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Objetivo

El objetivo fundamental del presente trabajo es apoyar y facilitar el proceso de ensefianza
y aprendizaje, a través de un material didactico escrito que incluye medios visuales
(imagenes, diagramas y graficos) y ejemplos que ayudan en la asimilacion de contenidos

del curso de Metalogenia.

El trabajo aborda, de manera clara y sintética, los aspectos mas relevantes relacionados a la
formacién y ocurrencia de los yacimientos ortomagmaticos, permitiendo, a los alumnos de
la carrera de Ingenieria Geoldgica, facilitar la comprension y aprendizaje de nuevos

conceptos.

Finalmente se pretende que a futuro el presente material se incluya como uno de los
capitulos en el libro badsico o apuntes del curso de Metalogenia de la Facultad de
Ingenieria de la UNAM, el cual podran usar como material de estudio auténomo, en un
contexto de aula invertida. Este serd un material de consulta distinto a los tradicionales al
contener casos de estudio significativos en México, ademads de estar escrito en un lenguaje
claro, sencillo y en espafiol, pues actualmente la gran parte de la bibliografia del curso se
encuentra Unicamente en inglés y las explicaciones proporcionadas pueden ser en

ocasiones dificiles de comprender.

“Lo que hacemos por nosotros mismos
muere con nosotros. Lo que hacemos por los
demds y por el mundo, permanece y es

inmortal”

Albert Pike




Introduccion

Un yacimiento mineral se define como una acumulacion natural de minerales (metalicos y
no metalicos) en la corteza terrestre, que en un tamafio y concentracion suficientes, y bajo
ciertas circunstancias pueden extraerse de uno o varios cuerpos en el presente o en un

futuro inmediato, obteniéndose de ellos un beneficio econémico.

En el caso de los yacimientos magmaticos, ortomagmaticos o de segregacion magmatica,
éstas son acumulaciones que se forman a partir la cristalizacion directa de un magma.
Dicho magma produce la concentracion de los elementos de interés econdmico,
principalmente metdlicos, gracias a los procesos de inmiscibilidad liquida o cristalizacion
fraccionada que tienen lugar durante su ascenso y posterior emplazamiento en la corteza,

los cuales se pueden considerar como mecanismos formadores de mena.

Los depdsitos magmaticos son importantes pues a partir de ellos se obtiene la principal
produccion mundial de Ni, elementos del grupo del platino (EGP), Ti, elementos de tierras
raras (REE), Y, Nb y diamantes, ademas de ser importantes en la producciéon de Cry Cu.
Por tanto, entender el proceso de formacién de estos depdsitos y reconocer sus
caracteristicas geoldgicas resultan de vital importancia para la exploracion y explotaciéon

de recursos minerales.

En consecuencia, el presente escrito se enfoca en familiarizar al estudiante con las
principales caracteristicas geologicas de los distintos tipos de yacimientos
ortomagmaticos. Asi, para cada yacimiento se describen aspectos como morfologia de los
cuerpos que albergan las menas, mineralogia y texturas, ambientes tectonicos de
formacion, ocurrencias actuales, procesos que intervienen en su formacion y

emplazamiento, asi como la importancia econémica que representan actualmente.

Al final de cada seccion se incluye un caso de estudio que se considera relevante a nivel
mundial o nacional y que, a su vez, representa casos muy tipico o anomalias respecto lo
comun, para que los estudiantes apliquen los conceptos descritos durante el capitulo en un
caso real. En dichos casos de estudio se pueden identificar las variaciones que existen en
las distintas ocurrencias de un mismo tipo de yacimiento, pues hay que tener presente
que, aunque los yacimientos magmaticos comparten caracteristicas similares, cada

depdsito es tinico e irrepetible.



1.1 Antecedentes

Objetivo: Estudiar las clasificaciones geoquimicas de los elementos que constituyen la

corteza y manto terrestre, asi como los procesos de generacion y evolucion de magmas,

para comprender cémo es que ambos temas se relacionan para concentrar elementos de

interés econdmico en sistemas magmaticos.

Los yacimientos magmaticos también conocidos como ortomagmaticos o de segregacion

magmatica son aquellos en los que la mena se forma a partir de la cristalizacién directa

de un magma o, en el caso particular de los diamantes en kimberlitas, es transportada por

este.

1.1.1 Particion de elementos en sistemas magmaticos

De acuerdo a su concentracion en las rocas, los elementos quimicos se clasifican como:

Elementos mayores: se presentan en altas concentraciones (>1.0 % en peso),
controlando en gran medida las propiedades fisicas de los magmas y los
principales minerales formadores de roca. La determinacion analitica de estos se
usa para clasificar rocas y estudiar la evolucién quimica de los magmas durante la
cristalizacion o fusion (petrogénesis).

Los ejemplos mas comunes son el Si, Al, Fe, Mg, Ca, Na y K, los cuales al
combinarse con O, crean los minerales formadores de roca: cuarzo, feldespatos,
piroxenos, olivino y, en presencia de agua, anfiboles y micas. En la mayoria de los
sistemas magmaticos, hay 10 o menos componentes principales que en conjunto
representan el 99 % o mas del sistema (White, 2013). Dentro de esta clasificacion
también se encuentran los compuestos volatiles como H20 y CO..

Elementos menores: se presentan en concentraciones del 0.1 a 1.0 % en peso,
comunmente sustituyen un elemento en un mineral formador de roca (ej. Mn
sustituyendo al Fe en la estructura cristalina de minerales maficos). En
concentraciones suficientes pueden formar un mineral accesorio como el apatito,
circoén o sulfuros, que se forman a partir de los elementos menores P, Zr y S
respectivamente.

Elementos traza: debido a su baja concentracion (< 0.1 % en peso), solo pueden
sustituir a elementos mayores o menores. Su concentracion y distribucién ayuda a
estudiar la evolucion de los magmas, particularmente sirven como trazadores para
restringir la fuente magmatica o algunos procesos magmaticos (Tabla 1). Su
concentracion se expresa en partes por millén o billon (ppm, ppb).



Debido a que las diferentes fases minerales incorporan o excluyen a los elementos

traza con mayor selectividad que los elementos principales, la distribucion de

elementos traza puede proporcionar informacion en los procesos de fusion parcial

y diferenciacion magmatica que no se pueden deducir a partir de la consideracion

de los elementos mayores. Aunque los elementos traza son mas sensibles a los

procesos de fraccionamiento igneo, solo algunos, son actualmente dutiles para el

estudio de magmas, como:

Metales de transicion: Sc, Ti, V, Cr, Mn, Co, Ni, Cuy Zn.

Tierras raras (lantanidos) y elementos relacionados: Ce, Pr, Nd, Pm, Sm, Eu,
Gd, Tb, Dy, Ho, Er, Tm, Yb, Lu, Y, U, Th.

Otros: Pb; elementos litdfilos de radio idnico grande (LILE): Rb, Cs, Sr, Ba;
elementos de alto potencial idonico (HFSE): Zr, Hf, Nb, Ta.

Tabla 1. Caracteristicas principales de los elementos traza en sistemas magmaticos. Modificada de Winter

Elemento
Ni, Co, Cr
V, Ti
Zr, Hf

Ba, Rb

Sr

REE

(2001 y referencias ahi citadas).
Uso como indicador petrogenético

Altamente compatibles. Ni y Co son concentrados en olivino, Cr en espinela y clinopiroxenos.
Muestran fuerte fraccionamiento en éxidos de Fe y Ti (ilmenita o titanomagnetita). Si se
comportan de manera diferente el Ti probablemente se fracciona a una fase accesoria como
titanita o rutilo.

Elementos altamente incompatibles. No sustituyen a los principales elementos de silicatos
(aunque pueden reemplazar Ti en titanita o rutilo).

Elementos incompatibles que sustituyen al K en micas o feldespato potasico. E1 Rb se
sustituye con menor facilidad en la hornblenda comparado con micas y feldespato-K.
Sustituye al Ca en plagioclasas. Se comporta como un elemento compatible a bajas presiones,
donde la plagioclasa se forma tempranamente, y como elemento incompatible a altas
presiones, donde la plagioclasa no es estable.

Utilizados para modelar las caracteristicas de la fuente y la evolucion del fundido. El granate
aloja los HREE mas que los LREE y, en menor grado ortopiroxeno y hornblenda.

Titanita y plagioclasa alojan mas LREE. El Eu?* se fracciona fuertemente en la plagioclasa.
Comunmente incompatible. Se fracciona fuertemente en el granate.

En general, los elementos tienen diversas afinidades de acuerdo a los ambientes fisico-

quimicos en los que residen. Goldschmidt (1937) propuso que los elementos de la Tierra

tienden a incorporarse en distintas fases e introdujo los siguientes términos para

clasificarlos:

i) litdfilos, con afinidad por las fases silicatadas, por lo que se concentran en la

porcion de silicato de la Tierra (corteza y manto); ii) calcdfilos, con afinidad por las fases

sulfuradas, de forma que se concentran principalmente en el ntcleo terrestre; iii) siderdfilos,

con afinidad por fases liquidas metalicas, son poco abundantes en la corteza y el manto ya

que principalmente se concentran en el nucleo; iv) atmdfilos, elementos extremadamente

volatiles concentrados en la atmodsfera e hidrosfera. Ademas, Goldschmidt (1937)



desarroll6 unas reglas respecto a las sustituciones de elementos, basadas en el radio idnico,

valencia y electronegatividad.

1.1.1.2 Distribucion de elementos traza en fases coexistentes

Practicamente todos los elementos se distribuyen de forma continua entre dos fases en
equilibrio, lo cual se conoce como fraccionamiento quimico. De modo que es conveniente
definir un coeficiente de distribucion o de reparto (D) (Figura.l) para relacionar la
concentracion de algin elemento en dos fases diferentes, una liquida (fundido residual) y

otra sélida (minerales), que se encuentran en equilibrio:

S/U_ G

D; _C_il

Donde i es el elemento traza y Cs, C! son las concentraciones de este elemento en la fase

solida y liquida, respectivamente (en ppm).
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Figura.l Coeficientes de reparto tipicos para ciertos elementos traza en un fundido
basaltico. El grafico muestra la composicion de minerales representativos del manto
y los coeficientes de reparto mineral/fundido de distintos elementos traza para cada
uno de ellos. Se observa cdmo la cristalizacion de estas fases minerales empobrece o
enriquece el fundido residual en determinados elementos traza. Por ejemplo, el
coeficiente de reparto del Sr en el olivino, granate y clinopiroxeno es menor a 1, por
lo que la cristalizacion de dichas fases minerales provoca el enriquecimiento de Sr en
el fundido residual. Sin embargo, la cristalizacion de plagioclasa incorporara mas Sr,
provocando que el fundido residual se empobrezca en dicho elemento. Modificada de
Albardé (2009).



Teniendo en cuenta los procesos de distribucion de elementos, se han establecido los
siguientes términos para referirse a la concentracion de elementos traza, entre la masa

fundida y las fases minerales:

R/

% Incompatible: elementos traza que se concentran mds en la parte fundida que en la
solida y cuyo D << 1. Son buenos indicadores del grado de fusioén, porque a bajos
grados de fusion se enriquecen notablemente en el fundido. Comunmente se
subdividen en dos grupos de acuerdo a la relacion carga electrica/radio idnico. Los
elementos de alto potencial idonico o HFSE “high-field-strength elements” (por sus
siglas en inglés) son los de menor radio iénico y con mayor carga, incluyen Th, U,
Zr, Hf, Ti, Nb y Ta, son elementos insolubles en agua, por lo que no se movilizan
durante el intemperismo y metamorfismo. Los elementos litdfilos de radio idnico
grande o LILE “large-ion lithophile elements” (por sus siglas en inglés) son elementos
de baja carga y gran radio idénico, incluyen Rb, Cs, Ba, Pb*, Sr, que son
considerados elementos mas mdviles, particularmente en presencia de fases
fluidas.

% Compatible: son elementos traza que pueden sustituir con facilidad a un elemento

mayor en la red cristalina de algin mineral méfico. Por lo tanto, durante la fusién

parcial estos elementos permanecen en la fase solida residual y durante la
cristalizacion fraccionada se empobrecen notablemente en el liquido residual,
porque se van hacia los minerales, por esta razén son buenos indicadores
cualitativos del grado de cristalizacion fraccionada. Poseen valores de D>1.
Comunmente son elementos de pequetio radio iénico y de baja valencia, incluidos
Ni, Cr, Cu, W, Ru, Rh, Pd, Os, Ir, Pty Au.

1.1.2 Procesos magmaticos como mecanismos formadores de mena

No todas las rocas igneas forman yacimientos minerales. Para que un depdsito se origine
requiere que aquellos elementos (principalmente metalicos) que ocurren en cantidades
traza en los magmas, se concentren en cantidades suficientes para ser considerados de
interés econdmico. Ello implica que los magmas primarios estén sujetos a procesos de
fusion parcial y diferenciacion magmatica como: cristalizacion fraccionada, inmiscibilidad

liquida, mezcla de magmas y/o asimilacion cortical (Figura.2).

Entender los procesos mantélicos y corticales anteriores implica tomar en cuenta: donde se
forman originalmente los magmas; la composicion de la fuente; cédmo evolucionan
durante su ascenso a la superficie y; el ambiente tecténico en el cual se emplazan y

cristalizan.



g . s s B 0 A - o : - » ’
-y ‘ - Desgacificacion =~ . ™ ;.’ e ’
- ® - - 4 - . - ~ - 2 ’ . B
o SREOD Sy - --fraccionamiento. - 44 R
.'. e D —'!. -. 3 . _.'. '..‘
e v 9 +Fundido:Gas. s Wy
- . - P . ‘_:‘.- '-' % . ,... 3
Asimilacion -t N “Cristalizacion® "« - 4
I 8- i el h 5 » 1 il
$ie g’ “,/ fraccionada -/ b N v vat H g
AR PEICE *. fraccionamiento _‘
‘-

Inmiscilz.wi‘lida(.:i'de_:

< Q. rnasocimae . 3| L .
corteqa 5+ ¥ T T e d  fccinamienta. - -
SO 9_za_z S P . S Fundido:Fundido 3

Fusidn parcial
fraccionamiento
Fundido:Restita

Incorporacionde
Xenocristales

Figura.2 Procesos de evolucion magmatica. Procesos importantes en la formacion de depositos
magmaticos. Modificada de Ridley (2013).

1.1.3 Formacion y evolucion de los magmas

El magma, conceptualizado como una mezcla de cristales suspendidos, gas (libre y en
soluciéon) y fundido, se forma primeramente por la fusion de rocas en el manto
astenosférico. El magma primario de composicion baséltica, producto de la fusion del
manto, abandona su fuente y evoluciona mediante la combinaciéon de dos o mas de los

siguientes procesos, que pueden ocurrir de forma simultanea o secuencial (Figura.2):

e Fusién parcial: El manto estd conformado por roca sdlida. Bajo condiciones
especiales (descompresion y/o adicion de volatiles) las rocas comienzan a fundirse
y, debido a los distintos puntos de fusion de los minerales, se produce fusion
parcial, dando como resultado la distribucion de elementos entre la masa fundida y
la roca residual. A menor fusion parcial mas enriquecido estd el fundido en
elementos incompatibles.

o Cristalizacién fraccionada: A medida que un magma se enfria va formando cristales
que son retirados o fraccionados del fundido cuando se forman. A medida que
continua la cristalizacion, disminuye drasticamente la concentracién de elementos

compatibles en el liquido residual, cambiando la composicién original del magma



conforme progresa la cristalizacion. Una forma en la que sucede este proceso es
cuando los minerales mas densos se pueden hundir por gravedad hacia la parte
inferior de la cAmara magmatica formando cumulados. El orden de cristalizacion
de los minerales se produce de manera sistematica de acuerdo a sus puntos de
fusion (ej. serie de reaccion de Bowen), siendo los primeros en cristalizar los
minerales ferromagnesianos.

e Inmiscibilidad de magmas: A partir de un magma homogéneo principal se puede
producir por diferencia de densidad la segregacion de dos fracciones de fundido.
Donde el fundido mas denso tiende a colarse y hundirse en el fondo de la caAmara
magmatica, de manera similar a los cristales que se fraccionan por gravedad. Las
dos fracciones pueden tener fases mineraldgicas similares (silicato-silicato) o muy
diferentes (silicato-0xido, silicato-carbonato, silicato-sulfuro).

e Mezcla de magmas: Dos o mds magmas de diferente composicion quimica pueden
mezclarse si entran en contacto, produciendo un magma de composicion diferente
a cualquiera de los magmas originales. El proceso estd controlado por la
temperatura, densidad y viscosidad de los magmas que entran en contacto. Si los
magmas de composicidn contrastante comienzan a mezclarse, primero sera
necesario algin mecanismo de agitacion, que podria ser proporcionado por
conveccion entre el magma mas caliente que sube a través del magma mas frio.

e Asimilacién cortical: Los magmas durante su ascenso a la superficie, deben atravesar
la corteza, esto genera la posibilidad de que fragmentos de corteza entren en
contacto con el magma (ej.paredes del conducto volcdnico o cdmara magmatica),
siendo arrancados, incorporados y fundidos en el magma. El calor requerido para
la fusion proviene del mismo magma, por lo que, generalmente, solo una cantidad
limitada de roca puede ser asimilada. La asimilacion de una cantidad modesta de
material cortical rico en algin elemento puede tener un efecto considerable sobre
un magma que inicialmente estaba empobrecido en él. Debido a que la asimilacion
va acompanada de cristalizacion, ambos procesos tienen lugar simultaneamente,
en un proceso denominado asimilacion y cristalizacion fraccionada (AFC, por sus

siglas en inglés).

Los procesos anteriores deben de ser entendidos como formadores de mena, pues definen
las asociaciones minerales de rocas igneas que poseen concentraciones anomalas de

elementos de interés econdmico.



1.2 Yacimientos magmaticos

1.2.1 Sulfuros de Ni, Cu y Elementos del Grupo del Platino (EGP)

Objetivo: Distinguir las categorias de depodsitos de sulfuros magmaticos por medio de
algunas de sus principales caracteristicas geoldgicas, asi como identificar los distintos
procesos que actian en la saturacion de azufre de un magma, para producir
inmiscibilidad silicato-sulfuro.

Los depositos de sulfuros en rocas maficas y ultraméficas representan concentraciones
importantes de elementos calcéfilos y siderofilos (seccion 1.1.1), en menas de metales base
(Cu, Ni) y preciosos (EGP: Ru, Rh, Pd, Os, Ir y Pt). Actualmente representan ~ el 56 % de la
produccion mundial de Ni y mas del 96 % de Pt, Pd y otros EGP (Barnes et al., 2017).

En términos generales, este tipo de depodsitos se dividen en dos categorias principales
(Tabla 2.): ricos en sulfuros, explotados principalmente por Niy Cu; y pobres en sulfuros
(tipicamente < 5 % de sulfuro), dominados por los elementos del grupo del platino (EGP)
(Song et al., 2011).

Los yacimientos se presentan en una variedad de cuerpos igneos como son:

1- Yacimientos ricos en Ni-Cu-(Co) en pequenas intrusiones gabrdicas, usualmente
identificadas como conductos de magma.
2- Depositos dominados por Ni, en lavas ultramaficas (Komatitas).

3- Concentraciones de EGP en grandes intrusiones bandeadas maficas-ultramaficas.

Tabla 2. Caracteristicas de los principales yacimientos de sulfuros magmaticos. Mt-millones de toneladas; % en

peso. Tomada de Naldrett (2004).

dTeIEgs(ijteo Origen Deposito Reservas de metal; ley promedio)
Ni (Mt ; % en Cu (Mt; % en EGP(Mt; % en
peso) peso) peso)
Ni-Cu- Intrusion Sudbury, Canada 1978;1.2 1780;1.08 1933;1.17
(EGP) relacionada a un
impacto metedrico
Conducto Noril sk, Rusia 2320;1.77 4673 ;3.57 12,438;9.5
magmatico Pechenga, Rusia 400;1.18 215;0.63 107;0.32
Jinchuan, China 545;1.06 389;0.75 135;0.26
Voisey’s Bay, Canada | 217;1.59 116;0.85 26:;0.19
Base de un flujo Thompson, Australia 349;2.32 24:0.16 124;0.83
komatiitico Kambalada, Australia | 194;2.9 14:0.21 74:1.13
EGP Grandes intrusiones | Bushveld, Sudéfrica 1500;0.04-0.41 | 688;0.02-0.2 | 65,473;4.1-6.2
bandeadas Great Dyke, Zimbawue | 540;0.21 360;0.14 13,946 ; 5.42
Stillwater, EUA 1.5;0.002 0.7;0.02 804;24.9

11



Rocas que albergan las menas

Rocas gabréicas: Se incluyen rocas (Tabla 3.) relacionadas con gabro, que es una roca ignea

de grano grueso cuya composicion equivale (extrusivamente) a la de un basalto, es decir,

consta esencialmente de augita y plagioclasa cdlcica. Aunque estas rocas se presentan en

los mismos ambientes tectonicos que los basaltos, a diferencia de estos, las rocas gabroicas

solo quedan expuestas por exhumacion y erosion. Las grandes intrusiones de gabro

normalmente exhiben una configuracién mineraldgica interna cumulitica, donde los

minerales ferromagnesianos se acumulan en la base, mientras que los minerales félsicos se

concentran preferentemente en el techo.

Tabla 3. Rocas gabroicas de grano grueso.

Roca Anortosita Troctolita

Norita Gabronorita

Minerales | Mas del 90% Plagioclasa
esenciales | de plagioclasa | calcicay

olivino

Plagioclasay | Plagioclasa cdlcica, augita y
ortopiroxeno | enstatita (ambos piroxenos
proporciones similares)

Komatiitas: ~ Son  lavas  ultramaficas
restringidas a los cinturones de roca verde
(greenstone belts) del Arqueano, con mas
del 18 % en peso de MgO. Representan
las lavas mas calientes que cualquier otro
magma que haya hecho erupcién en la
superficie terrestre, alcanzando
temperaturas de hasta 1,600°C (Gill,
2010). Son producto de plumas del
manto generadas a partir de la fusion
parcial de rocas del manto profundo, por
lo que petrolégicamente se consideran
como peridotitas. La caracteristica
petrografica mas distintiva que poseen es
la textura spinifex, con cristales
esqueletales de olivino de varios
centimetros de longitud en la superficie de
la lava, producto de un enfriamiento mas
rapido con respecto a la zona interna del
flujo. Los derrames se encuentran

internamente  diferenciados (Figura.3):

Figura.3 Flujo komatiitico del cinturén de roca
verde de Barberton, Sudifrica. La zona situada
arriba de la linea punteada estd dominada por
cristales esqueléticos de olivino (textura spinifex),
mientras que la zona inferior esta formada por
cumulos de olivino que marcan la base del flujo.
Tomada de Mole (2014).
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zonas basales duniticas, y partes altas piroxeniticas y con textura spinifex. En muchos
casos se formaron flujos poco viscosos, de gran volumen y extension, cuyos espesores van

de pocos hasta cientos de metros.
Morfologia de cuerpos magmaticos asociados

La mayoria de las intrusiones que albergan sulfuros ortomagmaticos se encuentran
estratificadas, desde grados mds maficos en porciones profundas, hacia mas félsicos en
zonas superiores, de modo que las mineralizaciones de sulfuro comiinmente se encuentran

cerca o en la base de las intrusiones.

Los depdsitos de sulfuros de EGP se alojan exclusivamente dentro de grandes intrusiones
maficas-ultraméficas en forma de sill o de diapiro de varios kilometros de espesor
(Figura.4-A y 4-B). Los depdsitos mas importantes de EGP, conocidos como “reefs”, son
capas delgadas de gran continuidad lateral y con espesores de menos de 1 m hasta ~20 m.
La mayoria de los recursos econémicos de EGP se encuentran dentro de intrusiones
excepcionalmente grandes de mas de 4 km de espesor (>10 000 Km?® de volumen) como son

el Complejo Bushveld (Sudafrica), Great Dyke (Zimbawue), y el Complejo Stillwater (E.U).

En el caso de los sulfuros dominados por Ni-Cu, existe mayor diversidad de formas en
cuanto a los cuerpos igneos que albergaran las mineralizaciones, pues el magma fluye a

través de conductos o canales restringidos (Figura.4-C).

A)lntrusion en forma de B)Intrusion en forma C)Flujo komatitico
sill diapirica

Mena de Cu-EGP
en brecha

Canalrico en
olivino

100-200 m

200-400m

Gabrode olivino, Sulfuros masivos
Peridotita

Figura.4 Morfologias caracteristicas de intrusiones magmaticas que albergan menas de sulfuros de Ni, Cu

y Elementos del Grupo del Platino (EGP). En cada imagen se observa la distribucion de la mena dentro de
la intrusion. A) Intrusion en forma de sill o embudo alargado, como en el depdsito Eagle (Michigan, E.U). B)
Intrusién en forma diapirica con sulfuros diseminados en forma de capas o estratos como en el yacimiento
Fazenda Mirabela (Brasil) cuya capa diseminada es de hasta 100 m de espesor y se explotada por Niy Cu. C)
Flujo komatiitico albergando sulfuros predominantemente de Ni como en el yacimiento de Kambalda
(Australia). Modificada de Barnes et al. (2017).
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Ambiente tectonico

Estan relacionados espacial y temporalmente con la actividad magmatica intraplaca

durante el Arqueano y hasta el Jurdsico Medio.

Muchos de los complejos mds grandes de sulfuros se producen en entornos
intracratdnicos, asociados con la actividad de plumas del manto (Figura.5). Sin embargo
existen depodsitos asociados a zonas de subduccion, como los de sulfuros de Ni-Cu del
cinturdén orogénico de Asia Central en China, o mds comunmente los depdsitos ricos en
EGP alojados en complejos de tipo Ural/Alaskiano (Li et al., 2012).

Los depositos alojados en komatiitas (Raglan en Canadd o Kamblada en Australia) se
restringen a edades arqueanas y proterozoicas, mientras que los relacionados a sistemas
de extension intracontinental alojados en intrusiones (como en Duluth, Estados Unidos)

poseen edades desde el Proterozoico al Fanerozodico. (Acosta et al., 2018 y referencias ahi

citadas).
25
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Figura.5 Mapa ilustrativo mostrando la distribucion mundial de los principales depositos de
sulfuros de Ni-Cu y EGP ortomagmaticos. Modificado de O’'Driscoll et al. (2017).

Génesis de los yacimientos

Los depositos de sulfuros ortomagmaticos generalmente se forman a partir de magmas

con diferente grado de evolucion, ya que varian desde komatiiticos hasta basalticos.

Con excepcion del yacimiento de Sudbury (Canada) que debe su origen a un impacto

metedrico (Caso I), el origen de estos yacimientos esta asociado a la inmiscibilidad
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silicato-sulfuro, una vez que el magma mafico-ultramafico, enriquecido en elementos
calcdfilos y siderdfilos, se sobresatura en azufre (Figura.6). La capacidad de los magmas
basalticos para transportar y concentrar finalmente Ni, Cu y EGP, esta altamente afectada
por la solubilidad del sulfuro en los magmas (denominada concentracion de azufre en el
momento en que ocurre la saturacion en sulfuro o SCSS, por sus siglas en inglés). Esta
solubilidad es la que principalmente controla la cantidad de azufre requerida para

alcanzar la saturacion de sulfuro, que se derivard en una fraccién inmiscible en un magma.
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Figura.6 Abundancia relativa de elementos en distintos magmas. Se observa como la concentracién de
los distintos metales base y preciosos e incluso el azufre son significativamente mas abundantes en los

magmas mafico-ultramaficos. Datos tomados de Robb (2005, y referencias ahi citadas).

La SCSS varia de forma directamente proporcional a la temperatura (Figura.7), y al
contenido de FeO en el magma (magmas ricos en Fe aumentan la solubilidad del sulfuro).
Por otro lado, la SCSS varia de modo inversamente proporcional a la presion, al contenido
de silice y aluminio (la adicion de SiO: y Al:Os a un magma disminuye la solubilidad del

azufre), y a la fugacidad del oxigeno (fO2).

Una vez que el contenido de S del magma supera al SCSS, una fase liquida de sulfuro
nucleara formando pequenas gotas suspendidas en el fundido silicatado. Asi, la saturacion

en S de un magma se puede lograr si (Robb,2005):

e Aumenta la cristalizacién y disminuye la temperatura del magma (Figura.7): El azufre se
comporta como un elemento incompatible bajo condiciones saturadas de sulfuro.
Por lo que, la cristalizacion fraccionada hace que el contenido de S aumente en el
liquido residual.

e Aumento de la fO:, de forma que la cantidad de Fe? en el magma disminuye, como

ocurre durante la fraccionacién de una fase rica en Fe.
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Figura.7 Efecto de la cristalizacion fraccionada en el contenido de S y la saturacidon de liquidos
basalticos residuales. En este caso se requiri6 menos del 10% de cristalizacion para inducir la
saturacion de sulfuro en un liquido. Los datos para construir las curvas de enriquecimiento y de
contenido de S en la saturacién de sulfuro (SCSS) corresponden a Wallace y Carmichael (1992) y Li
et al. (2003). Modificada de Li y Ripley (2005).

Se mezclan o inyectan magmas que se encuentran en o cerca de la saturacion de sulfuro,
pudiendo dar lugar a un magma hibrido sobresaturado. Este proceso es critico
para la concentracion de EGP. En este caso se considera que en la camara
magmatica existe una pequefa concentracion de gotas de sulfuro, de forma que
cuando se introduce un magma mas primitivo (menos difernciado), las gotas de
sulfuro capturan los EGP (también €l Ni y Cu) y los concentran a partir de un gran
volumen de magma. Esta mezcla es mas eficiente si, al introducirse el nuevo
magma (mds primitivo), no traspasa los limites de la cdmara parcialmente
cristalizada, lo cual ocurre si las densidades de los magmas son similares.

Se contaminan los magmas por asimilacion de corteza. En este contexto, las rocas de la
pared, al ser ricas en silice disminuyen la solubilidad del azufre provocando la
saturacion. Este proceso es el mas comun para los flujos komatiiticos, debido a la
erosion térmica se generan canales debajo de su flujo, dejando atras un residuo
acumulado de sulfuro liquido y cimulos de silicato.

Se afiade azufre de fuentes externas. Este proceso es el dominante en la formacion de
sulfuros en komatiitas, donde lavas ultramaficas poco viscosas y muy calientes,

asimilan grandes cantidades de S por fusion directa de fragmentos de la roca
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encajonante o rocas metasedimentarias ricas en S o H2S. Este proceso permite
explicar el origen de varios depositos de Ni-Cu alojados por komatiitas en todo el
mundo, como el depdsito de Kambalda en Australia Occidental.

Es necesario tener en cuenta que para que se formen depdsitos metalicos importantes de
sulfuros, la saturacion y segregacion de la fase sulfurada debe darse en etapas tempranas
de la cristalizacion del magma, es decir, antes de que la fase silicatada cristalice

significativamente.

Si se produce una sobresaturacion de azufre en el magma mafico-ultramafico, se producira
un reparto de elementos entre el magma de silicato y el liquido sulfurado segregado. Los
elementos calcéfilos y siderdfilos en particular se reducen del liquido de silicato y se
concentran en el liquido de sulfuro, creando asi un liquido sulfuroso enriquecido y un
liquido silicatado empobrecido en elementos calcofilos y siderdfilos (Naldrett, 2004 y

referencias ahi citadas).

La concentracién final de un elemento traza en la fraccion sulfurada (Csu) depende de una
serie de factores como la concentracion inicial de metal en el magma parental silicatado
(Co), el coeficiente de reparto sulfuro-silicato (Di;; donde i= elemento de interés, como Ni,
Cu, EGP) y el factor R (R), que representa matematicamente una relacion entre la masa del
magma silicatado y la masa del magma sulfurado segregado. Lo anterior se ilustra en la

férmula matematica, propuesta por Campbell y Naldrett (1979):
Csul = [CoDi(R+1)]/(R+D:)

El factor R es un pardmetro que no solo representa una relacion de masas, sino que
también refleja el grado en que la fraccion sulfurada inmiscible interactiia con el magma
de silicato del cual se deriva. Es decir, si a partir de un magma silicatado se segregan pocos
globulos de sulfuro, matematicamente se obtiene un factor R alto (recordar que R es la
relaciéon de masa de magma silicatado/magma sulfurado). Sin embargo, si los glébulos
segregados se encuentran en movimiento, ya sea por que se desplazan hacia el fondo de la
camara magmatica (se hunden por ser mas densos que el magma silicatado que los rodea),
o porque son arrastrados por corrientes convectivas, el gldbulo interactia con un mayor
volumen de magma silicatado y, por tanto, el factor R sera mayor. Por el contrario, si un
globulo estatico no interactiia con un gran volumen de magma silicatado, implica un facto
R bajo. Por tanto, si consideramos que el magma silicatado actia como reservorio de
metales, un glébulo movil podra asimilar una mayor cantidad de metales (R alto), que un
glébulo estatico (R bajo), ya que sdlo es capaz de asimilar los metales que estdn mas

proximos a él, y no se enriquece tanto.
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Para entender mejor como el factor R influye en la concentracion de los distintos metales
traza (Ni, Cu y EGP) en la porcidon de sulfuro liquido nos referiremos la Figura.8-A. Si
consideramos un elemento traza con un coeficiente de reparto moderadamente alto (Ni
con D =275) y otro con coeficiente de reparto mucho mayor (Pt con D =100 000), vemos
que cuando el factor R es bajo (por ejemplo, 10°%) la concentracién de Ni en la fraccione
sulfurada es alta, debido a la combinaciéon de un alto coeficiente de reparto (D) y alto
contenido de Ni inicial (350 ppm) en el magma parental. En contraste, la concentracion de
Pt en la misma fraccion sulfurada serd menor debido a que el magma inicialmente tiene
una menor concentracion de Pt (5 ppb). Sin embargo, cuando el factor R es alto (por
ejemplo, 10°) la concentracion de Ni de la fraccion sulfurada no serd significativamente
mas alta, pero el contenido de Pt habrd aumentado sustancialmente debido a una mayor
interaccidn entre la fraccion sulfurada inmiscible y el magma silicatado. Esto permite
explicar porque dentro de un mismo yacimiento podemos encontrar zonas enriquecidas

en sulfuros de EGP y otras enriquecidas en sulfuros de Ni-Cu.
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Figura.8 Factor R. A) Influencia del factor R en la concentracién de Ni y Pt, para una fraccion sulfurada
inmiscible que esta en equilibrio con un magma basaltico (silicatado). B) Relacién entre el factor R, coeficiente
de reparto y el grado de enriquecimiento de los elementos traza en la fase sulfurada (Csu/Co). Modificada de
Robb (2005, y referencias ahi citadas).

La gran mayoria de los depositos de sulfuros de Ni, Cu y EGP se producen a partir de tres

procesos fundamentales:

1) Generacion de una emulsion silicato-sulfuro, ya que a altas temperaturas estos dos
componentes son miscibles.

2) Separacion fisica de la mezcla en gotas de sulfuro y ciimulos de minerales silicatados. Al
disminuir la temperatura, y si la cantidad de componente sulfurado en el magma
es suficiente, puede producirse la desmezcla de los dos liquidos. Para ello son
necesarias condiciones adecuadas bajo las cuales los glébulos de sulfuro se puedan

equilibrar de manera efectiva con el volumen de magma silicatado.




3) Union de las gotas de sulfuro para formar grandes globulos que se depositan en lugares
especificos. Estos globulos al ser mas densos que el magma, se pueden hundir por

gravedad y acumularse en la base de una intrusién o flujo de lava.
Mineralogia y texturas

Los magmas maficos y ultramaficos cristalizan en un rango de temperatura cerca de los
1100 °C hasta los 600 °C. Como parte del enfriamiento y la cristalizacion de la fraccion
sulfurada, formada por inmisibilidad magmatica, el Fe, Ni, Cu y S se fraccionan
formando una serie de fases de enfriamiento, que dan origen a una secuencia caracteristica
de sulfuros magmaticos, como son: calcopirita (CuFeSz), pentlandita [(Fe, Ni) ¢Ss], pirrotita
(Fe1xS) y sulfuros de EGP.

En el caso de las komatiitas, los minerales de mena son ricos en Ni (del 1-5 % en peso,
hasta el 20 % en peso de Ni) y en menor proporcién Cuy EGP. Por tal razén la asociacion
mineral estd dominada por pirrotita (FeixS) y pentlandita [(Fe, Ni) ¢Ss], en menor
proporcion calcopirita (CuFeS:2) y, ocasionalmente otros minerales como violarita
(FeNi2Ss), millerita (NiS) y pirita (FeS2).

La diferencia que existe entre el contenido Ni y Cu de minerales alojados por intrusiones y
komatiitas, se debe a su petrogénesis. Las concentraciones de Ni en los magmas
komatiiticos son mayores, ya que se formaban a partir de 40 % de fusién parcial de la
peridotita del manto; en cambio los magmas maficos solo con un 10-20 % de fusion parcial
(Ridley, 2013) y a mayores grados de fusién mayor concentracién de compatibles en el

magma.

En cuanto a texturas caracteristicas (Figura.9), las asociaciones de sulfuros se pueden

presentar como:

Y/

% Malla, red o matriz: forman la matriz tridimensional continua (intercimulo) que
encierra caimulos de silicatos (Figura.9-A y 9-B):.

% Vetillas: pequenas segregaciones irregulares de mineral masivo, que cortan a la roca
encajonante y a los sulfuros previos.

% Textura de emulsién (Figura.9-C): mezclas congeladas de silicato fundido y sulfuro.
Se desarrolla cominmente como peliculas fundidas en contactos de erosion
térmica.

% Glébulos (Figura.9-D): sulfuros rellenando vesiculas.

% Interspinifex (Figura.9-E): el sulfuro ocupa los espacios entre los cristales de olivino

dendritico. Esta textura es exclusiva de las komatiitas
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% Masivo (Figura.9-F): lentes de algunos metros de espesor con mas de 50 % en
volumen de sulfuro.
% Diseminado (Figura.9-G): con 1 a 33 % de sulfuros. Los sulfuros ocurren como

segregaciones xenomorficas de ~1 mm a varios cm de didmetro dentro de una

matriz silicatada.
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Figura.9 Texturas principales de los sulfuros ortomagmaticos. A) Textura de red en el depdsito Voisey’s Bay

(Labrador, Canada), los sulfuros (Sul) constituyen la matriz (intercimulo) entre los clastos de la intrusién
(troctolitica (Troc)). B) Textura de matriz del depdsito Kattiniq (Canada), muestra granos de olivino (Ol) en una
matriz continua de pirrotita (Po) y pentlandita (Pn). C) Textura de emulsién en Sudbury (Canada). D) Textura
globular, con glébulos de pentlandita (Pn), pirrotita (Po) y, en menor cantidad, calcopirita (Cpy) en una matriz de
olivino (Ol), plagioclasa intersticial (Plg) y clinopiroxeno (Cpx). E) Textura interspinifex donde pentlandita (Pn) y
pirrotita (Po) penetraron entre el olivino spinifex (Ol spinifex), en la parte superior del flujo komatiitico del
yacimiento Kambalda (Australia). F) Sulfuros masivos del deposito Eagle (Michigan, E.U) asimilando una lutita
negra, donde se observa una banda de pirita que aporta azufre a la formacion del yacimiento. G) Capa de
melanorita gruesa con sulfuros diseminados entre cristales de cromita del Merensky Reef en Complejo Bushveld
(Sudafrica). Tomada de Barnes et al. (2017 y referencias ahi citadas).
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Caso de estudio I. Sudbury

El complejo igneo Sudbury en Ontairo, Canada, es uno de los mayores depdsitos de Ni, Co, Cu
y EGP de la Tierra. El yacimiento de niquel ocupa el segundo lugar a nivel mundial, en
depositos de Ni en sulfuros, después del deposito de Noril'sk en Siberia (Lightfoot, 2016). La
génesis de este yacimiento es controvertida, ya que se asocia con la fusidn parcial de rocas de
la corteza debido al impacto de un meteorito de ~10 km de didmetro (Figura.10) en la parte sur
del Escudo Canadiense hace ~1850 Ma. (Proterozoico), que dejé un crater de ~200 km de
didmetro con forma eliptica (de 65 x 25 km). La colision provocd que grandes volimenes de
roca se fusionaran hasta el punto de generar procesos de segregacion magmatica y
cristalizacion fraccionada, para la posterior acumulacion en numerosos depositos de sulfuros
de Niy Cu.
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Figura.10 Modelo de impacto y levantamiento de crater en Sudbury. Modificada de Lightfoot (2016, y

referencias ahi citadas).

El origen del Complejo de Sudbury comienza con el evento de fusiéon inducido por el impacto
del meteorito en las rocas de la corteza (Figura.10), la onda de choque al pasar a través del
paquete tabular de rocas maficas-ultramaficas de preimpacto, volcanicas y sedimentarias,
produjo la fusion parcial de las rocas de la corteza. A partir de este horizonte fundido se
formaron cuatro unidades mineralizadas que conforman el Complejo y que tienen una
extension de 1100 km? (Lightfoot, 2016):
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Nickel Irruptive: conformado por un conjunto diferenciado de augita-norita, cuarzo-
gabro y grandfilo que contiene la mineralizacion de Ni-Cu (calcopirita y pirrotita-
pentlandita) en una unidad mafica de unos pocos cientos de metros de espesor y
discontinua a lo largo de la subcapa de contacto.
Subcapa de contacto: representa la base de la sucesion, es una unidad discontinua de
brechas magmaticas con mineralizaciones de Ni-Cu-EGP. Contiene casi el 50% de los
recursos minerales de Sudbury (Keays y Lightfoot , 2004).
Brechas de flanco y material volcanocldstico: después de la subcapa, las brechas de flanco y
material volcanoclastico mantienen en pie el interior de la estructura. Las brechas, de
pseudotaquilita, se presentan caracteristicamente en vetas de kildémetros de longitud.
Diques de compensacion: depdsitos asociados con diques de cuarzodiorita que se
extienden principalmente de forma radial alrededor del complejo. La mineralizacion en
estos diques tiene un mayor contenido de Cu y EGP.

———— T ——— Py— -
| il ok z LT g " ¥ 47 7 Minet {7 o
0 > ¥ o * * > * r "(‘) o f
| o 10 km * * ~ * > 4\ ¥ ¥
| bt . A “whiste
- »* istie %\ - Pl
: Nickel Offset Ra"gertsehaf‘ p . ,-\ - ‘
Granitosy -7 % Longvak Lago
¥ o Wanap|te|
gheises x Coleman

A Role
| Arqueanos | _’ ¢ strathcona

7 S e 7 777 o "l N L rgigiiatien
‘ » Lago Fecunis
p > ~ . M
# 7 . Levack

! Maclennan

o McCre’edy Oeste Craig 8 a e A
PEE L X7 » 4 b Norduna
* . = pet? s cema
#h " * Onaping # Falconbridge
” , 4 \"1‘.\ NN
>
* o s
g R
»*
I~ ® " - -,
* 3
=5 . » ~ Murray w
| P ¥ ' CIarabeIIe "
¥ Trillabelle A
# Collins N\ Gertrude ,, 0
APERIY - S ¥ e AT ‘\ ; COppercnff

», Copper CIiff Sur

R Provincia [
X Grenvilliana

- +
g 77 %" Crean Hill

+

Crelghton

i ;

v/ 7, ohe :

e Worthin, ton gg'
A ngt o

Complejo igneo Sudbury Supergrupo Huroniano ||+., Diques de Diabasa
Gabro de cuarzo + + +| Granitos e
et
Noritas, rocasdela || Cuarcita )
- subcapay diquesde ||~ - \ Fallas
compensacion > Grauvacas y rocas i
ERYT . "\ | volcanicas acidas y
~ s~~~ | Granofilo ¢ < £ pasicas MINAS
- L Mina en produccion
~ Grupo Whitewater © | Depésito no desarrollado
Pizarra de Onwatin Produccién en el pasado
Rocas Arqueanas
s | Toba 4 Gneises X Ciudad de Sudbu
B y
\ 0
Arenisca Chelmsford 2 Granitos y Tonalitas =

Figura.1l Mapa geolégico del Complejo igneo de Sudbury. Modificada de
Naldrett (2004, y referencias ahi citadas).
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Parte importante para comprender la formacion de sulfuros en Sudbury corresponde al
desarrollo de la geologia regional (Figura.11l). El complejo se localiza en el contacto entre
gneises, tonalitas y granitos de la Provincia Superior Aqueana y las rocas maficas intrusivas,
sedimentarias y volcanicas del Supergrupo Huroniano Paleoproterozdico (Figura.11) (Naldrett,
2004 y referencias ahi citadas). Estas rocas contenian los ingredientes esenciales (metales y
azufre) para que, al momento del impacto y durante el rebote y la liberacion de presion;
(Figura.10-2) las rocas se fundiesen y formaran los sulfuros.

Se considera que el Nickel Irruptive se formd a partir de la fusidon de las rocas arqueanas y
paleoproterozoicas, mientras que la subcapa se produjo por la fusion de una proporcion mas
grande del Supergrupo Huroniano (Figura.11), de modo que form6 un magma parental mas
mafico que, finalmente se emplazd en las brechas. Estas brechas junto con las vetas son
evidencia de la gran movilidad, desde la base original de la ldmina fundida hasta varios
kilémetros por debajo de ésta, del magma sulfurado o de la emulsion rica en sulfuros y
fragmentos de roca, la cual fue conducida a través de las fracturas por accion de la gravedad
(Barnes, 2017).
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1.2.2 Depésitos de cromita en rocas maficas y ultramaficas

Objetivo: Distinguir las caracteristicas geologicas de los dos tipos de depdsitos de cromita
magmaticos, asi como aplicar el Modelo de Irvine para explicar la génesis de los
yacimientos.

La cromita [(Mg, Fe?*) (Cr, Al, Fe*): O4] es un mineral del grupo de la espinela que es
comun como accesorio en las rocas ultramaficas. Aunque es el inico mineral mena de
cromo, su composicion es variable debido a las posibles sustituciones de Cr* por Fe*y
Al¥, (llegando a contener hasta 68 % de Cr:0s). De acuerdo a estas concentraciones se le

han dado diferentes usos:

1. Metalurgia: cromita con alto contenido de cromo (> 46% en peso de Cr203) y una
relacién Cr/Fe >2.2. Esta ley se utiliza como metal de aleacién.

2. Calidad quimica: 40-45 % en peso de Cr203 y una relacion Cr/ Fe entre 1.5 y 2. Esta
ley se utiliza en productos quimicos y pigmentos.

3. Calidad refractaria: con mas del 20 % en peso de Al203y mas del 60 % en peso de
Cr20s + Al20Os. Esta ley se utiliza para la fabricacion de materiales resistentes a altas
temperaturas, destinados a la industria siderturgica.

4. Aceros inoxidables: promedio 16 % en peso de Cr. Es la ley mas empleada a nivel
mundial, representa el 80 % de la cromita explotada en todo el mundo (Jébrak et
al., 2008).

Las minas de cromita mas grandes del mundo, en términos de produccion, se encuentran
en los complejos de Bushveld (Sudafrica) y Great Dyke (Zimbawue), asi como las
cromitas ofioliticas de Kazajistan (Tabla 4.). La producciéon mundial de cromita durante el
2018 y 2019 se estim¢ en 43,100 mil t. y 44,000 mil t., respectivamente (USGS, 2020).

Tabla 4. Produccién anual de cromita en yacimientos magmaticos
para diferentes paises. Los datos del 2019 corresponden a la produccion
estimada. (USGS, 2020).

Pais Produccion Reservas

[mil t.] [mil t.]

2018 2019
Bandas de | Estados Unidos - - 620

cromita Finlandia 2,210 | 2,200 13,000
Sudafrica 17,600 | 17,000 | 200,000

Cromita India 4,300 | 4,100 | 100,000
podiforme Kazajistan 6,900 | 6,700 | 230,000
Turquia 8,000 | 10,000 | 26,000
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Los yacimientos de cromita se pueden presentar, de acuerdo a sus caracteristicas
geoquimicas y entorno geologico, como estratos de cromita en intrusiones maéficas-

ultramaficas o como cuerpos de cromita podiforme en ofiolitas.

1.2.2.1 Depositos de cromita estratiformes en intrusiones maficas y ultramaficas

Los depdsitos de cromita estratiformes representan enormes reservas de Cr, Fe, V'y EGP
(Caso II.), ocurren dentro de complejos igneos estratiformes formados en cratones estables
de edad precambrica. Dentro de estos complejos la cromita ocurre como cimulos que
forman capas o estratos monominerdlicos (mas del 90 % en volumen de cromita)
denominados genéricamente como cuerpos de cromitita localizados en la zona ultramafica
de la intrusién. Estas capas de cromitita tienen un espesor de 0.5 a pocos metros y se
extienden lateralmente por decenas de kildmetros. Destacan los depdsitos de cromita del
Complejo Bushveld (65000 km?) en Sudafrica, Great Dyke (550 Km longitud) en
Zimbawue, Stillwater (180 km?) en E.U.A. y Kemi (30 km?) en Finlandia.

Intrusiones bandeadas

Son grandes cuerpos igneos, generalmente con forma de embudo, que forman estratos
debido a la formacion de cumulados. Se forman a partir de la cristalizacion de un magma
basaltico de baja viscosidad y densidad (~2.6 g/cm?®), en el cual al formarse los minerales
maficos, mas densos (~3 g/cm?), se hunden y acumulan dentro de una cdmara magmatica,
generando una serie de rocas estratificadas en funcién de la composicién del magma, cada
vez mas diferenciado (quimica y gravitacionalmente). Por lo anterior estas rocas pueden

preservar un registro continuo de la evolucion del magma.

Las partes inferiores de muchos complejos ultramaficos suelen presentar una
estratificacion donde o bandas minerales, que de base hacia cima son: olivino, cromita,
ortopiroxeno, plagioclasa y clinopiroxeno (Figura.12). Esta secuencia de bandas minerales
se repite continuamente (estratificacion ritmica o ciclica), en una escala de metros a
decenas de metros, lo cual se atribuye a inyecciones de magma primitivo en una camara

magmatica; ademas, se pueden presentar variaciones gradacionales dentro de una capa.
Morfologia de las acumulaciones de cromo

Las intrusiones suelen tener forma de embudo (lopolito) o de plato, la intrusion esta
formada por una serie de cuerpos tabulares (de 1-100 mm de espesor) sobrepuestos de
manera ciclica y con una inclinaciéon suave hacia el centro de la intrusion. En esta

secuencia las capas ultraméficas de la base presentan menor extension (Figura.12) que las
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capas maficas de techo; estos complejos pueden tener un didmetro superficial entre 2 y 180
km y pueden alcanzar espesores de hasta 15 km (Rut, 2012).

De manera general, las bandas de cromitita se concentran por debajo de los cumulados de
ortopiroxeno (Figura.12) y por arriba de las capas ultramaficas (hazburgitas y dunitas).
También se pueden localizar dentro de capas de anortosita (Caso II) donde se pueden
tener bandas de cromititia de hasta 10cm de espesor (Mukherjee, 2017).

Las capas de cromitita, generalmente son continuas a lo largo de varios kildmetros

aunque presentan ramificaciones de manera local.

Gabro
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Ortopiroxenita
Cromita
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Figura.12 Complejo ultramafico de Muskox, Canada. Se muestra la morfologia tipica
bandeada de este tipo de complejos, donde se muestra la distribucion de bandas

monomineralicas (cumulados) de cromita. Modificada de Irvine y Smith (1967).

Ambiente tectonico

Los depositos de cromita estratiforme se encuentran alojados en complejos maéfico-
ultramaficos estratificados, dentro de escudos continentales precambricos (especificamente
del Arqueanos al Proterozodico inferior) o cerca de sus margenes (Figura.13), aunque

algunos fueron emplazados en regiones de extension de la corteza.

Al emplazarse dentro de los cratones, las capas de cromitita se forman en un entorno
estable, de forma que la deformacion que muestran algunos depositos es posterior a su

emplazamiento. Los depdsitos economicos tienen edades de entre 3500-1750 Ma. (Misra,
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2000) momento en que las tasas de crecimiento continental alcanzaron su punto maximo y

los continentes se estabilizaron (Stowe, 1994).

[ Cratones Arqueanos
[ Escudos Proterozoicos
[[_] Orégenos Fanerozoicos

@ Arqueano
Y Proterozoico
@ Fanerozoico

Edad de
Intrusion

Figura.13 Mapa ilustrativo mostrando la dsitribucién mundial de los principales complejos ultramaficos-
maficos de acuerdo a su edad de emplazamiento. De estos complejos los que albergan yacimientos de
cromitita son: Muskox (Canada), Stillwater (E.U.A), Skaergaard (Groenlandia), Kemi (Finlandia), Great
Dyke (Zimbawue), Bushveld (Sudafrica), Rum (Escocia) y Duke Island (Alaska). Modificado de O’Driscoll
et al. (2017).

Mineralogia y texturas

La asociacion mineral tipica de los yacimientos incluye cromita (Cr20s) + magnetita
(FesOs) + minerales del grupo del platino (predominantemente cooperita (PtS)) + sulfuros
(pirrotita (Fei+S) + pentlandita [(Fe, Ni)s Ss]) + silicatos (olivino, plagioclasa y piroxeno). En
muchos casos, los silicatos primarios estdn alterados a serpentina, clorita y talco

ocasionalmente, se puede encontrar rutilo (TiO:) e ilmenita (Fe**Ti*Os).

La cromita en estos yacimientos muestra una amplia variacion en el contenido total de
Fe20s, FeO y MgO y valores elevados, pero restringidos, del contenido en Cr20s (Leblanc y
Nicolas, 1992; Stowe, 1994). Dentro de una capa de cromitita, la cromita muestra un
enriquecimiento en Al20s, Fe20s y FeO de base a techo, acompanando de una disminucion
en Cr20s y MgO, como consecuencia de la modificacion progresiva de la composiciéon
quimica del fundido residual durante la cristalizacion fraccionada. El contenido de TiO: es
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< 1.5 % en peso (Leblanc y Nicolas, 1992),
tendiendo a elevarse hacia la parte superior de
cada capa individual, esto también ocurre con
determinados elementos traza (Mn, Ni, Co,
Zn, V, etc.). El contenido de EGP es
relativamente elevado (superior a 3 ppm;
Naldrett et al., 2012).

En cuanto a texturas estas pueden ser

masivas, semimasivas y diseminadas, aunque

también puede haber texturas especificas

Figura.14 Textura tipica en cromititas. Imagen de

como cumulados [con cristales de cromita X . i ) )

Microscopia electrénica de barrido mediante el
euédricos a subédricos (cumulus), con los  Goma QEMSCAN. Se muestra una banda de
silicatos  localizados en el espacio  cromita de la intrusiéon Rum (NW Escocia). Los

intercumulus, entre los cristales de cromita  cristales azul claro corresponden a plagioclasa
calcica mientras que los azul obscuro a plagioclasa

(Figura.14)] y antinodular (con cristales de
sodica. Modificada de O'Driscoll et al. (2017).

cromita subidiomorficos y silicatos en los

cumulos).
Génesis de los yacimientos

El estudio de algunos de los principales depositos de cromita, permitiéo que Irvine (1975)

estableciera un modelo que explica de manera sencilla la formacién de estos yacimientos.

El modelo explica que para la formacion de bandas con hasta un 90 % de cromita, dentro
de una intrusién, se requiere que dentro de la secuencia de cristalizaciéon normal de
olivino, olivinotcromita, olivinotortopiroxenotcromita, ortopiroxeno, ocurra una
interrupcion donde la composicion del fundido esté saturada en cromita, caiga en el
liquidus y comience a cristalizar. El modelo parte de un diagrama ternario formado por

olivino, cromita y silice, como el que se muestra en la Figura.15-A.

Si un magma basaltico sigue un proceso de cristalizacion fraccionada normal (Figura.15-
B), formard cromita pero en muy baja proporcion (cromita diseminada) y no se formaran
capas de cromitita. De forma que, en el punto A cristalizara solo olivino (superficie
liquidus de olivino+tliquido), los cristales produciran dunitas cumuliticas, al extraerse el
olivino del magma la composicion del liquido residual cambiara, alejandose de la
composicion del olivino y haciendo que se desplace hacia la curva cotéctico cromita-
olivino. Posteriormente, en B un pequeno porcentaje (1 % en peso) de cromita comenzara
a cristalizar en equilibrio con el olivino y el magma evolucionard hasta el eutéctico en C,

donde ortopiroxeno cristalizara junto a olivino y cromita (Robb, 2005).



A) Si02 B)

(Mg,Fe)O

Olivino . . E C-r.omlta

C) Cuar{o D) Cuar{:)

Olivino 0.5 1.0 15 c'?omita Olivino 05 1.0 15 é-r.omlta
Wt.% Wt.%

Figura.15 Modelo de Irvine. A) Sistema ternario de cuarzo-olivino-cromita; B) Proceso de cristalizacion
normal en una camara magmatica; C) Formaciéon de bandas de cromitita debido a mezcla de magmas; D)

Formacion de bandas de cromita por contaminacién cortical. Modificada de Robb (2005, y referencias ahi

citadas).

Para que se forme un depdsito econdmico de cromita, algo debe alterar la secuencia

normal de cristalizacion, lo cual puede ocurrir en 2 escenarios:

1. Mezcla de magmas con diferente contenido de silice (Figura.15-C): Seria necesario
que un magma no muy primitivo (con una composiciéon analoga a D), se inyectara
dentro de la cdmara magmatica mezclandose con el magma de composicion E. La
mezcla entre ambos fundidos (con diferente contenido de silice) se encontrara en
algiin punto en la linea de mezcla D-E, en funcion de las proporciones relativas de
los magmas mezclados. De forma que si la composicion del nuevo magma se
encuentra dentro del campo de estabilidad de la cromita (F), durante el pequefio
intervalo de cristalizacion F-G solo se formard cromita, la cual gracias a su
densidad se asienta y acumula de manera eficiente formando una banda

monominerdlica de cromita (cromitita). Una vez que la cromita ha cristalizado y se
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ha extraido del magma residual, el fundido alcanza la curva cotéctica donde
cristalizard también (G), formando rocas por encima de la banda monomineralica
con cromita accesoria.

En el caso de que haya una nueva inyeccién de magma (con mayor contenido de
silice) provocara de nuevo la cristalizacion exclusiva de cromita, formando de
nuevo capas de cromitita. Este proceso evidencia la ciclicidad mineraldgica y
quimica de las bandas de cromitita dentro de una intrusion.

2. Contaminacion cortical (Figura.15-D): Si un magma de composicién E se contamina
con material siliceo, por ejemplo material de roca encajonante, se formara un nuevo
magma hibrido de composicién H, del cual precipitard solo cromita. Este modelo
combinado con el de mezcla de magmas explica la formaciéon de cromitita en el
complejo Stillwater (Montana, E.U.A) (ej. Spandler, 2005).

Caso de estudio II. Complejo de Bushveld

El Complejo Bushveld en Sudafrica (Figura.13), es la intrusion mafica-ultramafica mas grande
del mundo, ya que tiene una extensiéon de 65,000 km? y alberga las mayores reservas de EGP
(~80 %) y de cromita a nivel mundial. La produccion de Cr que proviene de este yacimiento es
de aproximadamente un 50 % del total mundial, mientras que las de platino y paladio
representan 72 % y 34 % respectivamente (Arndt et al., 2015).

Se piensa que el Complejo Bushveld es tan grande debido al emplazamiento sucesivo de varios
pulsos de magma de distintos voliumenes y composiciones. Geoldgicamente, esto se
fundamenta por la presencia de discordancias angulares y por la separacion de estratos de
cromitita. (Latypov et al., 2017).

Esta intrusion paleoproterozoica consiste en una secuencia de cuerpos magmaticos en forma de
embudo, cuya estratigrafia muestra una variacion desde rocas ultramaficas hacia rocas
intermedias y se subdivide estratigraficamente en cinco unidades principales, que comprenden
un espesor total de 7 a 9 km: la serie basal consta de acumulados poco ponentes de dunita
alternando con capas de ortopiroxenita y harzburgita; en la zona critica las rocas cambian de
composicion ultramafica a mafica; el Merensky Reef es una secuencia ritmica de ~150 m de
espesor, formada por cumulados de plagioclasa, ortopiroxeno, olivino y cromita; la zona
principal se conforma por una potente secuencia de gabro con hiperstena, norita y anostosita; y
finalmente la zona superior se conforma de capas de anortosita, gabro y ferrodiorita, con
cumulados de magnetita (ricos en Fe). El complejo se compone de los lébulos este, oeste
(importante por sus altas leyes promedio de EGP) y septentrional (destaca por la presencia del
Plat Reef) (Figura. 16).
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Figura. 16 Mapa geolégico del Complejo de Bushveld, Sudafrica. El mapa muestra una vista en planta con los
principales aspectos geoldgicos del complejo. Del lado derecho se muestra una secuencia litoldgica con las
principales zonas del complejo y en rojo se representan algunas de las principales bandas de cromitita, EGP y
magnetita de interés econémico. Modificada de Arndt et al. (2015).

Al menos 14 capas de cromitita importantes ocurren dentro del complejo, la mayoria de las cuales se
limitan a la zona critica (Figura.16-verde), donde se reconocen 3 grupos principales: Lower Group (LG1 a
LG7), Middle Group (MG1 a MG4) y Upper Group (UG1, UG2, Merensky Reef). La mayoria de las capas
de cromitita tienen una extension lateral de 100 km hasta 400 km, en los I6bulos este y oeste (Latypov
et al., 2017). Dentro de estas capas, la mdas importante en
produccidn y reservas es la LG6 que se extiende por mds de 160
km en las porciones oriental y occidental.

Otra capa de interés es la UGl la cual, aunque contiene
concentraciones relativamente bajas de EGP (1 g/ton), es
famosa por su alternancia con anortositas (Figura.17). A
excepcion de esta capa, el resto de las cromitas del Upper Group
estan intercaladas piroxenita. En cambio la capa UG2, forma
una serie de bandas de cromitita de gran espesor y extensién
(hasta 400 km de longitud) y es de particular importancia pues
ademas de ser explotada por su contenido en cromo es uno de
los depdsitos de EGP mas grandes del mundo (7 g/ton). Figura.17 Cromitita en anortositas. Se
muestran algunas de las capas de
Las acumulaciones de EGP se encuentran en la parte superior  cromitita de la UGl contenidas en
de la zona critica y, ademads de ser extraidos de la cromitita  anortositas, en el este del Complejo
UG2, también se extraen del Merensky Reef. Esta capa se  Bushveld. Tomada de O'Driscoll et al.
encuentra tipicamente representada por un 1 m de piroxenita (2017 y referencias ahi citadas).




de grano grueso, donde las mineralizaciones constan de sulfuros diseminados principalmente
calcopirita, pirrotita y pentlandita asociados con sulfuros de EGP menores (como cooperita (PtS) y
laurita (RuS)).

Ademas dentro del Complejo se han identificado, principalmente en el I6bulo este, capas casi
monomineralicas de magnetita. Concretamente, la base de la zona superior esta definida por la
presencia de titanomagnetita a los que se superponen las capas de magnetita, de las cuales destaca
una de 2 m de espesor explotada por su contenido de 1 % en peso de vanadio.

1.2.2.2 Dep0sitos de cromita podiforme

Aunque la mayor parte de la produccion mundial de cromita proviene de complejos
mafico-ultramaficos estratiformes, las ofiolitas representan recursos importantes en
muchas partes del mundo debido a su alta ley. Muchos depdsitos de cromita podiformes

contienen cromita de grado metaldrgico y, en algunos, también es posible encontrar EGP.

Principalmente se explotan en Kazajistan (ofiolita Kempirsai, al Sur de los Urales), Chipre
(ofiolita Troodos), la ofiolita de Nueva Calcedonia al sur-occidente del Pacifico, Oman
(ofiolita Semail), el Tibet (ofiolita Luobusa), Cuba (Complejo ofiolitico Moa-Baracoa) y
Filipinas (Complejo ofiolitico Zambales, donde se encuentra Coto, el deposito mas grande

del mundo).

Los complejos ofioliticos pueden albergar depdsitos de cromita ricos en Cr (#Cr >0.6) y
ricos en Al (#Cr <0.6). Normalmente las cromititas ricas en Cr se emplazan en dunitas y
harzburgitas representativas de porciones relativamente profundas del manto, mientras
las ricas en Al se localizan en la zona de transicién (Moho petrolégico), muy cerca de los
gabros bandeados (Leblanc y Nicolas, 1992 y referencias ahi citadas). Ademas,
generalmente las cromitas ofioliticas ricas en Cr son también mas ricas en EGP, que las

ricas en Al (principalmente Os, Ir y Ru) (Leblanc y Nicolas, 1992).
Ofiolitas

Las ofiolitas son secuencias de rocas que representan restos de antigua corteza ocednica y
del manto superior, acrecionadas en continentes. Localizadas en diferentes regiones de la
superficie terrestre, se emplazan tectonicamente en los margenes continentales y en
cinturones oroggénicos como resultado de suturas ocednicas debido a la colision de placas

continentales.




Debido a que la litosfera ocednica no se conserva en los océanos modernos, las ofiolitas

representan los tnicos vestigios supervivientes de la corteza ocednica formados antes de

50 Ma., por lo que son importantes para entender procesos magmaticos, térmicos y

tectonicos, durante el Precambrico y Fanerozoico. Aunque las ofiolitas se originaron en

centros de expansion ocednica, su ubicacion geografica actual es producto de obduccion de

litdsfera ocednica con un margen continental o arco de islas. Se consideran abundantes en

los cinturones orogénicos fanerozoicos, aunque debido a los procesos tectonicos (colision y

acrecion) raramente se encuentran completas. Una secuencia ofiolitica (Figura.18) consiste,

de base a techo, en las siguientes unidades (anénimo, 1972):

Sedimentos peldgicos — Sedmekrgos
Lavas almohadilladas—f e Shaddd Rocas
Complejo l"lmll"”m Hl volcanicas
diques diabasa J 2 km
Gabros isotrépicos , o 7
Plagiogranitos—Z 7 oL e
Gabros foliados
Corteza
i wlininkco
Wehrlita
5-7 km
Cromititas
bandeadas\ Zonade
o I transicion del
roxenita Moho
Dunita~]
Gabro /b J—prtl T
ptir::fn;::‘a; Manto superior
Dique basico
Piroxenita -
Harzburgita
metamorfica

Figura.18 Secuencia ofiolitica ideal; Penrose (1972).

1) Complejo ultramafico (manto
superior): constituido por porciones
variables de harzburgitas, dunitas y
en menor medida, lherzolitas con
fabrica de tectonitas.

2) Complejo gabrdico: gabros
con textura de cumulados que hacia
el techo se asocian con cumulados de
peridotitas y piroxenitas. Estos
materiales estdn menos deformados
que las peridotitas del complejo
ultramaéfico

3) Complejo filoniano basico o
de diques: normalmente diabasas.

4) Complejo volcanico basico:
compuesto por lavas almohadilladas
intercaladas con radiolaritas.

5) Cubierta

sedimentos peléagicos.

sedimentaria:

Las ofiolitas ademas de ser importantes para comprender la estructura de la litdsfera

ocednica y la dindmica de los centros de expansion oceanica, son valiosos reservorios de

Cr. Concretamente, los cuerpos de cromitita se localizan en la seccion mantélica de estas

secuencias ofioliticas, cerca de la zona de transiciéon o Moho (discordancia de Mohorovicic:

limite corteza-manto) y menos comunmente, en la parte inferior de la corteza ocednica.
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Morfologia de los cuerpos de cromitita

Los depositos de cromita alojados en las secuencias ofioliticas generalmente tienen
morfologia de pods o sacos, de cromita rodeada de dunita de diferente espesor, y estan
incluidos en harzburgitas o dunitas que, a menudo, estan deformados intensamente. Por
ello las morfologias son variadas e irregulares. Algunas de estas formas son capas

delgadas, lenticulares y schlieren (Figura.19).

La morfologia que presentan los depdsitos estad estrechamente relacionada con el grado de
deformacién ductil al que fueron sometidos. De forma que, los yacimientos no deformados
son discordantes con la foliacién de las peridotitas y presentan forma de un dique
lenticular subvertical o de pods ocasionalmente conectados por conductos (Figura.19-B);
los depodsitos concordantes son generalmente tabulares o fusiformes irregularmente
deformados (Figura.19-A). Muchos depdsitos consisten en varios cuerpos de cromita
concordantes, a la foliacion de las peridotitas, y paralelos en el mismo plano; o incluso una
superposicion vertical de cuerpos masivos coronados por cuerpos estratiformes y
lenticulares (Leblanc y Nicolas, 1992).

La mayoria de los cuerpos son pequenios, su tamano varia de 5 a 1200 m de largo y de 1 a
130 m de espesor, con tonelajes que varian de 10 t a 10 Mt, aunque, se conocen pocos
yacimientos que exceden el millon de toneladas. Uno de los mas grandes es el depdsito de
Coto en Filipinas con un tonelaje de 24 Mt y unas dimensiones maximas de 600 m x 300 m
x 50 m. Tambien destacan los depositos de Kempirsay (Kazajistan) con reservas superiores
a 300 Mt, y el yacimiento de Mercedita (Cuba), considerado como el depodsito de cromita

ofiolitica mas importante de América, con mas de 5 Mt. De reservas.

~

Harzburgita_"

2 )
s
3

o - . b © s
5 . . \ PP ¥ - o . - <
A - : Fa e S

Figura.19 Morfologias de los depdsitos de cromita en ofiolitas. A) Lente de

cromita, muestra terminaciones irregulares e islas de dunita; B) Sacos de cromita
(Cr) conectados.; C) Schlieren de cromita (Cr) en dunita.. Tomadas de
Gonzalez-Jiménez et al. (2014).
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Ambiente tectonico
De acuerdo a Dilek (2011) existen seis entornos tectonicos donde se forman las ofiolitas:

1. Margen continental: se forman durante las primeras etapas de evolucion de una
cuenca ocednica durante la ruptura continental inicial. Constituyen fragmentos de
litosfera de la zona de transicion océano-continente pobres en magma

2. Dorsal ocednica: pueden formarse en dorsales de pluma proximal o distal, dorsales
de fosa ocednica proximal, o dorsales extensivas de tras-arco en fosas ocednicas
distales.

3. Pluma: se pueden formar cerca de dorsales extensivas de pluma proximal o en
mesetas oceanicas

4. Zona de supra-subduccion (SSZ- por sus siglas en inglés): se forman en zonas de
expansion de una zona de subduccidn (cuencas de ante-arco o cuencas de tras-arco
ocednicas y continentales). Constituyen el tipo mds comtin de ofiolitas portadoras
de cuerpos de cromitita, dentro de estas se incluyen las ofiolitas de Troodos
(Chipre) y Semail (Oman).

5. Arco volcanico: se generan en los arcos intraocednicos, estos a diferencia de la SSZ,
muestran una corteza mas gruesa y desarrollada de composicion calco-alcalina.

6. Acrecidn: se producen en complejos de subduccidén-acreciéon de margenes activos,
contienen fragmentos de los demads tipos de ofiolitas descritos anteriormente y
estan asociados localmente con rocas sedimentarias pelagicas-hemipeldgicas y
sedimentos de relleno de la fosa depositados antes o después de formarse el prisma

de acrecion.

Mineralogia y texturas

Las cromititas estan constituidas por cromita (Cr20s), serpentina intersticial (solo si las
cromititas se encuentran alteradas), forsterita (Mg:SiOs), enstatita (MgSiOs), magnetita
(FesOs) y sulfuros de niquel (pentlandita, [(Fe, Ni)s Ss]). Los cristales de cromita son
excepcionalmente euedrales, aunque a veces se observan cristales dendriticos. En
ocasiones la cromita envuelve pequenos cristales euedrales de EGP y/o sulfuros que ya

habian cristalizado en el magma a alta temperatura.

A diferencia de los depdsitos estratiformes, la composicion de la cromita en ofiolitas
muestra una amplia variacion en el contenido de Cr20sy Al20s,y valores restringidos en el
contenido de Fe:0s, FeO y MgO (Leblanc y Nicolas, 1992; Stowe, 1994). El contenido de
TiO2 es < 0.3 % en peso (Leblanc y Nicolas, 1992), al igual que el Fe:Os y determinados
elementos traza (Mn, Ni, Co, Zn, V, etc.). El contenido de EGP es menor que en las
cromititas estratiformes (escasas ppm; Leblanc y Nicolas, 1992).
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Las cromititas muestran un amplio rango de texturas primarias, sin embargo, pueden estar
modificadas por deformacion plastica de alta temperatura. Las texturas primarias mas
comunes son masiva (>80% cromita), semimasiva (80-30% cromita) y diseminada (<30%
cromita) (Figura.20-C), las cuales pueden gradar de unas a otras. En ocasiones, las
cromititas presentan otro tipo de texturas mas especificas como: nodular (Figura.20-A),
antinodular, orbicular (Figura.20-B), bandeada, schlieren, haces de filones y brechificada
(ej. Leblanc y Nicolas, 1992; Huang et al., 2004; Gonzalez-Jiménez et al., 2014; Prichard et
al., 2015). En un cuerpo de cromitita puede haber uno o varios tipos de texturas, sin
embargo, la zonacion tipica de estos cuerpos esta conformada por un nucleo de cromitita

masiva y bordes de cromitita semimasiva o diseminada.

BN LI
X A

. L A
Figura.20 Texturas tipicas de cromititas en ofiolitas. A) Dique de cromita nodular
(derecha) cortando cromita diseminada en una matriz de dunita (izquierda), en la

3

ofiolita Lycian, suroeste de Turquia. B) Seccién pulida mostrando cromita orbicular
(color negro) sobre una matriz dunitica. C) Fotomicrografia mostrando cromita
diseminada (Cr) en dunita (Ol), en la ofiolita de Luobusa, Tibet. D)
Fotomicrografia de un nddulo de cromita, se observa la textura dendritica
intecrecida con serpentina y clinopiroxeno, encerrado por una capa exterior de
cromita de grano grueso. Tomadas de Gonzalez-Jiménez et al. (2014), Greenbaum
(1977) y Xiong, et al. (2014).
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Proceso de formacion

Para explicar el origen de estos depdsitos, se retoma el diagrama de fases de Irvine (1977),

pero invocando a distintos procesos magmaticos.

En 1982 Lago y colaboradores propusieron que la cristalizaciéon de cromita se genera en
los conductos abiertos en las peridotitas localizados en el manto superior o cerca de la
superficie corteza-manto, a partir de un flujo de magma basaltico en ascenso (Figura.21).
Los cristales de cromita cristalizan en equilibrio con olivino (1300-1200°C) y se mantienen
en suspension como particulas sélidas. Estas particulas se agregan formando nodulos
progresivamente de mayor tamano. Cuando la velocidad del flujo disminuye los nddulos
colapsan y se acumulan obstruyendo el canal. Este modelo se conoce como “bola de nieve”

o por agregacion (Jébrak et al., 2008).

Flujos basalticos saliendo por el eje de la dorsal
(MORB)

Lavas
—— almohadilladas
__ Diques__ _
Gabro
masivo

Gabro
bandeado

Peridotitas
foliadas

e Ascenso de magma por grietas

\ Modelo de la

/
Cromita

-

Ducto de dunita (fusion
parcial de harzburgitas)

Figura.21 Mecanismos de formacion de depdsitos de cromita podiforme. Se
muestra una seccion de corteza ocednica en un entorno de rift y la posicion de los
cuerpos de cromitita. Ademas, se esquematizan los dos modelos de formacién de
cromita en ofiolitas. Modificada de Jébrak et al. (2008).
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Existen otras variantes de este modelo, las cuales se basan en modificar la composicion del
fundido a través de un proceso externo (reaccion fundido-roca o asimilacién de rocas
maficas previas) para alejar su composicion del cotéctico olivino-cromita hacia el campo
de la cromita permitiendo que el fundido residual evolucione de nuevo hacia este cotéctico
(ej. Zhou et al., 1994; Bédard y Hébert, 1998; Edwards et al., 2000; Arai et al., 2004).

Posteriormente, Matveev y Ballhaus propusieron en el 2002 el modelo de flotacion para la
formacién de cromita dentro de los conductos. En este modelo, los pequefios granos de
cromita son transportados por burbujas del fundido, acumuldandose y formando nddulos

que se sedimentan por accion de la gravedad (Figura.21).

Otro proceso es el propuesto por Ballhaus (1998), quien basdndose en las texturas
orbiculares y nodulares sugiere la mezcla de magmas como primer mecanismo para la
formacién de cromitas (ej. Arai y Yurimoto, 1994). Asi, en la litdsfera ocednica, los
magmas de baja viscosidad con olivino se mezclan con magmas mas silicicos y de mayor
viscosidad, estos magmas permanecen separados y la mezcla ocurre en la interfase de los
fundidos. La cromita nuclea en los gldbulos ultramaficos, desde el exterior hacia el centro
del globulo, mientras el magma silicico aporta cromo, a través de la interface, de modo que

este ultimo regula la ley del depdsito.

Mas recientemente y basados en la presencia de: inclusiones de diamantes y minerales de
ultra-alta presion (UHP, por sus siglas en inglés) coexistiendo con fases stper-reducidas
(metales nativos, aleaciones, carburos, nitruros) y minerales corticales (zircén, cuarzo,
feldespatos, plagioclasas, cianita, granate) en la cromita, Yang et al. (2015) y Xiong et al.
(2015) propusieron el modelo de la pluma. En este modelo, una pluma del manto asciende
desde la parte inferior de la zona de transicion del manto, hasta el manto superior ( debajo
de las zonas expansion ocednica). En la zona de transicion, la pluma ascendente, recoge
una mezcla de materiales corticales (depositados en esta zona debido a una subduccién
anterior) y fases minerales stper-reducidas de la propia zona de transicion, cuando la
pluma asciende hacia la parte superior de la zona de transicién precipitan cristales de
cromita que incluyen diamantes y fases muy reducidas. Conforme asciende hacia el manto
superior puede producirse la redistribucion y concentracion de los granos de cromita en
forma de pequefios cuerpos de cromitita. Si durante el ascenso los fundidos peridotiticos
quedan atrapados por encima de la zona de subduccién, modificardn su composicion al
reaccionar con fundidos toleiticos y boniticos generados dentro de la placa que entra en
subduccion, provocando la redistribucion, modificacion quimica y cristalizacion de

cromita para formar grandes cuerpos de cromitita.
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Caso de estudio III. Ofiolita Puerto Nuevo, Baja California Sur, México

Ubicada dentro de la Peninsula del Vizcaino, en Baja California Sur (Figura.22—-A), la secuencia
ofiolitica de Puerto Nuevo (Tridsico), aflora a lo largo de un cinturédn orogénico, orientado
N70°W, desde el norte de la sierra El Placer hasta la Sierra Morro Hermoso.

Geologicamente la region de la peninsula abarca la mayor parte del Terreno Cochimi
(Gonzélez-Jiménez et al., 2017 y referencias ahi citadas). El cudl estd formado por una serie de
unidades que fueron acrecionadas tectonicamente, en direccion este, durante el Mesozdico y el
Cenozdico. Litologicamente, este terreno estd conformado por rocas sedimentarias y
vulcanosedimentarias de arco de isla, rocas metamorficas del Mesozoico y ofiolitas (Puerto
Nuevo, en el norte de la Peninsula y La Costa, ubicada en el sur).
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Figura.22 Ofiolita Puerto nuevo. A) Peninsula El Vizcaino (resaltada en rojo). B) Mapa geoldgico de la parte NW de
la peninsula de Vizcaino mostrando la ubicacion de los depdsitos de cromitita. C) Secuencia litologica de la ofiolita
de Puerto Nuevo. Modificada de Gonzalez-Jiménez et al. (2017 y referencias ahi citadas).

Castro-Leyva et al. (2001) dividen la secuencia ofiolitica de Puerto Nuevo en cuatro principales
zonas (Figura.22-C), que de base a techo son:

1) Brecha de serpentinita inferior: representan la base de la ofiolita, contiene bloques

aislados de piroxenita y anfibolita. Aflora en las cercanias del pueblo de Puerto Nuevo y
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en el Candén Sal-Si-Puedes.

2) Zona de peridotita: Consiste principalmente de harzburgita serpentinizada (olivino
remplazado por lizardita), dunita (reemplazada por lizardita y crisotilo) que aloja
cuerpos de cromita, wherlita (capas irregulares de <10 m de espesor con olivino
parcialmente reemplazado a lizardita, piroxeno, magnetita y cromita) y pequefias
cantidades de piroxenita (en forma de diques de ~10 m).

3) Zona critica: consiste de una secuencia bandeada, de hasta 100 m, de dunita, piroxenita
y gabro. Aflora en la Sierra del Tigre, el Canon Sal-Si-Puedes y en San Cristdbal.

4) Zona gabroica: la roca que domina la secuencia es la gabronorita, pero ademas esta
zona incluye gabronorita de olivino, gabro rico en piroxeno y ferrogabros en la cima de
la secuencia.

Los depdsitos de cromitita de la ofiolita Puerto Nuevo se localizan en 3 distritos mineros
(Figura.22-B), los cudles fueron explotados en su mayoria durante la década de los 80’s:
> Distrito El Tigre: posee los 18 depdsitos de cromita mas grandes de la region, cada uno
es de tamano mediano, de hasta 4 m de espesor por 40 m de largo. Los depdsitos
poseen morfologias de sacos o pods, individuales y conectados, hasta morfologias
irregulares.
» Distrito San Agustin: posee 6 lentes y cuerpos tabulares de cromita de 6 m de espesor
por 7 m de longitud.
> Distrito San Cristdbal: incluye 77 depdsitos de cromita de tamafio medio a pequeno, que
van desde unos pocos centimetros hasta 100 m de largo, poseen una amplia variedad de
morfologias que incluyen podiformes, tabulares, venas y en échelon.

Una caracteristica importante de las cromitas de Puerto Nuevo es que contiene inclusiones
minerales de silicatos anhidros (olivino y piroxeno), silicatos hidratados (anfiboles, serpentina
y clorita), EGP y circones.

Andlisis geoquimicos realizados en las fases minerales anteriores por Gonzalez-Jiménez et al.,
(2017) sugieren que la formacion de las cromitas tuvo lugar en un arco ocednico en una zona
de supra-subduccion.

En dicho ambiente geotectonico las cromitas se formaron en la cuna del manto subyacente al
arco intraoceanico del Vizcaino (Figura.23-a y 23-b). Con el inicio de la subduccion la placa
subducida se deshidraté liberando un gran volumen de fluidos que promovieron la fusion
parcial de la peridotita hidratada en cufia del manto, generando fundidos basélticos primitivos.
Cuando estos fundidos ascendieron y cruzaron la cufia del manto subyacente (contaminada
con material de la corteza) se enriquecieron mas en silice y, en consecuencia, generaron
fundidos maficos hibridos con la capacidad de cristalizar cromititas, hace ~250 Ma.
Posteriormente la secuencia ofiolitica se exhumo en la cuenca intraocednica de San Hipdlito
durante la etapa extensional del arco intraocednico del Vizcaino (Figura.23—c y 23-d) (Gonzalez-
Jiménez et al., 2017).
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de las cromitas de Puerto Nuevo. a y b) La subduccion de la litosfera ocednica, de la cuenca de Arteaga, debajo de
la placa oceanica del Paleo-Pacifico condujo a la formacién del arco intraoceanico, los sedimentos de la cuenca y
fluidos subducidos contaminaron y metasomatizaron la cufia del manto donde las cromitas se formaron, heredando
antiguos circones de corteza reciclada. ¢ y d) Debido a la subduccion y convecciéon del manto, las cromitas formadas
fueron arrastradas mientras, un periodo de extensién, impulsado por el rollback de la placa subducida, generd un
canal de surgencia de baja viscosidad, permitiendo la exhumacién de cromitas profundas en la Cuenca de San

Hipdlito. Tomada de Gonzalez-Jiménez et al. (2017).
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1.2.3 Oxidos de titanio en anortositas

Objetivo: Identificar las principales ocurrencias de Ti en anortositas, destacando las
caracteristicas geologicas de los macizos proterozoéicos, ademas de poder explicar como
actuan los procesos de diferenciacion en la concentracion de 6xidos de titanio.

De las diversas ocurrencias de anortositas sobre la Tierra, dos son importantes depdsitos
de 6xido de Fe y Ti:

1.

Macizos en complejos anortositicos (massif-type): casi todos los depositos importantes
de titanio estan asociados a ellos. Se encuentran restringidos temporalmente al
Proterozdico y ocurren en terrenos metamdorficos de alto grado en facies de
granulita. Se distinguen dos categorias: de labradorita con concentraciones de
titanomagnetita y de andesita con menas de hemo-ilmenita. Los principales
depdsitos de ilmenita del mundo se encuentran asociados a esta tltima. Existe una
tercera categoria poco usual que corresponde a las anortositas alcalinas (Caso IV),
asociadas a depositos de rutilo e ilmenita como los que se encuentran en Roseland,
Virginia; Pluma Hidalgo, Oaxaca y St. Urbain, Quebec.

Cumulados dentro de complejos mdfico-ultramificos (seccion 1.2.2.1): Se formaron en
las partes superiores de intrusiones bandeadas mafico-ultraméficas, por procesos
de diferenciacion in situ, después de que los cristales maficos cristalizaron y se
acumularon por gravedad. No muestran edades de emplazamiento restringidas,
abarcan desde el Arqueano (por ejemplo, Stillwater ~2700 Ma.) al Jurasico (por
ejemplo, Dufek ~172 Ma.). Se caracterizan por mostrar un bandeamiento ritmico,
textura de cumulitica y una composicion de plagioclasa en el rango bitownita-
anortita. Son importantes economicamente ya que albergan minerales como
magnetita e ilmenita, de los cuales se extrae hierro, titanio y, en algunos casos,
cantidades econdmicamente importantes de vanadio, como ocurre en la parte

superior de la zona principal del Complejo de Bushveld (Caso II).

Los minerales de oxido de Fe-Ti que pueden estar presentes en las anortositas son

principalmente ilmenita, magnetita, hematita, ulvoespinela y en menores cantidades

rutilo. Todos ellos cristalizan en etapas tardias de la formacion de anortositas.

Actuelmente se extraen concentraciones economicas de Fe, Ti, V y P de los depdsitos de

Lac Tio (Quebec, Canadd), Tellnes (suroeste de Noruega) y Damiao (China), entre otros.

Las principales fuentes de Ti provienen de minerales como la ilmenita (representa ~89 %

del consumo mundial de minerales de titanio) y el rutilo (Figura.24).

42



900
300 E [lmenita |
8 700 = Rutilo
=
o 600
°
+ 500
<
S 400
= 300
=
200
100
0
R I I I SRR - S
FTRIAPELFELFFL L LELLSO
- e (OIAN X
© Qe’é 5 & N ¢ e@" @‘ & %6(\ @\‘?J b';'\ & .\é,& 9)
¥ ISP &g
@’b o C'D\Q»
Principales productores

Figura.24 Produccién de TiO: en el 2017. Se extrajeron 6,300 000 t. de TiO:
en roca total a partir del minado de ilmenita y rutilo. Los datos de
produccién de rutilo de los EUA se incluyen junto con la ilmenita. Datos
tomados de USGS (2019).

Tipos de anortositas en la Tierra

Las anortositas son rocas igneas plutonicas con mas del 90 % de plagioclasa calcica a
intermedia, en algunos casos contienen O0xidos como ilmenita, magnetita y rutilo. De
acuerdo a sus caracteristicas se distinguen cinco ocurrencias de anortositas terrestres: 1)
anortositas arqueanas, 2) macizos proterozoicos (Massif-Type), 3) intrusiones maficas-
ultramaficas bandeadas, 4) ocednicas, e 5) inclusiones en otras rocas igneas (xenolitos)
(Ashwal, 1993).

Las anortositas arqueanas (3600-2700 Ma.) comtinmente se asocian con lavas basalticas e
intrusiones de muchos Greenstone belts, se caracterizan por presentar megacristales (de
hasta 30 cm) casi esféricos de plagioclasa célcica (Anss-Anw). Son mucho menos extensas

(15-560 km?) que las de edad proterozoica.

Las anortositas proterozodicas (tipo macizo) son casi puras, su composicion es intermedia
(Anso-Ane) y conforman enormes batolitos de hasta 20,000 Km? emplazados hace 1900-
1300 Ma., muchos de ellos no son una sola intrusion, sino que son un complejo formado
por la fusion de multiples intrusiones mas pequefias. Particularmente, se encuentran en un
cinturén que se extiende desde el oeste de los Estados Unidos, pasando por Canadd y
hasta la region de Escandinavia (Ashwal, 1993, 2010). Las anortositas ocurren en
asociacion con mangerita, charnokita y granito rapakivi, conocida comtinmente como la
suite. AMCG(por sus siglas en ingles). Los complejos de anortositas proterozodicas se

dividen en dos de acuerdo con la plagioclasa presente: i) los ricos en andesina ((Na, Ca)
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(51,Al)40s), se caracterizan por la presencia de hemo-ilmenita, ii) los ricos en labradorita
((Ca,Na)(Si,Al)sO0s) que contienen magnetita titanifera o su equivalente oxidado
magnetitatilmenita. Esta clasificaciéon es importante pues los principales depdsitos de
ilmenita del mundo estdn asociados con las anortositas ricas en andesina o tipo
Adirondack (Misra, 2000).

De acuerdo a una de las hipdtesis mds aceptadas, los complejos anortositicos
proterozoicos deben su origen al emplazamiento de un magma mafico, en la base de la
corteza continental (Figura.25-A) (Ashwal, 1993). Las fases maficas comienzan a
acumularse en la base de la cdmara magmatica mientras se funde y asimila parte de la
corteza continental (Figura.25-B), promoviendo la produccion de plagioclasas. Las
plagioclasas gracias a su baja densidad flotan y se acumulan en el techo de la cdmara
(Figura.25-C), estas acumulaciones al ser menos densas que la corteza, ascienden en forma

de diapiros uniéndose para formar las anortositas tipo macizo (Figura.25-D y 25-E).

A) Emplazamiento de magma en la  B) Cristalizacion de fases maficas y
base de la corteza enriquecimiento del fundido
residual en Al y Fe/Mg

Corteza g ) Corteza

Y -:..:.,.._-:':::.)_.'.. ot
)
|
C) Formacion y acumulacion de D) Elevacion de masas diapiricas
plagioclasa de plagioclasa
Corteza g Corteza

E) Union de diapiros de plagioclasa
y hundimiento de cumulatos
maficos

Figura.25 Modelo de formacion de anortositas tipo macizo. Modificada de Ashwal (1993).
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Morfologia de cuerpos magmaticos y mineralizaciones asociadas

Los complejos anortositicos ocurren en formas muy variables a menudo estan deformados
y ocurren desde pequefios plutones (1-10 km?), hasta batolitos de 10 000-20 000 km?. Los
complejos anortositicos mds grandes ocurren en forma de domos, suprayaciendo rocas
metamorficas de alto grado. Dentro de estos cuerpos las mineralizaciones ocurren en
forma de diques, vetas o lentes con mineral masivo (Figura.26) deformados de manera
variable. Tipicamente los contactos de los cuerpos mineralizados son marcados y pueden

presentar apdfisis que cortan la roca encajonante.

Figura.26 Veta de oxido discontinua en el Cape Caribou River
allochthon, Provincia Genvilliana. La veta, de 3-30 cm de espesor,
estd dominada por titanomagnetita y hemo-ilmenita, se encuentra
contenida dentro de un cuerpo de anortosita masiva. Tomada de
Valvasori et al. (2015).

Ambiente tectonico

La mayoria de las anortositas proterozdicas ocurren dentro de dos cinturones, uno en el
hemisferio sur y otro que se extiende a través de América del Norte, Escandinavia y parte
de Rusia. En la region de América del Norte se encuentra principalmente dentro de la
provincia Grenvilliana (Figura.27), la suite AMCG mas grande.

Se han propuesto multiples ambientes tectonicos para la generacién de anortositas de tipo
macizo. En los ultimos afos el consenso mas aceptado es que estas anortositas se
formaron en un entorno de arco continental tipo andino, este entorno explica la larga
duracion del magmatismo derivado del manto, el emplazamiento en la corteza continental
profunda de edad variable y la disposicion comun en cinturones lineales (Ashwal y
Bybee, 2017). Dicho entorno de margen continental permitio la acumulacion de plagioclasa
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en camaras magmaticas, la interaccién y contaminacion con la corteza continental y su
posterior emplazamiento en la corteza. Los procesos activos de margen convergente,
propiciaron el comienzo de un largo proceso de diferenciacion y un lento ascenso de
masas viscosas de plagioclasa (Figura.25), produciendo un retraso temporal entre el inicio
del magmatismo y el emplazamiento final en la corteza media. Cuando el arco activo se
apagd domind el colapso gravitatorio y las fuerzas extensionales, facilitando el ascenso de

las anortositas hasta sus niveles finales de emplazamiento.

Reconstrucciones paleogeograficas muestran que las ubicaciones de muchos macizos de

anortosita se concentran en cinturones lineales en margenes continentales.

- - {."_‘“ l
Baltica |
60°N Y
6« N
]
ol 7 < India [l
AR
NN N g
ord ; Amazonia s Cango g N S
S - —_| ; - Il;: v W
- nortositas arqueanas 1 & «=10 {

| © >100Km? ' 5 —
.' ® <100Km? &gg H K.alah-an Cratdn

Anortositas proterozoicas . - y *| Australiano
60'S © >5000Km? . — ’
® <5000Km? - 2 | -
P T [ i ;
f—— } =
120'W so"w 0* 60°E 120°E

Figura.27 Distribucion global de anortositas con referencia a areas cratonicas (color rosa). Se indican los
cratones mas grandes. Las anortositas masivas del Proterozoico tienen un area promedio de afloramiento de
1,087 km? las mayores de 5,000 km? estan indicadas con simbolos mas grandes. Las anortositas
megacristalinas del Arqueano tienen extensiones menores a 600 km? (promedio ~ 90 km?). Los ntimeros
indican algunas provincias anortositicas con recursos probados o potenciales de Fe-Ti y minerales de Cu-Ni
asociados: 1)Provincia Grenvilliana (Norte América), 2)Complejo Oaxaqueno (México), 3)Complejo Caraiba
(Brasil), 4)Rogaland (Noruega), 5)Lofoten (Noruega), 6)Korosten (Ucrania), 7)Damiao (China), 8)Cinturén de
Ghats del Este (India), 9)Complejo Kunene (Namibia), 10)Anortositas Madagascar (Madagascar).
Modificada de Ashwal y Bybee (2017).

Mineralogia y texturas

Los macizos de anortosita proterozodicos se definen texturalmente como masivos, se
componen por cristales de plagioclasa tabular, que pueden alcanzar hasta 1.8 m de

longitud, a menudo deformados. Aunque predomina la textura masiva, en algunos casos
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se puede observar alineacion de los cristales de plagioclasa. Dentro de estas rocas de grano
grueso los depositos de 0xidos de titanio muestran generalmente la siguiente asociacion
mineral: ilmenita (FeTiOs) + hemo-ilmenita (ilmenita con lamelas de exsolucién de
hematita) + titanomagnetita + magnetita (FesOs), los cuales conforman mads del 90% del

conjunto mineral, las fases minoritarias tipicas son plagioclasa + piroxeno * espinela
(MgAlL20s) + apatito [Cas(POs)s(F,Cl,OH)].

Los cuerpos minerales dominados por ilmenita o hemo-ilmenita y, en menor proporcion
magnetita ocurren en anortositas de andesina, mientras que los cuerpos que contienen
principalmente titanomagnetita y, en menor cantidad, ilmenita se encuentran en

anortositas de labradorita y, generalmente, carecen de apatito.
Génesis de los yacimientos

Las acumulaciones de 6xidos de Fe y Ti son el

La 1 2 3

producto de fraccionamiento in situ.

cristalizacion de plagioclasa provoca la N I — %ﬁ '@ ﬁ:ﬂﬂ gfy
concentraciéon de Fe y Ti en los liquidos & [ D%..:.. = »f
residuales, cuando estos solidifican, los los % ;'\%' ® @ ﬁ % ff
60xidos de Fe-Ti tienden a acumularse y U E:jé H ;_:jyf% :..0.0:.I .f.
hundirse debido a su mayor densidad, BN %"& N %‘& N

formando capas diseminadas de 6xidos Figura.28 Formacion de depoésitos diseminados
(Figura.28). También puede ocurrir que el de 6xidos de Fe y Ti. 1) cristalizacion de
fundido enriquecido en Fe-Ti se separe como  plagioclasa, 2) maya de cristales de silicato y
un liquido residual inyectdandose en areas de liquido residual enriquecido en 6xidos entre los
intersticios de los cristales, 3) hundimiento de

baja presion, dentro y fuera de la intrusion, los éxidos de Fe-Ti.

formando cuerpos masivos de mayor ley.

Por lo general, los 6xidos de Fe-Ti cristalizan en etapas tardias de la solidificacion del
magma. En un magma basico los silicatos ferromagnesianos y feldespatos calcicos
cristalizan primero, = de modo que el magma residual se va enriqueciendo
progresivamente en 0xidos de hierro y titanio. A medida que avanza la cristalizacion se
tendrd una malla de cristales de silicato en contacto y liquido intersticial enriquecido en
6xidos, donde los minerales ferromagnesianos tenderan a hundirse y los feldespatos
calcicos permanecen suspendidos. Para que se forme un depdsito econémico, se requiere
que las gotas de liquido ricas en 6xidos que se encuentran dispersas se concentren, lo cual
puede ocurrir mediante un fendmeno conocido como filter-pressing. La presion aplicada
por el peso de los cristales superpuestos o por fuerzas externas puede forzar a el liquido

mas movil fuera de la malla de cristal y, al mismo tiempo, puede fracturar o aplastar los
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cristales restantes, asi las gotas de magma se juntan e inyectan en otras partes del cuerpo
principal o incluso fuera de €él, dando origen asi a los cuerpos discordantes masivos como
los que conforman los cuerpos de titanomagnetita en la region de Adirondack del este
(E.U.A) (Bateman, 1951).

Caso de estudio IV. Anortositas alcalinas: Roseland y Pluma Hidalgo

Las anortositas alcalinas se caracterizan por el predominio de plagioclasa antipertitica lo cual
eleva la composicion de K (K2O de 3 a 4% en peso) (Laznicka, 2010) hasta el doble de la
cantidad normal.

La anortositas de Roseland, Virginia (E.U.A) y las de Pluma Hidalgo, Oaxaca (México) se
caracterizan, ademads de contener plagioclasa antipertitica, por contener mineralizaciones de Ti
ricas en rutilo (TiOz), mineral generalmente ausente en otros macizos de anortosita, ademas son
mas jovenes y de menor tamano que las anortositas de labradorita y andesina.

En Oaxaca los intrusivos anortositicos de ~1,000 Ma.
se encuentran emplazados en un terreno metamorfico
de alto grado dominado por gneises. Las pequenas
pero  abundantes intrusiones de  anortosita
generalmente contienen de 1-2 % en peso de rutilo, sin
embargo los depdsitos Agua Titania o Las Minas de
Tisur son los de mayor interés econémico, contienen
en promedio un 20 % en peso de rutilo (Force, 1991).

Las anortositas alcalinas de Pluma Hidalgo (México)

Figura.29 Muestra de mano del depdsito estdn constituidas por un mosaico de plagioclasa de
Agua Titania, Pluma Hidalgo (México). El composicion intermedia (andesina) con lentes de
rutilo resalta en la muestra por su alta megacristales de plagioclasa con textura antipertitica
el Lo s Honee {1020, (ogoclasa o andesina con lamelas de anortoclasa)

deformados (Paulson, 1964). En general rutilo,
ilmenita y apatito aparecen como minerales diseminados, pero las en zonas de interés
econdmico el rutilo aparece como monocristales gruesos (Figura.29).

Las anortositas de Roseland (E.U.A) de ~1,011 Ma. son consideradas como las mas alcalinas en
la Tierra y ocurren dentro de la provincia de Blue Ridge en lo que se conoce como el Macizo de
Lovingston, Virginia (E.U.A). El macizo de Roseland es un plutén alargado noreste-suroeste (~
3 x 13 km) bordeado por una serie de gneises maficos a cuarzo feldespaticos en facies de
granulita y cuerpos de jotunita.
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La asociaciéon mineral que muestran las anortositas es plagioclasa antipertitica (Figura.30-A)+
microclina + cuarzo + ilmenita + rutilo + apatito + biotita + titanita, el cuarzo aparece como un
mineral accesorio de hasta ~2 cm de didmetro y presenta numerosas agujas de tamafo
micromeétrico de rutilo.

500 pm I

Figura.30 Fotomicrografias de las anortositas de Roseland (E.U.A). A) Textura antipertitica (nicoles cruzados, NX),
donde resaltan las maclas de albita. B) Contacto uniforme entre rutilo (marrén) e ilmenita (negro). Tomadas de
Owens y Dymek (2016).

Aunque se han sugerido diversas hipdtesis para la formacion de rutilo en el depdsito de
Roseland (E.U.A), hasta ahora lo mas aceptado es que se produce por un transporte masivo
tardio o posmagmatico, donde el metasomatismo de contacto puede jugar un papel muy
importante al movilizar el hierro y dar paso a la formacion de rutilo como producto residual.
La anortosita originalmente contenia cantidades despreciables de Fe y Ti, cuando intrusiond se
produjo una difusion de elementos a través del contacto con el intrusivo, el Ti permanecio
inmovil pero el Fe se difundid en la anortosita junto con otros elementos dando paso a la
formacion de rutilo (Force, 1991). La presencia de rutilo con ilmenita en las anortositas de
Pluma Hidalgo (México), es similar a la ocurrencia del rutilo de Roseland, lo que sugiere un
origen analogo (Paulson, 1964; Force, 1991).

Por otra parte el caracter alcalino de estas anortositas se atribuye a la contaminacion de corteza
continental evolucionada. De forma que los magmas parentales experimentaron un mayor
grado de asimilacion o el contaminante asimilado era significativamente diferente al asociado a
otras anortositas.
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1.2.4 Tierras raras ligeras (LREE) en carbonatitas

Objetivo: Identificar las caracteristicas geologicas de los cuerpos de carbonatitas y los
yacimientos asociados, asi como analizar cudles son las condiciones que llevan a la
formacién de magmas ricos en CaCOs y cuales son los procesos que los afectan durante
su emplazamiento en la corteza, causando enriquecimientos econémicos en LREE.

El magmatismo en zonas de rift intracontinental puede dar origen a las carbonatitas. Estas
rocas que comunmente ocurren con kimberlitas y basaltos alcalinos, son la principal fuente
mundial de LREE, niobio, itrio, fésforo y circonio, ademds son consideradas como
importantes fuentes de cobre, hierro y escandio. Aunque solo representan una pequefa
porcion de la corteza terrestre, cada intrusion de carbonatita tiene probabilidades de hasta
el 7 % de convertirse en un depdsito mineral gigante de LREE (Mungall, 2007 y referencias
ahi citadas). Muchas intrusiones de carbonatita albergan uno o mads cuerpos

mineralizados, los ejemplos mds importantes incluyen:

e Bayan Obo, al oeste de Mongolia Interior (China), es el deposito mas grande de
LREE, y el segundo de Nb, ademads contiene mineralizaciones de Fe.

e [Iron Hill en Colorado (Estados Unidos), con recursos de Ti y Th.

e Mountain Pass, en el sureste de
California (Estados Unidos) es el
segundo depodsito mdas grande y de
alta ley de LREE en el mundo.

e Palabora (Sudéafrica), contiene como

minerales principales apatito,

vermiculita y mineralizaciones de Cu,
Co, Zr, Hf y Fe, también aparecen

subproductos Au, Ag, Niy Pt Figura.31 Volcan Ol Doinyo Lengai (Tanzania).
4 J .
Vista aérea del crater norte, tomada el 30 Julio

Se conocen alrededor de 500 intrusiones de del 2003, con vista desde el norte. Se observa el

carbonatita (34 % en Africa). En la actualidad desbordamiento y flujo de lava de color blanco.

solo el volcan Ol Doinyo Lengai (Figura.31),

Cabe destacar que la lava al momento de la

erupcion presenta coloracion negra, conforme se
ubicado en el noreste de Tanzania sobre el rift  enfria se vuelve blanca. Tomada de DPfeiffer

del este de Africa, produce lavas  (2003).

carbonatiticas.

Las fuentes minerales mas abundantes de LREE, son bastnasita-[(Y,La,Ce,Nd)(COs)F] y la
monacita-[(Ce,La,Nd, Th)PO4]. Los depdsitos de bastnasita en China y Estados Unidos
constituyen el mayor porcentaje de los recursos de tierras raras del mundo (Figura.32),
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mientras que los depodsitos de monacita de Australia, Brasil, China, India, Malasia,
Sudafrica, Sri Lanka, Tailandia y Estados Unidos constituyen el segundo mayor porcentaje
de recursos de tierras raras(Dutta et al., 2016).
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Carbonatitas

Las carbonatitas son rocas igneas compuestas por mas del 50 % de carbonato primario

(generalmente mezclas de calcita, dolomita y siderita) y con menos del 20 % en peso de
SiO: (Le Maitre, 2002).

Se forman en ambientes de adelgazamiento y extension cortical relacionados con el
ascenso de una pluma mantélica a través de la litdsfera. Especialmente, las carbonatitas se
encuentran dentro de grandes provincias igneas en las que predomina el basalto, como la
de Deccan en India (66 Ma.); Parana-Etendeka ocupa el noroeste de Namibia y el sur de
Brasil (130 Ma.); la provincia de Siberia en Rusia (250 Ma.) y la provincia alcalina de Kola,
Rusia (370 Ma.) (Hoshino et al., 2016).

Los magmas que las originan son muy raros pues se componen esencialmente por CaCOs
y en menores cantidades de Na:COs. Estas rocas no estan muy expuestas y suelen estar

representadas por depresiones ocupadas por lagos circulares.
Morfologia de carbonatitas y rocas asociadas que albergan las menas

En superficie, los complejos intrusivos de carbonatitas adoptan formas anulares de hasta 3
km de diametro. A profundidad la morfologia mas comun es cilindrica o como diques
compuestos, aunque también aparecen como cuerpos lenticulares irregulares. Algunos
cuerpos de carbonatitas ocurren de forma aislada, pero comiinmente se encuentran dentro
de intrusiones alcalinas maéficas zonadas como las que se muestran en la Figura.33.

También aparecen como flujos de lava, aunque estos son menos comunes.
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Figura.33 Intrusion de carbonatita. Diagrama idealizado de un centro eruptivo de
carbonatita, se puede apreciar como las carbonatitas estan rodeadas por rocas alcalinas
y en las partes mas externas presentan un halo de alteracion, o fenitizacion, el cual
puede extenderse hasta 4 km alrededor de la intrusién. La fenitizacién es una
desilicificacion acompanada por un desarrollo de minerales alcalinos (aegirina,

riébeckita y microclina) que refleja un metasomatismo potasico. Modificada de Jébrak

Ambiente tectonico

Las carbonatitas abarcan edades desde el Proterozodico hasta la actualidad, estas rocas
ocurren tipicamente en ambientes continentales y, a menudo, se encuentran asociadas con
grandes estructuras geoldgicas como fosas tectonicas, fallas mayores, y cratones estables
(Figura.34).

Los cuerpos de carbonatitas comiinmente se ubican en zonas de falla o en el corazén de
complejos alcalinos acompanados de sienitas de nefelina y, en menor proporcion
piroxenitas. Algunas de las carbonatitas mas recientes se localizan a lo largo del rift de
Africa Oriental, un incipiente valle tecténico extensional que corta parte del Cratén del

Congo.
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Figura.34 Localizacion de algunas carbonatitas a nivel mundial. Los niimeros hacen referencia a algunos
depdsitos de carbonatitas con contenidos de Tierras Raras (REE) mas importantes: 1) Mountain Pass
(E.U.A). 2) Iron Hill (E.U.A). 3) Bear Lodge (E.U.A). 4) Llimaussaq (Groelandia). 5) Barro do Itapirapua,
(Brazil). 6) Khibina (Rusia). 7) Bayan Obo (China). 8) Laiwu (China). 9) Muluozhai (China). 10) Lizhuang
(China). 11) Maoniuping (China). 12) Dalucao (China). 13) Dong Pao (Vietnam). 14) Amba Dongar (India).
15) Etanero (Namibia). 16) Okorusu (Namibia). 17) Kangankunde (Malaui). 18) Palabora (Sudafrica).
19) Zandkospdrift (Sudafrica). Modificada de Liu y Hou (2017).
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Mineralogia y texturas tipicas de las carbonatitas y yacimientos asociados

Las carbonatitas contienen las concentraciones mas altas de 6xidos de tierras raras (REO,
por sus siglas en inglés) que cualquier otro tipo de roca sobre la corteza (Ridley, 2013).
Estas se clasifican de acuerdo a los carbonatos mas abundantes; las categorias son (Tabla
5): carbonatitas de calcita (denominadas sovitas cuando la roca es de grano grueso o
alvikita cuando es de grano medio a fino); carbonatitas de dolomita (rauhaugita o
también denominada beforsita); ferro-carbonatita (el carbonato principal es rico en hierro);
y natro-carbonatita (esencialmente compuesta de carbonatos de sodio, potasio y calcio. Es
una roca inusual se encuentra solo en el volcan Oldoinyo Lengai en Tanzania.) (Hoshino et

al., 2017).

Las principales fases minerales portadoras de REE incluyen fluorocarbonatos (bastnasita,
parisita y synchysita), carbonatos hidratados (ancylita) y fosfatos (monacita y apatito).
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Tabla 5. Minerales habituales en carbonatitas. En negritas se resaltan los minerales de REE. Modificada
de Jébrak et al. (2008).

Minerales | Calcita-CaCOs, dolomita-[CaMg(COs)2], apatito-[Cas(POs)s(F,Cl,OH)],
esenciales magnetita-(FesOs), pirocloro-[(Na, Ca)(NDb, Ta, Ti)20¢(OH, F,0)],
monacita-[(Ce,La,Nd,Th)POu]

Minerales | Ankerita-[Ca(Fe*,Mg)(CO:s):], siderita-(FeCOs), granate, biotita-

accesorios [SisAlOw(Mg,Fe)s(OH,F):K], bastnasita-[(Y,La,Ce,Nd)(COs)F], parisita-
[Ca(Nd,Ce,La)(COs)sF:], baddeleyita- (ZrO:), columbita-
[(Mn,Fe)(Nb,Ta):20¢], tantalita-[(Mn,Fe)(Ta,Nb)20s], fluorita-( CaFz),
latrappita- (Caz2NbFe*Oe), ilmenita-(Fe>TiOs), rutilo-(TiOz), perovskita-
(CaTiOs), loparita-[(Ce,Na,Ca)z (Ti,Nb)2 O¢], allanita-

[(Ca,Ce,La,Y)2(Al Fe)sSiz012(OH)], synchysita-[Ca(Ce,Y,La,Nd)(CO:s):F],
fergusonita-(YNbOs)

Minerales | Crandallita-[CaAls(PO4)(POsOH)(OH)¢], florencita-

secundarios | [(Ce,La,Nd)Al:(PO4)2(OH)s], wavelita-[Als(POs4)2(OH,F)s - 5H20] , ancylita -
Sr(La,Ce)(COs)2(0H)-H:0, gorceixita-BaAls(PO4)(POsOH)(OH)s, gibbsita-
[AI(OH)s], goethita-[a-Fe**O(OH)], hematita-(Fe20Os), vermiculita
[Mgor(Mg,Fe, Al)e(Si, Al)sO20(OH)4 - 8H20)]

La Tabla 5 debe considerarse como una referencia y no como algo absoluto, ya que cada
yacimiento es Unico y presenta caracteristicas propias. Por ejemplo, las carbonatitas de
calcita y dolomita de Mountain Pass (E.U.A) son ricas en bastnasita y se asocian con
algunos minerales que contienen torio, pero ademads contiene cantidades relativamente

altas (aproximadamente el 25 % en peso; Castor, 2008 ) de barita (BaSOs) (Figura.35).

-~ — e % . - -

Figura.35 Fotomicrografias de la carbonatita de Mountain Pass, California (E.U.A). A) Beforsita de barita-
bastnasita, con cristales gruesos de dolomita (Dol) ferrosa y cristales mas pequefios y rdmbicos de carbonatos
zoneados (nucleo dolomitico y borde calcitico) intercrecidos con bastnasita (Bsn) de grano muy fino. B)
Sovita de bastnasita-barita con fenocristales euédricos y gruesos de bastnasita (Bsn), fenocristales de barita
(Brt) recristalizados y desiguales, y calcita como matriz (Cal). Nicoles cruzados (NX). Modificada de Castor
(2008).
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Las mineralizaciones de REE pueden ocurrir como diseminaciones en grandes volumenes
de carbonatita, o como concentraciones en zonas de brecha, vetas o diques de carbonatita
(Figura.36), que llegan a formar cuerpos tabulares de hasta 50 m de longitud. Los
minerales de REE pueden aportar colores notables en las muestras de mano, ya sea
amarillo, causado por los fluorocarbonatos bastnasita y synchysita, o verde intenso,

causados por monacita y fosfatos de REE.

Figura.36 Diques/vetas de carbonatita con contenido de REE. Deposto Weishan ubicado en la provincia
de Shandong, al este de China. A) La carbonatita que presenta el mayor espesor y continuidad con
minerales de REE diseminados, se considera la mas importante dentro del yacimiento, B) Vetas con REE

diseminadas, comiinmente se localizan en los margenes de la intrusiéon. Tomadas de Wang et al. (2018).

Génesis de los yacimientos
Se han propuesto varias hipotesis para explicar la génesis de los magmas carbonatiticos:

% Fusién directa de una peridotita del manto: dentro del manto astenosférico, una
peridotita de granate se funde entre los 200-250 Km de profundidad, cuando el
grado de fusion es bajo (~ 0.3 % hasta un maximo de 3 %; Jébrak, 2008) se producira
un magma carbonatitico ascendente en forma de diapiro el cual al alcanzar ~80 km
de profundidad cristalizara produciendo ijolitas y carbonatitas. Los magmas
carbonatiticos tienen muy baja viscosidad y pueden ser extraidos con fracciones de
fundidos tan bajas como 0.1 % (Jébrak, 2008).

A profundidades cercanas a los 80 Km, CO: puede ser incorporado al manto por la
introducciéon de aguas profundas (metasomatismo), carbono contenido en

fragmentos de placas ocednicas subducidas o por contaminacion cortical, que
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ademas puede suministrar elementos alcalinos (K:O y Na20). No se sabe la
cantidad de carbonato que existe en el manto.

% Cristalizacion fraccionada: a partir de magmas alcalinos ricos en CO. La
cristalizacion fraccionada produce el fraccionamiento extremo de cristales
(formados tempranamente) y liquido residual (en el que se concentran los
elementos incompatiblies y CO:) (Jones, 2013 y referencia ahi citadas).

% Inmiscibilidad silicato-carbonato: Si el grado de fusion de la peridotita es ligeramente
mas alto (2 %; Robb, 2005), y bajo condiciones de alta presion total, la misma fuente
(peridotita de granate) producird magmas alcalinos, cominmente nefelinita, que
contienen carbonatos. El magma nefelinico al cristalizar produce una variedad de
rocas que contienen minerales inusuales como feldespatoides, piroxenos célcicos y
carbonatos de la suite #jolita. Sin embargo para que un magma alcalino produzca
un magma carbonatitico requiere una fuente adicional de carbonato y anfibol
sodico. Los magmas carbonatiticos se relacionan con los nefelinicos por medio del
proceso de inmiscibilidad, mientras el magma nefelinico (alcalino y rico en una
fase carbonatada) asciende va disminuyendo la presiéon y temperatura
promoviendo la separacién en dos fluidos, uno rico en silicatos y otro rico en

carbonatos.

Cualquiera que sea el origen de los magmas carbonatiticos, se acepta que éstos son
magmas derivados del manto por bajos grados de fusion parcial bajo condiciones de alta
presion total (mayores a 2 GPa) y de CO:z (Robb, 2005 y referencias ahi citadas), que
posteriormente han sufrido cristaizacion fraccionada, inmiscibilidad y procesos
metasomaticos que afectan al fundido durante su ascenso a la corteza. Esos procesos, a su

vez, son los causantes del enriquecimiento econdmico en LREE (Ridley, 2013).

Todas las REE tienen cargas iénicas muy grandes que hacen dificil su sustitucion dentro
de la red cristalina de los minerales, por lo que se concentran en el fundido, sin embargo la
mayoria de las REE trivalentes poseen radios idnicos similares al Ca%, Th*, Sr* y U*. De
modo que las altas concentraciones de LREE se deben a la cristalizacion fraccionada de un
magma carbonatitico que ya esta algo enriquecido en REE y en el cual las LREE se

concentraran en el liquido residual, por ser mas incompatibles.
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Caso de estudio V. Carbonatitas del Complejo Picacho, Tamaulipas,
México

La Provincia Mexicana Alcalina Oriental (Ramirez-Fernandez et al., 2000) se extiende desde el
sur de los Estados Unidos y hasta Veracruz, México. Los intrusivos mas alcalinos y las rocas
volcanicas dentro de ella deben su origen a una fase extensiva post-laramidica en un ambiente
de intraplaca.

Dentro de esta provincia, a 70 km al sureste de Ciudad Victoria, se localiza el Complejo
Picacho, el cual es un valle eliptico de 9 km? que se emplaza en calizas micriticas masivas de la
Formacion Tamaulipas Superior. Este complejo consta principalmente de granitos que rodean
de forma irregular a gabros alcalinos y en cuyo nucleo se emplaza una serie de rocas
nefelinicas (sienitas, ijolitas y melteigitas, por mencionar algunas). Asociado a estas rocas se
tiene una aureola de fenitizacion y diques ricos en apatito y elementos radiactivos (Th, U) con
REE muy alterados. Cao
Existen = dos afloramientos de
carbonatitas ricas en Y y Th dentro de
este complejo intrusivo:

1) Dique de 50 cm de espesor
compuesto por soOvitas con
calcita, pirita, siderita, cuarzo,
calcedonia, barita y
bastnasita-(La, Ce), ademas
de 6xidos de Fe en bandas

Calciogarbgnatita @Sovita (Pi32)
¥* Alvikita (Pi66a)

o Alvikita (Pi66b)

Magnesiocarbonatita

50

bien definidas. Este dique se [MgO FeO + Fe:03 + MnO
encuentra cortando a las rocas  Figura.37 Clasificacién de carbonatitas segin Wolley y
nefelinicas. Analisis Kempe (1989). Las marcas rojas corresponden a 3

petrologicos revelan 2 fases  muestras de carbonatita del Complejo Picacho. Modificada

de cristalizaciéon (Ramirez- de Ramirez-Fernandez et al. (2000).

Fernandez et al., 2000): i)

formacion de siderita (asociada a los 6xidos), y ii) calcita en forma de cristales radiales y
mosaicos.

2) Dique de alvikita de ~5 cm de espesor con calcita, ankerita, plagioclasa, pirita,
ilmenorutilo, siderita, fluorapatito, barita, calcedonia y varios minerales de REE como
bastnasita de Th, britolita de Y con Th y cheralita. Este dique se encuentra emplazado
en una zona de fractura de 30 cm de ancho dentro de los gabros.

De acuerdo al contenido de elementos mayores en roca total (Ramirez-Fernandez et al., 2000),
las carbonatitas del complejo Picacho se clasificaron como: i) ferrocabonatitas en el caso de la
s6vita y una muestra del dique de alvikita, y ii) calciocarbonatita para otra muestra de la
misma alvikita (Figura.37).
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En comparacion con las composiciones promedio de carbonatitas (en Wolley y Kempe, 1989),
las del complejo Picacho son pobres en Sr (580- 2500 ppm) y U (<1.2 ppm), sin embargo sus
concentraciones de Y (400-2100 ppm) y Th (520-1480 ppm) son muy altas, principalmente en la
alvikita. Ademas presentan bajos contenidos de REE (sévita hasta 5 900 ppm, alvikita hasta 3
670 ppm) comparadas con los diques ricos en apatito (hasta 30 000 ppm) (Ramirez-Fernandez
et al., 2000).

El origen de las carbonatitas del complejo Picacho se determind por medio de estudios de
isdtopos estables de carbono y oxigeno realizados por Ramirez et al. (2000) en 5 muestras de
carbonatos: 3 provenientes del dique alvikitico (Pi66a, Pi66b y Pikmex), y 1 sévita del centro
del complejo y 1 calcita intersticial de una sienita nefelinica. Los resultados que obtuvieron
se presentan en la Tabla 6.

Tabla 6. Relaciones isotdpicas de carbono y oxigeno en carbonatos del Complejo Picacho. En azul se muestran
los valores tipicos de los carbonatos magmaticos. Valores tomados de Ramirez-Ferndndez et al. (2000).

5180 SMOW (Standar 513C PDB (Pee
Mean Ocean Water) Dee Belemnite)
Carbonatitas, carbonatos asociados a rocas +6 a +10 %o -4 a -7 %o
alcalinas y Kimberlitas. De acuerdo a Deines
(1989) el 50% de las carbonatitas caen en
este rango
Metacalizas de San Carlos, valores tipicos de +23 a3 +27 %o +3 3 -6 %o
calizas cretdcicas
Alvikita (Pie6b) @ +13.430 %o -4.016 %o
Sovita(Pi32) @ +19.353 %o -4.857 %o
Calcita en sienita nefelitica (Pi4a) [l +11.559 %o -6.133 %o
Alvikita (Pi6ba) +13.020 %o -4.029 %o
Alvikita (Pikmex) A +12.205 %o -4.135 %o

Teniendo en cuenta que la mayoria de las carbonatitas y/o carbonatos asociados a rocas
alcalinas presentan valores de 00O entre 6-10 %o y de 8'3C de -4 a -7 %o (Ramirez-Fernandez
et al. 2000 y referencias ahi citadas), las muestras del complejo Picacho poseen valores de 0Oy
de 0'°C cercanos a los de las carbonatitas y/o carbonatos asociados a rocas alcalinas, los valores
isotdpicos altos de la sévita se explican por un reequilibrio con influencia de aguas metedricas
o fluidos hidrotermales.

Debido a los valores similares de %0 y 0%*C entre la alvikita y la calcita de la sienita
nefelinica, se supone una relacion muy estrecha entre ambas unidades (dique de alvikita y
sienita nefelitica), donde la calcita de las sienitas nefeliticas se interpreta como los restos de un
proceso de inmiscibilidad a partir de un magma silicatado rico en carbonatos.

El Picacho es la tnica localidad en México en la que se han reconocido afloramientos de
carbonatitas, sin embargo la Sierra de San Carlos se considera una region con posibilidades de
encontrar afloramientos de carbonatita asociados a rocas alcalinas.
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1.2.5 Metales raros en pegmatitas graniticas

Objetivo: Reconocer la importancia econdmica de los minerales de elementos raros que
conforman a las pegmatitas graniticas e identificar las caracteristicas geoldgicas de las
mismas, asi como distinguir las principales familias. Ademds de poder explicar la
importancia de concentraciones de COz, B, F, P y H20 en la formacion de los yacimientos.

Las pegmatitas de elementos raros son una pequefa porcion de pegmatitas graniticas que
contienen un enriquecimiento de Li, Cs, Ta, Nb, Rb, Y, REE, Sc, U, Sn, F, B, Be.
Principalmente se componen de cristales de cuarzo, feldespato y mica, con muchos
minerales accesorios a menudo de valor econOmico como berilo, casiterita, molibdenita,
espodumena, petalita, lepidolita y ambligonita, columbita, pirocloro y tantalita, polucita,
asi como diversos minerales de uranio, torio y tierras raras (allanita, monazita, etc.).
Muchos de los elementos contenidos en esos minerales (Be, Sn, Mo, Li, Nb, Ta, Cs, etc.),
también se consideran como elementos estratégicos, es decir elementos que presentan el
mayor riesgo de interrupciones en el suministro o que son importantes para la economia,

dependencia tecnologica o defensa de un pais.

Por lo anterior la importancia econdmica de las pegmatitas graniticasde metales raros se
debe a:

v' Contenido metdlico: en su mayoria elementos litofilos [LILE (Li, Rb, Cs, Be), HFSE
(Ga, Sn, Hf, Nb, P, Ta, Y, U, Th, REE)] aplicados en nuevas tecnologias, energia
(superconductores y baterias), metalurgia de metales ligeros (Be y Li) y metales
resistentes (Ta).

V' Minerales esenciales: feldespato para ceramicas, micas como aislantes y cuarzo por
su caracter piezoeléctrico.

v' Piedras preciosas: esencialmente las variedades valiosas de berilo variedad
aguamarina (azul), morganita (rosa), heliodoro (amarillo), esmeralda (verde) y en

raras ocasiones, topacio y turmalina.

Algunas de las pegmatitas explotadas actualmente incluyen (Tabla 7.): Rossing (Namibia),
Tanco (Canada), Volta Grande (Brasil), Kenticha (Etiopia), Greenbushes y Wodgina
(Australia Occidental) (Ridley, 2013 y referencias ahi citadas).
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Tabla 7. Ejemplos de depdsitos de pegmatita graniticas con metales raros. Los tonelajes de los

depositos (produccion + reservas) se indican en millones de toneladas (Mt) y en leyes promedio.
Datos tomados de Jébrak et al. (2008) y Cerny (1991 y referencias ahi citadas).

Deposito

Localidad

Tamafio y contenido

Tanco

Mantinoba, Canada

1.9Mta0.2 % Ta,05

6.5 Mta2.75 % Li,0

0.3 Mta23.3 % Cs,0

0.9 Mt a 0.20 % BeO

Preissac- Lacome

Quebec, Canada

19 Mt a 1.25 % Li,0

Yellowknife Territorios del Noroeste, Canada [13.9 Mta 1.19 % Li,O

28 Mt a 0.114 % Sn

. . 28 Mt a 0.043 % Ta,05

Greenbushes Australia Occidental 0.031 % Nby0

33.5Mta2.55 % Li,0
Bikita Zimbawue 10.8 Mta 3 % Li,0
Kamativa Zimbawue 100 Mta 0.114 % Sny 0.603 % Li,0
Uis Namibia 87 Mta0.134 % Sn

Manono-Kitotolo

Republica democratica del Congo

35Mta1.3%Li,0

Foote, Kings Mountains, etc.

Carolina del Norte, EUA

56.5 Mt a 1.5 % Li,0

Pegmatitas graniticas

Las pegmatitas graniticas son rocas igneas de tamafo de grano grueso y composicion
generalmente granitica formadas a partir de la cristalizacion de productos finales de
magmas (comtnmente félsicos) enriquecidos en componentes volatiles (H-0, CO, F, Cl,

B). Se componen principalmente de cuarzo, feldespatos (microclina y albita), micas y

varios minerales accesorios de importancia econdémica.

Aparecen asociadas a rocas igneas y metamorficas como diques discordantes muy

marcados, lentes y como segregaciones dentro de granitos.

De acuerdo a su profundidad de formacion se pueden distinguir 4 tipos principales de

pegmatitas graniticas, las cuales se describen en la Tabla 8.

Tabla 8. Clases de pegmatitas graniticas. Datos tomados de Jébrak, et al. (2008) y London (2014).

Tipo Profundidad Elementos tipicos Otras caracteristicas
de formacion menores
Generalmente no son de interés
Abisal 11 km Ricas en Ca, Ba, Sr, Mg, e'co'nc')mi'co, se .alojan en esquistos de

Fe. sillimanita y distena.

Profunda o
Pueden contener Th, U, Se alojan en esquistos de granate

de 7-11 Km . . .
. Nb-Ta, Zr o Ti (almandino) y distena.
muscovita
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Mineralizaciones de Se alojan en esquistos de cordierita-
elementos litofilos (REE, andalucita y se asocian con granitos
Rb, Cs, Be, Ta, Li, etc.), aléctonos. La mayoria de los depdsitos
con contenidos a menudo | de metales raros se asocian con estas
bastante bajos (alrededor | pegmatitas, que geoquimicamente se
de 0.02% de Ta20s, 0.05% | pueden clasificar en 2 familias: NYF o
de BeO y 1% de Li2O) pegmatitas de REE y LCT.
Se asocian principalmente con granitos
tipo-A (metaluminicos-peralcalinos)
los cuales se asocian a ambientes
» NYF: (. .
. . anogénicos o intraplaca. Estas
enriquecidas en egmatitas estan enriquecidas en
Profundidad Nb,YyF p gm ! ,
media o de tierras raras pesadas, fltor, y
3.5-7 Km presentan altas proporciones de Nb /
metales
Ta.
raros — —
Presentan caracteristicas distintivas de
una fuente granitica tipo-S
(peraluminicos) cuyos protolitos son
fuentes sedimentarias marinas
maduras como lutitas. Estas
> LCT: pegmatitas se encuentra enriquecidas
enriquecidas en | en metales alcalinos, berilio, boro,
Li, CsyTa fésforo y estafo, y presentan
proporciones muy bajas de Nb / Ta.
La mayor parte de la mineralizacion
econOmica de Li se encuentra en
espodumena y pentalita.
Contienen cuarzo puro
. L uso piezoeléctrico), en . , ..
Miarolitica o ( p . : . Se asocian a ctipulas subvolcanicas
3.5-1.5 km ocasiones berilo, topacio y . Y
de gemas ) . . débilmente metamorficas
fluorita de calidad optica.

Morfologia de pegmatitas graniticas con metales raros

Los cuerpos individuales de pegmatita poseen morfologias variables que incluyen diques
tabulares (<1 m a 20 m de espesor), cuerpos lenticulares, elipsoidales y masas irregulares.
Generalmente forman cuerpos pequenos (menos de 100 m de largo), con la excepcion de
algunos depositos como Greenbushes (Australia Occidental) que posee 3 km de largo y
unos cientos de metros de ancho (Bradley y McCauley, 2013 y referencias ahi citadas).

Tipicamente, los cuerpos de pegmatita presentan el siguiente zoneamiento mineralogico
(Figura.38):




1)

2)
3)

4)
5)

Borde granitico: es el margen entre la pegmatita y la roca encajonante, generalmente
tiene pocos centimetros de espesor y consiste de cuarzo, feldespato y muscovita.
Paredes: cristales finos de cuarzo, turmalina, berilo y muscovita.

Zona intermedia: puede haber mds de una y se compone principalmente de
plagioclasa, feldespato potasico, micas y cuarzo. En esta zona se encuentran
presentes varias fases de elementos raros, como berilo, espodumena, elbaita,
columbita-tantalita, polucita y fosfatos de litio. Las menas se localizan en zonas
especificas, principalmente en una o mas zonas internas. En ocasiones la zona de
mineral econdmico puede ser grande como sucede en la mina Etta al sur de Dakota
(E.U.A), que presenta cristales de espodumena de hasta 12 m de longitud
(Rickwood, 1981).

Niicleo o corazén: principalmente contiene cuarzo ultra puro de grano grueso.

Zona de albita: son unidades irregulares ricas en alcalis que reemplazan en parte a
la pegmatita hospedadora consolidada. Consisten en cristales de grano medio de
albita plateada (variedad cleavelandita), micas (moscovita y lepidolita), topacio y/o

fluorita. Son una caracteristica comun en pegmatitas de la familia LCT.

1-Borde graniticoo
aplitico

3-Zona
intermedia

2- Paredes

Figura.38 Zonacion idealizada en una pegmatita granitica de cuarzo y
elementos raros. Modificada de Jébrak et al. (2008).
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Ambiente tectonico

La distribucidn tectdnica de las pegmatitas esta determinada por la naturaleza del magma
parental que da origen a las intrusiones graniticas, y del cual se deriva el magma
enriquecido en elementos raros. De modo que las pegmatitas de la familia LCT se generan
en entornos tectonicos de compresion y las de la familia NYF a partir de entornos

tectonicos extensionales (anorogénicos).

Debido a la gran abundancia de pegmatitas de la familia LCT, dentro de cinturones
orogénicos (Figura.39), estas pegmatitas se vinculan a un entorno tectdénico de subduccion,
en la fase post-tectonica del desarrollo de cinturones continentales. Por su parte las
pegmatitas de la familia NYF se asocian generalmente con puntos calientes o zonas de

ruptura dentro de los continentes.
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Figura.39 Mapa que muestra las ubicaciones de pegmatitas graniticas con metales raros. Los principales
depdsitos de pegmatitas LCT se muestran con simbolos mas grandes: 1) Whabouchi (Canada), 2) Tanco
(Canada), 3) Big Whopper (Canada), 4) Kings Mtn.(E.U.A), 5) Zavantinskoe (Mongolia), 6)Altai (China), 7)
Taghawlor (Afganistan), 8) Jiajika (China) 9) Kenticha (Etiopia), 10) Manono (RD Congo), 11) Bikita
(Zimbawwue), 12) Rubicon (Namibia), 13) Wodgina (Australia), 14) Bald (Australia), 15) Deans (Australia),
16) Greenbushes (Australia). Modificada de McCauley y Bradley (2014).
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Mineralogia y texturas

Generalmente las pegmatitas contienen ~65 % de feldespato, 25 % de cuarzo, 5-10 % de
mica y, aproximadamente, 5 % de otros minerales accesorios (granate, turmalina, etc.);
Otros minerales que se pueden presentar se muestran en la Tabla 9. El cuarzo al ser de
grano grueso y carecer de abundantes inclusiones se considera un mineral industrial
importante, al igual que el feldespato que por sus bajos contenidos en Fe permite crear

vidrios mas claros.

Tabla 9. Minerales en pegmatitas graniticas con metales raros. En negrita se muestran
los minerales mas comunes para cada elemento, en cursiva y subrayados se muestran
los minerales mas casuales. Modificada de Jébrak et al. (2008).

Elementos

Minerales

Si, Al, K, Na

Cuarzo, microclina, muscovita, albita

Turmalinas:
Chorlo [NaFesAls(BO3)3Sis018(0,F,0H)4 ]
Elbaita [Na(Al,Li)3 Ale(BO3)3 SicO18(OH)4]

Be

Berilo (Be3Al:SisO1s)
Berilonita (NaBePOa)
Hambergita [Be2BO3(OH)]
Bertrandita [BesSi207(0H):]

Fluorita (CaF2)
Topacio [ALSiO4(F,0H):]
Criolita (NasAlFs)

Li

Espodumena (LiAlSi2Os)

Petalita (Castorita) (LiAlSisO10)
Lepidolita [K(Li,Al)3(Si,Al)2010(F,OH):]
Bikitaita (LiAlSi206.H20)

Ambligonita [LIAIF(PO4)]

Elbaita [Na(ALLi)3Als(BO3)3SisO18(OH)a4]
Trifilita [LiFe(PO4)]

Litiofilita (LiMnPOa4)

Nb-Ta

Columbo-tantalita: columbita [(Fe,Mn)(Nb,Ta).0¢] y tantalita
[(Fe,Mn)(Ta,Nb)20¢]

Microlita [(Ca,Na)2Ta206(0,0H,F)]

Pirocloro [(Na,Ca)2Nb206(OH,F)]

Euxenita [(Y,Ca,Ce,U,Th)(Nb,Ta,Ti)206]

Fergusonita (YNbOa)

Triplita [(Mn,Fe)2(PO4)(F,OH)]
Trifilita [LiFe(PO4)]

Ambligonita [LIAIF(POa4)]

Eosforita [MnAl(PO4)(OH),.H.0]
Childrenita [FeAl(PO4)(OH)2.2H20]
Litiofilita [LiMnPO4]

Rb, Cs

Polucita [(Cs,Na)AlSi206.nH20]
Lepidolita (Cs) *el Cs puede sustituir al K
Microclina (Rb) * frecuentemente contiene Rb como impureza

Sc

Thortveitita [(Sc,Y)25i207]

Sn

Casiterita (Sn0Oy)

REE (Ce, La,

Aeschynita [(Ce,Ca,Fe,Th)(Ti,Nb)2(0,0H)s]
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Gd, Sm, Nd, | Allanita [(Ce,Ca)2(Al,Fe)3(Si04)3(0OH)]
Dy, etc.) y | Monacita (CePOy)
Y Xenotima (YPOa)

Euxenita [(Y,Ca,Ce,U,Th)(Nb,Ta,Ti)>0¢]
Gadolinita (Y2FeBe2Si2010)
Fergusonita (YNbO4)
Samarskita [(Y,Ce,Fe,U)(Nb,Ta)O4]

Ti Rutilo (TiOy)
U-Th Uraninita (UO>)
Samarskita [(Y,Ce,Fe,U)(Nb,Ta)O4]
Monacita [(Ce,La,Nd,Th)POa]
Xenotima [(Y,Th)POa4]
Fergusonita [(Y,U,Th)NbOa]
Euxenita [(Y,Ca,Ce,U,Th)(Nb,Ta,Ti)20e]
Aeschynita [(Ce,Ca,Fe, Th)(Ti,Nb)2(0,0H)e]
Zr Zircon (ZrSiOs)

Las pegmatitas de la familia NFY se reconocen porque
contienen 6xidos y silicatos con Ti, U, Th, Nb>Ta y
elementos pesados de tierras raras (HREE), por lo que
contienen fases minerales como euxenita, samarskita,
gadolinita y allanita, ademas la abundancia en fltor se

ve reflejada en la cristalizacion de fluorita o topacio.

Otra caracteristica de esta familia, es la presencia de

minerales maficos, principalmente aegirina y riebeckita

1c :
Figura.40 Textura grafica. Cuarzo
(gris) en microclina (blanco), ~Las pegmatitas de la familia LCT se encuentran

que indican composicion peralcalina.

Colorado EE.UU. Tomada de  enriquecidas en Li, por lo que predominan minerales
London et al. (2012). como espodumena, petalita, lepidolita, trifilita y
ambligonita, entre otros. En cuanto al Cs, si este se
encuentra en concentraciones suficientes, puede precipitar como polucita. Por su parte el
Nb cristaliza como columbita en etapas tempranas de la secuencia evolutiva, mientras que
los 6xidos ricos en Ta predominan hacia el final (London et al.,, 2012 y referencias ahi
citadas). A diferencia de las pegmatitas de la familia NFY que son escasas en fosforo, las
de la familia LCT contienen fésforo en forma de apatito y como un componente
importante de los feldespatos, ademds de formar varios fosfatos (graftonita
[(Fe,Mn,Ca)s(POs)], beusita [(Mn,Fe,Ca,Mg)s(POs)2], trifilita (LiFePOs) vy litiofilita
(LiMnPOs4); Simmons et al. 2003 ).
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Una caracteristica importante de las pegmatitas es su
heterogeneidad textural. Los cristales adquieren
morfologias que van desde esqueléticas y graficas
(Figura.40) hasta cristales alargados euédricos, en
forma de peine o radiales. Si bien, en general las
pegmatitas graniticas presentan dos dominios

texturales (Figura.41):

I.  Las zonas externas o de borde granitico presentan
granos de tamano fino (mm), aplitas masivas y
en capas. Los minerales presentan
crecimientos preferenciales en una direccion,
es decir textura en forma de peine a lo largo
del contacto entre la pegmatita y la roca
encajonante. En esta zona ademas se incluyen
los crecimientos esqueléticos y textura
grafica, la cual es tnica y caracteristica de las
pegmatitas, consiste en un intercrecimiento
esqueletal de cuarzo y feldespato alcalino
(Figura.40).

II.  En el drea interior hay bloques de grano muy
grueso (cm-m), donde los minerales son de

tamarfios equitativos y orientados al azar.

Génesis de los yacimientos

Granitografico

Texturade
Bloque

Granitografico

Aplitabandeada

Granitografico

Figura.41 Seccién completa de un dique
de pegmatit de la mina Little Three,
Ramona, California (E.U.A). La textura
refleja un enfriamiento unidireccional
desde los margenes hacia el interior
donde hay bloques bien desarrollados.
Modificada de London (2008; 2009).

El origen de las pegmatitas atn es debatido pues no existe un modelo que explique todas

las caracteristicas de las pegmatitas graniticas de manera satisfactoria. Sin embargo la

mayoria de los investigadores consideran su génesis a partir de fracciones residuales

tardias, saturadas en volatiles de un magma granitico.

La cristalizacion de las pegmatitas comienza a temperaturas de ~450°C, es decir unos ~200-

250°C por debajo de la temperatura del solidus en la que debe comenzar la cristalizacion

de un granito saturado en agua (London et al., 2012 y referencias ahi citadas). Las bajas

temperaturas a las que cristalizan las pegmatitas, indican la presencia de fluidos y

elementos volatiles como F, B, P, H2O, o COx, los cuales deprimen el solidus en magmas, e

indican la transicién magmatico-hidrotermal (Jébrak et al., 2008).

Existen varios modelos que describen la formacion de pegmatitas:
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Modelo de Jahns & Burnham (1969): Saturacion de vapor

Estos autores consideran esencial la presencia de una fase exsuelta de H2O para explicar el

gran tamano de los cristales en pegmatitas.

De acuerdo a este modelo, las pegmatitas se forman a partir de un magma granitico. Este
magma se compone esencialmente de fundido silicatado y cantidades apreciables de
volatiles disueltos entre los que predomina el H2O. Conforme aumenta la cristalizacion, se
forman fases sdlidas anhidras provocando que el magma se sature en H2O. Una vez
alcanzada la saturacion, el fundido silicatado coexistird con una fase fluida. Los elementos
que componen el sistema se repartirdn entre la masa fundida y la fase acuosa, también
denominada como gas o vapor (debido a que se encuentra en condiciones super criticas,
en términos de presion y temperatura critica del agua pura). Debido a la menor viscosidad
que presenta la fase acuosa la transferencia de iones se realiza de manera mas rapida,
provocando el desarrollo de cristales muy gruesos mientras que en la fase silicatada se

tendran cristales de menor tamano.

Modelo de London (1992)

Los trabajos experimentales de London (1992) demostraron que la saturaciéon de agua no
era esencial en la cristalizacion de pegmatitas, por su parte elementos como el Li, B, F, y P

(ademas del H20) desempetian un papel critico en su formacion.

En este modelo las diversas texturas que presentan las pegmatitas, la zonificacion de
algunos minerales y los tamafios de grano variables se explican a partir del
subenfriamiento, por debajo de la temperatura de liguidus normal, de un magma
insaturado en H20.

La presencia de Li, B, F, P y H20 provoca que la temperatura de cristalizacion se reduzca
significativamente, llevando a un subenfriamiento por perdida rapida de calor. La tasa de
subenfriamiento es un factor importante que controla la nucleacion de los cristales y
morfologia; asi, cuando el grado de subenfriamiento es grande se forman un gran nimero
de ntucleos pero de tamafo pequefio, mientras grados de subenfriamiento pequefios
formardn menos nucleos pero de mayor tamafo. De modo que las texturas de la zona de
borde se ven favorecidas por las velocidades rdpidas de enfriamiento, mayores grados de
subenfriamiento, mayores tasas de crecimiento y menos sitios de nucleacion. Mientras que
las texturas interiores se ven favorecidas por velocidades de enfriamiento mas lentas, mas
pequefios grados de subenfriamiento, menores tasas de crecimiento y abundantes sitios de

nucleacion.
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Cuando inicia el proceso de cristalizacion, del fundido granitico subenfriado, los minerales
formadores de roca comienzan a cristalizar en las margenes de la masa fundida y los
volatiles, fundentes (como H20, CO, B, F, P) y otros elementos incompatibles se acumulan
en una capa limite delante del frente de cristalizacion (Figura.42), esto a su vez provoca
una disminucion en la viscosidad del magma, la temperatura de cristalizacion y las tasas
de nucleacion, ademds aumenta la difusion y solubilidad. Como consecuencia se forman
pocos nucleos con grandes crecimientos cristalinos, a medida que la cristalizacion avanza
resulta en un cuerpo con creciente fraccionamiento quimico desde margenes hacia el

centro.

Cuarzo- Capa
feldespato |[imite

(®) o o
o&?%’gg%go
0086990 .
59 PE 83
0co2:0 ¢

Pegmatita masiva Capa limite

Oo

0si, Al, Na, K

OH,B,P,F

OLi, Rb, Cs, Be, Nb, Ta
=) Crecimiento cristalino

chorlo elbaita

Figura.42 Cambios en la composicion del fundido a medida que avanza la cristalizacién y
efectos de elementos volatiles. A) Los componentes de la masa fundida se disuelven en la capa
limite y se transportan a través de ella para adherirse a las superficies de cristales en
crecimiento (minerales formadores de roca). B) Los componentes incompatibles se enriquecen
en el liquido de la capa limite porque la presencia de H, B, P y F disminuye la temperatura de
solidus y aumenta la miscibilidad de todos los componentes. C) Una vez agotados los
componentes de la masa fundida, se produce la cristalizacién del liquido de la capa limite
provocando cambios bruscos en las composiciones de minerales (micas, turmalina) que crecen a
través de ese intervalo. Modificada de London et al. (2012 y referencias ahi citadas).

Ya sea que el magma se sature o no en H2O, ambos autores coinciden en que es
necesaria una fuente enriquecida en elementos y compuestos volatiles (F, P, B, Li, CO2
y H20), los cuales controlaran el proceso de formacion de la pegmatita.
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Caso de estudio VI. Pegmatita E1 Muerto, México

La pegmatita El Muerto de edad Greenvillana (Neoproterozoico, 976 + 2 Ma.) (Prol-Ledesma et
al. 2012), se localiza al noroeste de la ciudad de Oaxaca dentro del Complejo Oaxaqueno. De
todos los cuerpos de pegmatita presentes en la zona, El Muerto es el mas grande y de mayor
interés economico pues contiene una gran cantidad de fases minerales ricas en HFSE. Es un
ejemplo de una pegmatita granitica de la familia NFY pero que carece de F.

Dicha pegmatita se encuentra bien expuesta (aflora a una altura de 80 m en el cerro El Muerto)
y cartografiada. Debido a excavaciones exploratorias y labores de explotacion. Existen 4
galerias horizontales espaciadas a 20 m, ademas de varias trincheras superficiales pequenas.

El Complejo Oaxaquefio comprende una columna litologica de aproximadamente 15 km de
espesor, y se compone de orto y paragéneises en facies de granulita y secuencias
metasedimentarias deformadas de rocas calcosilicatadas, mdarmol y anfibolita con
intercalaciones de charnokita, granito y sienita, ademds de anfibolita derivada de basalto
alcalino (Prol-Ledesma et al., 2012 y referencias ahi citadas). Algunos de los eventos que dieron
forma al Complejo y su relacidon con la formacion de la pegmatita El Muerto se mencionan a
continuacion:

e 1157 -1130 Ma. y ~1012 Ma.: 2 periodos de emplazamiento de gabro-anortosita-granito
(tipo-A) - sienita. Estos periodos de actividad ignea se relacionan con fases extensivas
que dieron origen a los complejos anortosita - mangerita - charnokita - granito (AMCG)
emplazados en la corteza inferior.

e 1004 - 980 Ma.: Episodio de metamorfismo en facies de granulita y deformacion que
afecto a las dos suites anteriores. Este episodio metamdrfico se produjo debido a una
colision (750 ° Cy 7 kbar) y fue acompanada pordeformacion.

e 976 + 2 Ma.: Magmatismo anorogénico. Emplazamiento de pegmatitas post-
Greenvillanas incluida El Muerto. Las pegmatitas no estan deformadas y se encuentran
enriquecidas en U, Th, Zr, Ti y elementos de tierras raras (REE). (Prol-Ledesma et al.,
2012).

e 920 Ma: subduccion y generacion de batolitos orogénicos.

El Muerto, a pesar de ser una pegmatita de la familia NFY no se relaciona con una fraccion
residual de un magma granitico tipo-A. Se ha inferido que la pegmatita El Muerto representa
un magma anatéctico desarrollado en la profundidad de la corteza continental oaxaquefa a
partir de un protolito semejante a la anortosita encajonante.

Caracteristicas de la pegmatita El Muerto

La pegmatita El Muerto posee una forma lenticular con orientacion NE-SW, asi como un
espesor maximo que supera los 20 m. Por sus caracteristicas mineraldgicas y texturales se han
podido definir 5 zonas concéntricas cuyas caracteristicas se resumen en la Figura.43 y la Tabla
10. La pegmatita se emplaza principalmente en anfibolita, y en menor proporcién en anortosita
y piroxenita, de la suite AMCG (Anorthosite-Mangerite-Charnockite-Granite). La pegmatita no
esta deformada, si bien la anfibolita huésped estd foliada en el contacto con la pegmatita,
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donde también se observan signos de metasomatismo (formacion de biotita y albita en la
anfibolita). La distribucion de las unidades no es simétrica presentando un mejor desarrollo en
la porcién oriental (Figura.43). De igual modo los minerales de REE se desarrollan mejor en
esta porcion y principalmente en las zonas exteriores.

W-E ) Cristales de
biotita
7 Cristales de
o‘? ,bé' allanita (Ce)
% '\?o 1°" Zona
44 : st O  Accesoa galerias
& intermedia/.
2° Zona
intermedia
Figura43  Secciébn  esquematica
transversal de la pegmatita el
Nicleo Muerto (Oaxaca, México). Donde se
0 muestra la  principal area de
I mineralizacion. Modificada de Prol-
15m

Ledesma et al. (2012).

Tabla.10. Unidades de la pegmatita E1 Muerto y sus caracteristicas mineraldgicas En negro se resaltan los
minerales de interés econémico. Datos tomados de Prol Ledesma et al. (2012).

Contacto Tamafio de Mineralogia Textura
grano
Borde Transicional con Deladmm Cuarzo, feldespato K, Agregados
laroca oligoclasa y biotita alotrimorficos
encajonante. Magnetita, allanita (Ce), Euédricos

apatito, circon y titanita

Pared Transicional de Oligoclasa Zoneados y subédricos
hasta 1m con la Cuarzo Intersticial y anedral
zona de borde. 10 cm ancho Magnetita Euedrales

10 cm ancho Allanita (Ce) Tabulares, zoneados

Allanita | Verde, anedral

Allanita Il Amarilla, reemplaza a
la allanita |

Allanita I Roja, en microfisuras
de la perrierita y
reemplazando
perrierita, allanita | y
allanita Il a lo largo de
vetas.

Titanita Euedrales, orientados
hacia el interior,
perpendiculares a la
zona de contacto, con
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inclusiones de circén y
apatito.

5 cm ancho Perrierita (Ce) Inclusiones anedricas
en la allanita |
5 mm ancho Torita Anedrales, en venas

1 mm diametro

(poco abundantes)
Fergusonita (Y)
(enriquecidos en HREE,
particularmente Yb)

que atraviesan cristales
de titanita.

1a5cm ancho

Circon

Zoneado y euedral

Apatito
1* Zona Agudo con la zona Oligoclasa
Intermedia | de pared 50 cm longitud Allanita (Ce) Tabulares,

10 cm ancho perpendiculares a los
contactos de zonas
interiores, esquelética
con plagioclasa Nay
microclina

50 mm ancho Aeschynita Inclusiones dentro de
la allanita |

50 mm Xenotima y Torita Inclusiones dentro de

diametro la allanita Il

Cuarzo Anedrales, ocupan los
Microclina intersticios entre los
cristales de plagioclasa

6 cm longitud Titanita euedrales

Biotita
Circonio
Apatito

100 mm Monacita (Ce) Subedricos,

(presenta un alto prismaticos

contenido de Nd, aunque

el Ce es la REE dominante)

REEy Th Liberados por la
alteracion de allanita-
(Ce) a epidota en
margenes de granosy
grietas.

2a Zona Medianos Microclina macropertitica
Intermedia Oligoclasa

Cuarzo

Grandes Biotita Ideomorficos, cerca del
nucleo de cuarzo

Cm Torita

(altas concentraciones de
U, mas del 20% en peso )

Cm Betafita rica en itrio Euedrales, ubicados en

la zona mas externa
Nucleo Varios metros Cuarzo Anedral
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Como se puede apreciar en la tabla anterior, la pegmatita E1 Muerto es un ejemplo de la familia
NFY que se encuentra enriquecida en niobio e itrio pero sin fldor. No hay minerales de B, Li o
Fy, en el caso del P, éste se restringe a las zonas alteradas de la roca huésped, al borde y la
primera zona intermedia.

La cristalizacion de fases anhidras como el cuarzo y feldespatos, que enriquecen el fundido
residual en fluidos, aunada a la formacion de minerales de fosfato al inicio de la primera zona
intermedia, promovieron la rdpida cristalizacion y crecimiento de cristales.

Al proceso de formacion le sigui6 una etapa de reemplazo subsolidus debido a la interaccion de
fluidos acuosos con las unidades de la pegmatita, resultado de la interaccion de las unidades
de pegmatita formadas tempranamente con fluidos acuosos circulantes. Ello origind
pseudomorfismo y llenado de vetas asi como la alteracion de distintos minerales: feldespato K-
microclina-mica blanca, biotita-clorita, allanita (Ce)-epidota.

Entre otras cosas, la falta de minerales ricos en Li y F y la concentracion relativamente baja de
fésforo (tipica de los magmas anorogénicos félsicos) indican que la composiciéon del magma
que dio origen a la pegmatita, no cambio significativamente por efectos de contaminacion
cortical, de modo que la mayor parte del enriquecimiento en Ca, Fe, Ti y LREE proviene del
magma fértil ubicado en la corteza (Prol Ledesma et al., 2012).

La secuencia de cristalizacion y las composiciones de los minerales indican un orden creciente
de incompatibilidad de elementos en el magma formador: Th* + LREE -- Y + HREE -- Nb -- U.
(Prol Ledesma et al., 2012).
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1.2.6 Diamantes en Kimberlitas

y Lamproitas

Objetivo: Identificar las caracteristicas geologicas de los cuerpos kimberliticos que

albergan diamantes, asi como

preservacion de diamantes en el manto terrestre.

distinguir entre las condiciones de generacion y

Los diamantes son la representacion estable del carbono a alta presion (4 GPa relacionada

a profundidades superiores a 150 km). A presiones mucho mas bajas la forma estable de C
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Figura.44 Grafica log-log para minas de diamante en kimberlitas,

en el mundo. Modificada de Kjarsgaard (2007).

es el grafito. Poseen una alta
dureza y extrema resistencia
debido a su estructura, en la
que cada atomo de carbono
tiene un enlace covalente
direccional con cuatro atomos
de carbono vecinos dispuestos
en la parte superior de un

tetraedro.

Hay casi 3000 categorias de
desde
(2 US$/quilate)
hasta gemas de alta calidad
(65,000 US$/quilate). El precio

de las gemas se basa en "4C™

diamantes, diamantes

industriales

quilate (1 quilate = 0.2 g),
claridad, color, corte
(Figura.44).

Ademads de los depositos de
tipo placer, los diamantes se
alcalinas

asocian a rocas

kimberliticas y algunas

lamproitas, ya que los magmas que dan origen a estas rocas, también son los encargados

de transportar diamantes a la superficie terrestre.

De las miles de kimberlitas conocidas en el mundo solo un 30 % de ellas contienen

diamantes (Shirey et al., 2013) (Figura.44). Canadd ha sido productor de diamantes desde

los 90’s cuando entrd en produccion la mina Ekati y posteriormente con las minas Diavik y

Snap Lake.




Las lamproitas, aunque menos abundantes que las kimberlitas, concentran
aproximadamente un 25% de la producciéon mundial de diamantes, en la region de
Kimberley en Australia, misma en la que se encuentra la mina de diamantes mds grande

del mundo, la mina Argyle.
Kimberlitas y lamproitas

Las kimberlitas son rocas igneas ricas en potasio (K:0 = 1-3 % en peso), alcalinas,
asociadas a magmas ricos en volatiles (CO: y/o H20) que se generan como diques y
diatremas. Son la principal fuente de diamantes naturales en el mundo, y se encuentran
inusualmente enriquecidas en LREE, LILE (Ba, Sr) y HSFSE (Nb, Ta). Se consideran como
rocas hibridas de textura inequigranular pues poseen componentes primarios
(fenocristales y matriz) y xenolitos, entre ellos los diamantes, derivados del conducto que

atraviesa el magma durante su ascenso.

Las lamproitas son menos abundantes que las kimberlitas, son rocas potdsicas que

contienen leucita, olivino, didpsido, sanidina, ritcherita-K y flogopita titanifera.
Se suelen distinguir dos grupos de kimberlitas:

e Grupo I[-Kimberlitas  basdlticas: con macrocristales principalmente de olivino,
comunmente acompanado de ilmenita, granate, didpsido, flogopita, enstatita y/o
cromita, incluidos en una matriz de perovskita, espinela, monticellita o calcita.

e Grupo II-Kimberlitas miciceas u orangeitas: abundantes en flogopita. Reconocidas

solo en el sur de Africa.

La mayoria de las kimberlitas abarcan edades
desde el Mesozoico hasta el Cenozoico. En
Sudafrica son principalmente Cretacicas (de 80
a 114 Ma.) mientras que en el craton
Norteamericano se distribuyen gradualmente
desde el Jurasico (201 a 145 Ma.) en el este,
hasta el Cretacico (145 a 66 Ma.) en el centro.

En todos los casos los diamantes son de edad

Figura.45 Kimberlita diamantifera de la mina |49 antigua (entre 1500 y 3000 Ma.) que las
Mir Diamond, Siberia. La edad obtenida en las

kimberlitas o lamproitas que los albergan, lo
pequefias inclusiones de los cristales de diamante

son del Precambrico, aunque la erupcion de la cual indica que han residido en el manto por
kimberlita ocurrié en el Devénico. Espécimen un largo periodo de tiempo, antes de ser
propiedad de Stan & Pris Woollams. Foto tomada transportados ala superficie (Figura_45)_

de James St. John (2010).




Morfologia de kimberlitas diamantiferas

Kimberlita Volcanoclastica
Resedimentada (RVK)
imberlita Piroclastica
(PK)

Epicldasticos

Kimberlita
Volcanocldstica
Masiva (MVK)

Facies de

Crater
1
]

kimberlitica

Facies de
Diaterma

Facies
Hipabisal

Figura.46 Modelo clasico de la morfologia de una diatrema
kimberlitica. En rosa se muestra el sistema de nomenclatura
mas antiguo y en naranja un sistema mas simple. Modificada
de de Kjarsgaard (2007).

Las kimberlitas ocurren como
diatremas, diques y pequefos
cuerpos intrusivos con forma de
pipa (Figura.46). Las diatremas
generalmente poseen una forma
cénica similar a una copa de
champagne, aunque también
pueden tener forma de tazon.
Pueden ocurrir como grupos de
hasta 20 intrusiones o de forma

aislada.

En el modelo clasico de diatremas
kimberliticas se reconocen 3 facies
principales (Figura.46), desde la
base del intrusivo hacia la

superficie:

1. Facies hipabisal magmatica
en forma de dique de hasta 10 m
de ancho.

2. Facies de diatrema con

brechas.

3. Facies de crater (generalmente menor a 1 km de didmetro) o maar con rocas

volcanicas y epiclasticas.

Otro sistema de nomenclatura para describir las rocas de sistemas kimberliticos, que no

implica un cardcter genético (Mitchell, 1995; Kjarsgaard, 2003; Sparks et al., 2006), es

(Figura.46):

e kimberlita volcanoclasticas (VK), o rocas fragmentales: pueden subdividirse en

kimberlita piroclastica (PK), kimberlita volcanoclastica resedimentada (RVK) y

kimberlita volcanoclastica masiva (MVK).

e kimberlita hipabisal (HK) o rocas no fragmentales.

Esta estructura es el resultado de procesos freatomagmaticos.
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Ambiente tectonico

Aunque algunas kimberlitas se encuentran dentro de cinturones orogénicos jovenes, las
que contienen diamantes son aquellas que se emplazan dentro de cratones antiguos (>2500
Ma.) y en cinturones paleoproterozdicos (>1600 Ma.) que rodean a los cratones y no han
sufrido deformacion posterior a su formacion (Figura.47). Lo anterior se explica debido a
que el grosor de la litdsfera subcratonica varia entre 150 y 250 km de profundidad,
mientras que por debajo de los cinturones orogénicos mas jovenes es de entre 60 y 150 km.
El mayor grosor que presentan las dreas cratonicas permite que el flujo de calor
geotérmico sea estable para el diamante, por lo que los diamantes no se reabsorben al

pasar por el campo de estabilidad del grafito durante su ascenso (Ridley, 2013).
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Figura.47 Distribucién global de minas de diamante alojadas en kimberlitas y depositos significativos.

También se muestran los principales cratones Arqueanos. Modificado de Kjarsgaard (2007).

Las 4reas en las que se emplazan los magmas kimberliticos experimentan un
abombamiento epirogenético y fracturamiento, debido a que el inicio del magmatismo
kimberlitico se relaciona estrechamente con perturbaciones térmicas (conveccion y ascenso
de plumas del manto), que ayudan a la intrusion rapida de kimberlitas, en muchos casos

este evento se da de manera violenta en la superficie.
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Tappe et al. (2018) relacionan las
edades de  emplazamiento  de
kimberlitas  diamantiferas con la
disgregacion continentes (Figura.48)
como Rodinia y Gondwana, los cuales
muestran  amplios  periodos  sin
magmatismo kimberlitico, relacionados
con tiempos de estabilidad continental,
y periodos de emplazamiento de
kimberlita correspondientes a tiempos
de reorganizacion de las  placas

fundamentales.

Mineralogia y Texturas
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Figura.48 Distribucion de kimberlitas africanas desde la
estabilizacion de Pangea (~300Ma.). Los dos picos mas
fuertes de actividad magmatica son entre 140-130 Ma. y
100-80 Ma. Que coinciden con la ruptura de Pangea.
Modificada de Tappe et al. (2018).

Las kimberlitas se caracterizan por presentar una textura inequigranular en la que se

conjugan macrocristales dentro de una matriz de grano fino. Sus principales caracteristicas

mineralogicas se enlistan en la Tabla 11.

Tabla 11. Componentes de las kimberlitas. Datos tomados de Ridley (2013) y Jébrak et al. (2008).

Macrocristales
Cristales redondeados o
anedrales de 0.5 a 10 mm,

clasifican los
diamantes.

Xenocristales -De peridotita: forsterita-(MgzSiOs), granates,
Son cristales que no flogopita-[K(Mg, Fe, Mn)sSisAlO1w0(F, OH):],
cristalizaron a partir picroilmenita-[(Fe2*, Mg)TiOs], espinela de
del magma cromo-[Mg(ALCr%)204], didpsido-
kimberlitico. (CaMgSiz0e), enstantita-(MgSiOs), broncita
En esta categoria se (enstantita de bronce)

-De eclogita: Almandino-[(Fe?*)sAl2(S5iO4)s],
piropo-[MgsAl2(SiOs4)s] y onfacita-
[(Ca,Na)(Mg,Fe, Al)Si2O¢].

tipicamente de olivino

Megacristales
Cristales (mayores a 1
cm) que se formaron a | Piropo de Ti-Cr, ilmenita de Mg, didpsido de
partir del magma
kimberlitico (son fases

Cr, flogopita, enstatita y circonio

fenocristalinas)
Olivino, flogopita, didpsido, calcita-(CaCOs) u otros carbonatos,
Matriz apatito-[Cas(POu4)s3(F,CL,OH)], perovskita-(CaTiOs), ilmenita-(Fe2TiOs) ,
espinelas- (MgALQOs), monticellita-( CaMgSiOs).
Alteraciones Serpentizacion y carbonatacion

Procesos de intemperismo causan el desarrollo de arcilla, comtinmente
conocida como tierra "amarilla" o "azul".
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Las kimberlitas muestran una textura variable, pero de manera general se pueden

identificar las siguientes caracteristicas:

e Facies de crater (Figura.49) consta de
rocas piroclasticas, epiclasticas y, muy
raras veces, por flujos de lava. La
rocas piroclasticas incluyen brechas
de colapso, depdsitos piroclasticos

con

gruesos fragmentos de

kimberlitas fuertemente alteradas

(olivino remplazado por serpentina),

roca encajonante,  xenolitos y
depdsitos estratificados (tobas de
lapilli (2-64 mm) alternadas con

laminas de tobas de ceniza fina (<
2mm)).
e Facies de diatrema (Figura.50)
consiste en brechas kimberliticas ricas
en xenolitos, olivino serpentizado y

clastos magmaticos.

e Facies hipabisal compuesta por
kimberlitas  macrocristalinas  con
calcita y antigorita ((Mg, Fe)s(OH)4
5i20:5).

Génesis de los yacimientos

Los diamantes se forman principalmente en
el manto superior, donde las condiciones de
presion permiten que el carbono cristalice
como diamante, para después = ser
transportado a la superficie a través de la

erupcion de kimberlitas y lamproitas.

Para que los diamante se formen, se requiere
una transferencia de masa desde el mato

inferior hacia el manto superior. El manto

\H’-’i"&
a.%

Flgura 49 Fac1es de Crater del 16bulo 5 de la
diatrema Camafuca Camazambo, Angola. Ejemplo
de kimberlita volcanoclastica resedimentada, con
macrocristales de olivino oscuro, subredondeados a
angulosos (delineado en verde), xenolitos
redondeados y xenocristales, principalmente de
cuarzo y feldespato, fragmentos irregulares de
kimberlitas de facies hipabisales (delineado en
naranja), en un matriz de arcilla. Tomada de
Skinner y Marsh (2004).

Figura.50 Fac1es de Diatrema de la klmberhta

Black, mina Premier, Pretoria, muestra 1336. La

roca se caracteriza por presentar estructuras
pelletales que consisten en olivino alterado con
pequefias vetas grises, didpsido muy fino y glébulos
de kimberlita mas grandes (delineado en verde), en
una matriz reemplazada por didpsido gris fino.
También estan presentes xenolitos de roca
encajonante y xenocristales (abajo a la derecha). Los
componentes mas grandes estan sobre una matriz

de serpentina. Tomada de Skinner y Marsh (2004).

inferior es mas fértil (1000-3700 ppm de carbono); por lo que se considera la fuente del C
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(Robb, 2005 y referencias ahi citadas), ademads contiene altas concentraciones de H20 (500-
1900 ppm). A pesar de su alto contenido de carbono y las altas presiones, en esta zona el
diamante no es estable, porque se trata de un medio relativamente oxidado. En cambio, el
manto superior es mas reducido lo que lo hace mejor para preservar diamantes, ya que la
estabilidad del mineral a largo plazo depende de un medio reductor. Ambas zonas del
manto interactian por medio de plumas que transfieren rocas y volatiles desde el manto
inferior al superior, haciendo precipitar diamantes en el ambiente reductor (nivel superior
de la zona de transicion o extendidos en zonas debajo de litosfera cratonica engrosada)
(Figura.51).
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Figura.51 Esquema de las caracteristicas para la formacién de diamantes y la creacion de un manto
fértil asociado a plumas del manto y sus fluidos carbonicos asociados. Modificada de Robb (2005 y

referencias ahi citadas).

Los diamantes ademas de ocurrir en la matriz de las kimberlitas, también se encuentran

formando parte de xenolitos de peridotita o eclogita (y también en serpentinitas):

I.  Diamantes tipo P (Peridotita): Son los mas abundantes. Se forman cuando fluidos

carbdnicos relativamente oxidados (provenientes del manto inferior) disueltos en




plumas ascendentes, interactiian con el manto reducido a niveles superiores y
precipitan C elemental (Robb, 2005).

II.  Diamantes tipo E (Eclogita): Se considera que cristalizan a partir de una fuente
directa de magma acumulado dentro o en la base de una litdsfera engrosada y

metamorfizada en facies de eclogita (Haggerty, 1999).

Los magmas kimberliticos, asi como otros magmas alcalinos, se forman por bajos grados
de fusion parcial de peridotitas que contienen carbonatos y minerales hidratados (CO2-
H:0), a profundidades de entre 400 a 640 km, en asociacion con plumas del manto. Los
bajos grados de fusion permiten que se formen fundidos con altas concentraciones de CO2
y H20 (> 5 % en peso de H20 y 5 % en peso de COz; Ridley, 2013). Por otro lado, el alto
contenido en volatiles hace que los magmas posean una baja viscosidad y densidad (si los
volatiles son exsueltos y permanecen retenidos en el magma como burbujas), a su vez esto
promueve un rapido ascenso del magma. Conforme el magma asciende, disminuye la
presion y la solubilidad de los volatiles, de modo que una mayor cantidad queda retenida
en el magma como burbujas, aumentando la fuerza de empuje y promoviendo una rapida
intrusion a través del manto superior. La velocidad con las que los magmas kimberliticos
ascienden no permite que los diamantes sean reabsorbidos y transformados en grafito

durante el transporte.

El proceso eruptivo (hidrovolcdnico o también denominado freatomagmatico) produce
una diatrema debido a las fluctuaciones de presion durante el ascenso de la columna
piroclastica a la atmodsfera. Después de la erupcion la presion disminuye induciendo el
colapso de la pared del conducto, formando asi una brecha magmatica. El fendmeno
explosivo es rapido y violento llegando a producir decenas de millones de toneladas de

brechas de kimberlita en menos de un minuto (Ridley, 2013).

Caso de Estudio VII. Lamproitas diamantiferas: Mina Argyle, Australia

Occidental

La mina Argyle se localiza dentro de la region de Kimberley, en Australia Occidental
(Figura.52). Es una de las minas de mayor ley del mundo, con un promedio de produccion de

3—4 quilates por tonelada.

Anteriormente los diamantes solo se conocian en las kimberliitas, fue a partir de las
exploraciones realizadas en la region de Kimberley (Australia) que se descubri6 la importancia

de las lamproitas como menas de diamantes.
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Figura.52 Ubicacion y geologia regional simplificada del Cratén de Kimberley donde
se encuentra ubicada la diatrema Argyle (AK1). Modificado de Rayner et al. (2018 y
referencias ahi citadas).

En 1983 la lamproita de la diatrema Argyle (AK1), se establecié como la primera gran
operacion de extraccion de diamantes en Australia, siendo mas rica en diamantes que cualquier
kimberlita conocida, con una producciéon de mas de 850 millones de quilates desde que
comenzd sus operaciones.

La lamproita tiene una edad de 1200 Ma. Se emplazé a lo largo de una falla con direccion
NNE, durante el orégeno Paleoproterozdico de Halls Creek. Se considera que Argyle es una
diatrema compuesta de 2 km de longitud, formada por la coalescencia de varias diatremas con
su propia zona de alimentacion que se estrecha en profundidad (Rayner et al., 2018).

La diatrema estd compuesta principalmente por lamproita de olivino volcanoclastica
(predominantemente la toba de lapilli) y diques de lamproita de olivino dispersos. En el
cuerpo principal de la diatrema sur predomina la toba arenosa (tobas de lapilli de cuarzo y
tobas de ceniza gruesa) mientras que en la diatrema norte predomina la toba no arenosa (sin
cuarzo) (Fig.53).
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Figura.53 Modelo geoldgico simplificado de la diatrema Argyle. Muestra los dominios de la
diatrema y la ubicacién de la mina (bloque actual). Los niimeros en escala vertical (nivel) y
horizontal estdn en metros con respecto a las coordenadas de la cuadricula de la mina.
Modificada de Rayner et al. (2018).

En la diatrema los depdsitos de diamantes se conforman por mezclas variables de los
siguientes componentes (Figura.54 y 55):

e Olivino: alterado a serpentina o talco y como fragmentos.

e Piroclastos de lamproita juvenil: lapilli y tamafio de ceniza.

e Lapilliy /o agregados de cenizas de acrecion.

e Xenolitos y xenocristales: de cuarzoarenita, limolita, lutita, dolerita, granito y peridotita
alterada.

¢ Diamantes: se encuentran principalmente en las litofacies centrales de la diatrema sur,
donde alcanzan un contenido de 10 a 30 quilates por tonelada.

e Granate: alterado o (rara vez) fresco.

e (lastos: de lamproita volcanoclastica previamente litificadas.

e Matriz: de ceniza fina y proporciones variables de clastos de cuarzo y feldespato mica
cloritizada, perovskita (generalmente alterada a leucoxeno y anatasa), carbonato,
titanita, cromita y apatito. Principalmente los granos de cuarzo redondeados aunado a
la ceniza fina constituyen la mayor parte de la matriz en muchas de las litofacies.
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Figura.54 Algunas Litofacies presentes en Argyle, Lamp2. Esta litofacie se encuentra en todos los
margenes de AK1. A-1) Fotografia de una lamproita volanoclastica de olivino masiva, con fragmentos
accidentales de Mudstone y, en menor proporcion, piroclastos de lamproita y fragmentos de olivino, dentro
de una matriz muy fina. A-2) Vista detallada de A-1, destacando la naturaleza vesicular y los margenes
irregulares y tenues de los piroclastos lamproita, la coloracion blanca de la matriz de grano fino se debe al
leucoxeno disperso. Otro aspecto a destacar es la abundancia de cuarzo accidental, redondeado presente en

la matriz de grano muy fino de la muestra. Modificadas de Rayner et al. (2018).

La formacion de los diatremas de Argyle se interpreta como el resultado de multiples
erupciones freatomagmaticas, pequefas y de corta duracion, causadas cuando el magma
lamproitico ascendié a lo largo de fallas en rocas del basamento Proterozodico. Cuando el
magma, en erupcion, entré en contacto con sedimentos clasticos no consolidados y saturados
de agua (del Grupo inferior Carr Boyd) form¢ las tobas bandeadas y masivas de lapilli rico en
cuarzo y ceniza (Figura. 54 y 55), que conforma el relleno de la diatrema.

Figura.55 Litofacies predominantes en la diatrema sur de Argyle, Lampla. B-1) Fotografia de una toba
arenosa estratificada gradada, la estratificacién es causada por diferentes proporciones de lamproita de
lapilli y ceniza (capas oscuras) y por granos accidentales de cuarzo (capas claras). B-2) Vista detallada de B-
1, mostrando fragmentos de piroclastos de lamproita juvenil de olivino (Lp) compuesta por macrocristales
y fenocristales de olivino serpentinizado (Ol), en una matriz de cenizay cuarzo (Q). Tomadas de Rayner et
al. (2018).
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Glosario

Afinidad: Tendencia que dos o mds
elementos o compuestos quimicos

presentan para combinarse entre si.

Alvikita: Roca que mineraldégicamente
contiene mas del 50% de calcita
(calciocarbonatita) y cuyo tamafio de

grano va de medio a fino.

Bastnasita: Fluocarbonato de Ce, La 'y
Dy. Mineral que se encuentra en contacto

con zonas metamdrficas y pegmatitas.

Britolita: Mineral del grupo del apatito.
El fosforo es sustituido por silice y

azufre. Puede contener Y 6 Ce.

Cheralita: Mineral de la clase de los
fosfatos, perteneciente al grupo de la

monacita.

Cinturones de piedra verde (greenstone
belts): Afloramientos Precambricos
alargados y deformados (plegados)
compuestos predominantemente por
metasedimentos y rocas volcanicas
(mafico-ultramaficas) metamorfoseadas
en facies de esquisto verde, que poseen
un tono verdoso debido a la clorita

secundaria, hornblenda y epidota.

Columbita-tantalita (coltan): Mena
metalica compuesta por dos minerales
distintos: columbita [(Fe,Mn)(Ta,Nb)20¢;
Nb > Ta], y tantalita [(Fe,Mn)(Ta,Nb)20s;
Ta > Nb].

Cumulado: Roca pluténica formada por
sedimentacion o acumulacion
gravitacional de minerales durante el
enfriamiento de una cdmara magmatica.
Consisten de un cumulus (cristales
acumulados) y un intercumulus (fundido
o cristales formados en los espacios entre

los cristales acumulados).

Diapiro: Intrusion de un material ductil y
deformable a través de rocas
preexistentes, dando lugar a formas

parecidas a un hongo.

Dunitica: Zona compuesta
principalmente por olivino de grano

grueso.

Elbaita: Variedad de turmalina rica en
litio.

Euxenita: Mineral muy inusual que
contiene 0xidos de varios elementos,
especialmente calcio, uranio, titanio y

elementos de tierras raras.

Fenitizacion: Metasomatismo de rocas
cuarzo-feldespaticas en los alrededores

de complejos carbonatados.

Gadolinita: Nesosilicato de itrio, berilio y
hierro, puede contener cerio. Se forma en
las pegmatitas y sienitas. Es mena del

itrio y tierras raras

Ijolita: Roca plutonica que contiene

esencialmente clinopiroxeno y nefelina.
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Jotunita: Roca de la serie/familia de las
charnokitas, equivale a una monzonorita

de ortopiroxeno

Lamproita: Roca extrusiva rica en potasio
y magnesio, contienen leucita, olivino,
diopsido, sanidina, ritcherita-K y
flogopita titanifera. Normalmente
ocurren como dikes en los bordes de

cratones arqueanos.

Liquidus: Representa limite por encima
del cual todas las fases son liquidas,
dentro de un diagrama temperatura-
composicion. En un sistema binario estd
representado por una linea, en un
sistema ternario por una superficie curva
y en un sistema cuaternario por un

volumen.

Magma anatéctico: Magma originado a
partir de la fusion parcial de la corteza

terrestre, es rico en Si y muy viscoso.

Moho petrolégico: Zona de transicion de
las rocas del manto (peridotitas) con

rocas de la corteza (félsico-maficas)

Orangeitas: Sinonimo de kimberlita

micdcea o kimberlita del Grupo IL

PDB (Pee Dee Belemnite): Estandar para
mediciones de abundancia isotdpica de
C, se basa en una muestra de belemnita

creticica de la formacion Peedee en
Carolina del Sur, EE. UU.

Perrierita: Silicato de Ca, Ce, Th, Mg, Tiy
Fe.

Podiforme: Depdsito mineral de forma

difusa o de forma lenticular elongada.

Polucita: Mineral perteneciente al grupo
de las zeolitas (Cs (Si2Al)OsnH20). Es un
tectosilicato de aluminio, rico en cesio y
sodio, que cristaliza en el sistema ctibico.
Se considera como la principal mena de

cesio.

ppm (partes por millon): Unidad de
concentracion que expresa la cantidad de
un elemento quimico de interés, con
relacién a la roca total, que representa
1000 000 ppm, las ppm son equivalentes
a gr/ton. Las partes por billon (ppb) son
similares, excepto que una ppb es la
concentracion de un elemento de interés
en mil millones de partes de roca total.
Ambos términos son utilizados para

describir concentraciones muy bajas.

Samarskita: serie de minerales
radiactivos de tierras raras que incluye la
samarskita-(Y) [(YFe*Fe>U, Th, Ca)(NDb,
Ta)2 Os] y la samarskita-(Yb)
[(YbFe®*)2(Nb, Ta)2 Os]. Es mena del

tantalio, niobio, ergio, itrio y uranio.

Schlieren: Texturas causadas por
deformaciéon durante la cristalizacion,
consisten en concentraciones de
minerales maficos de grano grueso
dentro de estructuras planas, lineales,

discontinuas lateralmente.

Sill: Intrusion sub-horizontal,
principalmente concordante con la roca

encajonante (generalmente sucesiones
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sedimentarias o volcanicas no

deformadas)

SMOW (Standard Mean Ocean Water):

Muestra estandar de agua pura de
composicidn isotdpica conocida con
precision. Se utiliza para la calibracion
precisa de densidad y mediciones de

abundancia isotopica de Hy O.

Sovita(s): Roca que mineralogicamente
contiene mas del 50% de calcita
(calciocarbonatita) y cuyo tamafio de

grano es grueso.

Spinifex: Termino textural aplicado a
cristales esqueleticos de olivino en

Komatitas
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