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RESUMEN

La Formación Puncoviscana tiene un amplio desarrollo en el NO de Argentina,

principalmente en el ámbito de la Cordillera Oriental y en menor medida en el borde oriental

de la Puna; constituyendo el basamento del área. Está compuesta por secuencias clásticas de

origen turbidítico, con intercalaciones de rocas volcánicas, calizas y conglomerados. Esta

unidad se halla intruída por numerosos plutones y es cubierta en forma discordante por

secuencias arenosas de plataforma de edad cámbrica (Grupo Mesón).

Sobre la base de la información obtenida en esta Tesis el metamorfismo que afecta a la

Formación Puncoviscana es, de acuerdo a los índices de cristalinidad (IC) de la mica blanca,

de grado anquizona a epizona. Las características, tanto texturales como composicionales,

evidenciadas por los filosilicatos en el estudio con microscopio de electrones de barrido

(SEM) y microscopio de electrones de transmisión (TEM) indican un grado metamórfico

equivalente. Para las secuencias que afloran en el borde oriental de la Puna, la presencia de

biotita prograda indica un grado metamórfico mayor, correspondiente a la facies de esquistos

verdes.

Para el evento metamórfico, se estiman temperaturas entre 350 y 450 °C, sobre la base

de los índices de cristalinidad y las evidencias de puesta a cero del sistema isotópico K-Ar a

nivel roca total, en las metapelitas. Las presiones durante dicho evento habrían oscilado entre

5 y 7 Kbar, de acuerdo a los valores de bo registrados para las micas blancas y por la,

aplicación del geobarómetro de la fengita.

La petrografia, mineralogía e IC indican que las rocas metasedimentarias de muy bajo a

bajo grado aflorantes en los cinturones Lules-Puncoviscana y Choromoro integran la misma

Formación. El grado de fengitización evidenciado por las micas dioctaédricas de ambas zonas

indica que las presiones pueden haber sido algo menores, del orden de 5Kbar, en el cinturón

Lules-Puncoviscana que en el cinturón Choromoro.

La esmectita y la corrensita identificadas en numerosas muestras por difracción de

rayos-X, SEM y TEM son productos de retrogradación que no reflejan el grado metamórfico

alcanzado por las mismas.

La anomalía de cerio, así como los altos contenidos de lantano, encontrados en rocas de

la Formación Puncoviscana, se explica por la presencia de monacita; la cual habn'a sido

concentrada por procesos de reciclado sedimentario. También son indicativas de reciclado

sedimentario las altas relaciones Th/U (> 3,8) que presentan la mayoría de pelitas analizadas;



así como los altos contenidos de SiO; que presentan, tanto las metapelitas como muchas de

las metaarenitas.

El diagrama de discriminación de Roser y Korsch (1986) indica un ambiente de

depositación de margen continental activo para esta secuencia.

Los resultados de los análisis isotópicos K-Ar sugieren una edad de 620 2|:25 Ma

(Neoproterozoico III) para el evento metamórfico pn'ncipal que afectó a la Formación

Puncoviscana. Los resultados isotópicos obtenidos en este estudio constituyen otro argumento

en favor de que tanto las rocas metasedimentarias aflorantes en el cinturón Lules

Puncoviscana como en el cinturón Choromoro forman parte de la misma unidad.

Sobre la base los resultados isotópicos y de la proporción de micas politipo 2M/1Md

presentes en dos muestras se estima una edad de 670 i 27 Ma para la diagénesis de las rocas

que componen la Formación Puncoviscana.

Las ‘edades’ K-Ar menores que 540 Ma indican reaperturas del sistema isotópico

producidas por eventos téctono-ténnicos ocum'dos con posterioridad al episodio pn'ncipal de

deformación que afectó al basamento en el área de estudio.

Palabras clave: Noroeste Argentino, Neoproterozoico, TEM, Geoquímica, Geocronología,

Ilita, Metamorfismo de muy bajo grado, Indice de crístalinidad.



SUMMARY

The Puncoviscana Formation, which constitutes the basement of the area, has a wide

development in NW Argentina; mainly in Cordillera Oriental and in lesser extent in the

eastem border of Puna. It is composed by a pelite-greywacke turbidite sequence, with

subordinate sandstones and locally interbedded conglomerates, limestones and volcanic rocks.

This unit is unconformably covered by sandy sequences of Cambrian age (Mesón Group).

The metamorphism that affects the Puncoviscana Formation is according to the Illite

Cristalinity Index (IC) results, medium anchizone to epizone grade. For the outcrops of the

eastern border of Puna the presence of prograde biotite in several samples allows to specify

that greenschists facies conditions were reached in that region. The textura] and compositional

characteristics, evidenced by phylosilicates in the study with Scanning Electron Microscopy

(SEM) and Transmission Electron Microscopy (TEM) also correspond to a metamorphism of

medium anchizone to epizone grade.

For the metamorphic event, temperatures between 350 and 450 °C were estimated

according to the Illite Cristallinity Index and evidences of resetting of the isotopic K-Ar

system at whole rock level, in some metapelites. The pressures dun'ng this event would have

oscillated between 5 and 7 Kbar, according to the bo parameter of white micas and the

application of the phengite geobarometer.

The petrography, mineralogy and IC of the metasedimentary rocks of very low to low

grade metamorphism outcropping in Lules-Puncoviscana and Choromoro Belts indicates that

they belong to the same unit: Puncoviscana Formation. The degree of phengitization

evidenced by dioctahedral micas of both areas indicates that pressures would have been

something lower in Lules-Puncoviscana than in Choromoro Belt, in the order of 5 Kbar.

Smectite and corrensite identified in many samples by X-ray diffraction, SEM and TEM

are the results of retrograde reactions that do not reflect the metamorphic degree reached by

these rocks.

The Cerio anomaly and the high Lantano contents, found in rocks of this unit, is

explained by the presence of monacite; which would have been concentrated by sedimentary

recycling. Other evidences of sedimentary recycling are the high Th/U ratios (> 3,8) that

present most of analyzed metapelites and the high SiO; contents that present, the metapelites

and many sandstones.

The discn'mination diagram of Roser and Korsch (1986) indicates an active continental

margin as the tectonic setting of deposition for this sequence.



The geochronological results suggest an age of 620 i 25 Ma for the main metamorphic

event that affected the Puncoviscana Formation. Besides, an age of 670 i 27 Ma is estimated

for the diagenesís of this unit, based on the proportion of 2M/1Md mica polytypes present in

two samples. Neoproterozoic ages were recorded for localities belonging to Lules

Puncoviscana and Choromoro Belts: Sierra de Guachipas, Cuesta de Muñano, Punnamarca

and Quebrada de El Toro. These ages obtained in representative samples of faraway localities

imply that this age corresponds to a geologic event that acted on the whole Puncoviscana

Formation. The main deformation and metamorphism of the Puncoviscana through would be

connected with the aggregation of Western Gondwana occurred at ca 600 Ma, with the

orogeny closing the old, long lived Pan-African-Brasiliano tectonic cycle.

The K-Ar dates lower than 540 Ma indicate reopening of the isotopic system produced

by tectono-thermal events taken place after the main deformation of the Puncoviscana

Formation.

Key Words: Northwestem Argentina, Neoproterozoic, TEM, Illite, Geochemistry,

Geochronology , Very low grade metamorphism, Illite Cristallinity Index.
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1. INTRODUCCIÓN

El objetivo de esta tesis ha sido, en pn'mer término, caracterizar el metamorfismo que

afecta a las rocas de la Formación Puncoviscana; para lo cual se estudió su mineralogía y

petrografia mediante difracción de rayos-X, microscopio óptico, microscopio electrónico de

barrido y microscopio de electrones de transmisión. Se buscaba, por otro lado, determinar por

métodos isotópicos la edad mínima de la sedimentación, estableciendo la edad del evento

metamórfico principal que la afecta. Además se intentó definir el ambiente geotectónico en

que se desarrolló la cuenca, para lo cual se realizaron análisis geoquímicos de los

metasedimentos.

En las rocas clásticas el metamorfismo de muy bajo a bajo grado no produce, en

general, paragénesis diagnósticas que permitan estimar las condiciones de presión y

temperatura alcanzadas. De allí la necesidad de recurrir a otro tipo de indicadores para evaluar

el grado metamórfico en este tipo de secuencias. Como los terrenos afectados por

metamorfismo de baja temperatura alcanzan un amplio desarrollo en todo el mundo se fueron

desarrollando técnicas especificas para estudiarlos. En este contexto Kubler (1967, 1968)

definió el índice de cristalinidad de la ilita que, con las calibraciones interlaboratorio puestas

en práctica en los últimos años, resulta una herramienta muy útil para estimar el grado

metamórfico (Kisch, 1991; Warr y Rice, 1994). Otro indicador que se aplica sistemáticamente

en este tipo de rocas es el parámetro bo de la mica blanca, que permite determinar las

condiciones de presión del metamorfismo en términos de series de baja, media y alta presión.

Este parámetro fue utilizado en principio en rocas de la facies esquistos verdes y

posteriormente se extendió su validez para series que solo alcanzaron un metamorfismo

incipiente (Sassi, 1972; Sassi y Scolari; 1974, Padan et aI., 1982).

Una de las principales limitaciones que presenta el trabajo con este tipo de rocas,

especialmente las metapelitas, es el pequeño tamaño de grano que tienen los minerales. Por

esta razón el estudio petrográfico tradicional se complementó con imágenes de electrones

retrodifundidos y microanálisis en microscopio electrónico de barn'do. La mineralogía de los

filosilicatos se estudió por difracción de rayos-X y mediante microscopio de electrones de

transmisión en modos imagen, difracción de electrones y microanálisis.

Los análisis isotópicos se realizaron sobre muestras cuya mineralogía y petrografia se

estudió en forma detallada, de manera de poder interpretar adecuadamente el significado

geológico de los datos obtenidos.



2. UBICACIÓN DEL AREA DE ESTUDIO

El área de estudio comprende el tramo central de la Cordillera Oriental argentina

(Turner, 1972, Baldis er al., 1976) entre los 23° 30’ y los 25° 50’ de Latitud sur, y la Sierra de

San Antonio de los Cobres que pertenece al ámbito de la Puna (figura 2.1).

La cordillera Oriental representa un cinturón plegado fallado situado entre la Puna y las

Sierras Subandinas. El límite entre Cordillera Oriental y Puna se ubica al oeste de La Quiaca,

al naciente del cordón de Escaya-sierra de Cochinoca, al oeste de la laguna de Guayatayoc y

al poniente del nevado de Acay (Turner y Mon, 1979). Hacia el este la Cordillera Oriental

limita con las Sierras Subandinas, estando constituido el mismo por un sistema de fallas

inversas regional de primera magnitud, que fuera denominado frente de fi'acturación Tacónica

(Baldis et al.,l976). La relación entre la Cordillera Oriental y las Sierras Pampeanas es

asimismo tectónica, coincide con el extremo septentrional del Cratógeno Central de

Bracaccini (1960) y el lineamiento El Toro (Salfity et al., 1975).

Desde el punto de vista geográfico, la Cordillera Oriental se conoce con el nombre de

Andes de Salta y Jujuy o Precordillera Salto-Jujeña. Presenta escarpada cadenas montañosas

subparalelas con un rumbo general NNE, separadas por valles tectónicos. Se diferencian dos

cordones montañosos, uno occidental donde se distinguen, entre otras, la sierra de Aguilar con

elevacione que superan los 5.000 m de altura, el nevado de Chañi (6.247 m), el nevado de

Acay (5.950 m) y los nevados de Palermo (6.030 m). En el cordón oriental se distinguen,

entre otras, la Sierra de Santa Victoria (cerro de Maihuai de 4.960 m), la Sierra de Tilcara

(4.500 a 5.000 m) y la Sierra de Castillejo-Mojotoro, que escasamente supera lo 2.000 m de

altura. Lo valles que surcan estos cordones montañosos son profiJndos, angostos y elongados

en dirección predominante norte-sur. Los principales son la quebrada de Humahuaca, los

valles Calchaquíes y el valle de Lerma.

Las alturas en la Cordillera Oriental aumentan desde el este hacia el oeste. La amplitud

de elevaciones es muy grande, desde 1.300 rn en los valles hasta 6.000 m en los picos más

elevados.
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3. ANTECEDENTES DE LA FORMACIÓN PUNCOVISCANA

La Formación Puncoviscana fue definida por Turner (l960a), en la sierra de Santa

Victoria, como una entidad compuesta por esquistos cuarcíticos, filitas y pizarras, de colores

gris verdoso a violáceo con una foliación bien marcada. Posteriormente, extendió este

concepto formacional a la comarca de quebrada de El Toro (Turner, l972a). En esta zona la

unidad está compuesta por areniscas, límolitas y lutitas silíceas, de color gn's castaño, verde y

rojizo. Este autor observó una predominancia de materiales pelíticos en el NE y una mayor

abundancia psamítica en el SO.

En la descripción de la Hoja 7d, Rosario de Lerma, Vilela (1956) mapea como 'Rocas

Metamórficas' los afloramientos que luego fiJCl’OIIincluidos en la Formación Puncoviscana.

Describe las rocas como filitas y pizarras de tonos grises y verdosos, asignándoles edad

Proterozoica. Otros estudios regionales en los que se realizaron mapeos y descripciones de la

Formación Puncoviscana son, entre otros, los de Ramos et al. , (1967), Ruíz Huidobro (1968)

y Vilela (1969).

Con posterioridad, se efectuaron una serie de hallazgos de potentes cuerpos de calizas y

conglomerados dentro del basamento del noroeste argentino, que llevaron a Salfity et al.

(1975) a definir el Grupo Lerma. Este Grupo incluye en su base las calizas de las

Formaciones Las Tienditas y Volcán y por encima a la Formación Puncoviscana. En la

definición original no incluyeron a la Formación Sancha en el G. Lerma , ya que Salfity et al.

(1975) interpretó que existía una discordancia entre la misma y la Formación Las Tienditas

suprayacente. Estudios posteriores de Baldis y Omarini (1984) determinaron que existe una

continuidad estratigráfica entre ambas, lo que los llevó a proponer la inclusión de la

Formación Sancha en el Grupo Lerma, que queda entonces constituido por las siguientes

unidades:

Formación Puncoviscana (Turner, 1960)

Formación Las Tienditas (Ortíz, 1962)

Formación Sancha (Salfity et aL, 1975)

La Formación Sancha está compuesta por lutitas y areniscas de colores claros,

finamente laminadas y plegadas. Tanto los bancos arenosos como los pelíticos presentan

estructuras caracteristicas de depósitos formados por corrientes de turbidez (Baldis y Omarini,

1984). En la localidad de A. Los Noques (Sierra de Castillejo) el pasaje a la Formación Las

Tienditas lo constituye el Miembro Los Noques (Itum'za, 1981) que consiste en una

alternancia de calcipelitas y calizas finamente estratificadas en bancos de 10 a 15 cm, siendo



su espesor total de 14 m. La identificación de esta unidad se ha basado fimdamentalmente en

el control estratigráfico que brindan los bancos calcáreos y conglomerádicos que sobreyacen a

la misma, de hecho sólo se ha utilizado este nombre fonnacional en las secciones en que están

presentes las calizas. Omarini (1983) encontró que esta unidad es marcadamente esmectítica,

siendo este un rasgo que la diferenciaría de la Formación Puncoviscana.

La Formación Las Tienditas (Ortíz, 1962), definida originalmente en la localidad

homónima, ubicada 40 Km al sudeste de Salta, file homologada por Salfity et a1. (1975) con

las calizas de Volcán (Jujuy, Loss y Giordana, 1952), sobre la base de sus características

litológicas y relaciones estratigráficas. También fueron incluidos en esta unidad otros

afloramientos de calizas ubicados en las localidades de: El Coro, A. Los Noques y Las

Capillas (Omarini, 1983). La unidad está integrada por calizas micríticas de color gris oscuro

a negro, estratificadas en bancos de 0,60 m de espesor promedio. El color negro,

característico se debe a un alto contenido de materia orgánica. En el sector oriental de la' sierra

de Castillejo, sus espesores llegan a los 280 m, disminuyendo hacia el oeste; en la quebrada

del río Las Capillas su espesor no supera los 85 rn y los bancos calcáreos están intercalados

con bancos pelíticos y psamíticos. En el perfil de El Coro (Baldis y Omarini, 1984), el pasaje

de la caliza a la secuencia elástica de la Formación Puncoviscana es transicional,

observándose una alternancia de bancos de calizas y pelitas, en el que aumentan

paulatinamente los espesores de pelitas y disminuyen los de las calizas. La Formació/n

Puncoviscana, en esta localidad, está integrada por pelitas y grauvacas verde oliva a morado,

muy similares a las aflorantes en la quebrada de El Toro, sobre la misma se apoya, en

discordancia, el Grupo Mesón. Turner y Mon (1979) señalaron que las calizas de las

Formaciones Volcán y Las Tienditas no estrían por debajo de la Formación Puncoviscana,

sino intercaladas en la misma.

Salfity et al. (1975) definieron la Formación Corralito, para agrupar una potente

secuencia conglomerádica aflorante en la quebrada homónima, ubicada en la Sierra de

Castillejo, que sen'an correlacionables con los que afloran en Las Tienditas (Baldis y Omarini,

1984). Según Salfity et al. (1975) estos conglomerados se apoyan sobre rocas de la Formación

Puncoviscana, en cambio Omarini (1983) considera que se encuentran estratigráficamente por

encima de las calizas de la Formación Las Tienditas, formando parte de la Formación

Puncoviscana; coincidentemente, Durand (1990) los considera relacionados con las

secuencias turbidíticas de la misma unidad. Los conglomerados están compuestos por dos

facies claramente identificables. Una corresponde a ortoconglomerados polimícticos



compuestos por clastos de grauvacas, cuarcitas y en menor proporción pelitas moradas, y

escasa matriz arenoso-pelítica. La otra facies, ubicada por encima de la anterior, está

integrada por diamictitas psefiticas, con tenores de matriz entre 40 y 80%, interestratificadas

con grauvacas, psamitas lajosas y pelitas. Estos paraconglomerados fueron clasificados como

oligo hasta monomícticos, sus clastos son todos de origen sedimentario, angulosos a

subangulosos (Durand, 1990). Los mecanismos deposicionales involucrados en su formación

han sido tratados por Spalletti y Durand (1987) y Durand (1988), corresponden a

deslizamientos gravitacionales relacionados a pendientes inestables. Los ortoconglomerados

de la zona de Corralito presentan características que permiten inferir que el transporte y la

sedimentación se debieron a corrientes de turbidez gravosas de alta densidad. En tanto que las

diamictitas de la misma región se formaron a partir de flujos de detritos subácueos. Omarini

(1983) y Spalletti y Durand (1987) analizaron la composición petrográfica de los fenoclastos,

y dedujeron que el aporte se produjo desde regiones donde afloraban sucesiones sedimentarias

definitivamente consolidadas y rocas metamórficas de bajo grado. Esto indicaría, según los

autores citados, que el área de aporte era un orógeno reciclado, lo cual coincide con la

interpretación de Jezek (1990). Asimismo, Baldis y Omarini (1984), consideran que los

conglomerados fiieron depositados a partir de corn'entes de turbidez, pero estos autores

estiman que, ya que este mecanismo deposicional actuó tanto en la Formación Puncoviscana

como en la Formación Sancha, algunos conglomerados podrian formar parte de esta última

unidad. ,

Otras localidades para las que se describieron psefitas son Molinos, Seclantás y Tin Tin.

En los dos primeros casos se trata de conglomerados organizados, mientras que en Tin Tin

aparecen pelitas con rodados (‘pebbly mudstones’) (Jezek, 1986). El conglomerado de

Seclantás presenta clastos bien redondeados de composición riolítica con gradación inversa e

imbricación de los fenoclastos. Tanto este cuerpo conglomerádico como los de Molinos y

Corralito tienen espesores de más de 100 m (Jezek, 1990).

En el flanco oriental de la sierra de Castillejo, en las nacientes del arroyo Los Negros, se

encuentra expuesta una sección de basamento que comienza con un conglomerado de unos 60

m de potencia. Este conglomerado está compuesto por clastos de grauvacas y subgrauvacas,

en su mayor parte de 2 a 4 cm, pero se han observado algunos de hasta 40 cm, inmersos en

una matriz pelítica, que presenta microplegamientos (Baldis y Omarini, 1984). Por lo general

los clastos son tabulares, de bordes angulosos los mayores y redondeados los más pequeños.

Por aniba de los conglomerados se disponen, aparentemente mediando una discordancia



local, las calizas de la Formación Las Tienditas, las cuales pasan transicionalmente a

grauvacas y pelitas de la Formación Puncoviscana. Baldis y Omarini (1984) consideran que

las caracteristicas de este conglomerado indican un on'gen tectónico y lo consideran parte de

la Formación Sancha.

La definición del Grupo Lerma, como ya se ha señalado es problemática, ya que la

diferenciación entre las unidades elásticas mayores, Formación Sancha y Formación

Puncoviscana, depende en gran medida de la presencia de una unidad calcárea intermedia, la

cual está ausente en casi todas las localidades que hemos estudiado. Por otro lado

consideramos que las unidades incluidas en el Grupo Lerma corresponden a un mismo ciclo

sedimentario. Por esta razón en adelante utilizaremos la denominación de Formación

Puncoviscana en un sentido amplio, considerándola una unidad compuesta por rocas elásticas,

fundamentalmente pelitas y grauvacas, que además presenta en ciertas localidades

intercalaciones de calizas y conglomerados.

Los primeros trabajos que analizaron las estructuras sedimentarias y los mecanismos

deposicionales de las secuencias clásticas que componen el basamento de la Cordillera

Oriental fiieron los de Omarini (1983) y Omarini y Baldis (1984). En el área estudiada por

Omarini (1983) la columna estratigráfica integrada tiene un espesor mínimo de 1825 m. Las

estructuras que describen estos autores comprenden laminación, ondulitas, estratificación

gradada, turboglifos y marcas de carga, las que también hemos observado durante nuestro

trabajo de campo. /

En el perfil Chorn'llos Omarini (1983) díferenció tres secciones, F1, F2 y F3, sobre la

base de sus diferencias cromáticas, que además presentan características sedimentológicas

propias. Fueron identificadas secuencias de Bouma incompletas y truncadas, tipo TH, Tb_TH,

entre otras. La sección F1, presenta rasgos uniformes en cuanto al espesor de los bancos, que

van’anentre 0,15 y 0,50 m, y menor abundancia de estructuras sedimentarias, correspondería a

un ambiente de sedimentación distal. La sección F2 exhibe mayor continuidad de las

secuencias de Bouma y un aumento en el espesor y la abundancia de la sección 'Ta', habiendo

además una mayor presencia de material conglomerádico, lo que indica que las secuencias se

desarrollaron en sectores canalizados centrales del abanico turbidítico. En la sección F3, los

espesores de los bancos varían entre 0,15 y 0,95 rn; lo que indicaría, en concordancia con la

batimetn'a deducida de las estructuras orgánicas reconocidas, un ambiente sublitoral a

proximal (Omarini y Baldis, 1984).



Jezek (1986, 1990) realizó estudios sedimentológicos, petrográficos y mediciones de

paleocom'entes en un área ubicada fimdamentalmente al sur de la ciudad de Salta. Sobre la

base del espesor promedio de los bancos, su continuidad lateral, el valor de la relación

psamita/pelita y las estructuras sedimentan'as presentes, define facies turbidíticas proximales,

intermedias y distales para diferentes sectores de la unidad, en coincidencia con los autores

que trabajaron más al norte (Omarini, 1983; Omarini y Baldis, 1984).

El mismo autor realizó un análisis de proveniencia, basado en el conteo de granos en

corte delgado; utilizando los diagramas de Dickinson y Suczek (1979) determinó una

proveniencia a partir de orógenos reciclados para los materiales que constituyen la Formación

Puncoviscana (Jezek, 1990). De las mediciones de paleocom'entes realizadas, Jezek (1990)

dedujo que la dirección de transporte habría sido de sureste-este hacia noroeste-oeste. Sin

embargo, observando los diagramas que presenta este autor se ve que la dispersión de valores

que tiene es, en la mayor parte de las localidades, muy grande, posiblemente debido a las

complicaciones derivadas de la deformación policíclica que afecta a esta unidad. Por lo cual,

la interpretación que de ello se deduce es bastante imprecisa.

El metamorfismo que afecta a la Formación Puncoviscana fue estudiado por Toselli y

Weber (1982), Omarini (1983), Toselli y Toselli (1982), Toselli (1990), Do Campo y Omarini

(1990) y Do Campo et al. (1998).

El estudio de los argilominerales presentes en la Formación Puncoviscana llevó a

Omarini (1983) a concluir que el nivel de transformación alcanzado por los sedimentos, en los

sectores on'entales y centrales de la Cordillera Oriental, corresponde a una diagénesis

profunda, dada la presencia en los mismos de caolinita e interestratificados. Sin embargo,

consideró la posibilidad de que estos minerales se hayan formado por procesos

retrometamórficos. Para los sectores occidentales (Cordillera On'ental y Puna), en cambio,

consideró que las transformaciones son anqui-epizonales.

Do Campo y Omarini (1990) trabajando con muestras de quebrada de El Toro, quebrada

de Escoipe y quebrada del n'o Tin Tin, obtuvieron índices de cristalinidad (IC)

correspondientes a la anquizona alta y a la epizona. Sin embargo la presencia de minerales de

arcilla interestratificados en las pelitas, así como la presunta existencia de caolinita en algunas

de ellas, estaba en contradicción con los valores de IC obtenidos. Posteriores estudios

mineralógicos y nuevas mediciones de IC llevaron a Do Campo et al (1994) a descartar que

existiera caolinita en las muestras y a asignar condiciones de anquimetamorfismo a los

sectores centrales y orientales de la Fonnación Puncoviscana.



Para los afloramientos occidentales de la Formación Puncoviscana ubicados al none de

Cachi, Turner y Méndez (1979) proponen un metamorfismo de grado esquistos verdes,

subfacies biotita-clorita. Desde Cachi al sur el metamorfismo aumenta gradualmente, como

consecuencia de la intrusión de granitoides de dimensiones batolíticas, transformándose las

rocas en gneises y migmatitas.

Los estudios de Toselli y coautores (Toselli y Weber, 1982; Toselli y Toselli, 1982 y

Toselli, 1990), abarcaron localidades de las provincias de Jujuy, Salta, Tucumán, Catamarca y

La Rioja, pero aquí sólo nos referiremos a los resultados correspondientes al área de estudio.

Estos autores realizaron estudios de argilominerales y mediciones de IC (Toselli y Weber,

1982). Para las muestras provenientes de la quebrada de Humahuaca (Purmamarca y Volcán,

provincia de Jujuy), obtienen una gran dispersión de valores de Ic, que van desde la anquizona

baja y llegan a la epizona. En las muestras procedentes de la sierra de Cachi (Rancagua y

Cachi, provincia de Salta) los valores de IC muestran menor dispersión, concentrándose en la

anquizona alta. Para los afloramientos de San Antonio de los Cobres obtuvieron un IC

correspondiente a la anquizona. Los filosilicatos identificados por estos autores son ilita,

clorita, esmectita y excepcionalmente biotita. No aclaran en que localidades aparece biotita, ni

si consideran que su origen es detn'tico o metamórfico. Tampoco discuten si la esmectita es de

origen diagenético, en cuyo caso habría una incompatibilidad con los resultados de IC, o si es

el resultado de la alteración de los filosilicatos en zonas cercanas a la superficie. /

La geoquímica de las rocas clásticas que componen esta unidad ha sido analizada en los

trabajos de Omarini (1983), Willner et aL, (1990) y Omarini y Do Campo (1993). Los dos

primeros presentan datos de elementos mayoritarios, minoritarios y trazas, mientras que el

último aporta análisis de tierras raras.

Para varias localidades se han descripto hallazgos de manifestaciones volcánicas,

sincrónicas con el depósito de la Formación Puncoviscana. En Coraya (Jujuy), Toselli y

Aceñolaza (1984) describieron rocas básicas a las que consideraron interestratificadas con los

niveles pelíticos. Sin embargo Omarini y Alonso (1987) que visitaron dicha localidad,

señalaron que las relaciones de campo son poco claras y afirman que en algunos sectores se

trata de cuerpos intrusivos que afectan a los estratos pre-existentes. Chayle y Coira (1987)

describen en el área del cerro Alto de Minas una sucesión rítmica de metasedimentitas y

mantos lávicos dentro de la Formación Puncoviscana. Las vulcanitas están representadas por

basaltos de afinidades toleíticas, ankaramitas, basaltos alcalinos, limburgitas, mugearitas y

escasos niveles de lacitas. Los autores citados consideran que estas rocas tienen afinidades



oceánicas. Por otra parte Manca et al. (1987) informaron de la presencia de mantos lávicos de

escasa potencia (0,80 - 1,0 m) en la Quebrada Yacoraite intercalados en metapelitas, en este

caso las vulcanitas fueron clasificadas como ankaramitas. Omarini y Alonso (1987) describen

para la localidad de río Blanco hialoclastitas, brechas (compuestas por bloques de traquitas y

de calizas) y lavas básicas, intercaladas en una secuencia de pelitas y grauvacas. Las lavas

básicas presentaban un grado de alteración que impidió una clasificación precisa. Además

aparecen numerosas capas de chert de hasta l m de espesor y capas de arcilitas fenuginosas

que los autores interpretan como resultado de metasomatismo en un ambiente volcánico

submarino. Otra localidad para la que se han descripto rocas volcánicas, intercaladas en la

Formación Puncoviscana, es el cerro El Niño Muerto, ubicado al sudoeste de las Salinas

Grandes; allí presentan un espesor de alrededor de 50 m (Omarini et aL, 1993). A diferencia

de los hallazgos anteriores en este caso las rocas volcánicas son ácidas a mesosilíceas.

Algunos autores han interpretado que las caracteristicas petrográficas y químicas de las

vulcanitas indican una naturaleza alcalina y que pueden ser comparadas con asociaciones

volcánicas de dorsales oceánicas anómalas o de islas oceánicas de tipo Hawaii (Coira el aL,

1990).

La Formación Puncoviscana ha proporcionado numerosas trazas fósiles e impresiones

de organismos blandos de tipo "medusoide", las que han sido estudiadas por su significado

paleoambiental y su valor cronológico (Mirré y Aceñolaza, 1972; Aceñolaza, 1973,;

Aceñolaza y Durand, 1973; Durand y Aceñolaza, 1990; Durand, 1993). Aceñolaza et al.

(1976) definen las 'facies de Nereites! y las 'facies de Oldhamiaf. En la primera existen

ichnogéneros propios de organismos reptantes, mientras que en la segunda son notorias las

trazas dejadas por organismos que se desplazaban mediante apéndices locomotn'ces

esclerotizados. Estas dos facies podn’an corresponder a niveles estratigráficos diferentes, o

bien corresponder a diferentes paleoambientes (Durand y Aceñolaza, 1990). Estos autores

asignan una edad vendiana a los niveles portadores de impresiones de cuerpos blandos, por

arriba de estos se ubicarían aquellos que han proporcionado las trazas que integran la

icnofacies de Nereites y cuya edad se ubicaría entre el Precámbrico alto y el inicio del

Cámbrico y los niveles más jóvenes (tommotianos) serían aquellos portadores de la icnofacies

de Oldhamia.



3.1 Estructura del basamento

La estructura del basamento ha sido estudiada, entre otros, por Eremchuk et al. (1978),

Miller (1979), Mon (1979), Willner y Miller (1986), Willner (1990), Hongn (1996), Mon y

Hongn (1988, 1991, 1996) y Mon et al. (1996).

Aquí reseñaremos el modelo tectónico propuesto por Mon y Hongn (1988, 1991, l996a

y b) para el basamento proterozoico del noroeste argentino (Puna y Cordillera Oriental),

porque a nuestro juicio, es el que define más claramente las relaciones existentes entre las

diferentes entidades que lo componen. Estos autores distinguen un terreno occidental, un

terreno central y un terreno oriental, estando los afloramientos estudiados comprendidos en

estos dos últimos, por lo que los describiremos con más detalle.

El terreno central está integrado por cinturones de distinto grado de metamorflsmo que

forman un antiforme de magnitud regional con eje NNO-SSE y buzamiento hacia el NNO. El

núcleo del mismo está constituido por gneises y asomos de granulitas (Toselli et aL, 1978)

que representarían las raices de un cinturón orogénico profundamente erodado. Los flancos

están formados por los cinturones de bajo grado metamórflco de Laguna Blanca y

Choromoro, que pertenecerían a una sola entidad, que representaría la cobertura del núcleo. El

cinturón El Peñón, del Terreno occidental, está cabalgado hacia el este sobre los esquistos de

bajo grado del cinturón de Laguna Blanca.

El terreno on'ental está constituido por dos cinturones de bajo grado metamórflcoíz

Lules-Puncoviscana y Aguas Blancas, ubicado más al este, este último presenta mayor grado

de deformación y pertenecería a un nivel cortical más profundo. El terreno central está corn'do

hacia el este sobre el oriental mediante un conimiento que inclina hacia el oeste.

Mon y Hongn (1988, 1996) determinaron que entre los cinturones Lules-Puncoviscana

y Choromoro existe una discontinuidad en el estilo de la deformación y la vergencia de las

estructuras. Dichos autores consideran que estas diferencias no puden considerarse

variaciones en la intensidad de un mismo proceso defonnativo, sino que evidencian

evoluciones tectónicas y condiciones geodinámicas distintas. El cinturón Choromoro muestra

pliegues cuyos ejes tienen buzamientos superiores a los 60°, apretados con charnelas agudas y

longitudes de onda entre 8 y lO m, vergentes hacia el este. Los pliegues de este cinturón se

encuentran aplanados con sus flancos adelgazados y sus charnelas engrosadas. La intensidad

del clivaje y de la diferenciación tectónica asociada aumenta gradualmente hacia el oeste. El

cinturón Lules-Puncoviscana por su parte, presenta pliegues cuyos ejes son horizontales, con

charnelas redondeadas, en los cuales el espesor de las capas se mantiene aproximadamente



uniforme, tanto en los flancos como en las chamelas. Los flancos occidentales de los

anticlinales frecuentemente se encuentran invertidos. En ambos cinturones pudieron

identificar dos eventos de deformación, siendo el primero el responsable de las estructuras

mayores. El segundo, de menor intensidad, produce un plegamiento visible a escala

mesoscópica, evidenciado por el desarrollo de un clivaje de crenulación y microplegamientos

(Mon y Hongn, 1996).

La zona de estudio comprende parte del Cinturón Choromoro del terreno central y un

sector del Cinturón Lules-Puncoviscana del terreno oriental; pudiéndose apreciar su ubicación

en un esquema incluído en el mapa geológico que acompaña este trabajo.

La evolución tectónica principal del basamento Proterozoico finalizó con la Fase

Tilcárica de los movimientos panamericanos, con la consolidación del orógeno y el

emplazamiento de plutones graníticos.

3.2 Edad de la Formación Puncoviscana

Esta unidad fije asignada originalmente al Precámbrico, por estar cubierta en forma

discordante por las cuarcitas del Grupo Mesón, de edad cámbrica. Esta opinión fue la

predominante durante muchos años hasta que se produjeron los primeros hallazgos de trazas

fósiles, realizados por Aceñolaza (1973) y Aceñolaza y Durand (1973), los cuales llevaron a

estos autores a postular que los niveles superiores de esta unidad corresponden al Cámbrico

inferior. Hasta el presente se mantiene la controversia entre quienes consideran que la

sedimentación de esta Formación se produjo enteramente en tiempos precámbricos (Do

Campo et aL, 1994) y aquellos que sostienen que la misma se prolongó hasta el eocámbrico

(Durand y Aceñolaza, 1990).

Las primeras dataciones radimétricas obtenidas para esta unidad fiJeron presentadas por

Toselli y Aceñolaza (1978), las mismas dieron valores ordovícico-silúricos, en clara

discrepancia con las evidencias geológicas de campo (ver tabla 11.1), siendo las edades más

jóvenes aquellas correspondientes a la zona de Cachi.

Posteriormente Adams et aL, (1989, 1990) realizaron dataciones K-Ar sobre roca total

para pelitas de esta unidad, obteniendo edades entre 537 y 569 Ma (tabla 11.1), con excepción

de las correspondientes a la sierra de Cachi. Para esta zona obtuvieron edades coincidentes

con las del estudio de Toselli y Aceñolaza (1978). Galliski (l983a) observó en el sector

on'ental de la sierra de Cachi, la existencia de un evento metamórfico, posten’or al

metamorfismo de contacto generado por los intrusivos trondhjemíticos. Este último evento
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podn’a ser el responsable de la reapertura del sistema isotópico K-Ar, produciendo las edades

ordovícico-silúricas arriba señaladas.

Por otra parte Cordani et al.(1990), presentaron dos isocronas Rb-Sr sobre roca total y

dos dataciones por el método K-Ar. Una de las isocronas arroja un valor coincidente con los

resultados de Adams (1990), mientras que las otras dataciones dan valores algo más jóvenes

(tablall.l).

Posteriormente Do Campo et a1. (1994) llevaron a cabo dataciones K-Ar sobre

fracciones < 2 um de pelitas obteniendo edades en el rango 530-572 Ma, coincidentes con los

resultados previos de Adams et al. (1989, 1990). Estos datos serán analizados con mayor

amplitud en el capítulo de geocronologia, junto con las edades inéditas obtenidas en este

estudio.



4. METODOLOGIA

4.1 Tareas de campaña

Se realizaron tres campañas a la zona de trabajo, la primera en el año 1988 y la segunda

y la tercera en el año 1996. En la primera se hicieron reconocimientos y muestreos en la

Quebrada de El Toro (RN N°54), cerca de la localidad de El Alisal, Quebradade Escoipe y

Quebrada del río Tin Tin; Punnamarca en el corte del camino que une el pueblo con la RN

N°9; y en las localidades de La Quesera y Chamical en la Sierra de Mojotoro. Las muestras

colectadas en la primera campaña se identifican con la letra P, mientras que las de 1996

llevan el rótulo PU. Los primeros resultados de mineralogía de arcillas obtenidos (Do Campo

y Omarini, 1990) fiieron reinterpretados posteriormente (Do Campo et al. 1994). Los datos

publicados en el primero de los trabajos citados no fueron incluidos en este estudio, dado que

con posterioridad se modificó la metodología de separación y análisis de las arcillas, lo que

tuvo como consecuencia que no sean comparables aquellos resultados, en especial los valores

del índice de cristalinidad, con los obtenidos más recientemente. Para algunas muestras,

representativas de las diferentes localidades, se repitió la extracción de la fi'acción arcilla y el

estudio por difracción de rayos-X, obteniéndose resultados similares a los primitivos, en lo

referente a los minerales de arcilla presentes en las mismas. Estos datos si se incluyen en esta

presentación.

En la segunda campaña se trabajó en la Sierra de Guachipas (RP N°68 hasta La Viña y,

luego RP N°6) realizándose observaciones y muestreos en las cercanías de la Cuesta de Las

Jalipas (E Km 28, RP N°6) y en las proximidades del paraje Ojo de Agua.

En la tercera campaña se volvió a recorrer la Quebrada del Toro, pero esta vez se llegó

hasta San Antonio de los Cobres (RN N°51) tomándose muestras en las proximidades de El

Alisal, Chorrillos, El Gólgota y, pasando Santa Rosa de Tastil, en Cuesta de Muñano y Abra

Blanca. Desde San Antonio de los Cobres se continuó hacia el norte por la RP N°40,

colectando muestras en los parajes de Corralito, Matancillas y antes de Esquina de Guardia.

En el paraje de Tipán se tomaron muestras en los afloramientos ubicados a la vera del camino

que une las localidades de San Antonio de los Cobres con Cobres y en el cerro Niño Muerto.

Este último se halla próximo a una boratera localizada en el extremo suroeste de las Salinas

Grandes. Desde el sur de las Salinas Grandes seguimos por la RN N°40 hasta El Moreno y

desde allí nos dirigimos a Purmamarca por la RP N° 52. En este tramo se realizaron

observaciones y se tomaron muestras en la Cuesta de Lipán, 30 Km antes del pueblo de

Punnamarca y en las proximidades del río homónimo. También se realizaron observaciones y
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se colectaron muestras en la localidad de Terma de Reyes, en las proximidades del hotel

Terma de Reyes.

En la segunda campaña se volvió a trabajar en la Sierra de Mojotoro, con el objetivo de

tomar muestras en la cantera Los Guachos, en la cual se explotan las metapelitas de la F.

Puncoviscana como piedra de ornamentación. A esta cantera se accede por la RP N° 26, que

une la ciudad de Salta con la localidad de Chamical; un camino secundario conecta esta

localidad con la cantera citada. Se realizaron observaciones tectónicas y sedimentológicas y se

tomaron muestras en dos asomos ubicados al borde del camino citado y en la cantera.

4.2 Tareas de laboratorio

El primer paso fue seleccionar muestras de metapelitas y metaareniscas, representativas

de las diferentes localidades, para confeccionar cortes delgados y elegir las metapelitas que se

iban a moler para realizar el estudio de los filosilicatos por difracción de rayos-X. Una vez

que se hubo realizado el estudio de mineralogía de arcillas, se eligieron las muestras sobre las

que se iban a realizar los estudios geocronológicos. El estudio petrográñco y mineralógico

brindó la posibilidad de seleccionar las muestras más aptas para los estudios con microscopio

electrónico de barrido (SEM) y microscopio de electrones de transmisión (TEM). A

continuación se detallan los métodos utilizados en el procesamiento y análisis de las muestras

en el laboratorio. En cuanto a los fundamentos teóricos de las metodologías utilizadas, se

explicarán en detalle las más novedosas, como es el caso del TEM, mientras que para las más

conocidas se hará una reseña más sucinta.

4.2.1 Molienda y separación dela fracción arcilla

Las muestras seleccionadas para estudiar los minerales del grupo de las arcillas por

difracción de rayos-X fiieron molidas en chancadora grande y luego lavadas con agua para

quitarles el material fino que podn’aestar alterado por meteorización. Luego se pasaron por el

lavador ultrasónico, retirando nuevamente el material fino. Manualmente se revisó cada

muestra separando las partes que conruvieran veníllas de cuarzo, óxidos de hieiTo en los

planos de estratificación u otros signos de alteración. Posteriormente se trituraron en

chancadora fina. Del material asi procesado se pesaron 20 g por muestra, que fueron molidos

en un molino de alúmina, en húmedo, (con agua desionizada) en dos pasos de 90 segundos.

Las condiciones de la molienda, así como su duración, fueron elegidas de modo de limitar al

mínimo la posibilidad de romper partículas mayores que 2pm incorporándolas en la fracción



fina. Por esa razón se separaba y guardaba el material más fino producido luego del primer

ciclo de 90 segundos. En algunas muestras muy consolidadas fueron necesarios tres ciclos en

el molino de alúmina para lograr suficiente material fino.

A continuación las muestras se dejaban 30 minutos en el lavador ultrasónico, para

favorecer la disgregación de las particulas, aumentando la efectividad de los tratamientos

posteriores. La dispersión de agua y sedimento obtenida se dejó en estufa a 60°C el tiempo

necesario para su secado.

4.2.1.1 Saturación con sodio y lavado

Se pesaron lO g de la muestra disgregada y se colocaron en vaso de precipitados con

exceso de solución de Acetato de Sodio IN. Se pusieron en agitador magnético durante

aproximadamente 5 minutos para favorecer la saturación con sodio de las arcillas. Luego se

centrífuga y se descarta el líquido sobrenadante, agregándose más solución de acetato de

sodio. Este procedimiento se repite tres veces. A continuación se procede al lavado de la

muestra para remover el acetato de sodio en exceso. Se dispersa la suspensión de arcilla en

200 ml de agua bidestilada por medio de ultrasonido y se centrífuga varios minutos a 2.000

r.p.m. Si la suspensión ha floculado el líquido sobrenadante estará libre de cristales,

pudiéndose descartar el agua. Se repite este procedimiento 3 ó 4 veces hasta que el

sobrenadante muestre cierta turbidez, lo que indica incipiente o total dispersión de la arcilla;

En este punto se agrega dispersante (Dispex N-40) a la muestra y se pasa unos minutos por

ultrasonido, para completar la puesta en suspensión de la fracción fina.

4.2.1.2 Extración de la fracción < 2 um

La fracción menor que 2 um se separó por centrifugado en una centrífiJga Rolco a 1.000

r.p.m. El tiempo de centrifugado se calculó utilizando la fórmula de Jackson (1969) que es

una aplicación de la ley de Stoke. La operación se repite van'as veces hasta que el líquido

sobrenadante aparezca límpido luego del centrifugado, lo que significa que en la suspensión

no hay más partículas < 2pm. Se reduce el volumen de la suspensión de arcilla obtenida

colocando el vaso de precipitado en estufa a no más de 60°C.

4.2.1.3 Preparación de los agregados orientados

Se pesan 58 mg de arcilla y se dispersan en 0.5 ml de agua bidestilada por medio de

ultrasonido durante 5 minutos. Se coloca la suspensión sobre un vidrio portaobjeto y se deja
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secar al aire, obteniéndose un preparado con 8mg de arcilla por cm2 . Este espesor garantiza

que no haya pérdidas de intensidad para los ángulos de difracción altos, con respecto a los

bajos. Para cada muestra se prepararon dos agregados orientados. Sobre uno de ellos se

hicieron los difractogramas de rutina para la identificación de los filosilicatos, que se

detallarán más adelante, y el otro se conservó como duplicado. Las mediciones del índice de

cristalinidad se realizaron en todas las muestras sobre ambos agregados.

Los procedimientos analíticos detallados anteriormente siguen las recomendaciones del

grupo de trabajo sobre IC del IGCP 294 (Kisch, 1991).

4.3 Difracción de rayos-X. Fundamentos teóricos

Los rayos-X son ondas electromagnéticas de muy alta frecuencia. El campo eléctrico

oscilante de los rayos-X, interactúa con las partículas cargadas de un átomo, haciendo que

este oscile en la misma frecuencia. Los protones, por ser mucho más pesados que los

electrones, no resultan muy afectados; es la nube electrónica extranuclear la que oscila, y por

lo tanto se vuelve una fiJente para los rayos-X secundarios. Esta es la causa principal de la

dispersión de los rayos-X por la materia. En general, los átomos más pesados, con más

electrones, dispersan los rayos-X más fuertemente que los más livianos. Por esta razón los

rayos-X no son muy útiles para ubicar la posición de elementos muy livianos, como el

hidrógeno. Esta proporcionalidad se cumpliría totalmente si los átomos fiJeran muy pequeño/s

en relación con la longitud de onda de los rayos-X, pero esto no se cumple para los átomos

más pesados, que son del mismo orden que la longitud de onda de los rayos-X. Esto provoca

que los rayos-X dispersados por diferentes partes del electrón interfieran unos con otros,

resultando en una caida en la intensidad con el ángulo de dispersión.

Las curvas que relacionan el factor de dispersión con sen 9/1. son el punto de partida

para calcular la intensidad del haz difractado por un conjunto de átomos.

4.3.1 Difracción por un cristal

Un cristal se comporta como una red de difracción tridimensional para radiaciones

incidentes con una longitud de onda del mismo orden que las distancias interatómicas.

Además de rayos-X, haces de electrones y de neutrones tienen energías apropiadas para ser

difractados por los cn'stales.

En un material cristalino, la periodicidad en la distribución de los átomos tiene como

consecuencia que la intensidad difractada esté restringida a ciertas direcciones. Para calcular
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la intensidad de los varios órdenes de difracción, para un arreglo de átomos tridimensional, se

necesitan conocer las posiciones de los átomos en la celda unidad y por lo tanto la fase

relativa de la intensidad dispersada por cada átomo.

En los primeros experimentos de difi'acción de rayos-X, se desarrollaron dos maneras de

interpretar los resultados, la primera fueron las ecuaciones de Laue y la segunda, la ecuación

de Bragg. Aquí solo deduciremos la ecuación de Bragg que es, igualmente válida que las

ecuaciones de Laue, pero es más fácil de aplicar en la mayoria de los experimentos de

difracción.

4.3.2 Ecuación de Bragg

Bragg notó que los rayos-X dispersados por todos los puntos de la estructura cristalina

en un plano, tienen que estar en fase para que se cumplan las ecuaciones de Laue. En

consecuencia, la dispersión producida por sucesivos planos también tiene que estar en fase. La

diferencia de camino para "reflexiones" de planos (hkl) sucesivos debe ser igual a un número

entero de longitudes de onda. Por eso, aunque estamos tratando con un fenómeno de

difracción, la geometría es similar a la de la reflexión a partir de planos (hkl).

Cuando un haz incidente es difractado por dos planos (th) sucesivos, con espaciado

interplanar dm la diferencia de camino entre los haces difractados por cada uno de los planos

sucesivos está dada por la siguiente ecuación:

AB + CD = 2dh“. sen 0

Por lo tanto, la condición para que se produzca un máximo de difracción es:

2dh“. sen6= n.l

Bragg encontró que los diagramas de difracción podían ser explicados como si fueran

producidos por la reflexión de los rayos-X, a partir de planos (hkl), pero sólo cuando la

ecuación de Bragg se satisface. La aplicación más común de la ecuación de Bragg, es en la

interpretación de diagramas obtenidos por el método de polvo. Este método se usa para

identificar sustancias cristalinas, determinar sus parámetros de celda, y en algunos casos para

determinar la estructura cristalina a partir de las intensidades.

Consideremos un haz de rayos-x monocromáticos, de longitud de onda l, que incide

sobre un cristal fijo. A menos que el cristal sea rotado como para poner los diferentes planos

(hkl) en el ángulo de Bragg apropiado cada vez, la probabilidad de que se produzca algún haz

difractado es baja. Al moler el cristal a polvo, todos los planos (hkl) del cristal van a estar

orientados al azar, de tal modo que podemos asumir que hay suficientes planos ubicados con
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el ángulo de Bragg apropiado para cada (hkl), de modo que estén representados en el

diagrama de difracción.

Ya que el juego de espaciados d es característico de un conjunto específico de

parámetros estructurales: a, b, e, a, B y y del mineral, se los puede utilizar para la identificar

minerales incógnita. En la mayor parte de los casos la asignación de los índices (hkl) a cada

reflexión, se hace en referencia al Powder Diffraction File. Una vez indexado el difractograma

se pueden determinar los parámetros estructurales, a partir de los espaciados d.

4.3.3 Red recíproca

Toda la información acerca de la red real está contenida en la red recíproca, la cual es

idéntica al espacio de difracción. En la red real los parámetros de celda son a, b y c, mientras

que en la red recíproca son a", b* y c". Siendo a* perpendicular a los planos (100) de la red

real, y su largo igual a l/leO. b* es perpendicular a los planos (010) y su largo igual a

l/dOlO. Lo mismo para c*. La red recíproca de un cristal está determinada solamente por sus

espaciados interplanares, y su orientación es independiente de la celda unidad que se elija en

la red real. En una celda unidad no-pn'mitiva la unidad que se repite es de mayor tamaño que

si se hubiera elegido una celda primitiva; y esto tendn’a que tenerse en cuenta al considerar la

difracción. Porque cuando una celda mayor no-primitiva es elegida en la red real, la red

recíproca será más pequeña que si hubieramos escogido una celda primitiva. /

Es claro que la red recíproca, que define todas las soluciones posibles a las ecuaciones

de difracción, no puede depender de como definamos la celda unidad. Al constmir la red

recíproca para una celda no-pn'mitiva real, debemos remover algunos de los puntos

recíprocos, como para que el resultado real sea equivalente al producido por una celda unidad

real primitiva. Por eso cuando la red recíproca se define en términos de. una celda no

primitiva, hay ciertos puntos faltantes en la red recíproca. Esto se conoce como ausencias

sistemáticas, y para las celdas no-pn'mitivas, cuando h+k es impar el punto va a estar ausente.

Las otras extinciones sistemáticas son:

Para las redes tipo F: ausentes todos los puntos para los cuales h, k, l sean mezcla de

pares e impares.

Para las redes tipo I: ausentes todos los puntos para los cuales h + k + l sea impar.

Para las redes tipo C: ausentes todos los puntos para los cuales h + k sea impar.

La muscovita tiene una red de tipo C, por eso en las difracciones de electrones

correpondientes al plano cb“, no aparecen por extinción sistemática los niveles de difracción
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correspondientes a k impar, ya que h es igual a cero.

4.3.4 Método de Ewald

Este método utiliza el concepto de la red recíproca, para comprender los experimentos

de difracción, especialmente aquellos relacionados con un cristal único. Aquí lo

desarrollaremos brevemente porque es útil para explicar los diagramas obtenidos mediante

difracción de electrones en el microscopio de transmisión de electrones. A la red recíproca le

agregamos la dirección del haz de rayos-X, que pasa por el origen, y luego dibujamos una

esfera, de radio 1/)»,con la dirección del haz de rayos-X como diámetro, que también pasa por

el origen. Esta esfera se llama Esfera de Ewald (también se la conoce como esfera de

reflexión). Ahora, cualquier punto (th) de la red recíproca, que esté en la superficie de la

esfera, por simple geometría va a satisfacer la ecuación:

l = 2dhu. senB

Para ubicar otro conjunto de planos en condiciones de difractar, el cristal debe ser

rotado, y así la red recíproca rota del mismo modo. Al hacer esto, el ángulo 9 también cambia.

Además, la dirección desde el centro de la esfera hacia el punto (hkl) de la red recíproca,

representa la dirección del haz difractado.

Aunque la construcción de la esfera de Ewald es simplemente una descripción

geométrica de la ecuación de Bragg, en el espacio recíproco, tiene algunas implicancias

fundamentales para explicar los resultados de difracción. Como ya se explicó la red recíproca

contiene toda la información acerca del cristal. Hasta ahora hemos considerado la posición de

los puntos de la red recíproca, que están determinados por la estructura del cristal. Sin

embargo, podemos asociar una intensidad a cada punto (hkl) de la red recíproca, que

equivalga a la intensidad del haz difractado, a partir del conjunto de planos (hkl) equivalente.

Esta intensidad depende de los factores de dispersión y de la posición de los átomos en la

celda unidad, es decir depende de la estructura atómica.

La esfera de Ewald, en su tamaño y orientación relativa al cristal, representa el

instrumento que usamos para extraer la información estructural del cristal. La información

estructural toma la forma de una lista de posiciones e intensidades de puntos de la red

recíproca, o en el lenguaje del espacio real, una lista de espaciados d correspondientes a

planos (hkl), y la intensidad difractada por ellos. Muestreamos la red recíproca con la esfera

de Ewald, fijando la geometría, de modo que todos los puntos posibles de la red recíproca

sean en su momento puestos sobre la superficie de la esfera.
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La resolución de la imagen final depende de la capacidad de colectar haces difractados

con ángulos grandes, es decir difractados por planos con espaciados d pequeños. Es lo mismo

que decir, ser capaz de muestrear puntos alejados en el espacio recíproco.

4.3.5 Difracción de rayos-X. Condiciones de trabajo

El estudio de los minerales del grupo de las arcillas por difracción de rayos-X se realizó

en los laboratorios del INGEIS, con un aparato Philips PWlOSO.Para la identificación de los

minerales presentes se realizaron los tres ensayos de rutina, que incluyen un diagrama de la

muestra orientada secada al aire, un diagrama de la muestra glicolada y por último un

diagrama de la muestra calentada. El tratamiento de glicolación se realizó dejando los

preparados en atmósfera de etilen glicol en un desecador dentro de una estufa a 60°C durante

por lo menos 12 horas. El calentamiento se realizó en una mufla, a 550°C, durante 4 horas.

Las condiciones de operación fueron: Radiación Cu Ka, filtro de Ni, tensión 50 kV, 30

mA, rango 104,constante de tiempo l segundo, velocidad del goniómetro l°/min y de registro

l°/min.

Con el objetivo de identificar los politipos de la mica blanca presentes en cada muestra

se hicieron diagramas de la fracción < 2pm desorientada, con velocidad de goniómetro de

0.5°/min y de registro de 0.5°/min. Los politipos se diferencian por sus reflexiones hkl

caracteristicas (Moore y Reynolds, 1989), las cuales no aparecen en los diagramas obtenidos a

partir de agregados orientados, porque en estos se refiJerzan las reflexiones basales (001), con

las que se realiza la identificación de las diferentes especies de fllosilicatos. Las reflexiones

hkl utilizadas para diferenciar los politipos 1M y 2M¡ fueron aquellas que no presentaban

interferencias de picos de clorita, cuarzo o plagioclasa. Para el politipo 2M¡las reflexiones

utilizadas fueron: 3.49 Á, 2.98 Á, 2.86 Á y 2.80 Á; y para 1M la reflexión ubicada en 3.07 Á.

El índice de cristalinidad de la ilita se midió sobre los agregados on'entados normales

con una velocidad de goniómetro de 0.5 °29/min, velocidad de registro de 2 cm/min y una

constante de tiempo de 2 seg. Para cada muestra se registró cuatro veces el pico (001) de la

mica y se promediaron los valores obtenidos. Sólo se descartaron los valores que se desviaran

más del lO % del promedio, lo que ocum'ó en contados casos. Para la expresión de los

resultados del índice de cristalinidad de la ilita se adoptó la escala propuesta por Warr y Rice

(1994). Estos autores prepararon cuatro muestras de roca (SWl, SW2, SW4 y SW6) que

corresponden respectivamente a la zona diagenética, la anquizona baja, la anquizona alta y la
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epizona del cinturón Varísico de muy bajo grado metamórfico del norte de Comwal, sudoeste

de Inglaterra. Estos cuatro patrones se suministran en forma de fragmentos de roca y deben

ser procesados usando exactamente los mismos procedimientos que se utilizan para las

muestras en estudio. Siempre fue un dificil problema la comparación de los datos de indice

de cristalinidad de la ilita realizados en diferentes laboratorios, ya que pequeñasdiferencias en

los procedimientos analíticos producen significativas diferencias en los resultados obtenidos

(Robinson et aL, 1990; Kisch, 1990). Los patrones suministrados por Warr y Rice (1994)

permiten solucionar en gran medida este problema. La ecuación obtenida por regresión lineal

para los cuatro patrones de roca más un cristal de muscovita perfecto (MFI), también

suministrado por dichos autores, file:

y = 1.1475x - 0.0115

Siendo x el valor medido de ancho de pico de la ilita-muscovita, a mitad de la altura,

expresados en °A20. En la escala CIS (Crystallinity Index Standard, Warr y Rice, 1994) el

limite anquizona-epizona se ubica en 0.25° A29, mientras que el límite con la zona

diagenética se ubica en 0.42° A9.

El parámetro bo de la mica se obtuvo a partir del pico (060) medido sobre láminas de

roca cortadas perpendicular a la foliación de la muestra según la técnica establecida por Sassi

y Scolari (1974). Estas mediciones se llevaron a cabo empleando un difractómetro Philips PW

1710, en el Departamento de Mineralogía y Petrología de la Universidad de Granada,

utilizando la rutina Max que ubica el máximo de un pico midiendo la intensidad a intervalos

regulares. La distancia entre puntos de medición fue 0.005°26 y el tiempo de medición en

cada punto 1 segundo, utilizándose los picos de cuarzo (100) y (101) como patrón interno. No

se utilizó la reflexión (211) de este mineral, más cercana, porque cuando la clorita presenta

contenidos de Fe total próximos a 0.97 su reflexión (060) se encuentra muy cerca de aquella

(Nieto, 1983).

4.4 Microscopía de electrones

4.4.1 Generalidades

Los métodos de microscopía de electrones se basan en el bombardeo de una muestra

con un haz de electrones. La diferencia entre uno y otro radica en el tipo de señal que se

recoge y analiza, de entre las múltiples que produce la interacción del haz incidente con la

materia (Fig. 4.1). Si usamos los denominados "electrones secundarios", obtendremos

información sobre la topografia de la muestra. Si utilizamos los haces de electrones
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Fig. 4.1: Señales producidas a partir de una muestra irradiada por un haz de electrones

retrodifiJndidos podremos reconocer las distintas fases en funciónde sus diferencias químicas.

La intensidad de la emisión de los electrones retrodifimdidos depende del número atómico

medio del especimen, así como de la topografia de la muestra. Los átomos más pesados

producen muchos más electrones retrodifundídos; por eso, si se trabaja con un corte de roca

muy bien pulido, las diferencias locales en el contraste podrán revelar los diferentes minerales

presentes. Tanto los electrones retrodifundídos como los secundarios corresponden al campp

de la microscopía electrónica de barrido (SEM). En cambio, si de alguna forma prepararnos la

muestra infinitamente delgada, como para permitir que los electrones la atraviesen, estamos

en el campo de la microscopía de electrones de transmisión (TEM). En ambos casos, si se

tiene acoplado al microscopio (TEM y SEM) un analizador de rayos-X se puede obtener la

composición química de cualquier punto ubicado en el campo de observación.

El SEM es una poderosa herramienta para el reconocimiento de texturas, e incluso

análisis puntual, siempre que los minerales tengan un tamaño de grano superior a 2 pm.

Cuando estamos por debajo de este tamaño, necesitamos recurrir al TEM. El TEM es la

herramienta más poderosa para el estudio de todo tipo de defectos en el campo del "cristal

real". Permite visualizar límites de grano, hasta pocos Amstrongs, dislocaciones, defectos de

apilamiento, reconocer politipos, transformaciones de fase, etc. En un TEM tenemos al mismo

tiempo: un microscopio de alta resolución, un difractómetro que permite obtener información

de cristales individuales (difracción de electrones) y un microanálisis con una calidad

analítica muy variable de elemento a elemento, con errores que puede oscilar entre 5% para
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elementos pesados y entre el 10 y el 15% para el sodio.

Sin embargo el TEM tiene la desventaja de que la preparación de las muestras es mucho

más complicada que para el SEM, hace falta mucha más formación para su uso e

interpretación y la calidad de los microanálisis es notablemente menor que en el SEM. A

cambio su límite de resolución baja hasta el nivel de la celda de los minerales y permite

estudiar cuestiones vedadas al SEM.

4.4.2 Microscopía electrónica de barrido. Condiciones de operación

Se estudiaron 14 cortes delgados pulidos y metalizados en un equipo Digital Scanning

Microscope DSM 950 ZEISS, perteneciente al Centro de Instrumentación Científica de la

Universidad de Granada, España. Se trabajo con imágenes de electrones retrodifundidos; el

microscopio está equipado con un microanalizador de rayos-X Qx-2000 Link, el cual se operó

a 20 keV, 2nA, en un área de 200 nm y 100 segundos de tiempo de análisis. Se realizaron

análisis cualitativos en nueve muestras y cuantitativos en cinco muestras, para lo cual se

emplearon minerales naturales como patrones y se aplicaron las correcciones ZAF. Los

análisis cuantitativos de micas dioctaédricas fueron normalizados a ll oxígenos (010 (OI-D2)

en la fórmula unidad (a.p.f.u.), mientras que los de cloritas fiieron normalizados a 14 oxígenos

(010 (OH)3 ). En ambos casos se asumió que todo el hierro se encontraba como Fe”. Cuando

los análisis de cloritas presentaban baja suma octaédn'ca y además contenían K, Na o Ca, se

utilizó una normalización a 25 oxígenos, que resulta de sumar los 11 oxígenos de la fórmula

unidad de una mica o esmectita (010 (OH)2), con los 14 oxígenos correspondientes a una

clorita (Om (OH)3). Las fórmulas así calculadas pueden ser útiles para determinar si se trata

de intercrecimientos de ilita/clorita, clorita/esmectita o cloritafbiotita.

En las primeras sesiones de trabajo sólo se pudieron realizar análisis cualitativos por

problemas en el microscopio. Posteriormente, se pudieron tomar análisis cuantitativos en los

granos mayores que 2pm. Si se intentan analizar granos de menor tamaño se obtienen análisis

contaminados con los minerales adyacentes, que se deben descartar.

Durante las sesiones de SEM se tomaron alrededor de 30 fotos que ejemplifican las

relaciones texturales entre los diferentes minerales presentes como clastos o como matriz.

4.4.3 Microscopía de electrones de transmisión. Fundamentos teóricos

Las técnicas de rayos-X proveen datos estructurales promediados sobre un orden de

magnitud de 10” celdas unidad. Tales técnicas dan una visión idealizada del cristal. Esta falta
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de resolución espacial no es una desventaja en cristales casi perfectos, pero es una limitación

a la hora de estudiar cristales imperfectos como los filosilicatos de pequeño tamaño formados

durante la diagénesis y el metamorfismo de muy bajo grado. La microscopía de electrones de

transmisión (TEM) nos suministra datos complementarios a los de difracción de rayos-X. El

TEM es capaz de suministrar datos microestructurales localizados, tanto en el modo de

difracción de electrones (espacio recíproco) como en el modo de imagen (espacio directo).

Sin embargo, en contraste con la difracción de rayos-X, el TEM no suministra datos

precisos sobre la posición promedio de los átomos, en parte porque el haz de electrones

difractados está sujeto a efectos múltiples de difracción (Buseck, 1992).

La formación de imágenes de alta resolución en un microscopio de electrones de

transmisión es análoga a la formación de imágenes ópticas y puede aplicarse directamente la

teoría de Abbe (Abbe, 1873 en Putnis, 1992) la formación de una imagen se describe como un

proceso en dos etapas:

i) El objeto dispersa la luz incidente por difracción y las lentes objetivo colectan parte

de los rayos difractados y los focalizan en el plano focal. Este es el patrón de difi'acción, que

contiene toda la información sobre el objeto que va a aparecer en la imagen.

ii) Los haces difractados se propagan más allá del plano focal y llegan al plano imagen,

donde se traslapan e interfiren para formar una imagen invertida del objeto. El diagrama de

difracción de electrones obtenido a partir de una delgada lámina de un cristal puede ser vista,

en primera instancia, como la obtenida a partir de un enrejado difractante bidimensional, y

representa una porción no distorsionada de la red recíproca.

El hecho de que los electrones puedan ser focalizados por lentes electromagnéticas

significa que el haz de electrones incidente puede iluminar un área muy pequeña del cristal y

además los haces difractados pueden ser recombinados para formar una imagen. La imagen

obtenida es una proyección bidimensional de la densidad electrónica del material dispersante

en el cristal. Como los electrones son dispersados por los campos eléctricos en el cristal, las

diferencias en la distribución de potencial electrostático, debidas a las posiciones atómicas,

pueden ser directamente transformadas en imágenes.

La teoria de Abbe predice que la resolución en la imagen depende de la longitud de

onda de la radiación y de la habilidad de las lentes objetivo para colectar haces difractados

dispersados con un alto ángulo. Por esta razón, la longitud de onda muy pequeña de los

electrones (0.04 para lOOkV y 0.01 para 1.000kV) hace posible que un microscopio de

electrones revele detalles de menos de lÁ en la imagen. Sin embargo, a diferencia de las
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lentes ópticas, las lentes electromagnéticas tienen aberraciones inevitables que afectan las

fases relativas de los haces difractados. Esto limita la resolución efectiva en las imágenes a

1.5Á en los microscopios más modernos.

Los electrones generados en el filamento calentado son acelerados a voltajes entre

lOOkVy 1.000kV y focalizados por las lentes condensadoras sobre el espécirnen. Las lentes

objetivo, que se hallan inmediatamente debajo del espécimen, colectan y focalizan el

diagrama de difracción. En el plano focal posterior se insertan aperturas de diferentes

tamaños, que controlan cuanto del diagrama de difracción pasa y contribuya a la formación de

la imagen. Los haces más ampliamente difractados tienen la información de los detalles más

finos del objeto y deben ser colectados para obtener una imagen de alta resolución. Las lentes

de proyección controlan la magnificación de la imagen formada en la pantalla. Cambiando la

com'ente en estas lentes se puede focalizar en la pantalla el diagrama de difracción o la

imagen de alta resolución. La apertura del objetivo limita el número de haces difractados que

se dejan pasar para contribuir a la imagen.

En un cristal, las densas hileras de átomos pesados son zonas de alto potencial

electrostático, y las zonas con átomos de bajo número atómico tienen un bajo potencial. En

general las proyecciones de hileras de átomos aparecen como puntos oscuros en una placa

fotográfica, pero el contraste claro - oscuro puede ser invertido por factores instrumentales. La

limitación más importante en la resolución de las imágenes es el hecho de que las lente/5

electromagnéticas no pueden ser diseñadas sin algo de aberración esférica, lo cual introduce

cambios de fase en los haces difractados, Para obtener una imagen verdadera del objeto, las

lentes deben recombinar los haces difractados preservando su amplitud y sus fases relativas.

En lentes de alta calidad es posible preservar las fases, pero sólo para los haces cercanos al

origen, y por lo tanto, difractados con ángulos pequeños, lo cual limita la resolución

interpretable. Si se incluyen en la imagen haces difractados con ángulos mayores la resolución

extra, aparente, es un artificio y puede no estar relacionada con ningún detalle del objeto.

4.4.3.1 Difracción de electrones e imágenes de líneas reticulares

En general se lleva a cabo en los microscopios electrónicos de transmisión, en los cuales

electrones de alta energía son acelerados a partir de un filamento calentado por alto voltaje

(lOOkV - 1000 kV). La longitud de onda (que es proporcional a la inversa del voltaje

aplicado) es 0.04 Á para electrones de 100 kV.
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Como los electrones son partículas cargadas, son dispersados por los campos eléctn'cos

en el cristal, los cuales dependen a su vez de las posiciones atómicas que ocupen. Los

electrones interactúan fuertemente con la materia y sólo pueden penetrar unos pocos cientos

de Á dentro del cristal, antes de que empiecen a perder su energía a través de múltiples

colisiones inelásticas con los átomos. Las muestras para difracción de electrones deben ser

preparadas como películas muy delgadas, usando técnicas especiales de adelgazamiento que

se explican más adelante (ver 4.4.3.2). El diagrama de difi'acción se registra en una película

fotográfica plana, produciéndose un arreglo geométrico simple de manchas.

La dispersión múltiple que sufren los electrones significa que la intensidad del haz de

electrones difi'actado no puede ser relacionada de forma simple con la estructura, por eso los

electrones no pueden competir con los rayos-X en estudios de estructura. Pero la ventaja de

los electrones es que pueden ser enfocados en un microscopio.

El espaciado entre las líneas de puntos está relacionado de forma simple con la distancia

entre las capas de puntos de la red recíproca, y con el radio de la cámara cilíndrica. Por lo

tanto esta técnica es aplicable a la determinación de espaciados en la red real, y por lo tanto a

la celda en cristal único. Rotando, por ejemplo, alrededor de [001] obtendremos filas de líneas

que pueden ser usadas para calcular el parámetro de repetición a lo largo de esa dirección.

Para determinar que parte del espacio recíproco puede ser testeado en este tipo de

experimento es fácil visualizar la red recíproca como estacionaria, y rotar la esfera de Ewald

sobre 001. La rotación de una esfera produce un "torus" que contiene todos los puntos de la

red recíproca que pueden ser muestreados girando sobre un eje de rotación simple, un cristal

único. El único modo de testear una zona mayor de la red recíproca es cambiando el eje de

rotación del cristal y repitiendo el experimento. El "torus" yace dentro de una esfera de radio

2/1, llamada esfera limitante. Esta esfera contiene todos los puntos de la red recíproca que

pueden ser muestreados usando una variedad de ejes de rotación. Como en todos los

experimentos de difracción, podrán ser muestreados más puntos de la red recíproca si la esfera

de Ewald es más grande, es decir si la longitud de onda es más corta.

Las fotografías que se obtienen son útiles para identificar minerales, pero no son una

herramienta muy poderosa para estudiar cristal único. El diagrama que se obtiene es idéntico a

una sección bidimensional de la red recíproca. Se obtiene sin ningún movimiento del cristal,

ni de la película. Para entender el porque de esto hay que considerar que el diagrama de

difracción debe contener información acerca de las dimensiones del cristal, tanto como sobre

su estructura interna. Mientras que la información acerca de la estructura interna está
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contenida en la posición de los puntos y en su intensidad, la información acerca de la forma y

tamaño del cristal está contenida en la forma de los puntos de la red recíproca. Como era de

esperar, esta información es recíproca, un cristal esférico muy pequeño va a tener puntos de la

red recíproca esféricos, pero con un diámetro recíprocamente relacionado con el diámetro del

cristal. El tamaño del cristal es, en general, mucho mayor que los espaciados entre planos,

entonces las diferencias de intensidad entre los puntos son pequeñas, comparadas con las

distancias entre puntos de la red recíproca. Sin embargo, en el caso de la difracción de

electrones, estas diferencias de intensidad se vuelven significativas, ya que el cristal que se

usa debe ser muy delgado. Para una lámina delgada, los puntos de la red recíproca tienen

forma de púa, correspondiendo la dimensión menor a la recíproca del ancho del cristal y la

dimensión mayor a la recíproca del espesor. Este hecho, unido a que la esfera de Ewald es

muy grande en la difracción de electrones, hace posible que esta última intersecte un gran

número de puntos de la red recíproca, en un plano, simultáneamente. Como el ángulo 29 es

muy pequeño (< 0.5° para dm= SÁ), la pequeña divergencia de los haces difractados permite

obtener una sección esencialmente no-distorsionada de la red recíproca, en una pantalla plana.

Si la red recíproca del cristal es suficientemente pequeña, un plano superior de la red

recíproca puede ser interceptado, formando un anillo de manchas alrededor del plano cero.

Una pequeña inclinación del cristal con respecto al haz de electrones produce un diagrama de

difracción en el cual el origen no está en el centro del diagrama de rayos difractados. ,

El tamaño del diagrama de difracción sobre la placa fotográfica depende de la distancia

L, entre el cristal y el film. La ecuación que relaciona la distancia entre puntos en el diagrama

de difracción: R, con la distancia entre planos: d, es:

R/L= l_/d

1/1

d= LL

FU

7L. L es conocida como la constante de la cámara.

Por lo tanto, cuando los parámetros de la celda unidad son conocidos, es relativamente

sencillo indexar un diagrama de difracción de electrones, a partir de las mediciones de

espaciados d.

La naturaleza de la imagen formada por la recombinación de los haces difractados

depende de cuantos haces se dejen pasar a través de la apertura del objetivo, para el proceso
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de formación de la imagen. Si, por ejemplo, se pone en el camino de los haces difractados un

pequeño objetivo que sólo permita pasar el haz no difractado (000) y los dos haces difractados

que aparecen a cada lado (100 y 100), la imagen resultante sólo va a contener información

sobre el espaciado de los planos (100) en el objeto. En este tipo de imágenes, llamadas de

lineas reticulares, la información acerca del resto de la estructura ha sido filtrada por la

apertura del objetivo. En muchos casos las imágenes de líneas reticulares son suficientes para

estudiar defectos e intercrecimientos en cristales, y son más fáciles de obtener y de interpretar

que las imágenes de estructura.

4.4.3.2 Preparación de las muestras para TEM

Se parte de cortes delgados sin cubrir de las muestras seleccionadas, las cuales fiJeron

observadas al microscopio óptico para elegir la zona en la cual se iba a trabajar. En la zona

elegida se pega un aro de cobre con un orificio central de 1.000pm de diámetro. Luego de

secado el pegamento se devasta la muestra alrededor del aro, de modo que luego se pueda

desprender el aro con la pequeña porción de muestra en el centro. Esto se logra mediante la

aplicación de calor, por lo cual la roca debe estar adherida al vidrio portaobjeto con un

material fácilmente fundible (como el Bálsamo de Canadá). El aro de Cu y la muestra

contenida en él deben ser adelgazados mediante un equipo de bombardeo iónico,

requerimiento indispensable para trabajar con TEM. Esta tarea se realizó en el Centro dze

Instrumentación Científica de la Universidad de Granada con un equipo Gatan Dual Ion

Milling 600. Se utilizaron dos tipos de condiciones en el adelgazador: l) 6kV, 1A y ángulo de

incidencia de 15° para perforar y 2) 6kV, 0.4A y bajo ángulo (12°) durante la fase final, de

alrededor de 1 hora, para limpiar la superficie de la muestra.

En una primera etapa se pegaron aros en siete muestras, representativas de las diferentes

localidades en estudio, de las cuales se tenían estudios petrográficos y de difracción de rayos

X. Posteriormente, considerando los resultados preliminares se amplió la investigación

incluyendo otras tres muestras para estudiar por TEM.

4.4.3.3 TEM Condiciones de trabajo y modos de operación

En este estudio se utilizó un Microscopio de Electrones de Transmisión (TEM y STEM)

Philips CM-20, equipado con un sistema de microanálisis EDAX de estado sólido y con un

detector EDX, operado a 200 kV, con filamento de LaB6, y una resolución punto a punto de

0,27 nm (C.I.C. Universidad de Granada, España). Se realizaron 12 sesiones de trabajo de 6

29



horas de duración, durante las cuales se realizaron observaciones en un total de diez muestras.

Los diferentes modos de operación que se utilizaron en el TEM fiJeron los siguientes:

a. Microscopía de Electrones convencional (TEM): Permite obtener imágenes

microtexturales; la resolución que se puede alcanzar es de hasta 500 Á. Se utilizó para

evidenciar relaciones texturales entre diferentes filosilicatos.

b. Difracción de Electrones: Se utilizó la metodología de áreas seleccionadas (Selected

Area Electron Diffraction, SAED). Para obtenerlas se inserta en uno de los planos imagen del

microscopio de electrones una apertura de selección de área, de este modo, sólo un campo

circular pequeño de la muestra contribuye al patrón de difracción (Baronnet, 1992). En los

instrumentos actuales el diámetro más pequeño que se puede ‘iluminar’ en la muestra es de

400 nm. Una estructura cristalina no puede ser resuelta fácilmente a partir de patrones SAED,

debido a las interacciones dinámicas entre haces difractados (Buseck, 1992). En cambio es

posible obtener información sobre la orientación del cristal, parámetros de celda, politipos y

grado de orden-desorden. Para el cálculo de los parámetros de celda se utiliza la constante de

la cámara, que en el caso del microscopio empleado es de 24 Ámm. Por otra parte, un patrón

de difracción de alta calidad es un requisito previo para obtener imágenes de lineas

reticulares.

En condiciones de difracción Cinemática, las filas de difracción 00l no contienen

información super-reticular. Tampoco contienen este tipo de información las filas con k = 3x},

porque en las mismas ocurren extinciones sistemáticas para la mayoría de los politipos de

filosilicatos. La información acerca de la secuencia de apilamiento de un politipo sólo se

puede deducir de las filas de difracción Okl. En consecuencia si se desean determinar los

politipos, el diagrama SAED deberá contener además de la dirección c*, el vector b*, o

algunos de sus pseudo equivalentes por rotación. Estas filas de difracción tienen información

sobre la secuencia de apilamiento. La periodicidad N del politipo se determina a partir de la

distancia recíproca d*N entre puntos sucesivos de difracción versus d*l, la distancia recíproca

entre puntos correspondientes a capas simples (subcelda), esto es N = d* 1/ d*N . Un resultado

similar se obtiene adicionando uno al número de puntos super-reticulares igualmente

espaciados, que se encuentran entre puntos consecutivos de la subestructura en el caso de

politipos a N capas.

A medida que N aumenta, en los politipos de largo pen'odo, d*N se vuelve tan pequeño,

que es dificil distinguir entre una fila de reflexiones discretas muy cercanas, y una línea

continua debida a difusión a lo largo de un nivel de difracción. Es decir que un politipo de
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largo período se confiJnde fácilmente con una secuencia de apilamiento desordenada. A pesar

de esto López Munguira y Nieto (1999) pudieron identificar politipos de muscovita complejos

compuestos por cuatro, cinco y seis capas; mientras que Bell y Wilson (1977) identificaron

politipos de mica complejos, de más de once capas.

El microscopio permite giros de la muestra de hasta 30°, por lo cual algunos cristales

que estaban muy lejos de la orientación apropiada no pudieron orientarse en la sección cb", o

equivalentes, en las cuales se puede identificar el politipo, pero esto ocurrió en muy pocas

ocasiones.

c. Imáoenes de Líneas Reticulares de Alta Resolución: Para obtener estas imágenes se

utiliza el rayo transmitido y varios difractados (Buseck et al., 1988). Permite visualizar las

denominadas lineas reticulares, que reflejan el modo de repetición periódica de la estructura

cristalina. A partir de estas imágenes se puede apreciar el grado de orden de la estructura, la

presencia de defectos cristalinos, el espesor de los paquetes y las relaciones entre diferentes

paquetes de un mismo mineral o de minerales diferentes. En la mayoria de los casos se

obtuvieron imágenes de líneas reticulares unidimensionales, que sólo contenían información

sobre la secuencia 001.Más dificil fue obtener imágenes de lineas reticulares bidimensionales,

en las que además de las líneas reticulares 001 aparecen líneas transversales correspondientes

a OkOo equivalentes pseudo simétricos (como llO). Este tipo de imágenes brindan más

información acerca del cristal que las unidimensionales. I

En el TEM se pueden tomar fotografias en los tres modos de operación explicados. En

el curso de la investigación se tomaron un total de 375 fotos, incluyendo fotos

microtexturales, difracciones de electrones e imágenes de alta resolución.

d. Microanálisis (AEM): La difusión inelástica de un haz de electrones por una muestra

da lugar a muchos efectos, uno de los cuales es la emisión de rayos-X, cuyas energías son

caracteristicas de los elementos presentes en el especimen. El espectro de rayos-X es

detectado con un espectrómetro dispersivo de energía y la señal es procesada con un

analizador multicanal. Los análisis realizados sobre los bordes adelgazados de la muestra no

requieren correcciones por los efectos de número atómico, absorción y fluorescencia (ZAF).

La principal limitación de esta método es que no se pueden obtener concentraciones absolutas

de los elementos, sólo se pueden medir relaciones de concentraciones. La resolución punto a

punto de este método es dos órdenes de magnitud más pequeña que la microsonda (Peacor,

1992). Los análisis se pueden realizar en modo TEM, o en modo STEM (Scanning

Transmission Electron Microscopy). En este trabajo se utilizó el modo STEM porque se
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evitan cambios composicionales debidos al deterioro de la muestra bajo el haz de electrones,

lo cual mejora los resultados. Al mismo tiempo que se adquiere el espectro de rayos-X se

puede observar una imagen de barrido, del área de análisis, formada con los electrones

transmitidos. Para transformar las relaciones de intensidades obtenidas en relaciones de

concentraciones se siguió la metodología de Cliff y Lorimer (1975). Los factores de

proporcionalidad Kx,Si (Mellini y Menichini, 1985) y los patrones utilizados para los

diferentes elementos se presentan en la Tabla 4.1.

Elemento Factor K Patrones

Na 1.82 Albita

Mg 1.3] Olivino, Biotita

Al 1.12 Albita, Espesartita, Muscovita, Biotita

1.47 (200 seg) Muscovita

K 1.36 (30 seg) Biotita

Ca 1.35 Titanita, SO4Ca

Ti 1.42 Titanita, Biotita

Mn l .38 Espesartita

Fe 1.34 Olivina, Biotita

S 1.43 SO..Ca - SOMn

Tabla 4.1: Factores de proporcionalidad y patrones utilizados para los análisis realizados en el TEM.

La pérdida de cationes alcalinos, especialmente K, es un problema muy frecuente en el

análisis de minerales del grupo de las arcillas, especialmente en el caso de aquellos que

presentan numerosos defectos cristalinos, como las esmectitas y las ilitas. Mientras que para

los elementos que no sufren volatilización se utilizan tiempos de conteo de 200 segundos,

Nieto et al. (1996) hicieron la prueba de utilizar tiempos más cortos para los álcalis. Sus

resultados demostraron que tomando los análisis a 30 segundos se logra mayor

reproducibilidad y se obtienen fórmulas normalizadas más de acuerdo con los valores

esperables para las micas. Aunque en algunas ilitas hemos observado pérdidas de álcalis aún

para tiempos de conteo de 30 segundos, se adoptó este tiempo como solución de compromiso,

tal como lo sugieren los autores citados, porque tiempos menores provocarían una pérdida de

precisión no deseada

Durante el estudio realizado se efectuaron alrededor de 150 análisis cuantitativos sobre
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áreas de 200 Á por 1.000 Á, o de lum por lum, dependiendo del tamaño de los cristales. Los

análisis de micas dioctaédricas y trioctaédn'cas fiieron normalizados a ll oxígenos (010

(OH)2) en la fórmula unidad (a.p.tÏu.). Los análisis de cloritas fiieron normalizados a l4

oxigenos (010 (OH)3), descartándose aquellos que por su contenido de K, Na o Ca y su baja

suma octaédrica, evidenciaran contaminación con micas o esmectitas. Cuando las difracciones

de electrones y /o las imágenes de líneas reticulares indicaban que los análisis podían

corresponder a interestratificados ilita/clorita, clorita/esmectita o clorita/biotita se utilizó una

normalización a 25 oxigenos. Esto resulta de sumar los 11 oxigenos de la fórmula unidad de

una mica o esmectita (Om (OI-1):), con los 14 oxigenos correspondientes a una clorita (Om

(0H)s)

4.4.3.4 Análisis de las fotos obtenidas en el TEM

Tanto las difracciones de electrones como las imágenes de lineas reticulares requieren

un cuidadoso estudio. A partir de las difracciones de electrones se calculan los parámetros de

celda del mineral, midiendo el espaciado entre puntos y utilizando la constante de la cámara.

Además se identifican los politipos de mica y de clorita cuando las secciones son cb*. Para la

medición de las distancias entre lineas reticulares en las imágenes de alta resolución

(HRTEM) se colocaron los negativos en un aparato que permite ampliarlos 18 veces y

proyecta la imagen sobre un plano horizontal. Para conocer los espaciados existentes entre las

lineas reticulares se comparan con una plantilla que considera el aumento con el que está

tomada la foto y la ampliación con la cual se la está observando. De este modo, se pueden

detectar hasta capas individuales de un cierto espaciado (i.e. 10 Á) intercaladas en un paquete

de otro mineral (i.e. clorita, 14 Á). Esto permitió estudiar en detalle los minerales

interestratificados de arcillas, presentes en algunas de las muestras.

El paso siguiente al revelado y estudio de los negativos fue la obtención de las imágenes

en positivo. Esto requiere un trabajo conjunto entre el fotógrafo y el responsable del estudio.

Del total de imágenes obtenidas se seleccionaron 35 negativos de alta resolución para copiar

en papel fotográfico, junto a sus respectivas imágenes de difracciones de electrones. Esta tarea

requirió de tres jornadas, de seis horas cada una, de trabajo conjunto con el fotógrafo

especialista en tratamiento de la imagen, del Centro de Instrumentación Científica de la

Universidad de Granada.



4.5 Análisis químicos

Los análisis químicos de las rocas se efectuaron por el método de fluorescencia de

rayos-X en los laboratorios de la Universidad Nacional de Salta, con un equipo Rigaku 2000,

dispersivo en longitud de onda. El mismo posee tubo de Rh, detector de centelleo SC y de

flujo gaseoso PC, cn'stales monocromadores de LIF, PET, TAP y GE.

Las muestras fileron porfirizadas en molino tipo Hersog, con cazoleta de carburo de

tungsteno, y secadas a 105°C en estufa durante 24 horas. Se determinó la pérdida por

calcinación en mufla a 950° C hasta peso constante.

Los elementos mayoritarios fueron determinados sobre pastillas fundidas con

tetraborato de litio, en relación lg de muestra por 6g de fundente, realizándose la fusión en un

equipo perlador marca Claisse Fluxy.

Los elementos minoritarios fueron determinados sobre pastillas prensadas, con

agregado de aglomerante (elvacite/acetona, 20/80) a una presión de 1.400 kg/cmz.

La cuantificación de los elementos mayoritarios se efectuó contra curvas de calibración

elaboradas con las siguientes rocas patrones: JG2, JG3, JA3, STMl, JA2, JB3, DNC l, JPl,

JR2, JFZ, SDCl, SCOl, BIRl y W2. Mientras que para los elementos minoritarios las curvas

de calibración se construyeron utilizando los siguientes patrones: JGBl, JR2, JB3, JFZ, JG3,

JA2, JGZ,JPl, SCOl, DNCl, SGRl, W2, BIRl, SDOl, Gl, GH, UBN, AGV], Wl, G2,

PCCl, SY2, GA, BK DRN, DTN, GSN, FKN, ANG y BEN.

4.6 Método de datación K-Ar

4.6.1 Fundamentos teóricos

El potasio es un metal alcalino, es uno de los ocho elementos más abundantes en la

corteza terrestre y es un constituyente mayor de muchos minerales formadores de roca.

El potasio tiene tres ísótopos naturales, cuyas abundancias son 39K= 93.2581%, 40K=

0.1167% y 41K = 6.7302%. El decaimiento radioactivo del 40K en “OAI,estable, ocurre por

captura electrónica y por emisión de positrones (partículas 8+). El 11% de los átomos de 40K

decaen por captura electrónica a un estado excitado de “Ar, que alcanza el estado normal por

emisión de rayos gama. En adición un 0.16% decae por captura electrónica directamente a

40A!normal. El decaimiento a 4oCaocurre en el 88.8% de los átomos de 40K,por lo cual sólo

el 11.2 % restante decae en 4OAI. Cada rama del esquema de decaimiento da lugar a

constantes separadas le y lp, siendo la constante total igual a la suma de ambas, le

corresponde al decaimiento de 40K en 40Ar y lp representa el decaimiento en 40Ca (Faure,
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1986). Los valores recomendados por la I.U.G.S. (Steiger y Jáger, 1977). para cada una de las

constantes son los siguientes:

A, = 0.581 . 10'10 años"

la = 4.962. 10'loaños"

xt = 5.543 . 10"" años"

El Argón es un gas noble, tiene tres isótopos naturales, cuyas abundancias relativas en

la atmósfera terrestre son: 40Ar = 99.60 %, 40Ar = 0.063% y 36Ar = 0.337%. La relación

40Ar/“Ar en la atmósfera terrestre tiene un valor de 295,5.

La ecuación de la edad para el método K-Ar, que den'va de la ecuación general de la

edad para métodos de acumulación (Faure, 1986) está dada por:

t=lln[w_Ar(l»)+1] (1)

A 40K ¡»e

Cuando se quiere utilizar la ecuación para datar una muestra, mineral o roca, se debe

medir la concentración de potasio y la cantidad de 40Aracumulada en la misma. La cantidad

de 40Ar se mide en todo el mundo por el método conocido como dilución isotópica. Una

cantidad de mineral de peso conocido se funde, envuelto en lámina de molibdeno, sellado

dentro de un sistema de ultra alto vacío. Una cantidad conocida de Spike de argón, enriquecido

en 38Arse mezcla con el gas extraído del mineral, en la linea de vacío. La mezcla de gases se

purifica removiendo todos los gases químicamente reactivos, incluyendo H2, C02, 02, H2 y

N2, dejando sólo una mezcla de gases nobles, que incluirá al argón. La mezcla de gases así

obtenida se introduce en la fiiente del espectrómetro de masas, donde se determinarán las

relaciones isotópicas 40Ar/JsAry 38Ar/“Ar. Esta última relación se utiliza para corregir por la

presencia de argón atmosférico, cuya composición isotópica es conocida. La cantidad de 4°Ar

radigénico en la muestra se calcula a partir de la relación 40Ar/mAr medida, usando la

composición isotópica del spike y la cantidad de moles del mismo que se hayan agregado. Se

asume, en general, que la composición isotópica del argón, de origen atmosférico, atrapado en

los minerales es igual a la del argón en el aire moderno, pero en algunos casos se puede

calcular este valor separadamente por medio de isocronas.

La determinación del contenido de potasio en la muestra se realiza habitualmente por

fotometn’a de llama, a partir de este dato se puede calcular fácilmente el contenido de 40K,ya

que las abundancias relativas de sus diferentes isótopos son bien conocidas.

El valor t calculado a partir de la ecuación (1) es la edad del mineral, o roca, sólo si se
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satisfacen las premisas del método:

_¡ . No ha escapado nada del 4°Ar producido por decaimiento del 40K desde la formación del

mineral.

2. El mineral se ha vuelto un sistema cerrado para el 40Ar, rápidamente después de su

formación.

3. No se incorporó 4°Ar en el mineral al tiempo de su formación o durante el último evento

metamórfico.

4. Se ha realizado la corrección apropiada por la presencia de 40A!atmosférico.

5. El mineral se comportó como un sistema cerrado para el K a lo largo de su historia

geológica.

6. La composición isotópica del K en el mineral es normal y no fiJe modificada por

fraccionamiento u otros rocesos, exce to or decaimiento de 40K.P P

Ñ Las concentraciones de 40Ary K fueron determinadas con precisión.

Las dos últimas condiciones son generales y no traen problemas. El resto de las premisas

requieren de una cuidadosa evaluación, particulannente cuando se pretenden datar

procesos metamórficos de muy bajo a bajo grado metamórfico, que luego serán discutidas

en detalle.

4.6.2 Condiciones experimentales f

Las dataciones K-Ar se realizaron en el laboratorio de INGEIS según la metodología

descripta por Linares et al. (1973) y Do Campo et al. (1994). La mayoría de los análisis

isotópicos se llevaron a cabo sobre fracciones < 2 pm extraídas a partir de las pelitas; las

mismas que previamente se estudiaron por difracción de rayos-X. La fracción arcilla fue

saturada con Na, mediante reiterados lavados con Acetato de Na, para remover el K que

pudiera estar presente en posiciones intercambiables. En algunos muestras se separó más de

una fracción granulome’trica o se analizó además de la fi'acción fina, la roca total, para

estudiar el comportamiento del sistema isotópico en las mismas.

El potasio fue analizado por fotometría de llama, con estándar interno de litio, o bien

por absorción atómica. Sobre otra alícuota de la muestra se midió el contenido de argón por

dilución isotópica, tal como se explicó anteriormente. Los gases liberados durante la fusión de

la muestra en la linea de ultra-alto-vacío se purificaron mediante reactores Cu-CuO, trampas

de zeolitas y reactores de Ti. Las relaciones 40Ar/mAr y 38Ar/“Ar se determinaron en un

espectrómetro Reynolds automatizado y la edad file calculada mediante un programa de
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computación 'on line'. Para el cálculo de los errores se utilizó el método sugerido por Cox y

Dalrymple (1967)

4.7 Método de datación Rb-Sr

4.7.1 Fundamentos teóricos

El rubidio es un metal alcalino que no forma minerales propios, su radio iónico (1.48 Á)

es suficientemente similar al del potasio (1.33 Á) como para permitirle substituirlo en todos

los minerales portadores de potasio. El Rb se presenta en cantidades fácilmente detectables en

todos los minerales portadores de K tales como muscovita, biotita, ilita y feldespato potásico.

El Rb tiene dos isótopos naturales 85Rb y 87Rb cuyas abundancias relativas son

72,1654% y 27,8346%, respectivamente. El 87Rb es radioactivo y decae a 87Sr, estable, por

emisión de una partícula beta negativa. El valor de la constante de decaimiento aceptada por

la I.U.G.S. es:

A=1.42 10'“ años‘l

El Sr pertenece al grupo de los metales alcalinotérreos, su radio iónico (1.13 Á) es

ligeramente mayor al del Ca (0.99 Á), al cual puede reemplazar en muchos minerales. Por esta

razón el Sr también es un elemento disperso, apareciendo en los minerales portadores de Ca,

tales como plagioclasa, apatíta, calcita y aragonita. El Sr tiene cuatro isótopos naturales 88Sr,

87Sr,36Sry “Sr, todos estables, siendo sus abundancias relativas 82,53 %, 7,0 4%, 9,87 % y

0,56 % respectivamente.

Las abundancias relativas de los isótopos de Sr son variables debido, a la formación de

87Srpor decaimiento de a'7Rb.Por esta razón la composición isotópica precisa del estroncio en

un mineral o roca que contiene rubidio depende de la edad y de la relación Rb/Sr del mineral

o roca en cuestión.

La acumulación de 87Sren un mineral rico en Rb puede ser descripta por una ecuación

derivada de la ley de la radioactividad (Faure, 1986). El número de átomos de 87Sr en un

mineral cuya edad es t años se obtiene de la ecuación:

87Sr = 87Sr¡ + 87Rb (eM - 1)

siendo

37Sr: n° total de átomos de este isótopo en una unidad de peso del mineral, al tiempo

presente.

37Sr¡= n° de átomos de este isótopo en una unidad de peso del mineral, al tiempo de su

formación.
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87Rb = n° de átomos de este isótopo en una unidad de peso del mineral, al tiempo

presente.

7k= es la constante de decaimiento de 87Rbexpresada en años'l

t = tiempo, en años, transcurrido desde la formación del mineral.

Esta ecuación se puede modificar dividiendo cada término por el número de átomos de

86Sr,el cual es constante porque este isótopo es estable y no es producido por decaimiento de

otro nucleido natural. De este modo se obtiene:

íSr =Lsm "¿b e“ - 1) (2)
Sósr Sósr Sósr

Para resolver la ecuación y obtener el valor de t, deben medirse las concentraciones de

rubidio y estroncio del mineral o roca y sus relaciones 87Sr/“Sr. Las concentraciones de

rubidio y estroncio del mineral o roca se determinan usualmente por fluorescencia de rayos-X

o por dilución isotópica. La relación 87Sr/“Sr se mide en un espectrómetro de masas adecuado

usando una sal pura de estroncio obtenida a partir del mineral. La relación 87Rb/aósr se

obtiene a partir de las concentraciones de Rb y Sr medidas de acuerdo a la ecuación:

mi = fi) x Ab 87Rbx PaSr

“Sr Sr Ab36Srx Pa Rb

Siendo Ab: abundancia isotópica

Pa: peso atómico r

El dato calculado a partir de la ecuación (2) será la edad del mineral o roca analizado,

cuando el número de átomos de 87Sry 87Rbhaya sido modificado únicamente por decaimiento

radioactivo del 87Rb. En otras palabras, el mineral debe haberse comportado como sistema

cerrado, tanto para el Rb como para el Sr a lo largo de su historia geológica. Si en cambio,

durante la histon'a del mineral, se han producido ganancias o pérdidas de rubidio y estroncio,

el valor de t obtenido puede no tener significado geológico.

El metamorfismo afecta profundamente las relaciones entre elemento padre y elemento

hijo de todos los sistemas isotópicos presentes en una roca. De hecho, aún un modesto

aumento de temperatura de 100 a 200°C puede tener efectos drásticos en los sistemas

isotópicos, que no necesariamente se van a ver reflejados en los criterios mineralógicos o

texturales usuales para definir el metamorfismo (Faure, 1986). La sensibilidad de los sistemas

isotópicos de las rocas frente al aumento de la temperatura, probablemente está relacionada al

hecho de que las velocidades de difusión de los iones a través de los reticulos cristalinos y de

los limites de granos, dependen de la temperatura. Además, los isótopos hijos producidos por
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decaimiento en un mineral, son de diferentes elementos que el nucleido padre, teniendo por lo

tanto diferentes carga y radio iónico, y por ende diferente comportamiento geoquímico

comparados con aquel. Por otra parte, la energía liberada durante el proceso de decaimiento

puede producir dislocaciones o aún destruir localmente la red cristalina, todo lo cual facilita el

escape de los elementos hijos formados.

Por estas razones no es sorprendente que el esquema de decaimiento Rb-Sr en minerales

sea profundamente afectado por los incrementos de temperatura durante el metamorfismo. El

comportamiento de los minerales generalmente puede ser tratado como si fuera causado

solamente por la migración de 87Srentre los minerales constituyentes de la roca. Sin embargo,

esto es una simplificación y lo más probable es que tanto las concentraciones de Rb como de

Sr en los minerales se vean afectadas (Faure, 1986). Cuando la temperatura aumenta las fases

ricas en Rb, como las micas y el feldespato potásico, van a perder 87Sr,y su relación 87Sr/“Sr

va a decrecer hasta volverse idéntica a la de la roca total. El 87Srperdido por las fases ricas en

Rb va a entrar en las fases pobres en Rb, como las plagioclasastcuya relación 87Sr/MSrva a

aumentar, hasta igualar a la de la roca total. Como resultado de estos cambios, conducidos por

el incremento de la temperatura, el estroncio es homogeneizado isotópicamente, de modo que

todos los minerales adquieren la misma relación 8"Sr/“Sr que la roca total. Es importante

destacar que la roca se comporta como sistema cerrado, a pesar de que los minerales que la

componen intercambian 87Sr. Con posterioridad a la homogeneización isotópica, La

temperatura eventualmente descenderá lo suficiente como para que los minerales se

comporten como sistemas cerrados.

En el caso del metamorfismo incipiente, existe la posibilidad de que en las rocas de

on'gen sedimentario perduren minerales detríticos, para los cuales no se haya alcanzado el

equilibrio isotópico. La presencia de micas detríticas lleva a sobreestimar la edad de la

diagénesis o el metamorfismo. La falta de certeza derivada de la interpretación de isocronas

Rb-Sr sobre roca total de pelitas y pizarras pueden evitarse utilizando la metodología

desarrollada en la Universidad Louis Pasteur de Estrasburgo, Francia. Clauer (1979, 1981) y

Bonhomme (1982) demostraron que pueden obtenerse edades significativas por los métodos

K-Ar y Rb-Sr por isocrona, analizando concentrados ricos en ilita, con diámetros de granos

menores que 2 um. Esta fracción puede contener filosilicatos diagenéticos o que fueron

transformados durante la diagénesis y el metamorfismo, mientras que las fracciones más

gruesas pueden contener una mezcla de arcillas de origen detn'tico, transformadas y

neofonnadas.
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La datación de rocas que sólo han sufrido un metamorfismo incipiente (sub - esquistos

verdes) requiere un cuidadoso estudio mineralógico de los filosilicatos, que permita

interpretar el significado geológico de las edades obtenidas. Para esto se realiza un estudio de

la fracción < 2pm por difracción de rayos-X, se mide el indice de cristalinidad de la mica

blanca y se determinan los politipos de mica presentes en la muestra por sus reflexiones (th)

características. En este estudio se realizaron además observaciones de las metapelitas por

SEM y un detallado estudio con TEM, que sumados a las técnicas más tradicionales,

permitieron conocer los filosilicatos de las muestras con mucho detalle.

4.7.2 Condiciones experimentales

Las dataciones por el método Rb-Sr fueron realizadas en el laboratorio de INGEIS. Los

contenidos de Rb y Sr fueron medidos por fluorescencia de rayos-X en un equipo Philips

PW1410. Las mediciones se realizan sobre polvos semi-compactados, utilizando como

patrones materiales certificados de matrices similares.

En el laboratorio de Rb-Sr las muestras son disueltas en ácido fluorhídrico y nítrico en

bombas de teflon ‘Savillex’. La fracción de Sr es separada mediante columnas de intercambio

catiónico, para su posten'or análisis por espectrometria de masas. A continuación, las muestras

son sembradas en filamentos de Ta con H3P04 0.5 N.

El espectrómetro de masas utilizado es un VG 54R de termoionización con doble

colector. Las relaciones 87Sr/“Sr son norrnalizadas respecto al valor “Sr/“Sr = 0.1194. El

valor del estándar NBS 987 SrCO3, medido en el [NGEIS, es 0.71023 i 2 (20).

4.8 Datación de rocas sedimentarias y metasedimentarias

Los pn'meros estudios acerca del efecto de la diagénesis sobre las edades K-AI

corresponden a Peny (1974) y Aronson y Hower (1976). Ambos estudios demostraron que las

edades K-Ar sobre roca total, en el caso de pelitas, exceden la edad de depositación, pero

decrecen con el aumento de la profundidad de enterramiento, Esto se debe a la pérdida de 40AI'

radigénico de los minerales detriticos, como feldespato potásico y micas, que se vuelven

inestables bajo condiciones de soterramiento. La descomposición de estos minerales coincide

con el aumento del porcentaje de capas de ilita en los interestratificados ilita/esmectita, con la

profiindidad. Estas reacciones constituyen el ‘metamorfismo de enterramiento’, proceso que

resulta en la redistribución del K, desde los minerales detríticos citados hacia los filosilicatos

neoformados. En este proceso el K es esencialmente conservado en la roca, mientras que el
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