Ultramáficos
Tabla 3.1       Clasificación de las rocas ígneas
Félsicas (graníticas)       Intermedias (andesíticas)    Máficos (basálticos)
	Faneríticas (grano grueso)

	Granito

	Diorita

	Gabro

	Peridotita


	Afaníticas (grano fino)

	Riolita

	Andesita

	Basalto

	Komatita (rara)


	Composición mineral

	Cuarzo

	Anfíbol

	Plagioclasa calcica

	Olivino


	
	Feldespato potásico

	Plagioclasa intermedia

	Piroxeno

	Piroxeno


	
	Plagioclasa sódica

	
	
	

	Constituyentes minerales menores

	Moscovita

	Piroxeno

	Olivino

	Plagioclasa calcica


	
	Biotita

	Anfíbol   . -. -

	Anfíbol

	

	
	Anfíbol

	Biotita       !""     '-' "•

	
	

	Color de la roca basado en el %

	Colores claros

	De colores medios

	Gris oscuro a negro

	Verde oscuro a negro


	de minerales oscuros (máficos)

	Menos del 15% de

	1 5-40% de minerales

	Más del 40% de

	Casi un 100% de


	
	minerales oscuros

	oscuros

	minerales oscuros

	minerales oscuros



ígneas en las cuales predominan estos dos minerales se dice que tienen una composición granítica. Los geólo​gos se refieren también a las rocas graníticas como félsicas, término derivado de feldespato y sílice (cuarzo).
Las rocas ígneas intermedias contienen minerales encontrados cerca de la mitad de la serie de reacción de Bowen. El anfíbol y las plagioclasas Na-Ca son los prin​cipales constituyentes de este grupo. Nos referiremos a las rocas que tienen una composición mineral compren​dida entre el granito y el basalto como andesíticas (o intermedias), por la roca volcánica común andesita.
Aunque las rocas de cada una de estas categorías consisten fundamentalmente en minerales localizados en una región específica de la serie de reacción de Bowen, también suelen estar presentes otros minerales en canti​dades menores. Por ejemplo, las rocas graníticas están compuestas fundamentalmente de cuarzo y de feldespato potásico, pero también pueden contener moscovita, bio-tita, anfíbol y plagioclasa rica en sodio (véase Tabla 3.1).
En esta discusión hemos identificado tres grupos principales de rocas; sin embargo es importante resaltar que existen entre ellas gradaciones (Figura 3.10). Por ejemplo, una roca ígnea intrusiva abundante denominada granodiorita tiene una composición mineral intermedia entre la correspondiente a las rocas graníticas (félsicas) y las dioritas (composición intermedia).
Otra roca ígnea importante, la peridotita, contiene fundamentalmente olivino y piroxeno, y por tanto se encuentra cerca del mismísimo principio de la serie de reacción de Bowen. Dado que la peridotita está com​puesta casi por completo por ferromagnesianos, se hace referencia a su composición química como ultramáfica. Aunque las rocas ultramáficas son infrecuentes en la superficie de la Tierra, se cree que las peridotitas son el constituyente principal del manto superior.
Un aspecto importante de la composición química de las rocas ígneas es su contenido en sílice (SiO7).

Recordemos que la mayoría de los minerales encontrados en las rocas ígneas contiene algo de sílice. Normalmente, el contenido en sílice de las rocas de la corteza oscila entre un porcentaje por debajo del 50%, en las rocas basálticas, y un porcentaje por encima del 70%, en las rocas graníticas. El porcentaje de sílice de las rocas ígneas varía en realidad de una manera sistemática, que es para​lela a la abundancia de los otros elementos. Por ejemplo, rocas con contenido comparativamente bajo en sílice contienen cantidades grandes de calcio, hierro y magne​sio. Por el contrario, rocas con elevado contenido en síli​ce contienen cantidades muy pequeñas de calcio, hierro y magnesio, pero concentraciones relativamente grandes de sodio y potasio. Por consiguiente, la composición quí​mica de una roca ígnea puede deducirse directamente de su contenido en sílice.
Además, la cantidad de sílice presente en un magma condiciona en gran medida su comportamiento. El mag​ma granítico, que tiene un contenido elevado en sílice, es viscoso, y es fluido a temperaturas de tan solo 800 °C. Por otro lado, los magmas basálticos tienen bajo conteni​do en sílice y generalmente son más fluidos. Además, los magmas basálticos son en gran medida cristalinos por debajo de los 950 °C.
Rocas félsicas (graníticas)
Granito. El granito es quizá la mejor conocida de todas las
rocas ígneas (Figura 3.11 A). Esto se debe en parte a su
belleza natural, que se intensifica cuando se pule, y en
parte a su abundancia en la corteza continental. Las
planchas de granito pulido se utilizan habitualmente para
las tumbas y los monumentos y como piedras de
construcción.

El granito es una roca fanerítica compuesta por
alrededor de 25% a 35% de cuarzo y más del 50% de fel​
despato potásico y de plagioclasa rica en sodio. Los cris​
tales de cuarzo, de forma aproximadamente esférica, sue-
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Figura 3.11   A. Granito, una de las rocas ígneas faneríticas más comunes. B. Las rioiitas, el equivalente afanítico del granito son menos abundantes. (Fotos de E. j. Tarbuck).
len ser vitreos y de color claro a gris claro. Al contrario que los del cuarzo, los cristales de feldespato no son vitreos, tienen un color generalmente de blanco a gris o rosa salmón, y exhiben una forma rectangular más que esférica. 
Otros constituyentes comunes del granito son la moscovita y algunos silicatos oscuros, en particular la biotita y el anfíbol. Aunque los componentes oscuros constituyen generalmente menos del 20% de la mayor parte de los granitos, los minerales oscuros destacan más de lo que indicaría su porcentaje.
Cuando el feldespato potásico es dominante y su color es rosa oscuro, el granito parece casi rojizo. Esta variedad es popular como piedra de construcción. Sin embargo, a menudo, los granos de feldespato del granito son de colores entre blanco y gris, de manera que cuando se mezclan con cantidades menores de silicatos oscuros la roca tiene un color gris claro.
El granito puede tener también un textura porfídi​ca. Estos tipos contienen cristales de feldespato de un centímetro o más de longitud que están repartidos entre una matriz de grano grueso de cuarzo y anfíbol.
El granito y otras rocas cristalinas relacionadas sue​len ser productos de los procesos que generan las monta​ñas. Dado que el granito es un producto secundario de la formación de montañas, y muy resistente a la meteoriza-

ción, frecuentemente forma el núcleo de las montañas erosionadas. Por ejemplo, Pikes Peak de las Montañas Rocosas, el monte Rushmore en las Colmas Negras y las montañas blancas de New Hampshire, la Stone Moun-tain en Georgia y el parque nacional Yosemite en Sierra Nevada son áreas donde afloran grandes cantidades de granito.
El granito es una roca muy abundante. Sin embar​go, se ha convertido en una práctica común entre los geólogos aplicar el término granito a cualquier roca intrusiva de grano grueso compuesta fundamentalmente de silicatos claros. Continuaremos con esta práctica en virtud de la sencillez. Debe tenerse en cuenta que este uso del término granito abarca rocas que tienen un espec​tro de composiciones más amplio.
Riolita. Dado que las rocas ígneas se clasifican en función de su composición mineral y de su textura, dos rocas pueden tener los mismos constituyentes minerales pero diferentes texturas y, por consiguiente nombres diferentes. Por ejemplo, el granito tiene un equivalente volcánico de grano fino denominado riolita. Aunque estas rocas son mineralógicamente idénticas, tienen texturas diferentes y no tienen en absoluto la misma apariencia (Figura 3.11). Como el granito, la riolita está compuesta funda​mentalmente de silicatos de color claro (Figura 3.1 IB).
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Este hecho explica su color, que suele ser de marrón cla​ro a rosa o, a veces un gris muy claro. La riolita suele ser afanítica y contiene frecuentemente fragmentos vitreos y huecos que indican un rápido enfriamiento en un ambiente superficial. En ese caso, cuando la riolita con​tiene fenocristales, son normalmente pequeños y están compuestos por cuarzo o por feldespato potásico. Al con​trario que el granito, la riolita es bastante infrecuente. El parque Yellowstone es una excepción bien conocida. Aquí, los depósitos de lavas riolíticas y los de cenizas de composición similar son abundantes.
Obsidiana. La obsidiana es una roca vitrea de color oscuro que normalmente se forma cuando lava rica en sílice se enfría rápidamente (Figura 3.12). Al contrario que en los minerales donde hay una disposición ordenada de los iones, en el vidrio, los iones están desordenados.^ Por consiguiente, las rocas vitreas como la obsidiana no están compuestas por minerales en el sentido estricto.
Aunque normalmente de color negro o marrón roji​zo, la obsidiana tiene un elevado contenido en sílice (Figu​ra 3.12). Por tanto, su composición es más semejante a la de las rocas ígneas claras, como el granito, que a las rocas oscu​ras de composición basáltica. Por sí mismo, el sílice es cla​ro como el cristal de las ventanas; el color oscuro es conse​cuencia de la presencia de iones metálicos. Si examinamos un borde delgado de un fragmento de obsidiana, será casi transparente. Debido a su excelente fractura concoide y a su capacidad para conservar un borde duro y cortante, la obsidiana fue un material preciado con el cual los america​nos nativos elaboraron puntas de flecha y útiles cortantes.
Pumita. La pumita es una roca volcánica que, como la obsidiana, tiene textura vitrea. Normalmente asociada con la obsidiana, la pumita se forma cuando grandes cantidades de gases escapan a través de la lava para generar una masa gris y porosa (Figura 3.13). En algunas muestras, los agujeros son bastante evidentes, mientras que en otros, la pumita recuerda a fragmentos finos de cristal entretejido. Debido al gran porcentaje de huecos, muchas muestras de pumita flotarán cuando se las coloque en agua. A veces, en las pumitas se ven estructuras de flujo, que indican que hubo algún movimiento antes de que se completara la solidificación. Además, la pumita y la obsidiana pueden encontrarse a menudo en la misma masa rocosa, alternando en capas.

 
Muestra de mano de una obsidiana.
A. Flujo de obsidiana.
Figura 3.12  La obsidiana es una roca vitrea de color oscuro formada a partir de lava rica en sílice. (Fotos de E. j. Tarbuck).
Rocas intermedias (andesíticas)
Andesita. La andesita es una roca de color gris medio, de grano fino y de origen volcánico. Su nombre procede de los Andes de América del Sur, donde numerosos volcanes están formados por este tipo de roca. Además de los volcanes de los Andes, muchas de las estructuras volcánicas

que rodean el océano Pacífico son de composición andesítica. La andesita muestra frecuentemente una textura porfídica (Figura 3.14). Cuando éste es el caso, los fenocristales suelen ser cristales claros y rectangulares de plagioclasa o cristales negros y alargados de hornblenda.
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Figura 3.13  Pumita, una roca vitrea que contiene numerosas vesículas. (Foto de E. J. Tarbuck).
Diorita. La diorita es una roca intrusiva de grano grueso que tiene un aspecto similar al granito gris. Sin embargo, puede distinguirse del granito por la ausencia de cristales de cuarzo visibles. La composición mineral de la diorita es fundamentalmente plagioclasa rica en sodio y anfíbol, con cantidades menores de biotita. Debido a que los granos de feldespato de color claro y los cristales de anfíbol oscuros son aproximadamente iguales en abundancia, la diorita tiene un aspecto de "sal y pimienta" (Figura 3.15).
Rocas máficas (basálticas)
Basalto. El basalto es una roca volcánica de grano fino y de color verde oscuro a negro, compuesta fundamentalmente

por piroxeno y plagioclasa rica en calcio con cantidades menores de olivino y anfíbol (Figura 3.16A). Cuando es porfídico, el basalto contiene comúnmente fenocristales pequeños de plagioclasa calcica de colores claros o fenocristales de olivino de aspecto vitreo embebidos en una matriz oscura.
El basalto es la roca ígnea extrusiva más común. Muchas islas volcánicas, como las Islas Hawaii e Islandia, están compuestas fundamentalmente de basalto. Además, las capas superiores de la corteza oceánica son de basalto. En Estados Unidos, grandes áreas de la parte central de Oregón y de Washington fueron zonas de extensas erup​ciones basálticas (véase Figura 4.9). En algunas localiza-ciones, esas coladas basálticas se han acumulado hasta alcanzar grosores que se aproximan a los 3 kilómetros.
Gabro. El gabro es el equivalente intrusivo del basalto (Figura 3.16B). Como el basalto, es de color verde muy oscuro a negro y está compuesto fundamentalmente de piroxeno y de plagioclasa rica en calcio. Aunque el gabro no es un constituyente común de la corteza continental, indudablemente constituye un porcentaje significativo de la corteza oceánica. Aquí, grandes proporciones del magma que formó los depósitos subterráneos que una vez alimentaron las erupciones basálticas acabaron por solidificar en profundidad, formando gabros. ,, ,,,,
Rocas piroclásticas 
Las rocas piroclásticas están compuestas por fragmentos expulsados durante una erupción volcánica. Una de las rocas piroclásticas más comunes, denominada toba, se compone fundamentalmente de diminutos fragmentos del tamaño de cenizas que se cementaron después de su caída. En situaciones donde las partículas de cenizas per​manecieron lo suficientemente calientes como para fun​dirse, la roca se denomina toba soldada. Aunque las tobas soldadas son fundamentalmente diminutos copos vitreos,
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Figura 3.14 Andesita porfídica. A. Muestra de mano de un pórfido andesítico, una roca volcánica común. B. Microf oto grafía de una sección delgada de un pórfido andesítico para ver su textura. Obsérvese que unos pocos cristales grandes (fenocristales) están rodeados de cristales mucho más pequeños (matriz microgranuda). (Foto de E. ]. Tarbuck).
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volcánica no indican composición mineral. Por tanto, sue​len utilizarse a menudo con un calificador, por ejemplo, toba riolítica.
Tectónica de placas y rocas ígneas
El origen de los magmas ha sido un tema controvertido en geología casi desde el mismo comienzo de esta cien​cia. ¿Cómo se forman los magmas de distintas composi​ciones? ¿Por qué los volcanes de las cuencas oceánicas profundas expulsan fundamentalmente lavas basálticas, mientras que los situados en los márgenes continentales adyacentes a las fosas oceánicas expulsan fundamen​talmente lavas andesíticas? ¿Por qué las rocas basálticas son comunes en la superficie de la Tierra, mientras que la mayor parte del magma granítico está situado en zonas profundas? La teoría de la tectónica de placas nos pro​porciona algunas respuestas.
Origen de los magmas
En función de las pruebas científicas disponibles, la corte​za v el manto terrestres están compuestos fundamentalmente de rocas sólidas, no fundidas. Aunque el núcleo externo es fluido, está formado por un material rico en hierro, muy denso y que está situado a bastante profundidad dentro de la Tierra. Así pues ¿cuál es el origen de los magmas que producen la actividad ígnea?
Los geólogos proponen que los magmas se origi​nan cuando se funden rocas esencialmente sólidas, locali​zadas en la corteza y el manto superior. La forma más obvia para generar magma a partir de roca sólida consis​te en elevar la temperatura por encima del punto de fusión de la roca. En un ambiente próximo a la superficie, las rocas graníticas ricas en sílice empiezan a fundirse a temperaturas de unos 750 °C, mientras que las rocas basálticas deben ser calentadas a temperaturas superiores a los 1000 °C antes de comenzar a fundirse. Además de un aumento de la temperatura, una roca que está próxima a su punto de fusión puede empezar a fundirse si dismi​nuye la presión de confinamiento, o si se introducen líquidos (volátiles). Consideraremos el papel que desem​peñan en la generación de magmas el calor, la presión y las sustancias volátiles.
Papel del calor. ¿Qué fuente de calor es suficiente para fundir las rocas? Los trabajadores de las minas subterráneas saben que la temperatura aumenta con la profundidad. Aunque la velocidad con que aumenta la temperatura varía de un lugar a otro, en la corteza superior oscila entre 20 y 30 °C por kilómetro. El cambio de la temperatura con la profundidad se conoce como gradiente geotérmico
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Figura 3.17  Este gráfico muestra la distribución de temperaturas calculadas para el manto y la corteza. Obsérvese que la temperatura aumenta significativamente desde la superficie hasta la base de la litosfera y que el gradiente de temperatura (ritmo de cambio) es mucho menor en el manto. Dado que la diferencia de temperatura entre la parte superior y la inferior del manto es relativamente pequeña, los geólogos deducen que debe producirse en él un flujo convectivo lento (el material caliente asciende y el manto frío desciende).
(Figura 3.17). A partir de este último se sabe que la temperatura a 100 kilómetros oscila entre 1.200 °C y 1 .400 °C, mientras que la temperatura en el límite núcleo-manto se calcula que es de aproximadamente 4.500 °C y puede superar los 6.700 °C en el centro de la Tierra*.
Hay varias maneras por medio de las cuales el calor desempeña su papel en la formación de los magmas. En primer lugar, en las zonas de subducción, se piensa que la fricción genera calor conforme las rocas se deslizan unas sobre otras. En segundo lugar, las rocas pueden calentar​se durante la subducción a medida que descienden hacia una zona de mayor temperatura. En tercer lugar, el mate​rial caliente profundo puede ascender y fundir las rocas localizadas cerca de la superficie. Aunque todos estos procesos generan algo de magma, las cantidades suelen
"Tratamos las fuentes de calor para el gradiente geotérmico en el Capítulo 17.
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Figura 3.18 Curvas idealizadas de temperatura de fusión. Estas curvas muestran las temperaturas mínimas necesarias para fundir una roca dentro de ia corteza terrestre. Obsérvese que el granito y el basalto anhidros funden a temperaturas cada vez más elevadas conforme aumenta la profundidad. Por el contrario, la temperatura de fusión del granito húmedo disminuye en realidad a medida que aumenta la presión de confinamiento.
ser pequeñas y la distribución está muy localizada. Como examinaremos a continuación, la mayor parte del magma se genera sin la adición de calor.

Papel de la presión. Si la temperatura fuera el único factor que determinara si una roca se funde o no, nuestro planeta sería una bola fundida cubierta por una fina capa exterior sólida. Esto, por supuesto, no es así. La razón es que la presión también aumenta con la profundidad.
La fusión que se acompaña de un aumento de volu​men, se produce a temperaturas más altas en profundidad debido a la presión de confinamiento (Figura 3.18). O sea, un aumento de la presión de confinamiento produce un incremento de la temperatura de fusión de las rocas. A la inversa, la reducción de la presión de confinamiento reduce la temperatura de fusión de una roca. Cuando la presión de confinamiento disminuye, se dispara la fusión. Esto puede ocurrir cuando la roca asciende como conse​cuencia de una corriente convectiva ascendente, despla​zándose así a zonas de menor presión. (Recordemos que, aun cuando el manto es un sólido, fluye a velocidades muy lentas a lo largo de escalas temporales de millones de años.) Este proceso es responsable de la generación de magmas a lo largo de las dorsales oceánicas donde las pla​cas se están separando (Figura 3.19). . <-•>"- •'.-• ••-•• <-».•. ^
-    ;        -       _-       :•:   • . i-j^
Figura 3.19  Conforme asciende una roca caliente del manto, se desplaza continuamente hacia zonas de menor presión. Esta disminución de la presión de
confinamiento puede desencadenar la fusión, incluso sin calor adicional.
Papel de los volátiles. Otro factor importante que afecta a la temperatura de fusión de las rocas es su contenido en agua. El agua y otras sustancias volátiles actúan al igual que la sal para fundir el hielo. Es decir, las sustancias volátiles hacen que la roca se funda a temperaturas
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Figura 3.20 Conforme una placa oceánica desciende hacia el manto, el agu; y otros compuestos volátiles desaparecen de las rocas de la corteza subdudda. Estos volátiles disminuyen la temperatura de fusión de las rocas del manto lo bastante como para generar fusión.
inferiores. Además, el efecto de los volátiles se incrementa con el aumento de la presión. Por consiguiente, una roca "húmeda" en profundidad tiene una temperatura de fusión mucho menor que una roca "seca" de la misma composición y bajo la misma presión de confinamiento (Figura 3.18). Por consiguiente, además de la composición de una roca, su temperatura, la profundidad (presión de confinamiento) y su contenido acuoso determinan si estará en estado sólido o líquido.
Las sustancias volátiles desempeñan un papel importante en la generación de magmas en regiones don​de láminas frías de litosfera oceánica descienden hacia el manto (Figura 3.20). Conforme una placa oceánica se hunde, el calor y la presión expulsan el agua de las rocas de la corteza subducida. Estas sustancias volátiles, que son muy móviles, migran hacia el manto caliente que se encuentra por encima. Se cree que este proceso disminu​ye la temperatura de fusión del manto lo suficiente como para generar pequeñas cantidades de fundidos.
Una vez que se forma suficiente roca fundida, ascenderá flotando hacia la superficie. En un ambiente continental, el cuerpo magmático puede "estancarse" debajo de las rocas de la corteza, que están muy cerca de su temperatura de fusión. Esto provoca la generación de magmas secundarios ricos en sílice.
En resumen, los magmas pueden generarse bajo tres tipos de condiciones: (1) por aumento de la temperatura; por ejemplo, un cuerpo magmático de una fuente profun​da intruye y funde las rocas de la corteza; (2) una disminu​ción de la presión (sin la adición de calor) puede causar la fusión, y (3) la introducción de volátiles (principalmente agua) puede reducir la temperatura de fusión de las rocas del manto lo bastante como para generar un fundido.

Fusión parcial y composiciones

magmaticas                            
Existe una diferencia importante entre la fusión de un: sustancia sencilla, como el hielo, y la fusión de las roca ígneas, que son mezclas de varios minerales. El hielo si funde a una temperatura específica, mientras que la rocas ígneas se funden a lo largo de un intervalo de tem peraturas del orden de 200 °C. Conforme una roca se va calentando, los primeros en fundirse son los minerales con los menores puntos de fusión. Si la fusión continúa los minerales con puntos de fusión más altos empiezan a fundirse y la composición del magma se aproxima gra​dualmente a la composición global de la roca de la cual deriva. La mayor parte de las veces, la fusión no es com​pleta. Este proceso, conocido como fusión parcial, pro​duce la mayor parte de los magmas, sino todos.
Una consecuencia importante de la fusión parcial es la producción de un fundido con un contenido en sílice más ele​vado que la roca original. Recordemos, en relación con lo que se comentó sobre la serie de reacción de Bowen, que las rocas ultramáficas contienen fundamentalmente mine​rales con alto punto de fusión que tienen un contenido comparativamente bajo en sílice, mientras que las rocas félsicas están compuestas fundamentalmente de silicatos que funden a temperaturas bajas y que son ricos en sílice. Debido a que los minerales ricos en sílice se funden pri​mero, los magmas generados por fusión parcial están más cerca del extremo félsico del espectro de composición que las rocas de las cuales proceden (véase Figura 3.7).
Formación de magmas máficos (basálticos). La mayor parte de los magmas máficos se originan a partir de la fusión parcial de rocas ultramáficas peridotitas, que son el
principal constituyente del manto superior. Los estudios de laboratorio confirman que la fusión parcial de esta roca seca y pobre en sílice produce un magma de una composición basáltica. Dado que las rocas del manto existen en ambientes que se caracterizan por temperaturas y presiones elevadas, la fusión a menudo es consecuencia de una reducción de la presión de confinamiento. Esto puede producirse, por ejemplo, en los lugares donde las rocas del manto ascienden como parte del flujo convectivo de movimiento muy lento.
Dado que los magmas basálticos se forman a muchos kilómetros por debajo de la superficie, cabría esperar que la mayor parte de este material se enfriara y cristalizara antes de alcanzar la superficie. Sin embargo, conforme el magma basáltico anhidro migra hacia arriba, la presión de confinamiento disminuye proporcionalmente y reduce la temperatura de fusión. La mayor parte de los magmas basálticos ascienden lo bastante rápido como para que, conforme entran en ambientes más fríos, la pérdida de calor sea compensada por una disminución de la tempera​tura de fusión. Por consiguiente, en la superficie de la Tie​rra son comunes los grandes flujos de magmas basálticos.
Formación de magmas intermedios (andesíticos).  Si la
fusión parcial de las rocas del manto genera magmas máficos, ¿cuál es el origen de los magmas que generan rocas andesíticas y graníticas? Recordemos que los magmas intermedios y félsicos no son expulsados por los volcanes de las cuencas oceánicas profundas; antes bien, se encuentran sólo en los márgenes continentales, o adyacentes a ellos. Ésta es una prueba evidente de que las interacciones entre los magmas basálticos derivados del manto y los componentes más félsicos de la corteza generan esos magmas. Por ejemplo, conforme un-magma basáltico migra hacia arriba, puede fundir y asimilar algo de la roca félsica del basamento. El resultado es la formación de un magma de composición andesítica (intermedio entre el mañeo y el félsico).

El magma andesítico puede evolucionar también del magma basáltico por el proceso de diferenciación magmática. Recordemos, en relación con lo que se comentó sobre la serie de reacción de Bowen, que, conforme se solidifica un magma basáltico, son los minerales ferromagnesianos pobres en sílice los que cristalizan primero. Si estos componentes ricos en hie​rro se separan del líquido por sedimentación cristali​na, el fundido restante, que está enriquecido en sílice, tendrá una composición andesítica.
Formación de los magmas félsicos (graníticos).  Los
magmas félsicos son demasiado ricos en sílice para ser producidos directamente a partir de la diferenciación magmática de los magmas máficos. Lo más probable es que sean el producto final de la cristalización de un magma andesítico, o el producto de la fusión parcial de las rocas continentales ricas en sílice.
El calor para fundir las rocas de la corteza a menu​do procede de los magmas máficos calientes derivados del manto que se formaron por encima de una zona de subducción y que se acumulan debajo de la corteza situa​da por encima de ésta. Allí, se piensa que se produce la fusión parcial de las rocas félsicas hidratadas que generan los magmas graníticos.
Conforme asciende un fundido félsico hidratado, la presión de confinamiento disminuye, lo que a su vez reduce el efecto del agua en su papel de reductor de la temperatura de fusión. Además, los fundidos graníticos tienen un alto contenido en sílice y son por tanto más vis​cosos que otros magmas. Por consiguiente, al contrario que los magmas basálticos que producen a menudo enor​mes flujos de lava, los magmas graníticos suelen perder su movilidad antes de alcanzar la superficie y tienden a producir grandes estructuras intrusivas. En las ocasiones en que los magmas ricos en sílice alcanzan la superficie, las erupciones piroclásticas explosivas, como las del mon​te Santa Elena, son lo habitual.
Actividad ígnea plutónica
Las erupciones volcánicas pueden encontrarse entre los acontecimientos más violentos y espectaculares de la

naturaleza y, por consiguiente, son dignos de un estudio detallado, pero la mayor parte de los magmas se empla​zan en profundidad. Por tanto, el conocimiento de la actividad ígnea intrusiva es tan importante para los geó​logos como el estudio de los acontecimientos volcánicos.
Las estructuras que son consecuencia de la ubica​ción del material ígneo en profundidad se denominan plutones, nombre que deben a Plutón, el dios del mun​do subterráneo según la mitología clásica. Dado que todos los plutones se forman fuera de la vista debajo de la superficie terrestre, sólo pueden estudiarse después de ascender y de que la erosión los haya dejado expuestos. El reto reside en reconstruir los acontecimientos que gene​raron esas estructuras hace millones o incluso centenares de millones de años.
Por claridad, hemos separado la explicación del vulcanismo y de la actividad plutónica. Debe tenerse en cuenta, sin embargo, que esos diversos procesos ocurren de manera simultánea e implican básicamente los mismos materiales.
Naturaleza de los plutones
Se sabe que los plutones aparecen en una gran variedad de tamaños y formas. Algunos de los tipos más comunes se ilustran en la Figura 4.12. Obsérvese que algunas de
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- Antiguo volcán
Pitón volcánico
Figura 4.11   Shiprock, Nuevo México, es un pitón volcánico. Esta estructura, que tiene una altura de 420 metros, consiste en roca ígnea que cristalizó en la chimenea de un volcán que desde hace mucho tiempo está siendo erosionado.
esas estructuras tienen una forma tabular, mientras que otros son bastante masivos. Obsérvese también que algu​nos de estos cuerpos atraviesan estructuras existentes, como capas de roca sedimentaria; otros se forman cuando se inyecta el magma entre las capas sedimentarias. Debi​do a estas diferencias, los cuerpos ígneos intrusivos se cla​sifican generalmente según su forma como tabulares (laminares) o masivos y por su orientación con respecto a la roca caja. Se dice que los plutones son discordantes si atraviesan las estructuras existentes y concordantes si intruyen en otras estructuras como los estratos sedimen​tarios. Como puede verse en la Figura 4.12 A, los plutones están relacionados con la actividad volcánica. Muchos de los mayores cuerpos intrusivos son los restos de cámaras magmáticas que en el pasado alimentaron volcanes.
Diques. Los diques son cuerpos tabulares discordantes producidos cuando el magma se inyecta en fracturas. La fuerza ejercida durante la inyección del magma puede ser lo bastante grande como para separar aún más las paredes de la fractura. Una vez cristalizadas, estas estructuras laminares tienen grosores que oscilan desde menos de un centímetro hasta más de un kilómetro. Los mayores tienen longitudes de varios centenares de kilómetros. La mayoría de los diques, sin embargo, tienen un grosor de unos pocos metros y se extienden lateralmente no más de unos pocos kilómetros.
Los diques suelen encontrarse en grupos que actua​ron como los caminos verticales que seguía la roca fundi​da que alimentó las antiguas coladas de lava. El plutón progenitor no suele ser visible. Algunos diques se dispo​nen en forma radial, como los radios de una rueda, desde un pitón volcánico erosionado. En estos casos, se supone que el ascenso activo del magma generó fisuras en el cono volcánico del cual fluyó la lava.
Los diques suelen meteorizarse más lentamente que las rocas circundantes. Cuando afloran como consecuencia de la erosión, los diques tienen el aspecto de una pared.
Sills. Los sills son plutones tabulares formados cuando el magma es inyectado a lo largo de superficies de estratificación (Figura 4.13). Los sills con disposición horizontal son los más comunes, aunque se sabe ahora que existe todo tipo de orientaciones, incluso verticales. Debido a su grosor relativamente uniforme y a su gran extensión lateral, los sills son probablemente el producto de lavas muy fluidas. Los magmas que tienen un bajo contenido de sílice son más fluidos, por eso la mayoría de los sills está compuesta por basaltos.
El emplazamiento de un sill exige que la roca sedi​mentaria situada encima de él sea levantada hasta una altura equivalente al grosor de la masa intrusiva. Aunque esto es una tarea formidable, en ambientes superficiales a • menudo requiere menos energía que la necesaria para

forzar el ascenso del magma a la distancia que falta hasta alcanzar la superficie. Por consiguiente, los sills se for​man sólo a poca profundidad, donde la presión ejercida por el peso de las capas de roca situadas encima es peque​ña. Aunque los sills se introducen entre capas, pueden ser localmente discordantes. Los sills muy grandes atravie​san con frecuencia las capas sedimentarias y retoman su naturaleza concordante en un nivel más alto.
Uno de los sills mayores y más estudiado de Esta​dos Unidos es el sill de Palisades que aflora a lo largo de 80 kilómetros en el margen occidental del río Hudson, en el sureste de Nueva York y el noreste de Nueva Jersey; este sill tiene un grosor de unos 300 metros. Dada su naturaleza resistente, el sill de Palisades constituye un imponente resalte que puede verse con facilidad desde el lado opuesto del Hudson.
En muchos aspectos, los sills se parecen mucho a las coladas de lava enterradas. Las dos son tabulares y a menudo muestran disyunción columnar (Figura 4.14). Las diaclasas columnares se forman conforme las rocas ígneas se enfrían y desarrollan fracturas de contracción que producen columnas alargadas parecidas a pilares. Además, dado que los sills se forman en general en ambientes próximos a la superficie y pueden tener sólo unos pocos metros de grosor, el magma emplazado se enfría a menudo con la suficiente rapidez como para generar una textura afanítica.
Cuando se intenta reconstruir la historia geológi​ca de una región, resulta importante diferenciar entre sills y coladas de lava enterradas. Por fortuna, al estu​diarse de cerca, estos dos fenómenos son fáciles de dis​tinguir. La porción Superior de una colada de lava ente​rrada suele contener huecos producidos por las burbujas de gas que escaparon. Además, sólo las rocas situadas debajo de la colada muestran signos de metamorfismo. Los sills, por otro lado, se forman cuan​do el magma fue introducido de forma forzada entre capas sedimentarias. Por tanto, sólo en los sills pueden encontrarse fragmentos de la rocas situadas encima. Las coladas de lava, por el contrario, son extruidas antes de que se depositaran los estratos superiores. Además, las zonas metamorfizadas por encima y debajo de la roca son típicas de los sills.
Lacolitos. Los lacolitos son similares a los sills porque se forman cuando el magma se introduce entre capas sedimentarias en un ambiente próximo a la superficie. Sin embargo, el magma que genera los lacolitos es más viscoso. Este magma menos fluido se acumula formando una masa lenticular que deforma los estratos superiores (véase Figura 4.12). Por consiguiente, un lacolito puede detectarse a veces por el bulto en forma de domo que crea en la superficie.
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Pitón volcánico
B. Cristalización y erosión
A, Emplazamiento de las estructuras ígneas
C. Elevación y erosión generalizada
Figura 4.12  Ilustraciones que muestran las estructuras ígneas básicas. A. Este corte muestra la relación entre el vulcanismo y la actividad

ígnea intrusiva. B. Esta vista ilustra las estructuras ígneas intrusivas básicas, algunas de las cuales han aflorado debido a la erosión mucho

tiempo después de su formación. C. Después de millones de años de elevación y erosión afloran en la superficie un stock y un batolito.

Los lacolitos más grandes probablemente no supe​ran unos pocos kilómetros de anchura. Las montañas Henry del sureste de Utah están compuestas en su mayor parte por varios lacolitos que, según se cree, fueron ali-
Figura 4.13  Cañón del río Salt, Arlzona. La banda oscura y esencialmente horizontal es un sill de composición basáltica que intruyó en las capas horizontales de roca sedimentaria. (Foto de E. j. Tarbuck).

mentados por un cuerpo magmático mucho mayor emplazado en sus proximidades (Figura 4.15).
Batolitos. Con mucho, los cuerpos ígneos intrusivos mayores son los batolitos. La mayor parte de las veces, los batolitos aparecen en grupos que forman estructuras lineales de varios centenares de kilómetros de largo y de hasta 100 kilómetros de ancho, como se muestra en la Figura 4.16. El batolito Idaho, por ejemplo, abarca un área de más de 40.000 kilómetros cuadrados y está formado por muchos plutones. Pruebas indirectas recogidas de estudios gravitacionales indican que los batolitos son también muy gruesos, extendiéndose posiblemente docenas de kilómetros en la corteza. Si se tiene en cuenta el espesor eliminado por la erosión, algunos batolitos tienen un grosor de al menos varios kilómetros.
Por definición, un cuerpo plutónico debe tener una extensión de afloramiento mayor de 100 kilómetros cua​drados para que se le considere un batolito. Plutones más pequeños de este tipo se denominan stocks. Muchos stocks parecen ser porciones de batolitos que todavía no afloran.
Los batolitos suelen estar formados por rocas cuya composición química se halla próxima al extremo graní​tico del espectro, aunque las dioritas también son comu-
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Figura 4.14 Disyunción columnar en basaltos, parque nacional Giants Causeway, Irlanda del Norte. Estas columnas pentagonales o septagonales se producen por la contracción y fractura resultantes del enfriamiento gradual de una colada de lava o de un sill.
•-'    Centros de contracción cd el mismo espacií
Figura 4.15  Estructura interna de un [acolito.
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nes. Los batolitos más pequeños pueden ser estructuras bastante simples compuestas casi por completo de un tipo de roca. Sin embargo, los estudios de grandes bato​litos han demostrado que consisten en varios plutones distintos que intruyeron a lo largo de un periodo de millones de años. La actividad plutónica que creó el bato-lito de Sierra Nevada, por ejemplo, se produjo casi conti​nuamente durante un periodo de 130 millones de años, que finalizó hace unos 80 millones de años, durante el Cretácico.
Los batolitos pueden constituir el núcleo de los sis​temas montañosos. En este caso, la ascensión y la erosión han eliminado la roca circundante, exponiendo con ello el cuerpo ígneo resistente. Algunos de los picos más altos de Sierra Nevada, como la montaña Whitney, están talla​dos sobre una masa granítica de este tipo. ., También aparecen grandes extensiones de roca gra​nítica en los interiores estables de los continentes, como en el escudo canadiense de Norteamérica. Estos aflora​mientos relativamente planos son los restos de montañas antiguas que han sido niveladas por la erosión hace mucho tiempo. Por tanto, las rocas que constituyen los batolitos de las cadenas montañosas jóvenes, como los de Sierra Nevada, se generaron cerca de la parte superior de una cámara magmática, mientras que en las áreas de escudo, afloran las raíces de lo que antes fueron monta​ñas y, por tanto, las porciones inferiores de los batolitos. En el Capítulo 20 consideraremos con más detalle el papel de la actividad ígnea en lo que se refiere a la forma​ción de las montañas.
Emplazamiento de los batolítos
Un problema interesante al que se enfrentaron los geólo​gos fue intentar explicar cómo se forman los grandes batolitos graníticos sin afectar a las rocas sedimentarias que los rodean. Un grupo de geólogos sostenía la idea de que los batolitos se formaron por acumulación de

magmas que se originaron en zonas profundas y que lue​go migraron hacia arriba a su posición actual. Esta idea, sin embargo, presenta un problema espacial. ¿Qué les sucedió a las rocas que originalmente ocupaban las posi​ciones que ahora tienen las masas ígneas? Además, la explicación de cómo puede abrirse paso el magma a tra​vés de varios kilómetros de roca sólida también preocu​paba a quienes apoyaban el origen magmático de los batolitos.
El grupo que se oponía a esta hipótesis sugería que los batolitos de granito se originaron cuando fluidos y gases calientes ricos en hierro migraron a través de las rocas sedimentarias y alteraron químicamente la compo​sición de estas rocas. Este proceso esencialmente meta-mórfico de conversión de rocas en granitos sin pasar por la etapa de fundido se denomina grmútizadón. Aunque la granitización genera indudablemente pequeñas cantida​des de granito, este proceso es claramente incapaz de generar esos grandes cuerpos intrusivos.
Esta controversia se resolvió cuando se hicieron estudios detallados de otras estructuras denominadas domos salmos. Estas estructuras son de importancia econó​mica porque se encuentran en estrecha asociación con importantes áreas productoras de petróleo en los estados de la costa del Golfo y en la región del golfo Pérsico. Los domos de sal se producen en zonas donde grandes depó​sitos salinos fueron enterrados bajo miles de metros de sedimentos. La sal, que es menos densa que los sedimen​tos superiores, migra muy lentamente hacia arriba. Esto es posible porque la sal se comporta como un fluido móvil cuando es sometida a esfuerzos durante un largo periodo. Dado que las capas salinas no son perfectamen​te uniformes, se piensa que el punto de ascenso se origi​na en una zona convexa del techo del nivel salino. Con​forme la sal asciende lentamente, la tensión ejercida sobre los sedimentos situados encima hace que se movili​cen y sean empujados a los lados (Figura 4.17A). A veces
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Océano Pacífico
Figura 4.16  Batolitos graníticos que aparecen a lo largo del margen occidental de Norteamérica. Estos cuerpos alargados y gigantescos consisten en numerosos plutones que fueron emplazados durante los últimos 150 millones de años de la historia de la Tierra.
la sal rompe la superficie, en los puntos donde empieza a fluir hacia arriba, de una manera que no es diferente a como lo hace un flujo de lava.
En la actualidad se acepta en general que los bato-litos se emplazan de una manera similar a los domos sali​nos (Figura 4.17B). Dado que el magma es menos denso que la roca circundante, su fuerza ascensional lo impulsa hacia arriba. A profundidades de varios kilómetros, las rocas caja están sometidas a temperaturas y presiones muy

elevadas. Por tanto, se deforman plásticamente conforme el magma ascendente va abriéndose camino a la fuerza. A medida que el magma sigue ascendiendo, parte de la roca caja que fue empujada a los lados llenará el espacio que el cuerpo magmático va dejando a medida que pasa*.
Conforme un cuerpo magmático se aproxima a la superficie, encuentra rocas relativamente frías y quebradi​zas que resisten la deformación. El ulterior movimiento ascendente, si lo hay, se lleva a cabo por un proceso deno​minado ari'anque (stopping), donde la inyección de magma desaloja bloques de roca caja del techo de la cámara mag-mática y los incorpora en el cuerpo magmático. Pruebas de este proceso son las inclusiones denominadas xenolitos, los restos no fundidos de la roca caja.
El magma se enfría de manera gradual durante su ascenso, lo que reduce su velocidad ascendente. Además, dado que el movimiento a través de la corteza superior frágil está en gran medida restringido, la mayor parte del magma se acumula en cámaras varios kilómetros por debajo de la superficie. Como consecuencia, y aproxima​damente, hay de 10 a 1.000 veces más magma en zonas profundas que el que interviene en la actividad volcánica.
