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Resumen del articulo y contribucion del doctorando:

En el presente articulo se aborda el primer estudio petrolégico y
geoquimico de los yacimientos no sulfurados de Zn-(Fe-Pb) (depésito de
calamina) en el &rea de Riépar (Zona Prebética, SE de Espafia). Este estudio ha
permitido discutir el origen y la evolucion de los fluidos para la formacién de esta
tipologia de depdsito. Tanto el yacimiento hipogénico de sulfuros de Zn-(Fe-Pb)
como las mineralizaciones asociadas de tipo calamina se alojan en calizas
dolomitizadas hidrotermalmente del Cretacico Inferior.

Los sulfuros hipogénicos estan constituidos por esfalerita, marcasita y
galena. Mientras que los minerales de tipo calamina estan constituidos por
carbonatos de Zn (smithsonita y en menor medida hidrocincita) asociados con
abundantes 6xidos e hidroxidos de Fe (hematita y goethita) y escasos
carbonatos de Pb (cerusita). Tres tipos de smithsonita se han reconocido: i) una
fase constituida por agregados microcristalinos anhedrales de coloracién marrén
y aspecto rugoso (Sm-l), que reemplaza cristales de esfalerita formando
Incrustaciones; ii) otra fase representada por agregados subhedrales de aspecto
rugoso y coloracion marrén asociada con éxidos e hidroxidos de Fe, la cual
también reemplaza los cristales de esfalerita; y iii) una tercera fase de
smithsonita constituida por agregados botrioidales de coloracion grisacea que

ocupa cavidades microkarsticas y porosidad (Sm-Ill). Aunque la hidrocincita es
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escasa, se ha podido reconocer como incrustaciones botrioidales de aspecto
lechoso en cavidades sustituyendo y sobrecreciendo los cristales de smithsonita.
Por otra parte, se han reconocido dos tipos de cerusita: i) una fase microcristalina
que reemplaza los cristales de galena a lo largo de los planos de exfoliacion y
las superficies cristalinas (Cer-l); y ii) otra fase constituida por agregados
botrioidales rellenando porosidad (Cer-Il). Ademas, se han identificado cristales
de yeso formando finas incrustaciones.

Las observaciones de campo y petrogréficas en la zona de Ridpar han
revelado tres tipos diferentes de calaminas de acuerdo con la nomenclatura de
Heyl y Boizon (1962), Hitzman et al. (2005) y Reichert y Borg (2008) y Boni y
Mondillo (2015), aunque se habrian formado en dos etapas sucesivas: i) la
formacion de dos zonas en las partes superiores de los cuerpos mineralizados,
una de tipo “gossan” y otra de tipo “calamina roja’, que suceden como
reemplazamientos directos de los sulfuros de Zn-Fe-Pb y los cuales estan
constituidos por 6xidos e hidroxidos de Fe y carbonatos de Zn y Pb (Sm-I, Sm-
II, Cer-l) en diferentes proporciones para ambas zonas (“gossan”: abundan los
oxi-hidroxidos de Fe; “calamina roja”: abundan los carbonatos de Zn y Pb); vy ii)
la formacion de “calamina gris” caracterizada por la presencia de carbonatos de
Zny Pb (Sm-IIl, Cer-Il e hidrocincita) rellenando cavidades y porosidad.

La variacion isotopica en C y O de los diferentes cristales de smithsonita
de Ridpar son muy similares a los obtenidos en otros depdsitos de calamina. Las
composiciones en 820 varian entre 27,8 y 29,6%o, mientras que el 8'3C presenta
un rango de -6,3 a +0,4%.. Estos datos ponen de manifiesto que: i) el fluido
oxidante era de origen metedrico con temperaturas de entre 12 y 19°C,
sugiriendo un proceso de meteorizacién supergénica bajo condiciones de clima
temperado para la formacién del yacimiento de calamina; y ii) la fuente de
carbono resulté de la mezcla entres dos componentes de CO; derivadas de la
disolucion de las rocas carbonatadas de acogida (fuente enriquecida en 3C) y
de la descomposicion vegetal (fuente empobrecida en *3C).

De forma resumida el doctorando ha contribuido en: i) los estudios
geoldgicos de campo; ii) el estudio petrografico de las diferentes fases minerales
de calamina; iii) la preparacion de las muestras para los analisis de DRX; vi) la
preparacion de las muestras para los analisis isotopicos de C-O; v) la

interpretacion de todos los resultados; y v) la redaccion del articulo.
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ARTICLE INFO ABSTRACT

The present paper reports the first detailed petrological and geochemical study of non-sulfide Zn-(Fe-Pb) de-
posits in the Ridpar area (Prebetic Zone of the Mesozoic Betic Basin, SE Spain), constraining the origin and evo-
lution of ore-forming fluids. In Riépar both sulfide and non-sulfide Zn-(Fe-Pb) (“calamine”) ores are hosted in
hydrothermally dolomitized Lower Cretaceous limestones. The hypogene sulfides comprise sphalerite, marcasite
and minor galena. Calamine ores consist of Zn-carbonates (smithsonite and scarce hydrozincite), associated with
abundant Fe-{hydr)oxides (goethite and hematite) and minor Pb-carbonates (cerussite). Three smithsonite
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Non-sulfide Zn ores types have been recognized: i) Sm-I consists of brown anhedral microcrystalline aggregates as encrustations re-
Calamine placing sphalerite; ii) Sm-II refers to brownish subhedral aggregates of rugged appearance related with Fe oxi-
Supergene hydroxides in the surface crystals, which replace extensively sphalerite; and iii) Sm-Ill smithsonite appears as

MVT coarse grayish botryoidal aggregates in microkarstic cavities and porosity. Hydrozincite is scarce and appears
Ridpar as milky white botryoidal encrustations in cavities replacing smithsonite. Also, two types of cerussite have
Southeast Spain been identified: i) Cer-1 cerussite consists of fine crystals replacing galena along cleavage planes and crystal sur-
faces; and ii) Cer-1l conforms fine botryoidal crystals found infill porosity. Calcite and thin gypsum encrustations
were also recognized. The field and petrographic observations of the Riépar non-sulfide Zn-(Fe-Pb) revealed two
successive stages of supergene ore formation under meteoric fluid processes: i) “gossan” and “red calamine” for-
mation in the uppermost parts of the ore with deposition of Fe-(hydr)oxides and Zn- and Pb-carbonates (Sm-,
Sm-II and Cer-1), occurring as direct replacements of Zn-Pb sulfides; and ii) “gray calamine" ore formation
with deposition of Sm-Ill, Cer-1l and hydrozincite infilling microkarst cavities and porosity. The stable isotope var-
iation of Riépar smithsonite is very similar to those obtained in other calamine-ore deposits around the world.
Their C-0 isotope data (6'%0: +27.8 to +29.6%. V-SMOW; §'*C: —6.3 to +0.4%. V-PDB), puts constrains on:
i) the oxidizing fluid type, which was of meteoric origin with temperatures of 12 to 19 °C, suggesting a supergene
weathering process for the calamine-ore formation under a temperate climate; and ii) the carbon source, that re-
sulted from mixing between two CO, components derived from: the dissolution of host-dolomite ("*C-enriched
source) and vegetation decomposition ("*C-depleted component).
© 2016 Elsevier B.V. All rights reserved.

1. Introduction

Until the beginning of the 20th century, zinc metal was extracted
from non-sulfide ore (e.g., Boni and Mondillo, 2015). Zn ores shifted to-
wards sphalerite when flotation processes were optimized, allowing a
more efficient recovery. Nevertheless, recent improvement in hydro-
metallurgical solvent-extraction and electro-winning techniques for
the treatment of non-sulfide zinc ores paves the way for a renewal of
economic interest for this mineralization-type throughout the world

* Corresponding author,
E-mail address: didac.navarro.ciurana@gmail.com (D. Navarro-Ciurana).

http://dx.doi.org/10.1016/j.oregeorev.2016.05.023
0169-1368/© 2016 Elsevier B.V. All rights reserved.

(Cole and Sole, 2002; Gnoinski, 2007; Hosseini, 2008), as it reduces
costs and environmental pollution. This is reflected in the number of sci-
entific papers published in recent years which focus on such ore from
various countries (e.g., Belgium: Coppola et al., 2008; Sardinia: Boni
et al., 2003; Irish Midlands: Balassone et al., 2008; Morocco: Choulet
et al., 2014; Iran: Daliran et al., 2013; Yemen: Mondillo et al., 2014;
Turkey; Santoro et al., 2013; Kazakhstan: Boland et al., 2003; Namibia:
Borg et al,, 2003; Australia: Groves et al., 2003; Peru: Boni et al.,
2009a; Brazil: Monteiro et al., 2007).

Non-sulfide zinc ore is also known as “calamine”, which is a conve-
nient field term used by mine geologists to designate a mixture of Zn
minerals. Usually, calamine ore is accompanied by non-sulfide Pb and
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Fe specimens. Historically, the term “calamine” included Zn-carbonates
(e.g., smithsonite, hydrozincite), Zn-silicates (e.g., willemite,
hemimorphite), Zn-oxides (e.g., zincite, franklinite, gahnite), Zn-
phosphates (e.g., tarbuttite, scholzite,) and Zn-rich clays
(e.g., sauconite, fraipontite) (as listed in Hitzman et al,, 2003). Locally,
non-sulfide Zn minerals may be associated with Pb-carbonates
(e.g., cerussite, hydrocerussite), Pb-sulfates (e.g., anglesite), Fe-
carbonates (e.g., siderite) and Fe-(hydr)oxides (e.g., goethite, hema-
tites) among others (Boni and Large, 2003; Coppola et al., 2008). Nu-
merous authors classified the non-sulfide zinc deposits as hypogene
and supergene according to their mineralogy, geological characteristics
and genetic setting (e.g., Heyl and Boizon, 1962; Hitzman et al., 2003).
The hypogene non-sulfide Zn deposits, related to warm fluids, usually
contain willemite, zincite and franklinite, whereas supergene non-
sulfide zinc deposits, caused by the oxidation of primary Zn-sulfide
ores, are commonly associated with smithsonite, hydrozincite and
hemimorphite. Furthermore, Boni et al. (2007) suggest a hypogene for-
mation of Zn-carbonate ores in the Angouran deposit (NW Iran). The su-
pergene type may be subdivided in three groups (Boni and Mondillo,

D. Navarro-Ciurana et al. / Ore Geology Reviews 79 (2016) 515-532

2015; Heyl and Boizon, 1962; Hitzman et al., 2003; Reichert and Borg,
2008): i) replacement of hypogene Zn-sulfides, traditionally called
“red calamine” ore, with >20% Zn, >7% Fe and variable amounts of Pb
or Ag; ii) wall-rock replacements or “white calamine” ore, which typi-
cally contain <40% Zn, <7% Fe and very low concentrations of Pb,
resulting from zinc migration and redeposition by host-carbonate re-
placement; and iii) residual accumulation and karst- and microkarst-
fill deposits, called “gray calamine” ore according to Choulet et al.
(2014), which emerge from zinc concentration in karst cavities, sink-
holes and porosities.

The most important non-sulfide zinc concentrations in Spain are
represented by supergene calamine deposits related to primary sulfide
mineralization (Fig. 1). The Basque-Cantabrian (N Spain) and Maestrat
basins (E Spain) contain calamines associated with Zn-Pb Mississippi
Valley-type (MVT) deposits (Grandia et al., 2003a; Grandia et al.,
2003b; Velasco et al., 1994) hosted in Cretaceous sequences. The Reocin
deposit (Basque-Cantabrian basin), one of the largest Zn ore systems in
Europe, consists of Zn and Fe sulfides with an estimated production his-
tory of about 3.76 Mt calamine ore (Boni and Large, 2003 ). Lanestosa,
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Fig. 1. Geological map of the Betic Cordillera, southern Spain (modified from Vera et al., 2004), showing the location of the principal Zn-Pb-(F-Ag) ore districts { data obtained from Arribas
and Tosdal, 1994; Delgado et al., 1971; Fenoll Hach-Ali, 1987; Gervilla et al., 1985; Higueras et al., 1981; Manteca and Ovejero, 1992; Martin and Torres-Ruiz, 1982; Martin et al., 1987;
Morales Ruano et al., 1995; Morales-Ruano et al,, 1996; Oen et al., 1975; Ovejero et al,, 1982; Tona, 1973; Torres-Ruiz et al., 1985).
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Coto Txomin and Matienzo mines located within the same basin, com-
prise a resource of mixed oxide and sulfide estimated at 3 Mt at 11%
Zn (Grandia et al., 2003a). In the Maestrat basin, the estimated resource
of mixed oxide and sulfide at Resurrecciéon mine was 30,000 t at 6.7% Zn
(Grandia et al., 2003b).

The oldest working brass factory of the Iberian Peninsula is located at
Ridpar (Albacete, SE Spain), in the northern part of the Betic Cordillera.
The foundries opened in 1773 utilizing the Zn from the calamine of
nearby mines. These deposits are rather small (~20,000 t extracted
Zn: Navarro-Ciurana et al., 2015b) and are hosted in dolomitized rocks
of Lower Cretaceous age. They are spatially associated with the super-
gene alteration of MVT mineralization and have not been studied in de-
tail so far. Therefore, the main goals of the present contribution are: i) to
describe the occurrence, setting, distribution and geometry of the
Riépar non-sulfide Zn-(Fe-Pb) ores; ii) to use mineralogical and geo-
chemical data to constrain the origin and evolution of the ore-forming
fluids; and iii) to develop a conceptual model for the genesis of the cal-
amine mineralization.

2. Regional geological setting and Betic Zn-Pb ores

The studied area is located in the Prebetic Zone of the External part
of the Betic Cordillera (SE Spain). It forms the westernmost component
of the Mediterranean Alpine chain, together with the Rif, in northern
Morocco, and the Tell-Kabylies Ranges, in northern Algeria (e.g., Vera
et al., 2004). The Betic cordillera is divided into three structural and
tectonosedimentary units (Fig. 1) (e.g., Fallot, 1948): i) the External
Zones, which comprise the Prebetic and Subbetic Zones, consists of Tri-
assic to Paleogene marine sedimentary rocks generally unaffected by Al-
pine metamorphism; ii) the Internal Zones, with the Malaguide,
Alpugarride and Nevado-Filabride complexes, variably metamorphosed
nappes, constituting the most deformed part of the orogen; and iii) the
Campo de Gibraltar Complex, which is characterized by Cretaceous to
Cenozoic sediments deposited in a deep-water flysch basin between
the Internal and External Betics. The Betic Chain is characterized by an
abundance of varied mineral deposits (e.g., Fe, Pb, Zn, Ag, Au) which
gives it a potential mining interest (e.g. Sinchez-Valcerde et al., 2013).

2.1. The Prebetic Zone

The Prebetic Zone, a broad Alpine tectonic unit that corresponds to
the outer portion of the foreland NNW-verging fold-and-thrust belt of
the Betic Cordillera (Garcia-Hernandez et al., 1980), consists of a Meso-
zoic to Cenozoic carbonate and clastic rocks sequence of up to 2000 m
thick, that was originally deposited on the southern Iberian continental
paleomargin (Vera et al., 2004). The Prebetic Zone became detached
from the Hercynian basement along Upper Triassic sediments during
the main Alpine orogenic stage (Barbero and Lopez-Garrido, 2006). It
is traditionally subdivided into two main zones (Fig. 1) on the basis of
tectonostratigraphic criteria (Barbero and Lépez-Garrido, 2006;
Garcia-Hernandez et al., 1980; Vera et al., 2004). The External Prebetic
area, dominated by shallow internal platform facies, corresponds to
the deformed part of the northern basin with frequent stratigraphic
gaps and extensive exposures of Triassic and Jurassic rocks and scarce
Cretaceous sediments. The Internal Prebetic Zone, dominated by mar-
ginal platform to slope facies, consists of large folds and thrusts struc-
tures with absence of Triassic, scarcity of Jurassic and extensively
exposed Cretaceous and Paleogene sediments.

The sedimentation of the region during the Mesozoic and Cenozoic
was controlled by various successive tectonic stages (Banks and
Warburton, 1991; Barbero and Lépez-Garrido, 2006; Calvo et al., 1978;
Garcia-Hernandez et al., 1980; Montenat et al., 1996; Pedrera et al.,
2014; Vergés and Fernandez, 2012; Vilas et al., 2001). The first episode
consisted of a Triassic rifting, caused by the Tethys Ocean opening and
the Pangea breakup that marks the initial divergence between the
European and African plates. A second, post-rifting stage occurred

during Early to Middle Jurassic, it is characterized by the development
of shallow carbonate platforms within a thermal subsidence context.
Another rifting episode occurred from the Late Jurassic to the Early Cre-
taceous periods, related to the North Atlantic Ocean opening, which led
to the formation of the Prebetic and Subbetic basins and a large number
of tectonic grabens. The Late Cretaceous post-rifting stage was charac-
terized by little tectonism and the development of extensive marine
carbonate platforms. A fourth tectonic episode consisted of a compres-
sive/transpresive stage that began in the Late Cretaceous (late
Santonian: Vergés and Fernandez, 2012) and continued during Paleo-
gene times; it was due to the convergence of the African and Iberian
plates. Finally, a Miocene collision event structured the Prebetic Zone
and allowed the development of Lower to Middle Miocene transgres-
sive marine sin-orogenic deposits, which pass upwards into Upper Mio-
cene continental post-orogenic sedimentation (Calvo et al., 1978). From
late Miocene (Tortonian: Braga et al., 2003) to the present, the com-
bined effect of regional uplift, as well as erosion, contributed to exhuma-
tion of the External Betics (e.g., Meijninger and Vissers, 2007).

The Prebetic area is characterized by the Cazorla-Alcaraz-Hellin
structural arc (Fig. 1), which developed during the transition from Mid-
dle to Upper Miocene (Rodriguez-Pascua et al., 2000). It is constituted
by NE-SW trending and SE dipping normal faults and NW-SE trending
strike-slip dextral faults perpendicular to the fold axes. Among these
sets, the tectonic system composed by the NE-SW trending Alto Guadal-
quivir fault and the NW-SE trending Socovos-Calasparra fault separates
the Internal and External Prebetic Zones (Fig. 1).

2.2. The Betic Zn-Pb ore deposits

In the Betic Cordillera, the numerous Zn-Pb deposits and occur-
rences (Fig. 1) made this region of economic importance for the extrac-
tion of base metals. Mineralogically, these deposits can be grouped as
sulfide and non-sulfide ores.

2.2.1. Sulfide Zn-Pb ore deposits

Three major types of Zn-Pb sulfide deposits are recognized in the
Betic Cordillera (Fig. 1): i) Zn-(Fe-Pb) MVT deposits related to hydro-
thermal dolomites hosted in Lower Cretaceous carbonates of the
Prebetic Zone (Navarro-Ciurana et al., 2015b; Navarro-Ciurana et al.,
2016); ii) stratabound (F)-Zn-Pb-Fe MVT deposits hosted in hydrother-
mally dolomitized Triassic limestones of the Alpujirride Complex
(e.g., Fenoll Hach-Ali, 1987); and iii) Zn-Pb-Fe-(Ag) epithermal de-
posits hosted in Triassic carbonates and related to Late-Tertiary
subvolcanic rocks (e.g., Oen et al,, 1975).

The most important stratabound (F)-Zn-Pb-Fe MVT deposits hosted
in hydrothermally dolomitized Triassic limestones of the Alpujarride
Complex are located at Sierra de Lajar, Sierra de Gador and Sierra de
Baza (Delgado et al., 1971; Espi, 1977; Ovejero et al., 1982; Tona,
1973; Torres-Ruiz et al., 1985). Other less economic deposits are present
at Sierra de las Estancias, northwestern edge of Sierra Nevada, Sierra
Tejada, Sierra Almijara, Cerro del Toro (Motril), Turén and Beninar
area (Fig. 1) (Gervilla et al., 1985; Higueras et al., 1981; Martin and
Torres-Ruiz, 1985; Martin and Torres-Ruiz, 1982; Morales-Ruano
et al., 1996). The Sierra de Cartagena, Sierra de Mazarrén and Sierra de
Almagrera are characterized by economically important epithermal de-
posits (Oen et al,, 1975). Also, other Zn-Pb deposits formed by hydro-
thermal events are described in the Alpujarride Complex in the
vicinity of the Vélez Rubio, in the areas of Sierra Alhamilla and Sierra
del Cantar, as well as in the Subbetic Complex in the vicinity of
Zarzadilla de Totana town (Fig. 1).

2.2.2. Non-sulfide Zn-Pb ore deposits

The non-sulfide Zn-Pb ore systems appear related to or derived from
primary sulfide ores. The most relevant non-sulfide Zn-Pb ores are asso-
ciated with MVT deposits and occur in the Ridpar area, at the Northern
edge of the Sierra de Segura (Fig. 1). In the late XVIII century, the “Reales
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Fabricas de Alcaraz” brass factory was created, constituting the second
one of this type in Europe. Ore production from these mines was very
irregular over the years, for example: i.e. in 1850 the Zn production
was of 1100 t (Claramunt-Gonzdlez and Zifiga-Rodriguez, 2011).
Other calamine ores related to MVT mineral deposits, exploited in the
mid of the XIX century, have been identified in the Sierra de Gador, Si-
erra de Turon-Beninar, Cerro del Toro, Sierra de Almijar and Sierra de
Baza within the Alpujarride Carbonate Complex (Fig. 1). Non-sulfide
Zn occurrences associated with manto and epithermal mineral deposits
have been described at La Union, in Sierra de Cartagena (Arribas and
Tosdal, 1994; Manteca and Ovejero, 1992). Navan Mining Company re-
ported a resource of 2.2 Mt at 3.5% Zn in the oxide zone of the
epithermal Mazarron deposit. Evidence of calamine mining was also
found in Sierra Almagrera and Lorca (Fig. 1).

3. The Riépar MVT mineralization
The hypogene Zn-(Fe-Pb) sulfides in the Riépar area appear

enclosed in stratabound and patchy hydrothermal dolostones, which
cover an area of a 1.6 km? replacing a carbonate sequence of Upper

Jurassic (Middle Kimmeridgian to Tithonian) to Lower Cretaceous
(Berriasian to Lower Aptian) age (Navarro-Ciurana et al., 2016)
(Fig. 2). The main Zn-(Fe-Pb) mineralization is found in the Upper
Member of the Puerto Lorente Formation (Upper Berriasian to Lower
Valenginian) distributed in three mining complexes (Figs. 2 and 3):
i) San Agustin, which consists of two ore bodies named “Sg1” and
“Sg2"; ii) Rosita (Ro), which is located in the easternmost zone of the
studied area. The ore body extension is unknown as outcrops are almost
covered by vegetation and recent sediments; and iii) San Jorge, situated
in the central part of the studied area, which contains different small ore
bodies, which are grouped in three mines (5j1, Sj2, $j3). The real dimen-
sions of the deposit are difficult to evaluate due to their irregular shape
and vertical extension. However, an approximated mean dimension of
50 to 100 m in length, 20 to 30 m in width and 20 to 50 m in height is
estimated considering the accessible mining works and comparing
with historical mining reports (De Botella y Hornos, 1868; De la
Escosura, 1845; Pellicio, 1845), has been deduced (Fig. 3).

The sulfide Zn-(Fe-Pb) deposits are distributed along the footwall
block of the W-E-trending and S-dipping San Jorge extensional fault
(SJF). The associated hydrothermal dolomitization (fluid inclusion Ty's
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Fig. 2. Geological map of the Ri6par area with distribution and morphology of the hydrothermal dolomite (HTD) body and location of Zn—(Fe-Pb) ore deposits. Tr: Keuper Fm ( Triassic
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around 205 °C: Navarro-Ciurana et al., 2015a; 2016) is limited by the
NW-trending Socovos fault (SF) (Figs. 2 and 3). The SJF seem to have fo-
cused the hydrothermal dolomitizing and ore-bearing fluids, indicating
a structural control for fluid flow. The Upper Jurassic to Lower Creta-
ceous succession does not crop out in the hanging block of the San
Jorge fault; it cannot be confirmed if this zone was affected by the
same dolomitizing and mineralizing process (Navarro-Ciurana et al.,
2016). The most important morphology of the sulfide ore bodies is rep-
resented by discordant lenses with NW-SE direction and dipping
around 50° to the south, crosscutting the nearly horizontal stratification
with a gentle S-dip (San Agustin and San Jorge ores: Fig. 3a and c). Also,
in some zones, small branching stratiform lenses occur as offshoots.
Mineralization occurs as open space fillings in fractures forming cm-
to mm-size veins and veinlets (Fig. 4a), as disseminated replacements
of the hydrothermal host-dolomites (Fig. 4b and e), and cementing
breccia zones (Fig. 4c). According to Navarro-Ciurana et al. (2016) the
hypogene mineral paragenesis consists of: i) early dolomite, with tran-
sitions of planar-s (subhedral) replacive (ReD) and planar-e (euhedral)
light sucrosic (SuD) dolomite-types (Fig. 4a and d); ii) early non-planar
saddle dolomite (SaD-1) (Fig. 4d); iii) Zn-(Fe-Pb) ores composed of
marcasite, sphalerite and minor galena (Fig. 4d and e); iv) late non-
planar saddle dolomite (SaD-II) (Fig. 4c, d and e); v) late dolomite
which consists of planar-e porphyrotopic (PoD) replacing sphalerite
(Fig. 4f); and vi) planar-s cloudy cement (CeD).

4. Analytical methods

Hand samples were collected from underground workings, dumps
and surface outcrops from all mineralized areas. The macroscopic iden-
tification of calamines was possible with Zinc Zap (3% potassium ferricy-
anide and 0.5% diethylaniline dissolved in 3% oxalic acid) which results
in orange to red colorations of the rock when zinc carbonate and silicate
minerals are present. Also, fluorescence light lamps were used in the lab
for the characterization of some non-sulfide zinc minerals.

145 polished thin sections of both sulfide-rich and non-sulfide ores,
as well as of host-rocks and dolomites related to Zn-(Fe-Pb) ores, were
studied in detail using transmitted and reflected light petrographic

microscopy at the Departament de Geologia of the Universitat Autonoma
de Barcelona (UAB). Selected thin sections were previously half
stained with alizarin red-S and potassium ferricyanide in order to
distinguish calcite from dolomite and their ferroan equivalents.
Cathodoluminescence (CL) analyses were performed in representative
polished thin sections for Zn/Pb carbonate mineral characterization
using a Technosyn 8200 Markll cold-cathode electron-gun mounted
on a polarizing microscope at the Departament de Geoquimica, Petrologia
i Prospeccio Geologica of the Universitat de Barcelona (UB). The electron
beam was accelerated at 10-15 kV with a 400-500 mA beam current.

X-ray diffraction (XRD) analyses were carried out on 8 bulk pow-
dered samples, for their mineralogical characterization, using an
X'Pert-Philips diffractometer. The analyses were performed with a scan-
ning velocity of 0.5°/min and CuKa monochromatic radiation at 40 kV
and 30 mA at the Servei de Difraccié de Raig X of the UAB. The software
X'Pert was used to evaluate the analyzed spectra.

Representative polished thin sections were investigated in a Zeiss
EVO MA 10 scanning electron microscopy (SEM) with accelerating volt-
age of 20 kV at the Servei de Microscopia at UAB. The identification and
characterization of the different mineral phases were performed by
qualitative analyses using energy-dispersive spectrometer (EDS) with
a medium count time of 30s for analysis. A JEOL JXA 8900 electron
microcroprobe at ITCS Centro Nacional de Microscopia Electrénica,
Madrid, has been used for non-sulfide Zn-Pb and oxide mineral chem-
istry analysis. The instrument operated in WDS mode, at 20 kV acceler-
ating voltage, 10 nA beam current and with a beam diameter of less than
2 pm. The counting time on peak and backgrounds were 15 and 5 s,
respectively.

Smithsonite and calcite were separated by hand picking under a ste-
reomicroscope and different dolomite types were sampled using a
microdrilling device for carbon and oxygen isotope analysis, performed
at the Centres Cientifics i Tecnologics at UB (CCiTUB). For C and O isotope
compositions, following the CO, extraction method of McCrea (1950),
up to 30 mg of sample was reacted with anhydrous phosphoric acid
(H3PO,4) at 50 °C, and the collected CO, was analyzed in a Finnigan
MAT Delta S thermal ionization mass spectrometer. The &'3C values
are reported as per mil (%.) relative to the Vienna-PeeDee Belemnite
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Fig. 4. (A) Outcrop photograph of cm-size sphalerite (Sph) vein. (B) Transmitted light (TL) microphotograph of sphalerite replacing planar-s (subhedral) replacive to planar-e (euhedral)
sucrosic dolomite transition (ReD-5uD). (C) Hand sample photograph of sphalerite and saddle dolomite (SaD) cementing a ReD-5uD host-dolostone breccia. (D) TL photomicrograph
showing fracture filling by early non-planar saddle dolomite (SaD-1), sphalerite and late non-planar saddle dolomite (5aD-Il} hosted in ReD-5uD dolostone. (E) Detailed TL
microphotograph of galena (Gn) associated with SaD-IL. (F) Porphyrotopic dolomite replacing sphalerite crystals.

(V-PDB), whereas oxygen values are reported in 6 %. relative to Vienna-
Standard Mean Ocean Water (V-SMOW). The standard deviation was
better than 4 0.1%. (10) for both &'>C and &'%0.

Sulfur isotopic compositions were determined on hand picked
sphalerite (n = 10), galena (n = 3), marcasite (n = 4) and gypsum
(n = 1). Analyses were performed at the CCiTUB, using an on-line ele-
mental analyzer (EA)-continuous flow-isotope ratio mass spectrometer
(IRMS), with a precision better than +0.1 per mil. The isotope ratios
were calculated using the NBS127, IAEAS1, and IAEAS3 standards and
reported relative to the Vienna-Canyon Diablo Troilite (V-CDT)
standard.

5. Non-sulfide occurrences, mineralogy and textures

In the shallowest mining levels of the Ripar deposits, non-sulfide
minerals are found as massive “red calamine” ore, principally as a mix-
ture of smithsonite, iron oxi-hydroxides and cerussite. Non-sulfide min-
erals are found replacing partially or totally the Zn-(Fe-Pb) sulfides
lenses (Fig. 5a) and filling fractures developing cockade calamine vein
textures (Fig. 5b). Also, non-sulfide mineralization occurs as calamine
microkarst- and porosity-infills (mainly smithsonite and hydrozincite)
within the host-dolostone. Abundant Fe oxi-hydroxides mixed with
minor smithsonite and cerussite characterize the upper parts of the sul-
fide ore bodies, suggesting a “gossan”, with red-brown spongy textures.
Locally gypsum is found here as accessory mineral (Fig. 5¢). The non-

sulfide ore bodies seem to be distributed according to three main struc-
tural directions: i) N-S trending network fractures associated with
major N-S faults (Fig. 3), ii) NW-SE fractures associated with replace-
ment of discordant sulfide Zn-(Fe-Pb) ore-bearing lenses (Fig. 5c) and
iii) stratiform horizons that correspond to replacements of concordant
Zn—-(Fe-Pb) sulfides (Fig. 5d). Furthermore, newly discovered gossan,
never exploited nor described in the literature, has been found within
the Arroyo de los Anchos Fm (Barremian to Lower Aptian) in the west-
ernmost part of the studied area, near Fuente de la Calentura (FC; Fig. 2).
The gossan is characterized by superficial crusts of Fe oxi-hydroxides.

The mineralogical phases of the non-sulfide Zn-(Fe-Pb) ores recog-
nized in the Riépar mining area are smithsonite, hydrozincite, cerussite,
goethite and hematite. Other accessory minerals associated with cala-
mine ores are gypsum and calcite. The list of all minerals that have
been detected at Ridpar calamines is shown in Table 1. The data have
been compiled from petrographic observations (optical and electronic
microscopy) and X-ray diffraction analyses.

5.1. Smithsonite and hydrozincite

Smithsonite is the economically most abundant non-sulfide Zn-
carbonate in the Riépar ore deposits (Table 1). Three smithsonite-
types have been distinguished on the basis of color and textures.

Type I (Sm-I) is not very common and has been identified in sam-
ples of the “red calamine” ore type and in “gossan” mineralization.
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Fig. 5. Mine photographs of Zn-{Fe-Pb) non-sulfide ores. (A) Massive “red calamine” and “gossan” ores developed replacing Zn-(Fe-Pb) sulfide lenses. Zn-carbonates also occurs mixed
with hydrothermal dolomites (HTD) and sphalerite (Sph). (B) Vein filled by “red calamine” mineralization with cockade textures that replace the Zn-(Fe-Pb) sulfide ore. (C) Massive
"gossan” ore which replaces discordant sulfide lens. Gypsum is observed precipitating in the surface or filling porosity. (D) “Gossan" and “red calamine” ores replacing stratiform

Zn-(Fe-Pb) sulfide bodies (St: stratification; H-Carb: host-carbonate).

The reaction with Zinc Zap is strong, producing intense red-
brownish to orange colors (Fig. 6a). It consists of anhedral micro-
crystalline brown aggregate crystals of less than 20 pm in length, de-
veloping crusts (Fig. 6b) partially or completely replacing colloform
or granular aggregates of sphalerite (Fig. 6¢). It shows as a homoge-
neous bright to dull dark blue cathodoluminescence (Fig. 6d) and
white to yellowish fluorescence.

Type II (Sm-II) has been observed in “red calamine” ore type and as a
minor phase in “gossan” ore. It consists of botryoidal aggregates of
brownish-red color crystals with a rugged appearance in hand sample
(Fig. 6e). The reaction with Zinc Zap is strong, showing intense red colors.
The botryoids (100 to 500 pm in size) are formed by gray polycrystalline
subhedral microaggregates of smithsonite crystals (Fig. 6f), commonly
with slightly rounded faces and locally with corroded crystal surfaces.
Fe oxi-hydroxide globular concretion textures occur on these surfaces.
This type of smithsonite replaces partially or totally colloform and crys-
talline sphalerite (Fig. 6f) and is fluid inclusion free. Sm-II form aggre-
gates of microcrystals that are less than 10 yum long (Fig. 6g). In
addition, CL observations revealed alternations of blue and pinkish lumi-
nescence domains (Fig. 6h) and is not fluorescent under UV light.

Type Il (Sm-1II) present as “rice-shaped grains” (Stara et al., 1996;
Boni and Large, 2003), is very common. The reaction with Zinc Zap re-
sults in feeble reddish colors. It consists of botryoidal aggregates with

Table 1

colors ranging from white to grayish white often with a silky aspect
(Fig. 7a). Most of the botryoids, which exhibit undulatory extinction,
reach 1 mm in size (Fig. 7b) but, exceptionally, they may reach 1 cm
in length; crystals observed under SEM (Fig. 7c) consist of rhombohe-
dral microcrystals less than 40 um (Fig. 7d). This smithsonite type has
been detected infilling open cavities, porosity (Fig. 7b and d), fractures
(Fig. 8a) and cementing dolomite breccias (Fig. 7e) as “gray calamine”
ore. It shows markedly zoned, bright to dark blue luminescence with
pink alternating bands (Fig. 7e) and white to yellowish fluorescence.

Hydrozincite is a rare mineral at Riépar (Table 1) and is found asso-
ciated with smithsonite. On hand sample it appears as milky white bot-
ryoidal crusts showing intense red colorations with the Zinc-Zap
reactive application. Under fluorescence microscopy it shows bright
white to pale-blue colors. Hydrozincite occurs infilling open cavities
and porosity, overgrowing the different smithsonite-types and saddle
dolomite crystals (Fig. 7f).

5.2. Cerussite
The only Pb-carbonate phase identified at Ridpar is cerussite

(Table 1). Under the petrographic microscope it is recognized as color-
less crystals associated with cubo-octahedral galena (Fig. 4e). Two

Relative mineral abundances in some representative samples of the Ridpar Zn-{Fe-Pb) ores, as identified from X-ray diffraction (XRD) analyses and petrographic observations.

Coordinates ("WGS-84)

Sample Location Latitude Longitude Dol Sph Mcs Gn Sm Hz Gth Cer Cal Gp
Jo-20a San Jorge —2.384339 38.482719 +++ + + + + n.f. n.f. + nf, n.f.
Jo-20f San Jorge —2.384339 38.482719 ++ + + -+ +4++ n.f. + + n.f. n.f.
Jo-22 San Jorge —2.392451 38.485325 +++ + n.f. n.f ++ n.f. n.f. n.f. nf. n.f.
Sj-31 San Jorge —2.383959 38482198 ++4 n.f. n.f. n.f. ++ n.f n.f. nf. n.f. n.f.
5i-33 San Jorge —2.383959 38.482198 +++ ++ + n.f. + n.f. ++ + ++ +

Sj-40b San Jorge —2.383959 38482198 +++ n.f. n.f. n.f. ++ + + - nf nf.
Ro-03 San Agustin —2.369360 38.483357 +++ + nf. n.f. ++ n.f. n.f. + n.f. n.f.
Sg-04a San Agustin —2.366550 38.482815 +++ n.f. n.f. n.f. ++ n.f. n.f. n.f. n.f. n.f.

Mineral abbreviations: Dol, dolomite; Sph, sphalerite; Mcs, marcasite; Gn, galena; Sm, smithsonite; Hz, hydrozincite; Cer, cerussite; Gth, goethite; Cal, calcite; Gp: gypsum.

High abundance (+++); moderate abundance (++); low abundance (+); not found (n.f).
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Fig. 6. (A) Hand sample photograph of smithsonite type-I (Sm-I) in veinlet crosscutting the host-dolostone (Host-Dol) showing a characteristic red-brown to orange colors with the
application of Zinc Zap reactive. (B) Crustiform aspect of brown Sm-l. (C) Transmitted light (TL) microphotograph of Sm-I replacing partially a vein of sphalerite {Sph) hosted in
replacive to sucrosic dolomite (ReD-5uD). (D) Cathodoluminescence (CL) image of Sm-1 with bright to dull dark blue luminescence replacing sphalerite which post-date the non-
planar saddle dolomite (SaD-1). (E) Smithsonite type-11 (Sm-I1) showing rugged appearance and brown colors. (F) TL microphotograph of Sm-1l with Fe-(hydr)oxide bands replacing
sphalerite and overgrowing posteriorly to Sm-1. (G) Secondary electron microscopy photograph of Sm-II showing platy shapes. (H) CL image of Sm-II with bright blue to pinkish

luminescence.

cerussite-types have been distinguished on the basis of occurrence,
cathodoluminescence colors and textures.

Type-I (Cer-I) occurs as very fine microcrystalline aggregates of
crustiform aspect. The individual crystals have less than 1 um in size.
Under CL microscopy this type of cerussite reveled dull bluish lumines-
cence (Fig. 8a) and replaces galena crystals along their cleavage planes
and faces (Fig. 8b). Type-II (Cer-II) is less abundant and consists of bot-
ryoidal aggregate crystals of 30 to 200 pm in size. It is found in open cav-
ities and fractures (Fig. 8b) forming concretionary structures associated
with galena crystals. Under CL examination Cer-II shows a zoned bright
light blue luminescence (Fig, 8a).

5.3. Goethite and hematite

The most common “gossan” mineral is goethite (Table 1), which is
even more abundant than non-sulfide Zn minerals. Three goethite-
types have been distinguished in the Ri6par ore samples.

Type-I (Ght-I) consists of microcrystalline aggregates with crystal-
lites of sizes smaller than 1 um; they show pale gray color in reflected
light microscopy. This goethite-type occurs replacing marcasite, either
radiating cockscomb or massive aggregate marcasite crystals along
their cleavage and microfractures. It is observed forming boxwork tex-
tures preserving the original iron-sulfide features (Fig. 8c). Type-Il
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Fig. 7. (A) White to grayish translucent smithsonite type-Iil (Sm-IIl} precipitated on saddle dolomite (SaD). (B) Transmitted under cross polarized light microphotograph of Sm-11l
precipitated on porosity whit botryoidal morphology and sweeping extinction. (C) Secondary electron microscopy photograph of Sm-111 forming “rice grains”. (D) Detailed
microphotograph under SEM observation showing the platy shapes of the Sm-lIl. (E) Cathodoluminescence (CL) microphotograph of Sm-1ll with bright to dull dark blue luminescence
with pink alternating bands. (F) White botryoidal hydrozincite (Hz) replacing smithsonite type-11 (Sm-Il) and precipitating on saddle dolomite (SaD).

(Ght-II) is composed of multiple acicular crystals forming plumose fans
reaching 50 um in length. It commonly appears as dark brown to gray
acicular crystallites under reflected light, replacing goethite type-1 and
into a lesser extent marcasite crystals (Fig. 8d). Type-IIl (Ght-III) occurs
as colloform, globular and mammillary masses with concentric and ra-
dial fibrous internal structure. The botryoids have sizes larger than
200 pm, showing dark gray to brown alternating bands under reflected
light microscopy. They replace the previous goethite types and marca-
site obliterating their original textures (Fig. 8d).

Hematite is a minor component that accompanies goethite in the
more evolved “gossan” areas. It shows reddish to brownish colors replac-
ing marcasite crystals (Fig. 8e) and is intergrown with goethite. Hematite
occurs as microcrystalline masses with crystal sizes of less than 10 um.

5.4. Gypsum and calcite

Gypsum is a minor mineral phase (Table 1). It is found as cm-size
translucid aggregate crystals filling fractures and secondary porosity
within the “gossan”, “red calamine” ores (Fig. 8f) and the host-dolostone,

Different calcite types are present in the Ridpar ore deposits. They are
all non-ferroan, as indicated by the pink staining color with the applica-
tion of alizarin red-s and potassium ferricyanide. Type-I calcite (BrC) is
brown colored with poorly packed, equigranular and anhedral fine
grain crystals. This calcite type occurs as non-selectively to selectively re-
placing saddle dolomite crystals (Fig. 8g), which is interpreted as formed
by calcitization or dedolomitization processes. A second type of calcite

(WhC) consists of densely packed crystals from medium to very coarse
sizes (around 100 pm), euhedral to subhedral in shape and light white
color. WhC occurs as blocky cement, without a preferred orientation,
along veinlets and microfractures associated with brecciation (Fig. 8g).
The third type of calcite (YeC) forms yellow cm- to dm-size druses in
vuges and fractures in dolomite bodies (Fig. 8h).

6. Geochemical data

Different non-sulfide mineralogical phases were analyzed for their
elemental and C and O isotopic composition. Also, sphalerite, marcasite,
galena and gypsum were analyzed for their S isotopic composition. Re-
sults are summarized in Tables 2 and 3.

6.1. Mineral chemistry of relevant non-sulfide minerals

Results of smithsonite, cerussite and goethite microprobe analyses are
listed in Table 2. Due to the common intergrowths between mineral
phases, it was not always possible to measure the composition of single
minerals, as occurs in other non-sulfide Zn-Pb-Fe ore deposits (e.g.:
Boni et al., 2009b). Therefore, some analyses possibly record a mixture of
minerals.

Smithsonite: WDS microprobe analyses was conducted on different
smithsonite types (Sm-I, Sm-Il and Sm-IIl) revealing a relatively chem-
ical homogeneity (Table 2). Zn contents for both smithsonite-types is in
the range of 56.18 to 68.71 wt% ZnO, with an average of 58.93 +
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Fig. 8. (A) Cathodoluminescence (CL) microphotograph of microcrystalline cerussite type-I (Cer-1) and type-Ii (Cer-II) associated with galena (Gn) and smithsonite type-I (Sm-I) and type-
11 (Sm-1Il) hosted in dolomite (Dol). (B) Reflected light {RL) microphotograph of Cer-I precipitated in galena crystal cleavage and Cer-Il in porosity and fracture. (C) RL image of
microcrystalline goethite type-l replacing marcasite (Mcs). (D) RL microphotograph of goethite type-ll (Ght-11) forming plumose fans and partially replaced by botryoidal goethite
type-1ll (Ght-1l1). (E) Transmitted light (TL) image of hematite (Hem) replacing marcasite. (F) Hand sample photograph of encrustation gypsum precipitated related to smithsonite
type-1ll (Sm-Il1). (G) Brown calcite (BrC) along cleavage in saddle dolomite (SaD) and with calcite (WhC) infilling fractures and conforming brecciation. The pinkish to reddish color
correspond to staining with alizarin red-s and potassium ferricyanide, which indicate that they are all non-ferroan. (H) Field observation of yellow calcite (YeC) druses in fracture zones.

2.41 wt’% (n = 2) for Sm-1, 63.57 + 1.15 wt% (n = 24) and 60.10 &
1.46 wt?% (n = 18) for Sm-III. The Zn composition is therefore much
lower than the stoichiometric value of 64.9 wt% Zn0O. Fe content in
smithsonite was generally low (<4 wt% FeQ), although Sm-I and Sm-II
show a slightly higher Fe composition (0.01 to 3.52 wt%) than Sm-III
(0.02 to 1.08 wt%). This difference is probably due to the presence of
mixed Fe oxi-hydroxides. Among other trace elements detected, Pb, Ca
and Mg reach significant amounts with 0.04 to 1.44 wt% for PbO, 0.33
to 1.62 wt% for Ca0O and 0.20 to 1.57 wt% for MgO.

Three microprobe profiles have been performed across Sm-lllI
(Fig. 9), for geochemical characterization of zoning observed under CL
microscopy (Fig. 7e). The samples from San Jorge mine (Jo-22 sample:

two profiles) show a geochemical pattern that differs from that of San
Agustin deposit (Ro-33 sample: one profiles): the ZnO content is higher
in San Jorge (58.79 to 61.77 wt%) than in San Agustin (56.74 to
60.54 wt%). In contrast, the Mg0O and CaO content of San Jorge smithson-
ite is lower (between 0.21 and 0.57 wt% for MgO and 0.39 and 1.03 wt%
for Ca0) than the observed in San Agustin (between 0.72 and 1.08 wt#%
for MgO and 0.33 and 1.62 wt% for Ca0). The Sm-IIl from San Agustin
mine shows a correlation between ZnO and CaO content. Commonly,
the ZnO low content of some Sm-IIl bands correspond to a slight in-
crease of Ca0 (Fig. 9), which may be caused by substitution of Zn by
Ca. This distribution pattern has not been observed in Sm-III from San
Jorge mine (Fig. 9).
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Table 2

Wavelength dispersive spectrometry (WDS) analyses of selected non-sulfide Zn-(Fe-Pb) phases from the Riépar area.
Phase®  ZnO Ca0 MgO FeO PbO SrO BaO MnO Na,O Total Zn Ca Mg Fe Pb Sr Ba Mn Na

(wt3) atoms per formula unit (a.p.f.u.)

Sm-I
n 3 3 3 3 3 3 1 2 - 3 3 3 3 3 3 3 1 2 -
Min. 56.18 070 020 0.01 0.76 010 - 0.01 - 62.14 0904 0.010 0.002 0.000 0014 0002 - 0.000 -
Mean 58.92 071 035 120 0.99 017 003 004 - 62.35 0.945 0.010 0.004 0.019 0.018 0.003 0.001 0.000 -
Max. 60.67 072 058 352 144 022 - 0.07 - 62.65 0.969 0.010 0.007 0.055 0.027 0.004 - 0.001 -
St. dv. 2.40 0.01 020 201 0.39 0.06 - 0.04 - 0.27 0.036 0.000 0.002 0.031 0.007 0.001 - 0.000 -
Sm-II
n 24 24 24 24 22 23 - 5 - 24 24 24 24 24 22 23 - 5 -
Min. 60.20 026 026 001 0.04 003 - 0.01 - 64.02 0.934 0.004 0.005 0.000 0.000 0.000 - 0.000 -
Mean 63.57 0.60 060 0.29 0.13 016 - 0.01 - 65.52 0.973 0.008 0.009 0.004 0.002 0.003 - 0.000 -
Max. 68.71 130 130 313 0.26 029 - 003 - 70.67 0.983 0.018 0.018 0.047 0.005 0.005 - 0.000 -
St. dv. 1.52 040 040 0.64 0.06 0.06 - 0.01 - 135 0.010 0.005 0.003 0.010 0.001 0.001 - 0.000 -
Sm-IIl
n 18 18 18 7 9 18 8 8 - 18 18 18 18 7 9 18 8 8 -
Min. 56.74 033 0.21 0.02 0.04 0.11 0.05 0.01 - 59.55 0.959 0.005 0.003 0.000 0.000 0.002 0.000 0.000 -
Mean 60.10 0.72 056 0.05 0.11 019 010 003 - 61.71 0977 0.010 0.007 0.001 0.002 0.003 0.002 0.001 -
Max. 61.77 162 1.08 0.12 0.15 024 019 011 - 63.01 0.987 0.024 0.014 0.002 0.003 0.004 0.003 0.002 -
St. dv. 1.46 036 029 003 0.04 0.04 0.05 0.03 - 1.13  0.008 0.005 0.004 0.001 0.001 0.001 0.001 0.001 -
Cer-1
n 2 2 - - 2 2 2 - - 2 2 2 - - 2 2 2 - -
Min. 0.01 0.06 - - 82.07 078 0.06 - - 8321 - 0.001 - - 0.988 0.008 0.001 - -
Mean 0.01 017 - - 82.48 079 008 - - 83.55 0.000 0.002 - - 0.989 0.009 0.001 - -
Max. 0.01 029 - - 82.88 081 0.10 - - 8388 - 0.003 - - 0.989 0.009 0.001 - -
St. dv. 0.00 017 - - 0.57 002 003 - - 047 - 0.002 - - 0.001 0.000 0.000 - -
Ght-1
n 3 3 3 3 2 2 2 - 1 3 3 3 3 3 2 2 2 - 1
Min. 2.25 0.04 0.05 6396 1.44 0.04 002 - - 7157 0.029 0.000 0.000 0.888 0.024 0.001 0.000 - -
Mean 4.14 0.09 006 7105 231 0.09 003 - 0.23 77.04 0.056 0.001 0.001 0917 0.035 0.001 0.000 - 0.000
Max. 6.02 0.15 0.09 7642 3.19 0.14 004 - - 80.41 0.086 0.002 0.001 0.965 0.047 0.002 0.001 - -
St. dv. 1.88 0.06 0.2 641 1.24 0.07 001 - - 478 0.029 0.001 0.000 0.042 0.016 0.001 0000 - -
Ght-II
n 5 5 3 5 - 5 1 - 4 5 5 5 3 5 - 5 1 - 4
Min. 0.73 0.03 004 7178 - 005 - - 014 7434 0.005 0.000 0.000 0966 - 0.001 - - 0.001
Mean 1.50 005 005 76.07 - 0.12 003 - 0.18 7792 0.019 0.001 0.000 0.977 - 0.002 0.000 - 0.001
Max. 2.07 0.08 0.05 7840 - 020 - - 022 80.62 0.029 0.001 0.001 0987 - 0.003 - - 0.001
St. dv. 0.57 0.02 0.01 2.59 - 0.06 - - 0.08 248 0.009 0.000 0.000 0.009 - 0.001 - - 0.000
Ghe-11
n 3 3 2 3 - 3 3 - 3 3 3 3 2 3 - 3 3 - 3
Min. 2.26 002 003 7291 - 0.07 004 - 0.25 7721  0.030 0.000 - 0943 - 0.001 0.001 - 0.002
Mean 3.30 008 004 7416 - 008 010 - 0.31 78.03 0.044 0,001 0000 0951 - 0.001 o0.001 - 0.002
Max. 3.95 014 005 748 - 008 015 - 034 7942 0051 0.ooz - 0965 - 0.001 0002 - 0.002
St. dv, 091 006 002 1.08 - 001 005 - 0.05 1.21 0.012 0.001 - 0012 - 0.000 0001 - 0.000

* Sm-I: smithsonite type-1; Sm-II: smithsonite type II; Sm-IIl: smithsonite type-Ill; Cer-I: cerussite type-I; Ght-1: goethite type-I; Ght-1I: goethite type-II; Ght-1Il: goethite type-III; n:
number of analyses; min.: minimum value; mean: mean value; max.: maximum value; St. dv.: Standard deviation.

Cerussite: it shows Pb contents within the 82.07 to 82.87 wt% PbO
range, with an average of 82.47 4+ 0.57 wt¥%, close to its stoichiometric
value of 83.53 wt% PbO. Sr is also commonly present in the lattice of
the Ridpar cerussite (between 0.78 and 0.81 wt%). It also contains CaO
(0.06 and 0.29 wt%) as well as minor to trace contents of Zn, Ba and
Na (Table 2).

Goethite: iron concentration varies between 63.96 to 77.75 wt% FeO,
with averages that differ in the different goethite types: 71.05 +
6.41 wt% for Gt-1, 76.07 + 2.60 wt% for Gt-1I and 74.16 + 1.08 wt% for
Gt-III. These Fe oxi-hydroxides commonly contain high values of zinc,
ranging from 0.73 to 6.02 wt% Zn0, and in some cases, they also present
high concentrations of lead with a maximum of 3.19 wt% PbO. Traces of
Ca, Sr, Mg and Ba have also been identified (Table 2).

6.2. Stable isotope systematics

The stable isotope (C, O) analyses of host-rocks, carbonate-Zn min-
erals and calcites were performed in order to characterize the fluid re-
sponsible for the non-sulfide mineralization. Also, S-isotope analyses
were carried out to identify the origin of gypsum.

6.2.1. Carbon and oxygen isotopes

Limestone and marls (Middle Member of Sierra del Pozo and Cerro
Lobo Formations), considered the host rocks of hydrothermal dolomites
and hypogene sulfides, present &'*C and 5'®0 values between + 0.5 and
+3.2%. and from +27.6 and + 30.9%., respectively (Table 3, Fig. 10).
These values are in agreement with those reported by Veizer et al.
(1999) for marine limestones of Upper Jurassic to Early Cretaceous age
(Fig. 10). 8'*C and &'20 values of hydrothermal dolomites (ReD-SuD,
SaD) associated with Zn-(Fe-Pb) MVT ore range from — 0.4 to + 0.9%.
and from + 25.1 to + 27.6%. respectively (Table 3, Fig. 10).

The 6'*C values of different smithsonite types exhibit a considerable
range of —6.3 to +0.4%. (Table 3, Fig. 10). Moreover, the carbon isoto-
pic composition varies with smithsonite types: i) Sm-1 '>C exhibit
values of —5.4 and +0.4%. (n = 2); ii) Sm-Il display values between
—4.3 and —2.7%.; and iii) Sm-I1I is lighter with §'3C values of — 6.3 to
—3.5% (n = 4). In contrast, &'%0 values exhibit a small range, from
+27.8 to +29.6%., with an average of +28.8 4+ 0.6%.: Sm-I varies
from +28.9 and + 29.3%.; Sm-II has a 6'%0 values between +27.8
and + 29.0%., whereas Sm-III displays a range of O isotopes from
+28.5 and + 29.6%. (Table 3, Fig. 10). The calcite cements (YeC) show
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Table 3
C, 0 and S isotopic geochemistry of investigated phases.

Phase!®! 8'*C (% PDB) 6150 (%. SMOW) 515 (% CDT)
Host-lim

n 6 6 -
Min, +05 +27.6 -
Mean +23 +283 -
Max. +3.2 +309 -

St. dv. 1.0 1.3 -
ReD-5uD

n 65 65 -
Min, -23 +25.1 -
Mean -02 +26.0 =
Max. +08 +27.1 —

St. dv. 0.6 0.5 —
SaD

n 32 32 -
Min. —04 +252 —
Mean +01 +26.4 -
Max. +0.8 +27.6 -

St. dv. 0.3 0.6 -
Sm-1

n 2 2 -
Min, —5.4 +289 -
Mean —25 +249.1 -
Max. +04 +293 —

St. dv. 41 0.3 —
Sm-lI

n 4 4 -
Min. —4.1 +27.8 -
Mean —-3.6 +28.3 -
Max. -2.7 +29.0 -

St dv. 0.6 0.6 -
Sm-il

n 4 4 =
Min. —6.3 +28.5 -
Mean —4.7 +29.1 -
Max. -35 +29.6 -

St. dv. 1.1 0.6 -
YeC

n 2 2 =
Min. -73 +239 -
Mean -7.1 +242 -
Max. 7.0 +244 -

St dv. 0.2 03 -
Mecs

n - - 4
Min. - - -75
Mean - - —B6.6
Max. - - —58
St. dv. - - 0.8
Sph

n - - 10
Min. - - -22
Mean - - +05
Max. - - +135
St. dv. o A 1.8
Gn

n = = 3
Min. - - —-28
Mean - - —286
Max. - - —24
St. dv. - - 02
Gp

n - - 1
Mean = = +041

@ Host-lim: host-limestone; ReD-SuD: replacive and sucrosic dolomite; SaD: saddle
dolomite; Sm-1: smithsonite type-I; Sm-II: smithsonite type-11; Sm-11l: smithsonite type-
III; YeC: yellow calcite; Mcs: marcasite; Sph: sphalerite; Gn: galena; Gp: gypsun; n: num-
ber of analyses; min.: minimum value; mean: mean value; max.: maximum value; St. dv.:
Standard deviation.

6'3C values of —7.3 and —7.0% and 6'%0 of +23.9 and +24.4%.
(Table 3, Fig. 10).

6.2.2. Sulfur isotopes

Sulfur isotope analyses have been carried out on sphalerite, galena
and marcasite crystals as well as in gypsum. Analytical results are pre-
sented in Table 3 and shown in Fig. 11. Marcasite S ranges from
—7.5 to — 5.8%., and is isotopically lighter than sphalerite and galena,
which 6*%S range from —2.2 to + 3.5%. and — 2.8 and — 2.4%. respec-
tively. 5**S of gypsum has a value of +0.1%., which is very similar to
the sphalerite 6*%S average value.

7. Discussion
7.1. Non-sulfide paragenetic sequence

The mineral paragenetic sequence has been established on the basis
of macroscopic observations and microscopic textural relationships
among the different phases (Fig. 12). The non-sulfide Zn-(Fe-Pb) min-
eral assemblage (smithsonite, hydrozincite, goethite/hematite, cerus-
site and associated gypsum), occurrences (replacement of hypogene
Zn~(Fe-Pb) sulfides, accumulations in microkarst cavities, secondary
porosities and fractures as well as “gossan” ore formations) and C/O iso-
topic compositions of smithsonite (Fig. 10) suggest that calamines
formed in situ as supergene mineralization. The paragenetic sequence
of the hypogene sulfides related to the hydrothermal dolomitization
was previously established by Navarro-Ciurana et al. (2016).

The formation of supergene non-sulfide Zn-(Fe-Pb) corresponds to
the development of the “gossan” and two types of calamine ores: “red
and gray calamines” (Fig. 12). The occurrence of these two types of cal-
amines is a common feature of many non-sulfide Zn deposits formed
under supergene conditions, as occurs in the Moroccan High Atlas and
the Southwest Sardinia calamine districts (e.g., Boni et al., 2003;
Choulet et al,, 2014). Furthermore, the formation of the Riépar “gossan”
and “calamine” ores seem to be controlled by the abundance of hypo-
gene sulfides. A later stage of dolomitization caused a decrease of abun-
dance of sphalerite and consequently the Zn ions available for the non-
sulfide Zn deposits formation. It is interesting to notice that anglesite
and Zn-silicates (e.g., willemite, hemimorphite), which are a common
phases of non-sulfide Zn-Pb ores (e.g., Boni et al,, 2003; Choulet et al.,
2014; Mondillo et al., 2014; Reichert, 2007), have not been detected in
the Riépar “gossan” and “calamine” ore types.

The “gossan” ores are characterized by a mixture of abundant goe-
thite and minor hematite, smithsonite, hydrozincite and cerussite. Com-
monly the microcrystalline goethite (Ght-1) precipitated replacing
marcasite, before than acicular goethite plumose fans (Ght-1I) and bot-
ryoidal goethite (Ght-IIl) (Fig. 8). Hematite is identified in the more
highly evolved oxidized “gossan” parts suggesting that it probably
formed subsequently than goethite.

The “red calamine” ore, which occurs as direct replacements of sul-
fides, is composed of abundant smithsonite (Sm-I and Sm-II), Fe oxi-
hydroxides and minor microcrystalline cerussite (Cer-1). Smithsonite
type-I always occurs previously than Sm-II, which conforms an evolu-
tion from anhedral to subhedral crystals (Fig. 6). Also, microcrystalline
goethite (Ght-I)/hematite occurs precipitating on Sm-II crystal faces
and forming alternation bands (Fig. 6), suggesting that both phases
are cogenetic (Fig. 12).

The relative temporal relationship between the “gossan” and “red
calamine” formation is unclear. The “gossan” domain may correspond
to a more evolved supergene phase than the “red calamine” zone, but
both areas may have formed during the same stage (Fig. 12). This evo-
lution may explain: i) the vertical distribution, characterized by “gos-
san” ores in the uppermost parts followed below by “red calamine”
domains (Fig. 5a); ii) the observed transitions between “gossan” and
“red calamines” (Fig. 5d); iii) the occurrence of the same secondary
mineral association (Fe oxi-hydroxides-smithsonite-cerussite) in both

144

Navarro-Ciurana (2016)



Caracterizacion mineraldgica y geoquimica del yacimiento no sulfurado de Zn-(Fe-Pb)

D. Navarro-Ciurana et al. / Ore

ZnO (wt.%)

Geology Reviews 79 (2016) 515-532 527

Ro-33

CaO0, MgO, FeO and PbO (wt.%)

| | | 0.2

56.4 3/1 : ' : 0.0
01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12 13 14 15 16 17 18
Measured points Measured points Measured points

Center Jo-22 Border Center Jo-22 Border Center Ro-33 Border

Fig. 9. Wavelength Dispersion Spectrometry (WDS) microprobe profile analyses (Zn0, Ca0, MgO, FeD and PbO) performed along three smithsonite type-IlI (Sm-1I) crystals from center to

border.

domains; and iv) the dominance of primary sulfides and Zn- Pb-
carbonates in “red calamine” ore. In any case, marcasite has been ob-
served oxidized to goethite in many samples of hypogene ore in
which sphalerite remains unaltered and without secondary minerals
around the crystals. This feature suggests that marcasite is oxidized pre-
viously than sphalerite.

The “gray calamine” ore type, shows abundant mammelonary
smithsonite (Sm-III) and, in a lesser extent botryoidal cerussite (Cer-
IT) and hydrozincite as precipitations in Sm-III crystal faces suggesting
that formed after Sm-III. “Gray calamine” mineralization is observed
precipitating in secondary porosity, filling fractures, cementing breccias
and overgrowing dolomite, sphalerite, Sm-I, Sm-II and Cer-I crystal

6 K KK X X Jurassic-Cretaceous
Kpk marine carbonate signature
4 X X )'55(1&‘ (Veizer et al., 1999)
] X Ridpar host
limestones
2 1 Hyppgana non-
. AHost-Lim sulfide Zn ores o
) #ReD and SuD hydrothermal
E 2 | ¢SaD dolomite
;E OYeC Rispar
O 4 oSm-| supergene
a @Sm-Il non-sulfide
0 1 mSmI Znore
-Sm Iglesiente, Italy (Boni et al., 2003) R";-"’“’”
8 | +Sm Liége, Belgium (Coppola et al., 2008) e
1 % Sm Broken Hill Australia (Borg et al., 2003)
-10 | =Sm Skorpion, Namibia (Borg et al., 2003)
® Sm Tui, New Zeland (Robinson, 1974)
-12 | ®Sm Vila Ruiva, Portigal (Gilg et al., 2008) Supergene non-
*Sm Angouran, Iran (Boni et al., 2007) sulfide Zn ores
14 .
15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26 27 28 29 30 N 32
5180%. (SMOW)

Fig. 10. 6'C vs 6'®0 cross-plot of host limestone (Host-Lim), replacive and sucrosic dolomite (ReD and 5uD), saddle dolomite (SaD) related to sulfide Zn-{Fe-Pb) mineralization,

smithsonite type-1 (Sm-I), smithsonite type-1I (Sm-11) and yellow calcite (YeC). Box ind

icates the range of Middle Jurassic to Lower Cretaceous marine carbonate according to Veizer

et al. (1999). A C-0 isotope comparison of smithsonite from other hypogene and supergene non-sulfide Zn deposits is also included.
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Fig. 11, Histogram of S isotope data of sulfides and sulfate from Ridpar deposit (Mcs:
marcasite; Sph: sphalerite; Gn: galena; Gp: gypsum).

faces (Fig. 7). Therefore, this second stage of calaminization post-dates
the “gossan” and “red calamine” formation (Fig. 12).

Gypsum aggregates have been recognized related with this third ore
stage. On the other hand, the calcitization of saddle dolomite crystals
(BrC: dedolomitization), and precipitation of WhC and YeC druses are
difficult to place in the paragenesis due the absence of textural relation-
ships with the calaminization stage (Fig. 12).

D. Navarro-Ciurana et al. / Ore Geology Reviews 79 (2016) 515-532

7.2. Origin of fluids involved in the non-sulfide ore formation

Oxygen and carbon isotope data were used to estimate the origin of
fluids and temperature associated to smithsonite and calcite precipita-
tion. O isotope compositions of smithsonite at Riopar are similar to
those from other known supergene non-sulfide Zn districts such as
Iglesiente, SW Sardinia, Italy (Boni et al., 2003), Liége, Belgium
(Coppola et al., 2008), Broken Hill, New South Wales, Australia
(Bottcher et al., 1993; Gilg et al., 2008), Skorpion deposit, Namibia
(Borg et al., 2003), Tui deposit, New Zealand (Robinson, 1974) and
Vila Ruiva deposit, SE Portugal (Gilg et al., 2008) (Fig. 10). Nevertheless,
C isotope compositions of the Ridpar smithosnite are only similar to the
smithsonite of Iglesiente, Liege, Skorpion and Tui districts (Fig. 10). This
point to similar precipitation conditions of these deposits. Furthermore,
the relatively uniform oxygen isotopic composition of the three types of
smithsonite (Table 3, Fig. 10) may reflect the uniform source of O and
constant temperature of the oxidizing fluid (Boni et al., 2003; Coppola
et al., 2008; Gilg et al., 2008). In addition, the carbon isotopic signature
from calcite and smithsonite are very similar but the oxygen isotopic
signatures are clearly distinct, with 6'%0 calcite values about 5%. lower
than smithsonite. The 6*S composition of gypsum (0.1%.: Table 3), as-
sociated to the non-sulfide Zn-Pb minerals and Fe-( hydr)oxides, is sim-
ilar to that of the primary sulfides (Table 3, Fig. 11). As expected, this is a
clear indication of a sulfate source derived from the supergene oxidation
of hypogene Zn-Fe-Pb sulfides.

7.2.1. Smithsonite and calcite precipitation temperature

Smithsonite in the Ridpar district is considered of supergene origin
(Fig. 10), which is consistent with description presented here. The expo-
sition to meteoric waters may have started in late Miocene. Since then,
the combined effect of regional uplift and erosion exhumed the External
Betics (Braga et al., 2003; Meijninger and Vissers, 2007). The lower Cre-
taceous rocks and the MVT sulfides were then exposed and consequent-
ly more susceptible to the action of meteoric waters.
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Fig. 12. Summary of the paragenetic sequence in the Riépar non-sulfide Zn-(Fe-Pb) ores and considering calcitization stage, as recognized from detailed conventional and
cathodoluminescence petrography. The paragenetic sequence of the hypogene sulfides related to the hydrothermal dolomitization had been previously stablished by Navarro-Ciurana

etal. (2016).
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The weighted mean 6'%0 isotopic composition values of actual mete-
oric waters in the Almeria and Murcia REVIP (Red Espariola de Vigilancia
de Isotépos en Precipitacion) stations of the Betic region are —4.67%. and
—4,94%. respectively, which are consistent with the isotopic signature
in the Mediterranean area (between —6.38 and —4.67%.) and with
the high-resolution model maps of the present day annual mean &'#0
isotopic precipitation for Spain (Capilla et al., 2012; Diaz-Teijeiro et al.,
2013; Rodriguez-Arévalo et al., 2011). Therefore, assuming that O isoto-
pic composition of local meteoric waters (around —5.0%.) did not
change significantly from Miocene to present day, a temperature of
smithsonite precipitation can been calculated using the isotope frac-
tionation equation between smithsonite and water of Gilg et al. (2008):

1000 InGsmitrsorite-warer = 3-10(10°/72) =3.50

For a meteoric water &'®0 value of — 5.0%., calculated temperature
range from 12 to 19 °C, which are in agreement with continental envi-
ronment in a temperate climate (Boni et al., 2003; Coppola et al.,
2009). A climate with alternating wet and dry cycles could promote
the formation of weathering and oxidizing solutions (Hitzman et al.,
2003), which would facilitate karstic development and replacement of
the sulfides. Estimated temperatures are similar to those measured in
other calamine deposits of southern Europe, as in Iglesiente (11 to
23 °C) and Vila Ruiva (12 to 16 °C) (Gilg et al., 2008).

Similarly, the calcite temperature of formation can be calculated
using the oxygen isotope fractionation equation between calcite and
water of O'Neil (1969):

1000 In0 e e = 2.78(105,’1'2)—2.89

Assuming the same O isotopic composition of local meteoric waters
of —5.0%., and using the obtained 6'20 values (+23.9 to + 24.3%.:
Table 3, Fig. 10), calculated temperatures range from 21.0 to 22.5 °C. Al-
though these temperatures are slightly higher than those obtained for
smithsonite precipitation, the calculated values for both minerals are
only estimates and these differences may not necessarily represent dif-
ferent temperature conditions during precipitation. The coexistence
(coprecipitation) of both minerals and their O-isotope composition
are compatible with a precipitation from meteoric fluids during temper-
ate climate conditions.

7.2.2. Source of carbon

The variation in 8'3C observed in smithsonite (from —6.3 to
+0.4%.) can be interpreted as a result of carbon mixing between a
3C-enriched and '*C-depleted source, with a predominance of '*C-
depleted source of carbon. In contrast, the homogeneity of 5'*C compo-
sition of calcites (— 7.3 to — 7.0%.: Table 3, Fig. 10) suggests a dominant
13C-depleted source.

The most abundant carbon source for '*C-enriched values for Zn-
supergene carbonates at Riopar are the host-limestones and the ReD-
SuD and SaD dolomites as their &'C average values are +2.3 + 1.0%,
—0.2 4 0.6%. and + 0.1 + 0.3%. respectively (Table 3, Fig. 10). The re-
lease of CO; by the dissolution of host-carbonates could have been pro-
moted by acidic solutions generated during oxidation of sulfides
(e.g., Williams, 1990). The carbon source of '*C-depleted component
in smithsonites and calcites (minimum &'°C isotopic value around
— 7.0%.) is most probably organic matter derived from decomposition
of C5 (6'°C between — 32.0 to — 25.0%.: Deines, 1980) and/or C, (6'*C
between — 14.0 to — 10.0%.: Cerling and Quade, 1993) vegetation in
soils covering the ore. Mixing between these two sources (organic and
carbonates) may explain the carbon isotopic values of smithsonite and
calcite. Also, a minor contribution of '*C-depleted component from
the oxidation of bacteria known to be active during supergene sulfide
oxidation (e.g., Melchiorre and Enders, 2003) can not be ruled out.

7.3. Evolution of fluids and non-sulfide precipitation model

Meteoric water percolation was facilitated by the exhumation of the
External Betics, from late Miocene to present, along three faults systems
(Fig. 2): the NE-SW trending San Jorge fault, the NW-SE trending strike-
slip Socovos fault which is still active, and minor N-S system faults,
probably generated by the effect of the Alpine orogeny. In addition ir-
regular porosity, frequently interconnected and related to the dolomiti-
zation processes, conferred a certain permeability to the host-dolostone
away from the faults. All this, together with the discordant lens mor-
phology of the primary sulfide ore contribute to the deep infiltration
and circulation of meteoric waters, oxidation of sulfide and circulation
of the resulting oxidized metal-bearing fluids that lead to the precipita-
tion of non-sulfide ores. From the mineral paragenesis two supergene
stages can be distinguished (Fig. 12): i) “red calamine” and “gossan”
ore stage; and ii) “gray calamine” ore stage. A calcite and gypsum pre-
cipitations stage was also considered (Figs. 12 and 13). Although field
and petrographic observations indicate that the Riépar “gray calamines”
formed consecutively to the formation of "gossan” and “red calamines”
(Fig. 12), multiple oxidation processes occurring simultaneously during
the formation of these different ore types are not discarded, as sug-
gested by Reichert and Borg (2008).

7.3.1. “Red calamine” and “gossan” ore formation

The first stage of supergene oxidation (Fig. 13) was constituted by a
“red calamine” and “gossan” domains, which probably formed at differ-
ent oxidizing degrees. These domains must have developed when mete-
oric fluids (6'%0 ~ — 5%.) with dissolved O, infiltrated along faults and
fractures as well as porosity (Fig. 13, 1), reaching and reacting with mar-
casite producing Fe?*, Fe**, SO3 ~ and H™ (Dold, 2003; Salmon, 2003)
(Fig. 13, 2). Iron ions were trapped as iron oxi-hydroxides replacing
marcasite crystals (Fig. 13, 3). Goethite precipitated under early acidic
conditions, whereas hematite crystallized later on under neutral/buff-
ered pH conditions (e.g., Choulet et al., 2014). This process leads to a
pH decrease of the fluids, which were then buffered by the host-
carbonates with heavy &'°C signature. Carbonate dissolution and neu-
tralization released Ca®*, Mg?* and bicarbonate into the solution pre-
serving their '*C-rich isotopic signature (Fig, 13, 4). Reaction involving
organic matter from degradation of vegetation also occurred, generating
COy(g and providing the fluid with a '*C-poor isotopic signature
(Fig. 13, 5), which is mixed with '>C-rich isotopic signature fluids
(Fig. 13, 6).

The oxidation of sphalerite and galena produced again some
amounts of acidity (Fig. 13, 7), probably less than the oxidation of mar-
casite, which must have generated the largest sulfuric acid volumes
(Bertorino et al., 1995; Dold, 2003; Salmon, 2003). Galena and sphaler-
ite reacted not only with oxygen but preferentially with the oxidation
products of the marcasite dissolution like Fe,(S04)s (Fig. 13, 8). Conse-
quently, Pb* " and Zn®* ions were released (Fig. 13, 7-8) and combined
with carbonate ions (Fig. 13, 9). Under acid pH and high P(CO,), condi-
tions, smithsonite and cerussite can precipitate (Choulet et al,, 2014)
(Fig. 13, 9). The Fe in the smithsonite that replaced sphalerite provided
the iron to form the goethite concretions on smithsonite (Sm-I and
mainly in Sm-II) crystals (Fig. 13, 9). Smithsonite incorporated Pb, Ca
and Mg as product of the simultaneous oxidation of galena and the dis-
solution of carbonates (Table 2). Also, the Pb?* ions released by the ox-
idation of galena (Bertorino et al., 1995) combined with carbonate ions
precipitating as cerussite (Fig. 13, 8). Because of their lower mobility, Pb
ions were transported over short distances (Choulet et al., 2014) and,
thus, cerussite (Cer-1) only occurs as galena replacements. The absence
of anglesite in the Ridpar supergene deposit may be explained by the
dissolution of anglesite and/or a total replacement of anglesite by cerus-
site. After the oxidation of the sulfide ore and the precipitation of sul-
phates, the concentration of SO;5 ~ decreased and the pH must have
moved to basic conditions (Reichert, 2007). Therefore, cerussite became
more stable then anglesite producing a replacement of Pb-sulfate by Pb-
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(1) Hy0 + 0, infiltration (50 ~ -5%; T: 12-22.5°C)

“Red calamine” and "Gossan”
ores formation

(2) H,0 + 0, react with marcasite: (pH +4)

- FeS,+ 71,0, + H,0 = Fe?* + 280,72 + 2H*

- Fe?* +1/,0,+ H* = Fe¥ + 1 ,H,0

- FeS, + 14Fe™ + 8H,0 —+ 15Fe?* + 250, + 16H"
@i] Fe oxy-hydroxide formation
- Goethite (low pH): Fe?* + 2H,0 =+ FeDOHU + 3H"
- Hematite (dehydration): 2FeO0H - Fe,0, 4l + H,0
H,0 + CaMg(CO,), =+ 2HCO, + Ca?* + Mg?*
(pH 1) *3C-enriched source (5''C ~ (%)
\5 Degradation of vegetati ganic matter)

COyq ~ 1*C-depleted source (3'C ~ -20%)
iched and 3C-dep

4

.y

(8) Mixing of C (" sources)

(7) Ogand H,O react with sphalerite and galena:
+ZnS + 20, = Zn™* + S0,% = ZnS + 4H,0 + Zn™* + 50,% + BH" + Be
- PbS + 20, -+ Pb?* + SO, - PbS + 4H,0 = PbZ* + SO,2 + BH" + Be"

(8) Fe,(S0,), react with sphalerite and galena:

" +ZnS +Fe,(SO,), > Zn* + SO, + 2FeSO, + S
- PbS + Fe,(SO,), - Pb?* + SO,% + 2FeSO, + 8’

(9) Zn-and Pb-carbonate and Fe oxy-hydroxide formation (pH )

~ Smithsonite and goethite (Sm-I, Sm-Il and Ght-1)
-Zn** + HCO, + 20, -+ ZnCO, 1l + SO, + H*
- 4(Zng 5Feg 55)S + BO, + 2H,0 = FeOOHLL + 3Zn?* + 450, + 3H"
Cerussite (Cer-l)
- Pb?* + HCO; +20,+ PbCO, Ul + SO + H*
- PbSO, + HCO, =+ PbCO, L + SO, + H*

"Grey calamine” ore formation

10 2Zn- and Pb-car fi ite: Sm-lil;
~  and porosity

(47) Hydrozincite formation in cavities
= 5ZnCO, + 3H,0 —~ Zny(CO;),(OH), + 3CO,

"Red calamine” "Gossan”
ore ore

Hydrothermal dolostone
(sucrosic and saddle dol

ite: Cer-1l) in cavities

ite) Hyp sulfide

taphalerna:na!:a site-galena)

Calcite and gypsum formation

fﬁ; Calcite precipitation by action of abundant *C-poar fluids
Ca® +CO, +H,0 - CaCO, Ul +2H*
(13 Gypsum precipitation: Ca2* + SO,* + H,0 ~+ CaS0,-2H,04

Fig. 13. Idealized geologic sketch of the Ridpar non-sulfide Zn-(Fe-Pb) ore deposit and associated calcite and gypsum formation processes (SJF: San Jorge Fault). This evolution is very
similar to that proposed by Choulet et al. (2014) and Reichert and Borg (2008) for the Zn non-sulfide ore deposits in Morocco and Iran.

carbonate (Fig. 13, 9). As galena is a minor phase in the Riopar area the
amounts of anglesite and cerussite generated in the initial stages of ox-
idation must have been small. Moreover, during the sulfide oxidation
stage in Ridpar, the availability of silica in the system was insufficient
to form Zn-silicates.

When FeS; was partially or completely oxidized in the most surficial
areas, and therefore generating the “gossan" domain, the partial disso-
lution of sphalerite and galena leads to a mobilization of metals towards
domains of less advanced oxidation (e.g., “red and gray calamine” do-
mains). This evolution, which is controlled by the water table depth
and the infiltration of meteoric waters, may be progressive. Therefore,
the “red calamine” domain may evolve into a “gossan” when the disso-
lution of sphalerite and the amount of Zn** ions released was high,

7.3.2. “Gray calamine” ore formation

The second stage of the supergene evolution is dominated by “gray
calamine” ore formations (Fig. 13). The Zn?* ions released by oxidation
of sphalerite generated SO3 ~ ions (Fig. 13, 7-8), occurring after the par-
tial or total oxidation of FeS; (Reichert and Borg, 2008). Because of the
higher mobility of Zn ions, they can be transported over a long distance
under acid pH and high P(CO;), conditions (Choulet et al., 2014) so that
smithsonite (Sm-III) precipitated in any porosity of the ore bodies and/
or further away into the host carbonate (Fig. 13, 10). Pb ions also migrat-
ed over short distances precipitating within the rocks porosities as bot-
ryoidal cerussite (Cer-II) (Fig. 13, 10). Smithsonite was replaced by
hydrozincite in some instances by hydration process (Fig. 13, 11),
when the partial pressure of COy(,) was low enough (Takahashi, 1960).

7.3.3. Calcite and gypsum formation

Calcites precipitated by the action of abundant '*C-poor fluids in
places where this was the dominant source (Fig. 13, 12). The combina-
tion of Ca** from dissolved carbonates (Fig. 13,4) and S04~ from oxi-
dized marcasite (Fig. 13, 4), sphalerite and galena (Fig. 13, 7-8),

caused the precipitation of gypsum (Fig. 13, 13). According to Reichert
and Borg (2008), the development of gypsum crystals, which may
grow onto the host carbonates, leads to an armoring effect reducing
the reactivity of host carbonates and stabilizing low pH-values within
the oxidation zone,

8. Conclusions

The present work constitutes the first detailed study of a calamine
deposit in the Betic Cordillera (SE Spain). It is focused on the mineralog-
ical and geochemical characteristics of the Riépar non-sulfide minerali-
zation in order to constrain the origin and evolution of the ore-forming
fluids.

The Riépar Zn-(Fe-Pb) non-sulfide mineral assemblage consists of
abundant smithsonite and Fe-(hydr)oxides, scarce cerussite, and
minor hydrozincite. Textural relationships allowed to distinguish two
supergene stages under oxidation conditions: i) “gossan” ore formation
characterized by abundant Fe-(hydr)oxides and “red ore” with abun-
dant smithsonite replacing sphalerite (Sm-I and Sm-II), associated Fe-
(hydr)oxides and cerussite replacing galena (Cer-1); and ii) "gray ore”
composed by botryoidal smithsonite (Sm-III), in some areas replaced
by hydrozincite, and mammillary cerussite (Cer-II). Moreover, gypsum
is found as encrustation precipitates in all three supergene ore stages.

The different smithsonite types have a uniform oxygen isotope com-
position (+27.8 to + 29.6%.), pointing to a constant isotopic source and
precipitation temperatures. Assuming a constant §'®0 value for meteor-
ic waters of — 5%, (the present day value), calculated temperature of
smithsonite precipitation ranges from 12 to 19 °C, somewhat lower
than temperatures calculated for calcite formation (21 to 23 °C) and
consistent with a temperate climate. In contrast, &'*C values of smith-
sonite (—6.26 to + 0.43%.) indicate precipitation by mixing of at least
two carbon sources: CO; from the dissolution of host-dolostones and
-limestones ('*C-enriched source) and CO, derived from decomposition
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of vegetation ('*C-depleted source). The carbon isotope signature of cal-
cite is similar to the '*C-depleted values obtained in smithsonite, sug-
gesting a dominantly '2C enriched source related to organic matter
decomposition. The similarity of C and O isotope data between cala-
mines from the temperate Southern Europe suggests that there was a
common major event of sulfide oxidation.

A number of calamine occurrences are found in the Betics. Although
there are no detailed mineralogical studies, geological environment and
mineral precursors are similar to Riépar. On the other hand as uplift of
the Betic Cordillera took place from Late Miocene times it is possible
that the formation of calamine deposits is contemporaneous in all this
area. More detailed geological, mineralogical and isotopic studies of
the Betic supergene non-sulfide Zn ore deposits would help to better
understand the relationships between the regional tectonic uplift, ero-
sion, water table levels and the supergene evolution of hypogene Zn sul-
fide ore deposits.
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Otros aspectos sobre las dolomitizaciones y mineralizaciones

Parte de los resultados expuestos en este capitulo han sido publicados en
resimenes extensos fruto de la participacibn en congresos nacionales e
internacionales que han pasado una seleccién por parte de un comité cientifico.
De forma sintética se discute: i) la relacion entre las texturas y las temperaturas
de formacion de las dolomitas de tipo planar; ii) el origen de los diferentes
cuerpos dolomiticos, hidrotermales y no hidrotermales, en un contexto geolégico
regional del Prebético; iii) los datos de tierras raras (REE) e is6topos de Sm/Nd
como evidencia de interaccién de fluidos hidrotermales con las rocas encajantes;
y iv) las simulaciones de flujo de fluido y transporte de calor involucrados en la

formacién del yacimiento hipogénico de la zona de Riopar.

6.1. Texturas de la dolomita y temperatura de formacion

Gregg y Sibley (1984) y Sibley y Gregg (1987) propusieron una
clasificacion de las texturas de la dolomita en planares (ej., texturas subhedrales
y euhedrales) y en no planares (ej., texturas anhedrales y barrocas). De acuerdo
con estos autores, las dolomitas planares cristalizan a temperaturas por debajo
de 50-60°C, mientras que las dolomitas no planares precipitan a temperaturas
mas elevadas (Fig. 6.1). Ademas, se asume que las dolomitas planares
cristalizan durante los estadios diagenéticos iniciales en ambientes de
enterramiento somero (ej., Machel, 2004; Fig. 6.1). En cambio, la precipitacion
de las dolomitas no planares usualmente se atribuye a temperaturas mayores,
segun Warren (2000) bajo condiciones diagenéticas de enterramiento profundo
(Fig. 6.1). Adicionalmente, las dolomitas con texturas de tipo barroca (saddle),
caracterizadas por la marcada curvatura de las caras cristalinas y extinciéon
ondulante bajo microscopia de luz transmitida en nicoles cruzados, suelen
precipitar a partir de fluidos hidrotermales a temperaturas entre 80 y 150°C, y
excepcionalmente superiores a 200°C (Machel, 2004). Son muchas las
publicaciones cientificas que atribuyen temperaturas de precipitacion y
ambientes de formacion Unicamente a partir de las descriptivas petrograficas,
haciendo referencia a la textura de la dolomita y el rango de temperatura de 50-
60°C propuesto por Gregg y Sibley (1984) y Sibley y Gregg (1987). A pesar de

ello, hay evidencias derivadas de datos microtermométricos en inclusiones
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fluidas albergadas en cristales de dolomita de tipo planar que no dan soporte a

este punto de vista (véase anexo 2).

En la zona de Riépar, las dolomitas euhedrales (planar-e), presentes en
la unidad dolomitica situada entre las fallas de San Jorge y Socovos, exhiben
temperaturas de homogenizacion comprendidas entre 150 y 250°C (véase
capitulo 3 y anexo 2). De forma similar, en la zona del Valle de As6n (Cuenca
Vasco-Cantabrica, N de Espafia), donde afloran extensamente dolomias de tipo
parcheada controladas por fallas, LoOpez-Horgue et al. (2010) obtuvo
temperaturas de homogenizacion en inclusiones fluidas albergadas en dolomitas
planares de alrededor de 120°C. Por otra parte, en la zona de Benicassim
(Cuenca del Maestrazgo, E de Espafa), se atribuye una temperatura de
formacion de entre 85 y 150°C (Grandia, 2001; Grandia et al., 2003; Gomez-
Rivas, 2014) a las dolomias estratiformes, las cuales estan principalmente
constituidas por dolomitas planares y no planares (ej., Martin-Martin, 2013;
2015).

Dolomita Planar Dolomita No Planar
No Planar
Planar-e (euhedral) (anhedral)
Mosaico Idiotopico Mosaico
- Xenotopico
.
e >
=
-
® AJ Qo
Planar-s (subhedral) No Planar (barroca
o saddle)
Mosaico
Hipidiotopico e/ Xenotopic Cement
/7,
Diagénesis temprana bajo ambientes de Diagénesis tardia bajo ambientes de
enterramiento somero enterramiento profundo

Fig. 6.1. Esquema de la clasificacion de los distintos tipos de dolomita de acuerdo con sus
texturas, temperaturas de formacioén (limite de 50-60°C propuesto por Gregg y Sibley, 1984, y
Sibley y Gregg, 1987) y ambientes diagenéticos de formacién, segun Warren (2000).
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Otros ejemplos a nivel mundial que contradicen la idea de la formacion de
dolomitas planares a temperaturas de entre 50 y 60°C se hallan en la cuenca de
Ordos y de Sichuan, China (Tnh: ~ 100°C; Hao et al., 2014; Huang et al., 2014), la
cuenca de Tarim, China (Th: ~ 140°C; Huang et al., 2014), la cuenca de Qadisha
Valley en Beirut, Libano (Th: ~ 75°C; Nader et al., 2004), la cuenca de Emirli,
Turquia (Th: ~ 290°C; Akcay et al., 2003), la zona de Buda Hills, Hungria (Th: ~
75°C; Poros, 2011), la zona de Monte Grappa, Alpes, Italia (Th: ~ 90°C; Ronchi
et al., 2012) o Wisconsin, Estados Unidos (Th: ~ 100°C; Luczaj, 2006), entre

otros.

Por otro lado, asignar un ambiente diagenético de formacién solamente
con descriptivas texturales también puede resultar en interpretaciones erroneas,
puesto que un fluido dolomitizante hidrotermal generado en un ambiente de
enterramiento profundo, si asciende por fracturas o fallas, puede llegar a
ambientes de enterramiento somero manteniendo sus caracteristicas

hidrotermales (altas temperaturas, salinidad, etc.).

6.2. Mdltiples eventos de dolomitizacion en la zona de
Riopar

La zona de RiOpar se caracteriza por presentar multiples cuerpos y
unidades dolomiticas albergados en una secuencia Mesozoica,
predominantemente carbonatada, de mas de 2000 m de potencia (Navarro-
Ciurana et al., 2016). Los mapas geoldgicos generales de la zona Prebética
asignan edades a estas unidades dolomitizadas (Fernandez-Gianotti et al., 2001)
sin inferir en su origen y asumiendo que las dolomitizaciones fueron mas o
menos cogenéticas con los carbonatos encajantes. Segun el mapa geoldgico de
OME (2000) la roca de caja de los depdsitos de Zn tiene edades comprendidas
entre el Albiense y el Turoniense, aunque los mapas geoldgicos del IGME, tanto
a escala 1:200.000 como a 1:50.000 realizado entre los afios 1998 y 2001
(Fernandez-Gianotti et al., 2001), asignan a las rocas encajantes una edad del

Jurasico Medio (véase capitulo 1). Estas atribuciones no son consistentes con

las observaciones de campo y petrograficas realizadas en este estudio, que
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evidencian como estas dolomias reemplazan calizas desde el Jurasico Superior
hasta el Cretacico Inferior (Kimmeridgiense Medio-Aptiense) (véase capitulo 2).
El estudio de campo, petrografico e isotépico de los diferentes cuerpos
dolomiticos ha permitido definir la génesis de los procesos dolomitizantes para
cada cuerpo (véase capitulo 2 y anexo 1), proporcionando nueva informacion
sobre la historia geoldgica del Prebético, asi como criterios geoldgicos y
geoquimicos para posibles futuras exploraciones de masas metalicas de Zn en

la zona de estudio y en areas colindantes.

En lineas generales se han identificado cuatro cuerpos dolomiticos (véase
capitulo 2 y anexo 1): i) dolomias estratiformes de dimensiones kilométricas
situadas al N de la falla de Socovos, que reemplazan carbonatos del Jurésico
Inferior (Formacion Carretas); ii) dolomias estratiformes de dimensiones
kilométricas también situadas al N de la falla de Socovos, las cuales reemplazan
calizas del Jurasico Medio (Formacion Chorro); iii) dolomias estratiformes y
parcheadas entre las fallas de San Jorge y Socovos, las cuales suceden como
reemplazamientos de carbonatos del Kimmeridgiense Medio al Tithoniense
Inferior (Miembro Inferior de la Formacién Sierra del Pozo), del Tithoniense
Superior al Berriasiense Inferior (Miembro Medio de la Formacién Sierra del
Pozo), del Berriasiense Superior al Valanginiense Inferior (Miembro Superior de
la Formacion Sierra del Pozo) y del Valanginiense Superior al Hauteriviense
(Formacion Cerro Lobo), asi como del Barremiense al Aptiense (Formacion
Arroyo de los Anchos); y iv) dolomias estratiformes de dimensiones kilométricas
situadas al S de la falla de Socovos, que reemplazan los carbonatos del

Cenomaniense-Turoniense (Formacion Dolomitica).

Las dolomias estratiformes de la Formacion Carretas (Jurdsico Inferior)
estan constituidas por dolomitas de morfologias anhedrales a subhedrales de
tamanfos inferiores a 100 pum y por dolomitas euhedrales romboédricas zonadas
de tamafios inferiores a 1,5 mm. Las dolomias de aspecto azucarado que
reemplazan las calizas de la Formacién Chorro (Jurasico Medio) estan formadas
por cristales de dolomita euhedral de tamafios inferiores a 1 mm (véase capitulo
2). Tal y como se describe en el capitulo 3, las dolomias estratiformes y
parcheadas en la secuencia carbonatada del Jurasico Superior al Cretacico

Inferior estan formadas por varias fases de dolomita. Las dolomias estratiformes
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contienen cristales de dolomita reemplazantes con morfologias subhedrales
(ReD-l) y euhedrales (ReD-Il), mientras que las dolomias parcheadas estan
constituidas por dolomita euhédrica (SuD) con aspecto azucarado y por dolomita
de tipo barroco (SaD-l). Esta ultima, conjuntamente con otra fase de dolomita
saddle (SaD-ll), constituye la ganga carbonatada de los yacimientos de tipo MVT.
Estos yacimientos se caracterizan por la presencia de otras dos fases de
dolomita que reemplazan tanto los carbonatos previos como la esfalerita.
Finalmente, las dolomias estratiformes del Cretacico Superior (Formacion
Dolomitica) estan compuestas por una fase de dolomita de morfologia de
anhedral a subhedral de tamafio inferior a 50 um y aspecto oscuro, y otra de tipo

euhedral de tamafio inferior a 100 um y aspecto blanquecino (véase capitulo 2).

En la zona de Ri6par las mineralizaciones epigenéticas de Zn-(Fe-Pb)
Gnicamente se han reconocido encajadas en las dolomias situadas entre las
fallas de San Jorge y Socovos (véase capitulos 3 y 4). En esta area, la
dolomitizacion es mucho mas acusada cerca de la falla de San Jorge, donde los
procesos de reemplazamiento de las unidades carbonatadas por dolomias son
MAas penetrativos, obliterando casi por completo las estructuras sedimentarias
tales como estratificaciones y laminaciones. Esta distribucion sugiere que la falla
de San Jorge actu6 como conducto principal (control tectdnico) para la
circulacion de los fluidos dolomitizantes y mineralizantes. En contraposicion, las
morfologias estratiformes y la gran envergadura kilométrica que presentan las
dolomias hospedadas en el Jurésico Inferior y Medio, asi como en el Cretacico

Superior, sugieren un predominante control estratigrafico.

Las dolomias estratiformes y parcheadas albergadas entre las fallas de
San Jorge y Socovos, que presentan composiciones isotdpicas empobrecidas
en C y O respecto a las calizas del Jurasico y Cretacico (8'3C: - 2.3 a +0.8%o;
0%0: +25.1 a +27.6%0) (véase capitulo 3) (Fig. 6.2), deben haberse formado por
la interaccion de un fluido hidrotermal (8'3C: -8%o; 8'80: +17%o) con las calizas
regionales (3'3C: +2.3%o0; 5'80: +28.3%0) a temperaturas entre 180 y 230°C (Fig.
6.2), de acuerdo con la modelizacién isotdpica presentada en el capitulo 3. Estos
resultados, ademas, son coherentes con los datos microtermomeétricos obtenidos
en inclusiones fluidas (Th: 150-250°C; 5-25 % en peso eq. de NaCl), los cuales

dan soporte a la presencia de salmueras dolomitizantes y mineralizantes de altas
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temperaturas (véase capitulo 3). Ademas, los patrones de distribucion en
elementos de tierras raras medianas (MREE) (Fig. 6.3), la anomalia positiva en
Eu (Fig. 6.4), los valores negativos de eNd¢=112ma), Y la correlacion positiva en los
isétopos de Sr-Nd (Fig. 6.5a) y negativa en los isétopos de Sr-O (Fig. 6.5b)
confirman que estas dolomias estratiformes y parcheadas, asi como la ganga
carbonatada asociada a las mineralizaciones de Zn-(Fe-Pb) se formaron
mediante la interaccion de un fluido hidrotermal cortical de caracter acido con
rocas silisiclasticas, probablemente Triasicas, y metasedimentos y/o granitos
Paleozoicos, adquiriendo valores negativos en Ce (Fig. 6.3) y anomalias
negativas en La (Fig. 6.4) debido a la interaccion con las calizas regionales del
Jurésico y Cretacico (véase anexo 3). Las relaciones isotopicas de 14'Sm/**3Nd
(0,112-0,144) y *3Nd/***Nd (0,51216-0,51226) de las distintas fases de dolomita
hidrotermal no han permitido obtener una isocrona y, por lo tanto, una edad
radiométrica fiable de la dolomitizacion hidrotermal (véase anexo 3). Asi, a pesar
de que no se conoce la edad absoluta de las dolomitizaciones hidrotermales
asociadas con las mineralizaciones hipogénicas de Zn-(Fe-Pb), la relacion entre
la formacién de estilolitos paralelos a la estratificacion, la dolomitizacién, la
precipitacion de sulfuros de metales base y la tectdnica Alpina que afecta a las
masas metalicas sugiere una edad relativa para la formacion de la dolomitizacion
y la mineralizacion de entre 95 y 20 Ma (Cretacico Superior-Terciario; véase
capitulo 4).

Las composiciones isotopicas de C y O de las dolomias estratiformes
albergadas en carbonatos del Jurasico Inferior y Medio (3*3C: +3.2 a +3.8%o;
00: +29.0 a +29.8%0), asi como las hospedadas en los carbonatos del
Cretacico Superior (0'3C: +2.5 a +2.7%0, 6'%0: +26.9 a +29.5%c) son muy
similares a los datos isotdpicos de las calizas del Jurasico y Cretacico de la zona
(dC: +0.5 a +3.2%0; d*0: +27.6 a +30.9%o0), situandose en el rango de los
carbonatos marinos del Jurasico-Cretéacico de acuerdo con Veizer et al. (1999)
(Fig. 6.2). Aunque serian necesarios estudios geoquimicos mas detallados para
discernir los modelos de dolomitizacion para cada unidad dolomitica (ej., por
reflujo causada por el bombeo de agua marina evaporada, por agua marina
debido a conveccion geotérmica o por mezcla de agua marina y metedrica, entre

otros), los resultados isotépicos de C y O se pueden explicar por la presencia de
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fluidos dolomitizantes formados por aguas marinas ricas en Mg a bajas
temperaturas, probablemente agua marina (véase anexo 1). A pesar de que no
se conoce la edad precisa de las dolomitizaciones para los distintos cuerpos
cartografiados en los carbonatos del Jurasico Inferior y Medio, asi como del
Cretacico Superior, las observaciones de campo y geoquimicas sugieren que
estos tres cuerpos dolomiticos fueron formados por procesos diagéneticos
tempranos en ambientes de enterramiento somero. De este modo, se podria
atribuir una edad del Jurasico Inferior (Hettangiense-Pliensbachiense?) para las
dolomias de la Formacion Carretas, del Jurasico Medio (Aaleniense-
Calloviense?) para las de la Formacion Chorro y del Cretacico Superior para las
dolomias de la Formacién Dolomitica (Cenomaniense-Turoniense), tal y como

son atribuidas en los mapas geolégicos del IGME.

Dolomitizacién por
agua marina
Dolomitizacion
1 hidrotermal

A Calizas regionales del Jurasico-
Cretécico

¢ Dolomias estratiformes en el
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Fig. 6.2. Composiciones isotdpicas de C y O para los principales cuerpos dolomiticos en la zona
de Riopar. Se representa la caja de los carbonatos marinos Jurasicos y Cretacicos (Veizer et al.,
1999), asi como un modelo de curvas isotépicas C-O calculadas en términos de interaccion
fluido-roca para dolomitas (lineas negras continuas) a diferentes temperaturas (Zheng y Hoefs,
1993). Se asume que el fluido dolomitizante tenia una composicién isotdpica de 8'3C = -8%o y
880 = +17%o, especie acuosa dominante H2COz y una fraccién molar de CO: igual a 0.05.

Las observaciones de campo y petrogréficas, por si solas, no permiten
diferenciar con claridad los cuerpos dolomiticos susceptibles de albergar masas
metalicas. En cambio, la combinacion de los estudios petrograficos con los
isotdpicos de C y O han demostrado ser Utiles para diferenciar las distintas
unidades dolomiticas y sus origenes. De este modo, las dolomias del Jurasico
Inferior y Medio, asi como las del Cretacico Superior presentan firmas isotépicas

diferentes a las dolomias formadas mediante la circulacién de fluidos
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hidrotermales, siendo esas descartadas para futuras exploraciones de masas
metalicas. Por otra pare, las dolomias que afloran en el bloque inferior de la falla
del Alto Guadalquivir-San Jorge, en el Prebético Externo, han sido
tradicionalmente interpretadas como dolomias del Jurasico Medio (ej., Garcia-
Hernandez et al., 2004; Fig. 6.6). Las texturas de las dolomias hidrotermales
hospedadas en la secuencia carbonatada del Jurdsico Superior y Cretacico
Inferior (ej., aspecto azucarado, presencia de fantasmas de oolitos) son muy
similares a las dolomias albergadas en el Dogger (Formacién Chorro), hecho
que conlleva a la confusion entre ellas (véase capitulo 2 y anexo 1). Debido a
esta similitud, se sugiere estudiar las dolomias aflorantes a lo largo de la falla del
Alto Guadalquivir-San Jorge, no sélo a nivel petrografico sino también isotépico,
ya que algunas de ellas podrian haber estado afectadas por procesos

hidrotermales siendo susceptibles de albergar depdsitos de Zn (Fig. 6.5).
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Fig. 6.3. Patrones de elementos de tierras raras (REE) normalizados a PAAS (Post-Archean
Australian Shale: McLennan, 1989) para las dolomias localizadas entre las fallas de San Jorge y
Socovos de tipo estratiformes (A), parcheadas (B) y para la ganga dolomitica asociada con las
mineralizaciones de Zn (C). En el diagrama (D) se muestra el valor medio para cada tipologia de
dolomita (ReD, SuD y SaD).
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Fig. 6.4. Diagrama discriminativo de (Pr/Pr*)sn [2Prsn/(Cesn + Ndsn)] versus (Ce/Ce*)sn
[2Cesn/(Lasn + Prsn)] (modificado de Bau y Dulski, 1999). ReD: dolomita subhedral a euhedral;
SuD: dolomita euhedral de aspecto azucarado; SaD: dolomita barroca (saddle).
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Fig. 6.5. (A) Diagrama isotdpico de *3Nd/***Nd-87Sr/%¢Sr-eNd¢=112 ma) para las dolomitas que
conforman las dolomias estratiformes hidrotermales (ReD: dolomita subhedral a euhedral), y la
ganga dolomitica asociada con las mineralizaciones de Zn-(Fe-Pb) (SaD: dolomita barroca). (B)
Diagrama de 80 versus 87Sr/%¢Sr para las calizas regionales y los diferentes tipos de dolomita
hidrotermal (dolomia estratiforme: ReD; dolomia parcheada: SuD; y ganga dolomitica: SaD). Se
representa la caja de los carbonatos marinos Jurasico-Cretacicos (Veizer et al., 1999).
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Fig. 6.6. Mapa geoldgica del Prebético modificado de Garcia-Hernandez et al. (2004). La zona
de estudio, marcado en un recuadro negro, es modificado de Navarro-Ciurana et al. (2016). En
la zona rodeada en rojo afloran dolomias interpretadas como del Jurdsico Medio, las cuales
podrian haber sido afectadas por procesos hidrotermales siendo susceptibles de albergar
mineralizaciones de Zn (SF: Falla de Socovos; SJF: Falla de San Jorge; AGF: Falla del Alto
Guadalquivir).
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6.3. Simulaciones numéricas de flujo de fluido y
transferencia de calor para la génesis de las

mineralizaciones de Zn-(Fe-Pb)

Los yacimientos de Zn-(Fe-Pb) en la zona de Riépar, los cuales dieron
origen a un importante complejo metalirgico e industrial desde finales del siglo
XVIII a finales del siglo XX (De la Escosura, 1845; Pellicio, 1845; De Botella y
Hornos, 1868; Claramunt-Gonzalez y Zufiga-Rodriguez, 2011), estan

constituidos por dos tipologias de mineralizaciones que se hallan superpuestas.
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Por un lado, se encuentran mineralizaciones hipogénicas de sulfuros de Zn-Fe-
Pb de tipo Mississippi Valley (MVT), hospedadas en dolomias de caracter
hidrotermal (véase capitulos 3 y 4), y por otro, se hallan las mineralizaciones
supergénicas de tipo calamina, formadas por abundantes carbonatos de Zn,
principalmente smithsonita y en menor medida hidrocincita, y oxi-hidroxidos de
hierro (goethita y hematites), asi como por pequefas cantidades de carbonatos

de Pb (cerusita) (véase capitulo 5).

Las explotaciones se centraron en las zonas calaminitizadas, con una
produccion maxima estimada de Zn de 20.000 t (Navarro-Ciurana et al., 2016).
A pesar de que no se conoce la ley mineral con precision, las exploraciones
mineras desarrolladas en 1972 por la empresa espafiola Exploracion Minera
Internacional, S.A. obtuvieron un grado medio de alrededor del 4% en Zn a lo
largo de 257 m de las antiguas galerias mineralizadas (Urbano-Vicente, 1972).
Las dimensiones de los diferentes cuerpos mineralizados en la zona de Riopar
varian de 20 a 50 m de potencia, de 50 a 100 m de longitud y de 20 a 30 m de
anchura. Las mineralizaciones de calamina se localizan preferentemente en las
partes mas superficiales del yacimiento de tipo MVT, las cuales se formaron por
procesos de oxidacion y reemplazamiento de las masas metdlicas hipogénicas
por aguas superficiales (véase capitulo 5). El principal control para la formacion
de yacimientos de calamina, los cuales han vuelto a despertar un interés
econdmico debido a las mejoras en la extraccion y tratamiento de los minerales
no sulfurados de Zn (e.g. Cole y Sole, 2002; Gnoinski, 2007; Hosseini, 2008), es

la presencia de un depdsito de sulfuro de Zn preexistente (Hitzman et al., 2003).

Los datos obtenidos de los estudios de campo y geoquimicos de las
mineralizaciones hipogénicas de Zn-(Fe-Pb) han sido integrados en algunas
simulaciones numéricas de flujo de fluido y transferencia de calor. Estas han
ayudado a visualizar y discriminar entre hipotesis genéticas poco realistas de
aguellas compatibles con los datos geoldgicos y geoquimicos (véase anexo 4).
Pero ademas, esta integracion multidisciplinaria ha proporcionado criterios para
la exploracion de nuevos cuerpos mineralizados de tipo MVT o de calaminas en

la zona de Ri6par y en areas colindantes del Prebético.

Navarro-Ciurana et al. (2016) proponen una relacion genética entre la

formacién de las dolomias hidrotermales y las mineralizaciones hipogénicas de
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Zn-(Fe-Pb). Los estudios microtermométricos en inclusiones fluidas (véase
capitulo 3), asi como los resultados isotopicos de azufre y plomo obtenidos
(véase capitulo 4), sugieren que tanto las dolomias de origen hidrotermal como
los sulfuros de Zn-Fe-Pb en la zona de Riépar se formaron por una mezcla de
dos fluidos a temperaturas de entre 150 y 250°C. Uno seria un fluido de baja
salinidad (Fluido A: =5 % en peso eq. de NaCl), el cual circul6 a través de los
estratos Mesozoicos. El otro fluido consistiria en una salmuera hidrotermal
(Fluido B: = 25 % en peso eq. de NaCl) con metales y sulfato Triasico, que circuld
por el basamento Paleozoico. Durante la etapa de formacion de las dolomias de
caja de la mineralizacion, el sistema hidrotermal estaria dominado por el fluido
diluido (Fluido A > Fluido B, véase capitulo 3), mientras que en un pulso posterior
aumentaria la proporcion del fluido rico en metales (Fluido B > Fluido A),
permitiendo la precipitacion de los sulfuros mediante procesos de reduccion
termoquimicos con compuestos organicos (véase capitulos 3 y 4). La similitud
entre las temperaturas del reservorio, obtenidas mediante el geotermémetro
Ga/Ge en cristales de esfalerita (194-252°C), y las de la precipitacion mineral,
deducidas a partir de las inclusiones fluidas en cristales de dolomita y esfalerita
(150-250°C) asi como de la geotermometria isotopica de azufre en el par
esfalerita-galena (159 + 15°C), sugieren que la temperatura del fluido varié poco

durante el trayecto (véase capitulo 4).

A partir de este modelo conceptual se han realizado simulaciones
numéricas de flujo de fluido y transferencia de calor (anexo 4). Las simulaciones
se han realizado con el programa CODE-BRIGHT (COupled DEformation,
BRine, Gas and Heat Transport; Olivella et al., 1994). Este programa permite
simular la evolucion en el tiempo de la deformacién mecanica y el flujo de fluidos

multifasicos no-isotérmicos en contextos geoldgicos.

Una simulacion muy simple de un fluido ascendente desde los materiales
de basamento por el sistema de fallas subverticales de San Jorge-Socovos a
temperatura de 230°C sirve para evaluar el control tecténico para el flujo de fluido
involucrado en la formacion de las dolomias hidrotermales y las mineralizaciones
hipogénicas asociadas. Esta simulacion se ha realizado a lo largo de un corte
geoldgico representativo de la geologia de Ri6par durante el Cretacico Superior-

Terciario temprano (Fig. 6.7). Se han considerado materiales del Jurésico
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Superior y el Cretacico al S de la falla de Socovos, aunque amplios sectores del
Prebético Externo se encontraban emergidos y sometidos a erosion (Garcia-
Hernandez et al., 1980; véase capitulo 2). En cualquier caso, el resultado de la
simulacion no se ve afectado por la inclusion de estos materiales en el corte,
puesto que parece que los fluidos hidrotermales no afectaron el margen S del
Prebético Externo. EI modelo presenta unas dimensiones de 9,5 km de longitud
y de 3,5 km de profundidad, discretizado mediante el uso de una malla triangular
inhomogénea y desestructurada, y refinada a lo largo de las fallas, compuesta

por 3320 nodos y 6262 triangulos (Fig. 6.7 y anexo 4).

Los datos de permeabilidad, conductividad térmica, capacidad calorifica,
densidad y porosidad inicial de cada unidad litoestratigrafica en la zona de
Riopar, necesarios para la resolucion numeérica de las ecuaciones de flujo, han
sido inferidos de Bayer et al. (1977), Proselkov (1975), Robertson (1979), Agosta
(2008), Boutareaud et al. (2008), Kaiser et al. (2011) y Eppelbaum et al. (2014)
y se presentan en la Tabla 1. Se ha asumido un gradiente geotérmico de 33
°C/km y una presion hidrostatica de 10.1 MPa/km para las condiciones iniciales
de la modelizacion y unas condiciones de contorno laterales las cuales permiten

el escape del flujo de fluido (Figura 6.7).

Los resultados de transporte de calor y flujo de fluido con el modelo y
condiciones descritas anteriormente sugieren que los fluidos hidrotermales
circularon desde la zona de reservorio a la zona de precipitacion mineral
principalmente a través de la falla de San Jorge a velocidades de alrededor de
10° m/s (0,3 km/afio), mientras que el flujo a través de la falla de Socovos fue
mucho menor, con unas velocidades de Darcy del orden de 101° m/s (3-10°
km/afo) (véase anexo 4). De este modo, el calor también se canaliz6 con los
fluidos principalmente a través de la falla de San Jorge (Fig. 6.8). Este resultado
es coherente con las observaciones de campo, que indican como las dolomias
hidrotermales y las mineralizaciones se encuentran intimamente asociadas con
la falla de San Jorge. Por lo tanto, este resultado corrobora que aunque las dos
fallas pudieran estar abiertas simultaneamente (con igual permeabilidad en la
simulacién), la de San Jorge actuaria como principal conducto para la circulacion

de los fluidos (véase capitulos 3y 4).
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Tabla 1. Parametros para cada unidad litoestratigrafica y para la zona de fallas utilizados en las
simulaciones de flujo de fluido y transporte de calor.

N Per:gi%t:ltgad Pe"y;%gg'ldad Conductividad Capacidad Densidad Porosidad
(m?) (m?) térmica (W/m-K)  calorifica (J/kg-K)  (kg/m3) inicial (m 3/m3)

1 1,0-10™ 1,0-10™ 2,70 680 2800 0,20

2 1,0-10% 1,0-10Y 1,60 1000 2300 0,15

3 3,9-10% 1,6-10" 2,20 851 2700 0,20

4 8,0-10%° 5,0-10%° 2,20 851 2700 0,25

5 3,9-10% 1,6-10% 2,20 851 2700 0,20

6 5,0-10'° 2,0-10"° 1,78 1550 1970 0,20

7 8,0-10 5,0-10% 2,20 851 2700 0,25

8 5,0-10 2,0-10"° 2,20 851 2700 0,20

9 5,0-10 8,0-10%° 1,79 960 2550 0,30
10 8,0-10" 5,0-10" 2,20 851 2700 0,20
11 8,0-10%° 5,0-10%° 2,20 851 2700 0,20
12 1,0-10%° 1,0-10%° 1,75 921 2100 0,80

1) Basamento Paleozoico; 2) Facies Germanicas del Triasico; 3) Dolomias del Jurasico Inferior (Fm. Carretas); 4)
Dolomias del Jurasico Medio (Fm. Chorro); 5) Calizas del Kimmeridgiense Medio-Tithoniense Inferior (Mb. Inferior de la
Fm. Sierra del Pozo); 6) Margocalizas del Tithoniense Superior-Berriasiense Inferior (Mb. Medio de la Fm. Sierra del
Pozo); 7) Calizas y margocalizas del Berriasiense Superior-Hauteriviense (Mb. Superior de la Fm. Sierra del Pozo y Fm.
Cerro Lobo); 8) Calizas del Barremiense-Aptiense (Fm. Arroyo de los Anchos); 9) Arenas y calizas del Albiense (Fm.
Utrillas); 10) Dolomias del Cenomaniense-Turoniense (Fm. Dolomitica); 11) Calizas del Senoniense (Fm. Sierra de la
Solana); 12) Fallas de Socovos (FS) y San Jorge (FSJ).
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Fig. 6.7. Estructura geolégica y unidades litoestratigraficas de la zona de Riépar durante el
Cretacico Superior-Terciario temprano. Se muestra la malla y las condiciones de contorno
utilizados en la simulacién de flujo de fluido y transferencia de calor. El rombo rojo indica la
localizacion de las mineralizaciones de Zn-(Fe-Pb) de tipo MVT. 1) Basamento paleozoico; 2)
Facies Germanicas del Triasico; 3) Dolomias del Juréasico Inferior (Fm. Carretas); 4) Dolomias
del Jurasico Medio (Fm. Chorro); 5) Calizas del Kimmeridgiense Medio-Tithoniense Inferior (Mb.
Inferior de la Fm. Sierra del Pozo0); 6) Margocalizas del Tithoniense Superior-Berriasiense Inferior
(Mb. Medio de la Fm. Sierra del Pozo); 7) Calizas y margocalizas del Berriasiense Superior-
Hauteriviense (Mb. Superior de la Fm. Sierra del Pozo y Fm. Cerro Lobo); 8) Calizas del
Barremiense-Aptiense (Fm. Arroyo de los Anchos); 9) Arenas y calizas del Albiense (Fm. Utrillas);
10) Dolomias del Cenomaniense-Turoniense (Fm. Dolomitica); 11) Calizas del Senoniense (Fm.
Sierra de la Solana); FS: Falla de Socovos; y FSJ: Falla de San Jorge.
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Por otra parte, las temperaturas obtenidas en la zona de precipitacion
mineral mediante las simulaciones numéricas varian abruptamente de 140 a
230°C (Fig. 6.9). Estos valores son consistentes con los obtenidos en los
estudios microtermomeétricos (150-250°C; véase capitulo 3). De acuerdo con los
parametros utilizados en el modelo numérico (véase Tabla 1), el calor se
transmite principalmente por adveccion a través del sistema de fallas de San
Jorge y Socovos en la zona de Ridpar. Adicionalmente, la falla de Socovos
actuaria como barrera impidiendo el escape del fluido hidrotermal hacia el
Prebético Externo (véase anexo 4; Figs. 6.8), hecho que sugiere que esta falla
constituiria no s6lo un margen mecanico de separacion del Prebético Interno,
hacia el S, del Externo, hacia el N, sino también un margen térmico. Esta barrera
para el flujo de fluido es consistente con la ausencia de mineralizaciones y de
dolomias hidrotermales en el bloque inferior de la falla de Socovos, evidenciadas

tanto en campo como por los datos isotopico de C y O (anexo 1).

I o =
0.0 0.5 lO ]5 20 25 30 35 40 45 50 55 6.0 6.5 70 75 80 85 90 95(km)

Fig. 6.8. Resultado de transferencia de calor (distribucion de temperatura) al cabo de 800.000
afios de simulacion en un sistema con los margenes laterales abiertos. Véase Fig. 6.9 para el
detalle de la simulacion entre las fallas de Socovos y San Jorge.

Los resultados de la modelizacibn numérica explicaria la presencia de
cemento dolomitico en las arenas de la Formacién Utrillas, asi como las barras
dolomiticas que se enclavan en ella (véase capitulo 2), puesto que parte del
fluido hidrotermal penetra a través de esta Formacion al estar cortada por la falla
de San Jorge (Fig. 6.9). De todas formas, se necesitarian estudios isotopicos y

microtermométricos detallados para confirmar este resultado. La simulacion
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también sugiere que una parte de las Formaciones Dolomitica y Sierra de la
Solana fueron afectadas por los fluidos hidrotermales cerca de la falla de San
Jorge (Fig. 6.9). Estos resultados no concuerdan con los datos isotopicos de la
Formacién Dolomitica, que sugieren un origen marino y de baja temperatura para
su formacion, ni con las observaciones de campo que muestran que las calizas
de la Formacion Sierra de la Solana no se encuentran dolomitizadas (véase
capitulo 2 y anexo 1). Por lo tanto, deberian realizarse otras simulaciones de
detalles para corroborar estos aspectos asi como un estudio geoldgico y
geoquimico detallado a lo largo de las Formaciones Dolomitica y Sierra de la

Solana cerca de la falla de San Jorge para confirmar o rechazar este resultado.

Yacimiento de MVT de Riopar

Fig. 6.9. Detalle de los resultados de transferencia de calor después de 0,8 Ma de simulacién en
un sistema con los margenes laterales abiertos. 1) Basamento paleozoico; 2) Facies Germanicas
del Triasico; 3) Dolomias del Jurasico Inferior (Fm. Carretas); 4) Dolomias del Jurdsico Medio
(Fm. Chorro); 5) Calizas del Kimmeridgiense Medio-Tithoniense Inferior (Mb. Inferior de la Fm.
Sierra del Pozo); 6) Margocalizas del Tithoniense Superior-Berriasiense Inferior (Mb. Medio de
la Fm. Sierra del Pozo); 7) Calizas y margocalizas del Berriasiense Superior-Hauteriviense (Mb.
Superior de la Fm. Sierra del Pozo y Fm. Cerro Lobo); 8) Calizas del Barremiense-Aptiense (Fm.
Arroyo de los Anchos); 9) Arenas y calizas del Albiense (Fm. Utrillas); 10) Dolomias del
Cenomaniense-Turoniense (Fm. Dolomitica); y 11) Calizas del Senoniense (Fm. Sierra de la
Solana).
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minas de San Jorge con restos de testigos de las exploraciones realizadas a

finales del s. XX (Ri6par).



Conclusiones

Las principales conclusiones extraidas del estudio de los yacimientos de

Zn de Ridpar y de sus rocas encajantes son:

En la zona de Ri6par han ocurrido multiples eventos de dolomitizacion,
los cuales resultan en la formacion de diferentes cuerpos dolomiticos de
dimensiones y morfologias variables albergados en carbonatos del
Jurasico Inferior (Fm. Carretas) y Medio (Fm. Chorro), del Jurdsico
Superior al Cretacico Inferior (Mb. inferior de la Fm. Sierra del Pozo-Mb.
superior de la Fm. Arroyo de los Anchos) y del Cretacico Superior (Fm.
Dolomitica).

Los estudios microtermomeétricos en inclusiones fluidas e isotopicos de C-
O (Th: 150-250°C; d%3C: -2,3 a +0,8%0; 5'%0: +25,1 a +27,6%0) han
revelado que las dolomias hospedadas en los carbonatos del Jurasico
Superior-Cretacico Inferior fueron formadas por procesos hidrotermales.
Sin embargo, las composiciones isotopicas en C-O del resto de cuerpos
dolomiticos (dolomias albergadas en el Jurasico Inferior y Medio: 3*3C =
+3,2 a +3,8%0 y 00 = +29,0 a +29,8%.; y dolomias albergadas en el
Cretacico Superior: 8'3C: +2,5 a +2,7%0; 0'80: +26,9 a +29,5%0) son
similares a las de las calizas marinas del Jurasico-Cretacico regionales
(dBC = +0,5 a +3,2% y d*0 = +27,6 a +30,9%0), por lo que son
consistentes con una dolomitizacion por agua marina a bajas
temperaturas.

Los depdsitos de Zn-(Fe-Pb) en la zona de Ridpar se encuentran
localizados entre la falla dextrosa de tipo strike-slip de Socovos y la falla
de direccion SE-NO de San Jorge. Las mineralizaciones se hospedan en
las dolomias de origen hidrotermal, las cuales reemplazan una secuencia
carbonatada del Jurasico Superior al Cretacico Inferior (Kimmeridgiense
Medio-Aptiense) con facies tipicas del Prebético Interno.

Los yacimientos de Ridpar presentan dos tipologias de mineralizaciones:
i) hipogénicas de sulfuros de Zn-(Fe-Pb) de tipo Mississippi Valley (MVT),
constituidas por marcasita, esfalerita y galena, las cuales se asocian con
ganga dolomitica; y ii) supergénicas de carbonatos de Zn (smithsonita e

hidrocincita) y Pb (cerusita) asi como oxi-hidroxidos de Fe (hematita y
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goethita), las cuales se relacionan con la oxidacion de las
mineralizaciones de MVT.

Las morfologias principales de los cuerpos mineralizados consisten en
lentejones irregulares y discordantes, los cuales presentan ramificaciones
estratiformes, brechas cementadas por sulfuros y ganga carbonatada,
venas centimétricas y milimétricas, asi como diseminaciones
reemplazando las dolomias de caja y rellenando porosidad intercristalina
y estilolitica.

Las dolomias hidrotermales que albergan las mineralizaciones de Zn-(Pb-
Fe) estan constituidas por dos morfologias principales: i) estratiformes,
caracterizadas por dolomitas reemplazantes de morfologias subhedrales
(ReD-l) y euhedrales (ReD-ll); y ii) parcheadas, formadas por dolomitas
euhedrales de aspecto azucarado (SuD), barrocas (saddle) cristalizando
previamente (SaD-I) y posteriormente (SaD-Il) a los sulfuros de metales
base, porfirotopicas (PoD) que reemplazan las fases previas y una ultima
generacion de dolomita (CeD) rellenando porosidad en pequefias
fracturas. Las fases que conforman la ganga carbonatada de las
mineralizaciones hipogénicas estan constituidas principalmente por las
dolomitas de tipo saddle. La fase PoD reemplaza tanto a cristales de
dolomita previa como a cristales de esfalerita, reduciendo por lo tanto, la
cantidad de mineral de interés econémico en la zona.

El principal control para la circulacion de los fluidos dolomitizantes y
mineralizantes involucrados en la formacion de las dolomias
hidrotermales y las mineralizaciones parece ser tecténico. La falla de San
Jorge actuaria como principal conducto para el ascenso de los fluidos
hidrotermales. Adicionalmente se sugiere un control estratigrafico para la
formacion de las dolomias hidrotermales estratiformes.

Las relaciones isotépica de #'Sm/'**Nd (0,112-0,144) y *3Nd/**Nd
(0,51216-0,51226) de las distintas fases de dolomita hidrotermal no han
permitido obtener una isécrona y, por lo tanto, una edad radiométrica. A
pesar de ello, la relacién entre la formacion de estilolitos paralelos a la
estratificacion, la dolomitizacion y la precipitacion de sulfuros de metales

base, los cuales estan afectados por la tectdnica Alpina, sugiere una edad
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relativa para la formacion de la dolomitizacion y la mineralizacion de entre
95 y 20 Ma (Cretacico Superior-Terciario).

» Las relaciones isotopicas de plomo en cristales de galena (*°6Pb/2%*Pb =
18,736-18,762; 297Pb/?%*Pb = 15,629-15,660; 2°8Pb/?%*Pb = 38,496-
38,595) sugiere que el Pb, y posiblemente otros metales como el Zn,
deriva de rocas de la corteza continental. Estas relaciones apuntan a una
fuente de metal emanada del basamento Paleozoico.

» Las composiciones isotopicas de azufre de los sulfuros de metales base
(marcasita: -7,5 a -5,8%0 5%*S; esfalerita: -2,2 a +3,5%0 53*S; galena: -2,8
a -2,4%. 5%4S), sugieren una fuente de S derivada de sulfato marino
Triasico y/o de la disolucion de las evaporitas Triasicas de la Formacion

Keuper.

* Lareduccion del sulfato (SO4?) a &cido sulfhidrico (H2S), necesaria para
la precipitacion de sulfuros, se explica por procesos de sulfato-reduccion
termoquimica (TSR) mediante reacciones entre el sulfato y compuestos
organicos en la zona de precipitacion mineral. La presencia de
compuestos organicos se evidencia en forma de inclusiones fluidas ricas
en hidrocarburos en las fases de dolomita y esfalerita.

* Los estudios microtermométricos en inclusiones fluidas, asi como los
resultados isotopicos de azufre y plomo, sugieren que las dolomias de
origen hidrotermales asi como los sulfuros de Zn-Fe-Pb en la zona de
Riopar se formaron por una mezcla, a temperaturas comprendidas entre
150 y 250°C (moda Th: 205°C). Uno de los fluidos, localizado en los
estratos Mesozoicos, derivaria del mar Cretacico, el cual seria de baja
salinidad e inicialmente de baja temperatura (Fluido A: < 5% en peso eq.
de NaCl). El segundo fluido seria una salmuera hidrotermal de cuenca
(Fluido B: = 25% en peso eq. de NaCl; T: 194-252°C) con metales y
sulfato, el cual circul6 a través de rocas Paleozoicas.

* Durante la etapa de formacién de las dolomias de caja, el sistema
hidrotermal debia estar dominado por el fluido diluido (Fluido A > Fluido
B), el cual adquiri6 signaturas isotdpicas de Sr (87Sr/®Sr: 0,70736-

0,70773), valores empobrecidos en Ce y una anomalia negativa en La
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debido a la interaccion con las calizas y margocalizas regionales del
Jurésico y Cretacico.

Durante la etapa de formacion de los sulfuros de metales base debio
aumentar la cantidad del fluido rico en metales en el sistema hidrotermal
(Fluido B > Fluido A), el cual adquiri6 signaturas isotopicas mas
radiogénicas (8’Sr/®éSr: 0,707410-0,70830) debido a la interacciéon con
minerales ricos en Rb (sedimentos Tridsicos y metasedimentos y/o
granitos Paleozoicos), permitiendo la precipitacion de los sulfuros y la
ganga dolomitica de tipo saddle. Los patrones de distribucion en
elementos de tierras raras medianas (MREE), la anomalia positiva en Eu,
los valores negativos de eNdii2ma), Y la correlacion positiva en los
isétopos de Sr-Nd confirman que la ganga dolomitica se form6 mediante
la interaccion de un fluido hidrotermal cortical de caracter acido con rocas
Tridsicas y/o Paleozoicas.

Los resultados de algunas simulaciones de transporte de calor y flujo de
fluido sugieren que los fluidos hidrotermales circularon desde la zona de
reservorio, a temperaturas de 230°C, valor medio obtenido de la
geotermometria de Ga/Ge en cristales de esfalerita, a la zona de
precipitacion mineral canalizados a través de la falla de San Jorge. Este
resultado es consistente con las observaciones de campo. Las
velocidades obtenidas con los parametros del modelo son del orden de
10 m/s (0,3 km/afio). Ademas, las temperaturas obtenidas en la zona de
precipitacion mineral mediante las simulaciones numéricas varian de 140
a 230°C, las cuales son coherentes con las obtenidas de los estudios
microtermométricos (150-250°C). Después de 1 Ma de simulacion, la falla
de Socovos actia como barrera impidiendo el escape del fluido
hidrotermal hacia el Prebético Externo. Esto implica que la falla constituiria
no solo un limite mecanico de separacion entre el Prebético Interno y el
Externo, sino también un margen térmico. Esta barrera para el flujo de
fluido hidrotermal es consistente con la ausencia de mineralizaciones
hipogénicas y de dolomias hidrotermales en el bloque inferior de la falla
de Socovos, la cual se constata tanto en campo como con datos

isotopicos de C y O.
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Las observaciones de campo y petrograficas en la zona de Rid6par han
revelado tres tipos diferentes de calaminas formados en dos etapas
sucesivas. Al principio se formarian dos zonas, una de tipo “gossan” (con
abundante contenido de oxi-hidroxidos de Fe respecto a los carbonatos
de Zn y Pb) y otra de tipo “calamina roja” (con abundante contenido en
carbonatos de Zn y Pb respecto a los oxi-hidréxidos de Fe), las cuales
suceden como reemplazamiento directo de los sulfuros de Zn-Fe-Pb.
Posteriormente ser formaria la “calamina gris”, caracterizada por la
presencia de carbonatos de Zn y Pb rellenando cavidades y porosidad.
Las composiciones isotdpicas en C-O de la smithsonita (380 = 27,8 a
29,6 %o; 0'3C = -6,3 a +0,4%0) ponen de manifiesto que el fluido oxidante
era de origen metedrico, con temperaturas de entre 12 y 19°C, sugiriendo
un proceso de meteorizacién supergénica bajo condiciones de clima
temperado. Ademas, la fuente de carbono resulté de la mezcla entre dos
componentes de COg2, uno derivado de la disolucion de las rocas
carbonatadas de caja (fuente enriquecida en 2C) y otro de la
descomposicion vegetal (fuente empobrecida en 13C).

La percolacion de los fluidos meteoricos sucedié a lo largo del tres
sistemas de fallas principales: la falla de San Jorge, la falla de Socovos y
las fallas menores de direccion N-S, que muy probablemente se
originaron debido a los estadios de compresion durante la orogenia
Alpina. La percolacion fue facilitada por los procesos de exhumacion de
las Zonas Externas de la Cordillera Bética que sucedieron desde el

Mioceno tardio hasta la actualidad.

7.1. Guia para la exploracion de yacimientos de Zn en la

zona del Prebético

Seleccionar éareas con dolomias de textura azucarada o barroca,
susceptibles de estar formadas por procesos hidrotermales. La
combinacion entre estudios de campo, petrograficos e isotopicos de C y
O, y en medida de los posible microtermométricos en inclusiones fluidas,

seria la herramienta mas util para evaluar el origen hidrotermal o no de

Navarro-Ciurana (2016) 179



Capitulo 7

los diferentes cuerpos dolomiticos y asi discriminar las dolomias
favorables a albergar mineralizaciones de Zn.

Estudiar y explorar las dolomias asignadas a edad del Jurasica Medio que
se localizan entre el bloque inferior de la falla del Alto Guadalquivir y el
superior de la falla de Socovos. Algunas de ellas podrian haber sido
formadas por eventos hidrotermales reemplazando carbonatos del
Jurasico Superior al Cretacico Inferior, siendo susceptibles de albergar
depositos de Zn de interés econdémico.

Buscar zonas oxidadas o depdsitos de calaminas entre las fallas del Alto
Guadalquivir y de Socovos. Al Oeste de las antiguas labores mineras, en
el area de la Fuente de la Calentura, se han reconocido en superficie
acumulaciones importantes de oxi-hidroxidos de Fe (véase capitulo 5),

siendo esta zona susceptible de explorar.

7.2. Algunas propuestas de investigacion futura

El trabajo realizado hasta el momento deja abiertos algunos aspectos que

requeririan estudios detallados para poder comprender la evolucién geolégica de

la zona. A continuacién se proponen algunos:

Estudios tectonosedimentarios detallados . Los estudios geoldgicos
sugieren “a priori” que las fallas de direccion NE-SO, como la falla de San
Jorge, las cuales afloran en la parte S de la falla de Socovos,
constituyeron importantes estructuras tectonicas extensionales que
controlaron la sedimentacién durante el Albiense-Turoniense. A pesar de
ello, son muchos los autores (Garcia-Hernandez et al., 1980; De Ruig,
1992; Vera, 2001; Barbero y Lépez-Garrido, 2006; entre otros) que indican
gue desde el Albiense hasta el Turoniense el Prebético se encontraba en
un régimen tecténico de post-extension (margen pasivo). Por ello seria
conveniente abordar un estudio tectonoestratigrafico detallado de los
materiales del Albiense al Turoniense a lo largo del la zona del Prebético
Interno, con la finalidad de discernir el régimen tecténico de esta zona en

esa época.
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Estudio de las dolomias a lo largo de la falla de Alto Guadalquivir.

Las dolomias del bloque inferior de la falla de Alto Guadalquivir-San Jorge
han sido asignadas a edades del Jurasico Medio y, por lo tanto, como
facies correspondientes al dominio del Prebético Externo (Fernandez-
Gianotti, 2001; Garcia-Hernandez et al., 2004). En la zona de Riépar se
ha comprobado que estas dolomias son de origen hidrotermal y que
afectan a calizas tanto del Jurasico Superior como del Cretécico Inferior,
siendo asi mas afines con el domino del Prebético Interno. Por lo tanto,
un estudio detallado de estas dolomias que afloran a lo largo de la falla
de Alto Guadalquivir revelaria si parte de ellas son o no dolomias
hidrotermales hospedadas en el Jurasico Superior-Cretacico Inferior,
siendo susceptibles de albergar mineralizaciones de Zn.

Determinacion de la edad de las mineralizaciones. Aunque se realizo
un estudio isotopico de Sm/Nd en diferentes fases de dolomita con la
finalidad de obtener una edad radiométrica (véase anexo 3), las
composiciones obtenidas eran demasiado similares y no han permitido
construir una isécrona fiable. Podrian probarse otros métodos
radiométricos como el de Rb-Sr en esfalerita, que ha permitido datar la
edad de los yacimientos MVT de Pine Point (Nakai et al., 1993) y Polaris
(Christensen et al., 1995a) en Canada, los depdsitos del distrito de East
Tennessee (Nakai et al.,, 1990; 1993) y del Upper Mississippi Valley
(Brannon et al., 1992) en los Estados Unidos, asi como los yacimientos
de Blendevale (Christensen et al., 1995b) a Australia y de Northern Eiffel
(Schneider et al., 1999).

Modelizacion numérica de flujo de fluido, transferencia de calor y de
solutos que involucre la mezcla de dos fluidos de diferente salinidad.

Las simulaciones realizadas hasta el momento se han centrado en
comprender el control tecténico y estructural para el flujo de fluido y
transferencia de calor en la zona de Ridpar, involucrando un Unico fluido
de alta temperatura. Seria importante realizar simulaciones
correspondientes a los posibles escenarios para la mezcla de fluidos
propuestos por Navarro-Ciurana et al. (2016) asi como un analisis
exhaustivo de sensibilidad a los parametros. Las modelizaciones

numericas pueden ayudar a discernir qué modelo es compatible con los
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datos geologicos, geoquimicos y microtermométricos en la zona de
Riopar.

Simulaciones numéricas 2D y 3D de transporte reactivo y
precipitacion de minerales de Zn-Fe-Pb y dolomita . Una modelizacion
geoquimica de interaccion fluido-roca que involucre la precipitacion de
sulfuros y carbonatos podria ayudar a definir las condiciones quimicas
(pH, salinidad, concentracion de metales, concentracién de sulfato,
concentraciones isotopicas, etc.) Optimas para la formacion de los
yacimientos de MVT en la zona de Riopar.

Comparativa del yacimiento MVT de Riépar con otros del margen del
Mediterraneo Occidental. En la zona mediterranea Occidental (Francia,
Espafia, Marruecos, Argelia y Tunez) se encuentran muchos depdsitos
MVT hospedados en rocas dolomitizadas del Jurasico y Cretacico (€j.,
Grandia et al., 2003; Velasco et al., 2003; Leach et al., 2006; Piqué et al.,
2009; Bouabdellah et al., 2012; Bejaoui et al., 2013; Jemmali et al., 2013;
Rddad y Bouhlel, 2016), que presentan muchas similitudes entre ellos.
Existen datos paleomagnéticos en rocas Mesozoicas de diferentes
cuencas del Mediterraneo Occidental, como la cuenca Vasco Cantébrica
al N de la Peninsula Ibérica, la cuenca de Cameros al NO del sistema
Ibérico, asi como en la cuenca de antepais Atlasico de Marruecos, que
insindan que un evento de remagnetizacion ocurrié durante el Cretacico
(Juérez et al., 1998; Osete et al., 2007; Soto et al., 2008; 2011; Torres-
Lépez et al.,, 2014; Moussaid et al., 2015). Se ha propuesto un origen
quimico ligado a la circulacion de fluidos hidrotermales en las cuencas
para estas remagnetizaciones. Coincidentemente, algunos de los
yacimientos MVT han sido datados del Cretacico Superior al Terciario
temprano, como el yacimiento de Cevénnes (Leach et al., 2001; Rouvier
et al., 1995; 2001; Lewchuk et al., 1998) localizado al SE del Macizo
Central Francés, o los depdsitos del Maestrazgo (Grandia et al., 2000),
localizados al E de la Peninsula Ibérica. Se podria investigar la idea de un
episodio de flujo de fluido y movilizacion de metales generadores de
depdsitos de tipo MVT simultaneo en las diferentes cuencas mesozoicas

del Mediterraneo Occidental.
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* Estudio sobre la movilizacibn de metales toxicos durante la
formacién del yacimiento de calamina.  Las esfaleritas del yacimiento
de tipo MVT en la zona de Riépar estan caracterizadas por abundantes
elementos traza, algunos de ellos con concentraciones relativamente
importantes como es el caso del Cd (véase capitulo 4). Concentraciones
andmalas de Cd en el medio (rios, acuiferos, suelos, etc.) pueden
conllevar importantes problemas medioambientales, puesto que es un
metal pesado de muy alta peligrosidad, dada su elevada capacidad de
acumulacion en los organismos y su fuerte toxicidad (Galan-Huertos y
Romero-Baena, 2008). Un aspecto a resolver es si durante el proceso de
meteorizacion y oxidacion del yacimiento de MVT, el Cd fue liberado al
medio o asimilado en la estructura cristalina de las distintas fases de
carbonatos de Zn. Otro aspecto a resolver es si la oxidacion y
meteorizacidon que sufren actualmente los depésitos de Zn-(Fe-Pb)
pueden conllevar un impacto medioambiental en suelos y aguas
superficiales y subterraneas. De este modo, estudios geoquimicos de
elementos traza en suelos, asi como a lo largo del sistema hidrologico del
Rio Mundo que atraviesa las inmediaciones de las antiguas labores
mineras, permitiria descifrar si la zona de Rid6par y las zonas adyacentes
del Parque Natural de los Calares del Mundo y de la Sima presentan

problemas de contaminacion por metales pesados de alta toxicidad.
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