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ISOTOPOS ESTABLES o LIGEROS  TRLIGE-1/18
Los isótopos estables de algunos elementos como H, C, N, O y S son muy valiosos para interpretar algunos procesos geológicos y ambientales. El principio que es útil para estas interpretaciones es el del fraccionamiento de masas, fenómeno por el cual los distintos isótopos estables de un elemento se pueden separar unos de otros por una serie de procesos fisico-químicos, térmicos o biogeoquímicos. Midiendo las relaciones de abundancia de estos isótopos en las fases coexistentes podemos reconstruir la historia química del sistema.


Los isótopos estables que en la Naturaleza presentan variaciones más acusadas en las abundancias isotópicas relativas son los de los siguientes elementos:

H, C, O, N, Si y S. Las razones por las que los elementos citados son útiles para estudiar el fraccionamiento isotópico son:

· Porque son elementos ligeros (Z<16 y A<40). Los elementos de alto nº atómico (Z>16) apenas presentan fraccionamiento isotópico a no ser como consecuencia  de la radioactividad. En realidad lo que se habia dicho en Geocronología: que los isotopos de los elementos pesados no se fraccionan durante los procesos de fusión, condensación, cristalización, etc. no es cierto, sí que se fraccionan pero el fraccionamiento es tan pequeño que no es apreciable. En cambio la diferencias relativas de masa entre los isotopos de los elementos ligeros son muy significativas y como constató Urey el fraccionamiento isotópico es en gran medida consecuencia del hecho de que algunas propiedades termodinámicas de las moléculas dependen de las masas de los átomos que las componen y la magnitud del fraccionamiento es proporcional a la diferencia relativa de las masas de los isótopos.

Por ejemplo entre el 1H y el 2H (= 2D, deuterio, descubierto en 1932 por Urey) hay mayor diferencia en su comportamiento que entre el 16O y el 18O.

El isótopo pesado del hidrógeno 2H es un 100% más pesado que el isótopo ligero 1H (es decir 2-1 es a 1 como 100 es a 100). En el otro extremo el 34S es 6,25% mas pesado que el 32S. (34-32=2 es a 32 como 6,25 es a 100). El 18O es 12,5% veces más pesado que el 16O (es decir:18-16 es a 16 como 12,5 es a 100). El 13C es 8,33% más pesado que el 12C. Por eso el fraccionamiento isotópico que tiene un elemento es tanto mayor cuanto menor es su número atómico, ya que cuanto mayor sea la diferencia relativa de las masas tanto mayor va a ser la diferencia entre las propiedades termodinámicas.

Por esto los elementos que se consideran son los de los primeros periodos del S.P. ya que al ser estos de menor masa (hasta 40) las diferencias relativas de masa entre los distintos isótopos son más acusadas.

· Porque tienen isótopos. Otros elementos ligeros como Be, F, Na, Al y P no pueden sufrir fraccionamiento isotópico porque solo tienen un isótopo estable.

· Para los cinco elementos citados H, O, C, N, S, la abundancia del isótopo menos común está entre varias centésimas a varias unidades por cien del isótopo más común. Desde el punto de vista analítico esto significa que la precisión de la medida es suficientemente buena.

· Todos los elementos citados (H, C, O, N, Si, S) son abundantes en la Naturaleza y constituyen una porción importante de los materiales terrestres más comunes. El oxígeno, en particular, constituye el 47% de la corteza (en peso) y cerca del 92% en volumen.

· Participan en todos los procesos geoquímicos que tienen lugar en la superficie de la Tierra, hidrosfera y atmósfera

· C, N y S existen en mas de un estado de oxidación, por lo que pueden participar en procesos que ocurran en variadas condiciones redox.

· H, O, C, N, S forman enlaces con los átomos vecinos que pueden variar de iónicos a altamente covalentes. A igualdad de otros factores el fraccionamiento entre los isótopos de mayor masa y de menor masa será mayor entre fases con diferencias marcadas en los tipos de enlace o en las fuerzas de enlace. Por esta razón otros elementos ligeros como el Mg, que tienen el mismo tipo de enlace en casi todos los materiales terrestres, no sufren fraccionamiento isotópico.

Las relaciones entre isótopos estables más usadas son:

2H/1H (D/H), 13C/12C, 18O/16O; 30Si/28Si, 34S/32S

En la relación siempre se pone el isótopo más pesado en el numerador y el más ligero en el denominador.

FACTORES DE LOS QUE DEPENDE LA MAGNITUD DEL FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO

La magnitud del fraccionamiento isotópico depende de una serie de factores “internos” relativos al propio isotopo (masa) o a la molécula o fase en la que va a entrar (energia vibratoria, valencia ,tipo de enlace, etc.).

.Los otros factores que controlan el fraccionamiento son ”externos”, como la T (que tiene un control muy importante) y la Presión, de importancia negligible.

FACTORES “INTERNOS” 

TRANSP-2/18
Masa del propio isótopo y energia vibratoria de la molécula en la que entra.-

Dos moleculas identicas excepto por el isotopo que estamos considerando tienen distinta energía vibratoria y por tanto se comportan de manera distinta 

La energía interna de una molécula en un gas puede describirse en términos de:

-energía electrónica (energía de los electrones respecto a los otros electrones y al núcleo)

-energía traslacional (debida a movimiento lineal) de los átomos de las moléculas)

-energía rotacional 

-energía vibratoria

Esta energía se refiere al movimiento relativo respecto a los otros átomos en el gas.

La energía interna de una molécula en un sólido o en un líquido se relaciona con la frecuencia vibratoria de los enlaces entre el átomo y los "ligandos" adyacentes.

Los estudios tanto teóricos como experimentales indican que excepto en el caso del hidrógeno las principales diferencias entre los isótopos en las reacciones químicas son debidas a las diferencias en energía vibratoria.
La frecuencia vibratoria de una molécula depende de las fuerzas que mantengan unidos sus átomos  y de las masas de los átomos en la molécula.

La frecuencia vibracional y por tanto la energía de una molécula es inversamente  proporcional a su masa.

Por tanto de dos moléculas  análogas, una con el isótopo ligero y otra con el isótopo pesado, la que tiene el isótopo ligero es la que tiene:


-Mayor frecuencia vibratoria


-Mayor energía en el cero absoluto

Por lo tanto esta molécula con el isótopo  ligero  tiene enlaces  más débiles que se rompen muy fácilmente.

Por ejemplo, dos moléculas de agua, con la misma fórmula química (H2O), pero con distintos isótopos  (H216O y H218O) van a tener frecuencias vibratorias diferentes. Aunque las propiedades químicas del 16O y del 18O son muy similares debido a la estructura electrónica similar, la existencia de diferentes frecuencias vibratorias hacen que tengan diferente comportamiento en las reacciones químicas. Las moléculas con el isótopo ligero son más fácilmente extraibles del material durante los procesos fisico- químicos tales como la fusión o la evaporación. 

Eleccion de un isotopo para entrar a formar parte de dos moleculas coexistentes con distinta energia vibratoria causada por distinto tipo de enlace

 Invirtiendo el razonamiento: un isótopo que tenga que elegir entre dos fases coexistentes se fraccionará entre ellas según las características de enlace. Enlaces con iones pequeños, de gran valencia (potencial iónico alto) tienen mayor energía vibracional que los iones grandes de pequeña valencia. Sustancias de gran energía vibracional tienden a aceptar isótopos pesados preferencialmente porque así reducen el componente vibracional de su energía interna, lo que a su vez reduce la energía utilizable para las reacciones químicas (Energía libre), lo que hace la fase más estable (una fase es tanto más estable cuanto menor sea su energía libre).

Si una sustancia tiene energía vibracional pequeña (iones grandes de pequeña valencia) la tendencia a incorporar isótopos pesados es menos pronunciada.


Por tanto sustancias como cuarzo y calcita, con iones pequeños de carga grande (Si4+, C4+) con enlaces covalentes incorporan grandes proporciones de 18O y su 18O tiene valores altos, positivos.


En los feldespatos la tendencia es menor porque una gran proporción de Si4+ se sustituye por Al3+.


En la magnetita la tendencia es todavía menor es decir incorporan menos 18O porque los enlaces del oxígeno con el Fe2+ y Fe3+ son ionicos y tanto Fe2+ como Fe3+ son mayores y de menor valencia que el Si4+. Los enlaces tienen menor frecuencia vibracional y la magnetita prefiere el isótopo 16O.


La uraninita, cuyo ión U4+ tiene masa y radio grandes es el mineral más pobre en 18O de la Naturaleza. 

Las frecuencias de vibración de las moléculas se pueden determinar  por medidas espectroscópicas o por cálculos teóricos. Conocidas las frecuencias de vibración (usando las ecuaciones de los gases perfectos) se pueden calcular las constantes de equilibrio para las reacciones isotópicas.

FACTORES “EXTERNOS” QUE CONTROLAN EL FRACCIONAMIENTO (cambio de abundancias relativas) DE LOS DISTINTOS ISOTOPOS DE UN MISMO ELEMENTO EN LA NATURALEZA.

FACTOR TEMPERATURA: El fraccionamiento que ocurre en las reacciones depende de la temperatura puesto que las diferencias de energía vibratoria entre dos moléculas con distintos isótopos del mismo elemento también dependen de la temperatura. La energía de una molécula aumenta con la temperatura, de modo que a temperaturas altas las diferencias de energía entre las dos moléculas son más pequeñas y el fraccionamiento es también menor

FACTOR PRESION: Como los cambios relativos al volumen en las reacciones de intercambio isotópico son muy pequeños (excepto en el caso del hidrogeno) la presión tiene un efecto muy pequeño. Esto es importante porque las reacciones de intercambio isotópico pueden investigarse a altas presiones donde los ritmos de reacción son más rápidos y así se pueden extrapolar  los resultados a presiones más bajas.

PROCESOS DURANTE LOS CUALES SE PRODUCE FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO


Los procesos por los cuales ocurre el fraccionamiento isotópico pueden ser físicos, químicos o biológicos. Los procesos físicos tales como la difusión o la evaporación son importantes en ciertas situaciones, pero los fraccionamientos más importantes se deben a procesos químicos o biológicos. Los procesos químicos han sido estudiados con mucho detalle  Los procesos biológicos son muy complejos y todavía no son muy bien entendidos. 

Difusión:

Cuando el fraccionamiento isotópico ocurre como resultado de la difusión el isótopo ligero es enriquecido respecto al pesado en la dirección del transporte. El fraccionamiento isotópico controlado por difusión puede ser importante cuando se interpretan los resultados como termómetros ya que en estas reacciones la constante de equilibrio depende de la temperatura. Es decir que el equilibrio isotópico es distinto para distintas temperaturas y por eso es útil como termómetro

Evaporación:

Durante los procesos de evaporación el isótopo ligero se enriquece preferentemente en la fase vapor. Este proceso se puede aplicar a la evaporación y condensación del agua meteórica.  La evaporación del agua concentra los isótopos ligeros 1H y 16O en la fase vapor y los isótopos pesados 2H y 18O en el liquido porque las moléculas de agua que contienen isótopos ligeros se mueven más rápidamente y por tanto tienen mayor presión de vapor.


El equilibrio en estas reacciones viene dado por la ecuación de destilación de Rayleigh:




R = R0f-1
R = Relación isotópica en la nube residual

R0 = Relación isotópica en la nube inicial

f = fracción del vapor restante o residual en tanto por uno.

 = factor de fraccionamiento

La evaporación es un ejemplo de fraccionamiento cinético.

Reacciones de intercambio isotópico

Una importante reacción de intercambio isotópico es la que implica a las moléculas CO2 y H2 O:

1/2 C16O2 + H2 18O ( 1/2 C18O2 + H2 16O

En esta reacción 16O y 18O se intercambian entre las dos moléculas y el factor de 1/2 se necesita para reducir el nº de átomos de O en el CO2 a uno.

Las reacciones de intercambio isotópico progresan desde un estadio inicial hasta el equilibrio, lo mismo que en una reacción química normal. El equilibrio se alcanza cuando 18O /16O es casi la misma en CO2 y H2O.

Estas reacciones son un ejemplo de fraccionamiento en equilibrio.

En equilibrio la ley de acción de masas es:









K= Constante de equilibrio.

Si CO2 y H2O aceptan atomos de 16O y de 18O sin discriminar entonces

 k=1 y no hay fraccionamiento isotópico.

En realidad el valor de k para 25ºC es 1,0412 lo que quiere decir aur las moléculas favorecen uno de los isotopos frente al otro y ello es debido a que el 18O forma un enlace covalente con el C mas fuerte que el del 16O.

La regla general para las ecuaciones de intercambio isotópico es:

"el isótopo pesado va preferentemente al compuesto químico en el cual el elemento tiene un enlace mas fuerte".

El que se alcance el equilibrio isotópico implica que tambien se ha alcanzado el equilibrio químico.

Otro ejemplo de reacción de intercambio isotópico (en equilibrio) es la que implica a moléculas de cuarzo y de magnetita:
2 Si16O2 + Fe3 18O4 ( 2 Si18O2 + Fe3 16O4 

Tambien en este caso el fraccionamiento se controla por la fuerza del enlace y se sigue la regla general de que el isotopo ligero forma un enlace mas debil que el isotopo pesado

El SiO2, de mayor energía vibratoria se estabiliza mejor con el isotopo mas pesado.

Una diferencia muy importante entre el fraccionamiento cinético (evaporación) y el fraccionamiento en equilibrio (reacciones de intercambio isotópico entre dos fases) es que el fraccionamiento cinético es transitorio y si se completa el proceso no existe fraccionamiento.

Por ejemplo en el proceso de evaporación se favorecen primero las moleculas mas ligeras, pero si toda el agua se evapora, la composición isotópica del vapor será la misma que la que tenía el agua líquida.

En cambio, a una temperatura determinada habrá una distribución de equilibrio de los isótopos de oxígeno entre el agua líquida y el vapor de agua que sería independiente del tiempo:

(H218O)AGUA LIQUIDA ( (H216O)VAPOR DE AGUA

Procesos Biológicos

Algunos organismos vivos son capaces de modificar el ritmo de las reacciones químicas, es decir de producir efectos cinéticos, que solo pueden observarse cuando la reacción no se ha completado. 

Por ejemplo la reducción bacteriana del sulfato del agua de mar a sulfuros tiene lugar 2,2% más deprisa para el isótopo ligero 32S que para el 34S.

En las reacciones: 34SO4=   H234S




32SO4=  H232S

La constante k1 es mayor que la constante k2: k1/k2 =1,022

Los efectos de este fraccionamiento en un sistema cerrado pueden ser modelados usando la ecuación de fraccionamiento de Rayleigh. Al final de este proceso: 

- el sulfuro producido es rico en 32S 

- el sulfato restante es rico en 34S

Expresión del grado de fraccionamiento isotópico por el

Factor de fraccionamiento isotópico  .

Se define  el factor de fraccionamiento isotópico  entre 2 sustancias A y B como el cociente de las relaciones isotópicas en ambas sustancias:
  





A-B = RA/RB
RA es la relación del isótopo pesado / ligero en la fase A.

Por ejemplo el fraccionamiento de 18O y 16O entre el cuarzo (qz) y la magnetita (mt)sería:








(18O / 16O)CUARZO






qz-mt = 
————————








(18O / 16O)MAGNETITA
Los valores de  son muy próximos a la unidad, generalmente están comprendidos entre 1,0000 y 1,0090 y se suele expresar dando unicamente el valor que ocupa la 3ª cifra decimal. Por ejemplo si (=1,005 se dice que el valor del fraccionamiento es de 5 por mil.

Además  es igual a la constante de equilibrio en las reacciones de cambio isotópico.

Si el fraccionamiento se repite n veces al cabo de esas n veces el factor de fraccionamiento es n
Si los isotopos estan distribuidos al azar en todas las posibles posiciones atómicas en los comouestos medidos entonces se relaciona don la constante de equilibrio k según la expresión n = k, siendo n el nº de átomos intercambiados.

Normalmente las reacciones de intercambio se escriben como i solo se intercambiase un átomo y entonces 1 =(= k, es decir que la constante de equilibrio es igual al factor de fraccionamiento isotópico.

Expresión del grado de fraccionamiento isotópico por el 

valor  (delta minúscula).

 La relación isotópica de un material viene referida a una muestra standard que sirve de referencia. La unidad que expresa el fraccionamiento de los isótopos es .

VALOR DELTA

Por ejemplo:

  El hecho de expresar así este valor está condicionado  porque así se minimizan los errores sistemáticos de medida entre los diferentes espectrómetros y laboratorios. 

El valor delta significa por tanto la desviación de R (en tantos por mil ‰. ) entre la muestra estudiada y el standard, ya que en éste = 0. 

 Una muestra con valores positivos de  quiere decir que está enriquecida en el isótopo pesado respecto al standard, es decir es isotópicamente pesada, por ejemplo si  = +10 quiere decir que está enriquecida en el isótopo pesado en un 10‰ respecto al standard. (lo que equivale a un 1%). Los valores negativos en cambio quieren decir que la muestra está empobrecida en el isótopo pesado respecto al standard. Se dice que la muestra es isotópicamente ligera.

Según los isótopos que se vayan a utilizar se utilizan distintos patrones. Los mas usuales están en la TRANSP-3/18
Expresión del grado de fraccionamiento isotópico por el

 valor  (delta mayúscula).

Anteriormente se ha visto que el fraccionamiento isotópico se puede expresar como una relación [1] o como comparación de la relación de una muestra con su patrón:[2] y [3]:

Todavía se puede expresar de otra manera, ligando entre sí las expresiones anteriores del modo siguiente:

    A-B = A- B  103 ln  

A esta expresión se llega partiendo de [1], [2] y [3] del modo siguiente:

Cuando B es muy pequeño en comparación con 1000 (< 10‰ ) lo podemos suprimir en el denominador:

Para todas las parejas de isótopos ligeros, excepto para D-H los factores de fraccionamiento entre materiales geológicos en el equilibrio están entre 1,000 y 1,004. Para valores en este rango se tiene con mucha aproximación que:

Con esta aproximación sustituimos en [7]

EJEMPLO DE EXPRESION DEL FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO 34S/32S entre ESFALERITA Y GALENA. 

Por ejemplo  a 200ºC: 

SZn-SPb = RSZn / RSPb = 1.0036

O bien: SZn-SPb = (SZn (SPb=1000 lnSZn-SPb  = 1000 x 0,0036 = 3,6

Se dice: 

A 200ºC el factor de fraccionamiento  esfalerita - galena es 3,6 por mil o bien:

A 200ºC la esfalerita está enriquecida en 34S en un 3,6  por mil respecto a la galena.

En la TRANSP-4/18 se tienen las aplicaciones mas importantes del fraccionamiento isotópico a problemas geológicos

1) Fraccionamiento isotópico del H y O en el ciclo hidrológico  (nubes  y precipitaciones).
Puesto que en la Naturaleza hay 2 isótopos estables de hidrógeno: 1H (99,9844%) y 2H (0,0156%) [no se considera el 3H] y 3 isótopos estables de oxígeno: 16O (99,763%), 17O (0,0375%) y 18O (0,1995%), pueden formarse seis moléculas de agua isotópicamente distintas .TRANSP-5/18    Las masas de estas moléculas varian desde 18 hasta 22 y sus propiedades tambien varian considerablemente



1H216O  (masa=18)



2D218O  (masa=22)


Como la frecuencia vibracional asociada con los enlaces de los isótopos ligeros es mayor que la de los enlaces de los isótopos pesados, las moléculas "ligeras" escapan más fácilmente a la atmósfera que las "pesadas". Por eso el agua evaporada del océano (AEO) es más ligera (valores ( negativos) que la SMOW (valor ( cero):







HAEO  -80‰







18OAEO  -9‰


Aunque estos valores varían en función de la temperatura en cualquier lugar del mundo el vapor de agua atmosférico tiene valores negativos respecto al SMOW.

Cuando el agua de la atmósfera se condensa en forma de lluvia o nieve ocurre el proceso inverso: se favorecen las moléculas de agua pesada en la lluvia o nieve. La primera lluvia que cae de una nube "nueva", recién evaporada del océano tiene:



D0‰



18O 0‰

Una nube residual, de la que ya ha caído lluvia tendrá cada vez valores más negativos, es decir cada vez será más rica en isótopos ligeros, según la ecuación:




R = Ro f (-1.

 = factor de fraccionamiento

f = fracción del vapor residual

Ro = Relación inicial en el vapor

Debido a este proceso de fraccionamiento los valores 18O para el agua dulce son siempre negativos comparados con los del agua del mar. El mismo proceso afecta a los isótopos de hidrógeno. Para los dos sistemas isotópicos el agua de lluvia se va haciendo más distinta (= más negativa) del agua del mar según las nubes van emigrando tierra adentro o según van acercándose a elevaciones mayores. Además como los factores de fraccionamiento tanto del H2 como del O2 aumentan cuando disminuye la temperatura la diferencia agua de mar- agua de lluvia se incrementa hacia los polos. El agua más ligera isotópicamente se tiene en el polo Sur con valores D< -450‰ y 18O <-50‰. TRANSP - 6/18 

En la TRANSP-7/18 se observa la variación de la composición isotópica de las aguas de lluvia en el continente americano.

La variación a valores mas fuertemente negativos (o sea a isotópicamente más ligeros) está influenciada por la latitud, por la distancia a la costa y por la altura.

Consideremos una nube cerca del Ecuador y sigámosla hacia el Norte.

A medida que evoluciona se descarga parcialmente en forma de precipitaciones. El agua de la lluvia está enriquecida en isótopos pesados. Según evoluciona la nube el agua de lluvia que cae va siendo más rica en isótopos ligeros.

Cualquier muestra de agua de lluvia o cualquier  muestra de un glaciar tienen composición isotópica  tales que se sitúan  en la RECTA DE PRECIPITACION o RECTA DE AGUA METEORICA. Los valores 18O son proximos a cero para aguas meteóricas de islas oceánicas tropicales mientras que en latitudes altas de zonas continentales se tienen  valores 18O de entre -20 a -25 y valores 2H entre -150 a -250.

El hecho de que exista esa linearidad indica que el fraccionamiento es un proceso en equilibrio y que el fraccionamiento de 2H/1H es proporcional al de 18O16O

La composición isotópica del agua del mar actual (SMOW) es muy uniforme, aun cuando hay pequeñas variaciones en algunas zonas debidas a las diferencias de salinidad, por ejemplo en zonas de intensa evaporación como el Mar Rojo hay una salinidad muy alta, en tanto que en las zonas polares la salinidad es mas baja por el aporte de agua dulce de los hielos 

Exceptuando estos casos extremos se supone que la composición isotópica del agua oceanica se mantiene constante por intercambio con la corteza oceanica.

Este sistema "tampon" de la composición isotópica del agua del mar no ha funcionado en el pasado. Estudiando las composiciones isotópicas de los carbonatos marinos se ha podido reconstruir el 18O de los océanos del Terciario.


El agua existente en las cuencas cerradas tiene composiciones isotópicas que hace que se proyecten fuera de la recta del agua meteorica. Ello es debido a que la evaporación preferente del isótopo ligero enriquece el agua de la cuenca en el isótopo pesado.

2) Estudio de la nieve. Los glaciares, memoria isotópica del Cuaternario (paleoclima)
En un corte geológico de la lengua de un glaciar  se tiene una serie de capas de hielo estratificado que se pueden datar por distintos medios. Cada una de esas capas tiene un 18O determinado.Para una misma región se pueden correlacionar las medidas hechas en un corte con las medidas hechas en otro corte, es decir que gracias a los isótopos se pueden hacer correlaciones entre distintas columnas estratigraficas de hielo.

Como además el 18O  varia con el clima, tambien se pueden determinar las variaciones climáticas del cuaternario.

3) FRACCIONAMIENTO EN LOS SISTEMAS GEOTERMALES 

En el ciclo del agua hay un aporte constituido por aguas calientes que vienen de las profundidades 

Se pensó durante mucho tiempo que ese H2O provendría de la desgasificación progresiva del agua primordial, atrapada por la Tierra en el momento de su origen (aguas juveniles). Si esto fuese así este agua haría engrosar progresivamente el volumen de la hidrosfera.

Gracias al estudio isotópico se ha podido saber que en realidad estas aguas profundas no son aguas primordiales. 

Si se proyectan en el diagrama, las aguas geotermales de los acuíferos profundos se desvían de los valores del agua de lluvia local de varias maneras.

Debido a los cambios climáticos por ejemplo, la composición isotópica del agua de lluvia actual es diferente del agua que cayó hace miles de años y que está ahora atrapada en los acuíferos profundos, pero ambas caen en la recta de precipitación del agua.

Debido a la contaminación entre el agua y las rocas: Donde el agua y las rocas se combinan químicamente las variaciones son mayores y más obvias. Las reacciones de intercambio entre agua subterránea y rocas generalmente ocasionan que los valores isotópicos abandonen la recta del agua meteórica. Los intercambios isotópicos solo tienen lugar entre los átomos de O2 ya que como la cantidad de H2 en la mayoría de los minerales es pequeña, la mayor parte del H2 en una roca saturada en agua está en el agua.. En cambio pueden producirse cambios importantes en 18O ya que más de la mitad del oxígeno en un sistema típico agua- roca está en la roca.

Reacciones como: -- C18O 3Ca + (H216O) AGUA DE LLUVIA( C16O 3Ca + (H218O)AGUA GEOTERMICA

o las que tienen lugar entre silicatos comúnmente enriquecen las aguas geotermales en 18O en relación con el agua de lluvia.


En la TRANSP-8/18 se tienen las tendencias medidas en algunos sistemas de aguas geotermales. En la figura se observa que si se estudian las  de las aguas termales de una misma fuente en un diagrama D-18O  se obtienen rectas paralelas al eje 18O  (porque no hay variaciones en D/H) y que cortan a la recta de precipitación en un punto correspondiente a la composición del agua de la lluvia de la zona. Si estos sistemas geotérmicos fuesen aguas juveniles contaminadas por aguas meteóricas las tendencias mostradas deberían converger en la composición del agua juvenil 

 Como no ocurre así, sino que en la mayoría de las zonas estudiadas ocurre lo que en la figura (se mantienen paralelas al eje de abcisas, a la derecha de la recta del agua meteórica), se puede concluir que las aguas termales no son aguas juveniles sino aguas meteóricas contaminadas por cambio de isótopos de Oxígeno con las rocas encajantes, que siempre tienen valores positivos de 18O

4) Fraccionamiento del agua en las cuencas sedimentarias salinas. TRANSP-9/18
Considerando las cuencas sedimentarias salinas se observa que las aguas de cada cuenca tienen una composición determinada, distinta de la de las otras cuencas. Todas ellas quedan a la derecha de la recta del agua meteorica porque la evaporación enriquece a la cuenca en el isótopo pesado.

Considerando ya una cuenca en particular se observa que tanto los valores de 18O como los de D muestran una dispersión considerable y que las salmueras menos salinas en cualquier cuenca tienden a yacer junto a la recta del agua meteórica. En cambio los fluidos más salinos contienen generalmente O2 e H2 mas pesados.

Los valores isotópicos muestran una variación con la latitud similar a la que muestran las aguas superficiales. Así las aguas de la cuenca del Gulf Coast son mucho más pesadas que las de Alberta. Esto sugiere que la fuente primaria para las cuencas debe ser el agua de lluvia local. Sin embargo tanto la gran dispersión de valores dentro de cada cuenca como las distintas pendientes de las rectas que indican la evolución de cada cuenca sugieren que hay otras fuentes importantes tales como contaminación del agua por rocas silicatadas o carbonatadas, arcillas e hidrocarburos o tambien mezclas entre aguas meteoricas y juveniles.

5) Relaciones isotópicas de oxígeno en las calizas y paleotemperatura de los océanos.
UREY , Harold C. fue el primero en relacionar el fenómeno del fraccionamiento isotópico con los procesos geológicos. Despues de la 2ª guerra mundial organizó un laboratorio de isótopos en la Universidad de Chicago y junto a sus colaboradores estudió el fraccionamiento de isótopos de Oxígeno entre el agua del mar y las calizas.

Las calizas precipitan del agua del mar por procesos químicos o bioquímicos. La precipitación de las calizas lleva consigo un cierto efecto isotópico, ya que el oxígeno de las calizas que precipitan (tanto calcita como aragonito) está enriquecido en 18O. El fraccionamiento que se produce es del tipo:



1/3 C16O3 + H218O (1/3 C18O3 + H216O 

Como el grado de fraccionamiento depende de la temperatura segun la ecuación:




T= 16,9 - 4,2 ((-A) + 0,13 (( - A)2

 Urey sugirió que midiendo la composición isotópica  del oxigeno en los carbonatos podría deducirse la temperatura del océano en el momento de la precipitación de la caliza. 

En resumen la técnica se basa en los siguientes pasos:

(1) Aceptación de las siguientes suposiciones:

-El CO3Ca que se depositó estaba en equilibrio isotópico de oxigeno con el oxigeno del H2O del océano.

-La composición isotópica del agua del antiguo océano tenia un valor (18O / 16O) similar al que tiene el agua del océano actual.

-La composición isotópica que tenia el carbonato en el momento en que se depositó en el océano, se ha mantenido sin cambios hasta la actualidad.

(2) Medida espectrométrica de la relación 18O / 16O en los carbonatos formados por precipitación inorgánica o biológica en el antiguo océano.

(3) El valor obtenido de  se proyecta en un diagrama que relaciona -T (este diagrama se ha construido previamente a partir de datos experimentales)

-Si todas estas suposiciones fueran ciertas y si somos capaces de realizar las medidas, como estas medidas son muy precisas, ya que aprecian diferencias en las relaciones isotópicas tan pequeñas como ±0.0001, aunque el cambio de 18O / 16O con la T es muy pequeño, nos  permitiría apreciar diferencias de temperaturas de menos de 1 ºC.

En la practica todo esto no es viable, porque sabemos que en parte o en su totalidad las suposiciones que hemos hecho son falsas:

Por ejemplo suponíamos que el CO3Ca precipitaba en equilibrio isotópico con el H2O del mar.

Se ha visto que aunque algunos organismos tales como belemnites, braquiópodos y foraminíferos efectivamente depositan CO3Ca en equilibrio isotópico con el agua del mar otros organismos controlan la composición isotópica del O que incorporan a sus conchas por procesos metabólicos.

Se han hecho muchos estudios en especies actuales en hábitats conocidos y en especies antiguas y actualmente se dispone de muchos datos con los cuales se puede corregir en parte ese problema.


-La segunda suposición era que la composición isotópica del agua del antiguo océano tenia un valor18O/16O  similar al que tiene el agua del océano actual.

En realidad podría ser que los océanos antiguos tuviesen una composición isotópica más ligera que la de los océanos actuales. De hecho sabemos que el hielo glacial está fuertemente enriquecido en 16O. Por tanto la relación isotópica de oxigeno en los océanos está condicionada por la cantidad de hielo retenido en los continentes.

-La tercera suposición, de que la composición isotópica que tenia el carbonato en el momento en que se depositó en el océano, se haya mantenido sin cambios hasta la actualidad, puede no ser cierta. En realidad puede ocurrir que la composición isotópica haya ido variando con el tiempo  a causa del intercambio entre CO3Ca y el agua subterránea. Esta causa se ha tenido en cuenta tradicionalmente y por eso se recomienda no utilizar el método en muestras Paleozoicas o más antiguas. Para rocas recientes si podríamos utilizarlo porque estudios realizados tanto en sistemas naturales como en el laboratorio indican que el intercambio isotópico entre CO3Ca y  el agua oceánica a temperaturas bajas es extremadamente lento, particularmente en calizas de grano grueso. Por ejemplo, se ha visto que cuando se cortan y analizan conchas en distintas posiciones respecto a la dirección del crecimiento se observan variaciones isotópicas correspondientes a las variaciones estacionales. Por tanto si se conservan estas estructuras es que la composición isotópica no ha variado significativamente a lo largo del tiempo.

. En la TRANSP-10/18  se puede observar la variación isotópica de fósiles foraminíferos con la edad. Es una tendencia muy bien definida desde la actualidad al Cretácico: el (.18O se va haciendo mas ligero hacia el Cretácico. En cambio en el Cretácico la tendencia es muy poco clara.

 El aumento en el (.18O de las foraminíferos hacia la actualidad puede deberse a una disminución de la Temperatura del agua, pero tambien puede deberse a un aumento del  (.18O del agua del mar o a ambos a la vez. De hecho la disminución de temperatura está claramente relacionada con el aumento del (.18O del agua del mar, ya que el agua que queda retenida en los Polos es pobre en (.18O . El que cuanto mas antiguas sean los foraminíferos tengan una variación isotópica menos definida puede deberse a intercambios isotópicos entre las rocas ya emergidas y el agua meteórica.

Tambien hay que tener en cuenta que la composición isotópica  del oxigeno en los océanos depende de la salinidad. De hecho en los océanos actuales se pueden encontrar variaciones de la composición isotópica correspondientes a variaciones de salinidad que si se interpretasen como debidas unicamente a cambios de  temperatura darían variaciones de hasta 9ºC.

Debido a todos estos inconvenientes se debe concluir que con este método las temperaturas "absolutas" que obtengamos tienen muchas posibilidades de no ser ciertas y que por tanto no pueden darse como válidas a no ser que se cotejen con otros tipos de información geológica. 

Sin embargo sigue siendo un método interesante para obtener si no medidas "absolutas" de la temperatura sí "variaciones  de temperaturas relativas" con el tiempo.

Como resumen puede decirse que las temperaturas climáticas han descendido desde alrededor de 70ºC hace 3400 M.a. hasta los valores actuales. Durante el Paleozoico los valores estarían entre 34º y 20ºC. 

 En la TRANSP-11/18 se han representado todos los datos disponibles de composiciones isotópicas de calizas, tanto continentales como marinas de edades conocidas. Se observa que el el (.18O de las calizas (se ve mejor en las marinas), al igual que pasaba en los foraminiferos disminuye con el tiempo, teniendose los valores mas pesados en la actualidad.

Variacion del 18O  en distintos materiales

En la TRANSP- 12/18 se tiene la variación del valor 18O en tantos por mil en distintos materiales en la naturaleza. El valor cero es el correspondiente al patron utilizado (SMOW). El valor 5,7 corresponde al promedio del manto terrestre medido en peridotitas mantélicas y en basaltos procedentes del manto no contaminados. Este valor coincide tambien con el de los meteoritos condríticos, las rocas lunares y con la Tierra en su totalidad. Las pequeñas diferencias existentes entre materiales procedentes del manto, por ejemplo entre los basaltos alcalinos de Hawaii y entre toleitas de fondo oceanico (MORB de Islandia) nos indican que el manto es ahora isotópicamente heterogéneo.

Las condritas carbonáceas tienen un rango de valores de 18O muy amplio ( de -0,8 a +12) lo que significa que nunca se calentaron lo suficiente para conseguir el equilibrio isotopico (no han sufrido fusión).

En general se observa que muchos granitos, rocas metamórficas y sedimentarias (en general las rocas corticales) tienen valores de 18O positivos, estando enriquecidas en isótopo pesado respecto al manto (+5‰ < 18O  < +15‰) mientras que las aguas meteoricas y el agua del mar estan empobrecidas, formando reservorios complementarios de isotopos de oxígeno.

Sin embargo, es interesante estudiar las pequeñas variaciones que existen en las rocas tanto ígneas como sedimentarias o metamórficas porque proporcionan datos sobre el origen de tales rocas y reflejan la temperatura de equilibración final de los isótopos del oxigeno. 

Variacion del 2H  en distintos materiales

En la TRANSP-12/18 se tiene tambien la variación del valor 2H (‰) en distintos materiales de la Naturaleza. Debido a la gran diferencia relativa de masa entre los dos isótopos estables las variaciones entre los valores medidos en materiales naturales son muy grandes, por ejemplo en el manto el rango de valores varia entre -80 y -40

FRACCIONAMIENTO ISOTOPICO Y TERMOMETRIA EN MINERALES SILICATADOS

Los principios de termometría que postuló UREY para los carbonatos marinos y que en la práctica tienen un uso tan limitado se pueden aplicar con mayor validez a pares de minerales formados en ambiente cortical. Además son muy útiles porque el fraccionamiento isotópico tiene lugar casi independientemente de la presión, lo cual es de gran ventaja frente a otros geotermómetros.

Hay distintos termómetros geológicos basados en el fraccionamiento isotópico del 18O  [18O] en pares de minerales ya que CUANDO DOS FASES SOLIDAS HAN EQUILIBRADO OXIGENO CON UN RESERVORIO COMUN A UNA TEMPERATURA ESPECIFICA, LA DIFERENCIA ENTRE SUS VALORES 18O, ES DECIR  ES FUNCION DE LA TEMPERATURA.

El factor de fraccionamiento isotópico  es como la constante de equilibrio en las reacciones de intercambio isotópico y como una verdadera constante de equilibrio es dependiente de la T.

La variación de  con la T es lineal en un amplio rango de varios centenares de grados (que abarcan todas las temperaturas corticales desde T magmaticas a T superficiales ). Por tanto se puede expresar matemáticamente por la ecuación de una recta, que relaciona la diferencia entre las relaciones isotópicas de los dos minerales y la temperatura:

La ecuacion que expresa esta relación es:



MINERAL1-MINERAL2 =ML1- ML2  = 1000 ln MINERAL1-MINERAL2 = A (106/T2) + B  

En esta ecuación:
  se mide en el espectrometro.





A y B son constantes que se determinan experimentalmente y se tienen en tablas ya establecidas para los principales pares de minerales utilizados como geotermómetros. 

TRANSP-13/18 En muchos casos, sobre todo cuando los minerales son anhidros B=0 y se puede decir que el factor de fraccionamiento ( es proporcional a 1/T2




T es la temperatura en ºK

En la TRANSP-14/18 se tiene la representación grafica pudiendose observar como muchas de las rectas pasan por el origen.(B =0)

Esta relacion de la composicion isotopica con la temperatura es un hecho muy importante que nos permite usar la composición isotópica del oxígeno en los minerales petrográficos para determinar su temperatura de equilibración.

La termometría isotópica está basada en 3 suposiciones:

1- Los minerales alcanzaron equilibrio isotópico a una T determinada.

2- La composición isotópica del oxígeno  no cambió después.

3- La dependencia de los factores de fraccionamiento isotópico con la temperatura se conocen gracias a estudios experimentales.

Hay que tener en cuenta por tanto que las temperaturas obtenidas son T a las cuales se equilibraron los isótopos , que pueden ser distintas de las T a las cuales se formaron los minerales. Como tambien las relaciones isotopicas pueden haber variado por intercambio con el agua meteorica, no se deben sacar conclusiones de una medida en una sola pareja de minerales, sino que se deben medir al menos dos parejas de minerales distintos. Esto es lo que se ha hecho en la TRANSP-15/18 en la que coinciden las T obtenidas en la pareja plagioclasa-magnetita y en la plagioclasa-clinopiroxeno.

El fraccionamiento isotópico disminuye con la temperatura y por eso los termómetros basados en isótopos de oxigeno son menos sensibles a temperaturas elevadas.

ISOTOPOS DE AZUFRE

De los cuatro isótopos estables del azufre:

32S (95,02%); 33S (0,75%); 34S (4,21%) y 36S (0,02%)

para los estudios isotópicos se usa la relación entre los dos isótopos más abundantes 34S /32S, con una diferencia relativa de masas del 6,24% 

Como patrón se toma la troilita (SFe) del meteorito del Cañón del Diablo. En general todo el S de la troilita de todos los meteoritos tienen una composición bastante constante (34S /32S = 22,21) que se considera corresponde a la del S primordial.

El contenido en 34S en la corteza terrestre varia en un 50‰ a cada lado del standard. Estas variaciones son muy grandes sobre todo si se piensa en el P.A. relativamente alto del S y son en parte debidas a la acción de las bacterias reductoras de sulfatos.


En la Tierra hay tres reservorios muy importantes de 34S:

(1): S derivado del manto, con valores de 34S en el rango  0±3‰

(2): S del agua del mar, con un valor actual de 34S+20‰

(3): S sedimentario, fuertemente reducido, con valores de 34S fuertemente negativos.

 6) Evolución isotópica del S en los océanos.                  


El SO4= es el segundo anión más abundante en el agua del mar. Su concentración promedio es de 2700 ppm. 

La masa total de S en los océanos es  3,7 x 1021 g

Estos valores no han cambiado significativamente desde la Era Proterozoica. En cambio, lo que sí han cambiado son las composiciones isotópicas. Hoy día el SO4= marino es prácticamente homogéneo con un valor 34S de entre +18,5 ‰ y 21,0‰ . Los sulfatos de las evaporitas actuales están enriquecidos entre un 1 y un 2 ‰ con respecto al agua del mar, lo que se ha usado como pauta para determinar el 34S del agua del mar en épocas pasadas TRANSP-16/18. Se ve que en los pasados 600 Ma este valor ha variado desde +10 hasta casi +30‰. Estas variaciones sistemáticas se reflejan en las composiciones isotópicas de las sales y son importantes como herramienta estratigráfica. Las barras de la figura representan la variación de las medidas. Se puede observar un mínimo hace unos 250 M.a.(Pérmico) y un máximo hace unos 600 M.a.(base del Cámbrico)


Las causas especificas de la variación de los isótopos del S con el tiempo no se entienden muy bien pero se interpreta que representan un balance dinámico entre los procesos redox que atrapan o liberan S del océano.


El S entra al océano como sulfato derivado de gran variedad de fuentes continentales (pizarras sulfurosas, rocas carbonáticas, rocas volcánicas y evaporitas) y que llega disuelto en el agua de los ríos. 


El S abandona el océano de tres formas principalmente: TRANSP-17/18
- En los precipitados salinos como sulfatos, que se enriquecen en 1,65 ±0,12‰ respecto al agua del mar.

- En los barros anóxicos en forma de sulfuros (pirita esencialmente en pizarras marinas). La reducción esta causada por bacterias reductoras con  = -40 ± 10‰


 Las reacciones catalizadas por enzimas de las bacterias reductoras de sulfatos (DESULFOVIBRIO) favorecen 32S sobre el 34S ya que los enlaces 32S -O se rompen mas fácilmente que los 34S -O. El grado de fraccionamiento depende no solo de la temperatura sino también de la concentración de sulfatos. No es raro encontrar en las evaporitas sulfuros sedimentarios 50‰ más ligeros que los sulfatos (yesos) contemporáneos.

El alcance del fraccionamiento de los isótopos de S por bacterias es inversamente proporcional al ritmo del metabolismo y depende de la composición y abundancia del alimento, del tamaño del reservorio de sulfatos, de la T y del ritmo de extraccion del H2S.



En sistemas cerrados el H2S permanece en el sistema y su concentración puede aumentar tanto que al final envenena a las bacterias. Esto ocurre en el Mar Negro, en algunas depresiones aisladas de los océanos y en algunos lagos. El H2S de estos ambientes está fuertemente empobrecido en 34S.



En sistemas abiertos el H2S reducido por las bacterias está siendo extraido continuamente por degasificación o precipitación

- la tercera manera que tiene el S de abandonar el océano es por reducción inorgánica, generalmente en depósitos de sulfuros metálicos en la cordillera mediooceánica (MORB). También tiene lugar un enriquecimiento en el isótopo ligero (  -15‰), aunque no tan marcado como en el caso de la reducción bacteriana.

  
La composición isotópica de los sulfatos que entran en el océano puede variar en función del tiempo debido a fluctuaciones de la actividad volcánica global o debido a las diferentes proporciones de evaporitas y pizarras sulfurosas expuestas en los continentes a meteorización y erosión. Además una vez en el océano cambios de ritmo en la deposición de sulfuros piriticos en los sedimentos marinos puede afectar el 34S del sulfato en el agua del mar. Estos cambios de ritmo pueden tener su origen en las fluctuaciones de cantidad y diversidad de vida vegetal durante la evolución en los continentes o reflejar cambios en los ambientes de deposición en que dominen los ambientes ricos en oxígenos "euxinic" o "normales".


Aunque con estos datos se van entendiendo los procesos a gran escala que han intervenido en el ciclo global del S sedimentario los acontecimientos que pueden haber ocasionado fluctuaciones específicas en el récord del 34S marino permanecen desconocidos.  

7) - Composición isotópica 34S / 32S de las mineralizaciones sulfuradas hidrotermales y de las magmáticas. Termometría.
El uso de las relaciones 34S /32S nos permite distinguir entre:

- yacimientos sulfurados magmáticos de A.T. 

- yacimientos sulfurados hidrotermales. (estos no presentan gran variación isotópica, indicando que el S procede de un reservorio muy homogéneo)

- yacimientos sulfurados  por deposición  biogénica- sedimentaria. (estos están enriquecidos en el isótopo ligero).

- origen singenético o epigenético de algunos depósitos.

También el uso de estas relaciones nos permite establecer la T de formación. Los termómetros mas valiosos son los que tienen parejas sulfatos- sulfuros, pero lo mas frecuente es tener parejas de sulfuros- sulfuros.

En la TRANSP-18/18 se puede obtener la T siempre que tengamos A-B
siendo A-B parejas de sulfuros hidrotermales o magmáticos coexistentes y en equilibrio.

Si se sospecha que han intervenido las bacterias el uso de este termómetro no sirve.

Incluso en el caso de los sulfuros hidrotermales los pares minerales no siempre están en equilibrio bien porque la composición isotópica del fluido mineralizante sea variable, bien porque despues de la formacion de los minerales haya existido un intercambio isotópico.

Por esto, siempre que sea posible hay que comprobar las estimaciones de temperatura entre 3 minerales coexistentes. Si las dos temperaturas estimadas coinciden pueden tomarse como evidencia de equilibrio.

Si no es posible contar con 3 minerales, al menos los 2 que utilicemos deben de estar texturalmente en equilibrio.
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