Zur Geochemie stabiler Isotope

Von Jochen Hoefs["]

Unter dem Begriff ,,Geochemie stabiler Isotope™ hat sich in den letzten 25 Jahren eine Arbeitsrich-
tung entwickelt, die innerhalb der Erdwissenschaften in steigendem MaBe Bedeutung erlangt
hat. In diesem Fortschrittsbericht soll versucht werden, an einigen Beispielen die Méglichkeiten,

aber auch die Grenzen dieser Arbeitsrichtung zu diskutieren.

1. Einleitung

Die Grundlagen der 1sotopengeochemie legten Urey et al.l!!
vor etwa 40 Jahren mit der Entdeckung des schweren Wasser-
stoffisotops (Deuterium). Schon die ersten experimentellen Un-
tersuchungen lieBen erkennen, daf eine teilweise Trennung
oder Fraktionierung der Isotope durch natiirliche Prozesse
stattfinden kann. Den Durchbruch zu einer fiir die meisten
isotopengeochemischen Fragestellungen notwendigen MeBge-
nauigkeit brachte 1947 ein von Nier et al.’?! entwickeltes
massenspektrometrisches MeBverfahren, das unter dem Na-
men ,Kompensationsbriicke* bekannt ist.

In der Isotopengeochemie interessieren nicht so sehr die abso-
luten Isotopenverhiltnisse, sondern vielmehr die Unterschiede
in der Isotopenzusammensetzung von Probe und Standard,
die als ,,8-Werte” angegeben werden. Der 8-Wert ist folgender-
mafQen definiert:
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wobei R das Isotopenverhiltnis des jeweiligen Elementes dar-
stellt (z. B. [130]/[ 1°O])). Die MeBgenauigkeit betrdgt im allge-
meinen 10.1%,. Positive (negative) 5-Werte bedeuten, dal}
die Probe mehr schwere (leichte) Isotope als der Standard
enthilt,

Natiirliche Variationen in der Isotopenzusammensetzung kon-
nen auf zwei prinzipiell verschiedenen Wegen zustandekom-
men:

1. durch Neubildung von Nukliden beim radiocaktiven Zerfall,
vor allem der Isotope *°K, ®Rb, 232Th, 235U und 238U.
Die Zerfallsreaktionen bilden die Grundlage der Altersdatie-
rungen an Mineralen und. Gesteinen. Diese Arbeitsrichtung
wird unter dem Begriff Geochronologie zusammengefaft ;

2. durch Prozesse, die auf unterschiedliche Nullpunktenergien
der Isotope und damit letztlich auf die unterschiedliche Masse
der Isotope zuriickgefiihrt werden konnen!?~ 7\

In diesem Fortschrittsbericht wollen wir uns ausschlieilich
mit den unter 2 aufgefiihrten Prozessen beschiftigen.

2. Isotopenfraktionierangen

Die Isotope eines Elements konnen durch folgende Prozesse
fraktioniert werden: durch [sotopenaustauschreaktionen im
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chemischen Gleichgewicht, durch kinetische Vorginge und
durch Anderungen des Aggregatzustandes.

Bei Isotopenaustauschreaktionen zwischen mehreren Phasen
eines Systems treten im allgemeinen keine chemischen Ande-
rungen auf. Diese Austauschreaktionen konnen dhnlich wie
~echte” chemische Reaktionen geschrieben werden. Ein typi-
sches Beispiel ist:

CaC”O; + Hzmo = C‘dCIHOmOz + H,'*0

Die Gleichung soll ausdriicken, daB sich das schwere Isotop
180 im Calciumcarbonat anreichert, wenn Calciumcarbonat
und Wasser nebeneinander vorliegen. Bei diesem Isotopen-
austausch stellt sich ein stark temperaturabhingiges Gleichge-
wicht ein. So betrigt die Gleichgewichtskonstante bei 0 bzw.
25°C Ko=1.0326 bzw. K 55=1.0286. Anders ausgedriickt: Bei
0°C enthiilt der Sauerstoff im Calciumcarbonat 32.6%,, mehr
130 als der Sauerstoff im Wasser. Bei Temperaturerhhung
geht die Gleichgewichtskonstante gegen 1, d.h. die Isotopen-
trenneffekte verschwinden. Das ist die Grundlage fir die
Bestimmung von ,,Paldotemperaturen” an geologischen Ob-
jekten, auf die in Abschnitt 4 noch niher eingegangen wird.

Kinetische Isotopenfraktionierungen werden im allgemeinen
durch unterschiedliche Reaktionsgeschwindigkeiten isotoper
Molekiile verursacht. Dieser Effekt kann bei chemischen Reak-
tionen und bei physikalischen Prozessen, z. B. der Diffusion
von Gasen, auftreten. In der Gasphase bewegen sich die Mole-
kiile, die das leichte Isotop enthalten, im Mittel schneller
als die Molekiile mit dem schweren Isotop. Die relativen
Geschwindigkeiten gehen aus der Quadratwurzel des Verhilt-
nisses der Molekulargewichte hervor. Fiir CO, gilt z. B. folgen-
de Beziehung:

Geschwindigkeit (1*C'°0'°0) _ V&g Lol
Geschwindigkeit (12C*°0°0) X

44
d.h., daB die mittlere Geschwindigkeit von *2CO, um 119,
groBer ist als die von 1*CO,. Typische Beispiele fiir kinetische
Isotopenfraktionierungen sind in der Natur die Photosynthese
und die bakterielle Sulfatreduktion.

Isotopenfraktionierungen treten auch bei Zustandséinderun-
gen einer Phase auf, z.B. bei der Kristallisation und beim
Schmelzen. Auferordentlich wichtig fiir die Isotopengeoche-
mie ist die Verdampfung und Kondensation von Wasser. Die
Molekiile H,O und HDO sowie H,'°O und H,'®*0 haben
unterschiedliche Dampfdrucke; das leichtere Isotop reichert
sich in der Dampfphase an. Bei der Verdampfung von Wasser
wird das leichte Wasserstoffisotop aufgrund des groBeren rela-
tiven Massenunterschiedes A m/m stirker in der Dampfphase
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angereichert als das leichte Sauerstoffisotop. Beide werden je-
doch proportional fraktioniert, so daBl bei allen Wissern, die
am atmosphirischen Kreislauf teilgenommen haben, eine Kor-
relation zwischen 8D und 8'%0 herrscht, die empirisch mit

8D = 88'*0O + 10

angegeben wird (siche Abb. 1).
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Abb. 1. [sotopenzusammensetzung von meteorischen Wissern. Als Standard
diente SMOW (,,Standard Mean Ocean Water”). Die eingerahmten MeBwerte
stammen von Proben, bei denen die Verdampfung unter Ungleichgewichts-
bedingungen stattgefunden hat (nach [8]).

Am besten untersucht sind bisher die Isotopenfraktionierun-
gen bei den Elementen Wasserstoff, Kohlenstoff, Sauerstoff
und Schwefel ; in weit geringerem Male wurden diese Effekte
auch bei den Elementen Bor, Stickstoff und Silicium {iber-
priift!?],

Die Isotopenzusammensetzung wird massenspektrometrisch
bestimmt. Fine hohe Mef3genauigkeit 148t sich nur mit gasfor-
migen Proben erzielen. Voraussetzung ist also, daB von dem
zu analysierenden Element eine geeignete gasférmige Verbin-
dung existiert und daB3 das Element in diese Verbindung iiber-
gefithrt wird. Fiir die in den meisten Fillen erforderliche recht
aufwendige chemische Priparation gilt als oberstes Gebot,
daB jeder Schritt quantitativ ablduft. Andernfalls konnen rela-
tiv groBe Fraktionierungen auftreten und das Ergebnis verfal-
schen.

Bei den Elementen, die keine geeigneten gasformigen Verbin-
dungen bilden — zu denken ist in erster Linie an Kalium,
Magnesium und Calcium — muB eine massenspektrometrische
Feststoffbestimmung durchgefiihrt werden, bei der die Mef3ge-
nauigkeit ungefédhr zehnmal geringer ist. Da bei diesen Elemen-
ten die theoretisch zu erwartenden Fraktionierungsbetrige
ohnehin recht klein sind, bedeutet das, daB sich die gemessenen
Unterschiede demnach in der GroBenordnung des angegebe-
nen Fehlers bewegen. Exakte Aussagen sind daher zur Zeit
bei diesen Elementen nicht moglich (mit Ausnahme des Ka-
liums vielleicht, bei dem die Unterschiede etwas groBer sind).
Vor der Besprechung der Anwendungsbeispiele sollen einige
allgemeine Regeln der Isotopengeochemie angegeben werden.
1. Isotopenfraktionierungen sind bei den Elementen beson-
ders ausgeprégt, bei denen sich die Massen der Isotope stark
unterscheiden. Die groBten Isotopenfraktionierungen treten
folgerichtig beim Wasserstoff auf. Die maximalen Unterschiede
in der Isotopenzusammensetzung liegen bei terrestrischen Pro-
ben in der GroBenordnung von 3=509%, bei Mondproben
ist der Betrag durch den EinfluB des Sonnenwindes (Protonen-
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strom) noch wesentlich groBer. Bei Kohlenstoff-13 und Sauer-
stoff-18 erreichen die natiirlichen Unterschiede im Extremfall
10-119% und beim Schwefel-34 159%,. Mit steigender Ord-
nungszahl gehen die zu erwartenden Fraktionierungsbetrige
zuriick. Mit den bisher vorhandenen Analysentechniken sind
Fraktionierungen als solche etwa bis zum Brom (Ordnungs-
zahl 35) nachzuweisen.

2. Fiir isotopengeochemische Untersuchungen sind diejenigen
Elemente besonders geeignet, die feste, fliissige und gasformige
Verbindungen bilden, welche iiber einen groBen Temperatur-
bereich stabil sind.

3. Das schwere Isotop wird sehr oft bevorzugt in der hoher
oxidierten Form eingebaut. Beispiel: Sulfate sind ,,schwerer
als Sulfide, Carbonate ,,schwerer® als organische Kohlenstoff-
verbindungen. Ausnahmen von dieser Regel konnen als Indiz
fir eine spezielle Entstehungsgeschichte angesehen werden.

4. Mit steigender Temperatur nehmen die Unterschiede in
der Isotopenzusammensetzung ab. Demnach ist die Isotopen-
zusammensetzung grundsitzlich ein Indikator fiir die Bildungs-
temperatur von Mineralen und Gesteinen.

5. Beibiochemischen Reaktionen, z. B. der Photosynthese und
der bakteriellen Sulfatreduktion, wird das leichte Isotop im
Reaktionsprodukt angereichert, da im allgemeinen bei biologi-
schen Prozessen bevorzugt kinetische Isotopenfraktionierun-
gen auftreten. Das heiBt, daB biologisch entstandene Verbin-
dungen zu negativen 3-Werten tendieren sollten.

3. Wiisser

Wasser spielt bei vielen geologischen Prozessen eine entschei-
dende Rolle. Das gilt nicht nur fiir Vorgéinge an der Erdoberfli-
che, sondern auch fiir Prozesse, die in groBerer Tiefe (z. B.
Erdmantel) ablaufen, auch wenn der Erdmantel hochst-
wahrscheinlich nicht viel mehr als 0.1%, H;O enthilt. In
diesem Zusammenhang wollen wir nur die Frage diskutieren,
ob es sich bei den vulkanischen Entgasungserscheinungen
wie ,,heille Quellen®, Geysire etc. um Oberflichenwisser oder
Juvenile” Wisser (Wisser, die noch nie am Oberflichenkreis-
lauf teilgenommen haben) handelt. Aufgrund der in Abb. 1
gezeigten Beziehung kann diese Frage eindeutig entschieden
werden, wie Abb. 2 zeigt.
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Abb. 2. Isotopenzusammensetzung von ,.heilen Quellen”. ®: Lokale Regen-
wiisser: o: ,heiBe Quellen* (nach [10]).

Die schwarzen Kreise stellen die Isotopenzusammensetzung
der Regenwiisser der vulkanischen Regionen dar, die offenen
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Kreise die Isotopenzusammensetzung der heiflen Waésser.
Wihrend die Wasserstoffisotopenzusammensetzung der hei-
Ben Wisser mit der der lokalen Regenwiisser iibereinstimmt,
ist die Sauerstoffisotopenzusammensetzung immer mehr oder
weniger zu hoheren Werten hin verschoben. Diese Verschie-
bung kommt dadurch zustande, daf} die heiBen Wisser bei
den relativ hohen Temperaturen ihre Sauverstoffisotopen mit
den '80-reicheren Silicaten und vor allem Carbonaten des
umgebenden Gesteins austauschen und dadurch '#O-reicher
werden. Aus den bisherigen Analysen geht hervor, daB die
natiirlichen heiflen Quellen zu mindestens 95 %, durch einge-
sickertes Oberflachenwasser gespeist werden.

4. Thermometrie

Die Bestimmung von ,,Bildungstemperaturen” von Mineralen
und Gesteinen kann als eine der zentralen Fragen der Geowis-
senschaften angesehen werden. Die meisten bisher beschriebe-
nen ,,Thermometer” haben allerdings den Nachteil, dal} neben
der Temperatur auch der Druck in die Berechnung eingeht.
Das ist jedoch bei den Thermometern, die auf der Bestimmung
der Isotopenzusammensetzung beruhen, nicht der Fall, weil
die Volumina isotopen-substituierter Molekiile vom Druck
unabhingig sind. Das erste und bekannteste Thermometer
dieser Art ist mit dem Begriff ,,Paldotemperaturen” verkniipft.
1947 postulierte Urey, daB aus dem Verhaltnis der Sauerstoff-
isotopen carbonatbildender Organismen auf die Temperatur
des Wassers, aus dem die Organismen Carbonat ausscheiden,
geschlossen werden konnte. Hierbei wird der '*0-Gehalt fossi-
ler Kalkschalen gemessen und aufgrund der beschriebenen
Temperaturabhiangigkeit der Isotopenaustauschreaktion zwi-
schen Wasser- und Carbonat-Sauerstoff die Temperatur abge-
leitet, bei der das Tier gelebt und seine Schale aufgebaut
hat. Es sollte also im Prinzip moglich sein, die Temperatur
der Ozeane in der Vergangenheit zu bestimmen. Um dieses
Thermometer anwenden zu kénnen, miissen jedoch drei Vor-
aussetzungen erfiillt sein:

1. Die [sotopenzusammensetzung des Meerwassers in der geo-
logischen Vergangenheit muB3 bekannt sein. Aus Bilanzrech-
nungen geht mit einiger Wahrscheinlichkeit hervor, daf} sich
die Isotopenzusammensetzung des Sauerstoffs der Ozeane in
den letzten 400 Millionen Jahren nicht wesentlich veriindert
hat.

2. Das abgeschiedene Carbonat mufl im Isotopengleichge-
wicht mit den umgebenden Wasser gestanden haben. Beim
Durchgang des Carbonats durch den schalenbildenden Orga-
nismus sowie beim Sekretionsvorgang laufen Stoffwechselpro-
zesse ab, bei denen eine Isotopenfraktionierung stattfinden
kann. In den letzten Jahren haben sich die Anzeichen gemehrt,
daB sehr viele Organismen — wenn nicht die meisten — durch
metabolische Prozesse selektiv Carbonat ausscheiden!''~'#
und somit nicht mehr die urspriingliche Isotopenzusammen-
setzung des Meerwassers widerspiegeln.

3. Nach der Ausscheidung des Carbonats darf kein Isotopen-
austausch mehr zwischen der Schale und zirkulierenden Poren-
wissern auftreten. Die Frage jedoch, inwieweit im Fossil nach
seiner Ablagerung im Sediment eine Umkristallisation stattge-
funden hat, kann nicht immer eindeutig beantwortet wer-
den[l 51 6].

Aufgrund der angedeuteten Unsicherheiten sind die genannten
drei Voraussetzungen sicherlich in den meisten Féllen nicht
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erfiillt. Deshalb ist es nicht verwunderlich, daB die Methode
der Bestimmung von Paliotemperaturen in letzter Zeit an
Bedeutung verloren hat.

Dagegen hat die Bestimmung der ,Bildungstemperaturen®
aus der Isotopenzusammensetzung des Sauerstoffs von Silica-
ten immer mehr an Bedeutung gewonnen.

Bei der Untersuchung von Mineralen aus Gesteinen verschie-
denster Herkunft stellte man immer wieder fest, daB3 die Silicat-,
Carbonat- und Oxidminerale unterschiedliche Anteile an 20
enthalten!'” '8, In Tabelle 1 sind die wichtigsten Minerale
in der Reihenfolge ihrer Fiihigkeit, '®O anzureichern, aufge-
fithrt.

Tabelle 1. Wichtige Minerale, geordnet nach abnehmendem '*0-Gehalt ihres
Sauerstoffs.

Quarz SiO»

Alkalimetallfeldspat KAlSi;05 oder NaAlSiiOy
Calcit, Aragonit CaCOs;

Muskovit KAI,Si,A10,4(OH};
Anorthit CaAl,Si:05

Granat (Mg, Fe");A15(SiO4);
Pyroxene (Ca,Mg,Fe),Si,0,
Amphibole Ca(Mg,Fe)sSisO2:(OH),
Biotit K(Mg,Fe);Si3A10; (OH),
Olivin (Mg,Fe);SiO

Magnetit Fe;04

Diese Anordnung wird in den Gesteinen fast immer eingehal-
ten, was als Kriterium fiir eine Gleichgewichtseinstellung ge-
deutet werden kann. Stimmt diese Reihenfolge einmal nicht,
so ist das ein Hinweis fiir ein Ungleichgewicht, zumindest
in demjenigen Mineral, das einen falschen Platz in der Rangli-
ste einnimmt. Solch ein Ungleichgewicht kann dadurch zustan-
de kommen, dall nach der Auskristallisation der Minerale
ein [sotopenaustausch mit einer wélrigen Losung stattfindet,
woflir besonders die Feldspite, aber auch die Glimmer anfillig
sind.

Die '80-K onzentration der in Tabelle 1 aufgefiihrten Minerale
wurde mit kristallchemischen Eigenschaften in Bezichung ge-
setzt!!®), Diejenigen Silicate konzentrieren das *°0 am stirk-
sten, in denen die meisten Si—O—Si-Bindungen vorkommen.
Aus vielen MefBwerten kann geschlossen werden, daB3 z. B.
bei Entstehungstemperaturen magmatischer Gesteine die Si—
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Abb. 3. Experimentell bestimmte '®O-Fraktionierungskurven fiir mehrere
Minerale. Auf der Ordinate ist der Fraktionierungsfaktor 10%Ina~
¥ O ptineran = * Otwassen) I o0 abgetragen (nach [197).
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O—Al-Bindungen ungefihr 4%/, weniger, die Si—O—Mg-
und die Si—O—Fe-Bindungen nochmals 2%, weniger 180
enthalten als die Si—O—Si-Bindungen.

Mit experimentell bestimmten Eichkurven (Abb. 3) gelingt
es, ,,Bildungstemperaturen® von Gesteinen zu bestimmen. Da-
zu ist es notwendig, die '*0/*®O-Verhiltnisse von mindestens
zwei koexistierenden Mineralen des zu untersuchenden Ge-
steins zu messen. Am erfolgreichsten ist dieses Thermometer
bei den metamorphen Gesteinen im Temperaturbereich zwi-
schen 250 und 600°C angewendet worden!! 7 29~ 221 Bestimmt
wird iibrigens die Temperatur des letzten Isotopenaustauschs
zwischen den Mineralen, die in vielen Fillen von der eigent-
lichen ,Bildungstemperatur® stark abweichen kann, so da8l
man sich fragen muB}, was die gemessenen Temperaturen aussa-
gen konnen. In giinstigen Fillen — vor allem bei umfangreicher
Kenntnis der geologischen und petrologischen Daten — kann
uns jedoch auch ein solcher Temperaturwert weiterhelfen.

5. Biosphire

Der Ausdruck Biosphire soll hier die Gesamtheit der lebenden
Organismen — Pflanzen, Tiere, Mikroorganismen — und deren
Uberreste im geologischen Milieu, z.B. Kohle und Erdol,
einschlieBen. Von entscheidender Bedeutung fiir die Isotopen-
fraktionierungen in der Biosphére ist die Photosynthese. Das
gilt nicht nur fiir den Kohlenstoff, sondern auch fiir den Was-
serstoff und den Sauerstoff. Wir wollen uns jedoch im folgenden
aufden K ohlenstoff beschriinken. Bei der Photosynthese finden
kinetische Fraktionierungsprozesse statt, die man in zwei Stu-
fen unterteilen kann!?3!;

1. Stufe: die Pflanzenoberfliche nimmt bevorzugt '*CQO; auf;
2. Stufe: von diesem CO, wird wiederum das '2CO; bevorzugt
im ersten Photosyntheseprodukt eingebaut.
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Abb. 4. Modell fiir die Fraktionierung der Kohlenstoffisotope wihrend der
Photosynthese. @ — @ sind dic Schritte, bei denen die Fraktionierung stattfin-
den kann (nach [23]).

In Abb. 4 ist ein etwas detaillierteres Modell dargestellt, in
dem die vier Schritte gekennzeichnet sind, bei denen die Isoto-
pen fraktioniert werden konnen. Der relative Anteil und die
Wirksamkeit der einzelnen Schritte unterscheiden sich inner-
halb der Arten und Familien, so daf} die Isotopenzusammen-
setzung je nach Pflanze sehr stark variieren kann'**. Anhand
der zahireichen Untersuchungen an pflanzlichem Material hat
sich ferner herausgestellt, daB die Isotopenzusammensetzung
des Kohlenstoffs Aussagen iiber den Metabolismus der Orga-
nismen gestattet. Pflanzen, an deren Photosynthese das Enzym
Ribulose-1,5-diphosphat-Carboxylase (RuDPC) beteiligt ist,
konnen von Pflanzen unterschieden werden, die stattdessen
das Enzym Phosphoenolpyruvat-Carboxylase (PEPC) bendti-
gen”(’i,
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Die aus Organismen extrahierten organischen Bestandteile
wie Proteine, Kohlenhydrate usw. zeichnen sich durch unter-
schiedliche '3C/'2C-Verhiltnisse aus (Tabelle 2). Das gibt
uns die Maoglichkeit, das Schicksal dieser Bestandteile bei
und nach der Ablagerung im Sediment zu verfolgen. So geht
z. B. eine Decarboxylierung im allgemeinen mit einer Erniedri-

Tabelle 2. Isotopenzusammensetzung von organischen Verbindungen in mari-
nem Plankton (nach [25]). Angegeben sind —8'3C-Werte in /.

-8!°C [0/oo]
Pektin 16-17
Proteine 17-19
Hemicellulose 17-20
Summe der Kohlenhydrate 18-20
Summe der organischen Verbindungen 19-20
Cellulose 20-24
Lignin 21-25
CHCl;-extrahierbare Lipide 24-33

gung des '3C-Gehalts im verbleibenden organischen Material
einher, da die Carboxygruppe an *°C angereichert ist!*7!. Fos-
sile Sedimente enthalten einen hoheren Anteil an leichten
Isotopen als rezente Sedimente, weil die ,,isotopisch schweren*
Proteine und untergeordnet die Kohlenhydrate (siche Tabelle
2) im geologischen Milieu zu den instabilsten organischen
Verbindungen zihlen und sehr schnell abgebaut werden!?®1,
Weiterhin kann man nachweisen, da3 Erdole aus der Lipid-
fraktion der pflanzlichen und tierischen Primérproduktion
stammen!2°).

6. Sulfiderzlagerstiitten

Die sulfidischen Erzminerale wie FeS,, CuFeS,, PbS, ZnS
etc. gehoren zu den schwerstlostichen Verbindungen der ent-
sprechenden Elemente. Wie konnen diese relativ unldslichen
Metallsulfide ohne gigantische Volumina von Wasser ange-
reichert und transportiert werden?

Mit dem Aufkommen der Arbeitsrichtung ,,Isotopengeoche-
mie” wurde — fast zwangslidufig - versucht, solche alten Fragen
neu zu beantworten. In zahlreichen Untersuchungen ist ver-
sucht worden (z. B.*® 3*) mit Hilfe des **S/32S-Verhiltnisses
an sulfidischen Erzmineralen die Herkunft des Schwefels aufzu-
zeigen. Es wurde dabei angenommen, daf3 Sulfide aus magma-

_ tisch-hydrothermalen Lagerstitten, deren Schwefel aus groBe-

rer Tiefe stammen soll, eine relativ konstante Isotopenzusam-
mensetzung aufweisen, vergleichbar der von Sulfiden in Meteo-
riten. Dagegen sollen Erzlagerstitten, deren Schwefel aus ober-
flichennahen Sedimenten stammt und oft aus der Tétigkeit
sulfatreduzierender Bakterien abgeleitet werden kann, eine
sehr variable Isotopenzusammensetzung mit einem Schwer-
punkt bei negativen (,leichten*) 8-Werten haben. Diese ist
durch eine kinetische Fraktionierung bei der bakteriellen Sul-
fatreduktion bedingt: aus ,schwerem* Sulfat entsteht dabei
Weichter Schwefelwasserstofft®* 361,

Wie man inzwischen wei3137 38 ist diese Vorstellung in dieser
eindeutigen Formulierung wohl nicht mehr haltbar. Wihrend
man frither immer von der Annahme ausging, daf3 die Erzmine-
rale die gleiche Isotopenzusammensetzung wie die erzfithrende
Losung haben miissen, konnte Ohmoto!*® zeigen, dalB3 die
Isotopenzusammensetzung durch folgende Faktoren beein-
fluBt werden kann:
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1. Isotopenzusammensetzung des Gesamtschwefels in der erz-
filhrenden Losung, 2. Temperatur der Losung, 3. Sauerstoff-
Fugazitit der Losung, 4. pH-Wert der Losung.

Bei 250°C kann z B. eine Anderung der Sauerstoff-Fugazitt
um eine Zehnerpotenz oder eine Anderung des pH-Wertes
um eine Einheit eine Anderung der Isotopenzusammensetzung
des Schwefels der ausfallenden Sulfide um 20°%,,, hervorrufen.
Diese Uberlegungen beruhen allerdings auf der Annahme,
daB die gelosten Schwefelverbindungen und die bereits gefall-
ten Sulfide im Gleichgewicht stehen. Diese Voraussetzung
mul jedoch in der Natur keineswegs immer erfiillt sein.

7. Extraterrestrische Materie

In Meteoriten- und Mondproben konnen uns die Variationen
in der Isotopenzusammensetzung Hinweise auf unterschied-
liche Kernsynthesen geben. Die bisher beschriebenen Fraktio-
nierungswege sind dadurch gekennzeichnet, daB die GroBe
des Fraktionierungsbetrages vom relativen Massenunterschied
A m/m abhingt. Bei Elementen mit mehr als zwei Isotopen,
wie z B. Sauerstoff, ist daher der Fraktionierungseffekt bei
170 nur halb so groB wie bei '*O. Eine graphische Darstellung
von 8'70 gegen 8'#0 muB daher eine Gerade mit der Steigung
+ 1/, geben, sofern alle Proben durch dieselbe Kernsynthese
entstanden sind. Kaplan und Hulston'*®) haben Entsprechen-
des fiir Schwefel aus Meteoriten gefunden. Clayton et al.[*?]
haben an einigen wasserfreien Mineralen aus kohligen Chon-
driten (kohlenstoffreichen Meteoriten) eine Gerade mit der
Steigung +1 (siche Abb. 5) erhalten. Dieser Befund kann da-
durch zustande kommen, daBl diesen Proben fast reiner 'O
beigemischt ist, der moglicherweise nicht aus unserem Plane-
tensystem stammt.

20

0 0
60 [Yo0) —=

Abb. 5. Beziehung zwischen '"O- und '*O-Gehalt in terrestrischen Proben
und Mondproben (a) sowie in Mineralen aus kohlenstoffreichen Meteoriten

{b) [40].

8. Ausblick

Zum SchiuB sei ein Ausblick auf die zukiinftige Entwicklung
der Isotopengeochemie gewagt, wobel allerdings von den wei-
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teren apparativen und methodischen Verbesserungen einmal
abgesehen werden soll: Wir kennen heute die Isotopenzusam-
mensetzung der Elemente in den auf der Erde vorkommenden
Stoffen recht gut. Um tiefere Einblicke in die Entstehungsge-
schichte der geowissenschalftlich interessanten Objekte zu ge-
winnen, wird es notwendig sein, einerseits die Isotopenuntersu-
chungen an den einzelnen Elementen miteinander zu kombi-
nieren und andererseits im Laboratorium zu versuchen, natiir-
liche Fraktionierungsprozesse nachzuahmen.
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