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4.1- Introducción 
 
 Un elemento traza se define como un elemento que está presente en una roca en 
concentraciones menores al 0.1% (1000 ppm). La mayoría de los elementos traza si bien no 
forman especies minerales por si solos, son capaces de sustituir a los elementos mayores en los 
minerales formadores de roca.  
 
 Los elementos traza son importantes en estudios petrológicos ya que son mejores 
discriminantes entre procesos petrológicos que los elementos mayores.  
 
 
4.1.1.- Clasificación de los elementos traza según su comportamiento geoquímico. 
 
 El criterio para establecer la clasificación de estos elementos es, ya sea su posición en la 
tabla periódica de los elementos o el comportamiento de estos en sistemas magmáticos. Varios 
grupos de elementos en la tabla periódica son de particular interés geoquímico (figura 4.1). El 
grupo más usado en este aspecto son los elementos con número atómico entre 57 y 71, los 
lantánidos o también llamados tierras raras (REE: rare earth elements). Otro grupo es el PGE 
(platinum group elements), también conocidos como los metales nobles. También cuenta el grupo 
de los metales de transición, incluyendo este ultimo elementos mayores tales como el Fe y Mg. 
Los elementos en cada uno de estos grupos tienen propiedades químicas similares, y por ende se 
espera que tengan un comportamiento geoquímico similar. 
 
 Cuando el manto terrestre es fundido, los elementos traza pueden mostrar preferencia por 
ya sea la fase líquida o la fase sólida (mineral), por lo tanto son llamados elementos 
incompatibles y compatibles, respectivamente. 
 
 Existen grados de compatibilidad e incompatibilidad y los elementos traza variarán en su 
comportamiento en fundidos de diferente concentración; por ejemplo, el fósforo (P) es 
incompatible en una mineralogía mantélica, pero en fundidos graníticos, aun estando concentrado 
como elemento traza, su comportamiento será el de un elemento compatible (concentrado en la 
estructura del apatito). 
 
 Es de gran ayuda subdividir los elementos incompatibles según su razón carga-radio, 
llamado potencial iónico. Los cationes pequeños y muy cargados son conocidos como ‘high field 
strength elements (HFSE)’ (potencial ionico > 2), y los cationes grandes de pequeña carga son 
conocidos como ‘low field strength elements (LFSE)’ (potencial iónico < 2), mas conocidos 
como LILE (large ion lithophile elements). Los elementos con radio ionico pequeño y 
relativamente bajos en carga tienden a ser compatibles (elementos mayores y metales de 



 

transición). Con todo lo expuesto anteriormente, podemos decir que elementos de similar carga y 
tamaño tendrán un comportamiento geoquímico similar (figura 4.2). 
 Los HFSE incluye a los lantánidos Sc e Y, y Th, U, Pb, Zr, Hf, Ti, Nb y Ta. Los pares de 
elementos Hf-Zr, y Nb-Ta son muy similares en carga y tamaño y por ende muestran 
comportamientos geoquímicos similares. Los elementos LILE incluyen Cs, Rb, K y Ba. A estos 
hay que agregarle Sr, Eu divalente y Pb divalente (estos tres elementos con radio ionico y carga 
casi idéntica). 
4.2.- Controles en la distribución de los elementos traza. 
 
 Los mecanismos por los cuales los elementos traza están presentes en los minerales son 
tres: adsorción, oclusión y solución sólida (sustitución isomorfa). En la adsorción, los iones 
extraños se albergan en la superficie del mineral, en una capa difusa que se forma como resultado 
de la atracción que ejercen los átomos más exteriores, sólo parcialmente enlazados en la 
estructura. En la oclusión, los elementos traza, junto con otras impurezas (inclusiones fluidas, 
otros minerales, etc.), son primero adsorbidas en la superficie del cristal y más tarde incorporadas 
al mismo como consecuencia de su rápido crecimiento. Finalmente, el mecanismo de la solución 
sólida, el elemento traza entra en la estructura del mineral, sustituyendo a un elemento 
mayoritario en un lugar determinado dentro de la red del mineral. De aquí en adelante solo se 
considerará el mecanismo de solución sólida, ya que es el único de los tres que puede ser descrito 
recurriendo a las propiedades termodinámicas del sistema. Debido a las bajas concentraciones es 
necesario establecer una relación entre actividad y concentración. Si la mezcla es ideal, esta 
relación está dada por la “Ley de Raoult”: 
 

ai = Xi                                          [4.1] 
 

 Donde: ai es la actividad del elemento traza en el mineral huésped y Xi es su 
concentración. 
 
 Comúnmente, éste no es el caso ya que el comportamiento de los elementos traza tanto en 
fundidos como en los minerales es frecuentemente no ideal, por lo que su actividad se puede 
decir que es directamente proporcional a su concentración (“Ley de Henry”): 
 

ai
j = ki

jXi
j                       [4.2] 

 
 Donde: ki

j es la constante de la ley de Henry (una constante de proporcionalidad para el 
elemento traza i en el mineral j. 
 
 
4.2.1.- Coeficiente de Partición.  
 
 La distribución de los elementos traza en las distintas fases puede ser descrita mediante el 
coeficiente de distribución o también llamado coeficiente de partición (McIntire, 1963). Este 
coeficiente es principalmente usado en la geoquímica de elementos traza y describe la 
distribución de estos elementos entre el mineral y el fundido. 
 Este coeficiente queda definido por: 
 

Kd = [Cmineral/Cfundido]elemento              [4.3] 
 



 

 Donde: Kd es el coeficiente de distribución de Nernst; C es la concentración del elemento 
traza expresada en ppm o en % en peso. 
 Si el elemento traza en cuestión presenta un coeficiente de partición <1, decimos que éste 
tiene preferencia por el fundido y lo llamamos incompatible, de lo contrario si el coeficiente       
es >1, éste elemento tendrá preferencia por el sólido y por tanto se le denominará compatible. 
 
 Ahora bien, cuando se considera la evolución de un líquido magmático, es necesario 
establecer las relaciones de equilibrio del mismo con el conjunto de fases minerales que están 
interviniendo. En este caso, el coeficiente de partición se cuantifica por el coeficiente de 
distribución global (Di), el cual es la suma de los productos de los coeficientes de distribución 
individuales y de la proporción en peso (xα)de cada mineral α en el sistema. Es decir: 
 

Di = xα Di
α/liq + yβDi

β/liq + ... +zωDi
ω/liq.    [4.4] 

 
 Así, el criterio para la denominación de los elementos traza con respecto a su 
compatibilidad/incompatibilidad en un determinado sistema obedece a los ya expuesto 
anteriormente (Di  mayor o menor que 1). 
 
 Hasta el momento hemos visto el coeficiente de partición como un valor constante y bien 
determinado, pero la realidad nos dice que este coeficiente puede variar dependiendo de las 
condiciones de presión, temperatura, composición, actividad del oxígeno, química del cristal, 
contenido de agua en el fundido, etc. La figura 4.3 muestra un poco estos efectos en los 
coeficientes de partición para REE en esfenos (Green & Pearson, 1986);  
 
(a) Composición: En términos generales podemos decir que la composición tanto del fundido 

como del cristal es el factor mas importante con respecto a lo expuesto anteriormente (i.e. si 
el fundido es básico o ácido), por lo que cuando se entregan valores en tablas, éstos suelen 
estar agrupados según el contenido de sílice en el fundido y según el tipo de roca (figura 4.4). 

 
(b) Temperatura: El coeficiente de partición está en función de la temperatura. Ejemplo: El 

coeficiente de partición para el Lu entre olivino y basalto, y Lu y Hf entre clinopiroxeno y 
basalto, disminuye al aumentar la temperatura. Sin embargo, el efecto de la temperatura no 
esta aislado al de la composición (figura 4.3). 

 
(c) Presión: La influencia de la presión ha sido deficientemente evaluada. Sin embargo, Schimizu 

(1974) ha determinado que en los clinopiroxenos, el Kd de Sr, K, Ba, Rb y Cs sufre un ligero 
aumento al disminuir la presión. Otros estudios (Green y Pearson (1983, 1986)) en esfenos y 
clinopiroxenos han demostrado que este coeficiente tiene un aumento sistemático en los Kd de 
La, Sm, Ho y Lu al aumentar la presión de 7.5 a 30 Kbar (figura 4.5). 

 
(d) Actividad del oxígeno: El mejor ejemplo que muestra el efecto de la actividad del oxígeno en 

el coeficiente de partición es el de la distribución de Eu2+ entre plagioclasa y fundido 
basáltico (Drake & Weill, 1975). Hay un orden de magnitud en la diferencia de los 
coeficientes de reparto para el Eu entre condiciones atmosféricas y las condiciones 
relativamente reductores encontradas en basaltos (figura 4.6). esto se explica debido a que el 
Eu2+ se forma en condiciones de baja actividad de oxígeno, mientras que el Eu3+ se forma en 
condiciones de alta actividad del oxígeno. Eu2+ y Eu3+ tienen muy diferentes coeficientes de 
reparto entre la plagioclasa y el fundido (Eu2+ es mucho más compatible que Eu3+ ). 



 

 
Los coeficientes de partición en basaltos y andesitas basálticas (45-57% SiO2) (según TAS) 

para las tierras raras quedan resumidos en la figura 4.8. Aquellos observados en los líquidos 
andesíticos (57-63% SiO2) están resumidos en la figura 4.9 y para aquellos líquidos dacíticos, 
riodacíticos y riolíticos (>63%) en la figura 4.10. 

 
Los valores para las tierras raras (REE) comparados en riolitas, basaltos y andesitas muestran 

un orden de magnitud de diferencia para los minerales piroxeno y horblenda (mayor para los 
fundidos riolíticos), ya que estos minerales presentan una pequeña pero medible anomalía de Eu. 
Los valores para las tierras raras livianas en granate son mayores y la anomalía de Eu en las 
plagioclasas es mucho mayor. 
 
4.2.2.- Controles geológicos en la distribución de los elementos traza. 
 
 Los estudios concernientes a los elementos traza necesitan de un conocimiento previo de 
las condiciones en la cual los procesos geológicos controlaron su distribución. Para ello, existen 
modelos matemáticos disponibles para modelarlos, por lo que necesitaremos los conceptos 
básicos que sirven de base para entenderlos (Box 4.1). 
 

Cualquier fuente de rocas que ha sido sujeta a alteración hidrotermal o a metamorfismo 
está propensa a sufrir movilidad en sus elementos. Esto es indispensable saberlo ya que cualquier 
estudio petrogenético se basa en que el sistema no ha sido perturbado en cuanto a sus 
concentraciones. 

 
 De manera generalizada, los elementos incompatibles que pertenecen al grupo LFSE (Cs, 
Sr, K, Rb, Ba -figura 4.2-) son móviles, mientras que los HFSE son inmóviles. Este último grupo 
incluye a las tierras raras (REE), Sc, Y, Th, Zr, Hf, Ti, Nb, Ta y P (Pearce, 1983). En suma, los 
metales de transición Mn, Zn y Cu tienden a ser móviles, particularmente a altas temperaturas, 
mientras que Co, Ni, V y Cr son inmóviles (salvo excepciones). Humphries (1984) demostró que 
no existe una simple relación entre el grado de movilidad de las tierras raras y el tipo de roca o el 
grado de metamorfismo. 

Un caso especial para la movilización de los elementos trazas es la deshidratación del piso 
oceánico (ocean floor) subductado, un proceso que se piensa ligado a la formación de magmas 
calcoalcalinos. Pearce (1983) sugirió que los elementos Sr, K, Rb, Ba, Th, Ce, P y Sm se 
comportan como móviles bajo estas circunstancias. 
 
 Con respecto a la fusión parcial (Partial melting), dos tipos de este fenómeno son 
descritos; Fusión parcial en equilibrio (Batch Melting), en el cual el fundido generado está 
continuamente reaccionando y re-equilibrándose con la fase sólida residual, hasta que las 
condiciones mecánicas del sistema permiten el escape de este 'batch' de magma y. La Fusión 
parcial fraccionada (Fractional Melting), también llamada fusión de Rayleigh, consiste en la 
generación de pequeñas cantidades de fundido que son removidos instantáneamente de la fuente. 
En este último caso, el equilibrio es alcanzado sólo entre el líquido generado y la superficie de los 
granos minerales de la fuente. Las modelaciones matemáticas para estos dos tipos de fusiones 
son: 
 
(a) Fusión Parcial: Si consideramos la concentración de un elemento traza en el fundido Cl 
relativo a su concentración en la fuente no fundida C0, tenemos:                                       



 

 
CL/Co = 1/[DRS + F(1 - Drs)],                           [4.5] 

 
Y si consideramos la concentración del elemento traza en el residuo no fundido Cs relativo a la 
fuente no fundida Co, tendríamos: 
 

Cs/Co = DRS/[DRS + F(1 - DRS)],                       [4.6] 
 

Donde DRS es el coeficiente de partición global del sólido residual y F es el porcentaje de fusión 
parcial. 
 El caso más sencillo para modelar es el de fusión modal, es decir, cuando los minerales 
contribuyen al fundido en la misma proporción que su concentración en la roca, y queda descrita 
por: 
 

CL/Co = 1/[Do + F(1-Do)                                  [4.7] 
 

 Tomando el caso más sencillo, en que D es calculado para el residuo no fundido, tenemos 
que el grado de enriquecimiento o empobrecimiento relativo al líquido original (CL/CO) para 
diferentes valores de F y D lo podemos observar en la figura 4.11(a). Cuando D es pequeño, 
tenemos que CL/CO = 1 / F, y por ende se marca el límite para el enriquecimiento para los 
elementos trazas en fusión parcial en equilibrio (área sombreada en figura 4.11(a). Si F es 
pequeño, tenemos que CL/CO = 1 / D, y marca el máximo enriquecimiento posible para un 
elemento incompatible, y un máximo empobrecimiento en elementos compatibles relativos a la 
fuente original. 
 
 El enriquecimiento y empobrecimiento en el sólido residual en equilibrio con el fundido 
es mostrado en la figura 4.11(b), igualmente para distintos valores de F y D. Pequeños grados de 
fusión empobrecerán el residuo significantemente en elementos incompatibles, mientras que los 
elementos compatibles, a pequeños grados de fusión mantendrán una concentración cercana a la 
inicial. Cox et al. (1979) usó estas relaciones para estimar el contenido promedio de elementos 
compatibles tales como Ni y Cr en el manto superior a partir de la composición de nódulos 
ultramáficos desde el cual un fundido habría sido extraído. 
 
(b) Fusión fraccionada: Existen dos versiones en cuanto a las ecuaciones de fusión fraccionada; 
una considera la formación de solo un fundido, mientras que la otra considera el líquido agregado 
formado por la acumulación de un gran número de pequeños incrementos de fundidos. Si 
asumimos que durante la fusión fraccionada las fases minerales entran al fundido en las mismas 
proporciones en que se encuentran en la fuente, entonces la concentración de un elemento traza 
en el líquido relativo a la roca parental para un fundido incremental dado queda definida por la 
expresión: 
 

CL/Co = (1/Do)*(1-F)(1/Do-1)                [4.8] 
 

Donde F es la fracción del fundido removido desde la fuente y Do es el coeficiente de partición 
global para la fase sólida original antes del comienzo de la fusión. La ecuación para el sólido 
residual es: 
 

Cs/Co = (1-F)(1/Do-1)                             [4.9] 



 

 
Nota: estas ecuaciones pueden hacerse más complejas en la medida que los minerales no fundan 
en las mismas proporciones modales en que se encuentran en la fuente. 
 
4.3.- Las Tierras Raras (REE). 
 
 Las tierras raras (REE) son los elementos traza mas utilizados y tienen importantes 
implicancias en petrología ígnea, sedimentaria y metamórfica. Las REE comprenden la serie de 
elementos metálicos con número atómico entre 57 y 71 (La → Lu -tabla 4.4-). Además, el 
elemento Y con un radio iónico similar al del Ho es a veces incluido. 
 
4.3.1.- La química de las Tierras Raras. 
 
 Las REE tienen entre sí propiedades químicas y físicas similares. Esto viene del hecho de 
que ellas forman iones estables de carga 3+ de similar tamaño. Las pequeñas pero significativas 
diferencias en el comportamiento geoquímico son debidas al constante decrecimiento observado 
en el tamaño iónico a medida que aumentamos el número atómico (“contracción de los 
lantánidos”). Estas pequeñas diferencias en tamaño y comportamiento son aprovechadas por 
procesos petrológicos, que conllevan al fraccionamiento de las REE. Este último es el fenómeno 
usado en geoquímica para estudiar la génesis de fuentes de rocas (magmas) y para descifrar los 
procesos petrológicos. 
 
4.3.2.- La presentación de las Tierras Raras como datos. 
 
 Las concentraciones de las REE en las rocas son usualmente normalizadas a una 
referencia estándar, la que comúnmente consiste en los valores de los meteoritos condríticos. 
Estos meteoritos han sido elegidos ya que se piensa que están relativamente no-fraccionados 
desde la formación del sistema solar. Sin embargo, las concentraciones de las REE en el sistema 
solar son muy variables debido a las diferentes estabilidades de los distintos átomos. Las REE 
con número atómico par son más estables y por ende más abundantes, mientras que aquellas con 
numero atómico impar son más inestables, por lo que se forma un patrón de zig-zag en un 
diagrama de composición-abundancia (figura 4.19). Por esto, la normalización a condritos tiene 
dos funciones principales: elimina la variación que existe entre los elementos con número 
atómico e impar (en otras palabras, elimina el patrón de zig-zag), y también permite identificar 
cualquier proceso de fraccionación que halla afectado la roca desde su formación (modelo 
condrítico). Los valores y razones de valores normalizados son denotados por el subíndice ‘N’ 
(por ejemplo: CeN, (La/Ce)N). 

 
La REE son frecuentemente presentados en un diagrama de concentración v/s número 

atómico, en la que la concentración está normalizada al valor de condrítico referencial, en escala 
logarítmica de base 10. Al unir los puntos de las concentraciones mediante líneas rectas 
observamos lo que se llama “patrón de REE”, de mucho interés petrológico (figura 4.20). En esta 
última figura podemos observar la denominada ‘anomalía de Eu’, caso frecuente en análisis 
químicos. Esta anomalía la podemos cuantificar comparando el valor medido para el Eu con un 
valor ‘esperado’ que se obtiene al interpolar los valores normalizados de Sm y Gd (esta 
interpolación se denomina Eu*), y así tenemos que la razón Eu/Eu* que corresponde a la 
anomalía de Eu. Un valor de mayor que 1 indica una anomalía positiva, mientras que un valor 
menor a 1 indica una anomalía negativa. 



 

 
  Las dificultades con la normalización a condritos está en que la concentración condrítica 
es variable, por lo que se han propuesto un gran número de sets de valores normalizadores (tabla 
4.5), e incluso se han presentado los valores no estandarizados. Algunos autores usan un valor 
‘condrítico promedio’, mientras que otros prefieren usar los condritos ‘C1’ como los más 
representativos de la composición original de la nebulosa solar. 
 
El grado de fraccionamiento de un patrón observado en las REE puede expresarse por la 
concentración de una tierra rara liviana (La o Ce) dividida por la concentración de una tierra rara 
pesada (Yb o Y). Ambos valores normalizados a condritos. La razón (La/Yb)N es frecuentemente 
graficado contra CeN o YbN, y es una medida del grado de fraccionamiento de las REE a medida 
que cambia el contenido de las REE. 
 
 

 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 






























