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APLICACION DE LA GEOQUIMICA DE ELEMENTOS TRAZA

A LA GENESIS DE LAS ROCAS IGNEAS

J. Lépez Ruiz (*)

RESUMEN

En la primera parte de este trabajo se pasa revista al concepto de coeficiente de particién y se
analiza la influencia de la temperatura, de la presién y de la composicién sobre el mismo. A con-
tinuacién se revisan los modelos més sencillos que describen el comportamiento de los elementos
traza durante los procesos de fusién parcial, cristalizacion fraccionada y mezcla. Finalmente, se
discuten varios de los métodos que permiten reconocer el proceso responsable de la variacion de
los elementos traza en una serie de rocas comagméticas

Palabras clave: Elementos traza, coeficiente de particién, modelos cuantitativos, fusién parcial,
cristalizacién fraccionads, procesos de mezcla.

ABSTRACT

After a study of the partition coefficients and their dependence on temperature, pressure and
composition, are reviewed the simplest models which describe the trace element behavior during
partial melting, fractional crystallization and mixing processes. Finally, various methods for the
recognition of the process responsible for the variation of trace elements concentrations in a suite
of rocks are discussed.

Key words: Trace elements, partition coefficient, quantitative models, partial melting, fractional

crystallization, mixing processes.

Introduccion

Como es bien sabido, los magmas se generan en el
manto superior o en la base de la corteza por la
fusién parcial o total de un material preexistente, bajo
determinadas condiciones fisico-quimicas (P, T, Py,
etcétera). Una vez engendrados, se segregan del resi-
duo cristalino y ascienden hacia zonas més superficia-
les, donde tiene lugar su consolidacién. Durante el
ascenso, generalmente experimentan una méds o
menos intensa diferenciacién, y, en determinados ca-
sos, algin proceso de mezcla. En la etapa de conso-
lidacién pueden continuar desarrolldndose los procesos
de diferenciacion y mezcla, anteriormente iniciados,
tener lugar una importante pérdida de determinados
constituyentes voldtiles y, mds tarde, en algunos casos,
sufrir una serie de procesos de transformacién que
alteran la composicién mineralégica y quimica de las
rocas originadas.

De lo que acaba de ser expuesto se deduce que la

méis o menos amplia variacion de composicion que
presentan las rocas igneas de cualquier 4rea serd
debida a los procesos que acaban de ser citados. Por
esta razon, los objetivos que se persiguen cuando se
aborda el estudio de cualquier serie de rocas igneas,
son: a) establecer la composicién mineralégica y qui-
mica del material originario y sus eventuales trans-
formaciones a lo largo del tiempo; b) determinar el
grado de fusién requerido y las condiciones de P, T,
etcétera, bajo las que ha tenido lugar la misma, y c)
fijar las modificaciones que han sufrido los liquidos
primarios como consecuencia de los distintos procesos
de diferenciacion que han intervenido en la genera-
cién de las rocas resultantes.

Para la consecucién de estos objetivos, los petrélo-
gos disponen de una amplia informacidén, que abarca
desde las observaciones sobre el terreno y los estudios
petrogréficos, hasta la amplia gama de determinaciones
geoquimicas (elementos mayores, menores, traza y
relaciones isotpicas), pasando por los datos que
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suministran los trabajos experimentales llevados a
cabo en sistemas naturales o simplificados. De todas
estas vias de estudio, han sido probablemente los ele-
mentos traza y las relaciones isotOpicas controladas
por algunos de estos elementos, los que méis han con-
tribuido al gran avance que ha dado la Petrologia en
estos Ultimos afios.

La utilizacién de la abundancia en elementos traza
de las rocas igneas, para identificar el proceso por el
que éstas se han generado y han evolucionado y para
cuantificar sus pardmetros, se ha convertido actual-
mente en una rutina. Sin embargo, la mayoria de los
estudios petroldgicos que se realizan en Espafia no
utilizan esta metodologia. Frente a esta situacion,
puede ser de una cierta utilidad hacer una sintesis de
la ya abundantisima bibliografia existente sobre los
aspectos tedricos y pricticos del comportamiento de
los elementos traza en los mis usuales procesos petro-
genéticos y ofrecerla de forma asequible a los investi-
gadores que por cualquier razén no hacen uso de
dicha metodologia.

En este trabajo se describe el comportamiento de
los elementos traza durante los procesos de fusion
parcial, cristalizacion fraccionada y mezcla, y se anali-
zan los métodos que permiten identificar el proceso
por el que se ha generado una serie de rocas espacial
y temporalmente asociadas y evaluar los distintos
pardmetros del mismo.

Algunos conceptos fundamentales

Elementos traza. Mecanismos
de incorporacién en los minerales

Todos los minerales contienen elementos quimicos
que no forman parte de su férmula ideal, y que, por
consiguiente, pueden ser considerados como extrafios
al mismo. Estos elementos se encuentran en muy baja
concentracion (en general, por debajo del 1% o de las
10.000 ppm), por lo que se les conoce bajo el epi-
grafe de elementos traza. En la mayor parte de los
casos, la abundancia de dichos elementos en la litos-
fera es baja, pero en otros —como, por ejemplo, en
el caso del Fe en la calcita— puede tratarse de ele-
mentos que se encuentran en una alta proporcién en
aquella. Los elementos que desde el punto de vista de
la Petrologia ignea son considerados como traza (Rb,
Ba, Pb, Sr, Tierras raras, Th, U, Y, Zr, Hf, Ta, Cu,
Co, Ni, Sc, V y Cr) no forman minerales en los que
ellos son constituyentes principales, o los forman a
partir de liquidos cuya composicion estd muy alejada
de la de los magmas y bajo unas condiciones distintas
de las que corresponden a las rocas igneas. Una
importante excepcion a lo que acaba de ser expuesto
corresponde al Zr, ya que el zircon, mineral en el que
este elemento es un constituyente esencial, puede ori-
ginarse en un fundido de composicién granitica.
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Los mecanismos por los cuales se encuentran los
elementos en cuestion en los minerales son tres:
adsorcién, oclusién y solucién soélida (sustitucion
isomorfa).

En la adsorcién los iones extrafios se albergan en la
superficie del mineral, en una capa difusa que se
forma como resultado de la atraccién que ejercen los
dtomos mds exteriores, s6lo parcialmente enlazados en
la estructura. Es facil comprender que la adsorcién
aumenta al hacerlo el 4drea del mineral, por lo que
dicho fenémeno es particularmente importante cuando
éste aparece como un agregado de pequefios cristales.

En la oclusion, los elementos traza, junto con otras
impurezas (inclusiones fluidas, otros minerales, etc.),
son primero adsorbidas en la superficie del cristal y
m4s tarde incorporadas al mismo como consecuencia
de su rdpido crecimiento.

Finalmente, por el mecanismo de la solucién s6lida,
el elemento traza entra en la estructura del mineral,
sustituyendo a un elemento mayoritario, lo que signi-
fica que, como este ultimo, ocupa una posicién
determinada en la red del mineral. Evidentemente, de
los distintos iones que compiten por entrar en la
estructura, unos serdn aceptados y otros serdn recha-
zados. En general, los iones serdn tanto mejor acepta-
dos cuanto mds préximos sean su radio y su electro-
negatividad con la del elemento que van a sustituir.

Las consideraciones que siguen solo son aplicables
si el mecanismo de incorporacién del elemento traza
es la soluci6n sélida, puesto que este iltimo es el
unico de los tres fendmenos que puede ser descrito
recurriendo a las propiedades termodindmicas del
sistema.

Coeficiente de reparto. Influencia de la temperatura,
presién y composicion.

Las propiedades (por ejemplo, radio i6nico, carga,
etcétera) de la mayor parte de los elementos traza son
bastante diferentes de las de los constituyentes mayori-
tarios a los que aquéllos sustituyen. Consecuente-
mente, su comportamiento en minerales y fundidos es
frecuentemente no ideal. A diferencia de lo que ocu-
rre en una solucién que cumple la ley de Raoult, en
una solucién no ideal las relaciones actividad-
concentracién no siguen pautas sencillas. No obstante,
si aumenta la dilucién, los elementos traza estin tan
dispersos, que su actividad llega a ser directamente
proporcional a su concentracién (ley de Henry)
(fig. 1).

En el intervalo en el que se cumple la ley de
Henry, cuando un mineral crece a partir de un fun-
dido o de una solucién, en condiciones de equilibrio,
los elementos traza se distribuyen entre las dos fases
seglin la ley de Berthelot-Nerst. De acuerdo con esta
ley, la relacién de las concentraciones molares (en la
préictica, la concentracion en peso) del elemento i
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Fig. 1.—Relaciones entre la actividad y la concentracién en solu-
ciones ideales y no ideales (en Wood y Fraser, 1978).

entre dos fases a y B, coexistiendo en equilibrio, es
una constante. Es decir, que C,/C'; = const. = D', 4
Esta constante es el denominado coeficiente dc
reparto 0 de distribucién (D). Para una determinada
presion, temperatura y composicion, dicho coeficiente
es independiente de la concentracién del elemento
traza en cuestidn en la fase que esté cristalizando.

El coeficiente de reparto puede calcularse utilizando
sistemas naturales o experimentales. En ambos casos
se trata de determinar la abundancia en elementos
traza en las diferentes fases que integran el sistema.

El célculo de D a partir de rocas tropieza con dos
importantes problemas: a) que hay que asumir que
los distintos cristales y el liquido estin en equilibrio, y
que durante el ascenso y la consolidacién del magma
no ha tenido lugar ningiin proceso de reequilibrio o
de alteracién, y b) que las fases deben ser homogé-
neas y no contener impurezas. A su vez, el cdlculo de
D a partir de sistemas experimentales presenta los
siguientes problemas: a) que la extrapolacién de los
resultados alcanzados puede no resultar valida, dada
la relativa simplicidad del sistema experimental frente
al natural, y b) que la baja velocidad de difusion
entre el interior de los cristales, su zona de borde y el
fundido hacen dificil establecer si se ha alcanzado el
equilibrio en el sistema.

Ademés de los problemas que acaban de ser cita-
dos, es preciso tener en cuenta que el coeficiente de
reparto varia con la temperatura, con la presién y con
la composicién del liquido (o del sélido).

Por lo que respecta a la influencia de la tempera-
tura, los estudios experimentales realizados (Irving,
1978) han puesto de manifiesto que en general existe
una dependencia inversa entre ambos (fig. 2). No obs-
tante, este efecto puede ser distinto para cada mineral
wra cada elemento. Por ejemplo, la variacién de

utiq Parece ser insignificante en el rango de tempe-
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raturas 1.100-1.200° C, mientras que la variacion de
D3, puede llegar a ser del orden del 70% en el
intervalo 1.200-1.300° C (Sun et al, 1974, y Drake y
Weill, 1975).

La influencia de la presién ha sido evaluada més
deficientemente. Sin embargo, Schimizu (1974) ha
determinado que en los clinopiroxenos el coeficiente
de reparto de Sr, K, Ba, Rb y Cs sufre un ligero
aumento al disminuir la presion (fig. 3), ya que la
variaciébn relativamente importante observada entre
15-20 Kbar es debida al drastico cambio de composi-
cién que sufre el clinopiroxeno en ese intervalo. Més
recientemente, Green y Pearson (1983, 1986) han
realizado una serie de experiencias en esfenas y clino-
piroxenos, y han demostrado que tiene lugar un
aumento sistemdtico en los coeficientes de reparto de
La, Sm, Ho y Lu al incrementarse la presion de 7,5 a
30 Kbar.

La composicion, tanto del fundido como del cristal,
es el factor que mds influencia ejerce sobre el coefi-
ciente de particion. Las numerosas experiencias reali-
zadas han puesto de manifiesto que este efecto se
observa en la mayor parte de los elementos. Tipicos
ejemplos a este respecto (fig. 4) son el incremento de
Diigiq ¥ Dt @l disminuir el contenido en Ca de la
plagioclasa y aumentar la proporcién de SiO, del
fundido (Drake y Weill, 1975, y Zielinski, 1975) y la
variacién que en el mismo sentido experimentan D,
y DY, al pasar de las basanitas a las andesitas
(Irving y Frey, 1976).

En los elementos polivalentes, el estado de oxida-
cién, que a su vez depende de la fugacidad de oxi-
geno, también juega un cierto papel en la variacion
del coeficiente de reparto. Asi, Drake (1975) ha
demostrado experimentalmente que al disminuir la fo,,
el Dy, 4, aumenta notablemente (fig. 5).

Ademids de los factores que acabamos de indicar,
determinadas investigaciones experimentales (por
ejemplo, Mysen, 1979, y Harrison, 1981 a, b) han
puesto de manifiesto que, en todos los minerales
analizados, el coeficiente de reparto mineral/liquido
de algunos elementos varia en funcién de la concen-
traciéon en dichos elementos en el mineral correspon-
diente, y que estas desviaciones de la ley de Henry no
sélo tienen lugar en altas concentraciones, como era
de esperar, sino en concentraciones del orden de
1-10 ppm.

De todo lo anteriormente expuesto pueden dedu-
cirse tres importantes consecuencias. a) que la selec-
cién de los coeficientes de reparto obtenidos tanto a
partir de sistemas naturales como experimentales, para
su utilizacion en los diferentes modelos geoquimicos
propuestos, deberd realizarse muy cuidadosamente; b)
que la frecuente presuncién de que el coeficiente de
particiobn permanece constante durante el proceso
petrogenético es incorrecta, puesto que las condiciones
fisicas, la composicién de las fases y la del liquido
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Fig. 2.—Influencia de la temperatura en el coeficiente de reparto. De izquierda a derecha y de

arriba abajo, variacién del DYy, del DSy, del Dl i, del DS i, del D5, 4 (en Irving, 1978)

y del Dpy,gniq para algunos elementos alcalinotérreos y tierras raras (segiin Drake y Weill, 1975),
al aumentar la T.

cambian durante el mismo, y ¢) que en algunos casos
la ley de Henry deja de cumplirse para concentracio-
nes que caen dentro del rango de las que correspon-
den a los sistemas naturales de interés petrologico.

En las tablas 1a y 1b se han recogido los valores
extremos obtenidos para los coeficientes de reparto
mineral/liquido de los elementos traza de interés
petrologico, para rocas bésicas e intermedias y 4cidas.
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Los datos que figuran en las tablas la y 1b permi-
ten establecer los elementos indicadores de cada fase
mineralogica. Asi, el olivino presenta muy bajos coefi-
cientes de reparto para todos los elementos, excepto
para los elementos de transicion Cr, Co y, sobre todo,
Ni, por lo que la separacién de esta fase empobrecerd
sustancialmente el liquido en estos tltimos elementos.

Los piroxenos conservan muy bajos coeficientes de
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Fig. 3.—Influencia de la presién en el coeficiente de reparto. De izquierda a derecha y de arriba

abajo, variacién de los coeficientes de reparto de Sr, K, Rb, Ba y Cs en el clinopiroxeno (segiin

Shimizu, 1974); de La, Sm, Ho y Lu en el clinopiroxeno y de estos mismos elementos en la esfera
(seglin Green y Pearson, 1983), al aumentar la P.

reparto para los elementos de elevado radio y elevada
carga, salvo Y, Zr y Hf, pero bastante més altos para
las tierras raras, asi como para Cr. Esta retencién pre-
ferencial de Cr en los piroxenos con respecto al oli-
vino implicard que, en un proceso de fusién parcial,
los liquidos generados tendrdn una relacién Cr/Ni
elevada, si el material originario contiene abundante
olivino, mientras que estardn empobrecidos en Cr y
enriquecidos en Ni si aquel es de composicién piro-
xenitica. Inversamente, en un proceso de cristalizaciéon
fraccionada, el predominio de piroxeno empobrecerd
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el liquido residual en Cr y la mayor separacién de
olivino lo deprimird en Ni.

El granate presenta bajos coeficientes de reparto
para Rb, Ba, Sr, Th, U, Zr y T.R. ligeras (La-Eu) y
altos para las tierras raras pesadas. Esto implica que
los magmas originados a partir de un manto en el
que dicho mineral estd presente, estardn enriquecidos
en La, Ce, Nd, Sm y Eu (que generalmente mostrard
anomalia positiva) y empobrecidos en el resto de las
tierras raras.
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Tabla 1a.—Coeficientes de distribucién de distintas fases minerales en liquidos silicatados
de composicién bésica e intermedia*
Ol/Liq Opx/Liq Cpx/Liq Gr/Liq Sp/Liq Plg/Liq Fg/Liq Bt/Liq Anf/Liq Ap/Liq Mg/Liq Sph/Liq
R o 0,006 - 001 001 -002 0002005 002-004 001 001010 150310 330 005 LIS 001 001 -
e fyc 0006 - 001 001 -002 0001-008 001-004 001 001030 002280 640 009800 001-10 001 -
B GoiaEni 0,0004- 0,02 0,0004- 004 003-020 0001- 04 001 120230 008010 012 023-080 20 001 o
I s 0,0005- 0,01 0,0005- 0,02 0002018 000- 002 001- 010 010-014 003000 — 016075 86 -140 005 -
T 0,0005- 0,01 00009- 003 0017- 034 0003035 001- 20 01004 003035 004 01908 92 -300 003 005 533
N cwsasanse 0001 - 001 00019005 009-060 001-014 09 008030 003025 — 033280 110 -260 004 883
T 0,0013- 0,015 0,0028- 007 0,)4-090 008 - 130 001- 015 006025 003020 006 03439 110 -207 005 1020
0,0016- 001 0003- 009 0,06-0%0 013-160 001- 005 028-120 003010 014 03534 96 -145 0,05 101,0
| SR 0,0019- 0,03 0,0059- 0,153 0,19 - 0645 025-300 002- 004 001 D10 003 — 065140 154 -193 0,05 —
Yo ..., 00015 002 00286 047 0)6-100 400-560 001- 005 0031010 003010 018 045480 41 -120 005 01 —
0,0048- 0,027 0,038 - 059 013-060 700-350 001- 002 003 010 0,04 018 043089 19 0,05 374
M s 001 001 0,01 - 002 001 0,01 001 - - 0,01 13 001 —
P i e e 0,01 0,01 001 - 0,04 0,01 - 0,01 B - - 40 001 =
(e 0002-012 0009-045 020-150 14 -110 001 003020 003 —  09-25 168 200 017 020 —
L ri 001 001 -008 001 -025 001-05 025 001003 06 — 0014 001 010- 025 —
|| B 0,01 0,01 001 001 001 0,01 - - 001 — 001 -
Q8 s 0,01 001 001 0,01 - - — - - - - —
P 13 107 10 -60 07 -45 02 -20 20-400 001010 11 20 09-130 0001-020 30-100 —
Ni ccvimsenns 38 350 20 -80 20 -60 04 -50 40-160 001026 3037 130 30-120 0 0-200 -
80 i 002 -035 04 -30 15 -50 34 280 005 20 0014]5 11 — 1925 022 10- 30 —
Vi omimmmilias 009 -004 02 -11 07 -40 027-80 20 001-100 19 500 15320 001 100-450 —
o 02 -21 15 -130 30 -300 20 -2220 20600 001020 3070 170 50300 =t 1001000 —

* Datos tomados de Shaw (1971), Arth (1976), Leeman (1976), Allegre et al. (1977), Beswick y Carmichael (1978), Frey et al. (1978), Gill
(1978), Pearce y Norry (1975), Sun et al. (1979), Hanson (1980), Roden (1981), Henderson (1982), Le Roux y Erlank (1982) y Bardsley y
Briggs (1984).

** Los elementos se han agrupado segiin su afinidad geoquimica, y dentro de cada grupo en orden decreciente de su radio iénico.

Tabla 1b.—Coeficientes de distribucién de distintas fases minerales en liquidos silicatados

de composicién dcida*

Opx/Liq Cpx/Liq Gr/Liq Plg/Liq FioK/Liq Fg/Liq Bt/Liq Anf/Liq Ap/Liq Zr/Liq Mg/Liq
Bb® cucvsavoin 00027009 001-0032 00085 0016009 0300659 OM 224330 000770014 0,01 — 0,01
Bi Lviiiiieiiinnns 00029002  001- 0,131 0017 030050 210660 1530 636970 0035 003 0,10 - 001- 007
& aamnsmans 00085 . 012-0516 0015 145 600 387940 067 01203 00242 <500 — 001
I s 0,65 Qlﬁ- 0,60 039 032 0,2 - 032 0,36 1400 — 0,05 053
0L 015 046 01209 035062 024027 004011 023 0037038 089152 16603470 264+ 420 005 061
N icianii 022 062 038210 05308 017021 0025003 034 0044029 280 426 50005710 220 360 088
T 027 070 039270 220 266 013 00180,11 039 0058039 399 17T 20706280 314 430 005093
Bussisssisivain 017 05 050- 1%  070- 150 200-215 113-150 050 0145033 34 514 14503040 314 340 005 058
| 120 30 12,00 0,15 010 — 039 300 1930 - 0,05 084
) (IR 08 -100 060-210 39904300 09008 0012:0,10 017 017067 489 840 940890 2700028000 0,05 040
B ssisansmins 09 -110 060-230 29603300 0046006 00060,10 - 0185074 450 550 7502020 3230034500 0,05 040
T cu s manansss 015 001-40,13 - 0,04 001 = 031 02 500 - 0,01- 011
e 009 001 - 003 001 - - 040 400 - 0,01- 0,14
Yoousmuasmmuin 1,00 0,70- 40 350 0,10 010 — 200 6,00 16,90-40,00 — 0,17- 200
T e 020 0,60 12 0,10 001 - 200 400 001- 0,10 — 080
Wi s o 034 - 007 - - 210 6,00 - - 030
L 050 040 - 005 = - - 030 - — 130
1, R - — - - - - - - - - -
B T e 29 45-80 26 0,15 004 - 200 4500 020 - 10,00-28,00
| R —— - - — — — - - - - - -
. R 69 100 -220 160 0,07 015 - 1130 20,00 050 - 390- 500
Yo 60 40 - - 001 — - - 001 - 4500
5 e 16 — 020 - - 19,00 - - - 11,00

* Datos tomados de Arth (1976), Hanson (1978 y 1980), Pearce y Norry (1979), Henderson (1982) y Le Roux yEﬂ.ll_:k_(l?B!).
** [os elementos se han agrupado segiin su afinidad geoquimica, y dentro de cada grupo en orden decreciente de su radio ibnico.
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segin Drake y Weill (1975).

En anfiboles y micas los coeficientes de reparto son
méds o menos altos para todos los elementos, excepto
para Th y U. Especialmente significativos son Rb y
Ba en las micas y los elementos de transicion en
ambas fases. Por lo que respecta a las tierras raras,
los anfiboles presentan coeficientes de reparto mads
altos, sobre todo para las de elevado nimero atdmico,
que las micas.

Las plagioclasas se caracterizan por sus relativa-
mente altos coeficientes de reparto para Sr y Eu, por
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lo que su presencia empobrecera el liquido en ambos
elementos, produciendo en este dltimo la tipica ano-
malia negativa. En cuanto a los feldespatos alcalinos,
Ba, Sr y Eu son los elementos para los que el coefi-
ciente de distribucién es més elevado. En ambas series
de minerales la influencia sobre los elementos ferro-
magnesianos es escasa.

Finalmente, zircon, apatito y esfena presentan altos
coeficientes de reparto para las tierras raras, si bien
son mas acusados para las de elevado nimero até-
mico en el caso del zircon y para las més ligeras en
el caso del apatito. Este Gltimo también presenta un
relativamente alto D%. En cuanto a los éxidos de Fe-
Ti, sefialar que incorporan esencialmente elementos de
transicion.

Elementos incompatibles y compatibles

Cuando se considera la evolucién de un liquido
magmaético, es necesario establecer las relaciones de
equilibrio del mismo con el conjunto de fases minera-
les que estdn interviniendo. En este caso, el reparto se
cuantifica por el coeficiente de distribucién global
(D), el cual es la suma de los productos de los coefi-
cientes de distribucion individuales y de la proporcién
en peso de cada mineral. Es decir: D' = x, D, +
+ YD + oo + 2D

De acuerdo con esta definicién, los elementos traza
que en un determinado sistema (por ejemplo una
porcién de manto de composicion lherzolitica) tienen
un D'<1 reciben el nombre de incompatibles, y, a su
vez, aquellos otros cuyo D'>1 se denominan compa-
tibles. Algunos autores (por ejemplo Treuil y Joron,
1975) prefieren subdividir los elementos de la primera
categoria en fuertemente incompatibles (o higromag-
matdfilos), si el D'<0,02, y débilmente incompatibles
cuando su coeficiente de particion global estd com-
prendido entre 0,02 y 0,2,

Como veremos més adelante con mayor detalle, los
elementos incompatibles se concentran en la fase
liquida, tanto en la fusién parcial como en la cristali-
zacion fraccionada. Por el contrario, los elementos
compatibles quedan preferencialmente retenidos en el
residuo refractario en un proceso de fusién parcial y
entran en las fases de temprana aparicién durante la
cristalizacion fraccionada.

Es ficil comprender que un cambio de las fases
minerales que estdn interviniendo en el proceso, puede
acarrear el que determinados elementos pasen de
incompatibles a compatibles, o viceversa. Por ejemplo,
en un sistema constituido por olivino+ortopiroxeno+
+clinopiroxeno+granate, el Sr seria un elemento
incompatible, pero la presencia de un porcentaje signi-
ficativo de plagioclasa, lo podria transformar en com-
patible. Algo similar le ocurriria al Rb, al participar
la flogopita. No obstante, ciertos elementos traza se
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comportan en buen nimero de casos como elementos
incompatibles, mientras que otros lo hacen como
compatibles. Asi, los elementos de elevado radio (Cs,
Rb, K, Ba, Pb, Sr), las tierras raras (La-Lu) y los de
elevada carga (Th, U, Y, Zr, Hf y Ta) pueden
incluirse en la primera categoria, mientras que los
ferromagnesianos (Cu, Co, Ni, Sc, V y Cr) pertenecen
a la segunda.

Comportamiento de los elementos traza
durante los procesos petrogenéticos

Como ya ha sido expuesto anteriormente, los prin-
cipales procesos por los que se generan las rocas
igneas son la fusién parcial, la cristalizacién fraccio-
nada, la mezcla de magmas y la asimilacién. En los
apartados que siguen se describen estos procesos y se
discute el comportamiento de los elementos traza en
cada uno de ellos, en base a las diferentes ecuaciones
que han sido propuestas.

Fusién parcial

La fusiébn parcial es el proceso por el cual se
genera un liquido a partir de un sélido preexistente,
con la intervencién de todas o solo algunas de las
fases que lo constituyen. De acuerdo con Yoder
(1976), existen cuatro mecanismos mediante los cuales
pueden originarse liquidos (magmas) homogéneos:
fusibn en equilibrio, fusién fraccionada, fusiébn por
zonas y fusién en desequilibrio*.

Los dos primeros mecanismos pueden compren-
derse bien con la ayuda del sistema forsterita (Fo)-
diopsido (Di)-piropo (Py) a 40 Kbar (fig. 6), que
representa de forma simplificada la composicion del
manto superior. Consideramos que se parte de un
s6lido de composicién X (60% de forsterita y 40% de
diopsido+ piropo) y que la temperatura del mismo se
va elevando progresivamente. Cuando se alcanzan los
1.670° C comienza la fusién, originindose un liquido
de composicién E. El punto E representa el eutéctico;
es decir, el punto de fusibn mads bajo del sistema,
cualquiera que sea la relacién de los componentes del
mismo. La progresiva adicién de calor al sistema se
invertird en incrementar la proporcién de liquido
generado, con lo que la composicién del sélido resi-
dual se ird desplazando hacia el punto R. No obs-
tante, la temperatura del sistema y la composicién de
las fases, incluida la del liquido que se estd origi-
nando, permanecerin constantes. Cuando la propor-

* Estos dos dltimos mecanismos no sern considerados, como
tampoco lo serd la fusién parcial continua o dinimica
(Langmuir et al,, 1977). El lector interesado en estos mode-
los puede conmsultar este dltimo trabajo y el de Hanson
(1980), entre otros.
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P= 40 Kbar

CIinopiTuno

Di 1690° Py trset
Fig. 6.—Sistema experimental forsterita (Fo)-didpsido (Di)-piropo
(Py), a 40 Kbar de presién, segin Davis y Schairer (1965).

cién de liquido alcanza el 30%**, aproximadamente,
la composicién del sélido residual corresponde a la
del punto R, por lo que Unicamente permanecen en
el sistema como fases sblidas granate y forsterita (mi-
neralogia equivalente a la de una dunita granatifera).

Si el liquido inicial permanece en contacto con el
solido residual y la temperatura continda aumentando,
la composicién del liquido seguird en la linea EB,
hasta alcanzar el punto A. En este punto, la ley de la
palanca indica que se ha producido el 46% del
liquido y que el granate se ha consumido. A partir de
aqui, si continGia elevindose la temperatura, la com-
posicién del liquido seguird la linea que une el punto
A con el vértice Fo, pasando por X, hasta que la tem-
peratura alcanza el liquidus de la composicién inicial.

El liquido originado a lo largo del proceso puede
ser segregado del sélido residual de dos formas dife-
rentes: de una sola vez (fusién en equilibrio) o conti-
nuamente, al mismo tiempo que se va produciendo
(fusiébn fraccionada). Mientras que la fusién tenga
lugar en condiciones eutécticas (es decir, isotérmica-
mente), la composicién del liquido segregado serd la
misma en lo que concierne a los elementos mayores,
cualquiera que sea la forma en que tiene lugar su
extracciébn. Por el contrario, cuando se sobrepasa
aquel estadio, la composicién de los liquidos segrega-
dos serd diferente, seglin se trate de fusién en equili-
brio o de fusién fraccionada. Asi, en el primer caso,
el liquido generado tendrd una composicién compren-
dida entre los puntos E-A-X, mientras que en el
segundo caso el liquido que se producird inmediata-
mente después de que se segregue el ultimo de la

** En un sistema ternario, la proporcién de liquido y cristales
puede determinarse aplicando la ley de la palanca a una
linea que une los puntos E, X y R. La proporcién de li-
quido vendrd definida por la recta X-R y la del s6lido resi-
dual por la recta E-X.
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composiciéon E, tendrd una composicién B, no exis-
tiendo liquidos de composicién intermedia entre E y
B (fig. 6).

De lo que acaba de ser expuesto, pueden extraerse
las siguientes conclusiones sobre la fusién parcial: a)
que la composicién del liquido inicial es idéntica en
lo que concierne a los elementos mayores, cualquiera
que sea la proporcién en la que se encuentren las
fases en el material originario, e independientemente
de que la fusi6n sea en equilibrio o fraccionada; b)
que la abundancia en elementos traza* de los liquidos
producidos estard controlada por el tipo de fusién y
por las fases presentes en el material originario, y c)
que la fusién fraccionada puede producir magmas de
diferente composicién a partir de un mismo material
originario,

Reconocer y caracterizar los magmas primarios (es
decir, los liquidos que no han sufrido ningiin proceso
de diferenciacién desde su segregacion del residuo
cristalino hasta su erupciébn y subsecuente solidifica-
cién) constituye uno de los problemas fundamentales
de la Petrologia ignea, puesto que a partir de ellos
puede deducirse la composicién y la mineralogia del
material que proceden. En general se admite que los
magmas en cuestién se caracterizan por una elevada
relacion Mg/Mg+Fe?**, un alto contenido en Ni y
por la presencia de inclusiones de peridotitas. En
efecto, si se acepta que el manto terrestre tiene una
relacion Mg/Mg+Fe’* = 0,90, y que el DM = 0,3
(Roeder y Emslie, 1970), los magmas primarios gene-
rados tendrdn una relacién Mg/Mg+ Fe?* que variard
entre. 0,68 y 0,75. De la misma forma, a partir de los
coeficientes de reparto del Ni para las distintas fases
presentes en el manto, puede estimarse que el conte-
nido en Ni de los magmas primarios estard compren-
dido entre 90 y 670 ppm, dependiendo de la minera-
logia y de la abundancia en Ni del manto (Frey et
al, 1978). Por dltimo, la presencia de xenolitos de
peridotitas en determinadas rocas se ha interpretado
como una evidencia de la rdpida velocidad de ascenso
de los magmas correspondientes (Maaloe, 1973). Si
no ha tenido lugar la separacién de estos nddulos,
tampoco se habrd producido la separacion del olivino,
¥, por consiguiente, no se habrd modificado la com-
posicibn de los liquidos que transportan dichas
inclusiones.

Como han puesto de manifiesto los numerosos tra-
bajos experimentales realizados, la composicién de un
magma primario depende fundamentalmente de los

* Las diferencias en las relaciones isotépicas de Sr y Pb, obser-
vadas en los basaltos de las dorsales e islas ocednicas, no
Fueden por el contrario ser explicadas recurriendo a un di-
erente tipo de fusién para los correspondientes,
puesto que no existe ni evidencia de que tiene lugar la
fraccionacién de aquellos isétopos. La més elevada relacién
Sr”/Sr“delosbasaltosdclasislasowéniasreﬂcjaun
més alto contenido en Rb del material originario,
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tres factores siguientes: composicién del material ori-
ginario, profundidad de generacién y porcentaje de
fusién. Cada uno de estos factores puede variar den-
tro de unos ciertos limites, por lo que el espectro de
magmas que se suponen primarios es relativamente
amplio. Asi, a partir de un material peridotitico anhi-
dro, constituido por 50-60% de olivino, 10-20% de
ortopiroxeno, 10-25% de clinopiroxeno y 5-15% de
espinela/granate, se obtienen magmas que van siendo
progresivamente mds pobres en SiO,, al aumentar la
profundidad de generacién (Green y Ringwood,
1967). Si el factor que varia es el porcentaje de
fusién, los liquidos que se originan pasan de basaltos
alcalinos (<15% de fusién) a basaltos toleiticos (20-
30% de fusién) y finalmente a picritas y komatiitas
(40-60% de fusién) (Jaques y Green, 1980). A su
vez, a partir de un material peridotitico hidratado,
pueden generarse liquidos que tienden hacia términos
andesiticos, mientras que en presencia de CO, llegan
a originarse magmas extremadamente subsaturados
(melilitas, kimberlitas y carbonatitas) a alta presion
(Wyllie, 1979).

El comportamiento de los elementos traza en los
dos principales mecanismos de fusion, ha sido estable-
cido por varios autores (Schilling y Winchester, 1967:
Gast, 1968; Shaw, 1970, 1977 y 1979; Hertogen y
Gijbels, 1976; etc.)*.

En el caso de la fusién parcial en equilibrio, las
expresiones que gobiernan la concentracién de un
elemento i en el fundido resultante, segiin que aquélla
tenga lugar en condiciones modales (es decir, que el
porcentaje de cada fase del sélido permanece invaria-
ble) o en condiciones no modales, son:

N
* Di+F(1-D)

: ¢
= 2
G D,+F(1-P) @

(1)

en donde C, representa la concentracién del elemento
i en el material originario; D! es el coeficiente de par-
ticién global del elemento considerado en el solido
originario; F corresponde al grado de fusion y P, es
el coeficiente de particion global de los minerales que
intervienen en el liquido.

Las expresiones (1) y (2) son vélidas si ninguna
fase presente en el sélido originario desaparece
durante la fusion. En el caso de que alguna fase reac-
cione o funda completamente, debe utilizarse la
expresién (Hanson, 1978):

i C,
cCt=——>=2
" Dig+F(1-Dis) @

* Ver asimismo el excelente trabajo de recopilacién de Alle-
gre y Minster (1978).
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en la que Djs corresponde al coeficiente de particion
global del residuo refractario.

A su vez, para cada una de las dos modalidades de
fusion en equilibrio a las que se acaba de hacer refe-
rencia, la concentraci5n de un elemento traza en el
residuo, Cgs, puede determinarse mediante las ecua-
ciones:

Gs_G o _CG
CL C::. Dlu_ Clo 2 Do (4)
G G 1 D.-P,F
—rm s s Do = - -
. C  (1-F) [ o+ra-py | @

En el caso de la fusién parcial fraccionada, las
expresiones que permiten conocer la composicion del
liquido instantineo, del liquido final y del residuo, en
condiciones modales y no modales son, respectiva-
mente:

c 1 (1/D}-1)
— = —(1-F 6
) D:,( ) (6)
¢ 1 1/D,
—=— | 1-(1- 7
i (1-F) @)
¢, ¢ . c (1/Dj-1)
—_——m=— . D =— . D =(1—
¢ & T d 7 9
y
. g (/P)
c?=L. [ (1= F"iF ] ©)
C D D,
& g’ 1/P,
1 \F
—_ = -(-—= 10
=¥ [ 1-( D, ) ] (10)
o _ _ 1/P,
RS G i 1 PF
—=— . Dpo ==— - - 11
¢ ¢ T =

De acuerdo con el primer grupo de ecuaciones,
durante la fusién parcial en equilibrio (fig.. 7), la
abundancia de elementos altamente incompatibles en
el fundido alcanza valores muy elevados, hasta acer-
carse a 1/F, para muy bajos porcentajes de fusion,

aunque siempre el limite méximo vendr4 definido por
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1/D,, y disminuye progresivamente a medida que
avanza el grado de fusién, hasta llegar al valor C,.
Por el contrario, la concentracién en elementos com-
patibles én el magma generado crece progresivamente
al aumentar el porcentaje de fusion, incrementindose
bruscamente cuando éste llega a valores muy altos.
Esto implica que el residuo refractario queda severa-
mente empobrecido en elementos incompatibles al
comenzar la fusibn, pero permanece pricticamente
inalterado en cuanto a los elementos compatibles
durante las primeras etapas de la misma y sélo se
empobrece intensamente en estos elementos, cuando
aquélla alcanza porcentajes muy elevados.

La expresion grifica de la fusién parcial fraccio-
nada (fig. 8) pone de manifiesto que si los sucesivos
liquidos originados se segregan separadamente y no
tiene lugar su mezcla en una cdmara magmética supe-
rior, el primer fundido removiliza casi completamente
a todos los elementos altamente incompatibles. Como
consecuencia de ello, el residuo queda tan intensamen-
te empobrecido en dichos elementos, que los fundidos
generados subsecuentemente tendrdn una abundancia
en elementos incompatibles extremadamente baja. Si
los diferentes fundidos se mezclan después de su
extraccion, el contenido en elementos traza del
magma final resultante, no serd significativamente dife-
rente del obtenido mediante la fusi6én parcial en
equilibrio.

Cristalizacién fraccionada

Después de la segregacién del magma del residuo
sdlido refractario, aquel puede sufrir una serie de pro-
cesos que tienden a modificar su composicion, Desde
las experiencias de Bowen (1928), existe un amplio
consenso en admitir que el méds importante de todos
los procesos de diferenciaciébn magmética es la cristali-
zacién fraccionada. El autor anteriormente citado dis-
tingui6 dos tipos de cristalizacion: en equilibrio y
fraccionada. En la cristalizacién en equilibrio los
minerales que precipitan reaccionan completamente
con el liquido y se reequilibran con él, por lo que la
roca resultante tendrd la misma composicién que el
fundido original. Por el contrario, en la cristalizacion
fraccionada los minerales que se forman se separan
del magma residual, por lo que este se empobrecerd
en los elementos constituyentes de los minerales que
se separan y se enriquecerd en aquellos otros que no
han entrado en dichos minerales; como consecuencia
de ello, las rocas que se originan tendrdn una compo-
sicion mds o menos alejada de la del magma
primitivo.

La secuencia de cristalizacién dependerd de la
composicién del fundido y de las condiciones fisicas
bajo las que aquélla tiene lugar. A partir de un
magma bdsico, olivino, plagioclasa célcica y piroxenos
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Fig. 7.—Comportamiento de elementos traza con diferentes coeficientes de particion global (D=0—10), durante los procesos de ﬁﬁm
parcial (izquierda) y de cristalizacién fraccionada (derecha).

son las primeras fases que cristalizan en niveles super-
ficiales (Yoder y Tilley, 1962, y Green y Ringwood,
1967). Esta secuencia puede verse modificada si la
cristalizacién tiene lugar a elevada presién de oxi-
geno, ya que en estas condiciones, como establecio
Osborn (1962), estudiando el sistema experimental
SiOMg,-Si0,Ca-6xido de hierro-SiO,, tiene lugar la
temprana cristalizacién de la magnetita, fenémeno que
no se desarrolla si la cristalizacién tiene lugar a baja
presion de oxigeno. La removilizacién de la magnetita
y de los demds minerales inicialmente precipitados,
genera liquidos residuales empobrecidos en MgO,
CaO y FeO* y enriquecidos en SiO, y 4lcalis, mien-
tras que si tiene lugar la inhibicién de la magnetita,
los liquidos resultantes estardn empobrecidos en MgO
y CaO y enriquecidos en FeO*, SiO,, Na,0 y K,O.
La primera secuencia es la que se observa en las
rocas de la serie calco-alcalina, y la segunda es tipica
de las rocas toleiticas.

Por lo que respecta a la cristalizacion de la horn-
blenda, los trabajos experimentales realizados (por
ejemplo, Yoder y Tilley, 1962, y Green y Ringwood,
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1968) indican que en magmas bésicos esta fase puede
ser de cristalizacién temprana, a presiones intermedias
y en condiciones hidratadas. Este hecho ha llevado a
algunos autores (por ejemplo, Cawthorn y O’Hara,
1976) a suponmer que las andesitas calco-alcalinas
derivan de magmas basélticos hidratados por fraccio-
nacién de anfibol.

La formacién de biotita y cuarzo tiene lugar a par-
tir de liquidos diferenciados, suficientemente ricos en
silice, dlcalis y constituyentes volitiles tales como
H,0. En general, la biotita esti siempre presente en
los términos més evolucionados de la serie calco-
alcalina y en algunos de la serie basdltico alcalina,
pero estd ausente en las rocas equivalentes de la serie
toleitica. Esto significa que la abundancia en volétiles,
y mis especificamente en H,O, de los magmas toleiti-
cos diferenciados, no es lo suficientemente elevada
para que aparezca dicha fase.

Si la cristalizacién tiene lugar a alta presién, la
secuencia de fases es algo distinta a la anteriormente
indicada, ya que los minerales que primero cristalizan
son granate y clinopiroxeno (Yoder y Tilley, 1962, y
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Fig. 8—Comportamiento de las Tierras Raras (T.R.)) en un pro-

ceso de fusién parcial fraccionada. Se ha supuesto que la composi-

cién mineralégica del Manto originario es 55%O1+25%Opx+

+10%Cpx+10%Gr; que su abundancia en T.R. es la indicada

por la linea de trazos, y que éste funde 3 veces, siendo el 2% el
grado de fusién en cada caso.

Green y Ringwood, 1967). La subsecuente fracciona-
cién de estas fases controlard la composicién de los
liquidos residuales, cuyas pautas bajo estas condicio-
nes serin distintas a las que se obtienen en niveles
superficiales.

Si una serie de rocas espacial y temporalmente aso-
ciadas, proceden de un magma comin por cristaliza-
ci6n fraccionada, hay que suponer que cada uno de
los miembros de la serie representa un liquido resi-
dual. En consecuencia, si la composicion de estas
rocas se tepresenta en cualquiera de los diagramas
triangulares o binarios que han sido propuestos, se
observard una gradual variacién, cuyas pautas serdn
similares a las mencionadas més arriba. Frente a esta
diversidad, las relaciones isotOpicas de todos los
miembros serdn idénticas e iguales a las del magma
originario. Por otra parte, puesto que los fenocristales
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que aparecen en las distintas rocas corresponderin a
las fases que se han fraccionado, mediante un sencillo
cdlculo de balance de masas (Bryan et al, 1969
Wright y Doherty, 1970, y Stormer y Nicholls,
1978), podrd establecerse por lo que respecta a los
elementos mayores una aceptable coincidencia entre
las composiciones quimicas observadas y calculadas, y
a partir de estos resultados, una compatibilidad con
los datos correspondientes a los elementos traza.

Se han propuesto distintas ecuaciones para describir
la variacién de los elementos traza de un liquido del
que estdn precipitando distintas fases minerales (por
ejemplo, Neumann et al, 1954; Greenland, 1970, y
Albarede y Bottinga, 1972)*. Las dos més elementales
suponen que existe equilibrio entre el magma y todo
el conjunto sélido que ha cristalizado, o que sélo
existe entre aquel y la superficie de las fases cristali-
nas. En el primer caso se trataria de un proceso
inverso al de la fusibn modal en equilibrio, por lo
que la ecuacion (1) podria ser utilizada, con sélo
tener en cuenta que C, y F representan ahora la con-
centracion del elemento i en el magma inicial y la
proporcién de liquido original residual, respectiva-
mente. En el segundo caso la ecuacién que gobernaria
el comportamiento de los elementos traza seria la
propuesta por Rayleight (1896).

¢ =g (12)

En donde C, y F corresponden a los pardmetros
anteriormente indicados, y D' representa el coeficiente
de particion global del elemento i para las fases que
se han fraccionado.

A su vez, la composicion final del sélido resultante
vendrd dada por la expresion:

g =d = (13)
1F

De acuerdo con la ecuacién (12), cuando D' se
aproxima a cero. C; = C/F, por lo que la concen-
traciéon de un elemento incompatible en el liquido
diferenciado, aumentard progresivamente con el grado
de solidificacién del magma original. Inversamente, si
D' es elevado, el liquido se empobrecerdi muy ripi-
damente al avanzar la cristalizacién (fig. 7). La ins-
peccion de esta figura pone asimismo de manifiesto
que las variaciones de los elementos compatibles son
més importantes que las de los elementos incompati-
bles, para un mismo intervalo de fraccionacién. Por
ejemplo, la concentracién de un elemento i con un
D'<] variard de C, al comienzo de la cristalizacién
hasta 1,3 C, cuando ya ha solidificado el 25%, mien-

* Para una informacién méds completa, consultar el trabajo de
Allegre y Minster (1978).
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tras que para este mismo intervalo un elemento j con
D’ =5, pasard de C, a 0,3 C,

Si se comparan las magnitudes relativas de empo-
brecimiento y enriquecimiento que tienen lugar en un
proceso de fusién parcial y de cristalizacién fraccio-
nada, se observa (ver fig. 7) que para los elementos
compatibles la cristalizacién fraccionada produce una
tasa de empobrecimiento mayor que la de enriqueci-
miento que origina la fusién parcial. En el caso de los
elementos incompatibles, también la cristalizacién
fraccionada puede producir una tasa de enriqueci-
miento superior a la de empobrecimiento que origina
la fusién parcial.

Procesos de mezcla

Aunque la mayor parte de los petrélogos acepta
que la cristalizacién fraccionada es el mecanismo de
diferenciacion mds importante, algunas rocas igneas
presentan unos caracteres geoquimicos (por ejemplo,
una correlacion positiva entre las relaciones isotopicas
del oxigeno y del estroncio) que sblo pueden expli-
carse recurriendo a procesos de mezcla.

A diferencia de lo que ocurre con los dos procesos
petrogenéticos ya estudiados, los fendmenos de mezcla
no estdn suficientemente definidos, ya que bajo esta
denominacién se incluyen mecanismos tales como la
mezcla de magmas, la asimilacién, la contaminacién
del material originario anterior o simultineamente a
la fusién y el intercambio isotOpico magma-roca enca-
jante sin asimilacion.

Para una serie de rocas espacial y temporalmente
asociadas, puede resultar dificil evaluar el proceso de
mezcla por el cual se ha generado la misma, ya que
algunos de ellos (por ejemplo, la asimilacién de una
roca y la mezcla con un liquido de la misma compo-
sicién) pueden producir idénticos efectos en el magma
que sufre la contaminacién y ser, por consiguiente,
indiferenciables desde el punto de vista geoquimico.
Ademds, algin mecanismo de diferenciacién puede
jugar simultineamente un papel mis o menos impor-
tante, lo que contribuye a oscurecer o, incluso, a des-
truir los caracteres geoquimicos de un proceso de
mezcla simple.

La mezcla de magmas (ver, por ejemplo, Anderson,
1976) consiste en la combinacion de dos o mas
magmas coetineos de composicion mds 0 menos con-
trastada. El magma resultante de esta combinacion
deberd tener una cierta homogeneidad y su composi-
cion serd intermedia entre la de los fundidos ini-
ciales. Puesto que los magmas no estin generalmente
sobrecalentados, un ligero descenso de la temperatura
provoca en ellos la cristalizacion de una o més fases
minerales. Por esta razon, la mezcla se realizard rara-
mente entre liquidos exentos de- cristales, y el nuevo
magma generado estard integrado por una fase
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gaseosa y otra liquida, resultantes de la combinacién
de las fases gaseosas y liquidas de los fundidos que
intervienen, mas tantas fases sélidas como minerales
aporten cada uno de ellos.

Los minerales aportados podrén o no estar en equi-
librio con el nuevo liquido. En el primer caso, no se
producird ninguna reaccién entre ambos, ya que el
liquido estard saturado en ellos y los cristales incorpo-
rados se afiadirdn a los que se generen a partir del
nuevo magma, conservando su morfologia inicial. Por
el contrario, si estin en desequilibrio, se producird
una interaccion entre los cristales y el liquido y aque-
llos serdn disueltos o mostrardn signos de reaccién, en
funcién de las relaciones que existan entre los cristales
aportados y el magma resultante (ver, por ejemplo,
McBimey, 1979). Asi, los minerales aportados con los
que el nuevo magma hubiera estado potencialmente
saturado en un hipotético momento evolutivo anterior,
mostrardn una corona de reaccién, mientras que aque-
llos con los que estdn subsaturados podrin ser
disueltos.

Si los minerales incorporados forman series de
solucién sélida, su interaccion con el liquido podrd
transformarlos, extrayendo de este Gltimo los compo-
nentes adecuados hasta que alcanzen la composicion
con la cual el liquido esti en equilibrio, o bien suffi-
rin reabsorcion. Ahora bien, puesto que el sistema
resultante de la mezcla no permanece en condiciones
isotérmicas, sino que experimenta un progresivo des-
censo de temperatura, no se llega a alcanzar el equili-
brio en ¢l mismo. Por ello, los procesos de disolucién
y reaccién no se completan y los minerales agregados,
que forman series de solucién sélida, aparecerdn
zonados. A este respecto, los minerales que procedan
del magma con més temperatura presentardn zonado
normal y los derivados del magma més frio exhibirdn
zonado inverso. En ambos casos la zona periférica de
estos cristales tendrd la misma composicién que los
que se generan directamente del magma resultante.

La asimilacién es la incorporacién y digestién de
un material preexistente por un magma. Para los
petr6logos de principios de siglo, la asimilacién fue un
proceso ampliamente aceptado, llegindose e interpre-
tar muchas rocas igneas como el resultado de la asi-
milacién de material de la corteza por magmas pri-
marios. Sin embargo, posteriormente fue progre-
sivamente abandonada, debido sobre todo a la amplia
diferencia existente entre la capacidad calorifica (0,2-
0,3 cal/g) y el calor latente de fusién (80-110 cal/g)
de los silicatos. Obviamente, la asimilacion requiere
una energia térmica suficiente para, en primer lugar,
elevar la temperatura de la roca englobada hasta que
puedan comenzar a desarrollarse los procesos de reac-
cién o fusion y después para suministrar el calor
latente de fusién necesario. Puesto que esta fuente de
energia solamente puede suministrarla el propio
magma, hay que pensar que éstos deben estar sobre-
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calentados o bien que la energia procede del calor
latente de cristalizacién. Como no hay ninguna evi-
dencia que induzca a pensar que los magmas se
encuentran sobrecalentados, el segundo factor conside-
rado debe ser el responsable del proceso.

Como puso de manifiesto Bowen (1928), si el
material asimilado son fases minerales individualiza-
das, su interaccion con el liquido magmatico serd
similar a la descrita anteriormente al tratar de la mez-
cla de magmas. Por ¢l contrario, si el material incor-
porado son rocas, €l efecto sobre el magma que las
engloba va a ser distinto segiin la composicion de
aquéllas. Asi, la asimilacién de rocas carboniticas por
un magma baséltico produce un incremento en la
precipitacién de augita y anortita y un empobreci-
miento en el magma de otros componentes de estos
minerales no contenidos en los xenolitos como SiO,,
MgO, FeO* y AlL,O,. Por el contrario, la incorpora-
cién de sedimentos aluminicos originard un aumento
en ¢l contenido de anortita e hiperstena en los pro-
ductos finales de la cristalizacion, y la de rocas peliti-
cas tenderd a incrementar la proporcion de los lti-
mos diferenciados, ya que dichas rocas contienen
muchos componentes de los liquidos magmdticos
félsicos.

De acuerdo con lo que acaba de ser expuesto, la
asimilacion no afecta dristicamente el contenido en
elementos mayores del magma-huesped, salvo si el
material es de naturaleza calcdrea. Sin embargo, la
abundancia en elementos traza y, sobre todo, las
composiciones isotopicas de los productos resultantes
pueden variar muy intensamente. Otro importante
efecto de la asimilacién puede ser el aumento de las
proporciones de los tltimos diferenciados.

Diversos autores (por ejemplo, Vollmer, 1976;
Langmuir et al, 1978; Taylor, 1980, y De Paolo,
1981) han desarrollado expresiones matemadticas que
permiten describir el comportamiento de los elementos
traza y de las relaciones isotopicas durante los proce-
sos de mezcla.

La mezcla simple de dos componentes de composi-
cién C, y C, vendré definida por la ecuacién:

C.=Cia+Cy(1-e) (14)
en la que o representa la participacion del compo-
nente 1 en la mezcla.

Vollmer (1976), considerando las variaciones de las
relaciones Sr'7/Sr* y Pb™/Pb®encontradas en los
basaltos alcalinos del sur de Italia, desarrolld la
ecuacion:

Ax+Bxy+Cy+ D=0 (15)

aplicable a diagramas del tipo elemento-elemento,
relacion-elemento (por ejemplo, K/Rb-Sr) y relacién-
relagi)?n (por ejemplo, K/Rb-Ba/Sr o Sr*’/Sr*-Pb**/
/Pb®™),
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La ecuacién (15) corresponde a una hipérbola en
la que x e y son las variables y A, B, C, D los coefi-
cientes de éstas. El valor de dichos coeficientes varia
segtin el tipo de diagrama.

Cada punto de la curva esti definido por dos
coordenadas x; € y, las cuales a su vez tienen un
valor para cada uno de los dos componentes de la
mezcla (x,, X5 ¥,, ¥2). Cuando se utiliza un diagrama
del tipo elemento-elemento, los coeficientes de la
ecuacion (15) vienen dados por las expresiones:

A=y,"y1 B=0 C=xx D=xy-xy,
por lo que aquella queda reducida a una recta. Dicho
de otra forma, en un diagrama elemento-elemento los
productos que resultan de la mezcla de dos compo-
nentes se disponen segin una linea recta.

Si en ordenadas se proyecta una relacién y en abs-
cisas un elemento, los coeficientes de la ecuacion (15)
toman el valor:

A = ay,may, B=a,-a,
C=ax-ax, D = a;xy,—ax,y,
en donde: a, = denominador de y,; a, = denominador

de y; b,=b,=1,
elemento.

La expresion resultante es una funcién hiperbolica
controlada por el coeficiente B. Finalmente, cuando se
proyecta una relacién frente a otra relacion, los coefi-
cientes de la ecuacion general vendrdn definidos por:

puesto que se trata de un

A = abyy;~a;bgy, B =abj—asb,

C = a:byx;=2,by%, D = a;byxpy, —asbixy;

La curva que resulta de esta ecuacion es asimismo
una hipérbola, cuya curvatura estd controlada por el
coeficiente B.

En la figura 9 se han proyectado algunas de las
formas que puede tomar la expresién (15), cuando
se proyecta en un diagrama del tipo relacién-relacién.
Los niimeros que figuran sobre las curvas correspon-
den al valor de r, el cual a su vez esti relacionado
con el coeficiente B*.

Identificacion del proceso petrogenético
de una serie de rocas asociadas

Cuando se dispone de una amplia variedad de
datos (cartogréficos, petrogréificos, experimentales,

* En el caso méds complejo, v=a;b,/a,b,. Si una de las varia-
bles es un elemento B=1 y r=a,/a,. Si ambas variables co-
rresponden a elementos, a==b=1, por lo que también r=1.
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Fig. 9.—Diversas expresiones grificas de la ecuacibn Ax+Bxy+

+Cy+D+0 en un diagrama del tipo relacién-relacién (Q/a—P/b).

Los nimeros que figuran sobre las curvas corresponden a distintos
valores de r.

geoquimicos, etc.) de una serie de rocas espacial y
temporalmente asociadas, se puede estar en condicio-
nes de descifrar el proceso petrogenético por el que se
han generado dichas rocas y de determinar los paré-
metros del mismo. La identificacién del proceso gené-
tico puede llevarse a cabo tras el detenido examen de
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los caracteres mineraldgico-petrolégicos que exhiben
las rocas que se estdn investigando, a partir de la
variacion que sufren los elementos traza de elevado
coeficiente de particién en el conjunto de rocas que se
estd considerando y sobre todo por las pautas que
siguen los elementos altamente incompatibles en dia-
gramas ad-hoc.

Por lo que respecta a los primeros aspectos, una
monotonia petrogréfica, unido a un alto y relativa-
mente constante contenido en MgO y Ni y a la pre-
sencia de xenolitos de naturaleza peridotitica, sugieren
que la fusién parcial es el mecanismo por el que
pueden haberse generado las rocas que presentan los
caracteres que acaban de describirse. Por el contrario,
el sistemético descenso de la abundancia de Ni, Cr,
Co y Sc a lo largo de la serie, puede indicar que la
cristalizacién fraccionada es el proceso por el que se
ha originado la serie.

Probablemente, el mejor procedimiento para identi-
ficar el proceso genético, es el desarrollado por Treuil
y Joron (1975), basado en el comportamiento de los
elementos incompatibles en sencillos diagramas del
tipo elemento-elemento y relacién-elemento. En los
parrafos que siguen se establecen los principios en los
que se basa el procedimiento propuesto por los cita-
dos autores.

Consideremos dos elementos i y j. De acuerdo con
la ecuacién (2), la concentracion de cada uno de
estos elementos en el liquido resultante de la fusién
parcial de un material preexistente, serd:

c = ; (16)
D.+F(1-P})
, c
d=—— 17
' Di+FQ-P) 09

Si la expresién (17) se escribe en la forma:

1 D, 1-P
—_ ==+ — F
c ¢ &

y en la misma se sustituye el valoft de F por el que
resulta de la ecuacion (16), tendremos:

1 _D, 1B CGD
g ¢ d CL(1-PD
B . C.-C, D, 1-P, _
¢ dcl 1-P|
_D, C 1-A_ GD, 1-B
¢ dc 1-P, dc  1-P
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Si se multiplican por C; los dos miembros de esta
altima ecuacion, y se saca factor comin a C;/C., se
obtiene:

QD g, 1H B el
C‘L C:, CL I_FL (::, l_PIL
U;*D:‘i_:l c 1-P
A T, T B i (18)
c "0 1-p

A su vez, en un proceso de cristalizacién fraccio-
nada, la concentracién de ambos elementos en el
liquido resultante serd, segin la ecuacion (12):

a=c-F" y cd=c
y la relacién de concentraciones vendré expresada por:

Q_G

- D.D
a ¢

(19)

Finalmente, en un mecanismo de mezcla simple de
dos magmas 1 y 2, las concentraciones de los elemen-
tos C, y C,, en el liquido final, satisfarin, segin la
exprmién (14), la relaci6n:

c=c, , , cd-cd
d-o " d-d,

G = (20)

Si los dos elementos en cuestidn son altamente
incompatibles, D(P;) =D)(P,) =0, por lo que las
ecuaciones (18) y (19) quedan reducidas a:

Esto significa que en un diagrama rectangular del
tipo C, - C, las concentraciones en elementos incom-
patibles de una serie de rocas cogénitas, se dispondrin
formando una recta que pasard por el origen, tanto si
las mismas se han formado por distintos grados de
fusiébn a partir de un substrato homogéneo, como si
derivan de un magma comin por cristalizacién frac-
cionada. En el caso de mezcla de magmas, la ecua-
cién (20) indica que existird correlacién lineal para
todos los elementos y no sélo para los elementos con
muy bajo coeficiente de particién. Sin embargo, la
recta de correlacién s6lo pasard por el origen si CyC\—
—C\C;, = 0; es decir, si las relaciones entre las concen-
traciones de los dos elementos en ambos magmas son
idénticas, lo que sélo puede ser considerado como
excepcional.
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Si uno de los elementos (por ejemplo, el i) es fuer-
temente incompatible y el otro moderadamente
incompatible, D, =P, =0 y P, serd despreciable
frente a 1. Bajo estas condiciones, las ecuaciones (16)
y (17) quedan reducidas a:

;| _ ¢ . 5,
CI - P, 1} Cj — : 0
““F Y "TDi+F
y la relacién de concentraciones, vendrd dada por la
expresion:
G _GC  D+F @1)
(o JE 5.3 F

A su vez, la ecuaci6n (19) queda en la forma:

L e @2)
g ¢ F

De acuerdo con la expresi6n (21), en un diagrama
del tipo C,-C,, los elementos incompatibles de las
rocas originadas por fusién parcial, mostrardn una
buena correlacién, aunque como D) # D) la recta no
pasard por el origen (fig. 10). Si D, =1 no existird
correlacién, lo que significa que algin mineral, para el
que uno de los elementos considerados tiene un ele-
vado coeficiente de reparto, estd presente en el resi-
duo. En efecto, si un elemento tiene un cardcter mas
0 menos incompatible con respecto a un determinado
material originario, y otro es constituyente esencial de
algin mineral presente en dicho material, la concen-
tracién del primer elemento en el fundido que se
genere serd, segin la ecuaciébn (16), inversamente
proporcional al grado de fusién y al porcentaje de las
distintas fases minerales existentes, mientras que la del
segundo elemento serd independiente de estos dos fac-
tores. Por ello, si se enfrentan en un diagrama ambos
elementos, los datos se distribuirdn de forma irregular.
La existencia o inexistencia de colinearidad entre
determinados elementos (por ejemplo, Ce-P,0, Ce-
K,O, K,O-Rb, etc.), en rocas que representan liquidos
primarios o poco diferenciados, ha sido utilizada por
Sun y Hanson (1975a y b), Glague y Frey (1982) y
otros autores, para evidenciar la ausencia o la presen-
cia de minerales minoritarios (apatito, flogopita, kaer-
sutita, etc.), en el residuo refractario.

Por el contrario, si la serie ignea estd relacionada
por un proceso de cristalizacion fraccionada, los datos
se dispondrén segiin una recta que pasa por el origen,
ya que la expresion (22) es del tipo y = ax.

En un diagrama C,/C,-C,, los elementos incompa-
tibles de las rocas generadas por fusién parcial se
proyectardn a lo largo de una recta, que no serd coli-
near con el origen (fig. 10). La pendiente de esta
recta (A) y el valor de la interseccién con el eje de

http://estudiosgeol.revistas.csic.es



APLICACION DE LA GEOQUIMICA DE ELEMENTOS TRAZA

£ : H
Log Ni c 2
®fp, n/
/ cf
c.f.
H
LogCr| “fp. i |
H
cM c
M
o c
c.f.
_—
f.p. /
f.p.
cH cH
H H
o £
c ’|'I f.p. c
f.p. +c.f.
cH

Fig. 10.—Diagramas del tipo elemento-clemento, relacién-elemento

y relacién-relacién, en los que se muestra de forma simplificada el

comportamiento de los clementos traza en los procesos de fusién

parcial (fp.), cristalizacién fraccionada (c.f) y mezcla (m) (en

Minster y Allegre, 1978). Los subindices M y H indican el cardc-

ter moderado y altamente incompatible de los elementos,
respectivamente.

ordenadas (B) vendrin dados, segin la ecuacién (18),
por las dos expresiones siguientes:

pi-p, LB

N = Cj“"" 23)
¢ 1-P
0 L

Si D, > D, estos pardmetros se simplifican nota-
blemente, ya que quedan reducidos a:

Aj=[C);° y B"=%(1-P{)
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Del anélisis de estas expresiones se deduce que si la
recta que resulta tiene una A ~ O, también D), = O,
lo que implica que el coeficiente global de reparto de
estc elemento y el del elemento de referencia, que
normalmente es el Th por su elevado caricter incom-
patible, son similares y despreciables frente a F. Si la
interseccioén de la recta con el eje de ordenadas tiene
un valor muy pequefio, significardi que P, = 1. Por
gjemplo, si el elemento j corresponde a2 Yb o Lu,
deberd interpretarse que el granate estd participando
en el proceso de fusién. Si B =B“=~B'y P, > P >
>P’,l, entonces C, < CY < C,. A su vez, si A'= Af =
= A"y D, = D', = D), la concentracién inicial de los
tres elementos en el material originario serd similar,
mientras que si A’ > A" > A, y los coeficientes globa-
les de reparto son pricticamente iguales, C. <C < C..

Por las razones expuestas anteriormente, los elemen-
tos incompatibles de rocas derivadas por cristalizacién
fraccionada se dispondrin en un diagrama de este
tipo segin una linea recta, paralela al eje de abcisas
(fig. 10).

Una vez identificado el (o los) proceso(s) que han
intervenido en la formaci6n de una serie de rocas, el
problema a resolver se centra en determinar los
pardmetros del mismo. Es decir, en €l caso de la
fusién parcial, en obtener la composicién mineralégica
y quimica del material del que proceden y el grado
de fusién requerido, y si se trata de un proceso de
cristalizacién fraccionada, en calcular la composicién
inicial del magma, y en establecer los minerales que
han intervenido y sus respectivas proporciones, asi
como el grado de diferenciaci6n sufrido en cada caso,
el coeficiente de distribucién global para cada ele-
mento, etc.

La determinacién de estos pardmetros puede lle-
varse a cabo mediante dos métodos: a) método
directo: intentar duplicar las concentraciones observa-
das, partiendo de supuestos razonables. Es decir, acep-
tando una composicién mineraldgica y quimica admi-
tida y seleccionado varios grados de diferenciacion,
obtener unos resultados que sean muy similares a los
obtenidos experimentalmente; b) método inverso
(Minster et al,, 1977; Minster y Allegre, 1978; Alba-
rede, 1983, y Hoffman y Feigenson, 1983): utilizar las
variaciones en las concentraciones observadas para
calcular los paridmetros del proceso, mediante un
ajuste simultineo de todos ellos, de forma que cada
uno condicione al resto,

Como indicamos en la introduccién, los elementos
traza se utilizan ampliamente para establecer la géne-
sis de las rocas igneas, por lo que el nimero de traba-
jos que pueden ser citados como ejemplos es muy
elevado. No obstante, por su claridad y/o porque sus
conclusiones pueden extrapolarse a ofras rocas, mere-
cen destacarse los de Frey et al. (1974, 1978), Ville-
mant et al. (1980), Wass (1980), Fourcade y Allegre
(1981), Clague y Frey (1982), Le Roex y Erlank
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(1982), Villemant y Treuil (1983), Liotard et al.
(1986) y Morris (1986). En estos trabajos se encuen-
tran representadas las més importantes series de rocas
establecidas y los procesos petrogenéticos mas usuales.

Conclusiones

En los apartados anteriores se ha descrito el com-
portamiento de los elementos traza en los mds impor-
tantes procesos petrogenéticos y se han evaluado los
métodos que permiten identificar el(los) proceso(s)
por el(los) que se ha(n) generado una serie de rocas
espacial y temporalmente asociadas.

Aunque lo expuesto debe ser considerado como un
amplio resumen, sin embargo es lo suficientemente
extenso como para que el lector no familiarizado con
esta metodologia, comprenda las posibilidades que la
geoquimica de los elementos traza —y mejor todavia
si a ésta se le une el andlisis isotOpico— tiene en des-
cifrar el origen y evolucién de las rocas igneas y el de
los materiales de los que proceden. No obstante, con-
viene tener presente que las aplicaciones cuantitativas
de los elementos traza se encuentran todavia en un
estadio de desarrollo intermedio, ya que la pieza
angular del método: los coeficientes de reparto, nece-
sita ser conocida mucho mis perfectamente de lo que
es en la actualidad.
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