar la cristali­
zación, particularmente la PH20 y la f02 • Barberi
et al. (1971) han propuesto un mecanismo que
permite pautas composicionales toleíticas en el
c1inopiroxeno por cristalización fraccionada de un
magma de afinidad alcalina. La consecuencia es
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Fig. 7.-Clinopiroxenos en el diagrama discriminante F,-F" de
Nisbet y Pearce (1977).

Limite probable para los WPA
Limites definidos por NISBET y
PEARCE (1.977)
Gabros olivinicos
Dioritas

WPT

de un magma parental básico medianamente alca­
lino. Los clinopiroxenos siguen una evolución au­
gita cálcica-Fe-augita cálcica-hedenbergita muy
semejante al CCB. Sin embargo no se observan
piroxenos pobres en Ca (ortopiroxenos). Esto de­
nota, probablemente, un valor más alto de la
aSi02 en el caso del CCB.

Nisbet & Pearce (1977) establecen una correla­
ción entre el tipo del clinopiroxeno en magmas
basálticos y el ámbito geodinámico. Comparados
los clinopiroxenos de gabros y dioritas básicas del
CCB con clinopiroxenos "tipo" de los distintos
ámbitos (Cuadro 1 en Nisbet & Pearce, op. cit.)
se comprueba que aquellos son intermedios entre
los de basaltos alcalinos de intraplaca (WPA) y
basaltos toleíticos de intraplaca (WPT). Sin em­
bargo, al proyectarlos en el diagrama FI-F2 (Fig.
7), los clinopiroxenos de las rocas "basálticas" del
CCB se proyectan en el campo de los basaltos de
arco volcánico (VAB) Y de las tOleitas de intra­
placa (WPT) lo que contradice claramente las
conclusiones geoquímicas y geológicas (Galindo
& Casquet, 1985). No obstante si se observa de­
tenidamente el diagrama FI-F2 de Nisbet &
Pearce (op. cit.) se comprueba que una parte de
los clinopiroxenos de basaltos alcalinos intraplaca
se proyectan a la derecha del campo definido
para dicho ámbito. Tomando pues como nuevo
límite de los basaltos alcalinos intraplaca la curva
que incluye a estos piroxenas, se comprueba que
nuestros análisis se proyectan mayoritariamente
en este campo (WPA), de acuerdo con los datos
geoquímicos.

-2,4

-2,5

-2,7

WPT
OFB -2,6

-0,8

F1
-0,9

•

WPA

-1,0

o

•

que el empleo del quimismo del clinopiroxeno
para distinguir magmas alcalinos de magmas to­
leíticos es menos significativo de lo que se pensa­
ba. No obstante, ciertas pautas composicionales
paracen exclusivas de determinados tipos magmá­
ticos. Tal es el caso de la serie salita-Fe-salita-egi­
rina característica de magmas básicos fuertemen­
te alcalinos y distinta de la augita-Fe-augita típica
de rocas no alcalinas.

Así los clinopiroxenos del lacolito de Shonking
Sag (Nash & Wilkinson, 1970) de tendencia mag­
mática fuertemente alcalina, muestran un fuerte
enriquecimiento en Na y Fe en las fracciones más
diferenciadas. En el extremo opuesto los clinopi­
roxenos del macizo toleítico de Fongen-Hyllingen
(Wilson et al., 1981), aunque con contenidos en
Ca notablemente más bajos, muestran un com­
portamiento próximo al del CCB siguiendo una
evolución de tipo augita-Fe-augita-hedenbergita
similar asimismo al caso de Skaergaard (Nwe,
1976). En las Islas Shiant, Gibb (1973) describe
un sill con fuerte diferenciación "in situ" a partir.

Conclusiones

El estudio de los minerales fémicos y óxidos de
hierro-titanio permiten establecer las condiciones
de cristalización del CCB, que son las siguientes:

- con el grado de diferenciación magmática
disminuye: a) la temperatura de cristaliza­
ción (desde 1.0080 C para los gabros olivíni­
cos hasta 7500 C para los granitos anfibóli­
cos); b) la f02.

- contenidos moderadamente altos de H20,
lo que explica la ausencia de pigeonita y
que las temperaturas de cristalización sean
bajas.

- la no coexistencia de magnetita (Mt)-ilme­
nita (11m) indica condiciones de f02 corres­
pondientes al tampón MW; la existencia de
Mt en los granitos peralcalinos sugiere que
su formación tuvo lugar en condiciones de
f02 mayores que las del trend igneo del
CeBo
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la evolución de los piroxenas indica una
tendencia medianamente alcalina con una
aSi02 mayor que las Islas Shiant.
el ámbito geodinámico de formación de es­
tas rocas es de intraplaca.
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