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Introducere
În mineralogie sunt cunoscute circa 4000 varietăţi de substanţe chimice naturale formate în diverse procese geologice, iar masa generală a crustei terestre este constituită dintr-o grupă destul de concisă de minerale, cunoscută sub denumirea de minerale formatoare de roci. Majoritatea dintre acestea sunt reprezentate de silicaţi, dar în cantităţi mult mai reduse în componenţa formaţiunilor petrografice sunt întâlnite minerale din clasa oxizilor şi hidroxizilor, sulfurilor, sulfaţilor, carbonaţilor şi fosfaţilor.

Dacă ne referim numai la rocile magmatice, atunci silicaţii formează masa totală a rocilor, iar alte minerale cum ar fi, de exemplu, magnetitul, rutilul, apatitul, monazitul etc., sunt prezente în rocă doar în cantităţi extrem de mici (circa 1-5%). Majoritatea mineralor din clasa haloizilor, cu excepţia fluorinei sau calcitului, în rocile magmatice nu pot fi identificate în nici un caz. În acelaşi timp, dolomitul, gipsul, halitul sunt frecvent întâlnite în zonele hipergene ale crustei terestre unde formează strate enorme de origine sedimentară. Astfel, aceste minerale din clasa carbonaţilor şi sulfaţilor în litologie sunt considerate minerale principale ale formaţiunilor sedimentare. Alte minerale (staurolitul, cordieritul, cloritul) se prezintă în calitate de minerale importante numai în compoziţia rocilor metamorfice.
Prin noţiunea de minerale formatoare de roci se înţelege o grupă de minerale din care sunt constituite varieităţile formaţiunilor petrologice şi litologice ale crustei terestre. În diferite condiţii termodinamice ale subsolului aceste unităţi fizico-chimice naturale se combină una cu alta în conformităţi strict determinate, generând asociaţii paragenetice de minerale tipice pentru anumite roci magmatice, sedimentare sau metamorfice.
În prezentul curs se vor studia mai amănunţit principalele minerale formatoare de roci. Deoarece masa generală a crustei terestre este constituită din roci magmatice şi metamorfice, accentul findi pus pe silicaţi. Reprezentanţii altor clase mineralogice vor fi prezentaţi numai sub aspectul ierarhiei petrogenetice.

Capitolul I

Caracteristica generală a mineralelor formatoare de roci

§ 1. Mineralele rocilor magmatice

Compoziţia rocilor magmatice este determinată de proporţia cantitativă dintre elementele chimice şi mineralele constituente. Aceste două componente calitative se află în relaţii funcţional dependente, de acea în baza analizelor chimice, cu o anumită eroare, poate fi determinată compoziţia mineralogică şi tipul rocilor magmatice. Ori, în baza raportului cantitativ al mineralelor care formează roca magmatică, cu aproximaţie se poate determina compoziţia chimică a acesteia.
Rocile magmatice în general sunt formate din opt elemente chimice petrogene: O, Si, Al, Fe, Mg, Ca, Na, K. În mineralogie şi petrografie rezultatele analizelor chimice sunt prezentate în procente (în raport cu masa generală) prin aşa numiţii oxizi standard: SiO2, Al2O3, Fe2O3, FeO, MgO, CaO, Na2O, K2O, suma cărora constituie circa 98% din masa rocilor. Aproximativ 1,7% sunt repartizate între TiO2, MnO, P2O5, CO2, SO2, H2O, Cl, F; restul 0,3%, în funcţie de condiţiile geologico-genetice şi compoziţia magmei, sunt repartizate între celelalte elemente chimice existente în crusta terestră (Tabelul 1).
Tabelul 1
Compoziţia chimică a rocilor magmatice

	Oxizi standard
	 SiO2      TiO2      Al2O3       Fe2O3      FeO    MnO    MgO    CaO    Na2O    K2O     H2O    P2O5

	Concen-traţia, %
	63,65    0,54    14,47      2,18     3,19     0,07      3,7      4,28      3,51     2,84    1,47     0,1 




În baza datelor geochimice a fost determinat că pentru diferite tipuri de roci magmatice sunt specifice anumite elemente chimice rare. Astfel, pentru rocile ultrabazice (peridotitele şi dunitele) sunt caracteristice Cr, Co, Ni, Pt; pentru rocile bazice (gabbro, bazaltele) – Se, V, Cr, Co, Ni; pentru rocile medii (diorite, andezite) – B, F, V, Rb, Sr, Zr, Ba, Pb; pentru rocile acide (granite, granodiorite, riolite) – Li, Be, B, F, Rb, Zr, Ba, Ta, Tl, Pb, Th, U. Importanţa geochimică a elementelor rare este deosebit de mare, deoarece prezenţa lor în compoziţia rocilor oferă o informaţie detaliată despre metalogenia formaţiunilor magmatice.
În general, în compoziţia rocilor magmatice prevalează silicaţii şi alumosilicaţii. Din punct de vedere geologico-genetic, mineralele formatoare de roci sunt divizate în minerale primare şi minerale secundare. Mineralele primare în unele cazuri formează totalmente masa rocilor, în altele prevalează la un grad absolut în compoziţia lor. Mineralele secundare, dacă există, sau substituie o cantitate anumită din mineralele principale, sau se formează după solidificarea magmei în diferite procese postmagmatice (pneumatolitice sau hidrotermale). În funcţie de cantitate şi de rolul lor în constituirea rocilor magmatice, mineralele primare sunt divizate în minerale principale, minerale subordonate şi minerale accesorii (Tabelul 2). 

Mineralele principale formează roca propriu-zisă şi în funcţie de compoziţia chimică ele sunt divizate în două grupe: minerale sialice şi minerale femice.
Tabelul 2

Clasificarea mineralelor formatoare de roci

	
	Minerale primare
	
	

	
	Minerale principale
	Minerale
	Minerale

	Femice (Fe, Mg)
	Sialice (Si, Al)


	accesorii
	secundare

	Olivinele

Piroxenii rombici  (enstatit, hipersten)

Piroxenii monoclici
(diopsid, augit,

egirin)

Amfibolii
(hornblenda comună, hornblenda bazaltică arfvedsonit)
Biotitul

	Feldspaţii calcosodici (albit-anortit)

feldspaţii alcalini (sanidin, ortoclaz, microclin)

Cuarţ

Feldspatoizii

(nefelin, leucit)


	Ilmenit Cromit Magnetit Sfen Apatit Zircon Turmalin
	Serpentină

Actinolit Clorit Epidot Sericit


Mineralele sialice, bogate în siliciu şi aluminiu (de aici provine şi denumirea lor) sunt reprezentate de cuarţ, feldspaţi potasici şi plagioclazi, feldspatoizi şi muscovit.

Din grupa mineralelor femice, bogate în fier şi magneziu, fac parte olivina, piroxenii rombici şi monoclinici, amfibolii şi biotitul.

Mineralele subordonate se află în compoziţia rocilor în cantităţi reduse (maximum 5%). Prezenţa lor în compoziţia mineralogică a rocilor nu influenţează asupra sistematizării rocii. Drept mineral subordonat în anumite tipuri de roci poate servi orice mineral principal din compoziţia altor roci. De exemplu, în granite cuarţul este un mineral principal; în acelaşi timp, cuarţul primar în compoziţia dioritelor este considerat mineral subordonat. 
Mineralele accesorii în cantităţi extrem de mici pot fi prezente în compoziţia rocilor numai sub forma unor granule mici dispersate în spaţiu. E de menţionat că în anumite condiţii unele minerale accesorii formează acumulări industriale de minereuri (apatit în sienite nefelinice sau magnetit în gabbro metalifer etc.).

Ponderea diferitelor minerale în compoziţia rocilor magmatice este reprezentată în tabelul 3.

După cum se observă, în rocile magmatice prevalează feldspaţii alcalini şi plagioclazii; pe al doilea plan se află cuarţul şi piroxenii.

Cristalizarea mineralelor din magmă are loc în urma unui proces extrem de complicat. În primul rând, însăşi compoziţia magmei prezintă o soluţie compusă din mai multe substanţe lichide incandescente, aflate în diferite relaţii cantitative, în al doilea, magma se află într-un mediu cu parametri termodinamici instabili, permanent schimbându-şi compoziţia chimică. Modificările în compoziţia chimică a magmelor sunt generate de diferite reacţii chimice, formarea unor soluţii noi şi diferenţierea acestora în fracţii lichide şi solide. Unul dintre principiile de bază ale formării asociaţiilor de minerale din magmă constă în excluderea consecutivă prin cristalizare a substanţelor care formează magma propriu-zisă.
Tabelul 3

Compoziţia mineralogică a rocilor magmatice (T.Barth)

	Mineralele
	Compoziţia

	formatoare de roci
	medie, %

	Cuarţ

Feldspaţii alcalini (ortoclaz şi albit)

Plagioclazi
Olivină
Piroxeni
Amfiboli
Biotit

Muscovit

Nefelin

Magnetit, hematit, ilmenit

Apatit

Sfen

Clorit, serpentină
(
	12,4

31,0

29,2

2,6

12,0

1,7

3,8

1,4

0,3

4,1

0,6

0,3

0,6

 100,0


În 1928 petrograful englez N.L.Bowen a elaborat o schemă, numită Rândul reacţionar binar, care explică formarea mineralelor din soluţii magmatice în urma reacţiilor dintre mineralele care se cristalizează la temperaturi mai mari şi soluţiile magmatice restante (Fig.1).
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Fig.1  Rândul reacţionar binar 
În stânga rândului binar sunt situate mineralele feromagneziene, care formează un rând discret: olivină ( piroxen rombic ( piroxen monoclinic ( amfibol ( biotit. Din magma iniţială, la temperaturi mari, se cristalizează la început olivina (Fe,Mg)2[SiO4]. Soluţia magmatică restantă la temperaturi anumite (mai mici) începe a reacţiona cu olivina, generând în felul următor un anumit tip de piroxeni. Apoi, în urma reacţiei piroxen + soluţia restantă, se formează amfibolii, iar din amfiboli – biotitul. În cazul când reacţiile nu decurg până la sfârşit, în nucleele cristalelor sunt observate minerale mai timpurii.

În dreapta rândului binar sunt situate componentele rândului continuu constituit din feldspaţi calcosodici – plagioclazi (anortit-bitownit-labrador-andezin-oligoclaz-albit). Spre deosebire de rândul discret al mineralelor feromagneziene, modificările în compoziţia chimică a plagioclazilor decurge într-un proces continuu, lent. Dacă reacţiile de cristalizare nu au loc aici până la sfârşit, atunci plagioclazii se deosebesc printr-o structură specifică zonală. De exemplu, în granite pot exista plagioclazi zonali în care nucleul format din andezin este învelit de o scoarţă formată din oligoclaz şi albit. 
Mineralele din schema prezentată în figura 1 care se află la acelaşi nivel au tendinţa de a se cristaliza la aceeaşi temperatură. Prin acest fenomen se pot explica asociaţiile stabile dintre olivină şi piroxen în peridotite, dintre piroxen şi labrador în gabbro, amfibol şi andezin în andezite, biotit şi albit (deseori împreună cu oligoclazul) în granite.

În 1962, geologul norvegian T.F.W.Barth a completat rândul binar cu cel de-al treilea, format din feldspaţii potasici care reacţionează cu mineralele din rândul continuu al plagioclazilor. Când cristalizarea mineralelor din rândurile reacţionare este aproape finisată, în asociaţiile mineralogice apare cuarţul. Vaporii de apă şi o cantitate relativ redusă a hidrotermelor postmagmatice pot intra în reacţii chimice cu unele minerale din compoziţia rocilor deja formate. Astfel, în compoziţia mineralogică a rocilor magmatice apar minerale secundare cum ar fi serpentina, cloritele sau zeolitele. Procesele postmagmatice în constituirea rocilor magmatice lasă amprente sub forma mineralelor secundare. În acelaşi timp, pneumatolitele, inclusiv vaporii de apă, şi hidrotermele în masa lor dominată sunt implicate în procese pneumatolitice şi hidrotermale, care formează în fisurile şi cavităţile subsolului diferite acumulări (deseori în cantităţi industriale) de minerale metalifere sau filoni de cuarţ (uneori auriferi).

În esenţă, magma prezintă o soluţie constituită din minerale lichide, saturată cu diferite substanţe volatile. În astfel de soluţii compuse procesul de cristalizare a mineralelor poate fi reprezentat grafic prin aşa-numitele diagrame termice – funcţii, care reflectă proprietatea substanţelor constituente de a forma prin cristalizare soluţii solide, substanţe chimice mixte sau a forma minerale de sine stătător, fără a include în compoziţia sa chimică diverse impurităţi izomorfe.

Dacă componenţii aflaţi în amestec în magmă nu formează soluţii solide, cristalizarea lor are loc conform principiului eutetic. Prin eutetică se înţelege un punct caracteristic pe diagrama cristalizării, comun pentru două sau mai multe componente. Dacă ne referim la un sistem material constituit din două componente, atunci în acest punct deosebit soluţia magmatică, fiind saturată cu ambele substanţe, se cristalizează concomitent şi spontan, generând o asociaţie din două minerale cu o structură specifică eutetică. În acest caz, punctul eutetic întotdeauna se află la o temperatură mai mică decât temperatura de cristalizare a substanţelor constituente. Este important de menţionat că substanţele solide care s-au cristalizat după principiul eutetic nu reacţionează între ele şi nu formează varietăţi izomorfe. Fazele solide (bicomponente sau multicomponente), care rezultă din cristalizarea eutetică, întotdeauna sunt prezentate de minerale individualizate.

În figura 2 este reprezentată diagrama de cristalizare a două componente. Din soluţia L formată din două minerale lichide A şi B începe a se cristaliza acel mineral care depăşeşte concentraţiile necesare pentru formarea euteticii. De exemplu, dacă la temperatura tA începe a se cristaliza mineralul A, atunci concentraţia componentei B în soluţia lichidă creşte. Evident, acest proces de cristalizare este însoţit de scăderea temperaturii întregului sistem lichid + mineralul A. Limita acestei scăderi de temperatură (tE) va fi determinată de compoziţia eutetică a acestui sistem bicomponent: mA+nB. În astfel de relaţii cantitative ambele minerale se vor cristaliza concomitent, iar temperatura tE va rămânea constantă până la îcheierea procesului.
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Fig.2  Diagrama termică a unui sistem bicomponent, care se cristalizează în punctul eutetic E  (L – substanţa lichidă; A şi B – minerale solide; mA+nB – compoziţia eutetică a sistemului  bicomponent)
De regulă, în soluţia iniţială concentraţia substanţei B depăşeşte concentraţia eutetică şi cristalizarea mineralului B începe la o temperatură anumită (tB). Cristalizarea mineralelor A şi B va decurge într-un proces continuu, însoţit de scăderea lentă a temperaturii, până când se vor stabili aceleaşi relaţii cantitative mA + nB şi temperatura de limită tE funcţional dependente de compoziţia chimică a substanţelor implicate în proces.
În cazul când substanţele iniţiale A şi B prin cristalizare formează soluţii solide mA + nB, procesul de solidificare a sistemului se deosebeşte de cel precedent. De regulă, toate mineralele care formează rânduri izomorfe continui sunt considerate soluţii solide. De exemplu, plagioclazii prezintă soluţii solide formate din anortit –Ca[Si2Al2O8] şi albit – Na[Si3AlO8]; piroxenii rombici – rând continuu format din enstatit – Mg[SiO3] şi ferosilit – Fe+2[SiO3], olivinile – soluţii solide constituite din forsterit – Mg[SiO4] şi fayalit – Fe+2[SiO4].  Diagrama termică care explică formarea soluţiilor solide constituită din două substanţe chimice este reprezentată în figura 3.
Concomitent cu schimbările care au loc în compoziţia soluţiei, au loc şi modificări în compoziţia chimică a cristalului. În procesul de solidificare permanent are loc modificarea compoziţiei chimice a soluţiei. Evident, şi substanţa care se va cristaliza va avea o compoziţie chimică variabilă.

La temperaturi anumite compoziţiile substanţelor solide care se formează şi a soluţiei lichide restante se vor afla în stare de echilibru. Cristalizarea întotdeauna va avea loc atunci când soluţia lichidă va fi mai bogată în acel component, surplusul căruia va ridica temperatura de cristalizare. În acelaşi timp, cristalizarea continuă va conduce la îmbogăţirea soluţiei lichide cu componente care reduc temperatura de cristalizare. În felul acesta, în procesul de constituire a soluţiilor solide are loc permanent o “reacţie” dintre cristalele noi formate şi soluţia restantă. Deseori acest echilibru, fie din cauza modificărilor din mediul termodinamic, fie din cauza compoziţiei chimice a soluţiei iniţiale, este imperfect, cristalizarea decurgând într-un proces mult mai complicat, iar cristalele formate se deosebesc printr-o structură specifică zonală – fenomen observat destul de frecvent la plagioclazi. În exemplul de mai sus, în granite poate fi găsit plagioclaz zonal în care nucleul este constituit din andezin, iar periferia din oligoclaz şi albit.
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Fig.3  Diagrama termică a unui sistem bicomponent care prin cristalizare formează soluţii solide. L – substanţă lichidă; S – substanţă solidă formată din mineralele A şi B (m şi n – cantitatea mineralelor A şi B aflate în soluţia solidă, m + n = 1);

S + L – substanţă constituită din faza solidă şi lichidă aflate în stare de echilibru 
Cristalizarea sistemelor bicomponente, care are loc numai în limite eutetice strict definite şi a sistemelor multicomponente, decurge mult mai complicat. Magma care prezintă o soluţie multicomponentă extrem de compusă se cristalizează conform legilor fizico-chimice, inclusiv a celor expuse mai sus, însă procesul de solidificare în cele mai dese cazuri este reprezentat sau superficial, sau cu multe supoziţii.

§ 2. Mineralele rocilor sedimentare

      Rocile sedimentare reprezintă corpuri geologice care s-au format în zonele de suprafaţă ale crustei terestre (zonele hipergene) din sedimente mecanice (formate din roci şi minerale fărâmiţate), chimice, organogene şi vulcanogene cimentate şi modificate diagenetic, în condiţiile temperaturilor şi presiunilor mici.

     Compoziţia mineralogică a rocilor sedimentare este destul de variată. Din punct de vedere al compoziţiei mineralogice rocile sedimentare pot fi sistematizate  în patru grupe principale: roci argiloase (circa 53%), gresii (circa 25-28%), carbonatite (circa 16-21%) şi evaporite (1-3%). Pentru rocile argiloase sunt specifice astfel de minerale cum ar fi caolinitul, montmorilonitul, hidromica sau hidrargilitul; pentru rocile greizoase – cuarţul şi feldspaţii, pentru carbonatite – calcitul şi dolomitul; pentru evaporite – halitul, silvina şi carnalitul.

      Unele minerale (cuarţ, mică, albit, ortoză etc.) care intră în compoziţia diferitelor roci cristaline (magmatice sau metamorfice) şi care pot fi găsite şi în compoziţia rocilor sedimentare sunt rezistente sau relativ rezistente la acţiunea agenţilor exogeni – temperaturi specifice regiunilor tropicale şi subtropicale, umiditate mărită, abundenţă de oxigen şi bioxid de carbon, microorganisme etc. O altă grupă de minerale se formează numai în zonele hipergene, în procese de alterare chimică, diageneză sau epigeneză şi sunt caracteristice numai rocilor sedimentare (caolinit, montmorilonit, diaspor, boehmit, gibbsit etc.).

     Compoziţiile chimice ale rocilor sedimentare (Tabelul 4) practic sunt constituite din aceleaşi elemente din care sunt compuse rocile magmatice (Tabelul 1). Spre deosebire de rocile magmatice, în compoziţia chimică a rocilor sedimentare apare carbonul organogen, iar ponderea apei şi a bioxidului de carbon este mult mai mare – componente cu care este saturată zona hipergenă a crustei terestre. O altă trăsătură semnificativă este conţinutul relativ mare al calciului în formaţiunile litologice. Acest fenomen până în prezent nu are o explicaţie bine argumentată, deoarece concentraţia medie a calciului în crusta terestră este mult mai mică (conform estimărilor geochimice, B.Mason – 1971, clarkeul calciului constituie CCa = 3,63%).
Tabelul 4
Compoziţia chimică medie a rocilor sedimentare
	Oxizi standard
	      Alte
SiO2   Al2O3  Fe2O3   FeO  MgO  CaO   Na2O  K2O  H2O   CO2         C       elemente 

	Masa, %
	58,53  13,07   3,37   2,00   2,51   5,44    1,10   2,81  4,28   4,94   0,65        1,30  


Este semnificativă şi concentraţia relativ mai mare a potasiului comparativ cu conţinutul mai redus al sodiului. În raport cu rocile magmatice, această relaţie este inversă. Având un surplus de sodiu în apele oceanului planetar, este problematic a explica deficitul acestui element în varietăţile litologice.    
Ponderea mai mare a fierului trivalent în formaţiunile sedimentare este cauzată de procesele intensive de oxidare care au loc în zonele hipergene. Dacă vom compara compoziţiile mineralogice ale rocilor magmatice şi sedimentare, vom constata o diferenţă bine pronunţată. Rocile magmatice prezintă asociaţii de minerale care s-au format în adâncul subsolului în condiţii cu totul deosebite de cele hipergene. Din aceasta cauză astfel de minerale cum e olivina, biotitul, hornblendele, majoritatea piroxenilor, anortitul etc. nu sunt prezente în compoziţia rocilor sedimentare, sau dacă sunt găsite în unele varietăţi litologice – numai ocazional şi în cantităţi foarte nesemnificative. În acelaşi timp, există minerale specifice numai rocilor sedimentare.

Alte minerale (de exemplu, cuarţul şi muscovitul) pot fi comune atât pentru rocile magmatice, cât şi pentru rocile sedimentare. Cele expuse mai sus sunt reprezentate în tabelul 5.
Tabelul 5

Compoziţia mineralogică generală a rocilor sedimentare
	Minerale
	Masa, %
	Condiţiile geologico-genetice

	Olivină
Biotit

Hornblendă
Augit

Anortit

Magnetit

Titanit şi ilmenit

Albit

Ortoclaz

Cuarţ

Mica sialică

Minerale argiloase

Minerale feroase sedimentogene

Dolomit (parţial siderit)

Calcit

Ghips şi anhidrit

Minerale fosfate

Substanţe organice

Alte minerale

(
	(
(
(
(
(
0,07

0,02

4,55

11,02

24,80

15,11

14,51

4,00

9,07

4,25

0,97

0,35

0,73

0,55

100,00
	Aceste minerale sunt nespecifice formaţiunilor sedimentare, se formează în zonele adânci ale subsolului şi sunt instabile în condiţiile hipergene; în compoziţia mineralogică a varietăţilor litologice se află ocazional şi în cantităţi foarte reduse.
Minerale comune atât pentru rocile magmatice, cât şi pentru rocile sedimentare. În acelaşi timp, ponderea acestor minerale în compoziţia rocilor magmatice este cu mult mai mare. În cantităţi nesemnificative mineralele din această subgrupă pot fi şi de origine sedimentară.

Minerale care se formează atât în urma proceselor magmatice, cât şi în urma proceselor hipergene. În zonele de sedimentare aceste minerale sunt stabile.
Minerale care se formează în diferite procese chimice, care au loc în regiunea de suprafaţă a crustei terestre.


Drept sursă pentru mineralogeneza sedimentară pot servi rocile magmatice, metamorfice şi sedimentare, formate în procese hipergene anterioare. E de menţionat că majoritatea mineralelor metamorfogene, formate la temperaturi şi presiuni înalte, în condiţiile de suprafaţă nu sunt stabile, uşor se alterează şi nu sunt specifice varietăţilor litologice. În acelaşi timp, unele minerale tipic metamorfice pot fi găsite practic fără modificări în cantităţi nesemnificative şi în compoziţia rocilor sedimentare.

Din punct de vedere geologico-genetic mineralele rocilor sedimentare pot fi sistematizate în două grupe: 1) minerale relicte şi 2) minerale sedimentogene.

În prima grupă sunt incluse mineralele de origine magmatică şi metamorfică, care în compoziţia rocilor sedimentare sunt identificate fără schimbări esenţiale. De regulă mineralele relicte se formează în zonele continentale şi sunt aduse în bazinul de sedimentare de agenţii exogeni. Fărâmăturile acestor minerale, în funcţie de distanţa parcursă, iau o formă mai mult sau mai puţin rotunjită. În literatura de specialitate mineralele relicte au mai multe denumiri: detrice (fărâme ale unui alt corp geologic), terigene (s-au format în regiunile uscatului),  allotigene (sunt aduse în bazinul de sedimenatare din alte regiuni). Astfel de minerale sunt rezistente la alterare chimică şi sunt prezente inclusiv în cele mai vechi formaţiuni sedimentare. Cele mai răspândite minerale din această grupă sunt cuarţul, plagioclazii acizi, unele varietăţi de mică.
Mineralele sedimenogene sunt autigene, se formează fie în locul de acumulare a sedimentelor în diferite procese diagenetice, fie în rocile sedimentare supuse modificărilor epigenetice. Aceste minerale sunt evident idiomorfe şi completează porii, cavernele sau fisurile formaţiunilor geologice, regenerează sau substituie granulele mineralelor preexistente, formează oolite, sferolite, microglobule şi alte forme specifice. Astfel de minerale cum e calcitul şi dolomitul pot forma strate de grosimi şi extinderi considerabil de mari. Alte minerale (cuarţul, hidroxizii de aluminiu şi fier, fosfaţii, pirita, sideritul, glauconitul etc.) formează în roca maternă corpuri mai mici: apofize, incluziuni, lenticule, stratificaţii subţiri etc. Varietăţi din a treia grupă de minerale autigene (fluorina, baritina, zeolitele etc.) sunt găsite mai rar sub formă de impregnaţii, ciment, nodule separate etc.
Deoarece unele formaţiuni sedimentare sunt de origine organogenă şi vulcanogenă, în compoziţia acestora pot fi prezente unele minerale specifice numai proceselor biologice sau vulcanogene.

§ 3. Mineralele rocilor metamorfice

Compoziţia chimică şi mineralogică a rocilor metamorfice rezultă din compoziţia rocilor preexistente şi de acţiunea factorilor metamorfismului care au condus la formarea unor noi tipuri de roci. 

Comparând compoziţiile chimice ale rocilor magmatice, sedimentare şi metamorfice, vom constata că fiecare grupă petrografică este compusă din aceiaşi oxizi standard: SiO2, Al2O3, Fe2O3, FeO, MgO, CaO, Na2O, K2O, H2O, CO2. Este evident, compoziţiile chimice ale rocilor metamorfozate sunt funcţional dependente de compoziţia rocilor preexistente magmatice sau sedimentare. În mod ideal, dacă în procesul de metamorfism nu se suprapun diverse procese metasomatice, indiferent de compoziţiile mineralogice ale rocilor metamorfozate, atunci compoziţia chimică ale acestora rămâne constantă. În realitate o astfel de conformitate strictă nu poate fi respectată, deoarece este imposibil de imaginat un proces geologic fără implicarea diferitelor substanţe aduse din alte spaţii ale crustei terestre. Dacă în compoziţia chimică a rocilor magmatice sau sedimentare putem observa o conformitate oarecare în ceea ce priveşte relaţiile cantitative ale componenţilor elementari, concentraţiile elementelor chimice majore variază totuşi în limite largi în funcţie de tipul rocilor metamorfice şi agenţii metamorfismului.
În cazul când procesele metasomatice lipsesc, compoziţiile rocilor metamorfice pot servi drept informaţie aproximativă despre specificul rocilor preexistente. De exemplu, conţinutul mare a cuarţului în roca metamorfică permite a presupune că roca preexistentă putea fi o gresie cuarţoasă; cantitatea relativ mare a aluminei, potasiului, magneziului şi fierului presupune metamorfozarea unei roci preexistente argiloase, iar concentraţia mare a calciului în roca metamorfică este un indicator sigur al rocilor preexistente calcaroase.
Varietatea compoziţiilor chimice ale rocilor preexistente (iniţiale) şi condiţiile termodinamice diferite care au condus la transformarea acestora determină compoziţia mineralogică a rocilor metamorfice.

      Mineralele rocilor metamorfice pot fi clasificate în felul următor:

1. Minerale specifice atât rocilor magmatice, cât şi rocilor metamorfice (feldspaţii, cuarţul, mica, hornblenda, majoritatea piroxenilor, olivina etc.).

2. Minerale tipice pentru rocile sedimentare (calcitul, dolomitul).

3. Minerale care în compoziţia rocilor magmatice se prezintă în calitate de minerale secundare, iar în cea a rocilor metamorfice aceste minerale sunt minerale principale (serpentina, cloritul, actinolitul, talcul, sericitul etc.).
4. Minerale metamorfogene, specifice unui anumit facies metamorfic (distenul, andaluzitul, silimanitul, staurolitul, cordieritul, majoritatea granatelor, vezuvianul, wolastonitul, glaucofanul etc.).
§ 4. Asociaţiile paragenetice ale mineralelor

Majoritatea mineralelor formatoare de roci (olivinele, piroxenii, amfibolii, feldspaţii, micele) sunt părţi componente ale rândurilor izomorfe şi au o compoziţie chimică instabilă. Evident, modificările compoziţiei chimice produc schimbări esenţiale şi în proprietăţile fizice ale acestor minerale. Astfel, într-un rând izomorf mineralele însuşesc diferite durităţi, greutăţi specifice, culori, proprietăţi cristalooptice. Din cauza aceasta deseori apar dificultăţi în determinarea mineralului care se află la limita compoziţiei chimice. De regulă, mineralele din rândurile izomorfe se determină în baza mai multor proprietăţi diagnostice.

Când se studiază compoziţia mineralogică a unei roci este important a cunoaşte asociaţiile paragenetice ale mineralelor, deoarece o rocă anumită nu prezintă un amestec de minerale apărute la întâmplare, ci o asociaţie conformă, constituită din anumite minerale care se cristalizează  din una şi aceeaşi soluţie silicioasă, din una şi aceeaşi rocă preexistentă, din acumulări de sedimente în condiţii fizico-chimice specifice anumitelor regiuni ale subsolului. Cunoaşterea asociaţiilor paragenetice ale mineralelor facilitează cu mult diagnosticul mineralelor în baza proprietăţilor fizice şi cristalooptice.

Mai jos urmează o sistematizare generală a mineralelor care în diferite condiţii geologico-genetice formează asociaţii paragenetice specifice (D.Korjinskii).

1. Mineralele rocilor ultrabazice:

a) minerale formatoare de roci (olivină, enstatit, bronzit, hipersten, diopsid, plagioclazi bazici);
b) minereuri (cromit, magnetit, pirotină, pentlandit, calcopirit, platină, diamant);
c) minerale secundare (serpentină, crizotil-azbest, talc, magnetit, clorit);
d) minerale exogene (cuarţ, calcedonie, opal, nontronit, revdiksit, garnierit, limonit, aragonit).
2. Mineralele rocilor bazice:

a)  minerale formatoare de roci (piroxeni monoclinici, plagioclazi bazici, amfiboli);
b)  minereuri (magnetit, ilmenit, pirotină, pentlandit, calcopirit, minerale din grupa platinei);
c)  minerale secundare (epidot, zoizit, sericit);
d)  minerale exogene (clorit, uralit).
3. Mineralele rocilor medii:

a)  minerale formatoare de roci (plagioclazi medii, amfiboli, biotit);
b)  minereuri (magnetit, calcopirit, molibdenit).
4. Mineralele rocilor alcaline:

a)  minerale formatoare de roci (microclin, albit, nefelin, leucit, egirin, amfiboli, titanit, apatit);
b)  minereuri (ilmenit, magnetit, piroclor).
5. Mineralele rocilor acide:

a)  minerale formatoare de roci (cuarţ, ortoclaz, microclin, oligoclaz, biotit, muscovit, amfiboli);
b)  minereuri (casiterit, wolframit, molibdenit, aur, scheelit, monazit, zircon);
c)  minerale secundare (sericit);
d)  minerale exogene (caolinit, limonit).
6. Mineralele pegmatitelor:

a)  pegmatite granitice (microclin, albit, plagioclaz, biotit, muscovit, turmalină, beril, topaz, spodumen, lepidolit, columbit, titanit, casiterit);
b)  pegmatite alcaline (nefelin, microclin, egirin, albit, titanit, amfiboli, zircon, piroclor, mineralele zirconiului, TR şi toriului).
7. Mineralele skarnelor:

a)  skarne calcaroase (diopsid, hedenbergit, andradit, grosular, vezuvian, scapolit, volastonit, epidot, calcit, cuarţ);
b)  scarne magneziale (diopsid, actinolit, calcit, flogopit, titanit, apatit, spinel, corindon, magnetit, ludvigit).
8. Mineralele vulcanogene:

a)  mineralele sublimărilor vulcanice (sulf, realgar, hematit, cinabru, pirită, acid boric, amoniac);
b) mineralele efuziunilor vulcanice (cuarţ, muscovit, lepidolit, turmalină, topaz, acvamarin).
9. Mineralele greisenelor (wolframit, mispichel, casiterit, molibdenit, fluorină).
10. Mineralele hidrotermale:
a)  minerale hidrotermale specifice temperaturilor mari (cuarţ, beril, topaz, fluorină, casiterit, wolframit, mispichel, bismut, molibdenit, pirită, pirotină);
b)  minerale mezotermale (cuarţ, siderit, baritină, fluorină, sericit, aur, pirită, calcopirit, galenă, sfalerit, bornit, uraninit, cobaltină, compuşi ai arsenicului, nichelului, cobaltului, bismutului şi argintului);
c)  minerale epitermale (cuarţ, calcit, baritină, calcedonie, fluorină, spat de islanda, alunit, cinabru, antimonit, realgar, aurpgment, aur, marcasit, tenantit-tetraedrit).
11. Mineralele metamorfismului regional: (feldspaţi, cuarţ, biotit, muscovit, amfiboli, piroxeni, almandin, staurolit, andalusit, disten, silimanit, cordierit, turmalină, actinolit, grafit, talc, clorit, hematit, magnetit, rutil, epidot, calcit).
12. Mineralele specifice zonelor de oxidare a sulfurilor:
a)  mineralele cuprului (ghips, azurit, crizocolă, dioptaz, cuprit, cupru nativ, fosfaţi, arsenaţi şi sulfaţi ai cuprului);
b)  mineralele plumbului şi zincului (cerusit, anglesit, piromorfit, smithsonit, calamină);
c)  mineralele molibdenului (povelit, ferimolibdit);
d)  minerale comune (limonit, calcit, aragonit, ghips).
12. Mineralele specifice zonelor de alterare secundară a sulfurilor (calcozină, covelină, bornit, aur, argint, cupru).
13. Mineralele exogene ale fierului şi manganului (hidrogoethit, schamosit, turingit, glauconit, siderit, vivianit, psilomelan, piroluzit, rodocrosit, calcit, cuarţ).
14. Evaporatele (ghips, anhidrit, halit, silvină, carnalit, mirabilit, hidroboracit, colemanit, bishofit).
15. Mineralele aluviunilor (diamant, aur, platina, casiterit, scheelit, wolframit, spinel, granat, rutil, zircon, monazit, corindon, magnetit, ilmenit, cinabru).
§ 5. Reprezentarea grafică a compoziţiilor chimice ale mineralelor

Pentru reprezentarea grafică a compoziţiilor chimice ale mineralelor (şi rocilor)  sunt utilizate sisteme de coordonate ortogonale, sisteme liniare şi ternare, tetraedri.

0%                                                                      100%

.___.___.___.___.___.___.___.___.___.___.
A│← ———        b        ——— → │← a →│
Fig.4 Reprezentarea grafică a unei substanţe compuse din două componente A şi B.

a : b = 20 : 80; a = 20%, b = 80%
Reprezentarea grafică cea mai simplă a analizei chimice este înlocuirea cantităţilor procentuale ale elementelor chimice prin lungimi proporţionale. De exemplu, dacă facem ca procentajul de 100% să fie egal cu o lungime de 10 cm, atunci pentru 10% corespunde 1 cm, iar pentru 1% - 1 mm. Acest mod de reprezentare grafică este cunoscut ca reprezentare liniară (Fig.4), fiind frecvent utilizat în cazul când mineralul este compus din două elemente chimice, din doi oxizi standard sau prezintă un amestec izomorf a doi compuşi chimici (de exemplu la plagioclazi, olivine, piroxeni rombici etc.). Punctul F în diagrama liniară se numeşte punct figurativ care reprezintă raportul cantitativ dintre componenţii A şi B. 
În mineralogie şi petrografie se utilizează frecvent reprezentări triunghiulare (reprezentare ternară) ale substanţelor compuse din trei elemente, valorile cărora recalculate în sumă constituie 100%. Forma triunghiurilor nu are o importanţă principială, însă pentru comoditate în practică sunt mai des utilizate diagramele sub formă de triunghiuri echilaterale sau dreptunghiulare. Metoda reprezentării grafice a compoziţiei chimice a unei substanţe compuse din trei componenţi A, B şi C este una simplă. Cantităţile componenţilor A, B şi C sunt recalculate în procente respectiv a, b şi c, astfel încât a + b + c = 100%. Apoi, pe baza AC din punctul C se măsoară segmentul CM = a, iar din punctul A segmentul AE = c. Din punctele M şi E se construiesc două linii paralele respectiv pentru latura BC şi AB. Punctul de intersecţie a acestor două linii va fi punctul figurativ F care reflectă compoziţia chimică a substanţei tricomponente. Evident, segmentele EF = FM = EM = b. 
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Fig.5 Diagramă ternară echilaterală ABC (a:b:c = 20:30:50)
În petrografie şi petrochimie deseori se aplică metoda de reprezentare grafică spaţială a compoziţiilor chimice a varietăţilor de roci magmatice şi metamorfice. De exemplu, reprezentările tetraedrice sunt utilizate în petrografie la analiza grafică a compoziţiilor chimice ale rocilor recalculate în patru componenţi A, B, C şi D (metoda Niggli, Zavariţkii etc.). 
Capitolul II

Mineralele principale ale rocilor magmatice
§ 1. Grupa olivinei
Structura reţelei cristaline a mineralelor din această grupă este formată din tetraedre separate ale anionului [SiO4]-4 legate unul de altul prin intermediul cationilor metalici bivalenţi – Fe+2, Mg, Mn+2 şi Ca, care în compoziţia structurală  a acestei substanţe se află în coordinaţie hexagonală. Varietăţile magnezian-feroase, cele mai răspândite din grupa olivinei, formează un rând izomorf continuu între mineralele de margine forsterit – Mg2[SiO4] şi fayalit – Fe2[SiO4]. O altă serie este prezentată de rândul izomorf fayalit Fe2[SiO4] – knebelit FeMn[SiO4] – tephroit Mn2[SiO4] (Fig.6).
Forsterit – Mg2[SiO4] → Fayalit – Fe2[SiO4]

Fayalit – Fe2[SiO4] →  Knebelit – FeMn[SiO4] → Tephroit – Mn2[SiO4]

Monticellit – CaMg[SiO4] → Kirshteynit – CaFe[SiO4]

      ↓

Glaucochroit – CaMn[SiO4]

Fig.6 Serii izomorfe ale olivinelor

Varietăţile mineralelor cu mangan sunt mai rar întâlnite, probabil din cauza concentraţiilor relativ reduse ale manganului în magmă sau în rocile crustei terestre. Mineralele cu o structură similară în compoziţia cărora intră calciul sunt cunoscute sub denumirea de monticellit – CaMg[SiO4] şi kirshteynit – CaFe[SiO4]. Foarte rar este identificat glaucochroitul – CaMn[SiO4], iar prezenţa mineralelor intermediare între monticellit şi glaucochroit până în prezent nu este cunoscută. 
Olivina

(Mg,Fe)2[SiO4]

Olivinele cu magneziu sunt caracteristice pentru rocile magmatice ultrabazice şi bazice. Varietăţile bogate în fier sunt întâlnite în compoziţia unor roci acide şi alcaline, intruzive sau efuzive. Olivinele cu magneziu pot fi întâlnite şi în dolomitele silicioase metamorfozate termal. De exemplu, sunt cunoscute marmore forsteritice. Varietăţile feroase din seria olivinei sunt prezente în unele roci metamorfozate regional, rocile preexistente fiind varietăţi sedimentare bogate în fier. Indiferent de capacitatea Mg+2 de a substitui în mineralele izomorfe la un grad absolut Fe+2, iar Fe+2 – Mn+2, în olivinele fero-magneziene cantitatea manganului este foarte redusă.

Caracteristica generală a mineralelor de margine din grupa olivinei

	Np*

Nm
Ng
Ng-Np
+2V

Densitatea **

Duritatea
Clivajul

Macle

Culoarea

Pleocroismul

Constantele

celulei elementare**
	Forsteritul
Mg2[SiO4]

Rombică (+)

1.635

1,651

1,670

0,035

82(
3,222

7

Imperfect pe (010) şi (100)
Pe suprafeţele (100), (011), (012)
Verde, verde-gălbuie;

în secţiuni microscopice este transparent

(
a = 4,756 Å

b = 10,195 Å

c = 5,981 Å 

Z = 4

Reacţionează cu HCl, formând o masă gelatinoasă
	Fayalitul
Fe2[SiO4]

Rombică (()

1,827

1,869
1,879

0,052
134 o
4,392

6,5

Mediu pe (010) şi imperfect pe (100)
Pe suprafaţa (100)
Verde-gălbuie, galbenă de chihlimbar, în secţiuni microscopice – gălbuie

Np=Ng slab gălbui;

Nm – oranj-gălbui

a = 4,817 Å

b = 10,477 Å

c = 6,105 Å


*   - parametrii optici sunt determinaţi pentru mineralele de margine.

** - densitatea este determinată pentru forsteritul şi fayalitul sintetic.

Cristalele mineralelor din rândul izomorf al olivinelor au multe trăsături comune, dar se deosebesc prin forma lor aproape izometrică (Fig.7).
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Fig.7 Cristale de forsterit (a) şi fayalit (b)
Compoziţia chimică a olivinei variază de la forsterit, Mg2[SiO4] până la fayalit, Fe2[SiO4] (Tabelul 6). În rândul izomorf constituit din aceste două minerale de margine substituirea cationilor Mg+2 şi Fe+2 este absolută. În unele cristale naturale ale olivinei cu o cantitate relativ mai mare de fier poate fi prezent Ca şi (sau) Mn+2. Varietăţile cu magneziu conţin uneori crom şi nichel.
Olivinele sintetice obţinute în condiţiile de laborator formează o serie de soluţii solide, în care membrul cu magneziu are o temperatură de topire egală cu 1890oC, iar fayalitul – 1205oC (Fig. 8).

Mineralele din grupa olivinei intră uşor în reacţii chimice cu soluţiile hidrotermale, se transformă în alte minerale în stadiile iniţiale ale metamorfismului şi se descompun în condiţiile hipergene. Transformările care urmează sub acţiunea agenţilor exogeni sunt foarte complicate. De regulă olivinele se descompun în urma reacţiilor chimice de hidratare, silicifiere, oxidare şi carbonatare. Cele mai frecvente produse ale olivinei sunt serpentina, cloritul, hornblenda, carbonaţii, oxizii de fier, talcul. Foarte des olivinele magneziane răspândite printre rocile ultrabazice sunt supuse procesului de serpentinizare, produsele principale fiind serpentina, talcul sau magnezitul: 
3Mg2[SiO4] + H2O + SiO2 = 2Mg3[Si2O5](OH)4,

                                          Forsterit                                              Serpentină

2Mg3[Si2O5](OH)4 + 3CO2 = Mg3[Si4O10](OH)2 + 3MgCO3 + 3H2O

                           Serpentină                                            Talc                     Magnezit

Proprietăţile fizice ale olivinei sunt funcţii ale compoziţiei chimice În figura 8 sunt prezentate unele caracteristici optice şi greutatea specifică a diferitelor minerale din rândul izomorf forsterit-fayalit; deviaţiile de la funcţiile liniare, existente în relaţiile respective, sunt provocate de ionii de Mn+2, Ti+4, Fe+3 etc., care substituie izomorful  Mg+2 şi Fe+2 .
Tabelul 6

Compoziţia chimică a olivinelor naturale

	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7

	SiO2

TiO2
Al2O3
Fe2O3
FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+
H2O-


	41,72

-

-

-

1,11

-

57,83

-

-

-

-

-
	40,70

urme

0,60

1,60

4,47

0,32

51,84

urme

urme

urme

suma

0,51
	40,96

0,01

0,21

-

7,86

0,13

50,45

0,15

0,01

-

0,29

-
	39,31

0,06

1,68

-

19,84

0,17

37,74

0,87

-

-

-

-
	34,04

0,43

0,91

1,46

40,37

0,68

20,32

0,81

-

-

0,09

-
	29,83

-

-

-

69,48

0,28

-

-

-

-

0,34

0,0
	29,75

-

-

0,83

66,10

3,20

-

-

-

-

0,19

-


1. Forsterit din calcar cristalin; Birmania. 2. Olivină din rocă forsterit-micacee cu magnetit; bazinul r. Enisei (Rusia). 3. Olivină din dunite; Noua Zeelanda. 4. Olivină din bazalte; Colorado (SUA). 5. Olivină din gabbro olivinic, Scoţia. 6. Fayalit din rocile feroase metamorfozate (rocile preexistente fiind sedimentare); Anglia. 7. Fayalit; Massachuset (SUA).

Culoarea olivinelor în secţiunile microscopice se schimbă şi ea în funcţie de compoziţia chimică: varietăţile magneziane sunt aproape transparente sau puţin au o nuanţă verde; olivinele bogate în fier se deosebesc printr-un verde-gălbui specific, iar fayalitul uneori se colorează într-un galben de chihlimbar foarte frumos.
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Fig.8 Diagrama de echilibru a sistemului forsterit-fayalit
De regulă olivinele pot fi determinate fără mari probleme, însă în unele cazuri varietăţile cu magneziu pot fi confundate cu diopsidul, iar olivinele din rândul izomorf, situate mai aproape de fayalit, se aseamănă cu epidotul. 

În unele roci bazice efuzive sau hipoabisale olivinele formează o structură zonală, nucleul fiind compus din varietăţi magneziale, iar periferiile - din olivine bogate în fier.
Toate mineralele din grupa olivinei din soluţiile magmatice se cristalizează foarte uşor, însuşind diferite modificări morfologice ce rezultă din mediul în care s-a produs cristalizarea. De regulă, cristalizarea olivinei începe în stadiile iniţiale ale procesului de consolidare a magmei şi după compoziţie sunt aproape de forsterit (Fo88 - Fo82). În acelaşi timp, între formaţiunile magmatogene forsteritul pur până în prezent nu a fost găsit. Cele mai răspândite roci olivinice sunt dunitele, peridotitele şi serpentinitele. Compoziţia tipică a olivinei din dunite corespunde cu cea reprezentată în Tabelul 6, analiza 3. Olivinele cu componenta magneziană dominantă Fo80-Fo50 sunt obişnuite în rocile magmatice bazice ( gabbro, bazalturi, dolerite (de exemplu, în tabelul 6, analiza 5). În cantităţi reduse, dar frecvente, olivinele sunt întâlnite şi în unele roci efuzive acide sau alcaline. Fayalitul din rocile intruzive acide şi alcaline, este întâlnit şi printre sienitele cuarţoase, unde se asociază cu hedenbergitul şi arfvedsonitul.

Olivinele magneziene şi feroase pot fi găsite şi în unele roci metamorfice. De exemplu, forsteritul din rocile cristaline calcaroase (tabelul 6, analiza 1) este un produs al metamorfismului termal al dolomitelor contaminate cu minerale silicioase:

2CaMg[CO3]2 + SiO2  (  Mg2[SiO4] + 2Ca[CO3] + 2CO2
                                     Dolomit                             Forsterit               Calcit

În marmorele metamorfismului regional forsteritul se asociază cu tremolitul şi alte amfibole.

O varietate colorată a olivinei neafectată de procesele ulterioare metamorfice ( crizolitul - este considerată drept  piatră preţioasă.

§ 2. Grupa piroxenilor

Piroxenii sunt cei mai răspândiţi silicaţi fero-magnezieni din grupa mineralelor formatoare de roci. În calitate de minerale stabile piroxenii sunt prezenţi aproape în toate tipurile de roci magmatice; sunt frecvenţi în multe varietăţi de roci metamorfice ale facieselor regionale şi în rocile metamorfice de contact.

Din punct de vedre  structural, piroxenii sunt divizaţi în două subgrupe: piroxeni rombici şi piroxeni monoclinali.

În ultimele cercetări cristalografice s-a constatat că piroxenii rombici în realitate reprezintă macle perfecte constituite din exemplari monoclinici. Construcţia agregatului este atât de fină, încât acesta poate fi examinat în calitate de cristal unitar. Unii mineralogi (Milovskii, 1980) propun a numi aceşti piroxeni pseudorombici. Luând în consideraţie importanţa piroxenilor în clasificarea rocilor magmatice şi metamorfice, probabil operarea unor modificări noi în terminologiile deja existente ar introduce unele incomodităţi.

Subgrupa piroxenilor rombici reprezintă o serie de minerale din seria izomorfă (Mg,Fe)[SiO4], iar piroxenii monoclinici fiind mult mai răspândiţi în formaţiunile crustei terestre sunt caracterizaţi de o compoziţie chimică destul de variată.
Majoritatea piroxenilor care intră în compoziţia rocilor magmatice şi metamorfice cu unele admiteri pot fi reprezentaţi în sistemul patrucomponent CaMg[Si2O6] (diopsid) – CaFe[Si2O6] (hedenbergit) ( Mg2[Si2O6] (enstatit)– Fe2[Si2O6] (ferosilit), propus în 1951 de mineralogii Poldervaart şi Hess (Fig. 9, 10). Cu excepţia Fe2[Si2O6] (fără impurităţi), piroxeni monoclinici din seria Mg2[Si2O6] – Fe2[Si2O6] în crusta terestră nu au fost găsite. În acelaşi timp, minerale intermediare – (Mg,Fe)2[Si2O6] - au fost depistate în meteoriţi.
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Fig.9 Sistematizarea generală a piroxenilor
1 – diopsid, 2 – salit, 3 – ferosalit, 4 – hedenbergit, 5 – endiopsid, 6 – augit, 7 – feroaugit, 8 – ferohedenbergit, 9 – augit cu dificit de calciu, 10 – feroaugit cu dificit de calciu, 11 – pijeonit magnezian, 12 – pijeonit, 13 – pijeonit cu fier
Diagramele din figurile 9 şi 10 nu sunt complete, deoarece în acestea nu sunt reprezentaţi piroxenii, specifici rocilor alcaline – varietăţi din seriile piroxenilor cu egirin. Pentru a cuprinde toate varietăţile piroxenilor poate fi propusă o altă schemă generală (Tabelul 7).
Pentru piroxeni este specifică substituirea reciprocă a diferiţilor ioni. E de menţionat că în subgrupa piroxenilor monoclinici substituirile izomorfe au loc nu numai în cazul cationilor bivalenţi şi de aceea schema, din figura 9 nu reflectă compoziţia chimică a piroxenilor, în care există substituiri izomorfe heterovalente unde cationii bivalenţi sunt substituiţi de cationii mono- sau trivalenţi.
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Fig.10  Reprezentarea piroxenilor în sistemul
CaMg[Si2O6] – CaFe[Si2O6]  ( Mg2[Si2O6] – Fe2[Si2O6]
(1 – diopsid-hedenbergit; 2 – endiopsid; 3 – ferohedenbergit; 4 – augit; 5 – feroaugit; 6 – titanaugit; 7 – calcoaugit; 8 – pjeonit; 9 – piroxen rombic (magmatogen); 10 – piroxen rombic (metamorfogen).
     Denumirea mineralelor provine de la cuvintele greceşti pyro (foc) şi xenos (străin) şi a fost propusă de Haüy. Examinând cristalele verzui de piroxen din lavă, renumitul cristalograf francez le considera probabil incluziuni străine încorporate din rocile ambiante în procesul efuziunilor vulcanice.
Tabelul 7

Serii izomorfe ale piroxenilor
	Piroxeni rombici
	
	
	Piroxeni
monoclinici
	
	

	Enstatit

↕

Hipersten

↕

Ferrosilit


	Clinoenstatit

↕

Clinohipersten

↕

Clinoferosilit


	↔
↔
	Diopsid

↕

Augit
↕

Pijeonit 

↕

Hedenbergit


	Egirin-augit

↕

Augit 

	Jadeite

↕

Spodumen

↕

Egirin


Mai jos sunt reprezentaţi piroxenii care au o importanţă excepţională şi sunt puşi la baza sistematizărilor petrografice ale diferitelor tipuri şi grupe de roci din crusta terestră (sunt evidenţiate varietăţile care vor fi prezentate în acest curs şi care sunt frecvent întâlnite în compoziţia mineralogică a diferitelor tipuri de roci):

     Piroxenii rombici:

Enstatit-Ferrosilit (Mg,Fe+2)2[Si2O6].

     Piroxenii monoclinici:

Diopsid-Hedenbergit Ca(Mg,Fe+2)[Si2O6],

Johansenit CaMn[Si2O6],

Egirin NaFe+3[Si2O6],

Spodumen LiAl[Si2O6],

Jadeite NaAl[Si2O6],

Augit (Ca,Mg,Fe+2,Al)2[(Al,Si)2O6],

Pijeonit (Mg,Fe+2,Ca)(Mg,Fe+2) [Si2O6],

Omfacit (Ca,Na)(Mg,Fe+2,Fe+3,Al)[Si2O6],

Fassanit Ca(Mg,Fe+2,Fe+3,Al)[(Al,Si)2O6].

Pentru prima data structura piroxenilor a fost studiată în baza diopsidului (Warren, Bragg; 1928).

Specificul structural al piroxenilor este determinat de tetraedrii elementari [SiO4]-4 aranjaţi într-un lanţ continuu, formând în felul următor un anion complex [Si2O6]-4n (Fig.11). Lungimea unui “segment” al acestui lanţ (SiO3) care se repetă de 2n ori constituie 5,3Å.
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Fig.11  Schema ideală a unui lanţ piroxenic reprezentată în trei proiecţii
1 – atomii siliciului, 2 – atomii oxigenului
Formula generală a piroxenilor se prezintă în felul următor:

W1-p(X,Z)1+pZ2O6

unde W = Ca, Na; X = Mg, Fe+2, Mn+2, Ni, Li; Y = Al, Fe+3, Cr, Ti; Z = Si, Al.

Pentru piroxenii rombici  p ( 1, iar cantitatea ionilor notaţi cu indicele Y este foarte redusă. La piroxenii monoclinici valoarea p variază de la 0 (la diopsid, în compoziţia căruia ionii Y practic sunt absenţi şi la egirin, care conţine o cantitate redusă de ioni X) până la 1 (la spodumen). Substituirile permanente  dintre ionii X şi Y generează substituiri izomorfe de compensare dintre ionii W şi Z.

Rolul aluminiului diferă de la caz la caz. Astfel, în piroxenii rombici cantitatea aluminiului este redusă, iar în alţi piroxeni acest element joacă un rol important. De exemplu, în augit 20% din toate poziţiile posibile ale tetraedrilor structurali sunt ocupate de Al.

1. Piroxenii rombici

Piroxenii rombici sunt răspândiţi printre varietăţile de roci magmatice bazice şi ultrabazice, printre rocile efuzive cu o compoziţie bazică şi medie, între formaţiunile metasomatice şi rocile metamorfismului regional, formate din rocile preexistente sedimentare sau magmatice; sunt minerale specifice pentru astfel de roci ca ciarnockitele. Piroxenii rombici formează o serie izomorfă continuă în care magneziul şi fierul bivalent se află în relaţii de substituire reciprocă între minerale de limită cu Mg100Fe+20 şi Mg10Fe+290. Substituirile izomorfe între cationii magneziului şi fierului nu condiţionează modificări în structura reţelei cristaline, iar poliedrul cristalin este echivalent pentru toate varietăţile piroxenilor rombici, exprimaţi prin formula chimică generală (Mg,Fe)2[Si2O6] (Fig.12).
Caracteristica generală a mineralelor de margine din grupa piroxenilor rombici

	Np

Nm
Ng
Ng-Np
+2V

Densitatea
Duritatea
Clivajul

Macle

Culoarea

Constantele celulei elementare
	Enstatit

Mg2[Si2O6]

Rombică (+)

1,650-1,662

1,653-1,671

1,658-1,680

0,007-0,011

55-90(
3,209

5-6

Perfect în direcţia {210}

Simple şi polisintetice pe suprafaţa (100);

haşurare specific sub 88(
Incolor; cenuşie, verzuie, galbenă, brună; în secţiuni microscopice – incolor

a = 18,28Å

b =8,805Å

c =5,185Å

Z = 16
	Ferosilit

Fe+22[Si2O6]

Rombică (-)

1,755-1,768

1,763-1,770

1,772-1,788

0,018-0,020

55-90(
3,960

5-6

Perfect în direcţia {210}

Pe suprafaţa (100);

haşurare specific sub 88(
Verzuie, brun-închisă; în secţiuni microscopice – nuanţe roşii sau verzui

a = 18,28Å

b =8,805Å

c =5,185Å

Z = 16


Piroxenii rombici se descompun parţial în HCl

Piroxenii rombici pot fi sistematizaţi în funcţie de numărul moleculelor de ferosilit, aflat în compoziţia chimică a mineralului (Poldevaart, 1947): enstatit – Fs0-10 (Fs – ferosilit, 0-10%), bronzit – Fs10-30, hipersten – Fs30-50, ferohipersten – Fs50-70, evlit – Fs70-90, ferosilit – Fs90-100.
Denumirea enstatit provine de la cuvântul grecesc enstates – refractor, iar denumirea de hipersten se datorează cuvintelor greceşti hupe (extra) şi sthenos (duritate), deoarece acest piroxen rombic în comparaţie cu alţi analogi din rândul izomorf are o duritate relativ mai mare. 
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a. b.

Fig.12  Forma ideală a piroxenilor rombici: a – enstatit, b – ferosilit
Structura piroxenilor reprezintă lanţuri constituite din elemente structurale [Si2O6]-4 (Fig.11) legate între ele prin intermediul cationilor Mg+2 şi Fe+2. Spre deosebire de olivină sau plagioclazi, piroxenii rombici prin substituiri izomorfe nu formează soluţii solide ideale. În acelaşi timp, s-a constatat că parametrii celulei elementare (constantele a, b, c) sunt funcţional dependente de numărul de molecule de enstatit în mineral. 
Concentraţiile elementelor majore reprezentate în Tabelul 8 şi 9  reflectă compoziţiile chimice ale piroxenilor aflate în rocile magmatice şi metamorfice.
În general, piroxenii sunt consideraţi metasilicaţi ai magneziului şi fierului bivalent, însă după cum rezultă din tabelul 8, în cantităţi relativ mici sunt prezenţi şi Al, Ca, Mn, Fe+3, Ti, Cr şi Ni. Evidentă este absenţa acestor elemente (cu excepţia Ca) în piroxenul adus din spaţiul extraterestru de un meteorit (Tabelul 8, mineralul 1). Cromul şi nichelul sunt specifice piroxenilor rombici din rocile magmatice, iar concentraţiile relativ mai mari ale manganului sunt observate numai la varietăţile magmatogene feroase sau la varietăţile metamorfogene care, de regulă, au o compoziţie chimică instabilă. Concentraţiile relativ mari ale aluminiului sunt specifice hiperstenului din rocile metamorfozate în faciesul granulitic (Tabelul 9, mineralul 3).
Originea Ca în piroxenii rombici rezultă din asociaţii cu unii piroxeni monoclinici. Printre varietăţile de piroxeni aflaţi în compoziţia rocilor magmatice sunt frecvenţi piroxeni rombici cu incluziuni conforme, constituite din piroxeni monoclinici cu un conţinut relativ mare de Ca. Orientarea spaţială a acestor incluziuni întotdeauna este paralelă suprafeţei (100). Astfel de piroxeni rombici în petrografie sunt numiţi piroxeni rombici de tipul buswald.

Tabelul 8
Compoziţia chimică a piroxenilor rombici (rocile magmatice)

	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4
	5
	6

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3
Cr2O3
FeO

MnO

NiO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-
(
Np

Nm

Ng

-2V

Gr.sp.
	59,92

-

-

-

-

0,38

-

-

39,51

0,32

-

-

-

-

100,13

1,653

1,656

1,660

125,5(
3,209
	57,10

0,17

0,70

0,60

0,27

5,21

0,17

0,04

34,52

0,62

0,07

0,03

0,64

0,06

100,20

-

-

1,674

106(
-
	55,02

0,12

2,69

1,81

0,34

7,18

0,19

-

32,13

0,48

0,02

0,01

0,21

0,02

100,22

-

-

1,683

87(
-
	53,18

0,21

3,08

0,25

-

18,05

0,41

-

23,26

2,09

-

-

-

0,20

100,73

-

-

1,7065

-

-
	49,43

0,17

0,38

0,04

-

34,91

1,19

-

12,96

0,71

-

0,02

-

-

99,81

-

-

1,7385

53(
-
	44,52

1,39

4,74

1,26

-

38,66

0,28

-

6,59

1,40

0,39

0,19

0,41

-

99,85

1,752

1,759

1,765

78(
-


1 – enstatit din meteorit (Texac); 2 – enstatit din peridotit (Irlanda); 3 – bronzit din peridotit (Irlanda); 4 – hipersten din andezit (vulcanul Akaghi, Japonia); 5 – ferrihipersten din norit (Osaka, Japonia); 6 – eulit din granit (California, SUA).

Procesele chimice care conduc la formarea  piroxenilor rombici sunt destul de variate. De exemplu, în picrit piroxenul rombic se formează din olivină:

(3Fe2SiO4 + 3Mg2SiO4) + O2 ( 2Fe3O4 + 6MgSiO3
                                                  olivină                                   magnetit    piroxen rombic

Aici, magnetitul împreună cu piroxenul rombic, formează o coroană în jurul olivinei restante.
Întru-un proces metamorfic mai aprofundat (în prezenţa apei), piroxenul rombic poate fi un produs al reacţiilor chimice între minerale specifice facieselor metamorfice inferioare, cum ar fi, de exemplu, serpentina şi talcul:

Mg3Si2O5(OH)4 + Mg3Si4O10(OH)2 ( 6MgSiO3 + 3H2O

                                    serpentină                      talc                           enstatit 

     Putem presupune că în acelaşi proces metamorfic, dar în condiţii relativ uscate, enstatitul cu talcul vor intra în reacţie, generând un amfibol rombic – antofilitul:

Mg3Si4O10(OH)2 + 4MgSiO3 ( Mg7Si2O22(OH)2
                                                 talc                      enstatit                  antofilit

Piroxenii rombici şi în special varietăţile bogate în Mg se transformă uneori în serpentinit, formând pseudomorfoze cu un luciu specific metalic (mineralul bastit). În formaţiunile crustei terestre sunt frecvente şi substituirile piroxenilor rombici cu amfibole verzui-pale (uralilit), iar în rocile metamorfice formate din rocile primare magmatice bazice piroxenii rombici alcătuiesc structuri coronare în jurul granulelor de olivină şi plagioclazi.
Între compoziţia chimică a piroxenilor rombici şi proprietăţile lor fizice pot exista unele relaţii funcţionale. De exemplu, proprietăţile optice ale acestor minerale (birefringenţa şi unghiul dintre axele optice) sunt dependente de relaţiile cantitative dintre Mg şi Fe+2, iar majoritatea mineralelor din rândul piroxenilor rombici situate între bronzit-hipersten se deosebesc printr-un pleocroism bine pronunţat. Este observată şi o relaţie funcţional-liniară între compoziţia piroxenilor rombici şi greutatea specifică a acestora.
Tabelul 9
Compoziţia chimică a piroxenilor rombici (rocile metamorfice)

	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4
	5
	6

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3
Cr2O3
FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-
(
Np

Nm

Ng

-2V

Gr.sp.
	55,12

0,32

1,25

1,26

0,16

11,96

0,20

29,10

0,40

-

-

-

-

99,77

1,677

1,688

1,691

88(
3,323-3,340
	53,20

0,13

1,15

0,00

-

21,64

0,78

22,50

0,82

-

-

-

-

100,22

1,693

1,704

1,709

88(
-
	46,91

0,51

8,26

3,02

-

19,88

0,20

20,02

0,34

0,10

0,06

0,30

0,03

99,63

1,705

-

1,716

-

3,42-3,51
	50,32

0,13

3,14

2,97

-

22,53

0,70

19,52

0,60

0,05

0,03

-

0,03

100,04

1,701

-

1,717

59(
-
	47,23

1,02

2,47

1,60

-

34,03

0,89

11,14

1,57

0,05

0,12

-

0,06

100,18

1,725

1,736

1,743

58(
-
	48,12

0,17

1,37

1,46

-

36,90

0,68

10,45

0,43

0,00

0,00

-

0,09

99,76

-

-

-

-

3,68


1 – bronzit din granulit plagioclaz-hiperstenic (Laplandia); 2 – hipersten din amfibolit (Japonia);
3 – hipersten din granulit plagioclaz-hipersten-granatic (Laplandia); 4 – ferihipersten din gnais hipersten-diopsid-plagioclazic (Anglia); 5 – ferihipersten din charnockite (India); 6 – ferihipersten din charnockite (Gviana).

Pentru mineralele izomorfe este caracteristic fenomenul de zonalitate. Dacă la piroxenii rombici din rocile magmatice intruzive şi rocile metamorfice structurile zonale sunt întâlnite extrem de rar, la analogii din rocile efuzive structura zonală este foarte frecventă. De regulă, zonalitatea piroxenilor rombici se manifestă printr-un nucleu bogat în magneziu şi periferii cu un conţinut relativ mai mare de fier.

O trăsătură specifică a piroxenilor rombici o reprezintă structura lor “în plăci” bine evidenţiată.

Piroxenii rombici se deosebesc de piroxenii monoclinici prin pleocroismul specific al mineralelor bronzit-hipersten şi nuanţele roşu-verzui la unele varietăţi. Este specifică şi birefringenţa relativ mai mică. În afară de aceasta bronzitul, hiperstenul şi ferrohiperstenul formează cristale negative din punct de vedere optic. Uneori piroxenii rombici pot fi confundaţi cu silimanitul, dar spre deosebire de acesta, piroxenii rombici au un clivaj perfect pe suprafaţă (210); există unele trăsături comune şi cu andalusitul. 
Piroxenii rombici cu magneziu, în asociaţie cu olivinele, diopsid-augitul şi spinelidele, sunt minerale frecvent găsite în compoziţia rocilor ultrabazice.

În calitate de component fiero-magnezial principal piroxenul rombic este prezent în norite cristalizate din magma bazaltică necontaminată. Unele varietăţi de roci bazice se formează şi în procesul asimilării aluminei din rocile mediului ambiant (sedimentare sau metamorfice). În consecinţă, în rocile bazice (norite cordieritice sau norite biotitice cu augit – piroxen monoclinic cu calciu) se formează concentraţii relativ mari de hipersten şi anortit:

Ca(Mg,Fe)Si2O6 + Al2SiO5 ( (Mg,Fe)SiO3 + CaAl2Si2O8
                                       augit                   disten                hipersten               anortit

În calitate de component nespecific piroxenii rombici sunt prezenţi în unele andezite olivinice cu un conţinut minimal de SiO2. De obicei, piroxenii rombici sunt specifici rocilor efuzive, în care concentraţia SiO2 variază între 57% şi 59%.

Piroxenii rombici sunt principalii componenţi fiero-magneziali ai rocilor metamorfice din formaţiunea ciarnockitelor. În cadrul acestei formaţiuni metamorfice specifice piroxenii rombici formează fie roci monomineralice, fie se asociază cu piroxenii monoclinici (diopsid-salitul), amfibola brună, biotitul şi granatul.

Piroxenii rombici sunt minerale tipice ale rocilor granulitice cu o compoziţie ultrabazică.  Există şi granulite în care piroxenul rombic poate fi întâlnit împreună cu cuarţul şi granatul.

Piroxenii rombici sunt prezenţi şi în rocile metamorfismului regional, specifice condiţiilor termodinamice moderate: în gnaise amfibolice, gnaise amfibol-hiperstenice, gnaise ultrabazice piroxen-almandinice formate sub nivelul faciesului granulitic.

De asemenea, piroxenii rombici sunt întâlniţi în compoziţia rocilor bogate în aluminiu, metamorfozate sub influenţa agentului termal, rocile primare fiind bogate în clorit şi practic lipsite de calciu:

(Mg, Fe+2)4Al4Si2O10(OH)8 + 5SiO2 (
                                                                  clorit
 ( (Mg,Fe+2)2Al4Si5O18 + 2(Mg,Fe+2)SiO3 + 4H2O

                                          cordierit                       piroxen rombic

Fărâmituri detrice ale piroxenilor rombici pot fi întâlnite în unele roci sedimentare. Putem presupune că originea acestora este legată de eroziunea mecanică a rocilor efuzive bazice,  aflate în apropierea bazinului de acumulare.

2. Piroxenii monoclinici
a. Seria  izomorfă diopsid–henenbergit
Diopsidul în compoziţia căruia se află în cantităţi reduse fierul este întâlnit în unele dolomite şi calcare metamorfozate şi este un mineral specific skarnelor. În aceleaşi roci pot fi găsite salitul Ca(Mg,Fe)[Si2O6] şi ferosalitul Ca(Fe,Mg)[Si2O6]  – minerale intermediare din rândul izomorf diopsid–hedenbergit. Salitul este un mineral caracteristic rocilor metamorfozate în faciesul amfibolitic; poate fi prezent şi în unele granulite sau charnockite. În acest caz, rocile primare au fost posibil fie sedimentare calcaroase, fie bazice. Diopsid-salitul este un piroxen tipic pentru rocile hipoabisale, care s-au cristalizat din magme bazaltice bogate în olivină şi componenţi alcalini. Hedenbergitul este frecvent întâlnit în skarne calcaroase, roci metamorfozate termal din strate sedimentare cu un conţinut bogat de minerale feroase; este specific sienitelor cuarţoase şi granofirelor (roci efuzive sau roci cristaline în granulaţie fină, cristalizate în filoane cu o structură granofirică).
Denumirea “diopsid” provine de la di (lat.) – doi, şi opsis (gr.) – aspect, accentuând în felul următor habitusul diferit al acestui mineral. Hedenbergitul este numit în cinstea chimistului suedez Ludvig Hedenberg, iar denumirea salitului provine de la o localitate suedeză – Sala.

Termenul diallag este utilizat pentru diopsidul (şi augitul) contaminat cu ioni trivalenţi (de regulă, aluminiu) sau diopsidul (şi augitul) caracterizat prin prezenţa incluziunilor lamelare de magnetit sau ilmenit, paralele pinacoidului (100).

Caracteristica generală a mineralelor de margine

din rândul izomorf diopsid–hedenbergit

	Np

Nm
Ng
Ng-Np
+2V

Densitatea
Duritatea
Clivajul

Macle

Culoarea

Constantele celulei 
elementare
	a.1 Diopsidul
CaMg[Si2O6]

Monoclinică (+)

1,664-1,695

1,672-1,701

1,695-1,721

0,024-0,031

50-60(
3,22-3,38

5,5-5,6

Relativ bună în direcţia (110)
Simple şi polisintetice pe suprafeţele (100) şi (001);

haşurare specific sub 87(
Albă; verzuie-deschis şi verzuie-închisă; în secţiuni microscopice diopsidul este incolor, iar salitul şi ferosalitul posedă o nuanţă verzuie slabă

a = 9,73Å

b =8,91Å

c =5,25Å

Z = 4
	a.2 Hedenbergitul
CaFe+2[Si2O6]

Monoclinică (-)

1,716-1,726

1,723-1,730

1,741-1,751

0,025-0,029

52-68(
3,50-3,56

6

–
Simple şi polisintetice pe suprafeţele (100) şi (001);

haşurare specific sub 87(
Verzuie-brună, verzuie-închisă, neagră; în secţiuni microscopice – verde-deschis, brun-verzui

a = 9,85Å

b =9,02Å

c =5,26Å

Z = 4


Mineralele din rândul izomorf diopsid–hedenbergit nu se dizolvă în HCl

Structura diopsidului este constituită din lanţuri piroxenice, legate prin intermediul cationilor Ca+2, Mg+2. În structura salitului şi hedenbergitului locul magneziului prin substituiri izomorfe este ocupat de fierul bivalent.

Cristalele bine dezvoltate ale varietăţilor mineralogice din seria diopsid–hedenbergit au un habitus prismatic cu doi pinacoizi (001) şi (010) bine dezvoltaţi. Cristalele ideale (Fig.13) ale diopsidul sau alte varietăţi din seria respectivă în condiţii naturale se formează destul de rar. 
Mineralele diopsid-salit-ferosalit-hedenbergit prezintă soluţii solide naturale, formate din CaMg[Si2O6] şi CaFe+2[Si2O6]. Compoziţiile chimice ale mineralelor din rândul izomorf diopsid-hedenbergit sunt reprezentate în tabelul 10 .

În majoritatea cazurilor în compoziţia piroxenilor din seria diopsid–hedenbergit sunt prezenţi şi cationii altor metale. În mineralele acestei serii de origine magmatică substituirea Ca+2, Mg+2 şi Fe+2 cu cationi ai altor metale este un fenomen obişnuit. În acelaşi timp, substituirea Si+4 prin Al+3 are loc numai ocazional. În majoritatea cazurilor concentraţia Al2O3 nu depăşeşte 1-3%. Deseori, diopsidul şi salitul din rocile  bazice şi ultrabazice conţin cantităţi relativ mici de crom. Indiferent de faptul că în condiţiile de laborator a fost sintetizată o substanţă similară diopsidului, în care locul magneziul este preluat de nichel, în condiţiile naturale mineralele seriei diopsid-hedenbergit sunt lipsite practic de acest element chimic. Este frecventă prezenţa titanului. În varietăţile cu fier atrage atenţia o majorare relativă a concentraţiilor de MnO; sunt cunoscute şi diopside magneziale (skarnele din formaţiunile Atân-Topkan, Asia Mijlocie). 
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Fig. 13  Cristal ideal al diopsidului




Proprietăţile optice şi fizice ale mineralelor din rândul izomorf diopsid–hedenbergit sunt funcţii ale compoziţiei chimice. Tot de compoziţia chimică depinde şi greutatea specifică. Astfel, densitatea mineralelor intermediare ale seriei variază între limitele 3,25-3,53 g/cm3. Este de menţionat că acest parametru fizic nu poate fi utilizat în calitate de informaţie diagnostică.
Tabelul 10
Compoziţia chimică a mineralelor din seria diopsid–hedenbergit
	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3
Cr2O3
FeO

MnO

NiO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-

(
Gr.sp.
	49,81

0,14

6,42

1,25

-

1,03

0,06

-

15,22

25,92

-

-

0,13

0,06

100,19

-
	52,34

0,18

2,72

1,31

-

1,77

0,24

-

16,15

24,23

0,57

0,08

0,66

0,00

100,25

3,25
	53,42

0,12

0,68

1,36

0,56

2,01

0,07

-

15,99

25,75

0,12

0,06

0,16

0,01

100,34

-
	49,74

0,72

5,02

1,99

-

4,70

0,13

-

14,42

23,51

0,15

0,10

0,01

0,05

100,54

3,38
	51,20

0,27

2,71

2,76

-

4,94

0,05

-

15,43

22,62

0,24

0,12

-

0,06

100,40

-
	50,18

0,13

0,00

0,70

-

17,33

0,28

-

6,87

23,28

-

-

0,09

0,10

99,70

-
	44,76

-

1,70

(
-

19,27

6,22

-

3,25

22,20

0,14

-

0,17

-

98,71

-
	49,03

-

0,86

4,22

-

3,95

7,91

-

5,81

19,88

-

-

0,70

0,60

100,10

3,55


1 – diopsid din skarn (Anglia); 2 – diopsid din gnais  calcaro-silicios (Anglia); 3 – diopsid cu crom din bazalt (Japonia); 4 – salit din piroxenit (India); 5 – salit din bazalt olvin-augitic (Japonia); 6 – ferosalit din gnais calcit-volastonit-meyonit-cuarţos (Finlanda); 7 – hedenbergit cu mangan din skarn (Rusia);

8 – hedenbergit (Calfornia, SUA).

Mineralele din seria diopsid–hedenbergit nu întotdeauna se deosebesc de augit, deoarece indicii lor de refracţie sunt aproape identici. În acelaşi timp, la mineralele din seria diopsid–hedenbergit unghiul dintre axele optice este relativ mai mare. Comparativ cu piroxenii rombici, varietăţile diopsid–hedenbergit au o birefringenţă mai pronunţată. Uneori diopsidul poate fi confundat cu volastonitul, dar se deosebeşte de acesta prin existenţa a două plane de clivaj şi birefringenţă. Coeficienţii de refracţie şi birefringenţa diopsidului sunt mai mari decât a volastonitului. Hedenbergitul şi mineralele apropiate în secţiuni microscopice se aseamănă cu rodonitul, însă ultimul nu are un clivaj specific orientat în două direcţii sub un unghi de circa 56(.
Diopsidul, salitul şi ferosalitul sunt minerale tipic metamorfogene. De regulă, aceste minerale se formează în zonele de contact ale rocilor calcaroase şi dolomitice cu soluţiile de origine magmatică. În acelaşi timp ele sunt găsite şi între rocile metamorfismului regional – şisturi cristaline magneziale formate din rocile primare magmatice sau sedimentare. Fiind un mineral al faciesului piroxen-amfibolitic, în mediul carbonatitic diopsidul se formează la temperaturi şi presiuni caracteristice faciesului epidot-amfibolitice. În condiţiile metamorfismului termal diopsidul se prezintă în calitate de mineral final al unui proces complex de transformare a rocilor dolomitice cuarţoase, unul dintre minerale intermediare fiind tremolitul (Bowen, 1940):
Ca2Mg5Si8O22(OH)2 + 3CaCO3 + 2SiO2 ( 5CaMgSi2O6 + 3CO2 + H2O

                         tremolit                         calcit                                  diopsid

Diopsidul, salitul şi ferosalitul sunt minerale frecvent întâlnite în skarne (de regulă, formate din rocile originare cu un conţinut calcaro-silicios); sunt specifice concreşteri diopsid-scapolit sau diopsid-plagioclaz. Deseori diopsidul se asociază cu volastonitul, grosularul, vezuvianul şi tremolitul.
În regiunile de răspândire a formaţiunilor calcaroase cu intruziuni granitice sunt specifice aşanumitele “pegmatite diopsidice”, care nu au nimic comun cu magma primară. În acest caz, diosidul se formează printr-un proces de asimilare de către soluţiile magmatice ale calciului din rocile calcaroase ambiante. Diopsidul pegmatitic niciodată nu se formează în afara zonelor de contact cu rocile calcaroase. Astfel, şi ferosalitul (Hd60-65), care se asociază cu volastonitul şi andraditul, este găsit numai între formaţiunile calcaroase, prelucrate de substanţe magmatice.

b. Augitul

(Ca,Mg,Fe+3,Fe+3,Ti,Al) [(Si,Al)2O6]
Augitul este un piroxen monoclinic (Fig.14) care intră în compoziţia diferitelor roci magmatice. El este un mineral caracteristic gabbrourilor, doleritelor şi bazaltelor. Uneori, augitul este întâlnit şi în compoziţia rocilor ultrabazice şi medii. Augitele sunt minerale specifice granulitelor, charnockitelor şi altor roci metamorfozate la un facies avansat al metamorfismului regional. În acelaşi timp, augitele sunt minerale mult mai obişnuite pentru rocile de origine magmatică. Varietăţile augitului, bogate în fier (feroaugitele), sunt obişnuite pentru ferogabbrourile diferenţiate, doleritele feroase şi pegmatitele cu un conţinut similar, sienite sau sticlă vulcanică. Augitele cu calciu (inclusiv, feroaugitele cu calciu) sunt minerale specifice efuziunilor bazaltice sau andezitice, care se cristalizează practic momentan. Varietăţile cu Ti sunt minerale tipice ale rocilor alcalino-bazice (teschenite, essexite, şi dolerite nefelinice).

Denumirea augitului provine de la cuvântul grecesc auge – luciu, deoarece acest piroxen monoclinic pe suprafeţele de clivaj are un luciu specific (Verner, 1792).

Structura augitului practic cu nimic nu se deosebeşte de cea a diopsidului. Tot odată este determinată dependenţa parametrilor celulei elementare de compoziţia chimică a augitului; ele sunt diferite pentru varietăţile magneziale, feroase sau cu calciu.

Caracteristica generală a augitului
	Np

Nm
Ng
Ng-Np
+2V

Densitatea
Duritatea
Clivajul

Macle

Culoarea
Constantele celulei elementare
	1,671-1,735

1,672-1,741

1,703-1,761

0,018-0,033

35-48(
3,23-3,52

5,5-6

Perfectă în direcţia {110}; sunt caracteristice separări în direcţia {100} şi {110}; haşurare specific sub 87(
Simple şi polisintetice pe suprafeţele {100}; polisintetice – frecvent pe suprafeţele {001}

Brună-deschisă, brună, violet-brună, verde, neagră; în secţiuni microscopice – incolor, brun-deschisă, violet-brun deschisă, brun-verzui deschisă sau verde deschisă

a = 9,80Å

b =9,00Å           ( = 105(
c =5,25Å

Z = 4
	Sistemul - monoclinic (+)
[image: image11.jpg]



Fig.14  Poliedrul cristalin

al augitului


Augitul nu reacţionează cu HCl

Din punct de vedere al compoziţiei chimice, poziţia varietăţilor de augit este clar determinată în sistemul diopsid-hedenbergit-clinoenstatit-clinoferosilit (Fig.10)
Compoziţiile chimice ale unor varietăţi de augite sunt reprezentate în tabelul 11.
Din cauza substituirilor continui din rândurile diopsid-hedenbergit sau augit-feroaugit metoda cristalooptică de determinare a piroxenilor monoclinici se confruntă cu unele dificultăţi. Astfel, augitul se deosebeşte de diopsid printr-o birefringenţă mai slabă şi o refracţie mai evidenţiată, iar augitile (şi feroaugitele) bogate în Mg şi Fe au un unghi al axelor optice mai mic decât salitul, ferosalitul şi hedenbergitul. Titanoaugitul poate fi recunoscut prin aspectul coloristic (uneori cu nuanţe violete) mai intensiv şi un pleocroism specific. Mineralele din seria augitelor pot fi confundate cu rodonitul, spodumenul, jadeitul, omfacitul.
Date despre dependenţa funcţională dintre compoziţia chimică a augitelor şi greutatea lor specifică nu există. 

Augitele din rocile efuzive care se cristalizează aproape momentan, de regulă, au o structură zonală, în care proprietăţile fizice ale varietăţilor periferice şi cele din nucleu  diferă.

Sub influenţa agenţilor metamorfici augitul se transformă în amfibol, clorit şi epidot (mai rar).

Majoritatea piroxenilor monoclinici sunt produse ale procesului de diferenţiere a magmei bazaltice. În stadiile iniţiale se formează piroxenii rombici, apoi o serie de piroxeni monoclinici, printre care şi augitul cu modificările lui.

Tabelul 11
Compoziţia chimică a varietăţilor de augit
	Oxizi stand.
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8
	9
	10

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3
FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-

(
Np

Nm

Ng

+2V

Gr.sp
	51,20

0,91

3,01

2,46

5,32

(
15,48

20,73

0,34

-

0,51

-

99,96

1,680

1,686

1,705

61(
-
	51,83

0,49

3,07

1,39

7,21

0,17

16,00

19,21

0,27

0,02

0,47

0,11

100,23

1,6832

1,687

1,710

52(
-
	46,76

2,96

6,26

1,45

8,92

0,16

12,07

20,34

0,43

0,28

-

0,89

100,52

1,694

-

1,719

38-53(
-
	50,74

0,95

2,98

2,37

10,04

0,17

14,24

17,88

0,67

0,17

0,03

100,24

1,695

1,701

1,719

55(
3,405
	50,09

0,30

2,86

1,32

14,09

0,24

10,51

20,11

0,39

0,18

0,01

0,09

100,19

1,695

1,700

1,720

50(
3,52
	50,72

0,15

0,98

0,35

21,10

0,37

12,23

13,35

0,33

0,13

-

0,09

99,89

-

-

-

-

-
	48,89

0,93

1,51

2,26

18,71

0,38

9,48

17,58

0,24

0,02

0,25

0,06

100,26

1,704

1,711

1,733

50(
-
	46,61

1,18

3,47

0,90

20,18

1,11

7,27

17,24

1,04

0,27

0,42

0,04

99,73

1,710

1,716

1,736

52(
3,49
	49,68

0,56

0,78

3,29

18,15

0,59

16,19

9,90

0,65

0,15

0,10

(
100,04

1,709

1,711

1,738

28-30(
-
	44,71

2,92

7,85

4,46

4,23

0,10

11,74

22,37

0,90

0,09

0,26

0,09

100,34

1,721

1,725

1,746

51(
3,401


1 – augit din peridotit (Scoţia); 2 – augit din gabbro (Montana, SUA); 3 – augit din dolerit (Sahalin);

4 – augit din andezit (Colorado, SUA); 5 – augit din granulit hiperstenic (India); 6 – augit din gabbro olivinic (Japonia); 7 – feroaugit din diabaz bogat în fier (Minessota, SUA); 8 – feroaugit din sienit (Africa de Sud-Est); 9 – augit din bazalt (Japonia); 10 – titanaugit din teschenit monţonitic (Polonia).

În rocile metamorfismului regional (de exemplu în charnockite) augitul poate fi asociat cu alţi piroxeni din rândul diopsid–hedenbergit, iar în metamorfitele cu o compoziţie granitică piroxenii sunt prezentaţi practic numai de augit.
Pentru sienite sunt specifice feroaugitele.
c. Pijeonitul
(Mg,Fe+2,Ca)(Mg,Fe+2) [Si2O6]
Mineralele din grupa pijeonitelor prezintă varietăţi de piroxeni cu un conţinut redus de calciu (5% ≤ CaSiO3 ≤ 15%). Pijeonitele pot fi identificate în lavele consolidate printr-un proces de răcire rapidă. Dacă condiţiile de cristalizare a magmei exclud formarea piroxenilor rombici, atunci pijeonitele sunt depistate şi în compoziţia unor roci magmatice intruzive. În compoziţia rocilor metamorfice până în prezent aceste varietăţi de piroxeni monoclinici nu au fost întâlniţi.

Denumirea mineralului provine de la localitatea Pijeon-Poynt din statul Minessota, SUA.

Aspectul poliedrului cristalin al pijeonitului are multe trăsături comune cu cele ale diopsidului (Fig.15), dar spre deosebire de alte varietăţi ale piroxenilor monoclinici deficitul atomilor de calciu din compoziţia chimică condiţionează unele modificări în structura interioară a pijeonitelor. În general, structurile piroxenilor monoclinici cu o cantitate redusă de calciu în condiţiile crustei terestre sunt destul de instabile şi din cauza aceasta ele cu timpul se recristalizează, transformându-se în piroxeni rombici.

Caracteristica generală a pijeonitului
	Np

Nm
Ng
Ng-Np
+2V

Densitatea
Duritatea
Clivajul

Macle

Culoarea
Constantele celulei elementare
	1,682-1,722
1,684-1,722
1,705-1,751

0,023-0,029
0-30(
3,30-3,46
6

Bună în direcţia {110}; sunt caracteristice separări în 

direcţia {100} şi {010} şi {001}; 
haşurare specific sub 87(
Polisintetice şi simple pe suprafeţele {100} sau {001}; Brună-deschisă, brună, violet-brună, verde, neagră; în secţiuni microscopice – incolor, brun-deschisă, violet-brun deschisă, brun-verzui deschisă sau verde deschisă

a = 9,80Å

b =9,00Å           ( = 105(
c =5,25Å

Z = 4
	Sistemul monoclinic (+)
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Fig.15  Cristal ideal de pijeonit


În tabelul 12 sunt prezentate analizele chimice ale unor varietăţi de pijeonite. După cum rezultă, suma Mg + Fe este relativ constantă, iar raportul Mg : Fe din cauza substituirilor incomplete dintre magneziu şi fier variază între 70 : 30 şi 40 : 60
Tabelul 12


Compoziţia chimică a varietăţilor de pijeonit

	Oxizi stand.
	1
	2
	3
	4
	

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3
FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O
H2O+

H2O

(
Gr.sp
	52.84

0,22

0,44

1,06

16,89

0,56

23,51

4,06

0,19

-

-

0,22

99,99

-
	50,56
0,58

1,41

0,12

23,17

0,54

16,10

7,05

0,26

-

-

0,07

100,09

-
	51,24
0,50

1,07

0,05

26,85

0,55

14,85

4,31

0,02

0,02

0,36

0,18

100,00

-
	49,30

0,60

0,68

3,83

23,17

2,44

15,44

3,14

-

-

-

-

98,54

-
	1 – pijeonit magnezian din andezit hipersten-olivinic (Japonia);
2 – pijeonit din andezit (vulcanul Hacone, Japonia);
3 – pijeonit din sill diabazic (New-Jersey, SUA);
4 – pijeonit din diorit cuarţos (vulcanul Hacone, Japonia)



d. Piroxenii alcalini: egirinul şi egirin-augitul
Egirinul şi egirin-augitul sunt minerale tipice care intră în compoziţia rocilor alcaline. Ele pot fi găsite şi în sienite, pegmatite sienitice, granite alcaline şi roci filoniene apropiate după compoziţia mineralogică cu granitele alcaline. În calitate de mineral nespecific ambele minerale pot fi prezente în unele şisturi cristaline.

Caracteristica generală a piroxenilor alcalini
	Np

Nm
Ng
Ng-Np
+2V

Densitatea
Duritatea
Clivajul

Macle

Culoarea

Constantele celulei elementare
	d.1 Egirinul
NaFe+3[Si2O6]

Monoclinică (()

1,750-1,776

1,780-1,820

1,800-1,836

0,040-0,060

60-70(
3,55-3,60

6

Perfectă în direcţia (110); sunt caracteristice separări în direcţia (100);

haşurare specific sub 87(
Simple şi polisintetice pe suprafeţele (100) 

Egirinul: verde-deschisă – verde-negrie; în secţiuni microscopice culoarea egirinului variază de la verde-deschis până la verde închis şi galben verzui. Acmitul: brun-roşietic, verde-închis până la negru; în secţiuni microscopice – brun-deschis, galben sau galben-verzui

a = 9,65Å

b =8,79Å

c =5,29Å

Z = 4
	d.2 Egirin-augitul
(Na,Ca)(Fe+3,Fe+2,Mg,Al)[Si2O6]

Monoclinică ((), (+)

1,700-1,750

1,710-1,780

1,730-1,800

0,030-0,050

70-110(
3,40-3,55

6

Perfectă în direcţia (110); sunt caracteristice separări în direcţia (100);

haşurare specific sub 87(
Simple şi polisintetice pe suprafeţele (100)

Verde-închis – negru, verde-gălbui sau brună; în secţiuni microscopice – verde-deschis, verde sau verde-gălbui

–
–
–
Z = 4


Minerale acestei grupe nu reacţionează cu HCl

Între noţiunile “egirin” şi “acmit” există o diferenţă structurală principială, de regulă, prin acmit se înţelege molecula NaFe+3[Si2O6]. În practica mineralogico-petrografică pentru piroxenii cu o compoziţie chimică apropiată de NaFe+3[Si2O6] se aplică atât termenul egirin, cât şi termenul acmit. În acelaşi timp, în funcţie de aspectul coloristic, există şi o oarecare diferenţiere: egirinul are o culoare verde-închisă, iar acmitul este o varietate brună sau brun-roşietică.

Structura mineralelor din această grupă este aproape similară cu structura diopsidului, dar până în prezent cercetări de acest ordin pentru piroxenii respectivi nu au fost efectuate.

În tabelul 13 sunt reprezentate compoziţiile chimice ale unor minerale tipice din grupa egirin – egirin-augit.
În compoziţia acmitului este frecvent întâlnit Zr şi Ce. Probabil, nuanţa brun-roşiatică a acmitului este impusă de prezenţa Zr şi a altor elemente din grupa TR. Mineralele din grupa egirin – egirin-augit, de regulă, au o structură zonală. Nucleul, format în etapele primare este prezentat de egirinul aproape pur, zona periferică fiind constituită din egirin-augit. Pentru piroxenii din această grupă este specifică reacţia lor cu soluţiile magmatice restante. Rezultatul unor astfel de reacţii chimice se manifestă prin formarea în jurul cristalelor de piroxen a unor scoarţe de amfibol bogat în  sodiu şi fier; poate avea loc şi substituirea completă a piroxenilor prin aceiaşi amfiboli. 
Tabelul 13
Compoziţia chimică a varietăţilor de egirin şi egirin-augitul
	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4
	5
	6

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3
FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-

(
Np

Nm

Ng

+2V

Gr.sp.
	51,92

0,77

1,85

31,44

0,75

-

-

-

12,86

0,19

0,17

-

99,95

1,770

1,812

1,830

-

-
	52,48

0,57

0,96

31,74

0,93

0,10

0,15

0,28

12,05

0,35

-

-

100,50

1,767

1,806

1,823

60(
3,587
	51,35

0,65

2,88

25,43

3,70

0,18

0,58

3,29

11,65

0,14

0,24

0,09

100,20

1,751

1,786

1,800

65-73(
-
	53,11

2,57

1,25

21,73

1,57

0,44

3,97

5,15

10,22

0,18

0,27

100,46

1,742

1,768

1,787

81(
3,52
	51,68

1,59

1,28

19,10

5,17

0,45

4,29

9,56

7,25

-

0,05

0,05

100,47

1,741

1,767

1,789

85(
3,561
	50,44

0,38

2,20

13,99

7,49

0,61

5,31

13,40

5,34

0,39

0,47

0,24

100,30

1,720

1,740

1,757

82-99(
-


1 – egirin din granit riebeckit-albitic (Nigeria); 2 – acmit (Massachusets, SUA); 3 – egirin din pegmatit nefelin-sienitic (Scoţia); 4 – egirin-augut din pegmatit sienitic (Montana, SUA); 5 – egirin-augit din granulit egirinic (Glen-Luy, Aberdinshir); 6 – egirin-augit din pegmatit sienitic (Ilmen, Ural)

     În urma proceselor metamorfice egirinul şi egirin-augitul se transformă în clorit, epidot sau hematit, iar produsul final al procesului de alterare în zonele hipergene îl constituie limonitul.

     Proprietăţile fizice ale mineralelor în care au loc substituiri izomorfe sunt funcţii ale compoziţiilor chimice. În acest sens, mineralele din grupa egirin – egirin-augit nu fac excepţie. 
     Şi egirinul, şi egirin-augitul se deosebesc prin structurile sale zonale, foarte clar văzute în secţiunile microscopice: fiecare zonă are culoarea  sa proprie, pleocroism şi unghiuri de stingere diferite.

     Egirinului îi sunt specifice cristalele mici cu un habitus prismatic, dar (în sienite nefelinice, egirinite sau în pegmatite iyolit-urtitice) sunt întâlnite şi cristale mari uneori cu dimensiuni considerabile (circa 100 ( 35 ( 20 cm, Peninsula Kola, Rusia).

     Egirinul şi egirin-augitul pot fi confundate cu unele amfibole alcaline de care se deosebesc prin unele trăsături specifice determinate în procesul de studiu cristalooptic.

     Egirinul şi egirin-augitul pot fi identificate în mai multe asociaţii paragenetice, însă aceste minerale sunt caracteristice produselor magmatice, cristalizate din magmele alcaline în stadiile finale ale procesului. Fiind specifice sienitelor cuarţoase, sienitelor şi sienitelor nefelinice, piroxenii din grupa respectivă se asociază în aceste roci cu amfibolele arfvedsonitice, granatul (melanitul), astrofilitul etc. Egirinul şi egirin-augitul este frecvent întâlnit în sienitele pegmatitice formate printr-un proces hidrotermal foarte activ.

     Egirinul intră şi în compoziţia granitelor alcaline sau a unor roci hipoabisale cu o compoziţie mineralogică similară. Pentru aceste roci este specifică asociaţia egirinului cu amfibolii alcalini (riebeckitul).

     Egirin-augitul, uneori împreună cu feldspaţii alcalini şi amfibolii sodici, este un produs obişnuit al proceselor de metasomatism alcalin suferit de rocile cuarţo-feldspatice (granite, gnaise, gresii) sub influenţa unor magme carbonatice – proces cunoscut sub numele de fenitizare. În gnaiso-granite piroxenul metasomatic se formează, de regulă, în jurul granulelor de cuarţ. Odată cu intensificarea procesului de fenitizare se măreşte şi cantitatea egirin-augitului, care substituie în rocile preexistente biotitul şi amfibolii primari. La temperaturi înalte egirinul deja format se transformă în andradit:
2NaFe+3Si2O6 + 3CaO ( Ca3Fe2+3Si3O12 + SiO + Na2O

                                      Egirin                                       andradit

Egirin-augitul, asociat cu amfibolele, plagioclazul, hiperstenul, magnetitul şi biotitul, este un mineral specific xenolitelor aflate în masivele andezitice. În unele andezite aceste minerale formează apofize sub formă de filoane subţiri sau impregnaţii relativ mici (aşa numitele cuiburi) clar evidenţiate în masa rocii efuzive.
Egirin-augitul poate fi găsit şi în rocile metamorfice. De exemplu, în unele şisturi cristaline cu riebeckit sau şisturi cu granat, cuarţ (în cantităţi reduse), muscovit şi amfibol.
Sunt cunoscute roci ultrametamorfice, în constituţia cărora egirinul predomină. Este vorba de granulite egirinice în care piroxenul se asociază cu ortoza, albitul, andraditul şi amfibolii sodici.
Acmitul este un mineral care intră în compoziţia unor metamorfite formate din rocile primare feroase. În aceste roci acmitul poate fi un produs al reacţiilor chimice dintre soluţiile magmatice bogate în sodiu şi rocile corneene cu hematit, care decurg la temperaturi relativ mari.
      Este specifică asociaţia acmitului cu cuarţul, adularul, carbonaţii; există şi acmit autigen.

§ 3. Grupa amfibolilor

Structura amfibolilor este determinată de elementul [SiO4]-4 care formează un anion complex sub forma unui lanţ dublu infinit n([Si4O11]-6 (Fig.16). Structura [Si4O11]-6 se repetă fiecare 5,3Å (în direcţia parametrului liniar c).

Dacă vom compara celulele elementare ale piroxenilor şi amfibolilor, vom observa o oarecare identitate a parametrilor liniari ale acestora (Fig.17). Astfel, constantele a şi c, atât la diopsid şi enstatit, cât şi respectiv la tremolit şi antofilit sunt aproximativ egale, iar constanta b este aproape de două ori mai mare la amfiboli. 
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Fig.16 Structura inosilicaţilor care formează grupa amfibolilor

a – lanţul tetraedrelor structurali la piroxeni (sus) şi la amfiboli,

b – aspectul general a lenticulei structurale n([Si4O11]-6 a amfibolilor formată din două lanţuri de tetraedre [SiO4]-4, specifice piroxenilor n([SiO3]-2
Este evident că într-o astfel de structură substituirile izomorfe pot fi foarte variate şi din cauza aceasta formulele chimice ale amfibolilor sunt extrem de complicate.

Există amfiboli în care funcţia unor tetraedri elementari [SiO4]-4 din anionul structural complex n([Si4O11]-6 este preluată de tetraedrul [AlO4]-5 formând un număr respectiv de anioni [Si3AlO11]-7. Legătura dintre anionii structurali se face prin intermediul cationilor metalici şi anionilor suplimentari (OH)- sau F-.

Cu unele admiteri, formula generală a amfibolilor se prezintă în felul următor:

X2-3Y5Z8O22W2
în care poziţia X poate fi ocupată de Ca, Na, K, Mn; Y – de Mg, Fe+2, Fe+3, Al, Ti, Mn, Cr, Li, Zn; Z – de Si, Al; W – de OH, ce poate parţial fi substituit de F şi Cl, iar în amfibolii bazaltice - şi de oxigen (O).

E de menţionat că substituirile izomorfe frecvente Fe ↔ Mg, specifice pentru piroxeni, la amfiboli practic lipsesc. De regulă, în chimismul mineralelor din grupa amfibolilor sunt caracteristice substituirile izomorfe complexe de tipul NaAl ↔ CaMg şi NaSi ↔ CaAl.

Din cauza compoziţiilor chimice instabile, sistematizarea amfibolilor se confruntă cu multe dificultăţi. La baza sistematizării a fost pus nu numai specificul compoziţiilor chimice, dar şi principiul geologico-genetic. Astfel, se disting trei subgrupe cu specificul lor de substituiri reciproce ale elementelor chimice constituente şi şapte serii izomorfe de amfiboli, întâlnite în compoziţia mineralogică a anumitelor varietăţi de roci magmatice sau metamorfice. Fără a intra în detalii, vom menţiona că primele patru serii izomorfe sunt caracteristice numai amfibolilor, care intră în compoziţia rocilor metamorfice ale faciesului amfibolitic (gnaise amfibolitice şi şisturi cristaline), iar următoarele trei serii sunt prezente numai în asociaţiile paragenetice ale formaţiunilor magmatice (diorite, granodiorite etc.).
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Fig.17  Compararea celulelor elementare ale varietăţilor de piroxeni şi amfiboli:

sus –  diopsid (în dreapta) şi tremolit în stânga;

jos –  enstatit (în stânga) şi antofilit (în dreapta)

Practic, toate cristalele amfibolilor au unul şi acelaşi aspect poliedric, determinat de prisma rombică (110) şi pinacoidul (010) – (Fig.18).
În reţelele cristaline lanţurile duble [Si8O22]-4 sunt orientate în direcţia parametrului c şi, de aceea, habitusul mineralelor din grupa amfibolilor este preponderent prismatic alungit. Amfibolii au un clivaj destul de specific. Deoarece legăturile dintre ionii siliciului şi oxigenului sunt foarte mari în lanţurile structurale, clivajul este determinat de suprafeţele paralele suprafeţelor prismei. Acest fenomen este observat fără mari dificultăţi în procesul de studiu cristalooptic al rocilor care conţin amfiboli. În secţiunile transversale ale formei dominante (prismei rombice) se observă o reţea rombică cu unghiul ascuiţit de 56˚ la amfibolii rombici şi 54,5˚ - la amfibolii monoclinici.
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a                           b                              c                                d

Fig.18  Cristalele varietăţilor de amfiboli.

a – actinolit, b – hornblenda comună, c – arfvedsonit,

d –  secţiunea transversală a cristalului

Din punct de vedere structural şi al compoziţiei chimice, amfibolii pot fi clasificaţi în felul următor:
I. Subgrupa antofilit-cumingtonit

X = 0, iar Y = (Mg, Fe+2):

1. Antofillit – (Mg, Fe+2)7[Si8O22](OH,F)2
2. Cumingtonit – (Mg, Fe+2)7[Si8O22](OH)2
II. Subgrupa hornblendelor

(amfiboli cu calciu – poziţia X este ocupată de Ca)

3. Tremolit – Ca2Mg5[Si8O22](OH,F)2
4. Hornblendele:

· Hornblenda comună – (Ca,Na,K)2-3(Mg,Fe+2,Fe+3,Al)5[Si6(Si,Al)2O22](OH,F)2
· Edenit – NaCa2Mg5[Si7AlO22](OH,F)2
· Chermackit – Ca2Mg3(Al,Fe+3)2[Si6Al2O22](OH,F)2
· Pargasit – NaCa2Mg4(Al,Fe+3)[Si6Al2O22](OH,F)2
· Hornblenda bazaltică – 

– Ca4(Na,K)1-2(Mg,Fe+2)6-8(Fe+3,Al)4-2[Si6Al2O22]2(O,OH,F)4
III. Subgrupa amfibolilor alcalini

(X = Na)

6. Glaucofan  – Na2Mg3Al2[Si8O22](OH,F)2
7. Riebeckit  – Na2Fe+23 Fe+32[Si8O22](OH,F)2
8. Arfvedsonit – Na5Ca(Fe+2,Mg,Fe+3,Al)10[Si15AlO44](OH,F)4
1. Antofilitul

(Mg, Fe+2)7[Si8O22](OH,F)2
Singonia rombică ( – )

Antofilitul este un amfibol rombic, identificat în rocile metamorfice şi metasomatice. În prezent asociaţii paragenetice magmatice cu acest mineral nu sunt cunoscute.
Caracteristicile generale

	Np
Nm
Ng
Ng-Np
+2V

Densitatea

Duritatea 

Clivajul

Macle

Culoarea

Pleocroismul

Constantele 

celulei elementare
	1,596-1,694

1,605-1,710

1,615-1,722

0,013-0,28

78(-111(
2,85-3,57

5-6

Perfect pe (010) şi imperfect pe (100)
Lipsesc
Albă, cenuşie, verde, brun-deschis, brun-gălbui,

brun-închis; în secţiuni microscopice este incolor, uneori cu nuanţe slabe verzui şi galbene

Slab sau moderat cu nuanţe

galben-brun-verzui

a = 18,5-18,6 Å

b = 17,7-18,1 Å

c = 5,27-5,32 Å 

Z = 4

Cu acizii nu reacţionează




Antofilitul în compoziţia căruia este prezent aluminiul izomorf  este numit jedrit – (Mg, Fe+2)6-5Al1-2[Si6(Si,Al)2O22](OH,F)2 (numit după localitatea Jedre din Franţa, unde a fost pentru prima dată localizat).

Antofilitele în compoziţia cărora predomină molecula cu magneziu  Mg7[Si8O22](OH,F)2 sau varietăţi în care Fe+27[Si8O22](OH,F)2 depăşeşte limita de 40% nu au fost depistate.

Jedritele au o compoziţie chimică mult mai variată şi de regulă prezintă un amestec izomorf format din moleculele Mg5Al4Si6O22(OH,F)2 şi Fe+25Al4Si6O22(OH,F)2.

La amfibolii acestei grupe substituirile izomorfe se produc între elementele Mg(Fe+2 şi (Mg,Fe+2)Si(AlAl, iar compoziţiile lor chimice generale variază într-un câmp delimitat de membri: Mg7Si8O22(OH,F)2 (antofillit magnezial) ( Fe+27Si8O22(OH,F)2 (feroantofilit) ( Mg5Al4Si6O22(OH,F)2 (jedrit magnezial) ( Fe+25Al4Si6O22(OH,F)2 (ferojedrit). În tabelul 14 sunt prezentate compoziţiile chimice ale antofilit-jedritelor din diferite regiuni ale crustei terestre.
Antofilitul se formează în stadiile metamorfismului regional în urma  transformărilor rocilor ultrabazice. În aceste varietăţi petrografice el se asociază aproape permanent cu talcul (şisturile talc-antofillitice); există şi asociaţii cu serpentina sau crizotil-asbestul (pseudomorfoze ale antofilit-asbestului formate în locul olivinelor şi enstatitului în urma metasomatismului generat de soluţiile  hidrotermale). Antofilitele pot fi găsite în compoziţia unor metagabbro, a unor şisturi cristaline şi gnaise cu o compoziţie mineralogică extrem de variată, în anortozite, mai rar – în granito-gnaise. Deseori, în toate aceste varietăţi de roci, antofilitul se asociază cu piroxenii rombici (în majoritatea cazurilor, cu varietăţile bogate în fier) sau granatele.

2. Cumingtonitul
(Mg, Fe+2)7[Si8O22](OH)2
Singonia monoclinică (+)

Varietatea cumingtonitului în care fierul predomină este numită grunerit, iar formula chimică se transcrie în felul următor: (Fe+2,Mg)7[Si8O22](OH)2. Sistemul gruneritului este monoclinic, iar cristalele sunt negative din punct de vedere optic. Există varietăţi ale cumingtonitului care după aspectul exterior sunt asemănătoare cu azbestul. Aceste minerale, denumite amosit sau montasit, formează uneori acumulări vaste şi pot fi exploatate prin metode industrial-miniere. 
Caracteristicele generale

	Np
Nm
Ng
Ng-Np
+2V

Densitatea

Duritatea 

Clivajul

Macle

Culoarea

Pleocroismul

Constantele 

celulei elementare
	1,635-1,665

1,644-1,675

1,655-1,698

0,020-0,030

65(-90(
3,10-3,60

5-6

Perfect pe (110)
Simple sau 

polisintetice pe (100)
Verde-închisă, brună; în secţiuni microscopice este incoloră sau verzuie

În varietăţile cu magneziu este absent, în varietăţile feroase – apar nuanţe verzui, gălbui sau brune

a = 9,6 Å

b = 18,3 Å

c = 5,3 Å 

Z = 4


Cu acizii nu reacţionează
Cumingtonitul în care componenta cu magneziu Mg7[Si8O22](OH)2 ar depăşi limita de 70% în formaţiunile petrologice nu a fost depistat. De regulă cumingtonitul este un mineral al seriei cumingtonit-grunerit în care cantitatea Fe+27[Si8O22](OH)2 variază între 30% şi 70%, iar mineralele cu componenta feroasă Fe+27[Si8O22](OH)2 ce depăşeşte 70% este considerat grunerit.

Mineralele din seria cumingtonit-grunerit sunt tipice şi frecvent întâlnite în rocile metamorfozate regional sau termal prin contact, iar varietăţile bogate în magneziu pot fi găsite şi în compoziţia unor roci magmatice. Cumingtonitul este prezent în unele amfibolite ale stratelor metamorfozate regional, în care se asociază cu hornblenda obişnuită şi plagioclazii. Uneori este găsit şi în compoziţia unor varietăţi de gabbro. Gruneritul, în majoritatea cazurilor, este un mineral caracteristic şisturilor cristaline formate prin metamorfism regional din rocile preexistente sedimentare cuarţ-feroase.

     În tabelul 14 sunt prezentate câteva analize chimice care reflectă variaţia compoziţiei chimice a mineralelor aflate în rândul cumingtonit–grunerit.

Tabelul 14
Compoziţia chimică a amfibolilor din seriile antofilit şi cumingtonit

	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3

Cr2O3

FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-

F

(
Gr.sp.
	58,21

-

1,26

1,22

-

6,27

0,06

30,14

0,76

-

-

2,89

0,18

-

100,99

-
	48,49

0,41

13,26

1,28

-

14,60

-

20,56

0,04

0,11

-

1,48

-

(
100,23

3,259
	50,78

0,40

1,77

1,88

-

29,64

0,14

11,83

1,33

(
(
2,01

-

-

99,78

3,36
	47,54

-

0,20

0,71

-

47,25

2,14

0,04

(
0,29

0,11

1,55

-

-

99,84

3,60


1 – antofilit (Groenlanda), 2 – jedrit din amfibolit (Montana, SUA),

3 – cumingtonit din gabbro-diorit (Finlanda), 4 – grunerit (SUA, Massachussets)
Cumingtonitul poate fi confundat cu alţi amfiboli (tremoliul sau actinolitul) şi este determinat cu siguranţă numai prin metode cristalooptice.

3. Tremolitul
Ca2Mg5[Si8O22](OH)2
Singonia monoclinică (–)

Caracteristicile generale

	Np
Nm
Ng
Ng-Np
+2V

Densitatea

Duritatea 

Clivajul

Macle

Culoarea

Pleocroismul

Constantele 

celulei elementare
	1,599-1,688

1,612-1,697

1,622-1,705

0,027-0,017

86(-65(
3,02-3,44

5-6

Bună pe {010}
Simple sau 

polisintetice pe {100}

Incoloră sau cenuşie; actinolitul este verde, iar feroactinolitul – verde-negru; în secţiuni microscopice este incolor sau verzui

Lipseşte
a = 9,85 Å

b = 18,1 Å

c = 5,3 Å 

Z = 4

Cu HCl nu reacţionează


Tremolitul - un amfibol în care poziţia indicelui X din formula generală a inosilicaţilor cu lanţ dublu este ocupată de calciu - se prezintă în calitate de mineral de margine al seriei izomorfe:

Tremolit, Ca2Mg5[Si8O22](OH)2  –  Actinolit, Ca2(Mg,Fe+2)5[Si8O22](OH)2  –

–  Feroactinolit, Ca2 Fe+25[Si8O22](OH)2
Compoziţiile chimice ale amfibolilor din această serie sunt reprezentate în tabelul 15.

Mineralele din seria tremolit–actinolit–feroactinolitul sunt găsite mai des în compoziţia rocilor metamorfozate regional. În alte roci metamorfice (metamorfozate termal fără aport de substanţă străină sau metasomatic) amfibolii din această serie sunt depistaţi rareori (de exemplu, nefritul în unele metasomatite). În comparaţie cu actinolitul, varietăţile feroase sunt întâlnite destul de rar. O trăsătură specifică a acestor minerale este aspectul agregatului mineralic fibros.  
Tremolitul este un produs tipic al metamorfismului termal al dolomitelor cuarţoase aflate la stadia iniţială a procesului: dolomit + cuarţ ( tremolit + calcit. Dacă în acest spaţiu material există un surplus de SiO2, atunci reacţia continuă, iar produsul final va fi diopsidul: tremolit + calcit + cuarţ ( diopsid.

Tabelul 15
Compoziţia chimică a amfibolilor din seria tremolitului

	Oxizi standard
	1
	2
	3

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3

Cr2O3

FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-

F

(
Gr.sp.
	55,20

0,25

4,60

0,49

-

1,91

-

21,65

13,03

1,29

0,64

0,86

-

0,25

100,09

3,00
	1,60

0,50

2,33

2,60

-

15,21

0,20

12,91

10,97

0,91

0,53

2,05

0,56

-

100,39

-
	49,30

-

1,30

2,15

-

30,50

3,48

0,66

10,73

-

-

2,13

-

-

100,25

-


1 – tremolit din marmoră (râul Jojanka, Balcani), 2 – actinolit din amfibolit clorit-epidot-albitic (Scoţia), 3 – feroactinolit (SUA, Aidaho)

În urma metamorfismului regional al rocilor ultrabazice olivina şi piroxenii iniţiali pot fi transformaţi în tremolit, talc, clorit şi carbonaţi. Astfel pot fi întâlnite şisturi cristaline cu tremolit şi talc sau tremolit şi carbonat. 

Actinolitul, fiind un mineral al facieselor metamorfice inferioare, este depistat deseori în varietăţi de şisturi cristaline talc-cloritice. Odată cu majorarea temperaturii, actinolitul în procesul metamorfismului regional se transformă în hornblendă.

Actinolitul criptocristalin de origine metasomatică, alcătuit din fibre microscopice şi care are o culoare verde-aprinsă, verde-închisă sau verde-albăstrie, este cunoscut sub denumirea nefrit – piatră semipreţioasă folosită la confecţionarea bijuteriilor şi la executarea obiectelor de lux.

4. Hornblendele

Hornblenda comună – (Ca,Na,K)2-3(Mg,Fe+2,Fe+3,Al)5[Si6(Si,Al)2O22](OH,F)2
Edenit – NaCa2(Mg,Fe+2)5[Si7AlO22](OH,F)2

Chermackit – Ca2(Mg,Fe+2)3(Al,Fe+3)2[Si6Al2O22](OH,F)2

Pargasit – NaCa2Mg4(Al,Fe+3)[Si6Al2O22](OH,F)2 

Caracteristicile generale ale hornblendelor comune

 şi a varietăţilor din seriile izomorfe ale edenitului, chermackitului şi pargasitului

	
	Hornblenda comună

Edenit

Cermackit


	Pargasit

	Np
Nm
Ng
Ng-Np
+2V
Densitatea

Duritatea 

Clivajul

Macle

Culoarea

Pleocroismul

Constantele 

celulei elementare
	1,615-1,705

1,618-1,714

1,632-1,730

0,014-0,026

95(-27(
3,02-3,45

5-6

Sub un unghi de 56( pe (110)
Simple sau 

polisintetice pe {100}

Verzuie, verde-închis, negru; în secţiuni microscopice este verde-deschis, galben-brun sau brun
Verde cu diferite nuanţe, galben-verzui, albăstriu-verde, brună

a = 9,9 Å

b = 18,0 Å

c = 5,3 Å 

Z = 4 
	1,613

1,618

1,635

0,022

120(
3,05

5-6

Sub un unghi de 56( pe (110)
Simple sau 

polisintetice pe {100}

Brun-deschis; în secţiuni microscopice este incolor, brun-deschis sau albăstriu-verzui

Incolor, brun-deschis sau albăstriu-verzui

a = 9,9 Å

b = 18,0 Å

c = 5,3 Å 

Z = 4


Cu HCl hornblendele nu reacţionează

Hornblendele se formează în crusta terestră în diverse condiţii termodinamice, fiind minerale principale în varietăţile de roci magmatice (ultrabazice, medii, acide şi alcaline) şi metamorfice (minerale care în diferite cantităţi sunt prezente în varietăţile petrologice ale metamorfismului regional, începând cu faciesul şisturilor verzi până la faciesul granulitic). 
Specificul compoziţiei chimice a hornblendelor este dominat de prezenţa calciului. În acelaşi timp, în formula hornblendelor există şi cantităţi reduse de potasiu şi sodiu. Deoarece aluminiul substituie izomorf nu numai siliciul din anionul structural, dar şi o cantitate oarecare de Fe+3, cantitatea acestui element în hornblende este destul de variată. E de menţionat că în anionul structural aluminiul poate substitui numai maximum doi atomi de siliciu.

Indiferent de substituirea izomorfă Mg↔Fe completă, compoziţia chimică a hornblendelor este determinată numai de doi parametri variabili: a) numărul de atomi al siliciului în anionul structural; b) numărul de atomi de natură diferită care pot ocupa poziţia A în formula generală a amfibolilor cu o structură similară tremolitului. Astfel, din tremolit prin substituiri izomorfe se pot deduce formule chermackitului şi hornblendei comune:
Tremolit

Ca2Mg5[Si8O22](OH)2
↓                       ↓

 Al4↔Mg2Si2       NaAl↔Si

↓                              ↓

Ca2Mg3Al2[Si6Al2O22](OH,F)2                  NaCa2Mg5[AlSi7O22](OH,F)2
Chermackit                                               ↓

    NaAl↔Si

↓

Na2Ca2Mg5[Al2Si6O22](OH,F)2
Hornblenda comună
Pargasitele bogate în Mg în majoritatea cazurilor sunt identificate în compoziţia rocilor metamorfice contaminate cu carbonaţi sau în skarne. Minerale din seria izomorfă a pargasitelor – hastingsitul, NaCa2 (Mg,Fe+2)4(Al,Fe+3)[Si6Al2O22](OH,F)2 şi ferohastingsitul, NaCa2Fe+24(Al,Fe+3)[Si6Al2O22](OH,F)2, pot fi întâlnite în compoziţia rocilor granitice, inclusiv în varietăţi metamorfozate regional în faciesul amfibolitic. În general, hornblendele care au o cantitate relativ mare de fier sunt minerale obişnuite pentru gnaise şi şisturi cristaline.

Hornblenda comună este un mineral tipic fero-magnezian care intră în compoziţia mineralogică a rocilor magmatice medii şi alcaline în care cantitatea calciului este comparativ mare. Ferohastingsitele bogate în fier sunt minerale specifice granitelor alcaline, pegmatitelor granitice, sienitelor şi sienitelor nefelinice.

Compoziţia chimică a mineralelor din grupa hornblendelor este reprezentată în tabelele 16 şi 17.

Examinând rezultatele analizelor chimice ale hornblendelor, poate fi observată o variaţie destul de mare a celor zece componenţi principali (Si, Al, Fe+3, Fe+2, Mg, Ca, Na, O, OH şi F) din care sunt constituite aceste minerale. Deoarece numărul de atomi de oxigen în anionul structural este strict constant, iar celelalte elemente sunt calculate în raport cu celula elementară, formula chimică reală a hornblendelor foarte complicată. De exemplu, hornblenda comună din amfibolitele australiene (New Wales,) a cărei compoziţie chimică este reprezentată în tabelul 16 (analiza 1) se va scrie în felul următor:
K0,038Na0,300Ca1,916Al0,7325Fe+30,122Mg3,403Fe+20,822Ti0,039[Al0,853Si7,147O22](OH)1,418F0,007
Deoarece hornblendele sunt substanţe chimice care se supun uşor unor modificări din rocile magmatice după cristalizarea totală a magmelor sau în rocile metamorfice - într-un proces de metamorfism regresiv, unele hornblende se transformă parţial sau total în clorite. De regulă, acest proces de alterare a hornblendelor se observă de-a lungul suprafeţelor de clivaj sub acţiunea soluţiilor hidrotermale, care circulă în spaţiul subsolului în apropierea corpurilor granitice formate în stadiile finale ale cristalizării focarului magmatic.

Tabelul 16
Compoziţia chimică a hornblendelor comune 

	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4
	5
	6

	 SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3

FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-

F

(
Gr.sp.
	50,08

0,36

9,42

1,14

6,89

0,33

16,00

12,53

1,09

0,21

1,49

-

-

99,54

3,12
	52,19

0,40

3,93

4,85

10,73

(
15,54

10,20

1,53

0,03

2,17

0,02

-

100,59

-
	48,71

0,32

9,48

2,33

9,12

0,23

14,43

11,93

1,16

0,15

1,83

-

0,23

99,82

3,12
	42,11

2,76

10,05

2,82

15,14

0,24

11,48

11,34

1,01

1,43

2,02

0,06

-

100,46

3,20
	45,15

1,25

8,10

2,10

12,97

0,45

13,30

12,84

0,66

0,32

2,20

0,20

-

99,54

-
	39,28

0,73

11,73

6,77

22,85

0,20

2,78

11,62

0,50

1,69

1,97

0,12

0,52

100,76

-


1 – hornblendă din amfibolit (Australia), 2 – hornblendă din şist cristalin (faciesul şisturilor verzi) (Noua Zeelanda), 3 – hornblendă din gabbro (Ilion, Pensilvania, SUA), 4 – hornblendă din diorit (Scoţia), 5 – hornblendă din granodiorit (Scoţia), 6 – hornblendă din sienit cuarţ-monţonitic (Coprea)

Tabelul 17
Compoziţia chimică a amfibolilor cu calciu (seria hornblendelor)

	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4
	5
	6

	SiO2
Al2O3 

TiO2
Fe2O3

FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-

F

(
Gr.sp.
	47,60

0,60

6,49

6,07

11,00

0,35

11,94

9,40

3,38

1,49

1,80

-

0,20

100,33

-
	41,06

0,24

18,52

4,67

7,81

0,25

15,31

9,92

1,24

0,34

0,46

0,11

-

99,93

-
	48,10

0,10

11,05

0,67

1,65

-

20,60

12,50

2,54

1,24

0,71

0,11

1,90

100,37

3,07
	41,86

1,90

14,31

4,29

8,79

0,10

12,58

11,14

2,47

0,63

1,84

0,08

-

100,06

3,22
	39,56

1,46

12,18

4,10

23,18

0,09

4,43

9,98

1,81

1,38

1,26

-

1,20

100,63

3,42
	45,15

2,11

7,68

14,30

2,81

0,41

13,44

11,18

1,35

1,09

0,19

0,06

0,35

100,14

3,25


1 – edenit (Ontario, Canada), 2 – chermackit din eclogit (Groenlanda), 3 – pargasit din calcar metamorfozat (Pargas, Finlanda), 4 – hastingsit din gnais (Iuta, SUA), 5 – ferohastingsit din granit (California, SUA), 6 – hornblendă bazaltică din latit (Colorado, SUA).

Din cauza compoziţiilor chimice destul de variate, impuse de numeroasele substituiri izomorfe,  proprietăţile fizice ale hornblendelor variază într-un diapazon destul de larg. De exemplu, greutatea specifică a diversităţilor de hornblendă variază între limitele 3,02 şi 3,45. Din cauza suprapunerii parametrilor optici, determinarea varietăţilor de hornblende se confruntă cu dificultăţi serioase.
Amfibol bazaltic (hornblenda bazaltică) –

Ca4(Na,K)1-2(Mg,Fe+2)6-8(Fe+3,Al)4-2[Si6Al2O22]2(O,OH,F)4
Hornblendele bazaltice sunt minerale specifice pentru bazalte şi trachite. Mineralele din această serie sunt frecvent identificate în compoziţia mineralogică a andezitelor, latitelor (Tabelul 3, analiza 6), tefritelor şi tufurilor bazaltice. 

5. Amfibolii alcalini

Glaucofan  – Na2Mg3Al2[Si8O22](OH,F)2
Riebeckit  – Na2Fe+23 Fe+32[Si8O22](OH,F)2
Caracteristicile generale ale amfibolilor

din seria izomorfă glaucofan-riebeckit

	
	Glaucofan

Monoclinic

(–)


	Riebeckit

Monoclinic

(–), (+)



	Np
Nm
Ng
Ng-Np
+2V
Densitatea

Duritatea 

Clivajul

Macle

Culoarea

Pleocroismul

Constantele 

celulei elementare
	1,606-1,661

1,622-1,667

1,627-1,670

0,008-0,022

50(-0(
3,08-3,30

6

Sub un unghi de 58( pe (110)

Simple sau polisintetice pe {100}
Cenuşiu, albăstriu; în secţiuni microscopice este incolor sau cu nuanţe albăstrii
Incolor sau cu nuanţe albăstrii 
	1,654-1,701

1,662-1,711

1,668-1,717

0,006-0,016

3(-21(
3,02-3,42

5

Sub un unghi de 56( pe (110)

Simple sau polisintetice pe {100}
albastru-închis, negru; în secţiuni microscopice variază de la albastru-închis până la galben-verzui
Indigou-albastru sau galben-verzui

a = 9,75 Å

b = 18,0 Å

c = 5,3 Å 

Z = 2


Glaucofanul şi riebeckitul sunt minerale din grupa amfibolilor destul de răspândite între formaţiunile de roci cristaline. În general, specificul paragenetic al acestor minerale este diferit. Astfel, glaucofanul este idendificat numai în şisturi cristaline, iar riebeckitul este un  mineral important al rocilor acide efuzive. Există şi aşa-numitul facies metamorfic al şisturilor cristaline glaucofanice. Riebeckitul este unicul mineral din subgrupa amfibolilor alcalini de origine magmatică. Acest mineral intră în compoziţia granitelor, sienitelor şi sienitelor nefelinice. În acelaşi timp, riebeckitul este specific mai mult granitelor, deoarece în rocile cu feldspaţi şi feldspatoizi amfibolul este reprezentat de arfvedsonit – mineral alcalin bogat în aluminiu. O varietate polimorfă fibroasă a riebeckitului – crockidolitul (“asbestul albastru”) se formează numai în procese metamorfice. În şisturile cristaline glaucofanice, de regulă, sunt prezenţi amfiboli cu o compoziţie chimică intermediară -  între glaucofan, riebeckit şi o altă varietate a riebeckitului – magnezioriebeckit, Na2Mg3 Fe+32[Si8O22](OH,F)2 (roducit).

Glaucofanul cu o compoziţie chimică ce tinde spre cea ideală – Na2Mg3Al2[Si8O22](OH,F)2, este depistat destul de rar în rocile crustei terestre. În majoritatea cazurilor acest mineral este contaminat de fier bivalent şi trivalent, care parţial substituie respectiv o cantitate oarecare de magneziu şi aluminiu. Este important de menţionat că substituirile izomorfe dintre Mg şi Fe+2, frecvente pentru multe minerale la varietăţile de glaucofan, sunt nesemnificative. 
Compoziţia chimică a riebeckitului este relativ instabilă, deoarece în locul riebeckitului pur avem o soluţie solidă formată din riebeckit şi magnezioriebeckit. Relaţiile cantitative dintre aceşti doi amfiboli alcalini depind de condiţiile de cristalizare a magmelor acide.

Exemple de compoziţii chimice ale glaucofanului şi riebeckitului sunt prezentate în tabelul 18.

Proprietăţile fizice ale amfibolilor din seria izomorfă glaucofan-riebeckit sunt destul de variate. De aceea în procesul de studiu al compoziţiei mineralogice a rocilor în care por fi prezente aceste varietăţi, totdeauna se ţine cont de asociaţiile paragenetice ale mineralelor constituente.

După cum a fost menţionat, glaucofanul se formează numai în condiţiile metamorfice (faciesul şisturilor cu glaucofan). Se presupune că acest tip de şisturi cristaline  se formează în urma transformării rocilor sedimentare bogate în Na2O. Acest mineral este întâlnit frecvent împreună cu epidotul, cloritul, muscovitul, jadeitul şi almandinul. Rocile metamorfice în compoziţia cărora este prezent glaucofanul sunt întâlnite printre formaţiunile geologice ale geosinclinalelor unde se asociază cu şisturile verzi şi amfibolitele epidotice. 
Riebeckitul este unicul mineral din seria respectivă de origine magmatică, fiind identificat în compoziţia mineralogică a granitelor şi sienitelor cuarţoase sau în compoziţia varietăţilor granitice hipoabisale şi efuzive, de exemplu, în microgranite şi riolite (liparite). Riebeckitul  poate fi depistat ocazional  şi în sienitele nefelinice. De obicei, pentru aceste roci alcaline este caracteristic un alt amfibol – arfvedsonitul. 

Arfvedsonitul
Na5Ca(Fe+2,Mg,Fe+3,Al)10[Si15AlO44](OH,F)4
Singonia monoclinică (–), (+)

Arfvedsonitul, împreună cu eckermanitul (mineral similar după structură cu arfvedsonitul, dar care include în compoziţia sa chimică o cantitate oarecare de litiu) -Na5Ca(Mg,Fe+2,Fe+3,Al,Li)10[Si15AlO44](OH,F)4, este un mineral din subgrupa amfibolilor alcalini, care intră în compoziţia rocilor alcaline intruzive şi a pegmatitelor formate din magmele agpaitice. În comparaţie cu varietăţile magneziene, arfvedsonitul în care predomină fierul este relativ mai răspândit.

Caracteristicile generale ale arfvedsonitului

	Np
Nm
Ng
Ng-Np
+2V
Densitatea

Duritatea 

Clivajul

Macle


	1,674-1,700

1,679-1,709

1,686-1,710

0,008-0,022

0(-50(
3,50

5-6

Perfect pe (110) Simple sau polisintetice pe (100)
	Culoarea

Pleocroismul

Constantele 

celulei elementare
	Albastru-verzui închis; în secţiuni microscopice este albastru-verzui deschis

Verde-albăstriu, verde-gălbui, albastru-cenuşiu

a = 9,9 Å

b = 18,0 Å

c = 5,3 Å 

Z = 2


În acizi nu se dizolvă

Arfvedsonitul este un produs al stadiilor finale de cristalizare a magmei şi se prezintă în calitate de component determinativ al sienitelor cuarţoase (mai des al monţonitelor) şi, în special, al sienitelor nefelinice. În rocile alcaline intruzive arfvedsonitul se asociază cu egirinul şi egirin-augitul cu care formează concreşteri paralele conforme. Această conformitate rezultă din specificul cristalizării egirinului şi arfvedsonitului. Primul din soluţia magmatică se cristalizează arfvedsonitul, iar egirinul, având un motiv structural identic, parţial substituie o porţiune din acest amfibol. 
Eckermanitul poate fi identificat în unele roci alcaline; de exemplu, în kakstrolit – varietate destul de rară a sienitelor nefelinice.
Compoziţia chimică a arfvedsonitului şi eckermanitului din sienitele nefelinice identificate între formaţiunile Scutului Cristalin Baltic al Platformei Europene de Est sunt prezentate în tabelul 18.
Tabelul 18
Compoziţia chimică a amfibolilor alcalini

	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3

FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-

F

(
Gr.sp.
	52,86

0,24

11,29

5,61

7,77

1,78

9,96

2,42

6,50

(
2,08

0,08

-

100,51

-
	51,01

0,96

0,80

16,41

17,62

0,48

0,22

0,19

7,98

1,80

0,91

-

1,70

99,93

-
	52,41

0,45

0,61

14,37

14,82

1,46

5,07

1,33

4,94

2,10

2,02

0,10

0,30

99,85

-
	54,87

0,08

1,78

16,41

-

5,38

11,34

0,45

6,77

0,25

1,62

0,51

-

100,06

-
	53,54

-

0,46

20,06

4,05

0,05

12,47

0,27

5,95

0,46

2,65

0,19

-

100,15

3,02
	57,10

0,35

6,19

8,01

2,69

0,34

9,13

0,31

9,77

2,38

0,50

0,08

2,69

100,15

3,16
	47,63

1,22

0,45

14,73

22,34

0,44

0,25

2,80

7,34

2,11

1,26

-

-

100,57

-


1 – glaucofan din şist cristalin clorit-epidot-albitic (Japonia); 2 –  riebeckit din granit (Nigeria); 3 – riebeckit din sienit (Coreea); 4 – crochidolit cu mangan – filoni  din formaţiunile doleritice şi dolomitice (Australia de Sud); 5 – roducit din şisturi cristaline amfibolitice  (Krivoi Rog, Ucraina); 6 – eckermanit di sienite nefelinice (Suedia); 7 – arfvedsonit din sienite nefelinice (Peninsula Cola, Rusia)
§ 4. Grupa feldspaţilor
Cele mai răspândite minerale din crusta terestră sunt mineralele cunoscute cu denumirea generală de feldspaţi. Considerate cele mai importante minerale ale diferitelor tipuri geologo-genetice de roci, feldspaţii constituie circa 50% din masa totală a crustei terestre. Aproape 60% din masa feldspaţilor revine rocilor magmatice, 30% - rocilor metamorfice, celelalte aproximativ 10% intră în compoziţia mineralogică a rocilor sedimentare. Indiferent de compoziţia chimică, partea dominantă a rocilor magmatice acide, medii sau bazice este formată de mineralele din grupa feldspaţilor. Acestea sunt absente numai în majoritatea rocilor ultrabazice şi în unele varietăţi alcaline, foarte rar găsite în crusta terestră. În calitate de mineral de bază feldspatul se prezintă şi în pegmatite şi în filoane. În rocile metamorfice feldspaţii se prezintă ca minerale principale ale celor mai răspândite roci – gnaise şi şisturi cristaline; pot fi identificaţi şi în alte roci ale metamorfismului regional sau a celui local. În condiţiile de suprafaţă feldspaţii se supun uşor procesului de eroziune chimică şi din cauza aceasta ele cedează prioritatea, drept volum urmând după cuarţ. În compoziţia conglomeratelor şi gresiilor feldspaţii se prezintă mai frecvent în calitate de material detric, dar este depistat aici şi în formă de mineral autigen. Numai în rocile argiloase şi calcaroase cantitatea feldspaţilor este redusă practic până la zero. 
La prima vedere, nomenclatorul feldspaţilor pare a fi simplu. Diferite condiţii geologico-genetice introduc nu numai schimbări în compoziţia chimică a feldspaţilor, dar şi foarte multe modificări în specificul lor structural. Pentru a clarifica legăturile corelative dintre diferite minerale din seria feldspaţilor, compoziţia chimică a mineralelor întotdeauna se analizează în raport cu elementele lor structurale caracteristice. Atât compoziţia chimică, cât şi structura lor reflectă condiţiile termodinamice de cristalizare şi istoria lor de adaptare la toate schimbările termice ulterioare care au survenit după formarea feldspatului iniţial. Acei feldspaţi care după răcire îşi păstrează structura specifică mineralelor cristalizate la temperaturi înalte, se numesc feldspaţi ai temperaturilor înalte. Feldspaţii temperaturilor mici sunt cristalizaţi fie la temperaturi relativ mici, fie sunt formate într-un proces de cristalizare, generat de o răcire foarte îndelungată a substanţelor materne. Feldspaţii temperaturilor înalte sunt specifice rocilor magmatice efuzive, iar feldspaţii temperaturilor mici - formaţiunilor intruzive abisale. Este evident că există feldspaţi care, în acest sens ocupă o poziţia intermediară. 
Din punct de vedere al compoziţiilor chimice majoritatea feldspaţilor fac parte din sistemul ternar Na[AlSi3O8] – K[AlSi3O8] – Ca[Al2Si2O8] (albit – ortoză – anortit; respectiv - feldspat de sodiu, potasiu şi calciu). Delimitarea schematică a sistemului ternar în baza compoziţiei chimice este reprezentată în figura 19, iar poliedrele cristalelor ideale ale feldspaţilor – în figura 21.
Mineralele situate între membrii de margine, albit şi ortoză, sunt numite feldspaţi alcalini, iar feldspaţii din rândul determinat de albit şi anortit sunt cunoscuţi cu denumirea de feldspaţi calcosodici sau plagioclazi. După cum reiese din diagrama ternară (Fig.20) feldspaţii alcalini pot include în compoziţia lor chimică până la 5-10% de “molecule” cu calciu. Analogic, şi plagioclazii includ 5-10% de “molecule” cu potasiu. Deosebirile dintre feldspaţii alcalini şi plagioclazii care conţin în proporţii egale Ca şi K sunt într-un condiţionate. 
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Fig.19  Diagrama ternară albit – ortoză – anortit
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Fig.20  Soluţiile solide din seria feldspaţilor 
(plagioclazii şi feldspaţii alcalini ale temperaturilor mari)
Anortitul lipsit de amestecuri izomorfe este cristalizat în sistemul triclinic şi alte modificări structurale cauzate de diferite condiţii termodinamice nu sunt cunoscute până în prezent.
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Fig.21 Poliedrii cristalini ai feldspaţilor
1 – ortoza (+); 2 – ortoza (–); 3 – sanidin; 4 – adular; 5 – anoroclaz; 6 – plagioclaz

Membrul de limită cu potasiu în sistemul ternar al feldspaţilor figurează în diverse modificări structurale. Astfel, varietăţile temperaturilor înalte ale ortozei (sistemul monoclinic) şi feldspaţii de potasiu ai temperaturilor mici sunt de asemenea cristalizaţi în sistemul monoclinic şi se numesc sanidine, iar feldspaţii alcalini ai temperaturilor inferioare – microcline, care spre deosebire de celelalte varietăţi ale feldspaţilor de potasiu aparţin sistemului triclinic. O altă varietate - adularul - datorită formei cristalului şi asociaţiilor paragenetice ocupă o poziţie specifică în seria feldspaţilor de potasiu. În acelaşi timp, adularul nu formează structuri principial deosebite de structurile analogilor săi cu compoziţii similare.  
Feldspatul de sodiu, lipsit de impurităţi chimice (Ca sau K), poate exista în modificaţii ale temperaturilor mici sau înalte. Mai răspândit este albitul triclinic, cristalizat la temperaturi mici. Albitul temperaturilor înalte la fel se cristalizează în sistemul triclinic, însă aici este întâlnit şi albitul monoclinic (monalbit).

Un analog întâlnit destul de rar al adularului poate fi considerat periclinul care se asociază cu minerale nespecifice pentru feldspatul de sodiu.
Până în prezent cea mai reuşită sistematizare a feldspaţilor alcalini este cea elaborată în baza proprietăţilor optice. Astfel, se disting patru serii de minerale feldspatice:

1. Albitul temperaturilor mari; (+) albit — Sanidinul temperaturilor mari; (+) sanidin
2.   (+) Albit — (() Sanidin temperaturilor mici; (() sanidin
3.   (()  Albitul temperaturilor mici; (() albit — Ortoclaz

4.   (() Albit — Microclin

Soluţiile solide din rândul continuu (+) albit – (+) sanidin sunt prezentate de mineralele care îşi schimbă singonia de la triclinică (Ab100-Ab63) la monoclinică (Ab63-Ab0). Mineralele triclinice  din  această serie sunt numite anortoclaze, celelalte – sanidine.   În seria (+) albit – (() sanidin generarea soluţiilor solide este limitată, iar mineralele alcătuiesc un rând discontinuu. Amestecuri omogene din albit şi sanidin se observă numai în zonele de limită, iar mineralele intermediare de regulă sunt formate din două componente microscopice diferenţiate, numite criptopertite. În general, acest rând se prezintă în felul următor: anortoclaz – anortoclaz-criptopertite – sanidin-criptopertite – sanidin. În seria (() albit – ortoclaz formarea soluţiilor solide este şi mai redusă. Din cauza aceasta substanţele diferenţiate se observă uşor sub lumina polarizată. Astfel de concreşteri conforme ale ortozei cu albitul se numesc micropertite. În cazul când ambele faze pot fi observate cu  ochiul  liber, atunci este vorba de pertite.  Acelaşi  fenomen  este specific şi pentru seria (() albit – microclin. Există noţiunile de ortoclaz-pertit şi microclin-pertit (Fig.22).
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Fig.22  Forme ale pertitelor observate la feldspaţii alcalini

1, 2 – pertite-apofize; 3 – pertite aciculare; 4 – pertite izometrice; 5 – pertitere izometrice fisurate; 6, 7 – pertite formate prin concreştere;

8, 9 – pertite formate prin substituire
Feldspaţii alcalini care însuşesc proprietăţi de irizare a luminii şi se disting printr-un luciu specific sunt cunoscute cu o denumire generală de Petrele Lunei. Aceste fenomene optice se datoresc concreşterilor conforme ale feldspaţilor alcalini şi sunt caracteristice numai criptopertitelor sau, mai puţin pronunţat, micropertitelor.

O altă serie de minerale care formează grupa feldspaţilor este prezentată de plagioclazi. Din punct de vedere chimic, plagioclazii prezintă o soluţie solidă, absolut omogenă, alcătuită din albit şi anortit. Rândul continuu al plagioclazilor este prezentat în funcţie de concentraţia anortitului aflat în compoziţia soluţiei solide albit+anortit. Deoarece toţi plagioclazii însuşesc unul şi acelaşi motiv structural, diferenţierea lor în grupe este condiţionată şi se face numai în baza compoziţiei chimice: albit (An0-10), oligoclaz (An10-30), andezin (An30-50), labrador (An50-70), bytownit (An70-90), anortit (An90-100). Cifrele de la bază semnifică concentraţia în procente a anortitului din plagioclaz. Acest rând continuu de minerale, omogen din punct de vedere structural, se formează numai în cazul seriei temperaturilor înalte. Plagioclazii temperaturilor mici întrunesc caracteristici structurale mult mai complexe. De exemplu, majoritatea pertitelor se formează prin intercalarea feldspatului de sodiu cu analogul său de potasiu (mineralul-gazdă). În cazul plagioclazilor sunt posibile concreşteri ale feldspaţilor de potasiu cu mineralele-gazdă şi atunci agregatul mineralic se numesc antipertite.

1. Feldspaţii alcalini

(K,Na)[AlSi3O8]
Caracteristici generale
	Np

Nm

Ng

Ng-Np

-2V

Gr.sp.

Dur.
	Microclin

Microclin-micropertit

Seria (-) albit

1,514-1,529

1,518-1,533

1,521-1,539

0,007-0,01

66( –103(
2,56-2,63

6-6,5
	Ortoclaz

Ortoclaz micropertit

Seria (-) albit

1,518-1,529

1,522-1,533

1,522-1,539

0,006-0,010

33( –103(
2,55-2,63

6-6,5
	Sanidin

Anortoclaz

Seria (+) albit

1,518-1,527

1,522-1,532

1,522-1,534

0,006-0,07

18( –54(
2,56-2,62

6
	(+) Sanidin

Seria (+) albit

1,518-1,527

1,523-1,532

1,524-1,534

0,006-0,007

63( –54(
2,56-2,62

6(?)


Clivajul                 Pe (001) şi (010) – perfectă.

Habitusul               Pentru majoritatea cristalelor sunt specifice formele (001) şi (010);

                              prezenţa feţei suplimentare (110) defineşte o formă prismatică

                              bine pronunţată.

Macle                    Simple, complexe şi polisintetice.

Culoarea                De obicei, incolore sau albe; sunt frecvenţi feldspaţi alcalini de culoare

                               roz, galbenă, roşie sau verde; în secţiuni microscopice sunt  incolore.

Celula                    K - feldspatul: a=8,6Å, b=13,0Å, c=7,2Å;    =116 ; Z=4.

primitivă                Na-feldspatul: a=8,2Å, b=12,8Å, c=7,1Å;    =116 ; Z=4.

Sanidinul şi ortoclazul sunt cristalizate în sistemul monoclinic; microclinul şi feldspaţii alcalini care conţin Na sunt triclinice.

Feldspaţii alcalini prezintă soluţii solide ale ortozei – K[AlSi3O8] şi albitului – Na[AlSi3O8], care aproape întotdeauna conţin o cantitate nesemnificativă de Ca[Al2Si2O8]. Concentraţia anortitului pentru feldspaţii Or100Ab0 – Or50Ab50  variază de la 0% până la 5% sau puţin mai mult în regiunea albitului pur (Fig.20). În concentraţii foarte reduse pot fi prezente şi elemente nespecifice – Ba, Ti, Fe+2, Fe+3, Mg, Sr, mai rar – Mn. Exemple ale analizelor chimice ale feldspaţilor alcalini sunt prezentate în tabelul 19.

Analizele chimice prezentate în acest tabel sunt calculate în raport cu cantitatea oxigenului aflat în compoziţia anionului structural. Feldspaţii care conţin BaO în concentraţie mai mică de 5% sunt examinaţi ca substanţe chimice naturale, în care Ba substituie cantitatea respectivă a atomilor de potasiu. Acolo unde în concentraţii nesemnificative sunt prezenţi Fe+3 sau Ti, aceste elemente înlocuiesc aluminiul din radicalul feldspatului. Cantitatea de calciu, în analogie cu plagioclazii, este prezentată în raport cu anortitul şi prin substituiri izomorfe poate fi înlocuit cu o cantitate extrem de mică de Mg, Sr şi Mn (foarte rar). Este greu de presupus participarea fierului bivalent la formarea structurii cristaline a feldspaţilor. E probabil ca în compoziţia feldspaţilor alcalini Fe+2 se prezintă în calitate de impuritate chimică.

Tabelul 19
Compoziţiile chimice ale feldspaţilor alcalini

	Oxizi stand.
	1
	2
	3
	4
	5
	6
	7
	8
	9
	10
	11

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3
FeO

Fe2O3

+FeO

MgO

BaO

CaO

Na2O

K2O

H2O(+)
H2O(-)
(H2O

Gr.sp.
	65,76

0,08

20,23

0,18

-

-

0,10

0,63

1,19

8,44

3,29

0,37

0,08

-

-
	64,50

-

20,25

0,47

-

-

(
-

0,48

4,72

9,60

0,28

2,585
	63,66

-

19,54

0,10

-

-

-

-

0,50

0,80

15,60

-

-

-

2,563
	61,56

-

21,40

-

-

-

-

-

1,51

2,39

12,76

-

-

0,33

-
	63,68

0,01

18,57

0,29

0,24

-

0,05

0,30

0,40

1,56

14,21

0,04

0,07

-

-
	64,29

-

19,40

0,09

-

-

0,11

0,06

0,32

0,38

15,62

-

-

0,16

-
	67,27

-

18,35

-

-

0,92

-

-

0,15

6,45

7,05

0,08

0,08

-

-
	66,38

-

18,92

0,40

(
-

-

-

0,10

6,06

7,90

-

-

0,50

-
	64,65

0,00

19,43

-

-

0,04

0,03

-

0,38

3,71

10,97

0,50

0,30

-

2,565
	66,58

-

19,82

0,61

-

-

0,43

-

1,64

8,28

2,01

-

-

0,20

2,646
	64,45

-

18,97

0,07

0,25

-

0,03

-

0,53

0,95

15,98

0,11

0,06

-

-


1. Ortoclaz-criptopertit cu sodiu din sienite nefelinice, Birmania. 2. Ortoclaz-micropertit (Piatra Lunei) din pegmatit, Ceilon. 3. Ortoză incoloră, Birmania. 4. Microclin-pertit din sieni, Germania. 5. Microclin-micropertit din charnockit, India. 6. Microclin-pertit din pegmatit, Anglia. 7. Sanidin; Texac, SUA. 8. Cristale idiomorfe transparente de sanidin (Piatra Lunei), Coreea de Nord. 9. Sanidin incolor şi transparent (anortoclaz potasic) din liparit tufogen, Japonia. 10. Anortoclaz (anortoclaz de calciu) din trachiliparit, Caucazul de Nord. 11. Cristale de adular în parageneză cu cuarţul din filon de tip alpin, situat în şisturi cristaline, Taywan.

Cercetările experimentale asupra feldspaţilor alcalini au început cu un studiu al izomorfismului şi proprietăţilor termice ale acestor minerale. Astfel s-a demonstrat că ortoza pură la încălzire sub presiunile condiţionate de aburii supraîncălziţi, se topeşte incongruent la temperaturile 1170-1530° C, formând leucit şi cuarţ în stare de agregare lichidă. Dacă procesul de răcire şi cristalizare a leucitului continuă, atunci au loc reacţii între soluţie şi leucit, în urma cărora se formează o cantitate anumită de ortoză:

5KAlSi2O6 + (3KAlSi3O8 + SiO2) ( 8KAlSi3O8
leucit                       soluţie                        ortoză

Masa ortozei cristalizate din soluţia lichidă este aproximativ de două ori mai mare faţă de cantitatea leucitului rămas în soluţie. Pentru topiturile cu surplus de SiO2 sunt caracteristice reacţii, în urma cărora absolut tot leucitul se transformă în ortoză solidă.
Tot în condiţii de laborator s-a demonstrat şi posibilitatea formării feldspaţilor, în compoziţia cărora poate intra fierul trivalent:

2KFe3FeSi3O10(OH) + 5/4 O2 ( 2KFeSi3O8 + FeOFe2O3 + 3/2 Fe2O3 + 2H2O

mica                                           feldspat            magnetit            hematit

Aici, în compoziţia radicalului locul aluminiului îl preia Fe+3.
Examplele de mai sus reflectă foarte aproximativ procesul de formare a ortozei din leucit şi cuarţ, care pot fi prezenţi în compoziţia topiturilor magmatice sau explică prezenţa fierului în compoziţia chimică a feldspaţilor. În condiţiile geologico-genetice reale procesul de formare a feldspaţilor alcalini este bineînţeles mult mai complicat. Toate mineralele din această grupă prin cristalizare pot forma serii omogene de soluţii solide, însă majoritatea feldspaţilor, cu excepţia celor bogaţi în potasiu şi sodiu, la răcire se descompun în două faze independente. Mineralele cu o cantitate relativ mare de potasiu pot fi şi monoclinice şi triclinice, iar mineralele cu o concentraţie relativ mare de sodiu – se cristalizează numai în sistemul triclinic. 
Feldspaţii alcalini se deosebesc de plagioclazi prin absenţa maclelor sintetice tabulare şi formarea maclelor simple prin alipire şi concreştere de tipul prezentat în figigura 23. Maclele polisintetice ale microclinului sau anortoclazului se prezintă sub formă de reţea (reţeaua microclinică) – figura 24.
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Fig.23 Macle ale feldspaţilor alcalini

1 – macle prin alipire de tipul karlsbad; 2 – macle prin concreştere de tipul karlsbad;
3 – maclă de tipul badenian; 4 – maclă de tipul manebach; 5 – maclă de tipul albitului;
6 – maclă periclinică
Din punct de vedere macroscopic, diferenţierea feldspaţilor alcalini în specii mineralice este practic imposibilă. Ortoza, sanidinul, anortoclazul şi microclinul se deosebesc unul de altul prin proprietăţile optice specifice, ceea ce permite o determinare precisă a mineralelor din această serie prin metodele de studiu cristalooptic. Pentru o diagnostică cristalooptică mai sigură se studiază în mod minuţios orientarea optică a cristalelor, unghiul axelor optice şi indicii refringenţei. Fără un studiu mineralogic special cu siguranţă poate fi determinată numai varietatea verde a microclinului (amazonitul); dacă sunt clare relaţiile paragenetice cu alte minerale, atunci poate fi determinat şi adularul.
Feldspaţii alcalini sunt componenţi importanţi (minerale principale) ai rocilor magmatice acide şi alcaline: sienite, granite, granodiorite şi ai analogilor efuzivi ai acestora. În rocile intruzive feldspaţii alcalini în general sunt prezentaţi de ortoclaz, ortoclaz-micropertit, microclin, microclin-microperti sau microclin-pertit, iar în rocile efuzive – de sanidin, sanidin-criptopertit, anortoclaz-criptopertit sau anortoclaz. E de menţionat că până în prezent feldspatul de potasiu pur nu a fost depistat în compoziţia formaţiunilor petrologice. În majoritatea cazurilor componenta potasiului în feldspaţii alcalini din  rocile intruzive este de Or20 – Or97, fiind ceva mai stabilă pentru rocile acide (aproximativ Or70). În majoritatea sienitelor şi pegmatitelor sienitice componenta potasică variază între 20-50% şi este prezentată de ortoclaz-micropertit, microclin-micropertit sau microclin-pertit. O cantitate relativ mărită de ortoză se observă în compoziţia adularului din filoane de tip alpin (80-93%).
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Fig.24 Un mineral de microclin examinat în lumină polarizată

(reţaua microclinică)
Compoziţiile feldspaţilor alcalini din rocile intruzive şi analogii lor efuzivi aproape coincid; în acelaşi timp, în rocile efuzive componenta potasiului depăşeşte rar limita de 75%. De regulă, în sanidine se conţine 38-80% KAlSi3O8, iar în anortoclaze – de la 12% până la 31% KAlSi3O8.
În rocile bazice feldspaţii alcalini ce întâlnesc extrem de rar, însă există lamporfire, techenite, teralite şi alte roci bazice rare în care o cantitate foarte redusă de feldspat de potasiu se asociază cu olivina. Poate fi întâlnit şi trachibazaltul format din cantităţi egale de sanidin, olivină magneziană, augit şi plagioclazi bazici. O astfel de asociaţie mineralogică neobişnuită este probabil impusă de procesele de asimilare magmatică a unor mase de roci şi granitice, şi ultrabazice.

Majoritatea feldspaţilor alcalini, cu excepţia celor din seria albitului şi a unor sanidine, sunt bicomponente: în unii feldspaţi alcalini prevalează componenta potasică, în compoziţia altora – cea sodică. Structurile şi caracterul agregatului mineralic format din aceste două varietăţi ale feldspaţilor sunt cauzate de compoziţia lor şi condiţiile de cristalizare, fiind foarte variate şi cunoscute cu denumirea de pertite. Formele celor mai tipice pertite sunt reprezentate în figura 22.
Condiţiile petrogenetice de formare a pertitelor până în prezent nu sunt clare. Originea pertitelor ar putea fi condiţionată de câteva procese geologice. De exemplu, pertitele pot apărea în urma dezintegrării substanţei omogene în două faze: în procesul de cristalizare concomitentă a feldspaţilor de potasiu şi feldspaţilor de sodiu sau prin substituirea feldspaţilor de sodiu cu feldspaţi de potasiu în procesul de constituire a agregatului mineralic după cristalizarea primară.
Originea hidrotermală a feldspaţilor alcalini este legată de reacţiile chimice dintre hidroterme şi biotitul din masivele de roci acide aflate în mediul litosferic ambiant, produsul final fiind cloritele (clinoclorul sau siderocloritul) şi ortoza.

Asociaţiile feldspaţilor cu cuarţul vermicular şi sferolitic, numite mermecite, sunt frecvent întâlnite între granite, sienite, granito-gnaisuri, chyarnockite şi alte roci magmatice sau metamorfice care conţin o cantitate relativ mare de feldspaţi alcalini. Astfel de intercalări ale cuarţului sunt situate între cristalele de feldspat alcalin şi plagioclaz. Majoritatea cercetătorilor explică acest fenomen prin reacţiile de substituire a feldspaţilor alcalini cu plagioclaz conform următoarei scheme:

2 KAlSi3O8 + Na2O  ( 2NaAlSi3O8 + K2O

2 KAlSi3O8 + CaO ( CaAl2Si2O8 + K2O + 4SiO2
În majoritatea pegmatitelor sunt observate concreşteri conforme ale feldspaţilor alcalini cu cuarţul, în urma cărora se formează un granit specific, cunoscut mai mult cu numele de piatră ebraică. În majoritatea cazurilor în astfel de pegmatite este prezent mai frecvent microclin-micropertitul, dar pot fi observate şi alte modificări.
Impregnaţiile porfirice din rocile magmatice şi porfiroblastice din rocile metamorfice, constituite dintr-un nucleu de feldspat alcalin şi o crustă subţire alcătuită din plagioclazi, sunt tipice pentru granitele rapakivi. Nucleul lor este format din microclin-pertit, microclin sau ortoză, iar zona periferică (învelişul) – din albit sau oligoclaz. În una şi aceeaşi rocă pot coexista granule mari (în diametru de 5 – 10 şi mai mari de 10 mm), cu înveliş plagioclazic şi granule de microclin sau ortoză lipsite de această scoarţă albit-oligoclazică. Originea structurilor rapakivi până în prezent este discutabilă. Unii mineralogi-petrografi explică formarea structurilor rapakivi prin diferenţierea magmatică a substanţelor sau prin asimilarea magmei, alţii consideră că apariţia în rocă a unor astfel de cristale specifice poate fi posibilă numai printr-un proces fie metasomatic, fie metamorfic regional.
Se presupune că originea metamorfică a feldspaţilor este legată de transformările mineralelor micacee sub acţiunea temperaturilor şi presiunilor înalte:

Biotit + Cuarţ  ( Ortoză + Piroxen rombic + H2O;

Siderofilit + Cuarţ  ( Ortoză + Pirop-Almandin + H2O;

Muscovit + Cuarţ  ( Ortoză + Silimanit + H2O;

Muscovit + Calcit + Cuarţ ( Ortoză + Anortit + H2CO3.

În procesele de diageneză a formaţiunilor sedimentare feldspaţii de potasiu pot apărea în zona hipergenă şi la temperaturi moderate. Cristalizarea feldspaţilor de potasiu decurge fie concomitent cu acumularea sedimentului, fie în fazele finale ale procesului diagenetic. Feldspatul de potasiu autigen este identificat aproape întotdeauna sub formă de granule izometrice foarte mici şi se deosebeşte prin transparenţa cristalelor şi ideomorfismul pronunţat al acestora. 
Feldspaţii alcalini se prezintă drept minerale de bază în compoziţia gresiilor de arcoză (10-30% material detric); în argile feldspaţii alcalini, când sunt prezenţi, joacă un rol subordonat şi se află în cantităţi foarte nesemnificative.

2. Plagioclazii
Na[AlSi3O8] – Ca[Al2Si2O8]

Caracteristici generale
	Np

Nm

Ng

Ng-Np

2V

Gr.sp.

Dur.
	Albit (+)

Na[AlSi3O8]

Triclinică

1,527

1,532

1,534

0,007

45 (()
2,62

-
	Albit

Na[AlSi3O8]

Triclinică

1,527

1,531

1,538

0,010

77 (+)

2,63

6 – 6,5
	Anortit

Ca[Al2Si2O8]

Triclinică

1,577

1,585

1,590

0,013

78 (()
2,76

6 – 6,5


Clivajul                 Pe suprafeţele (001) – bun; (010) – mediu; (110)– slab 

Habitusul              Plagioclazii formează extrem de rar cristale perfecte.

Macle                    a) macle sintetice ale albitelor – concreşteri pe (010);

                              b) macle simple Karlsbad – concreşteri pe [010);

                              c) diferite macle  complexe sintetice albit:

                              Karlsbad-Manebah-Karlsbad- etc.

Culoarea                De obicei transparentă; sunt frecvente culorile albe; mai rar

                              galbenă, roz, verzuie, cenuşie, neagră; în secţiuni  

                              microscopice plagioclazii sunt întotdeauna  transparenţi

Constantele                      a =  8,15Å                 a =  8,14Å                a = 8,18Å

celulei                                b =12,88Å                 b =12,79Å                b =12,88Å

primitive                           c = 7,11Å                   c = 7,16Å                c = 7,08Å

                                           ( = 93(22(                 ( = 94(20(              ( = 93(10(
                                           ( = 90(17(                  (  = 87(39(              ( = 91(13(
                                           ( =116(18(                ( =116(34(              ( =115(51(
       Z                                         4                                  4                           4 ( 2

Cu excepţia anortitului plagioclazii nu se dizolvă în soluţiile acidului clorhidric; intră în reacţii chimice cu HF sau topitura de Na2CO3.
Printre formaţiunile crustei plagioclazii (Pl) sunt minerale foarte răspândite şi pentru majoritatea rocilor sunt considerate drept minerale principale. Albitul temperaturilor înalte, albitul (+) poate fi găsit în componenţa unor roci efuzive, iar mineralele din seria continuă albit-anortit sunt obişnuite pentru majoritatea rocilor intruzive. Plagioclazii sunt frecvenţi şi în rocile metamorfice, iar granulele de plagioclaz (inclusiv plagioclaz autigen) pot fi prezente şi în rocile sedimentare.
Grupa plagioclazilor include şase minerale: albit (Ab), oligoclaz (Ol), andezin (An), labrador (Lb), bytownit (Bw) şi anortit (An). În realitate plagioclazii nu pot fi strict diferenţiaţi după compoziţia lor chimică, deoarece aceste minerale prezintă componente ale unui amestec alcătuit din două substanţe naturale albit + anortit, aflate în diferite relaţii cantitative. Rândul plagioclazilor este continuu şi numărul de minerale din această grupă poate fi infinit de mare. În raport cu anortitul, plagioclazii sunt divizaţi în felul următor:

Pg0–10    – Ab  (poate conţine până la 10% An)

Pg10–30   – Ol

Pg 30–50   – An
Pg50–70    – Lb

Pg70– 90   – Bw
Pg90–100  – An  (conţine între 90% şi 100% An)

Structurile mineralelor din seria continuă a plagioclazilor, prin trăsăturile generale, se deosebeşte puţin de structura albitului. Scheletul plagioclazilor este format din tetraedrii elementari [(Al,Si)O4], iar “golurile” sunt completate de cationi ale calciului şi sodiului. În detalii structurile plagioclazilor sunt complexe şi depind de mai mulţi factori – compoziţia chimică, condiţiile de cristalizare, condiţiile termice stabilite după formarea mineralelor din soluţiile magmatice. 
Pentru unele minerale din grupa plagioclazilor sunt caracteristice concreşterile conforme ale albitului şi anortitului, în urma cărora agregatul mineralic nu este omogen din punct de vedere chimic, dar este format din plăci microscopice ale componenţilor de sodiu şi calciu, separate şi paralel orientate una faţă de alta. O astfel de structură poate genera efecte optice de irizare, iar mineralele care însuşesc astfel de proprietăţi sunt cunoscute sub denumirea de peristerite.
Forma cristalelor feldspaţilor calcosodici are multe trăsături comune cu poliedrii feldspaţilor alcalini, iar aspectul cristalelor din cauza unghiului mic al reţelei triclinice  aproape cu nimic nu se deosebeşte de unele cristale ale feldspaţilor monoclinici. Majoritatea cristalelor prezintă plăci cu faţa (010) mai evidenţiată comparativ cu alte feţe ale poliedrului cristalin. De regulă plagioclazii formează macle polisintetice obişnuite, însă rareori sunt întâlnite şi macle simple de tipul manebach, foarte rar – macle simple de tipul badenian (Fig.25).
În condiţiile crustei terestre un plagioclaz lipsit de impurităţi chimice este o raritate.  Astfel, compoziţia chimică a plagioclaziilor naturali variază de la albit până la anortit în cele mai diferite proporţii, însă în calitate de supliment chimic aproape întotdeauna este prezentă şi o cantitate mică de KAlSi3O8. Concentraţia feldspatului alcalin variază de la 0 în regiunea anortitului până la circa 5% pe segmentul labrador-andezin, iar în zona albitului componenta potasică deseori depăşeşte limita maximă de 10% (Fig.20). Dintre elementele nespecifice în plagioclazi pot fi prezenţi cationii Ti, Fe+2, Fe+3, Mn+2, Mg, Ba şi Sr.

Exemple de analize chimice ale plagioclazilor colectaţi în diferite regiuni ale crustei sunt prezentate în tabelul 20.

Pentru comparaţie, în tabelul 21 sunt prezentate compoziţiile chimice şi greutăţile specifice teoretice, deduse din formulele chimice empirice ale plagioclazilor ideali, lipsiţi de orice impuritate chimică.
a.

[image: image22.jpg]17177 I

i

e,





b.

[image: image23.jpg]



Fig.25 Macle simple şi polisintetice ale plagioclazului:
a) reprezentare schematică a maclei simple (în stânga) şi maclei polisintetice;
b) maclă simplă (în stânga) şi polisintetică a plagioclazului examinat în lumină polarizată

În unele dintre primele cercetări experimentale efectuate au fost determinate temperaturile de topire a anortitului egală cu +1550 C şi a albitului +1100 C. În acelaşi timp, s-a dovedit că plagioclazii cu un conţinut relativ mărit de potasiu îşi păstrează starea sa cristalină o perioadă destul de îndelungată şi la temperaturi ce depăşesc nivelul critic, când mineralul trece din stare solidă în stare lichidă. În general, acest fenomen este caracteristic pentru majoritatea silicaţilor. Conform datelor experimentale, s-a demonstrat că între mineralele de margine - albit şi anortit - există un rând continuu format din soluţii solide din anortit şi albit, care pot fi prezentate prin diagrama de echilibru a plagioclazilor (Fig.26).

Lichidul cu o compoziţie, de exemplu An50Ab50, începe a se cristaliza la o temperatură de 1450 C (pe diagramă – punctul A), însă primele cristale ale plagioclazilor solizi formaţi la această temperatură vor avea o compoziţie de An82Ab18 (punctul B). La o răcire ulterioară fazele solide şi lichide îşi modifică compoziţia, conform curbelor solidus şi lichidus de pe diagramă până la temperatura critică de 1285 C. Acest punct este considerat punct de origine a plagioclazilor Pl50. Formarea  plagioclazilor cu o astfel de compoziţie va avea loc până la consumarea totală a lichidului cu o compoziţie determinată de punctul C pe curba lichidus. Schimbările continui ale compoziţiilor chimice ale plagioclazilor sunt un rezultat al procesului de solidificare cu viteze de cristalizare foarte mici. Procesul durează o perioadă îndelungată, iar mineralul se prezintă ca o soluţie solidă ideal omogenă. În cazul cristalizărilor momentane plagioclazii formează structuri zonale în care nucleul este relativ mai bogat în Ca, iar zona periferică – în Na.
Tabelul 20
Compoziţia chimică a plagioclazilor

	Oxizi standard
	Albit
	Oligoclaz
	Andezin
	Labradod
	Bytownit
	Anortit

	SiO2

TiO2
Al2O3
Fe2O3

FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O

SrO

BaO

H2O(+)
H2O(-)

( H2O

Gr.sp.
	68,30

-

19,64

0,08

-

-

-

0,03

11,65

0,08

-

-

0,08

0,03

-

2,612
	64,60

-

22,04

-

-

-

-

2,94

9,28

1,27

-

-

-

-

0,12

2,640
	59,13

0,02

25,86

0,05

0,05

-

0,05

7,44

6,89

0,32

0,08

0,025

0,06

0,04

-

2,662 – 2,666
	53,44

0,02

29,58

0,13

0,14

-

0,06

11,83

4,51

0,26

0,19

0,054

0,07

-

-

2,703
	49,06

-

32,14

0,27

-

-

0,20

15,38

2,57

0,17

-

-

0,13

0,03

-

-
	43,77

-

36,11

0,09

-

-

0,07

18,73

0,67

0,11

-

-

-

-

0,40

2,759


1. Albit zaharos din pegmatit, Elveţia. 2. Oligoclaz din granit (piatră ebraică), Ontario. 3. Andezin din granodiorit, California. 4. Labrador din gabbro, Canada. 5. Bytownit din norit (Mină de platină din Transvaal), Africa de Sud. 6. Anortit din norit cu olivină, California (Muntele Pala).

Din cauza diferitelor impurităţi mecanice disperse (caolinit, sericit, magnetit, ilmenit, hematit, spinel, granat, biotit, rutil, hornblendă), unele cristale ale plagioclazilor (de obicei, de origine metamorfică din zona de contact) sunt de culoare întunecate.

Tabelul 21
Compoziţia chimică şi greutatea specifică teoretică a unor plagioclazi

	Compoziţia
	
	
	Plagioclazi
	
	

	chimică
	Pg0
	Pg25
	Pg50
	Pg75
	Pg100

	Na2O

CaO

Al2O3
SiO2
	19,79

-

20,40

68,81
	8,84

5,03

23,70

62,43
	5,89

10,05

28,01

56,05
	2,92

15,08

32,33

49,67
	-

20,10

36,62

43,28

	Gr.sp.
	2,624
	2,643
	2,669
	2,705
	2,758


Sub acţiunea soluţiilor hidrotermale plagioclazii se descompun uşor. În comparaţie cu plagioclazii din apropierea anortitului varietăţile  izomorfe mai bogate în sodiu sunt mai stabile la acţiunea hidrotermelor. De exemplu, în procesul de alterare a gabbroului, sub influenţa hidrotermelor bogate în magneziu dizolvat din rocile piroxenice, se formează montmorilonitul; drept produse ale reacţiilor dintre plagioclaze şi hidroterme de diferite compoziţii chimice şi temperaturi pot fi scapolitele, ceolitele, analcimul, natrolitul, prenitul etc.; este frecventă albitizarea plagioclazilor cu concentraţii mărite de anortit.
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Fig.26  Diagrama de echilibru a plagioclazilor
Proprietăţile fizice însuşite de plagioclazi variază în funcţie de compoziţia chimică a mineralelor. De o importanţă diagnostică deosebită este corelarea coeficienţilor refringenţii în funcţie de compoziţiile chimice ale plagioclazilor. În baza datelor experimentate s-au construit numeroase tabele şi nomograme care servesc pentru determinarea cristalooptică a plagioclazilor.

În practica cristalooptică pentru diagnostic este utilizată proprietatea plagioclazului de a “se stinge” prin trecerea razelor de lumină polarizată sub un unghi strict orientat faţă de planul axelor optice. Acestea din urmă pot fi găsite după suprafeţele de clivaj, foarte uşor observate în secţiunile microscopice. Este evident că unghiul de stingere rezultă la rândul său din compoziţia plagioclazului. În secţiunile microscopice granulele mineralelor sunt orientate arbitrar, iar tăietura mai mult ca probabil nu coincide cu suprafaţa de clivaj a plagioclazului. În acest caz, unghiurile de stingere se determină în baza maclelor polisintetice ale mineralelor. Fără a ne implica în metodele de studiu cristalooptic al plagioclazilor, drept exemplu poate servi o nomogramă din figura 27, utilizată mai frecvent în practica mineralogică. Cu ajutorul acesteia, în baza unghiului de stingere a granulelor de plagioclaze tăiate în secţiuni transversale ale axei X sau în aşa–numitele zone simetrice ale secţiunii, poate fi determinat cu o precizie suficientă numărul plagioclazului.

Plagioclazii sunt cele mai răspândite minerale din bazalte. În aceste formaţiuni efuzive plagioclazii alcătuiesc mase compacte sau sunt localizate în corpul bazaltic în formă de impregnaţii migdaleforme. În lavele diferenţiate plagioclazii cu surplus de potasiu sunt caracterizate de o structură zonală. De regulă nucleul granulelor de plagioclaz este prezentat de anortit relativ pur, iar periferia subţire a granulelor este formată din Pl(circa 40). În rocile bazaltice predomină Pş(70), în riolite – Pl(20-30). Există date obiective că nu toate impregnaţiile de plagioclazi se formează concomitent cu procesul de cristalizare a lavei imediat după extruziune. De exemplu, nucleele enorme din bytownit ale impregnaţiilor din bazaltele Oceanului Pacific (Hawaia) mărturisesc despre o cristalizare îndelungată la adâncimi mari a unei cantităţi de albit+anortit din soluţia magmatică, care mai apoi a rămas înglobată după revărsarea şi consolidarea acesteia sub formă de impregnaţii migdaleforme în corpul lavei.
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Fig.27  Relaţiile funcţionale la plagioclazi dintre coeficientul refracţiei

şi compoziţia lor chimică.

În compoziţia rocilor intruzive anortitul este atestat relativ rar (norite olivinice asociate cu gabbro, în care predomină labradorul). Mai bogate în plagioclazi sunt rocile bazice. În gabbro cantitatea plagioclazilor bazici (practic doar în bytownit sau labrador) constituie peste 60% din masa rocilor, în rocile intermediare şi granodiorite (predomină andezinul) – până la 50%, iar în rocile acide – cantităţi reduse de albit şi oligoclaz (până la 20%).
Plagioclazii pegmatitelor sunt reprezentaţi de albit şi oligoclaz. O varietate a albitului - periclinul - este frecventă în filoane de tip alpin. Periclinul deseori se asociază aici cu adularul.
În grupa anortozitelor plagioclazii se consideră drept minerale principale, însă compoziţia lor variază într-un spectru destul de mare. Aici poate fi depistat plagioclazul din regiunea andezin-labradorul sau oligoclaz-andezin.

Concentraţiile relativ mari ale albitului, împreună cu alte substanţe naturale ale sodiului, sunt caracteristice pentru rocile din grupa spilitelor. Cel mai frecvent mineral al spilitelor este considerat albitul, însă în calitate de impregnaţii relicte deseori sunt prezente şi granule mici de andezin sau labrador. Aceste reminiscenţe ale plagioclazilor medii şi bazici permit a presupune formarea albitului în procesele târzii ale metasomatozelor. Putem presupune că de la început compoziţia rocilor primare era bazaltică, care apoi s-a transformat în spilite, iar plagioclazul fără schimbări de volum a promovat din categoria mineralelor bogate în anortit în minerale cu o concentraţie mărită a albitului. Acest proces, numit albitizarea plagioclazilor, a fost experimental demonstrat de renumitul petrograf finlandez Eskola în 1935:

CaNaAl3Si5O16 + Na++ Si+4  ( 2NaAlSi3O8 + Ca+2+ Al+3

                                plagioclazi                                                  albit

                             medii şi bazici 

Din alt punct de vedere, albitul din spilite s-a format în urma cristalizării normale a soluţiilor restante, a căror compoziţie iniţială era de tip bazaltic.

Originea adinolelor (roci albito-cuarţoase, cu concentraţii reduse de calcit şi ankerit) este legată de procesul de metasomatism, care poate decurge în varietăţi litologice argiloase. Transformarea şisturilor argiloase în adinole este cauzată de fluidele endogene bogate în sodiu şi siliciu:

CaAl2Si2O8 + (Na,K)2CO3 + 4SiO2  ( 2(Na,K)AlSi3O8 + CaCO3
Albitul în formă de porfiroblaste se constituie drept o componentă principală a şisturilor cristaline. În epidodioritele ce corespund faciesului inferior al metamorfismului regional, anortitul din plagioclaz, împreună cu piroxenii iniţiali, totalmente sau parţial se consumă la formarea cloritelor şi amfibolei; un produs important al acestor reacţii este epidotul:
3CaAl2Si2O8 + CaO + H2O  ( 2Ca2Al3Si3O12(OH)

                                      anortit                                                           epidot

4CaAl2Si2O8  ( 2Ca2Al3Si3O12(OH) + Al2O3 + 2SiO2

În procesele metamorfismului regional (faciesul superior) concentraţia anortitului se măreşte, ceea ce provoacă reducerea cantităţilor de epidot din roci. În urma metamorfismului, la etapa de formare a distenului, în rocă se formează o cantitate anumită de andezin şi labrador. În procesul de metamorfism retrograd (regresiv) procesul decurge în direcţie opusă: amfibolitele, specifice unui grad superior de metamorfism, în apropierea zonelor tectonice se transformă în roci calcit-clorit-amfibol-epidot-albitice. Unii cercetători, în baza transformărilor plagioclazilor, determină limita termodinamică a faciesului metamorfic. Astfel, frontiera faciesului metamorfic al şisturilor verzi poate fi determinată în baza transformării albitului în oligoclaz conform următoarei scheme:
Albit + Zoizit  ( Oligoclaz + H2O

În condiţiile când rocile faciesului amfibolitic sunt supuse unui proces de metamorfism progresiv, atunci apar premise pentru metamorfozarea rocilor în faciesul granulitic. O reacţie caracteristică acestei etape de metamorfism regional poate fi următoarea:
Ca2Mg3Al4Si6O22(OH)2   ( 2CaAl2Si2O8  +  3MgSiO3  +  H2O

                                         Amfibol                                Anortit         Piroxen rombic

Rocile tipice faciesului amfibolic, în urma proceselor de mărire a temperaturilor şi reducerii acţiunilor dinamice, cu timpul se transformă în asociaţii mineralice specifice metamorfismului termal. De regulă, produsele finale ale unui astfel de metamorfism sunt reprezentate de roci corneene piroxenice. Amfibolul în condiţiile acestui facies metamorfic nu sunt stabile şi se transformă în plagioclaz conform reacţiei schematice de mai jos:
Amfibol + SiO2  ( Plagioclaz + Diopsid + Piroxen rombic + H2O

În condiţiile faciesului eclogitic plagioclazul nu este stabil. Compoziţia mineralogică a rocilor acestui grad superior de metamorfism este relativ simplă, iar plagioclazul primar din faciesul mai inferior participă la formarea granatelor pirop-almandinice.
În rocile sedimentare albitul este considerat drept un mineral autigen, iar formarea lui decurge într-un proces concomitent cu depunerea sedimentului. Este interesant că albitul sedimentogen, în cele mai dese cazuri, este mult mai pur în comparaţie cu albitul magmatogen sau metamorfogen şi după compoziţie variază între Pl0,3 şi Pl3.

§ 5. Grupa cuarţului

Una dintre cele mai răspândite substanţe chimice care s-a format în crusta terestră în diverse procese geologice este bioxidul de siliciu SiO2, care în diferite condiţii termodinamice formează o grupă de minerale, dintre care cele mai răspândite sunt cuarţul, tridimitul şi cristobalitul. În baza datelor cristalochimice a fost determinată structura acestor minerale. Astfel, cuarţul şi modificările lui în realitate nu sunt oxizi, după cum se considera mai înainte, ci tectosilicaţi tipici constituiţi numai din tetraedri structurali [SiO4]-4, care printr-un aranjament optimal formează o structură spaţială neutră n·SiO2.

	
	Cuarţ

SiO2
Sistemul trigonal (+)
	Tridimit

SiO2
Sistemul rombic (+)
	Cristobalit

SiO2
Sistemul tetragonal (+)

	Densitatea

Duritatea 

Clivajul

Macle

Culoarea

Pleocroismul

Constantele 

celulei elementare
	No               1,544

Ne               1,553

Ne-No         0,009

2,65

7

Lipseşte
1. În direcţia axei Z

2. Pe suprafaţa (1120)
3. Pe suprafaţa (1122)
În secţiuni microscopice maclele nu sunt observate

Incolor, alb, galben, fumuriu, violet, opac, verde şi alte nuanţe impuse de prezenţa impurităţilor chimice şi mecanice

Absent

a = 4,913

c = 5,405

c/a = 1,001

Z = 3
	Np       1,471-1,479

Nm      1,472-1,480

Ng       1,474-1,483

Ng-Np  0,002-0,004

+2V        66º - 90º

2,27

7

Imperfect
De regulă pe (100)
Incolor sau alb

Absent

a = 9,88

b = 17,1

c = 16,3

Z = 64
	No               1,484

Ne               1,487

Ne-No         0,003

2,33

6-7

Lipseşte
De tipul spinelului

Incolor, alb sau gălbui

Absent

a = 4,913

c = 6,92

c/a = 1,395

Z = 8


Cuarţul se dizolvă numai în HF

Tridimitul şi cristobalitul reacţionează cu Na2CO3 topit

Cuarţul este un mineral formator de rocă foarte important. El intră în compoziţia multor varietăţi de roci cristaline (magmatice şi metamorfice) şi sedimentare. În acelaşi timp, cuarţul poate fi găsit ca mineral accesoriu în unele metasomatite sau în calitate de mineral secundar (de exemplu, cuarţul din filoane de tip alpin). Denumirea de cuarţ provine de la cuvântul saxon querkluftertz – minereul filoanelor.

Tridimitul este depistat în efuziunile suprasaturate cu SiO2, iar originea lui probabil este pneumatolitică, fiind format sub influenţa emanaţiilor vulcanice supraîncăzite. Deseori acest mineral formează macle compuse din trei cristale şi din cauza aceasta este numit tridimit; din greaca antică – tridumos (triplu).

Cristobalitul la fel este întâlnit în efuziunile acide, unde se asociază cu tridimitul şi este numit după localitatea Siera-San-Cristobal (Mexic).

Grupa cuarţului este destul de variată. Astfel, se disting următoarele varietăţi polimorfe ale SiO2:

· α-Cuarţ; este stabil la temperaturi sub 573˚C.

· β-Cuarţ; este stabil între 573˚ şi 870˚C; poate exista sub formă metastabilă şi la temperaturi ce depăşesc 870˚C.

· δ-Cuarţ; varietate lipsită de proprietăţi piezoelectrice care se formează la temperaturi joase sub – 183,5˚C.

· α-Tridimit; poate exista sub formă instabilă la temperaturi obişnuite (până la 117˚C).

· β1-Tridimit; poate exista sub formă instabilă între 117˚C şi 163˚C. 

· β2-Tridimit; poate exista la temperaturi ce depăşesc 163˚C, însă este stabil numai între limitele termice 870˚C şi 1470˚C; la temperaturi ce depăşesc 1470˚C această varietate a SiO2 există sub formă instabilă; β2-tridimitul se topeşte la 1670˚C.

· α-Cristobalit; poate exista sub formă instabilă între 200˚C şi 275˚C.

· β-Cristobalit; poate exista la temperaturi ce depăşesc limita 275˚C; este un mineral stabil de la temperatura 1470˚C  până la punctul de topire 1713˚C. 

· Kitit (Silexul K); SiO2 sintetic, cristalizat la temperaturi de 380˚C-585˚C şi  presiuni mari de350-1260 kg/cm2; mineral inexistent în crusta terestră.

· Coesit (Silexul C); se formează sub presiuni extrem de mari ce depăşesc limita inferioară de cristalizare 35000 kg/cm2; este găsit în unele cratere meteoritice.

· Cuarţ amorf; cristalele sub presiuni statice ce depăşesc 600 bari se transformă într-o substanţă amorfă cu o greutate specifică de 2,22 g/cm3.

· Silexul O; varietate sintetică ce prezintă o soluţie solidă formată din SiO2 şi LiAlO2.

· Stishovit; varietate a SiO2 cu o greutate specifică deosebit de mare – 4,3 g/cm3; pentru prima dată a fost cristalizat în condiţii de laborator (la temperaturi ce depăşesc 1200 ˚C şi presiuni de circa 160000 g/cm3), însă a fost identificat şi într-un crater meteoritic din Arizona (SUA).

· Melanoflogit; varietate polimorfă cubică a temperaturilor mici cu o greutate specifică de 2,05 g/cm3.

· Lechatellerit (sticlă cuarţoasă); se formează în urma cristalizării rapide a efuziunilor acide.

· Calcedonie; varietate compactă criptocristalină a SiO2.

În transcripţia internaţională prin α sunt indexate varietăţile de SiO2 cristalizate la temperaturi mici, iar prin β – varietăţile temperaturilor mari. În literatura de specialitate editată în Rusia prin α este indexat cuarţul trigonal (format la temperaturi mici), iar prin β – cuarţul temperaturilor mari cristalizat în sistemul hexagonal. Limitele de stabilitate a mineralelor din grupa cuarţului pot fi reprezentate grafic în câmpul termodinamic [P,T], cunoscut în mineralogie sub denumirea de Sistemul SiO2 (Fig.28). 

Principalele varietăţi ale bioxidului de siliciu natural sunt reprezentate de cuarţ, tridimit şi cristobalit. Aceste minerale au diferite structuri constituite din tetraedri [SiO4]-4 stabil în limite termodinamice strict determinate. Practic toate mineralele din grupa cuarţului se află în relaţii polimorfe reversibile. În acelaşi timp, enantiotropismul varietăţilor de SiO2 se manifestă prin inversiuni structurale care decurg cu diferite viteze. Astfel, cuarţul, stabil la temperaturile mari, în condiţiile temperaturilor mai mici îşi va modifica structura cristalină până la starea sa  metastabilă cu o viteză mult mai mică comparativ cu viteza transformărilor structurale ce decurg în procesele termice progresive. 
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Fig.28 Sistemul SiO2
(limitele de stabilitate a mineralelor din grupa cuarţului)

Structura cuarţului, tridimitului şi cristobalitului rezultă din specificul aranjamentului spaţial al anionului structural [SiO4]-4.  Structura ideală a β-cuarţului în proiecţie pe planul (0001) al cristalului este reprezentată în figura 28.
a.
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Fig.28. a. Reprezentarea structurii β-cuarţului în proiecţia (1120);

1 – tetraedrii [SiO4]4, 2 – siliciul, 3 – oxigenul
b. Structura β-cuarţului în proiecţia (0001)

Tetraedrul  [SiO4]-4 poate fi observat ca o formă ce rezultă dintr-un cub cu o latură egală cu p. Centrul tetraedrului în care este situat atomul de siliciu coincide cu centrul cubului, iar în patru vârfuri din opt ale cubului se află câte un atom de oxigen cu o valenţă negativă liberă (Fig.29). În figura 28 elementele structurale  [SiO4]-4 sunt haşurate. La rândul lor, tetraedrii structurali se combină în spirale hexagonale şi trigonale cu perioade ce rezultă din parametrul c al celulei elementare. Din relaţii geometrice simple rezultă că c = 3p.

[image: image29.jpg]



Fig.29. Relaţii spaţiale dintre tetraedrul structural [SiO4]-4 şi un cub cu centrul comun în care este situat un atom de siliciu
Structurile α-cuarţului, β-tridimitului şi α-cristobalitului sunt reprezentate în Fig. 30, 31, 32.

Din punct de vedere al proprietăţilor chimice, cuarţul este un mineral care în condiţii normale nu reacţionează cu alte minerale. Din cauza aceasta, cuarţul este depistat în diverse varietăţi litologice de vârstă timpurie. De exemplu, între formaţiunile sedimentare sunt frecvente gresiile cuarţoase şi alte roci sedimentare detritice cu un conţinut mai mare sau mai mic de cuarţ granular. O importanţă industrială are nisipurile cuarţoase practic lipsite de alte minerale specifice rocilor sedimentare.
Proprietăţile fizice ale cuarţului sunt studiate foarte amănunţit.

Remarcabile sunt proprietăţile piezoelectrice ale cuarţului. Acest fenomen se manifestă prin apariţia diferenţelor de potenţial la capătul cristalelor de cuarţ în direcţia axei Z atunci când în direcţii transversale (de-a lungul axelor X, Y şi U) se aplică forţe variabile. Sau, dacă la capătul cristalului în direcţia axei Z se va aplica curent electric variabil, atunci suprafeţele cristalului situate paralel acestei axe vor oscila cu frecvenţa curentului aplicat.

Habitusul cristalelor de cuarţ este prismatic hexagonal. În acelaşi timp se observă un enantiomorfism specific numai cuarţului. Astfel, în funcţie de poziţia bipiramidei trigonale se deosebesc cuarţ “de stânga” şi cuarţ “de dreapta”.
Culoarea cuarţului este deosebit de variată. Astfel, cuarţul este considerat un mineral policrom. Cuarţul pur este transparent cu un aspect specific de sticlă. În acelaşi timp, există cuarţ de culoare galbenă, cenuşiu-brună, neagră-opacă, roz, violetă etc. Nuanţele coloristice sunt impuse de impurităţile chimice (în cantităţi destul de reduse) care pot fi prezente în cristal. De regulă, aceste elemente chimice cromofore, fiind situate între nodurile reţelei cristaline, nu intră în compoziţia structurală a cuarţului. De exemplu, culoarea galbenă a citrinului (varietate galbenă a cuarţului) este generată de o cantitate mică de hidroxizi de fier. La încălzire citrinul se transformă în cuarţ transparent, iar sub acţiunea razelor radioactive culoarea lui se schimbă devenind cenuşiu-fumurie. Culoarea roz se datorează prezenţei manganului. Ametistul are o culoare violetă impusă de fierul trivalent, prezent în mineral sub formă de Fe2O3 dispersat. La încălzire ametistul apare transparent, însă la răcire sub 550˚C-560˚C acelaşi cristal se va colora în nuanţe galben-brune. Cuarţul fumuriu (rauhtopazul) are culoare impusă de Si care nu a reacţionat cu oxigenul şi în cristal se află în stare liberă. Cuarţul de culoare cenuşie sau albăstrie este depistat între rocile metamorfozate în faciesul granulitic; probabil, aceste culori sunt generate de prezenţa rutilului sau a moleculelor de TiO2, dispersat relativ omogen în cuarţ. 

În mineralele de cuarţ sunt frecvente diverse incluziuni mecanice. Astfel, în cuarţ pot fi înglobate bule de gaze, fibre şi granule extrem de mici de rutil, hematit, turmalină, goethit, muscovit.
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Fig.30. Reprezentarea structurii α-cuarţului în proiecţie (0001)
Greutatea specifică a mineralelor din grupa cuarţului variază în funcţie de structură. Densitatea cuarţului lipsit de impurităţi chimice şi mecanice a fost determinată cu o precizie destul de mare şi este de 2,6507 ± 0,0003 g/cm3. Greutatea specifică medie a tridimitului este de 2,27 g/cm3, iar a cristobalitului de 2,33 g/cm3.

Cuarţul la fel ca şi calcitul, fiind unul dintre puţinele cristale naturale pure şi în dimensiuni mari cu proprietăţi anizotrope foarte clare, este utilizat în diferite domenii tehnice (optică, radioelectronică etc.).

Este cunoscut faptul că cuarţul este marcat cu duritatea 7 de aceea este un mineral de reper în scara durităţilor lui Mohs. Clivajul lipseşte, însă are o fractură concoidală destul de pronunţată. În general, cuarţul are proprietăţi fizice foarte specifice şi astfel nu poate fi confundat cu alte minerale şi se determină uşor prin metode de analiză macroscopică.
O altă varietate a bioxidului de siliciu natural este prezentat de calcedonie. De fapt, noţiunea de calcedonie este comună pentru o grupă de minerale compacte constituite din granule de cuarţ extrem de mici cu pori de dimensiuni microscopice. Până nu demult, calcedoniile erau considerate minerale formate dintr-un amestec de cuarţ şi opal amorf. În acelaşi timp, e de menţionat că sunt puţine calcedonii lipsite de o cantitate redusă maximum cu 10%, de bioxid de siliciu hidratat.
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Fig.31. Structura β-tridimitului

Fig.32. Structura idealizată a α-cristobalitului în proiecţia (001)

Patrulaterul haşurat reprezintă elementul structural [SiO4]-4; prin linii evidenţiate este conturată proiecţia celulei primitive
Culoarea şi structura calcedoniilor sunt extrem de variate şi depind numai de natura şi cantitatea impurităţilor chimice sau mecanice prezente în compoziţia mineralelor. De o frumuseţe rară sunt varietăţile calcedoniei cu dungi concentrice – agatul şi onixul.

Termenul “cremene” este atribuit varietăţilor de calcedonie opacă colorată sau neagră, iar calcedonia roşie opacă este cunoscută sub denumirea de jasp. Şi cremenele, şi jaspul prezintă un silex aflat în amestec natural cu impurităţi de origine mecanică în cantităţi destul de mari.

O varietate hidratată criptocristalină sau aflată sub formă coloidală este prezentată de opal – un mineral destul de răspândit în zona hipergenă a crustei terestre, formula căruia este SiO2·nH2O. Opalul poate fi colorat în alb, galben, roşu, verde, albastru sau negru. Opalul nobil cu o cantitate de apă moleculară de circa 6-10%, are o gamă de culori foarte fine cu nuanţe splendide de sidef.

Cuarţul este unul dintre cele mai răspândite minerale din crusta terestră şi constituie circa 12% din masa generală a acesteia. În calitate de mineral principal sau subordonat el intră în compoziţia multor roci magmatice, sedimentare şi metamorfice.

Pentru rocile acide cuarţul este un mineral principal. În granite sau microgranite cuarţul de obicei este xenomorf, iar în riolite şi porfire cuarţoase el poate forma cristale idiomorfe. Deseori în efuziuni pot fi întâlnite cristale de cuarţ asociate cu adular sau albit. În rocile medii cuarţul se află în cantităţi subordonate şi nu depăşeşte 5% din masa rocilor (de exemplu, a dioritelor şi sienitelor). Cuarţul este incompatibil cu nefelinul şi olivina. Din cauza aceasta el nu poate fi depistat în sienitele nefelinice şi peridotite. În acelaşi timp, există cazuri rare când cuarţul şi unele olivine feroase se asociază în pegmatite, ferogabro sau dolerite feroase. În pegmatitele acide cristalele de cuarţ pot avea dimensiuni gigantice (de exemplu în Siberia, a fost găsit un monocristal de cuarţ de origine pegmatitică cu dimensiuni de 3,5 m lungime, diametrul de 1,6 m şi o greutate de circa 13 t).
Cuarţul este un mineral tipic format în urma proceselor hidrotermale, cristalizat în cavităţile şi fisurile crustei terestre. Între formaţiunile de roci sunt depistate frecvent geode cu cuarţ şi filoane cuarţifere de origine hidrotermală. În majoritatea cazurilor cuarţul hidrotermal este un produs al cristalizărilor ce decurg la temperaturi relativ mici. 
După cum s-a menţionat, cuarţul este un mineral destul de stabil în condiţiile de suprafaţă. De exemplu, la o temperatură de 25ºC într-un milion de mililitri de apă se dizolvă maximum 14 grame de cuarţ cristalin şi 160 grame de cuarţ amorf. Din cauza aceasta cuarţul este prezent în diferite roci sedimentare în cantităţi mari – gresii şi nisipuri cuarţoase. În unele varietăţi litologice există şi cuarţ autigen, format în procesele diagenetice sau epigenetice şi care cimentează granulele detritice constituite din alte minerale, inclusiv şi din cuarţ alogen. Cuarţul autigen este depistat şi în rocile calcaroase. Drept exemplu pot servi calcarele silicioase cu nodule de cremene de vârstă cenomaniană din cuvertura de platformă, răspândite în regiunea de nord a interfluviului Nistru-Prut. 
În formaţiunile metamorfice cuarţul este unul dintre cele mai răspândite minerale. În stadiile iniţiale ale metamorfismului, cuarţul nu este supus unor modificări esenţiale, însă în faciesele metamorfice superioare cuarţul, fiind recristalizat sub acţiunea temperaturilor şi presiunilor înalte, se prezintă sub formă de granule măşcate sau mase compacte care formează varietăţi de cuarţite – roci frecvent întâlnite între formaţiunile cristaline ale crustei terestre. În procesele fizico-chimice, la anumite temperaturi şi presiuni, metamorfismul este însoţit de o diferenţiere a substanţelor chimice aflate în compoziţia rocilor preexistente. În urma acestui fenomen se eliberează şi o cantitate enormă de SiO2, care fie se asociază cu alte minerale metamorfogene, fie formează corpuri constituite numai din cuarţ. Astfel poate fi explicată apariţia unor strate enorme de cuarţit sau prezenţa filoanelor de cuarţ în rocile metamorfice. De exemplu, şisturile cristaline din Cariera Cosăuţi (Soroca), cu o compoziţie similară gabro-noritelor, sunt întretăiate de o serie de filoni subţiri constituiţi din cuarţ de o culoare albăstrie specifică.

Renumite sunt druzele de cuarţ din filoanele de tip alpin, format în urma diferenţierii metamorfice a mineralelor din rocile–gazdă.

§ 6. Grupa mineralelor alcaline

(Feldspatoizii)

În grupa mineralelor alcaline sunt incluse minerale nesaturate cu siliciu, dintre care cele mai răspândite sunt nefelinul şi leucitul. Alte minerale alcaline sunt depistate în sienite nefelinice, fonolite, în zonele de contact cu rocile calcaroase, skarne, granite alcaline, varietăţi de roci alcaline abisale şi pegmatite alcaline.

1. Nefelinul

Na3K[Al4Si4O16]

Sistemul hexagonal (–)

Caracteristicile generale ale mineralelor din seria nefelinului
	Densitatea

Duritatea 

Clivajul

Macle
	No            1,526-1,542

Ne            1,529-1,546

Ne-No       0,003-0,005

2,56-2,66

5-6

Imperfect 

4. Rareori pe diferite feţe ale cristalului
	Culoarea

Pleocroismul

Constantele celulei elementare
	Incolor, alb sau verde-cenuşiu; în secţiuni microscopice este incolor
Absent

a = 4,913

c = 5,405

Z = 3


Reacţionează cu HCl fierbinte formând o masă jelatinoasă
Structura nefelinului rezultă din structura tridimitului, în care aproape jumătate din atomii de siliciu sunt substituiţi de atomii aluminiului (Fig. 33). Valenţele negative apărute în urma acestei substituiri izomorfe sunt anihilate de sodiu şi potasiu. În mod ideal, raportul dintre aceste două elemente (Na : K) este de (3:1).
 Compoziţiile chimice ale nefelinelor din diferite regiuni ale crustei terestre sunt prezentate în tabelul 22.

Prin recalculările compoziţiilor chimice prezentate în tabelul 22 formula empirică a nefelinului ideal se confirmă în trăsături generale.  Prezenţa fierului trivalent este impusă de substituirile izomorfe Fe ↔ Al, iar concentraţiile calciului în cantităţi relativ reduse sunt asociate cu prezenţa unei cantităţi nesemnificative de anortit “dizolvat” în masa generală a nefelinului. 
Nefelinul este recunoscut după culoarea verde-cenuşie, clivajul slab pronunţat, aspectul uleios al agregatului mineralic şi reacţia caracteristică cu HCl concentrat. În secţiuni microscopice poate fi confundat cu feldspaţii, de care se deosebeşte prin proprietăţile specifice numai cristalelor monoaxiale.
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Fig.33.  Structura ideală a nefelinului – Na3K[Al4Si4O16] 
în proiecţie pe o suprafaţă transversală axei Z

Fiind un mineral principal al multor varietăţi de roci alcaline, nefelinul este cel mai răspândit mineral din grupa feldspatoizilor. În sienitele nefelinice şi gnaisele nefelinice acest mineral se află împreună cu feldspatul potasic, iar în varietăţile de gabbro alcalin – cu plagioclazii. În varietăţile alcaline ale rocilor bazice şi ultrabazice nefelinul se asociază cu mineralele fero-magneziene – olivina, augitul şi diopsidul, cu piroxenii şi amfibolii sodici şi niciodată nu a fost depistat împreună cu pijeonitele sau piroxenii rombici. În varietăţile rocilor bazice cu calcit el poate fi depistat împreună cu melilitul – (Ca,Na,K)2[(Mg,Fe+2,Fe+3,Al,Si)3O7], monticelitul – CaMg[SiO4] şi volastonitul - Ca[SiO3], iar în rocile hipoabisale şi efuzive bogate în potasiu – cu leucitul, K[AlSi2O6].

Există trei tipuri de asociaţii paragenetice ale nefelinului cu alte minerale: nefelinul care se formează în fazele iniţiale de cristalizaţie magmatică, nefelinul care apare în urma proceselor de metasomatoză şi nefelinul care este genetic legat de procesele de contaminare a magmelor bazice şi acide  cu roci bogate în minerale calcosodice.

După cum s-a menţionat anterior, în urma cristalizării magmei se formează sienitele nefelinice (asociaţie paragenetică a nefelinului, feldspatului potasic, egirinului şi arfvedsonitului). Un produs al metasomatismului alcalin sunt rocile de tipul iyolitelor, urtitelor sau melteigitelor, în care o cantitate oarecare de piroxen sub acţiunea temperaturilor înalte şi a substanţelor endogene a fost transformată în nefelin (aşa-numitul proces de nefelinizare a rocilor bazice sau ultrabazice). Nefelinul poate fi un produs al reacţiilor chimice dintre magmele bazice şi rocile calcaroase. Astfel apar dolerite sau teralite asemănătore cu nefelinitele şi tefrite consolidate din lave contaminate cu calciu.
Tabelul 22
Compoziţia chimică a varietăţilor de minerale din seria nefelinelor

	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4
	5

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3
MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-
(
	44,65

0,00

32,03

0,59

0,00

0,71

17,25

3,66

0,96

0,21

100,06
	43,61

0,00

33,05

0,85

0,05

0,53

16,09

4,92

0,70

0,01

99,82
	41,94

0,00

34,26

0,55

0,30

0,28

15,82

6,02

1,32

0,25

100,83
	43,97

0,00

32,80

0,00

0,00

0,43

15,73

5,45

0,00

0,00

98,47
	40,47

0,11

33,39

0,83

0,25

0,91

12,53

11,13

0,23

0,06

100,18


1 – nefelin din fonolit (Noua Zeelanda); 2 – nefelin din sienit nefelinic (Canada); 3 - nefelin din pegmatit alcalin (Coreea); 4 – concentraţiile medii din 16 sienite nefelinice (Munţii Hibini, Peninsula Kola); 5 – nefelin din nefelinit (Congo).

Varietăţile nefelinului sunt prezentate de calisilit şi califilit. De regulă, calisilitul este un produs al consolidării lavelor lipsite aproape totalmente de sodiu, iar califilitul (un mineral extrem de rar) a fost găsit numai în compoziţia efuziunilor din vulcanul Monte-Soma.

Leucitul

K[AlSi2O6]

Sistemul tetragonal (pseudocubic) (+)
Leucitul este un mineral specific efuziunilor de vârstă ternară şi cuaternară. Lavele din care se consolidează vulcanitele cu leucit sunt caracterizate de un surplus  de potasiu şi un deficit de siliciu. Leucitul poate fi depistat în compoziţia unor roci hipoabisale, de exemplu în doleritele nefelinice. În rocile magmatice intruzive şi metamorfice lipseşte. În varietăţile de roci alcaline plutonice pot fi prezente minerale care pot fi confundate cu leucitul. În realitate aceste minerale pot fi sau varietăţi ale feldspatului potasic sau al nefelinului, asociate cu o cantitate nesemnificativă de sodalit, cancrinit sau zeolit. Există şi noţiunea de pseudoleucit, reprezentat de mineralele enumerate mai sus. Nu este exclus că iniţial din soluţia magmatică bogată în potasiu s-a format anume leucitul, care sub acţiunea proceselor survenite după consolidarea lavelor alcaline, prin recristalizare, s-a transformat în feldspat potasic sau nefelin.

Denumirea de leucit provine de la cuvântul grecesc leucos – alb.

Structura leucitului este determinată de anioni structurali [(Al,Si)O4] legaţi prin intermediul oxigenului sub formă de inele constituite din patru sau şase tetraedre elementare.

Caracteristicile generale ale leucitului
	Densitatea

Duritatea 

Clivajul

Macle
	N            1,508-1,511

Ng-Np       0,001

2,47-2,50

5-6

Imperfect pe {110}

Polisintetice pe {110}
	Culoarea

Pleocroismul

Constantele 

celulei elementare
	Alb sau cenuşiu;

în secţiuni microscopice este incolor

Absent

a = 13,0Å

c = 13,8 Å




Se discompune în HCl
În condiţii normale, leucitul este tetragonal (sau pseudocubic), însă prin încălzire la temperatura de 625°C leucitul se recristalizează în sistemul cubic. Cristalele leucitului sunt idiomorfe.
Compoziţiile chimice ale leucitelor din formaţiunile crustei terestre practic corespund formulei empirice K[AlSi2O6]. În tabelul 23, coloana 3, este prezentată compoziţia chimică medie, determinată în baza analizelor a 14 varietăţi de leucite din formaţiunile vulcanului Vezuviu.

Tabelul 23
Compoziţia chimică a leucitelor

	Oxizi standard
	1
	2
	3

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3
FeO

MnO

MgO

CaO

Na2O

K2O

H2O+

H2O-
(
	54,62

0,00

22,93

0,26

0,26

0,00

0,00

0,08

0,66

21,02

0,12

0,00

99,95
	55,4

0,20

23,3

0,50

-

-

0,00

1,10

1,80

18,30

0,2

-

100,8
	56,39

-

23,10

-

-

-

-

0,27

2,17

18,05

-

-

99,98


1 – leucit din leucitit (Japonia); 2 – leucit din teralit (vulcanul Niamlaghira, Congo); 3 – concentraţia medie a leucitului determinată în baza a 14 varietăţi din efuziunile vulcanului Vezuviu.
Leucitul este un mineral specific lavelor bazice bogate în potasiu şi poate fi depistat în formaţiunile de roci efuzive din Montana (SUA), Italia în apropierea Romei, Kimberly, Australia, Africa (Uganda şi Congo). În varietăţile de roci efuzive şi tufuri vulcanice leucitul se asociază cu olivina, augitul, melilitul, ortoclazul, nefelinul.

§ 7. Mineralele din subclasa filosilicaţilor (micele)

Filosilicaţii se cristalizează în sistemul monoclinic, se deosebesc prin agregatul său mineralic foarte specific constituit din foi extrem de subţiri, uneori cu suprafeţe ce depăşesc 1 m2 şi pot fi reprezentaţi prin următoarea formulă chimică generală:

X2Y4-6[(Si,Al)8O20](OH,F)

în care poziţia X este ocupată de K, Na sau Ca (mai rar de Ba, Rb, Cs),

Y – de Al, Mg, Fe+2 (uneori de Mn, Cr, Ti, Li)

Z – de Si şi Al (ocazional cu Fe+3 sau Ti).

După cum rezultă din formula empirică, filosilicaţii pot avea compoziţii chimice destul de variate, însă aceste mineralele, care au şi o denumire comună de mică, sunt caracterizate de un clivaj bazal supraperfect, impus de structura lor internă reprezentată în figura 34, 35, 36.
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Fig.34.  Elementul structural al filosilicaţilor în care suprafaţele plane sunt reprezentate de tetraedrii structurali, combinaţi sub forma anionului complex [Si4O10]

1 şi 3 – ionii oxigenului aflaţi la baza stratului constituit din tetraedri structurali;
2 – ionul de siliciu este situat  sub ionul de oxigen; 4 – ionul de oxigen este situat  sub ionul de siliciu; sub suprafeţele structurale sunt prezentate “secţiunile” acestora.
Stratele structurale reprezentate în figura 34 se suprapun unul pe altul (Fig.35) şi prin intermediul cationilor metalici şi a anionilor suplimentari (OH)- sunt legate în modul prezentat în figura 36.

Filosilicaţii din grupa micelor pot fi sistematizaţi în două subgrupe: micele dioctaedrice şi trioctaedrice în care Y este prezentat respectiv de 4 şi 6 ioni. În baza acestui principiu, micele sunt sistematizate în felul următor:

I. Micele dioctaedrice: a) muscovitul, paragonitul şi glauconitul; b) mica fragilă – margaritul

II. Micele trioctaedrice: a) flogopitul, biotitul, cinvalditul, lepidolitul; b) mica fragilă – clintonit, xantofilit.
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Fig.35. Structura filosilicaţilor

1 – cationii coordinaţiei octaedrice (Mg, Al, sau Fe); 2 – anionii suplimentari (OH)-; 3 şi 4 – anionii de K, Na sau Ca, situaţi în diferite poziţii spaţiale.
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Fig.36. Structura filosilicaţilor (secţiunea pp′ din figura 35)
Prin linii subţiri este conturată proiecţia celulei elementare

a reţelei cristaline.
Cele mai răspândite minerale din grupa micelor sunt muscovitul, flogopitul şi biotitul. Toate aceste trei varietăţi din grupa micelor sunt minerale formatoare de roci importante.

Mai jos sunt prezentate caracteristici generale ale acestor trei minerale, iar în tabelul 24 – compoziţiile chimice ale unor varietăţi de muscovit, flogopit şi biotit.

Caracteristicile generale ale muscovitului, flogopitului şi biotitului

	
	Muscovitul
	Flogopitul
	Biotitul

	Np
Nm
Ng
Ng-Np
+2V

Densitatea

Duritatea 

Clivajul
Macle

Culoarea

Constantele 

celulei elementare
	1,552-1,574

1,582-1,610

1,587-1,616

0,036-0,049

30(-47(
2,77-2,88

2 – 3

Supraperfect pe (001)
Frecvent pe (001)
Incolor, verzui-deschis, roşietic, brun ; în secţiuni microscopice este incolor
a = 5,19 Å

b = 9,04 Å

c = 20,08, Å 

Z = 2

Cu HCl nu reacţionează
	1,530-1,590

1,557-1,637

1,558-1,637

0,028-0,049

0(-15(
2,76-2,90

2

Supraperfect pe (001)
Frecvent pe (001)
Incolor, galben-brun, verzui, roşu-brun; în secţiuni microscopice este incolor, galben-deschis sau verde-deschis

a = 5,3 Å

b = 9,2 Å

c = 10,3 Å 

Z = 1

Se descompune în H2SO4 concentrat
	1,565-1,625

1,605-1,6696

1,605-1,696

0,040-0,080

0(-25(
2,70-3,30

2 – 3
Supraperfect pe (001)
Frecvent pe (001)
Negru, brun-închis, brun-roşietic, verzui; în secţiuni microscopice este galben, brun sau verde

a = 5,3 Å

b = 9,2 Å

c = 10,3 Å 

Z = 1

Sub acţiunea H2SO4 se decolorează


1. Muscovitul

K2Al4[Si6Al2O20](OH,F)

Monoclinic (─)

Muscovitul se formează în diferite condiţii geologice. El practic nu conţine fier şi are proprietăţi dielectrice importante din punct de vedere al utilizării acestui mineral în diferite domenii electrotehnice. Deseori muscovitul formează pachete enorme constituite din foi cu suprafeţe ideal-netede şi arii ce depăşesc uneori câţiva m2.

Denumirea muscovitului provine de la cuvântul “moscovia”, deoarece această mică, numită şi “sticlă moscovită”, pe timpuri era importă în Europa din Rusia. Varietăţile colorate ale muscovitului sunt reprezentate de fenghit şi fuxit. Alte minerale – illitul şi hidromuscovitul au multe trăsături comune cu muscovitul şi sunt minerale specifice ale formaţiunilor sedimentare; o altă mică – sericitul, este întâlnită în rocile magmatice modificate chimic de procese geologice suprapuse sau în diverse roci metamorfice (de exemplu, în gnaise).

Compoziţia chimică a muscovitului este destul de complicată. Muscovitul se deosebeşte de celelalte varietăţi ale micelor printr-un conţinut relativ mare de aluminiu şi o cantitate redusă de fier. Muscovitul în diverse roci magmatice destul de frecvent se asociază cu magnetitul şi hematitul. Probabil, fierul, care nu poate fi inclus în compoziţia muscovitului în stadiile finale de cristalizare a micelor, se cristalizează sub formă de FeO·Fe2O3 şi Fe2O3.

Datorită aspectului său şi a proprietăţilor fizice specifice numai micelor, muscovitul se determină fără dificultăţi. Este evidenţiată anizotropia mecanică a muscovitului – de exemplu, duritatea muscovitului în direcţii paralele feţelor de clivaj (001) conform scării Mohs este egală cu 2, iar în direcţii transversale – 4.

Muscovitul este un mineral frecvent întâlnit în compoziţia varietăţilor de roci transformate progresiv în diferite faciese ale metamorfismului regional. În zona şisturilor verzi bogate în clorit, muscovitul se formează prin recristalizare din sericitul primar, aflat în componenţa rocilor preexistente. Prezenţa muscovitului în unele filite sub formă de sericit este indicele manifestărilor iniţiale ale metamorfismului. În rocile metamorfice formate din varietăţi sedimentare bogate în aluminiu, muscovitul se asociază cu cloritele şi cloritoidele. În rocile metamorfozate în faciese superioare muscovitul poate fi găsit împreună cu almandinul (şisturi cristaline granat-micacee). În zonele temperaturilor relativ mai mari muscovitul se descompune în silimanit (mineral tipic metamorfogen) şi feldspat potasic. În gnaisele de vârstă precambriană muscovitul este întâlnit extrem de rar.

În rocile magmatice muscovitul este întâlnit mult mai rar decât biotitul. Există varietăţi de granit cu muscovit sau granite cu muscovit asociat cu biotit. Această mică este specifică pentru aplite şi riolite (riolit-porfir cu muscovit). Granitele muscovitice se deosebesc prin cantităţi relativ mai mari de cuarţ şi prin prezenţa atât a feldspatului potasic cât şi a plagioclazilor.

Aceeaşi asociaţie este observată şi în greisene în care muscovitul se prezintă în calitate de mineral caracteristic, iar în majoritatea pegmatitelor el este un mineral obişnuit. Anume în pegmatite sunt întâlnite cele mai mari cristale de muscovit (Kovdorsk, Peninsula Cola).

În compoziţia rocilor sedimentare, muscovitul practic lipseşte. De obicei, mica fin dispersată în masa unor roci sedimentare, confundată cu muscovitul, este reprezentată de pirofilit, caolinit sau illit.

2. Flogopitul

K2(Mg,Fe+2)6[Si6Al2O20](OH,F)
Monoclinic (─)

Un alt mineral important din grupa micelor trioctaedrice este flogopitul. În flogopite raportul dintre magneziu şi fier sunt determinate de relaţia cantitativă (Mg:Fe)>2:1. De regulă, flogopitul curat este considerat mineralul de margine al seriei izomorfe flogopit K2Mg6[Si2Al6O20](OH) – annit K2Fe+26[Si2Al6O20](OH,F). Dacă în mineral raportul dintre cantitatea magneziului şi a fierului va fi altul - (Mg:Fe)<2:1, mica fero-magneziană va fi reprezentată de biotit, care include în compoziţia sa molecule de siderofilit K2Fe+25Al[Si5Al3O20](OH,F) şi istonit K2Mg5Al[Si5Al3O20](OH,F) (Fig. 38).

Flogopitul poate fi confundat cu biotitul, de care se deosebeşte prin culoare – biotitul, fiind relativ mai bogat în fier este întotdeauna mai întunecat (negru-brun, negru). Dacă în flogopit cantitatea de fier şi magneziu este redusă la minimum, el poate fi confundat. Unele varietăţi ale flogopitului au o culoare cu nuanţă roşie. De aici provine şi denumirea – în greaca antică flogos însemnă aprins.
Proprietăţile fizice ale flogopitului variază în funcţie de compoziţia chimică. Varietăţile bogate în fier sunt mai întunecate, iar mineralele cu magneziu – capătă nuanţe mai deschise. În figura 37 este reprezentată dependenţa aproape liniară a indecelui de refracţie de cantitatea recalculată a fierului şi titanului.
Agregatele flogopitului au un aspect tabular hexagonal, care datorită clivajului supraperfect se desface pe cu uşurinţă (001). Varietăţile similare muscovitului se deosebesc prin structura de mozaic, care apare la încălzirea mineralului la temperaturi ce depăşesc 200ºC.
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Fig.37. Relaţia funcţională dintre coeficientul de refracţie Ng
şi compoziţia chimică a micelor din seria flogopit-biotit

(cu  indicele + în diagramă sunt menţionate varietăţile flogopitului cu mangan)
Flogopitul este un mineral specific rocilor carbonatitice şi ultrabazice  metamorfozate în diverse condiţii termodinamice ale subsolului. De exemplu, flogopitul poate fi depistat în marmore dolomitice aflate în zonele de contact cu masivele intruzive granitice (Munţii Pirinei). El poate fi depistat şi în unele tipuri de metasomatite, în calcifire sau în formaţiuni hidrotermale.

În acelaşi timp, flogopitul reprezintă un produs caracteristic al proceselor metamorfice regionale. De exemplu, din materialul iniţial constituit din roci dolomitice contaminate cu feldspaţi sau muscovit, sub acţiunea temperaturilor şi presiunilor înalte pot avea loc următoarele transformări:

Dolomit + Feldspat potasic → Flogopit + Calcit + Bioxid de carbon, sau

Dolomit + Muscovit → Flogopit + Calcit + Bioxid de carbon + Corindon

Aceste reacţii vor decurge numai în condiţiile unui deficit de siliciu, deoarece în prezenţa SiO2 feldspatul va reacţiona cu calcitul, formând feldspat potasic şi diopsid metamorfogen.

3. Biotitul

K2(Mg,Fe+2)6-4(Fe+3,Al,Ti)0-2[Si6+5Al2-3O20](OH,F)

Monoclinic (─)

Biotitul este o mică fero-magneziană cu o compoziţie destul de complicată. În trăsături generale, compoziţia chimică a biotitului este comod a o prezenta în diagrama patrulateră  flogopit – annit – siderofilit – istonit reprezentată în figura 38.
Compoziţiile chimice ale biotitelor reale, aflate în compoziţia unor tipuri de roci, sunt prezentate în tabelul 24 (analizele 5-8).

Pentru biotite sunt specifice următoarele substituiri izomorfe: potasiul poate fi substituit de o cantitate nesemnificativă de sodiu, calciu, bariu, rubidiu, cesiu; fierul bivalent în cantităţi reduse poate fi substituit de mangan; aluminiul – de litiu. În varietăţile cu titan este prezent fluorul care substituie izomorf anionul complex (OH)-. Uneori, de exemplu în pegmatite, biotitul poate fi asociat cu muscovitul. Probabil, există astfel de relaţii funcţionale între concentraţiile elementelor chimice litofile şi parametrii termodinamic, când se formează nu numai mica dioctaedrică cum ar fi muscovitul, dar şi mică trioctaedrică (flogopit sau biotit).

Annit                                                Siderofilit

K2Fe+26[Si2Al6O20](OH,F)                           K2Fe+25Al[Si5Al3O20](OH,F)

	100%

30%
	Biotit

	0%
	Flogopit

100%


K2Mg6[Si2Al6O20](OH)                             K2Mg5Al[Si5Al3O20](OH,F)
Flogopit                                            Istonit

Fig.38. Reprezentarea grafică a compoziţiilor chimice ale biotitelor şi flogopitelor în câmpul 

flogopit-annit-siderofilit-istonit

În comparaţie cu toate mineralele din grupa micelor, biotitul este găsit în diferite condiţii ale subsolului. El este prezent în rocile metamorfice care s-au format într-un diapazon termodinamic destul de mare. Astfel, poate fi depistat în varietăţile metamorfismului termal, inclusiv în metasomatite, şi în rocile metamorfozate regional în diferite faciese. În rocile magmatice acide şi pegmatitele granitoide biotitul este un mineral principal. În cantităţi mai reduse sau subordonate, această mică intră în compoziţia granodioritelor, dioritelor, noritelor, sienitelor, sienitelor cuarţoase, sienitelor nefelinice şi a analogilor efuzivi ale acestor varietăţi petrologice intruzive.

În rocile metamorfismului de contact (termal cu şi fără aport de substanţă endogenă) biotitul se asociază cu cloritul, sericitul, analusitul şi cordieritul (în cazul temperaturilor moderate) sau cu hiperstenul, silimanitul şi almandinul la temperaturi mai mari.

În procesele metamorfismului regional, biotitul se formează în stadiile finale de recristalizare a rocilor preexistente şi este specific pentru faciese mai superioare. Iniţial se formează şisturile cristaline clori-biotitice, biotit-sericitice, biotitice, albit-biotitice. La temperaturi şi presiuni relativ mai mari, în absenţa altor minerale fero-magneziene biotitul se asociază cu staurolitul, chianitul, silimanitul. Frecvent sunt întâlnite gnaisele biotitice.

Pentru rocile magmatice biotitul este un mineral caracteristic varietăţilor acide. În acelaşi timp, în cantităţi subordonate el este un mineral obişnuit şi pentru alte tipuri de roci medii sau bazice. E de menţionat că biotitele din rocile acide se deosebesc de biotitele din rocile medii şi bazice prin concentraţii relativ mai mari ale fierului bivalent – acest parametru creşte proporţional cu “aciditatea” rocilor magmatice. Astfel, în norite cantitatea Fe+2 nu depăşeşte 2%, în granodiorite este cu puţin mai mult de 2,5%, iar în granite –  aproximativ 4%.

Tabelul 24
Compoziţiile chimice ale varietăţilor de muscovit, flogopit şi biotit

	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4
	6
	5
	7
	8

	SiO2
TiO2
Al2O3
Cr2O3
Fe2O3
FeO

MnO

MgO

CaO

BaO

Na2O

K2O

Rb2O

Cs2O

Li2O

F

H2O+

H2O-
(
Gr.sp.
	46,01

0,00

35,64

-

0,13

0,00

0,09

0,04

1,12

-

1,88

8,19

1,20

0,20

0,69

0,54

4,65

0,08

100,24

2,865
	45,07

-

31,67

4,81

2,56

0,53

-

0,31

0,15

-

1,03

9,07

-

-

-

-

3,48

0,51

100,9

2,880
	46,17

1,17

33,85

-

0,99

0,99

-

1,44

0,00

-

1,08

9,60

-

-

-

-

4,52

0,07

99,75

-
	38,56

4,95

14,12

-

5,51

8,25

0,20

15,59

0,14

0,43

0,83

9,46

-

-

-

1,25

1,03

-

100,44

2,984
	38,22

2,96

14,71

-

3,83

13,44

0,52

13,45

1,46

-

0,50

7,90

-

-

-

-

1,89

0,60

99,56

2,997
	37,80

0,62

12,87

-

4,86

21,03

0,88

8,22

-

-

1,53

8,65

-

-

-

-

3,51

-

100,15

-
	35,40

2,14

11,82

-

9,52

25,09

0,67

0,95

-

-

1,54

9,02

-

-

-

-

3,64

0,00

99,86

-
	37,35

1,71

20,31

-

2,80

12,29

0,04

13,21

0,06

-

1,25

7,81

-

-

-

0,06

2,95

0,31

100,15

-


1 – muscovit de culoare roz din pegmatit (Suedia); 2 – fuxit (Peninsula Cola); 3 – muscovit din şist cristalin cu granat (Anglia); 4 – flogopit asociat cu piroxenul din riolit (Colorado, SUA); 5 – biotit din diorite (Munţii Tatra, Polonia); 6 – lepidomelan din sienit nefelinic (Norvegia); 7 – biotit din granit (Irlanda); 8 – biotit din gnais (Scoţia).

Relaţiile dintre compoziţiile chimice ale micelor fero-magneziene, procesele geologice şi substanţele iniţiale (roci preexistente în cazul metamorfismului şi magme sau lave în cazul magmatismului) sunt studiate destul de amănunţit. Rezultatele acestui studiu complex pot fi reprezentate în diagrama ternară definită de principalii componenţi chimici ale biotitului şi flogopitului: Fe2O3+TiO2→FeO+MnO→MgO (Fig.38).
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Fig.38. Specificul compoziţiilor chimice ale biotitelor şi flogopitelor aflate în compoziţia mineralogică a diferitelor tipri de roci.

Concluziile care rezultă din diagrama prezentată în figura 38 sunt următoarele:

· Biotitele din pegmatitele granitice au un conţinut relativ mare de FeO (maximum 30%), iar MgO şi Fe2O3+TiO2 – sub 10%.

· În compoziţia granitelor, inclusiv a sienitelor cuarţoase şi granodioritelor (în diagramă nu sunt prezentate) biotitul este caracterizate de concentraţiile FeO = (12-25)%, Fe2O3+TiO2 < 10% iar MgO – maximum 12%.

· În diorite relaţiile cantitative dintre FeO, Fe2O3+TiO2 şi MgO sunt aproximativ egale.

· Biotitul, care poate fi depistat în varietăţile de gabbro micaceu, conţin FeO circa 10%, MgO = (15-20)%, Fe2O3 – circa 8%, iar raportul (Fe2O3+TiO2):(FeO+MnO) este egal aproximativ cu 1.

· Pentru peridote mica nu este un mineral caracteristic; rareori în compoziţia unor varietăţi de roci ultrabazice poate fi depistat flogopitul practic lipsit de TiO2 care are o cantitate relativ mare de magneziu MgO > 30% şi concentraţii reduse de fier (FeO < 5%,  Fe2O3  < 6%).

· Gnaisele şi şisturile cristaline micacee pot avea în compoziţia lor biotit cu FeO şi MgO circa 20%.

· În marmore predomină magneziul (maximum 30%), iar fierul se află în cantităţi subordonate (FeO+Fe2O3) < 10%.

· Pentru sienite, sienite nefelinice şi pegmatite sienitice care în diagramă lipsesc, biotitul este un mineral obişnuit; în compoziţia lui predomină FeO (maximum 32%) iar Fe2O3 comparativ cu biotitele din alte tipuri de roci se află în cantităţi relativ mai mari; este specifică concentraţia redusă a MgO care depăşeşte rar 7%.

Capitolul III
Mineralele accesorii
Zirconul, Zr[SiO4]; în calitate de impurităţi chimice în compoziţia zirconului intră permanent Hf, Th, U, TR. Sistemul cristalografic – tetragonal (+); habitusul – prismatic-dipiramidal (de regulă în granite); greutatea specifică – 4,6-4,7; duritatea – 7-8; clivajul – imperfect; macle – pe (111) foarte rar; culoarea – roşu-brun, galben, cenuşiu, verde sau incolor, în secţiuni microscopice este incolor sau brun-deschis; pleocroismul – foarte slab; poate fi confundat cu monazitul şi xenotimul.

Denumirea zirconului provine de la cuvintele arabe zar şi gun – culoare aurie.
Există două varietăţi transparente de zircon nobil, utilizate în calitate de piatră scumpă: argoul – zircon fumuriu cu slabe nuanţe galbene şi hiacintul – zircon de culoare oranj sau roşu-cafeniu.

Zirconul este un mineral stabil şi cu excepţia acidului sulfuric concentrat şi fierbinte, cu alte substanţe chimice practic nu reacţionează. Una dintre proprietăţile deosebite ale acestui mineral se manifestă prin modificarea propriei greutăţi specifice şi a structurii interne sub acţiunea razelor radioactive. Astfel, greutatea specifică se micşorează destul de considerabil, iar zirconul din stare cristalină se transformă într-o substanţă sticloasă amorfă, numită zircon metamictic. Varietăţile care conţin o cantitate relativ mare de U şi Th, aşa-numiţii maliconi, cu timpul se autodescompun, transformându-se într-un mineral cu o structură zonală.

Zirconul este un mineral frecvent întâlnit în compoziţia diferitelor roci magmatice, în special al varietăţilor intruzive bogate în sodiu. Formându-se în stadiile iniţiale de cristalizare, granulele de zircon sunt incluse în corpul altor minerale cristalizate mai târziu (de exemplu în biotit sau amfibol). În diverse roci granitice şi în pegmatite cu o compoziţie similară sienitelor nefelinice zirconul se prezintă sub forma unor cristale idiomorfe aproape ideale. El este un mineral frecvent găsit în compoziţia rocilor alcaline din Masivul Alcalin Hibin (Peninsula Cola, Rusia), este un mineral accesoriu al unor trachite sau gabro-pegmatie. În unele roci acide  zirconul poate fi atestat sub forma unor cristale de dimensiuni relativ mari. De exemplu, în granitoidele din Madagascar, au fost depistate cristale de dimensiuni foarte mari (12x18 cm), iar în aplit sienitic din Canada (Ontario) a fost găsit cel mai mare cristal de zircon cu o greutate de circa 6 kg şi dimensiuni de 30x10 cm.

Deoarece în zona hipergenă zirconul este un mineral stabil şi nu reacţionează cu agenţii chimici exogeni acest mineral poate fi întâlnit în diverse roci sedimentare terigene; poate fi prezent şi în calitate de component principal al unor aureole mecanice.

Sfenul, CaTi[SiO4](O,OH,F); uneori conţine cantităţi mici de Fe, Al, TR; Sistemul cristalografic – monoclinală (+); habitusul – acicular-prismatic (cu secţiuni transversale rombice); greutatea specifică – 3,45-3,55; duritatea – 5; clivajul – bun pe (110); macle – prin alipire pe (100), foarte rar – polisintetice; culoarea – galben, verzui, brun, negru, în secţiuni microscopice este incolor sau brun-deschis.

Denumirea de sfen provine de la habitusul granulelor din agregatul mineralic; in greaca antică sphenos înseamnă pană.

Varietatea de culoare brun-închisă sau neagră, bogată în titan se numeşte titanit, iar titanitele în compoziţia cărora este prezent ytriul  sunt cunoscute sub denumirea de itriotitanit. 

Sfenul este un mineral accesoriu care intră în compoziţia diferitelor roci magmatice. În varietăţile de roci acide şi medii el este mineral de bază al titanului. În cantităţi relativ mari (maximum 1-5%) sfenul se află în compoziţia dioritelor, sienitelor, granitelor, sienitelor nefelinice. În gabro-pegmatite şi pegmatite granitoide sfenul poate forma cristale destul de mari care se asociază cu fluor-apatitul, diopsidul şi calcitul. Cristale de titanit pot fi găsite în zăcăminte de flogopit şi piroxenite. Destul de rar sfenul este întâlnit în rocile efuzive.

Sfenul este un mineral destul de stabil, însă sub acţiunea diferiţior agenţi endogeni, sfenul poate să se transforme în anataz sau (mai rar) în rutil. De exemplu, în felul următor se formează lucoxenul – un agregat cu aspect pământiu, constituit din sfen şi rutil.

În asociaţie cu adularul, albitul şi epidotul, sfenul a fost găsit şi în filoni de tip alpin. 

Pentru rocile metamorfice sfenul nu este un mineral caracteristic. În acelaşi timp, el poate fi depistat în unele skarne, gnaise sau şisturi cristaline relativ bogate în minerale fero-magneziene. În unele şisturi cristaline granulele de sfen sunt învelite cu o scoarţă subţire constituită din titanomagnetit, formând în felul următor un mineral nou – titanomorfitul.

Apatitul, Ca5[PO4]3(OH,F,Cl); mineralele care formează grupa apatitului prezintă o serie izomorfă determinată de varietăţile de margine fluorapatit – Ca5[PO4]3F, clorapatit – Ca5[PO4]3Cl, hidroxilapatit – Ca5[PO4]3OH. Sistemul cristalografic – hexagonal (–); greutatea specifică – 3,10-3,35; duritatea – 5; clivajul – imperfect; macle – extrem de rar; culoarea – verde, alb, galben, albastru, brun, în secţiuni microscopice de obicei este incolor; pleocroismul – slab.

Apatitul este un fosforit accesoriu care intră în compoziţia mineralogică a diverselor roci magmatice acide, medii sau bazice. În unele roci cantitatea apatitului este considerabilă (circa 5% din volum) însă, în majoritatea cazurilor, concentraţia lui variază între limitele de 0,1% şi 1,0%. Dintre apatite, cele mai frecvent întâlnite  sunt varietăţile cu fluor cu un supliment de OH-, care sunt numite hidroxil-fluorapatit.

În pegmatitele granitice poate fi întâlnit apatit de culoare albăstrie aflat în asociaţie paragenetică cu mineralele litiului (de exemplu, cu lepidolitul, litofilitul – LiMnPO4, berilul).

O cantitate relativ mare de apatit este prezentă în carbonatite, iar în zăcămintele apatitului din Tundrele Hibine (Peninsula Cola, Rusia) este întâlnită o varietate destul de rară cu stronţiu. În această regiune zăcăminte vaste de apatit, probabil cele mai bogate din lume, se află în relaţii geologico-genetice cu rocile care formează renumitul Masiv alcalin a Munţilor Hibini. Majoritatea din aceste roci sunt reprezentate de sienite nefelinice.

În rocile metamorfice apatitul este mai puţin caracteristic. În acelaşi timp, împreună cu flogopitul, fluorapatitul poate fi depistat în metasomatitele calcaro-silicioase, iar clorapatitul în asociaţie cu scapolitul – în metasomatitele care s-au format sub influenţa soluţiilor bogate în clor în zonele de contact cu rocile contaminate cu calcit. Varietăţi de apatite se formează în urma intruziunilor soluţiilor magmatice în crăpăturile şi faliile tectonice sau în zonele cu coeziune slabă ale stratelor sedimentare. În felul următor, în paralel cu dykurile şi sillurile ce rezultă din astfel de intruziuni, se formează filoni cu cuarţ şi apatit în granulaţie măruntă cu un aspect zaharos.

În procesul metamorfozării rocilor sedimentare cu fosforite de origine chimică sau biogenă, se formează şisturi cristaline cu apatit metamorfogen. Hidroxilapatitul poate fi găsit în compoziţia mineralogică a şisturilor verzi cu talc.

Apatitul nu este un mineral specific pentru rocile sedimentare. Rareori el poate fi prezent sub formă de fărâme mici în rocile detritice sau sub formă de mineral autigen recristalizat în procesele diagenetice sau epigenetice din fosforitele iniţiale de origine chimică sau biogenă.

Monazitul, (Ce,La,Th)[PO4]; deseori conţine alte elemente din grupa TR, U, Al, Fe+3 etc. Sistemul cristalografic – monoclinal (+); habitusul – tabular pronunţat pe pinacoidul (100); greutatea specifică – 5,0-5,3; duritatea – 5; clivajul – mijlociu pe (100); macle – de regulă pe (100); culoarea –galben, brun, roşu-brun, în secţiuni microscopice este incolor; pleocroismul – nepronunţat; reacţionează slab cu acizii.

În formaţiunile crustei terestre mineralul este întâlnit destul de rar şi din cauza aceasta, denumirea lui provine din greceasca mona zein – a fi singur,

Datorită prezenţii Th, monazitul este un mineral relativ radioactiv. Cantitatea ThO2 în mineral constituie circa 4-12%. Există şi varietăţi în care ThO2 depăşeşte 30%. Monazitele bogate în toriu care conţin calciu izomorf cu TR (CaTh[PO4]) sunt numite ceralite. De regulă, în compoziţia monazitului mai des sunt prezenţi şi Nd, Sm şi Pr. În majoritatea mineralelor există şi o proporţie conformă între Ce, La şi aceste elemente – Ce > Nd > Sm > La > Pr. Proporţiile cantitative dintre izotopi depistate în monazite U238/Pb206, U235/Pb207, Pb207/Pb206 şi Th232/Pb208 sun folosite în determinarea vârstelor absolute ale formaţiunilor de roci.

Monazitul este un mineral relativ rar găsit în compoziţia rocilor granitoide; cristale mai mult sau mai puţin măşcate pot fi întâlnite în pegmatite sienitice sau granitice. Foarte des monazitul se asociază cu zirconul, xenotimul (YPO4). În filonii de tip alpin monazitul este găsit împreună cu sfenul, albitul, rutilul.

În rocile metamorfozate regional, monazitul poate fi depistat în unele varietăţi de gnaise (de exemplu în unele roci granitoide ultrametamorfozate din fundamentul cristalin din nordul Republicii Moldova).

În zona hipergenă a crustei terestre monazitul este un mineral destul de stabil. Fiind rezistent la acţiunea agenţilor exogeni, el nu se descompune şi, în felul următor, sub formă de granule detrice se păstrează perioade de timp geologic foarte îndelungate. Din cauza aceasta, monazitul (precum şi zirconul) prezent în rocile cristaline de vârstă arhaică şi proterozoică timpurie din regiunea centrală a bazinului r. Nistru, este depistat şi în rocile sedimentare ale cuverturii de platformă din zonă. Deoarece greutatea specifică a monazitului este destul de mare (depăşeşte 5,0 g/cm3), în procesele de eroziune a rocilor materne şi sedimentogeneză deseori se formează aureole mecanice cu monazit (zircon) de origine maritimă sau continentală (de exemplu, terenuri aluvionale). Astfel se explică că monazitul (şi zirconul) în stratele sedimentare detritice poate fi prezent în concentraţii mai mari, comparativ cu concentraţiile lor în rocile singenetice. E de menţionat că pământurile rare (La, Yb, Y, Ce, Sc) depistate în formaţiunile litologice de vârstă vendiană din nordul Republicii Moldova, sunt cauzate de prezenţa monazitului (şi zirconiului) în stratele terigene aşezate în zăcământ nemijlocit pe fundamentul cristalin.

În multe regiuni ale lumii ceriul împreună cu alte pământuri rare este exploatat anume din aureole mecanice cu concentraţii deosebit de mari de monazit.
Turmalina, Na(Mg,Fe,Mn,Li,Al)3Al6[Si6O18](BO3)3(OH,F)4; în compoziţia turmalinelor în calitate de impurităţi chimice pot fi prezente şi alte elemente – K, Ca, Cr, Ti, V etc. Sistemul cristalografic – trigonal (–); habitusul – prismatic, columnar sau acicular; greutatea specifică – 3,03-3,25; duritatea – 7; clivajul – practic absent; macle – de obicei, rar; culoarea – în funcţie de compoziţia chimică este foarte variată; pleocroismul – relativ intensiv; reacţionează slab cu HF; cristalele turmalinei sunt polare şi însuşesc proprietăţi piroelectrice bine evidenţiate.

Denumirea turmalinei este de origine singaleză – turmali, iniţial folosit pentru zircon.

Varietăţile principale din mineralele, care formează grupa turmalinei sunt:

· dravitul, NaMg3Al6[Si6O18](BO3)3(OH,F)4, turmalină magneziană;

· schorlul, Na(Fe,Mn)3Al6[Si6O18](BO3)3(OH,F)4, turmalină feroasă;

· elbaitul - Na(Li,Al)3Al6[Si6O18](BO3)3(OH,F)4, turmalină cu litiu.

Dacă între dravit şi schorl, precum şi între schorl şi elbait există relaţii izomorfe, dravitul cu elbaitul nu formează o serie izomorfă continuă.

Culoarea turmalinelor cu fier (schorlul) este neagră, a elbaitelor – albastră, verde sau roz, iar dravitele sunt colorate în diferite nuanţe variate de la brun-închis până la galben, deschis sau incolor. Turmalina de culoare roz este numită rubelit; varietatea verde – verdelit, iar indigolitul este de culoare albastră.

Turmalinele sunt minerale tipice ale pegmatitelor granitice sau formaţiunilor pneumatolitice. În unele varietăţi de granite, turmalinul este reprezentat de varietăţi din seria schorl-elbait. În pegmatitele granitice cu turmaline de litiu se observă o zonalitate bine conturată. Astfel, în direcţie transversală filonului, de la periferie spre centru, turmalinele îşi modifică culoarea în următoarea consecutivitate: negru – verde-închis – albastru – verde-deschis – roz. Această consecutivitate este impusă de variaţiile compoziţilor substanţelor lichide din care s-au cristalizat componentele mineralice ale pegmatitelor.

În rocile magmatice modificate de procesele pneumatolitice turmalinele se asociază cu topazul, lepidolitul, spodumen, casiterit, fluorină, apatit etc. Deseori, turmalinele sub influenţa fluidelor postmagmatice se transformă în filosilicaţi –  muscovit, biotit, lepidolit sau clorit.

Turmalinele magneziene sau dravitele sunt specifice rocilor metamorfice, inclusiv metasomatitelor.

Diferite varietăţi ale turmalinelor sunt întâlnite şi în compoziţia rocilor sedimentare. În formaţiunile hipergene există şi turmalină autigenă, însă majoritatea turmalinelor din rocile sedimentare sunt prezentate de varietăţile specifice rocilor iniţiale, care au fost supuse eroziunilor mecanice.

Ilmenitul, FeTiO3; în calitate de impurităţi izomorfe în compoziţia chimică poate fi prezent Mg şi Mn. Sistemul cristalografic – trigonal (–); habitusul – romboedric, tabular; greutatea specifică – 4,70-4,78; duritatea – 5-6; clivajul – absent; macle – simple sau sintetice; culoarea – neagră, uneori cu nuanţe slabe brune.

În diverse roci magmatice şi metamorfice ilmenitul este un mineral accesoriu obişnuit. Ilmenitul este un component al cristalizării iniţiale a magmei şi în consecinţă, el este frecvent întâlnit împreună cu olivina şi piroxenele rombice în rocile bazice şi ultrabazice. În gabbro, norite şi anortozite pot fi prezente incluziuni de ilmenit în cantităţi vaste care sunt exloatate prin metode industrial-miniere.

Ilmenitul este prezent în majoritatea rocilor sedimentare detritice. Concentraţii relativ mari de ilmenit sunt depistate în aureole mecanice de tip maritim (nisipuri din Florida sau India).

Cromitul, Fe+2Cr2O3; în cantităţi foarte reduse conţine Mg, Ni, Al, Fe+3. Greutatea specifică – 4,5-4,8; duritatea – 5-6. Cromitul se cristalizează în sistemul cubic sub formă de octaedre, însă în formaţiunile crustei terestre acest mineral este întâlnit în agregate masive constituite din granule de diferite dimensiuni şi configuraţii.

În secţiuni microscopice cromitul este opac. Rareori, prin condensatori optici speciali, cromitul este văzut semitransparent, colorat în nuanţe slabe brune.

Cromitul este un mineral tipic magmatogen şi este întâlnit în rocile formaţiunilor ultrabazice sau în serpentinite transformate preponderent din dunite şi peridotite. Deseori în asociaţie cu cromitele se află magnetitul sau platina (Uralul Polar, Rusia).

Magnetitul, Fe+2Fe2+3O4; Fe+2 poate fi izomorf substituit cu cantităţi foarte reduse de Ca, Mn sau Mg, iar Fe+3 – cu Al; varietăţile bogate în Ti sunt considerate minerale independente şi se numesc titanomagnetite.  Sistemul cristalografic – cubic; habitusul – izometric-octaedral; greutatea specifică – 5,0-5,2; duritatea – 5-6; clivajul – absent; culoarea – neagră de fier. Are proprietăţi magnetice remarcabile: succesibilitatea magnetică este de circa 92-93 CGS; fiind un feromagnetic ideal are punctul curie egal cu 578ºC.

Titanomagnetitele mai des sunt întâlnite în rocile bazice, în special în bazaltele consolidate în procese rapide din lava revărsată pe suprafaţa de la zi. În rocile intruzive titanul este întâlnit numai în compoziţia ilmenitului şi din cauza aceasta magnetitul în varietăţile plutonice se asociază frecvent cu acest mineral. În general, magnetitul este un mineral accesoriu găsit în compoziţia celor mai variate roci din formaţiunile crustei terestre – magmatice, sedimentare şi metamorfice. În skarne (Suedia) şi cuarţite (Krivoi-Rog, Ucraina) magnetitul poate forma concentraţii vaste, exploatate prin metode miniere.

Spinelul, MgAl2O4. Spinelul este un mineral de margine al seriei spinel–hercinit (FeAl2O4); mineralele intermediare (Mg,Fe)Al2O4 se numesc pleonaste, iar varietăţile care conţin Gr izomorf – picotite (Mg,Fe)(Al,Cr)2O4. Toate mineralele din seria spineluli, formând poliedre octaedrice, se cristalizează în sistemul cubic. Sunt frecvente macle pe (111). În secţiuni microscopice cristalele spinelul se prezintă sub formă triunghiulară sau tetragonală. Clivajul lipseşte. Culoarea spinelului este diferită şi în funcţie de impurităţile chimice aflate în compoziţia mineralului variază de la incolor la negru. Astfel, prezenţa cromului impune spinelului o culoare roşietică, fierul bivalent – albastră sau verde, fierul trivalent – brun; alte elemente cromofore – roşu-brun, violet. În secţiuni microscopice spinelul este incolor sau colorat în nuanţe puţin roz şi albastre. Pleonastul este de culoare verde, hercinitul – verde-întunecat, iar picotitul – roşu-brun.

Spinelul este un mineral accesoriu întâlnit în compoziţia dolomitelor metamorfozate, în xenolitele bogate în alumină, în rocile calcaroase metamorfozate în faciese regionale.

Pleonastul şi picotitul poate fi depistat în piroxenite, peridotite, în bazalte olivinice.

Hercinitul este caracteristic pentru metamorfitele formate din bauxite contaminate cu fier, sau pentru rocile magmatice bazice şi ultrabazice.

Fiind un mineral destul de stabil, spinelul în zona hipergenă formează aureole mecanice; în unele varietăţi litologice, spinelul este unul dintre componenţii fracţiei grele.

Capitolul IV
Mineralele metamorfogene

Spre deosebire de mineralele magmatogene, mineralele metamorfice se cristalizează în condiţiile subsolului consolidat. Toate mineralele care formează asociaţia paragenetică se cristalizează concomitent în unul şi acelaşi proces metamorfic determinat de parametrii termodinamici şi se deosebesc prin aspectul lor specific. De regulă, mineralele metamorfice se deosebesc printr-o anizotropie mult mai pronunţată, impusă de cristalizarea vectorială a indivizilor mineralici. Majoritatea cristalelor, care intră în compoziţia rocilor metamorfice, se dezvoltă  în direcţiile determinate de variaţiile gradienţilor  termici şi dinamici ai mediului de recristalizare a mineralelor din rocile preexistente. Astfel se explică textura evident şistoasă a  celor mai răspândite varietăţi de roci metamorfice. Cristalizarea concomitentă a mineralelor duce la formarea unor structuri specifice reticulare sau orbiculare: în corpul rocilor apar cristale relativ mari, numite porfiroblaste, înglobate în masa generală a rocii (ţesătura rocii) prezentată de minerale în granulaţie mult mai măruntă. La rândul său,  în interiorul porfiroblastelor sunt frecvent depistate granule izolate de mineralele din ţesătura rocilor.

Granulele mineralice, în care se observă elementele caracteristice ale poliedrului cristalin, se numesc idioblaste, iar granulele care completează interstiţiile dintre idioblaste – se numesc xenoblaste. Toate mineralele, care intră în compoziţia rocilor metamorfice pot fi reprezentate prin aşa–numitele şiruri cristaloblastice. Una dintre variantele şirurilor cristaloblastice poate fi prezentată în felul următor:

· Rutil, sfen, magnetit

· Turmalină, disten, staurolit, granat, andalusit

· Epidot, zoizit, forsterit

· Piroxenii, amfibolii, volastonit

· Mica, clorit, talc, stilpomelan

· Dolomit, calcit

· Scapolit, cordierit, feldspaţii

· Cuarţ
Comparativ cu mineralele din rândurile inferioare, mineralele din rândurile situate mai sus se deosebesc prin forme cristaline relativ mai perfecte. O astfel de conformitate rezultă din structura cristalină a indivizilor mineralici – mineralele care formează idioblastele întotdeauna au o reţea cristalină relativ mai compactă.  De exemplu, silicaţii din rândurile superioare (sfenul, granatele, andalusitul) au structuri mult mai compacte comparativ cu structurile tectosilicaţilor din rândurile inferioare (feldspaţii, cuarţul).

Rândul cristaloblastic se referă numai la rocile metamorfismului regional. În alte varietăţi metamorfice relaţiile dintre mineralele constituente sunt mult mai complicate. Astfel, în metasomatite compoziţiile mineralogice sunt extrem de variate depinzând de mai mulţi factori: 1) compoziţia rocilor din mediul subsolului; 2) condiţii termodinamice care variază într-un diapazon extrem de larg; 3) compoziţia chimică a soluţiilor endogene, care generează metasomatoza.

Specificul compoziţiei chimice a mineralelor metamorfogene se află în corelare directă  cu compoziţia rocilor preexistente, care sub acţiunea presiunilor, temperaturilor şi aportului de substanţe endogene (străine) s-au transformat în anumite varietăţi de roci metamorfice. Pentru comoditate aceste minerale sunt sistematizate în câteva grupe:

1. Minerale bogate în aluminiu, formate în urma metamorfismului şisturilor argiloase şi a rocilor efuzive acide: andalusit, disten, silimanit, pirofilit, alunit, corindon.

2. Minerale bogate în aluminiu, fier, magneziu, formate din rocile preexistente argiloase: staurolit, cloritoid, cordierit, granatele-piralspite, stilpomelanul, cloritul.

3. Minerale bogate în calciu formate în urma metamorfismului rocilor calcaroase şi a rocilor magmatice bazice: volastonit, vezuvian, scapolit, grtanatele-ugrandite, prehnit, melilit, lavsonit, pumpelit, zoizit, epidot.

4. Minerale bogate în magneziu, specifice rocilor metamorfozate din dolomite şi roci ultrabazice: periclaz, brusit, talc, serpentina, hondrodit, humit.

5. Minerale accesorii prezente în diverse roci metamorfice – scheelit, casiterit, topaz, grafit.

În acest capitol sunt expuse caracteristicile mineralelor evidenţiate.

Cloritul, (Mg,Al,Fe)13[(Si,Al)8O20](OH)16; filosilicat care are multe trăsături comune cu micele. Sistemul cristalografic – monoclinal (+) sau (–); aspectul cristalelor, de regulă, este pseodohexagonal-tabular, formează agregate foioase sau în solzi; greutatea specifică – 2,6-3,3; duritatea – 2-3; clivajul – perfect; macle – pe (001) foarte rar; culoarea –verde, alb, galben, roz, brun, în secţiuni microscopice este sau incolor sau verde; pleocroismul – slab.

Denumirea mineralului provine de la cuvântul grecesc chloros – verde, culoarea cea mai răspândită între varietăţile de clorite, impusă de prezenţa Fe+2.

În clorite pot avea loc diferite tipuri de izomorfism izovalent şi eterovalent: Mg↔Fe+2, SiMg↔AlAl, SiMg↔AlFe+3. În funcţie de cantitatea fierului bivalent plus siliciu şi asociaţiile paragenetice, se deosebesc cinci serii principale ale cloritelor: 1 – corindonofilitele sau cloritele aluminei (Fe<25%, Si>2,8%), 2 – clinoclor-peninele  sau clorite magneziene (Fe<25%, Si<2,8%), 3 – ripidolitele (Fe=25-75%, Si<2,8%), 4 – procloritele (Fe=25-75%, Si>2,8%), 5 – turingitele sau clorite feroase (Fe>75%). Uneori cloritele cu magneziu sunt numite ortoclorite, iar varietăţile feroase – leptoclorite.

Cloritele sunt minerale specifice rocilor metamorfozate în stadiile iniţiale ale metamorfismului regional (intră în compoziţia filitelor). Fiind unul dintre componentele principale, ele sunt găsite în compoziţia şisturilor verzi.

În rocile magmatice cloritul se prezintă în calitate de mineral secundar. Cantităţi considerabile de clorite se formează în urma transformărilor hidrotermale ale rocilor bazice bogate în fier şi magneziu.

Cloritele sunt minerale răspândite în diferite varietăţi litologice, fiind frecvent depistate în compoziţia rocilor sedimentare argiloase (bogate în alumină) şi feroase.

Serpentina, Mg6[Si4O10](OH)8; sistemul monoclinal (–). Denumirea de serpentină este comună pentru o grupă de minerale care au una şi aceeaşi compoziţie chimică şi structuri cristaline aproape similare: crizotil, lizardit, antigorit şi serpofit. Greutatea specifică a acestor minerale este aproximativ egală cu 2,5, iar duritatea – 2-3 (antigoritul – 3-4). Culoarea verde specifică a mineralelor este un criteriu diagnostic.

Crizotilul este un mineral care se deosebeşte prin agregatul său fibros-auriu, antigoritul de regulă se prezintă sub formă tabulară, lizarditul formează agregate granuloase, iar sepofitul se aseamănă cu opalul. Pseudomorfoza serpentinei după piroxenul rombic are un aspect tabular şi se numeşte bastit, iar rocile constituite practic numai din serpentină – serpentinit.

Serpentinele se formează în urma transformărilor chimice ale rocilor ultrabazice. Este cunoscut procesul de serpentinizare a dunitelor, piroxenitelor şi peridotitelor. De exemplu, sub acţiunea soluţiilor hidrotermale olivina şi enstatitul din peridotite se transformă în serpentină:

Mg2SiO4 + MgSiO3 + 2H2O → Mg3Si2O5(OH)4
forsterit        enstatit                                 serpentină

Dunitele constituite practic numai din olivină se transformă în serpentină şi brusit (hidroxid al magneziului):

2Mg2SiO4 + 3H2O → Mg3Si2O5(OH)4 + Mg(OH)2
forsterit                                   serpentină               brusit

Talcul, Mg6[Si8O20](OH)4. Sistemul cristalografic – monoclinal (–); din punct de vedere structural talcul prezintă un filosilicat tioctaedral; formează agregate compacte cu un aspect uleios; greutatea specifică – 2,58-2,83; duritatea – 1; clivajul – perfect pe (001); culoarea – incolor, alb, verde-deschis, brun, cenuşiu, în secţiuni microscopice este incolor.

Talcul reprezintă un component de bază al unor roci specifice – steatitele care sunt utilizate în calitate de material termo- şi electroizolator. Talcul este utilizat în diverse domenii – ceramică, cosmetică, medicină, industria hârtiei, cauciucului, la fabricarea preparatelor igienice, în calitate de material lubrifiant.

Cele mai răspândite zăcăminte industriale de talc s-au format în urma interacţiunilor dintre hidrotermele temperaturilor relativ mici şi rocile ultrabazice sau dolomitele silicioase. Procesul de metamorfozare a rocilor iniţiale ultrabazice şi transformarea lor în şisturi cristaline bogate în talc se numeşte steatizare. Iniţial, din rocile ultrabazice se formează serpentina, iar apoi sub acţiunea reagenţilor chimici aflaţi în surplus în hidroterme (de exemplu CO2) serpentina se transformă în talc şi parţial în magnezit. În mediile cu exces de bioxid de carbon, reacţiile chimice vor continua transformând talcul în magnezit şi cuarţ:

2Mg3Si2O5(OH)4 → 3MgCO3 + 0,5Mg6[Si8O20](OH)4 + 3CO2 +3H2O →

serpentină                  magnezit                      talc

→ 6MgCO3 + 6H2O + SiO2
magnezit                     cuarţ

În steatite talcul se asociază frecvent cu actinolitul şi cloritul.

Talcul este un mineral tipic metamorfogen care apare în urma transformărilor termale ale dolomitelor silicioase:

3Ca Mg(CO3)2 + 4SiO2+H2O → 0,5Mg6[Si8O20](OH)4 + 3CaCO3+ 3CO2
dolomit                cuarţ                                   talc                              calcit

În cazul unui exces de cuarţ, reacţia va continua iar produsul final va fi tremolitul:

2,5Mg6[Si8O20](OH)4 + 6CaCO3+ 4SiO2 → 3Ca2Mg5[Si8O22](OH)2 + 6CO2+ 2H2O

talc                          calcit         cuarţ                       tremolit

Asociaţiile talc-calcit-cuarţ-tremolit în rocile metamorfice sunt destul de frecvente.

Distenul (chianitul), Al2[SiO4]O. Sistemul cristalografic – triclinic (–); este întâlnit sub formă de cristale alungite şi aplatizate pe (100); greutatea specifică – 3,53-3,65; duritatea – 5-7; clivajul – perfect pe (100); macle – simple şi sintetice pe (100); culoarea – albăstriu, alb, cenuşiu, verzui, galben, roz sau negru, în secţiuni microscopice este incolor cu nuanţe slabe albăstrii.

Denumirea de chianit (iniţial cianit) provine din greacă kuanos – albastru-închis. Mai des este utilizată denumirea de disten propusă de Hauy; în greceşte dis şi sthenos înseamnă doi şi duritate, evidenţiind în felul următor una dintre proprietăţile anizotrope ale acestui mineral: în direcţie transversală cristalului duritatea lui este mult mai mare – 7 în comparaţie cu 5 în direcţia alungită.

Prin metode macroscopice distenul este determinat destul de sigur după culoare, habitus, anizotroie.

Distenul este frecvent întâlnit în compoziţia rocilor metamorfozate regional. Rocile preexistente prezintă varietăţi litologice argiloase sau, mai rar, psamitice. În şisturile cristaline cu disten deseori se observă o zonalitate – în funcţie de facies (odată cu creşterea temperaturilor şi presiunilor) distenul se cristalizează înaintea staurolitului, însă întotdeauna – după apariţia silimanitului. Distenul poate fi găsit şi în faciesele metamorfice cu almandin:

3 staurolit + 2 cuarţ → almandin + 5 disten ă 3 apă

 Distenul este prezent şi în faciese metamorfice mai inferioare, de exemplu, în faciesul epidot-amfibolitic.

În asociaţie cu mica şi turmalina, cristale bine formate de disten sunt depistate în pegmatite granitice. E de menţionat că distenul din astfel de pegmatite se formează în urma proceselor de segregare care rezultă din reacţiile chimice ale rocilor–gazdă bogate cu disten şi soluţiile magmatice injectate în fisurile şi crăpăturile crustei terestre.

În regiunile tectonice active deseori sunt întâlnite dinamometamorfite cu disten. În condiţiile  stresului dinamic se observă o inversiune a silimanitului care sub acţiunea presiunilor mari se transformă în disten.

Silimanitul, Al2[SiO4]O. Sistemul cristalografic – rombic (+); este întâlnit sub formă de cristale aciculare, formează agregate radiale sau fibroase; greutatea specifică – 3,23-3,27; duritatea – 6-8; clivajul – bună pe (010); culoarea –incolor sau alb, există varietăţi gălbui, cenuşiu-verzui, albăstru-verzui, în secţiuni microscopice este incolor.

Incluziunile fibroase de silimanit în alte minerale se numesc fibrolite.

Silimanitul este un mineral specific rocilor metamorfozate sub acţiunea temperaturilor înalte; el este întâlnit în compoziţia rocilor bogate în alumină a facieselor termale avansate, de exemplu, în gnaise silimanit-cordieritice şi corneene biotit-silimanitice. În aceste varietăţi petrologice silimanitul este format din biotitul iniţial sau în urma inversiei andalusitului format în stadiile metamorfismului regional mai inferioare. Silimanitul serveşte drept mineral care delimitează zonele metamorfismului regional. Zona cu silimanit este reprezentată de şisturi cristaline silimanit-micacee sau gnaise cuarţ-silimanitice. Silimanitul este găsit şi în granulite în care se asociază cu granatele.

Silimanitul poate fi întâlnit în filonii cu cuarţ asociate cu berilul sau în unele pegmatite. Sub formă de incluziuni rareori este găsit şi în bazalte.
Cloritoidul, (Fe+2,Mg,Mn)2(Al,Fe+3)Al3O2[SiO4]2(OH)4. În funcţie de condiţiile termodinamice, cloritoidul se cristalizează sau în sistemul monoclinic, sau în triclinic, iar cristalele din punct de vedere optic pot fi sau pozitive (+) sau negative (–). Greutatea specifică variază între limitele 3,52 şi 3,80; duritatea este de 6-7; clivajul perfect pe (001); formează macle simple pe (001); culoarea – verde-închis, în secţiuni microscopice – incolor sau cu nuanţe slabe verzui.

Din cauza agregatului sub formă de solzi şi clivajului perfect, iniţial cloritoidul era considerat un mineral care face parte din grupa micelor fragile. În baza studiului structural s-a constatat că habitusul nespecific, de regulă tabular foarte subţire, rezultă din aranjamentul anionilor structurali [SiO4]-4 în strate paralele unei suprafeţe plane bazale. Deseori cloritoidul poate fi confundat cu biotitul de culoare verde sau cu stilpomelanul (mineral metamorfogen cu un aspect de mică şi o compoziţie chimică destul de complicată).

Varietatea bogată în Mg se numeşte sismondit, iar cea cu cantităţi relativ mari de Mn – ottrelit.

Cloritoidul (atât monoclinic, cât şi cel triclinic) este un mineral caracteristic rocilor metamorfozate regional. Rocile iniţiale, probabil, au fost argiloase de origine sedimentară, bogate în alumină şi hidroxizi de fier şi cu un conţinut relativ redus de Ca, Mg, Na, K. Cloritoidul în astfel de roci metamorfozate în faciesele regionale  moderate se prezintă sub formă de porfiroblaste mici orientate mai mult sau mai puţin paralel texturii şistoase. În majoritatea cazurilor, în varietăţile de şisturi cristaline, cloritoidul se asociază cu muscovitul, cloritul, staurolitul, granatele sau distenul; sunt caracteristice incluziuni de cuarţ, granat, cericit sau rutil în granule separate de cloritoid. Este important a accentua că cloritoidul este întâlnit în rocile metamorfice situate în zona structurilor tectonice formate sub acţiunea unor forţe dinamice considerabil de mari. De aceeaîn literatura de specialitate cloritoidul deseori este numit stres-mineral. În acelaşi timp, acest mineral poate fi depistat şi în unele formaţiuni hidrotermale (cloritoidul triclinic) sau, rareori, în vulcanite.

Grupa granatelor. Mineralele din grupa granatelor pot fi reprezentate prin următoarea formulă generală:
(R+2)3(R+3)2[SiO4]3
unde R+2 – Mg, Fe+2, Mn, Ca, iar R+3 – Al, Fe+3, Cr.

În funcţie de procesele petrogenetice se deosebesc două şiruri izomorfe ale granatelor: piralspitele (pirop+almandin+spesartin) – (Mg,Fe+2,Mn)3Al2[SiO4]3 şi ugranditele (uvarovit+grosular+andradit) – Ca3(Cr,Al,Fe+3)2[SiO4]3. Varietatea care conţine o oarecare cantitate de Ti se numeşte schorlomit, Ca3(Al,Fe+3,Ti)2[(Si,Ti)O4]3, iar grosularul în compoziţia căruia intră grupul hidroxil – hidrogrosular, Ca3Al2[SiO4]2[SiO4]1-m(OH)4m.
În general, piropul, almandinul, spesartinul, uvarovitul, grosularul şi andraditul sunt considerate varietăţi de granate cu compoziţie chimică normală (tabelul 25). În realitate compoziţiile chimice ale granatelor sunt mult mai complicate. În tabelul 26 sunt reprezentate compoziţiile chimice ale acestor şase varietăţi de granate şi, după cum rezultă, indiferent de specie – este acesta piralspit sau ugrandit, granatele conţin practic toate elementele specifice grupei.
Toate granatele aparţin sistemul cubic şi formează cristale tetragontroctaedrice (majoritatea piralspitelor), rombododecaedrice (de regulă – grosularul) şi combinaţii din aceste două forme – andraditul. În masa rocilor granatele sunt prezente sub formă de granule izometrice, deseori cu un habitus dodecaedric. Clivajul la toate granatele lipseşte. Almandinul şi piropul întotdeauna sunt izotrope, la spesartin se observă o anizotropie foarte slabă, iar cristalele mari ale varietăţilor cu calciu deseori se evidenţiază printr-o anizotropie optică anomalică; unele granate în secţiuni microscopice se deosebesc prin structura lor zonală.
Proprietăţile fizice ale granatelor sunt funcţii ale compoziţiilor chimice şi într-un mod evideţiat se deosebesc unele de altele (Tabelul 25).
Mineralele din grupa granatelor sunt caracteristice pentru mai multe roci metamorfice, dar rareori sunt găsite şi în compoziţia unor tipuri de granite, pegmatite şi efuzive acide; fiind foarte stabile în zona hipergenă, granatele sunt întâlnite în aluviuni şi diferite roci detritice; deseori formează aureole mecanice pe arii considerabil de mari. E de menţionat că pentru diferite formaţiuni geologico-genetice sunt caracteristice anumite tipuri de granate (Tabelul 27).

Tabelul 25
Coeficienţii refracţiei, greutatea specifică şi culoarea granatelor
	Mineralul
	Formula chimică
	Indicele refracţiei
	Greutatea specifică

medie, g/cm3
	Culoarea în secţiuni microscopice

	Pirop

Almandin

Spesartin

Grosular

Andradit

Uvarovit
	Mg3Al2[SiO4]3

(Fe+2)3Al2[SiO4]3

Mn3Al2[SiO4]3

Ca3Al2[SiO4]3

Ca3(Fe+3)2[SiO4]3

Ca3Cr2[SiO4]3
	1,714

1,830

1,800

1,734

1,887

1,860
	3,58

4,32

4,19

3,59

3,86

3,90
	Roz

Incolor cu nuanţe roze

Brun

Incolor

Galben

Verde


Cel mai răspândit mineral din grupa granatelor este almandinul. Fiind un produs al metamorfismului regional, el poate fi depistat în compoziţia mineralogică a diferitelor şisturi cristaline. În procesul de studiu al rocilor metamorfice poate servi în calitate de mineral-indicator care determină zonalitatea proceselor metamorfismului regional progresiv.
Almandinul este mineralul facieselor superioare al metamorfismului regional (faciesul granulitic) şi în majoritatea cazurilor se formează din clorit sau din mica rocilor preexistente bogate în alumină şi hidroxizi de fier.

În rocile seriei charnockitelor, apărute în urma proceselor ultrametamorfice,  almandinul mai frecvent este găsit în compoziţia enderbitelor – varietăţi bogate în plagioclaz şi, în comparaţie cu charnockitele, practic lipsite de microclin

Almandinul poate fi întâlnit şi în rocile metamorfismului termal; de exemplu, în metasomatitele din aureolele de contact lipsite de feldspaţi potasici el formează cristale rombododecaedrice aproape ideale şi întotdeauna se asociază cu mica muscovitică (Slideanka, Baical).
Granatul cu compoziţie almandinică este depistat şi în compoziţia rocilor magmatice. De regulă, el apare numai pe alocuri şi, probabil, originea lui se află în legătură directă cu procesele de contaminare a soluţiilor magmatice acide cu material asimilat din rocile argiloase aflate în mediul litosferic ambiant. Almandinul poate fi găsit şi în unele roci efuzive – sunt cunoscute dacite în care granatul se află sub formă de porfiroblaste, sau sub formă de druze în cavernele riolitelor.

Tabelul 26
Compoziţia chimică a granatelor

	Oxizi standard
	1
	2
	3
	4
	5
	6

	SiO2
TiO2
Al2O3
Fe2O3

Cr2O3

FeO

MnO

MgO

CaO

H2O+

H2O-

(
Gr.sp.
	37,39

0,16

20,27

0,83

-

36,37

0,86

3,85

0,41

-

-

100,59

4,235
	34,31

-

0,69

30,40

-

-

-

0,58

33,20

0,19

-

99,97

3,712
	39,96

-

23,21

0,68

-

0,95

-

0,53

35,04

-

-

100,37

-
	41,52

-

23,01

1,22

0,22

12,86

0,33

16,64

4,71

0,16

-

100,67

3,782
	36,01

0,13

20,41

0,28

-

7,54

33,90

0,56

1,38

0,04

-

100,25

4,159
	37,31

-

5,34

0,30

22,60

-

0,15

0,25

34,25

-

-

100,20

3,809


1 – almandin din şist cristalin (Suedia); 2 – andradit de culoare verde-gălbuie din zona de contact andezin-marmoră (Serbia); 3 – cristale de grosular din fisurile rocilor magmatice (New Sud-Wales, SUA); 4 – pirop din eclogit (Norvegia); 5 – spesartin din pegmatit biotitic (Cehia); 6 – uvarovit din skarn diopsid-tremolitic (Finlanda).
Tabelul 27

Cantitatea medie a granatelor cu compoziţie normală

depistată în diferite varietăţi petrologice, (în %)

	Varietăţile de roci
	Almandin
	Andradit
	Grosular
	Pirop
	Spesartin

	Pegmatite

Granite

Roci silicioase metamorfozate termal prin contact

Şisturi cristaline biotitice

Şisturi cristaline amfibolitice

Eclogite

Kimberlite şi peridotite

Diverse roci bazice

Roci calcaroase metamorfozate termal prin contact
	41,8

56,8

56,4

73,0

53,6

18,5

13,4

34,4

-
	-

-

-

-

-

-

-

15,6

40,8
	-

-

-

6,0

20,7

39,1

9,0

28,7

51,5
	-

-

-

13,8

20,3

37,4

72,3

20,7

-
	47,1

36,0

30,7

-

-

-

-

-

-


Andraditul este un mineral specific rocilor calcaro-silicioase supuse  metamorfismului termal de contact în prezenţa Fe2O3:

CaCO3 + Fe2O3 + SiO2 → Ca3(Fe+3)2[SiO4]3 – 3CO2
De regulă, aceste roci sunt reprezentate de scarne metasomatitice cu andradit.
Grosularul – granat din seria ugranditelor, fiind un produs al metasomatozei cu calciu se află în asociaţie permanentă cu andraditul în skarnele granatice. Împreună cu almandinul, piropul şi andraditul intră în compoziţia varietăţilor de roci metamorfozate regional cu o compoziţie bazică. Pentru rocile granitoide acest granat nu este caracteristic.

Un alt granat – piropul, întotdeauna conţine elemente chimice specifice almandinului şi (mai rar) grosularului. El este frecvent găsit în compoziţia rocilor ultrabazice (peridotite cu mică şi kimberlite). De exemplu, în kimberlite piropul se află în relaţii geologico-genetice cu diamantul. Această relaţie corelativă pirop-diamant serveşte în calitate de premisă mineralogică a prospecţiunilor zăcămintelor de diamante. De exemplu, conturând aureolele mecanice ale piropului în zona bazinului r. Botuoba  a fost localizat renumitul zăcământ diamantifer din Mirnâi (Iakutia).

În cantităţi subordonate, cu excepţia granitoidelor şi skarnelor, acest granat intră în compoziţia şi altor tipuri de roci (Tabelul 27).

Piropul roşu-purpuriu transparent este considerat piatră preţioasă de nivel superior.

În condiţii naturale, spesartin pur, lipsit de alte componente chimice nespecifice, nu a fost depistat. De exemplu, compoziţia chimică a spesartinului din tabelul 26 poate fi prezentată în felul următor: spesartin (77%) + almandin (16,9%) + grosular (2,7%) + pirop (2,2%) + andradit (1,2%).

În comparaţie cu alte varietăţi de granate spesartinul în formaţiunile de roci are o răspândire destul de redusă şi este găsit numai în compoziţia unor varietăţi de roci cu compoziţie granitică sau în roci metamorfozate prin contact (skarne silicioase). Sunt cunoscuţi filoni cu spesartin formaţi în grauvackuri metamorfozate regional sau în unele varietăţi de gnaise.

Uvarovitul este un mineral destul de rar şi în grupa granatelor ocupă o poziţie deosebită, deoarece el se asociază practic numai cu rocile ultrabazice. Sunt cunoscute uvarovitele din peridotitele cu cromit (Kâştâm, Ural) şi din serpentinitele din Roros (Norvegia).

Cordieritul, Al3(Mg, Fe+2)2[Si5AlO18]. Sistemul cristalografic – rombic (+) şi (–); habitusul – prismatic, însă în formaţiunile crustei terestre el este întâlnit sub formă de agregate masive în granulaţie măruntă; greutatea specifică – 2,53-2,78; duritatea – 7; clivajul – imperfect pe (010); macle – simple, polisintetice sau ciclice; culoarea – cenuşiu-albastră, albastru-violet, albastru-închis, în secţiuni microscopice este albastru-deschis sau incolor. În procesul de studiu cristalooptic, cordieritul poate fi confundat cu cuarţul, iar cordieritul care formează  macle sintetice bine pronunţate se aseamănă mult cu plagioclazul.

În compoziţia chimică a mineralului, cantitatea fierului şi magneziului aflate în relaţii izomorfe variază în limite destul de mari. În acelaşi timp, varietăţile cu magneziu în rocile crustei terestre sunt mai frecvent întâlnite. În calitate de impurităţi chimice în compoziţia mineralului permanent pot fi depistate Fe+3, Mn, Ti, Ca, Na, K. Absolut în toate cordieritele naturale examinate în laboratoare chimice au fost depistate cantităţi nesemnificative de apă moleculară.

În formaţiunile crustei terestre în funcţie de relaţiile reciproce dintre atomii Al3(Mg, Fe+2)2 şi anionul [Si5AlO18] cordieritul poate exista în două modificări structurale. Majoritatea mineralelor din seria cordieritului sunt cristalizate în sistemul rombic şi au o structură reticulară specifică pseudohexagonală. Varietatea polimorfă a cordieritului cristalizată în condiţiile temperaturilor mari – indialitul, este izostructurală cu berilul şi aparţine sistemul hexagonal.

Cordieritul este un produs obişnuit al rocilor metamorfozate termal în zona contactului cu rocile bogate în alumină. Fiind recristalizat din cloritul rocilor preexistente, el este frecvent întâlnit în rocile corneene, specifice stadiilor iniţiale ale metamorfismului termal. În unele metasomatite cordieritul, poate fi găsit în asociaţie stabilă cu antofilitul. În alte tipuri de roci, cordieritul poate fi depistat în gnaise (cuarţ-biotit-cordieritice) şi şisturi cristaline (piroxen-cordieritice), formate în faciesele superioare ale metamorfismului regional.

Există şi cordierit magmatogen. Originea cordieritului, asociat cu formaţiunile bazice, probabil, este legată de cristalizarea magmei gabroide contaminată cu alumină. În rocile granitice (inclusiv pegmatite) cordieritul este o raritate, însă acolo unde acest mineral este atestat, el întotdeauna se află împreună cu biotitul şi muscovitul (granite muscovit-biotit-cordieritice).

Grupa epidotului. Mineralele din grupa epidotului se cristalizează în două sisteme cristalografice – rombică şi monoclinică. Specificul structural este determinat de anionul structural [AlO6]-9 sau grupul [AlO4](OH)2 cu valenţa negativă (-7). E de menţionat că structura mineralelor epidotice au multe trăsături comune cu piroxenii, însă spre deosebire de epidot şi analogii lui, piroxenii sunt inosilicaţi tipici constituiţi din şiruri structurale cu anionul de bază n∙[SiO3]-2.

Formula generală a mineralelor din grupa epidotului poate fi prezentată în felul următor:

X2Y3Z3(O,OH,F)13
În care poziţia X poate fi ocupată de Ca, Ce, La; Z, Th, Fe, Mn; Y – Al, Fe+3, Mn, Fe+3, Ti; Z – Si, Be.

Cele mai răspândite minerale din seriile epidotice sunt:

· Zoizitul, Ca2Al∙Al2O3∙OH∙Si2O7∙SiO4;

· Clinozoizitul, cu aceiaşi formulă chimică;

· Epidotul, Ca2Fe+3Al2O∙OH∙ Si2O7∙SiO4;

· Piemontitul, Ca2(Mn+3,Fe+3,Al)3O∙OH∙ Si2O7∙SiO4;

· Alanitul (orthitul), (Ca,Ce,La,Y)2(Mn+2, Fe+2,Fe+3,Al)3O∙OH∙ Si2O7∙SiO4.

În diverse formaţiuni geologice, cele mai frecvent întâlnite minerale din grupa epidotului sunt zoizitul şi mineralele din seria izomorfă clinozoizit-epidot.

Zoizitul formează cristale cu un habitus prismatic-columnar sau agregate masive granuloase. Greutatea specifică – 3,15-3,36; duritatea – 6; clivajul – perfect pe (100); culoarea poate fi cenuşie sau verde-brună, în secţiuni microscopice zoizitul este incolor, uneori se observă o interferenţă anomalică. Poate fi confundat cu alte minerale din seriile epidotice. Zoizitul poate fi depistat în rocile metamorfozate regional (în şisturi micacee cu calcit şi zoizit sau în amfibolite zoizitice) şi în calcare metamorfozate prin contact; în calitate de mineral secundar împreună cu plagioclazii medii modificaţi este depistat în compoziţia mineralogică a unor varietăţi de roci magmatice.

Clinozoizitul şi epidotul sunt minerale de limită ale unui şir izomorf definit de substituirile reciproce dintre fierul trivalent şi aluminiu. Cristalele se deosebesc prin habitusul lor prismatic sau tabular, iar agregatele mineralice pot fi radiale, columnare sau granuloase. În funcţie de compoziţia chimică, proprietăţile fizice ale mineralelor din seria respectivă se prezintă destul de variat. Culoarea poate fi galben-deschisă, verzuie sau cenuşie; în secţiuni microscopice clinozoizitul este incolor, iar epidotul se evidenţiază prin nuanţe galbene-verzui. Greutatea specifică variază între 3,21-3,49, iar duritatea  este de 6-7. Spre deosebire de clinozoizit, epidotul parţial se dizolvă în HCl.

Epidotul se cristalizează în condiţiile metamorfismului regional. În rocile metamorfice specifice facieselor inferioare, epidotul formează asociaţii tipice albit-actinolit-epidot-clorit sau albit-epidot-clorit, iar în cazul metamorfismului retrograd, epidotul este unul dintre cele mai obişnuite minerale.

Există şi epidot de origine metasomatitică. În mineralogie este cunoscut procesul de epidotizare care are loc în condiţiile metasomatozei la temperaturi relativ mici. În urma epidotizării, în spaţiul zolbandei din apropierea nemijlocită a filonilor, apar fisuri de dimensiuni mici completate cu epidot şi alte minerale asociate.

În calitate de mineral secundar, epidotul intră în compoziţia şi a unor varietăţi de roci magmatice. În acestea epidotul apare în urma transformărilor chimice ale feldspaţilor, hornblendelor şi biotitelor.

Capitolul V
Mineralele hipergene
Mineralele de origine sedimentară se formează în zona hipergenă a crustei terestre în urma alterării rocilor magmatice, metamorfice şi sedimentare; unele minerale se depun în bazinele de acumulare (lagune, golfuri sau lacuri sărate), iar altele sunt produse ale reacţiilor chimice care au loc în procesele de diageneză sau epigeneză (diageneza – proces fizico-chimic natural care duce la transformarea sedimentelor în roci sedimentare; epigeneza – procese fizico-chimice care au loc în formaţiunile sedimentare şi care introduc modificări în compoziţia mineralogică a varietăţilor litologice).

În procesul eroziunilor chimice, de regulă se formează minerale argiloase (caolinit, montmorilonit), hidroxizi de fier şi aluminiu (hidrogheotit, hidrargilit, diaspor) şi minerale de silex (opal, calcedonie, cuarţ).

Mineralele sedimentogene sunt destul de variate. În general, ele se formează sau sub acţiunea agenţilor biogeni (aragonit, calcit, opal), sau în urma coagulării soluţiilor coloidale (hidroxizii de fier, mineralele manganului etc.), sau al cristalizării substanţelor din soluţii obişnuite (dolomita, gips, halit etc.).

Produsele finale ale diagenezei sunt sideritul, marcasita, pirita, dolomitul, calcitul, fosforitele.

O altă grupă specifică este constituită din minerale epigenetice care se formează în rocile sedimentare în stadiile iniţiale ale metamorfismului regional (cuarţul, gipsul, calcitul etc.).

Compoziţia mineralogică generală a rocilor sedimentare se prezintă în felul următor: cuarţ + mică sialică + minerale argiloase + feldspaţi + carbonaţi + minerale restante bogate în fier trivalent (în total, circa 98%).

Mineralele care se depun din soluţiile apoase – evaporitele (NaCl, KCl, CaSO4 etc.), formează agregate mineralice evident cristaline constituite din granule relativ măşcate.

Spre deosebire de evaporite, alte mineralele hipergene (îndeosebi mineralele argiloase) formează agregate constituite din cristale foarte mărunte cu dimensiuni ce nu depăşesc 0,01-0,001 mm. Din cauza dimensiunilor extrem de mici, o bună parte din cristale în secţiuni microscopice se suprapun unul pe altul, în felul următor generând fenomene optice negative şi reducând la zero eficienţa studiul cristalooptic. În consecinţă, compoziţia unor varietăţi litologice este determinată prin metoda imersiunii, termală, roentgenometrică sau alte metode de analiză fizico-chimică.

§ 1. Mineralele argiloase

Agregatele mineralelor argiloase sunt constituite din particule cu dimensiuni deosebit de mici – circa 0,001-0,0001 mm în diametru. În consecinţă, studiul acestor minerale poate fi efectuat numai prin metodele termografiei, roenhgeno-structurale şi chimice.

Mineralele argiloase reprezintă filosilicaţi cu un aspect pseudohexagonal impus de aranjamentul spaţial al anionilor structurali [SiO4]-4. În condiţii cu umiditate mare, aceşti filosilicaţi se disting prin proprietăţi plastice foarte evidenţiate.

Din punctul de vedere al compoziţiilor chimice, mineralele argiloase fac parte din grupa hidrosilicaţilor şi hidroalumosilicaţilor ai aluminiului sau magneziului în care pot fi găsite şi alte elemente – Fe+3, Ca, şi Na.

Spre deosebire de alţi filosilicaţi, reţeaua cristalină a mineralelor argiloase este relativ instabilă şi, în funcţie de condiţiile mediului în care se află, îşi modifică permanent parametrii celulei elementare. Deoarece forţele de coeziune dintre elementele structurale ale reţelelor cristaline sunt relativ mici, mineralele argiloase nu formează niciodată cristale mari cu un habitus bine pronunţat.

Una dintre proprietăţile specifice ai mineralelor argiloase se manifestă prin capacitatea lor de a adsorbi diferiţi cationi ale substanţelor dizolvate în diferite lichide.

În baza studiului roengheno-structural s-a constatat că toate mineralele argiloase au o structură compusă din strate moleculare cea ce impune agregatelor mineralice un aspect tabular sau solzuros.

Cele mai răspândite minerale argiloase din subclasa filosilicaţilor sunt sistematizate în diferite grupe:

· grupa caolinitului sau candidele (caolinit, dickit, gallausit etc.);

· grupa hidromicelor sau illitele (illit, hidromuscovit etc.);

· grupa montmorilonitului (montmorilonit, natrolit, saponit etc.);

· grupa vermiculitului;

· grupa glauconitului.

Elementul structural al caolinitului reprezintă strate moleculare constituite din două substrate – unul format din tetraedrii [SiO4]-4, altul – din cationii metalici şi apa moleculară.

În hidromică, montmorilonit şi vermiculit sunt prezente trei substrate moleculare: două substrate formate din tetraedrii structurali [SiO4]-4 sunt legate cu un substrat constituit din cationi metalici şi apă moleculară. E de menţionat că în hidromică ponderea cationului de potasiu (K+) este determinativă.

Caolinitul
Al4[Si4O10](OH)8
Caolinitul se cristalizează în sistemul triclinic. În formaţiunile sedimentare el este găsit sub formă de agregate pământii, findispersate; unele cristale se disting cu o formă hexagonală; clivajul – perfect pe (001). Culoarea caolinitului este albă cu diferite nuanţe slabe.

Varietăţile polimorfe monoclinale ale caolinitului sunt dickitul şi nacritul. Un alt mineral care are multe trăsături comune cu caolinitul şi poate fi determinat numai prin analize chimice, este anoxitul.  În acest mineral relaţia cantitaivă SiO2/Al2O3, comparativ cu caolinitul, este mai mare.

Caolinitul este un produs tipic hipergen care se formează în urma alterării chimice a mineralelor  bogate în aluminiu. În cele mai dese cazuri, acestea pot fi microclinul sau muscovitul care intră în compoziţia diferitelor varietăţi de roci magmatice sau metamorfice.

Rareori caolinitul poate fi găsit şi printre formaţiunile de origine hidrotermală. În condiţii anumite ale subsolului poate avea loc aşa–numitul proces de pelitizare care se manifestă prin transformările chimice ale feldspaţilor şi feldspatoizilor sub acţiunea hidrotermelor cu temperaturi relativ mici.

Dickitul poate fi numai de origine hidrotermală, iar nacritul – sau hidrotermală, sau pneumatolitică.

În secţiuni microscopice caolinitul deseori este confundat cu montmorilonitul.

Illitul
K1-x(H2O)x[Al2(AlSi3O10](OH)2-x(H2O)x
Deseori illitul este numit şi hidromuscovit. Spre deosebire de muscovit, el are o compoziţie mult mai variată, conţine mai mult potasiu şi apă moleculară; structura reţelei cristaline, incluzând elemente specifice atât muscovitului, cât şi vermiculitului, este deosebit de complicată. Având proprietăţi fizice similare, illitul este permanent confundat cu varietatea fin dispersată a muscovitului – sericitul.

Illitul se cristalizează în sistemul monoclinal, are un clivaj perfect pe (001), formează agregate solzuroase şi deseori se asociază cu caolinitul. Culoarea este albă cu slabe nuanţe gălbui; în secţiuni microscopice illitul este incolor.

Originea illitului legată de transformările chimice ale alumosilicaţilor în condiţiile facieselor sedimentare maritime. În baza studiului compoziţiei mineralogice a varietăţilor litologice formate în condiţiile de sedimentogeneză maritimă s-a constatat că în cimentul rocilor terigene illitul predomină asupra caolinitului şi montmorilonitului.

Montmorilonitul
Na0,7(Al3,3Mg0,7)2-3[Si8O20](OH)4·n(H2O)

Montmorilonitul are o proprietate specifică care se manifestă prin adsorbirea şi cedarea apei moleculare şi a cationilor din mediul ambiant. Deoarece montmorilonitul în afară de apă adsorbe şi diferite lichide organice, utilizarea metodei de studiu mineralogic al acestui mineral cu imersie nu este recomandată. În acelaşi timp, această proprietate remarcabilă a montmorilonitelor este utilizată pe larg la purificarea diferitor lichide, inclusiv a vinului.

Singonia montmorilonitului este monoclinică; formează cristale extrem de mărunte; agregatele mineralice se deosebesc printr-un aspect compact, solzos. Culoarea montmorilonitului pur este albă, însă majoritatea lor conţine impurităţi de hidroxizi de fier şi din cauza aceasta mineralele se colorează în nuanţe galbene sau roşiatice.

Pentru a determina montmorilonitul se folosesc coloranţi organici speciali. Astfel, benzidinul colorează mineralul în albastru; caolinitul, sericitul în benzidin nu se colorează, iar arilelel cu illit în comparaţie cu montmorilonitul se colorează mult mai slab. Pentru diagnosticare se foloseşte şi un alt colorant organic – crizondinul, care colorează montmorilonitul într-un roşiatic specific iar caolinitul – în galben-pal.

Montmorilonitele se formează în urma eroziunii chimice a rocilor magmatice şi îndeosebi a sticlelor, cenuşilor şi tufurilor vulcanice.

Glauconitul
K<1(Fe+2,Fe+3,Al,Mg)2-3[Si3(Al,Si)O10](OH)2·n(H2O)

Glauconitul conţine diferite impurităţi chimice – dintre care Na, Ca sunt frecvent depistate în compoziţia lui elementară. Mineralul se cristalizează în sistemul monoclinic; fiind un filosilicat nespecific se deosebeşte printr-o structura identică cu cea a micelor. De regulă, glauconitul este întâlnit împreună cu alte minerale argiloase, carbonatitice sau silicioase, în compoziţia unor roci sedimentare specifice sub formă de granule separate. Deseori glauconitul este depistat pe cochiliile, caprolitele şi scheletele reminiscenţelor organice; frecvent este găsit în compoziţia cimentului gresiilor calcaro-silicioase de vârstă cenomaniană. Culoarea mineralului este de un verde specific.

Glauconitul poate fi confundat cu cloritele, însă se deosebeşte de acestea prin forma granulelor şi culoarea verde pal-cenuşie.

Glauconitul este un mineral care se cristalizează din apa maritimă preponderent în condiţiile de lagună, unde îmreună cu materialul terigen sau calcaros, formează nisipuri sau gresii specifice, numite glauconitice. Există şi glauconit diagenetic, rareori depistat în compoziţia cimentului varietăţilor de roci sedimentare detritice sau calcaroase.

§ 2. Mineralele hipergene din clasa carbonaţilor

Carbonaţii reprezintă o grupă de minerale în care structura este determinată de anionul complex [CO3]+2. În prezent sunt cunoscute circa 60 de minerale din această clasă, însă celel mai răspândite varietăţi sunt calcitul – Ca[CO3], magnezitul – Mg[CO3], sideritul – Fe[CO3], dolomitul – CaMg[CO3]2, aragonitul – Ca[CO3], stronţianitul – Sr[CO3], viteritul – Ba[CO3], rodocrozitul – Mn[CO3], cerusitul – Pb[CO3], smithsonitul – Zn[CO3], malachitul – Cu3[CO3]2(OH)2, ankeritul – Ca(Mg,Fe,Mn)[CO3]2.
Originea carbonaţilor poate fi diferită. De exemplu, există calcit metamorfogen (marmora), calcit cristalizat în stadiile iniţiale ale procesuluihidrotermal unde se asociază cu zeolitele şi cuarţul, calcitul magmatogen (carbonatitele). Magnezitul se formează mai des în urma metamorfismului rocilor bogate în magneziu, iar rodocrozitul este un mineral tipic metasomatitic. În acelaşi timp, masa generală a carbonaţilor este constituită din minerale de origine hipergenă.
1. Calcitul

Ca[CO3]

Sistemul trigonal (–)
Caracteristicile generale
Ne = 1,486 – 1,550; No = 1,658 – 1,740; Ne–No = 0,172–0,190;
Gr.sp – 2,715. Dur. 3.  Clivajul – perfect. Macle – polisintetice şi simple.
Culoarea – incolor sau alb, rareori cenuşiu sau alb cu nuanţe roze sau albăstrii;
a = 4,990, c = 17,061

Recaţie caracteristică cu HCl
Compoziţia chimciă a calcitului natural este aproape identică cu cea teoretică, însă rareori, în cantităţi foarte reduse (maximum 5%) calciul poate fi substituit prin cationi bivalenţi Fe+2, Mg+2, Mn+2.
Culoarea calcitului în majoritatea cazurilor este albă, însă nu prezintă o raritate calcitul de culoare gălbuie, albăstrie, roz, violetă, roşietică, verzui. Frecvent este întâlnit calcitul transparent incolor – spatul de islanda. Nuanţele coloristice sunt impuse de prezenţa în compoziţia chimică a cantităţilor nesemnificative de Fe, Cu, Mn, Al, Sr sau Mg. Deseori la calcit poate fi observată o luminiscenţă slabă. Una dintre  proprietaţile optice foarte pronunţate a calcitului este birefringenţa; în optică calcitul este utilizat pentru obţinerea luminii polarizate. La scara lui Mohs, calcitul este un mineral de reper cu duritatea 3. Greutatea specifică a calcitului pur este de 2,715.
Calcitul se determină uşor în baza recaţiei chimice caracteristice cu HCl.

În rocile sedimetare calcitul este componentul principal (dominant) al diverselor varietăţi calcaroase. În calitate de mineral principal el este prezent şi în compoziţia unor roci metamorfice (marmore sau şisturi calcaro-silicioase) sau a unor roci intruzive alcaline destul de rar întâlnite între formaţiunile crustei terestre.
Calcitul hipergen se formează în urma sedimentării chimice din soluţiile apoase sau se concentrează în cochiliile diferitelor tipuri de moluşte.

Calcitul trigonal este cea mai stabilă modificare polimorfă a carbonatului de calciu, deoarece aragonitul – Ca[CO3] cristalizat în sistemul rombic în regiunile de suprafaţă cu timpul se transformă în calcit.

Calcitul de origine chimică în formaţiunile sedimetare poate fi găsit sau pe suprafeţele alterate ale calcarelor, sau sub formă de travertină, care se depune în apropierea izvoarelor din apele bogate în Ca+2 şi [HCO3]-.
În condiţiile bazinelor lacustre carbonatul de calciu iniţial se depune sub formă de aragonit, însă treptat mâlul carbonatitic se transformă în rocă calcaroasă pelitomorfă sau oolitică constituită din calcit.
În rocile sedimentare este frecvent întâlnit şi calcit secundar care îndeplineşte funcţia de ciment în varietăţile litologice caşlcaroase oolitice, dar şi în rocile detritice (gresii calcaroase, marne).

Deseori în fisurile rocilor bogate în  Ca[CO3], de exemplu în marnele din Carpaţii Orientali, în urma proceselor epigenetice se formează druze constituite din cristale romboedrice de calcit pur de culoare albă curată.

1. Dolomitul
CaMg[CO3]2
Sistemul trigonal (–)
Caracteristicelel generale
Ne = 1,500 – 1,520; No = 1,679 – 1,703; Ne–No = 0,179–0,185;

Gr.sp – 2,86-2,93.  Dur. – 3-4;  Clivajul – perfect. Macle – simple.
Culoarea – incolor sau alb, deseori cu nuanţe slabe gălbui sau brune;
a = 4,807, c = 16,01
Recaţie caracteristică cu HCl încălzit
Structura dolomitului, în general, este similară cu structura calcitului, deosebindu-se doar prin unele particularităţi ale structuri reticulare.
Compoziţia dolomitului natural corespunde formulei sale empiruce CaMg[CO3]2. Foarte des magneziul poate fi substituit izomorf cu o cantitate nesemnificativă de Fe+2 sau, mai rar, cu Mn+2 (maximum 3-4%). Dolomitul şi CaFe[CO3]2 formează o serie izomorfă în limitele determinate de raportul cantitativ Mg : Fe > 4 : 1. Daca Fe : Mg > 1 : 4, mineralul este numit ankerit – Ca(Mg,Fe,Mn)[CO3]2.
În majoritatea cazurilor, dolomitul se determină fără mari dificultăţi. În stare pură dolomitul se aseamănă cu calcitul, însă pentru o diagnostică operativă poate fi utilizat HCl. Spre deosebire de calcit, cu acidul clorhidric rece reacţioneză destul de slab. În acelaţi timp, praful de dolomit reacţionaeză foarte bine cu acidul clorhidric încălzit sub limita de fierbere. În unele cazuri excepţionale dolomitul se determină cu ajutorul reacţii specifice – mineralul + nitrat de cupru. Calcitul sau aragonitul în nitrat de cupru vor căpăta o culoare albastră-deschisă. Spre deosebire, culoarea dolomitului în nitrat de cupru va rămâne neschimbată.   
În zona hipergenă dolomitul este un mineral destul de răspândit. Vom menţiona că dolomitul poate să se formeze şi în procese metamorfice sau metasomatitice.
În crusta terestră formaţiuni litologice constituite numai din dolomit pur există în cantităţi foarte limitate. Rocile sedimentare dolomitice se formează în faciese maritime sau lacustre.  Dacă acest mineral se depune prin sedimentare chimică, dolomitul se prezintă în calitate de mineral primar.

Dolomitul primar se asociază cu diferite evaporite polihalitice sau anhidritice (de exemplu, la nord-vestul Angliei); sau poate să se depună pe fundul lacurilor sărate  bogate în MgCl2 şi Ca(HCO3)2 (Crimeia); în deşertul Marelui Lac Sărat (Utah, SUA) la o adâncime de circa 30 cm se află un strat subţire constituit din dolomit primar necimentat.
Dolomitul secundar, care se formează din calcare, poate fi sistematizat în două varietăţi.
Cea mai răspândită varietate litologică în care dolomitul se prezintă în calitate de mineral principal se extinde pe arii relativ enorme şi este atribuită unor anumite stratificaţii. În acest caz, dolomitul se formează prin recristalizare din apa maritimă bogată în magneziu imediat după depunerea calcarului (calcitului) necimentat şi joacă un rol important în procesul de diageneză. Astfel apar calcare dolomitizate sau dolomitele calcaroase – roci de un facies tipic maritim. De exemplu, în rocile din cuvertura de platformă din regiunea interfluviului Nistru-Prut un astfel tip de dolomit poate fi întâlnit printre formaţiunile siluriene calcaro-dolomitice pelitomorfe de o culoare cenuşiu-încisă. E de menţionat că dolomitul secundar în acest proces se formează cu mult înaintea litificării stratelor calcaro-dolomitică, până la transformarea acestora în roci sedimentare.

În allte varietăţi sedimentare, dolomitul secundar se formează într-un proces epigenetic  din soluţiile magenziene de diferită origine, care migrând în adâncul subsolului reacţionează cu calcitul din rocile sedimentzare. În felul următor, în stratele calcaroase apar zone selective constituite din dolomit suprapus. Drept exemplu poate servi dolomitul suprapus din unele formaţiuni calcaroase din zona Carpaţilor Orientali. 
§ 3. Hidroxizii de fier 
Hidroxizii de fier se formează în urma descompunerii mineralelor bogate în fier. O bună parte dintre aceşti compuşi, sub formă de eluviuni chimice, rămân în locul rocilor materne, iar o altă parte, în cantităţi relativ mai reduse, dizolvându-se în soluţii apoase, sunt transportate în alte spaţii ale crustei terestre unde se depun în funcţie de variaţiile condiţiilor fizico-chimice ale mediului.
Cele mai răspândite minerale hipergene din grupa hidroxizilor de fier sunt goethitul  – FeO∙OH, şi limonitul – FeO∙OH∙nH2O.

În baza cercetărilor roentghenostructurale s-a constatat că numai goethitul are o structură cristalină în care raportul Fe2O3 : H2O = 1 : 1. Alte varietăţi ale hidroxizilor de fier relativ mai bogaţi în apă moleculară prezintă compuşi chimici cu o compoziţie chimică destul de instabilă şi au o denumire comună de limonit.

Singonia goethitului este rombică; cristale cu un habitus acicular sau columnar formează numai rareori; de obicei, goethitul formează agregate specifice reniculare, iar limonitele – agregate cu un aspect pământiu feruginos; sunt întâlnite şi mase compacte  oolitice, geode, concreţiuni sau pseudomorfoze pe pirită şi reminiscenţe organice fosile.
În secţiuni microscopice goethitul posedă un pleocroism relativ bun şi o gamă coloristică ce variază de la galben-brun la roşu-oranj; în lumină reflectată acest mineral are o culoare cenuşiu-deschisă.
De limonit goethitul se deosebeşte printr-o anizotropie mult mai pronunţată.
§ 4. Hidroxizii şi oxizii de mangan
Varietăţile litologice ale manganului printre formaţiunile sedimentare  sunt depistate în cantităţi relativ reduse. Cei mai frecvent întâlniţi hidrozizi ai manganului sunt manganitul şi psilomelanul; dintre oxizi – piroluzitul.
Manganitul – MnO∙(OH). Habitusul cristalelor este prismatic; clivajul – perfect pe (010). În formaţiunile sedimentare manganitul formează agregate constituite din cristale fin dispersate; sunt frecvente agregate oolitice sau reniforme. Culoarea mineralului este brună-închisă sau neagră cu slabe nuanţe cafenii. Pentru o diagnostică precisă se recurge la metodele de analiză fizico-chimică (de exemplu, termală).

Psilomelanul – BaMn+2Mn+49º20∙3H2O (conţine impurităţi chimice – Fe, Mg, Ca, Na). Psilomelanul se cristalizează în sistemul monoc  linic, formând agregate dendritice, oolitice; sunt frecvente concreţiuni şi agragate reniforme. Uneori apsilomelanul se deosebesc printr-o structură zonală observată în şlifuri sub lumina polarizată. Psilomelanul este un mineral neagru-opac. 
Piroluzitul – MnO2 (sistemul tetragonal). Cristalele au un habitus acicular, columnar, însă în condiţiile naturale piroluzitul mai des se găseşte sub formă de agregate pământii criptocristaline de culoare neagră; uneori formează congâcreţiuni sau psudomorfoze după psilomelan. Originea psilomelanului este legată de mediile maritime acide.
§ 5. Hidroxizii aluminiului

Hidroxizii aluminiului sunt minerale tipice hipergene, depistate în diferite formaţiuni sedimentare. În urma alterării chimice a rocilor bogate în minerale alumosilicatice se formează mase enorme (laterite sau bauxite) constituite din hidrargilit, dispor şi boehmit – hidroxizi principlai ai aluminiului.
Hidrargilitul (gibbsitul) – Al(OH)3. Mineral cristalizat în sistemul monoclinic care formează agregate solzuroase sau mase crisptocristaline; rareori pot fi întâlnite agregate aciculare, reniforme sau concreţiuni sferolitice. Cristale aparte, cu un habitus tabular pseudohexagonal, formează destul de rar. Clivajul este perfect pe (001). Sunt frecvente macle duble cu o configuraţie nedefinită şi complicată. În secţiuni microscopice hidrargilitul este incolor sau cenuşiu-brun; deseori poate fi confundat cu muscovitul sau caolinitul. Gr.sp – 2,40; Dur. – 2-3. Relativ slab reacţionează cu H2SO4 concentrat şi se dizolvă în NaOH fierbinte.
Denumirea provine de la cuvintele greceşti hudor + argilos (apă + argilă albă). În mineralogie este frecvent utilizată o altă denumire al acestui mineral – gibbsit.
În calitate de impuritate chimică în compoziţia hidrargilitului este prezent Fe+3. De regulă fierul trivalent este găsit şi în compoziţia celorlaţi hidroxizi ai aluminiului – bohmitul şi diasporul. La încălzire până la circa 200°C hidrargilitul se transformă în bohmit. În prezenţa surplusului de SiO2 hidragilitul se transformă în caolinit.
Hidragilitul este componentul principal al lateritelor şi bauxitelor. În cantităţi nesemnificative hidrargilitul poate fi găsit în agregatele corindonului format în urma metamorfismului bauxitelor sau în scoarţele de eroziune formate în urma alterării chimice a rocilor magmatice bogate în alumosilicaţi – sienite, granite, nefelinite etc. Gibbsitul este un component important al solurilor.

Diasporul – HAlO2 – hidroxid al aluminiului cristalizat în sistemul rombic. Denumirea provine de la cuvântul grecesc disapora – a dispersa, deoarece la încălzire mineralul se dezintegrează mecanic, formănd detricule de diferite mărimi şi configuraţii. Gr.sp – 3,2-3,5. Dur. – 6-7. Culoarea diasporului este albă sau alb-cenuţie, însă din cauza imurităţilor chimice (Fe, Mn) el se colorează în nuanţe verzui, brune, galbene sau roze; în secţiuni microscopie diasporul este incolor.
Din punct de vedere structural, diasporul reprezintă un aranjament hexagonal compact al atomilor de oxigen printre care în coordinaţie octaedrică se află atomii aluminiului. Anume prin aranjamentul optimal al atomilor constituenţi se explică greutatea specifică relativ mare a diasporului.

Formula chimică a diasporului deseori este prezentată sub forma de Al2O3∙H2O, iar mineralul este considerat monohidrat al α-aluminei.
Diasporul este un mineral de bază al bauxitelor şi al năjdacului – o varietate a corindonului metamorfogen bogat în impurităţi chimice şi mecanice care formează mase granuloase compacte cenuşii, roşiatice sau albăstrii-cenuşii. Majoritatea bauxitelor sunt constituite din toţi trei hidroţizi ai aluminiului, însă sunt cunoscute bauxite formate numai dintr-o singură varietate. De exemplu, în Africa de Vest (Gana) bauxitele sunt constituite numai din gibbsit, iar în Cehia de Est – bauxitele prezintă o asociaţie din boehmit cu cantităţi reduse de gibbsit şi diaspor. În baza studiului bauxitelor s-a determinat că diasporul este un hidroxid al aluminiului care se formează din bohmit în stadiile finale procesului de diageneză a bauxitelor sub acţiunea unor presiuni şi temperaturi mai mari, comparativ cu cele din zona hipergenă.
Diasporul şi boehmitul sunt componete principlae ale argilelor refrcatare. În zona hipergenă stratele argiloase bogate în diaspor şi silice cu timpul se pot transforma în zăcăminte de caoline.

În bauxiteler şi lateritele fieroase diasporul (şi bohmitul) se asociază cu limonitul, goethitul, lepidocrocitul.
Boehmitul – AlO(OH): mineralul se cristalizaeză în sistemul rombic. Gr.sp – circa 3,0. Dur. – 3-4. Culoarea – albă (dacă mineralul este lipsit de impurităţi mecanice sau chimice).

Din punct de vedere al compoziţiei mineralogice, bauxitele reprezintă o asociaţie din hidroxizi ai aluminiului în cantităţi diferite (comparativ mult mai reduse) ale hidroxizilor fieroşi, însă  anume boehmitul este componentul lor principal. De regulă, în calitate de mineral satelit al boehmitului se prezintă diasporul. După cum se ştie, bauxitele se formează în zonele climaterice tropicale sau subtropicale în urma alterării chimice a mineralelor bogate în aluminiu şi siliciu (feldspaţi, feldspatoizi, muscovit etc.). În stadia iniţială se formează minerale argiloase, iar apoi, în cazul excluderii siliciului din spaţiu, se formează bauxitele constituite preponderent din hidroxizi ai aluminiului.

E de menţionat că poate avea loc şi un proces invers, când din hidroxizi ai aluminiului în prezenţa surplusului de silice se formează caoline. În formaţiunile argiloase asociaţiile dintre mineralele argiloase şi hidroxizii de aluminiu sunt destul de stabile.
§ 6. Fosfaţii

Fosfaţii de origine exogenă sunt întâlniţi în formaţiunile sedimentare sub formă de agregate microgranuloase sau criptocristaline. 

În general, fosfatele prezintă un amestec natural al unor varietăţi de apatite (fluorapatit – Ca5[PO4]3F, carbonatapatit – Ca10[PO4]6(CO3), hidroxilapatit – Ca5[PO4]3(OH)), francolit – Ca10[PO4]6(F2,(OH))2, curskit  – Ca8[PO4]4(CO3)F şi collofan – nCa∙mP2O5∙pH2O. Aceste minerale sunt identificate cu foarte mari dificultăţi şi numai în urma analizelor chimice se poate determina varietatea de fosforit.
Agregatele fosforitelor pot fi masive criptocristaline, compacte argilitice, sferolitice (de exemplu, concreţiunile de fosforite din argilitele din stratele Kalius din Nasllavcea), oolitice, fibroase etc.
Cele mai răspândite fosforite hipergene sunt considerate carbonatapatitele, care se formează în strate de argilite depuse pe arii enorme pe fundul mărilor sau oceanilor. Conform datelor experimentale, originea acestei varietăţi fosforitice depinde de indicele pH al soluţiei, raportul anionilor PO-34 : HCO3-1 din apa maritimă şi dimensiunile granulelor de calcit aflate în stratele sedimentare.
§ 6. Sulfaţii
Sulfaţii se formează în urma precipiatţiilor chimice din soluţiile apoase. Principalele varietăţi ale sulfaţilor exogeni sunt anhidritul Ca(SO4) şi gipsul Ca(SO4)∙H2O; în cantităţi mult mai reduse este găsit celestinul Sr(SO4) şi baritina Ba(SO4).
Anhidritul şi gipsul sunt evaporite tipice care se depun în golfurile şi  lagunele bazinelor maritime pe cale de dispariţie. În condiţiile de suprafaţă anhidridul prin hidratare se transformă în gips. În formaţiunile sedimentare stratificaţiile constituite din anhidrit şi gips se intercalează cu strate de sare gemă, silvină sau carnalit; în stratele argiloase pot fi găsite cristale de diferite mărimi de gips sau agregate compacte de anhidrit. Uneori gipsul se formează în urma reacţiilor de reducere, care au loc între rocile calcaroase şi anionii de (SO4)-2 din apele maritime. După cum se ştie, gipsul este un mineral frecvent găsit în zona de formare a sulfurilor secundare.
Celstinul şi baritina stratificaţii independente nu formează.

În calitate de mineral secundar (epigenetic) celestinul poate fi găsit printre formaţiunile sedimentare sub formă de cuiburi, apofize, geode, nodule.
În zona hipergenă baritina nu se asociază cu anhidritul, gipsul sau celestinul; lipseşte în evaporite şi deosebit de rar este întâlnit printre varietăţile litologice calcaroase. Sub formă de concreţiuni poate fi întâlnit în comoziţia diferitelor gresii şi argilite – de exemplu în startele terigene din nivelul bazal al cuverturii de platformă din regiunea de nord a Republicii Moldova (stratele vendiane de Olcedaev şi Lomozov). În varietăţile litologice de acest tip baritina se asociază frecvent cu mineralele fierului sau manganului.
Originea baritinei în aceste strate este tipic terigenă. Sărurile bariului dizolvate în apele de suprafaţă sunt transportate în bazinele maritime unde reacţionând cu anionii (SO4)-2 formează BaSO4 care practic este nedizolvabil în H2O.

Abrevieri şi semne convenţionale utilizate în mineralogie
     Parametrii celulelor elementare, distanţele dintre stratele reticulare şi atomii reţelelor cristaline sunt prezentate în angstremi (Å – 10-10 m).

a – parametrul liniar al celulei elementare determinat în direcţia axei x

b – parametrul liniar al celulei elementare determinat în direcţia axei y
c – parametrul liniar al celulei elementare determinat în direcţia axei z
(, (, ( - unghiurile dintre axele optice, respectiv y şi z, x şi z, x şi y
d – distanţa dintre planele reticulare
arh – celulă elementară romboedrică
ahex – celulă elementară hexagonală

rh – romboedric
C – (în raport cu lungimea de undă a luminii) lumina roşie (656 m()
D – (în raport cu lungimea de undă a luminii) lumina galbenă (sodiul) – 589 m(
F – (în raport cu lungimea de undă a luminii) lumina albastră (589 m()
Li – (în raport cu lungimea de undă a luminii) lumina roşie (litiul) – 671 m(
Tl – (în raport cu lungimea de undă a luminii) lumina verde (taliul) – 535 m(
( – lungimea de undă a luminii
2E – unghiul dintre axele optice ale cristalului determinat prin metode goniometrice
N – coeficientul de refractare al cristalelor sistemului izometric
Np, Nm, Np – coeficienţii de refracţii în cristalele singoniilor inferioare (petit, moyen, grand)
Ng – Np – indicele birefringenţei (birefringenţa)
Ne – coeficientul de refracţie a razei extraordinare
No – coeficientul de refracţie a razei ordinare
p.a.o. – planul axelor optice
2V – unghiul axelor optice
r ( v (sau r ( v) – unghiul axelor optice în lumina roşie este mai mică (sau mai mare) în comparaţie cu lumina violetă

x, y, z – axele cristalografice
( – coordonată polară – unghiul azimutal măsurat în sensul pozitiv în raport cu direcţia [010]
( – coordonată polară – unghiul măsurat în raport cu direcţia axei z
Dur. – duritatea mineralelor în gradaţia scării Mohs
Gr.sp. – greutatea specifică în g/cm3
T – temperatura
P – presiunea
R. fix – rezidiul fix
R – ionii metalelor
Z – unităţi de calcul la o celulă elementară
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