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Introducere

Determinarea cu precizie a varstelor formatiunilor geologice este de importanta cruciala in
intelegerea proceselor desfasurate in decursul timpului. Aceastd asertiune este sustinuta de
principiul uniformitatii sau al uniformitarianismului, enuntat pentru prima data de geologul
scotian James Hutton Tn 1785 sub titlul "uniformity in the order of nature", principiu conform
caruia procesele geologice ce se desfasoara la nivelul Terrei sunt aceleasi de la formare planetei
si pana in prezent, astfel incat studiul si descrierea evenimentelor petrecute in trecut permit
intelegerea proceselor actuale si reciproc. Trebuie remarcat ca termenul de uniformitarianism a
fost introdus in anul 1832 de William Whewell de la Universitatea din Cambridge iar cele mai
importante dovezi in sprijinul acestui principiu au fost pentru prima data aduse de un alt geolog

scotian, Sir Charles Lyell.

Al doilea principiu fundamental in intelegerea proceselor geologice si nu numai este principiul
cauzalitatii conform caruia toate procesele ce se desfasoara intr-un sistem sunt legate cauzal,

efectul fiind totdeauna precedat de cauza sa.

Din aceste doua principii rezulta clar necesitatea stabilirii unei scale absolute a timpului pe care
sa poata fi plasate cu exactitate diferitele evenimente sau procese geologice. Tn acelasi timp,
modificarile climatice din decursul istoriei Pamantului au influentat puternic atat structura cat si
compozitia chimica a unei largi categorii de roci, astfel incét din determinarea varstei acestora se
poate reconstitui istoria climei pe perioade indelungate, cu urmari benefice pentru prognoza
modificarilor viitoare. Trebuie mentionat, de asemenea, ca structura si pozitia continentelor s-a
modificat continuu Tn decursul istoriei Pamantului ceea ce a contribuit de asemenea la
modificarile climatului pe zone intinse. Aceste circumstante au determinat 0 mare varietate a
proceselor diagenetice care acum pot fi intelese din analiza faciesurilor si a compozitiei

mineralogice a rocilor actuale.

Desi aceleasi legi ale fizicii au guvernat evolutia Pamantului din momentul formarii acestuia si
pana in prezent, aceasta s-a desfasurat sincopat, perioade de evolutie liniara fiind intrerupte de

evenimente majore ce au antrenat modificari importante in clima si relieful terestru ce pot fi
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acum observate si evidentiate prin modificari ale structurii sedimentelor si ale fosilelor. Aceste
evenimente sunt bine marcate in faciesul sedimentelor astfel incat in anumite conditii se poate
reconstitui o intreagd succesiune de evenimente din analiza structurii detaliate a acestora. Insa
oricat de amanuntit ar fi facuta aceasta analiza si oricat de bine ar fi corelatd cu analiza unor
structuri similare din alte zone geografice, informatia privind succesiunea evenimentelor
geologice are un caracter relativ, lipsind elemente de referinta a caror varsta sa poata fi stabilita

n mod absolut.

In felul acesta, fird o metoda exacti de determinare a varstelor geologice nu poate exista o
descriere cantitativa a proceselor ce au avut loc pe Pamant, deci nici o intelegere corecta a

acestora.

Facuta la inceput relativ si secvential, datarea rocilor a devenit o ramura de sine statatoare a
geologiei moderne odata cu introducerea metodelor geocronologice absolute bazate pe
dezintegrarea izotopilor radioactivi terigeni si cosmogeni ca si pe acumularea defectelor de
iradiere datorate elementelor radioactive naturale cu timp mare de viata existente in concentratii

variabile Tn toate rocile terestre (Figura 1).

Geocronologia radiometricd nu numai ca a permis determinarea vérstelor geologice absolute, n
unele cazuri cu precizii de ordinul fractiunilor de procent, dar a permis stabilirea unei
multitudini de markeri pentru evenimente geologice bine localizate Tn timp. Acest lucru a
simplificat sensibil interpretarea diferitelor secvente de evenimente geologice permitand in

acelasi timp o reconstructie corecta a succesiunii lor temporale.

Seducatoare la prima vedere prin aparenta lor simplitate, metodele geocronologice radiometrice
au dezvaluit existenta unei mulfimi de procese colaterale legate de variatia Tn timp a fluxurilor de
elemente radioactive, ceea ce in final nu a facut decat sa extinda aria de aplicabilitate a
geocronologiei radiometrice de la simpla masurare a timpului geologic la obtinerea de informatii

cantitative privind migratia elementelor n roci.



dendrocronologie |

| radiocarbon |

| potasiu-argon

plumb-210 si metoda dezechilibrelor seriilor radioactive |

[ metoda urmelor de fisiune

luminescenta |

| rezonanta electronica de spin |

amino racemizare |

hidratarea obsidianului

arheomagnetism polaritate magnetica

0.1 1 10 100 1000

Varsta (ka)

Figura 1. Principalele metode geocronologice absolute si
varstele geologice (exprimate in mii de ani) carora acestea se
adreseaza. Datorita diferengelor majore ale varstelor geologice pentru care

aceste metode pot fi aplicate, pentru o reprezentare unitara, scala timpului este logaritmica.

Cu toate acestea, pana la aparitia metodelor geocronologice absolute, a fost posibila elaborarea
unei scale a timpului geologic, bazata in special pe analiza fosilelor, astfel incat momentele de
disparitie in masa a unor categorii intregi de animale sau plante au fost folosite ca markeri ai
timpului geologic. Acestora li se adaugda modificarile cvasiperiodice ale magnetismului terestru
sau diferitele cicluri astronomice (Milankovichi, solar, etc.) care se regasesc bine reprezentate n
variatia periodica a structurii unei largi categorii de roci sedimentare si eruptive. Masuratorile
geocronologice absolute prin metoda U-Pb (Gancary si colab., 1975) au stabilit varsta reala a
Pamantului ca fiind egald cu 4,52 + 0,15 Ga. In functie de identificarea celor mai vechi fosile

procariote ca si de tipurile de evenimente geologice si climatice succint enumerate mai sus,



timpul scurs din acel moment si pana Tn prezent este sistematizat prin intermediul scalei timpului
geologic 2004 (GTS2004) (Gradstein si colab., 2004).

Conform GTS2004, momentul aparitiei primelor organisme cu schelet fosilizabil este reprezentat
de inceputul erei paleozoice, aceasta fiind urmata de era mezozoica si in final de cea cenozoica, a
caror durata a scazut continuu de la 295 Ma (Paleozoic) la 66,39 Ma (Cenozoic). Era Cenozoica
a Inceput acum aproximativ 66,4 Ma si se extinde pana in prezent. In Cenozoic continentele au
evoluat atat din punct de vedere geologic cat si geografic la configuratia actuala, acelasi lucru
petrecandu-se si cu flora si fauna terestra. Cenozoicul este impartit in doua sisteme, Paleogen si
Neogen, fiecare fiind impartit In mai multe serii: Paleocen, Eocen si Oligocen in cazul
Paleogenului si Miocen, Pliocen, Pleistocen si Holocen in cazul Neogenului. Tn prezent este
unanim recunoscut termenul de Cuaternar ca perioada care succede Neogenul si reuneste

ultimele doua serii: Pleistocen si Holocen (Figura 2).

Ultimele doua epoci ale Neogenului, Pleistocen si Holocen, datorita intinderii relativ reduse (in
total 1,806 Ma) nu sunt caracterizate prin modificari semnificative ale geografiei terestre cu
exceptia celor produse de ridicarea si coboréarea nivelului oceanului planetar ca rezultat al

glaciatiunilor aparute la sfarsitul Pliocenului.

Din punct de vedere climatic, Neogenul este caracterizat printr-o racire continua si accentuata ce
a culminat cu glaciatiunile din Pleistocen. Odata cu racirea, clima terestra a devenit mult mai
arida, ceea ce a condus la aparitia primelor deserturi. Astfel a luat sfarsit o lunga perioada de
clima calda, umeda si stabila ce s-a instaurat pe Pamant cel mai probabil la Tnceputul
Silurianului. Aceste evenimente au aparut prin concursul mai multor cauze privind atat

modificarile configuratiei continentelor cat si ale elementelor orbitei terestre.

Tn mod conventional, metodele geocronologice pot fi clasificate in metode fizice, chimice si
biologice, desi diversitatea lor este mult mai mare (Tabelul 1). Este evident ca din toate aceste
metode, cele conventional clasificate “Fizice® sunt cele mai variate si asa cum se va vedea din
urmatoarele capitole, sunt, exceptand dendrocronologia, singurele care permit determinarea
varstelor absolute, adica a momentului fata de timpul prezent la care s-au desfasurat

evenimentele geologice sau climatice investigate.
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Figura 2. Cronologia Cenozoicului preluata din Scala Cronostratigrafica a Timpului Geologic

(Cohen si colab., 2013; actualizati).
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Tabelul 1- Principalele metode geocronologice.

Particularitatea metodei

Tipul Fenomenul fizic ; , Tipul de informatie
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Paleoclima Pleistocenului si Holocenului

INTRODUCERE

Cuaternarul reprezinta cea mai recenta perioada din istoria geologica a Terrei, acoperind ultimii
~2,6 milioane de ani. Caracteristica distinctiv a Cuaternarului fata de perioadele precedente este
deosebita instabilitatea climatica, evidentiata la scara globala si concretizata in oscilatii climatice
majore si abrupte, cu interglaciare calduroase care au succedat perioadelor reci, glaciare.
Asocierea unui cadru cronologic acestor evenimente climatice si stabilirea impactului exercitat

asupra mediului natural reprezinta elemetele cheie in cercetarea Cuaternarului.

Principala cauza a glaciatiunilor Cuaternare rezida in mod cert in modificarile care apar in
distributia latitudinala si sezoniera a radiatiei solare la suprafata Pamantului. Aceste modificari in
cantitatea de radiatic au ca sursa variatiile in orbita circumsolara a Terrei. Aceste variatii sunt
cunoscute sub denumirea de Ciclurile Milankovitch si sunt reprezentate de precesie cu o
periodicitate de ~21 ka, oblicitate (~41 ka) si excentricitate (~90 ka). Raportul dintre modificarile
care apar in extinderea ghetii si configuratia orbitald a Pamantului a fost pentru prima data
evidentiat de catre Adhémar (Adhémar, 1842; Bard, 2004) care a postulat ca existenta calotei
glaciare din Antarctica se datoreazd faptului cd in Emisfera Sudica iarna are o duratd care
depaseste cu 8 zile durata iernii din Emisfera Nordica. Aceasta diferentd in durata a fost explicata
pe baza celei de a doua legi a lui Kepler si prin faptul cd Pamantul este cel mai aproape de Soare
atunci cand in Emisfera Nordica este iarna. Croll a modificat aceasta ipotezd argumentand ca
reducerea cantitatii de radiatie solard datorata distantei mai mari determina glaciatiunile (Bard,
2004; Croll, 1864). Milankovitch insa a sustinut teoria conform careia cantitatea de radiatie
solara pe care o primeste Pamantul in timpul verii controleza glaciatiunile (Milankovitch, 1941).
Rezultatele recente obtinute cu privire la glaciatiunile din trecutul geologic au aratat faptul ca
ciclurile glaciare din Pleistocenul tarziu s-au succedat la intervale de ~100 ka, ceea ce coincide
cu intervalele de timp la care au loc modificari ale excentricitdtii orbitei terestre (Imbrie si

Imbrie, 1980; Imbrie si colab., 1993). In cazul ciclurilor glaciare din Pliocenul tarziu si



Pleistocenul inferior s-a observat ca ciclurile glaciare au avut o periodicitate de ~40 ka, interval
ce coincide cu modificarile care apar in oblicitatea axei terestre. O variabilitate neglijabila a fost
observatd la intervalele de 20 ka care caracterizeaza miscarea de precesie a Pamantului
(Huybers, 2006). Aceste variatii au avut loc la scala globala si au fost observate in toate arhivele
climatice, inclusiv in carotele de gheata din Antarctica (Jouzel si colab., 2007) si in sedimentele

marine (Lisiecki si Raymo, 2005).

In trecut se considera ca modificarile climatice pe scard larga la nivel global si regional au avut
loc treptat, pe durata a sute, chiar mii de ani. Tendinta relativ rapida de schimbare a climatului a
constituit unul din cele mai surprinzatoare rezultate obtinute in studiile de istorie a Pamantului,
cu precadere a ultimilor 150 ka (ex., Taylor si colab., 1997). Unele din cele mai semnificative
schimbari climatice (care au implicat, de exemplu, schimbari cu cateva grade Celsius in media
anuald a temperaturilor) s-au produs pe o scard a timpului de cateva sute, uneori zeci, chiar si
cativa ani. In acest sens, cea mai proeminenta este variabilitatea climatica la scara miilor de ani,
care se reflectd pe durata Cuaternarului tarziu si in mod particular pe durata Ultimului Glaciar
(MIS 4, 3, 2; 73.5-14.7 ka) (Sanchez-Goiii si Harrison, 2010). Aceste oscilatii caracterizate de
0 periodicitate neregulata au debutat abrupt, cu cea mai mare parte a schimbarii producandu-se
intr-un interval cuprins intre 10 si 200 de ani (Steffensen si colab., 2008). O alta caracteristica a
acestora o constituie magnitudinea ridicata a schimbarilor produse, cum sunt variatiile intre 8-

15°C ale temperaturile din Groenlanda (Huber si colab., 2006).

TRANZITIA PLEISTOCEN INFERIOR - PLEISTOCEN MIJLOCIU: PREZENTARE
GENERALA (dupi Head si Gibbard, 2005)

Tranzitia de la Pleistocenul inferior la Pleistocenul mijlociu a fost marcatd de modificari
fundamentale in ciclicitatea climaticd a Pamantului. Ciclurile de 41 ka asociate modificarii
oblicitatii axei terestre care au dominat prima parte a Pleistocenului au fost inlocuite treptat de
modificari climatice cu o periodicitate de 100 ka si caracterizate de oscilatii mai puternice
(Figura 3). In linii mari, acest interval este incadrat intre 1.2 Ma si 500 ka, iar ciclicitatea de 100
ka este asociatd cu fiecare patru sau cinci cicluri de precesie, precesia fiind un factor important

de control al sezonalitatii. Impactul acestor tranzitii a avut implicatii importante asupra biotei



terestre si marine, dar datarea si corelarea evenimentelor este problematica si ridica semne de
intrebare asupra cauzelor si efectelor. Cea mai completa carota de gheatd extrasa din Antarctica
acopera doar ultimii 700 000 de ani (EPICA community members, 2004) iar dovezi directe ale
modificarilor atmosferice precedente acestei perioade nu existi. In ciuda acestor limitari,
fluctuatiile climatice sunt in mod clar dictate de variatiile orbitale ale Pamantului si sunt
modulate de mecanismele de feedback. Limita dintre Pleistocenul inferior si cel mediu desi nu a
fost definitd in mod formal este de obicei plasata la limita de inversiune a polaritatii Matuyama-

Brunhes (773 ka; Channel si colab., 2004).

Doar 14 Stadii Izotopice Marine (MIS) reci sunt cunoscute pand in prezent in Pleistocenul
inferior ca dovezi ale unor glaciatiuni majore. Acestea includ Stadiile Izotopice Marine 104, 100
si 98 care au avut loc pe durata tranzitiei Pliocen-Pleistocen, alaturi de MIS 82, 787?, 68, 60, 58,
54, 53, 36, 34, 307 si 24 desfasurate pe perioada Pleistocenului inferior. Spre exemplu, in nordul
Muntilor Anzi arhivele au Inceput sa inregistreze schimbari acum 2.5 Ma, perioada careia i-a
succedat o glaciatiune extinsi, acum 2.2 Ma (cca. MIS 82). In Patagonia, glaciatiunea s-a
raspandit in zonele joase in intervalul de timp cuprins intre 2.05-1.86 Ma (cca. MIS 78-68),
urmati apoi de un eveniment major incadrat intre 1.15-1.0 Ma (cca. MIS 36-34). in muntii din
estul Africii glaciatiunea a inceput acum aproximativ 2.0 Ma (MIS 68?). Intervalul cuprins intre
MIS 36 si 34 este marcat de prima extindere a ghetii la scara continentald de pe durata
Pleistocenului mijlociu si de intensificarea contrastului glaciar-interglaciar in circulatia oceanica

din sud-estul Atlanticului de Sud (Diekmann si Kuhn, 2002).
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Figura 3. Evenimente majore pe durata tranzitiei de la Pleistocenul inferior la

Pleistocenul mijlociu. Datele necesare marcarii glaciatiunilor au fost preluate din Ehlers si

Gibbard (2004 a,b,c).
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Corelarea datelor obtinute din investigarea siturilor cheie de pe continentele nordice indica
Stadiul Izotopic Marin 22 (~878-880 ka) ca fiind primul eveniment de racire climatici majora
care caracterizeaza glaciatiunile din ultimul milion de ani al Pleistocenului. Conditiile de racire
severa din aceasta perioada sunt indicate si de granulometria si grosimea depozitelor de loess din
nordul Eurasiei (Heslop si colab., 2002). Pentru aceeasi perioada (MIS 22) a fost indicatd o
glaciatiune importanta Inregistrata in arhivele sedimentare din muntii din estul Africii. Exista
putine dovezi cu privire la glaciatiunile corelate cu MIS 20 sau MIS 18, dar MIS 16 (~650 ka)
corespunde glaciatiunii Don din Europa, cea mai insemnatd glaciatiune care a avut loc in
Emisfera Nordica pe durata tranzitiei spre Pleistocenul mijlociu. Aceasta a fost urmata de o alta
glaciatiune extinsa in Europa, glaciatiunea Elsteriand, corelata cu MIS 12 (~0.42 ka). MIS 13
(cca. 540-460 ka) este considerat a fi evenimentul care marcheaza faza terminala a tranzitiei spre
Pleistocenul mijlociu, fiind caracterizat de valori neobisnuite in raportul izotopilor de oxigen
(5*0) n oceanul Indian, de formarea unui strat important de sapropel in Marea Mediterana datat
loess din China pentru perioada de acum 500 ka (Schmieder si colab., 2000). Rezulta din aceste
dovezi ca cele mai extinse glaciatiuni Cuaternare in Emisfera Nordica se rezuma la ultimii 900
ka (~MIS 22 pani in prezent). In acest context si sistemul de rauri pare si fi redat un riaspuns
semnificativ la intensificarea si durata racirilor climatice, raspuns reflectat in prelungirea si
intensificarea regimului periglaciar caracterizat de alterarea produsd de inghet si furnizarea de

sediment grosier la latitudinile mijlocii din Europa (Gibbard, 1988; Gibbard si Lewin, 2003).

Provocarea de a stabili o pozitie stratigrafica pentru tranzitia Pleisticen inferior — Pleistocen
mediu rezida in faptul ca aceastd tranzitie este caracterizata nu doar de un singur eveniment ci de
o serie de evenimente paleoenvironmentale de importantd si magnitudine variabile. Au existat
trei propuneri pentru pozitionarea stratigrafica a acestei limite: (1) limita dintre stadiile marine
Calabrian si lonian 1n Italia (Cita si Castradori, 1994, 1995), corelata cu MIS 25. Aceasta limitd
ridicd probleme, intrucit este marcatd in Italia prin cel mai scdzut nivel al nanofosilelor
calcaroase Gephyrocapsa sp. 3 (specie caracteristica apelor calde) iar datarea acestora a
evidentiat variatii semnificative pentru probe din acelasi strat (Raffi, 2002); (2) perioada de
tranzitie de la MIS 22 la MIS 21 care corespunde bazei stadiului Tiraspolian caracterizat de
raspandirea mamiferelor mari in Rusia, inclusiv mamutul de stepa (Gibbard si van Kolfschoten,

2004). Tranzitia MIS 22-21 este intr-adevar caracterizatd de o variatie semnificativa a raportului
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izotopilor de oxigen de la valori scazute la valori ridicate, insa evenimentul climatic MIS 22 nu
este cel mai potrivit acestui scop. Aceasta se explica prin faptul ca permite corelarea cu un numar
redus de arhive climatice continentale din Emisfera Sudica, intrucat glaciatiunea reprezentata de
MIS 22 a fost caracteristicd in principal Emisferei Nordice.; (3) limita inversarii polaritatii
Brunhes-Matuyama (Pillans, 2003). Localizand limita Pleistocen inferior — Pleistocen mediu in
punctul de inversiunea a polaritatii Matuyama — Brunhes sau in apropierea acestuia ofera
beneficii semnificative, chiar daca Stadiul Izotopic Marin 19 care incadreaza aceasta limitd nu
reprezintd un eveniment climatic deosebit. Limita Matuyama — Brunhes a fost datata de

Shackleton si colab (1990) la 780 ka.

O astfel de Tncadrare a tranzitiei Pleistocene permite recunoasterea acesteia atit in depozite
marine cat §i terestre si atat la latitudini joase cat si ridicate. Inversarea polarititii Matuyama —
Brunhes are, de asemenea, avantajul de a fi destul de apropiatd de MIS 22 care reprezinta
probabil cea mai semnificativd modificare climaticad pe durata tranzitiei Pleistocen inferior —

Pleistocen mijlociu.

STRATIGRAFIA CLASICA A PLEISTOCENULUI PENTRU ULTIMII 500 ka (dupa
Kukla, 2005)

Exista trei subdiviziuni clasice ale Pleistocenului: Nord Europeand (Fennoscandian), Nord
Americana i Alpind. Acestea au fost descrise pe baza depozitelor sedimentare discontinue
formate pe uscat si a morenelor glaciare (Tabelul 2). Desi in linii mari s-a admis ca principalele
unitati climatostratigrafice ale acestor subdiviziuni coincid din punct de vedere temporal, totusi,
exista cateva diferente semnificative. Doar acele intervale de incalzire climatica care au fost
insotite de o transgresiune oceanica importantda sunt considerate interglaciare Tn subdiviziunea
Nord Europeand, celelalte intervale caracterizate de un climat cald aparand sub denumirea de
Warmzeiten (Woldstedt, 1958) sau Thermomers. De asemenea, numai acele perioade Tn care
gheata a avansat mai mult catre sud in nord-vestul si centrul Europei decat in perioadele

anterioare au fost recunoscute ca glaciatiuni.

Sistemul Nord American este, in principiu, la fel cu cel Nord European. Ceea ce diferd este

modul de intelegere al interglaciarelor si glaciarelor. In sistemul American stadiile glaciare
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clasice au fost initial definite ca perioadele in care gheata acoperea zone din Vestul Mijlociu al
Americii iar interglaciarele ca perioadele 1n care in aceste zone nu exista gheatd. Subdiviziunile
Pleistocenului in sistemul Nord American sunt caracterizate de interglaciare de lunga durata si

glaciare scurte, ceea ce se opune sistemului Nord European.

Sistemul Alpin (Penck si Briickner, 1909; Eberl, 1930) a fost cel mai mult utilizat in ultimul
secol pentru corelari intercontinentale ale depozitelor Pleistocene (Charlesworth, 1957;
Woldstedt, 1958; Flint, 1971). Acest sistem recunoaste in ultimii 500 ka glaciarele Wiirm, Riss
si Mindel si interglaciarele Riss/Wirm Mindel/Riss. Interglaciarele au fost initial reprezentate de
episoade erozionale de formare a teraselor raurilor in promontoriul Alpin. S-a demonstrat mai
tarziu ca intervalele erozionale in promontoriul Alpin au avut loc cu precadere pe durata
glaciarelor si ca terasele contin fosile caracteristice atit perioadelor glaciare cat si celor
interglaciare. Astfel, chiar daca secventele si numarul episoadelor glaciare si interglaciare sunt
aceleasi in cele trei sisteme, pozitia cronostratigrafica si climatostratigrafica a limitelor difera
semnificativ de la un sistem la altul (Figura 4). Detalii referitoare la aceste aspecte sunt discutate
n William si Fyre, (1970), Bowen (1978) si Kukla (1978).

MIs Europe N. America Alps
0 — South Morth South Morth South Morth
1 Flandrian Recent
Weichsel
3 Pleniglacial
50 +—
4
Weichsel Sangamon Wiirm
Early
w L] 2 Glacial
Eemian
Saale
150 6 Pleniglacial RW =]
_-F'"-'- v
llinois
Riss
-____———_____
200 ~

Figura 4. Reprezentarea schematica a duratei aproximative a fiecarei unitdfi tipice din cele trei

sisteme clasice.
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Tabelul 2. Subdiviziunile clasice ale Pleistocenului pe durata ultimilor 500 ka.

Fennoscandian American Alpine
Climate Interval Type unit Typeares  Ref. Interval Type unit Type area Ref. Interval Typeunit  Typearea  Ref.
Temperate  Flandrian Marine and brackish The Dubcis, 1924 Recent Lakes, allovia  North Central  Kay and Postglacial ~ Erosion step  1ller-Lech Penck and
Netherlands and colluvia us Leighton, 1933 Platic Brickner
Germany 1909
Glacial Weichsel End moraines Northern Keilhack, Wisconsin  End moraines  East Wisconsin  Geikie, 1896 Wiirm Low terrace "
Germany 1926
Polund
Interglacial ~ Eem Marine and brackish Amersfoort,  Madsen, 1928 Sangamon  Black mud and  Sangamon Lewerctt, 1898a b Riss Wirm  Erosion step "
The aceretion gley,  County, llinois
Netherlands sand, peat, red
soil
Glacial Saale End moraines Central Keilhack, Illincis Tills SW Illinois Chamberlin Riss High terrace "
Germany 1926 1896
Interglacial ~ Holstein Marine deposits Schleswig-  Penck, 1922 Yarmouth  Sand, clay, peat  West Point, lowa Leverctt, 1898ab  Mindel-Riss  Erosion step "
Holstein with twigs and

banes of hare on
top of tills
Glacial Elster Glaciab-Lacustrine  Central Keilhack, Kansan Tills NE Kansas Geikic, 1896 Mindel Younger
Germany 1926 cover gravel

SUPERCICLUL SAALIAN (dupa Kukla, 2005)

Superciclul Saalian (SC 3) include Interglaciarul Holsteinian corelat cu partea de inceput
a Stadiului lzotopic Marin (MIS) 11, Glaciarul Saalian timpuriu care corespunde
intervalului cuprins intre ultima parte din MIS 11 si prima parte din MIS 6 si
Pleniglaciarul Saalian corelat cu perioada de avansare a ghetii din cadrul Stadiului
Izotopic Marin 6 (Figura 5). Aceasta unitate este delimitata de Superterminatiile ST 1II si
ST III, care coincid cu terminatiile T II si T V. Pozitia stratigraficd a interglaciarului
Holsteinian intre Elster si Saale este clard, desi pozitia cronostratigraficd a acestuia si
corelatia cu stratigrafia obtinuta pe baza sedimentelor marine de adancime au fost
indelung discutate. Pe baza incercarilor de a obtine varste absolute pe probe de turba si
moluste din siturile relevante identificate in zona Schleswig-Holstein (Germania) (Linke
si colab., 1985; Miller si Mangerud, 1985; Rowe si colab., 1997; Geyh si colab., 2003),
Holsteinian-ul a fost asociat fie cu MIS 7, fie cu MIS 9. Raportat la interglaciarul
Eemian, principala diferentd intre acesta si Holsteinian constd in existenta polenului de
Pterocarya in depozitele asociate Holsteinian-ului, acesta nefiind identificat Tn nici un alt

depozit sedimentar mai recent (in Europa).
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Figura 5. Stdanga: intervalele in care formarea ghetii si rdcirea climatica s-au produs
abrupt, notate de la Bl la F1 si identificate in reconstructia nivelului relativ al marii pe
durata ultimilor 500 000 de ani (Waelbroeck si colab., 2002). Cu patrate si bare sunt
marcate episoadele in care cresterea nivelului marilor este stopatd, evenimente datate pe
baza recifilor fosili si stalagmitelor submerse. Romburile marcheaza mijlocul
episoadelor de racire abrupta identificate pe baza raportului izotopilor de oxigen (5180)
in carbonati din pestera Devils Hole, Nevada (Winograd si colab., 1997); aceste episode
de racire climatica au fost datate radiometric. Schema subdiviziunilor simplificate ale
ciclurilor glaciare delimitate pe baza stadiilor izotopice marine identificate in carota
marina SPECMAP. Stratigrafia obtinuta pe baza carotei SPECMAP este corelata cu
ciclurile Milankovitch. Virstele pana la 300 ka au fost preluate din Martinson si colab.

(1987) iar varstele de la 300 ka la 500 ka din Imbrie si colab. (1984).

Mijloc: echivalentul latitudinal pentru care radiatia anuald pe care a primit-oTerra de-a
lungul ultimilor 500 ka la latitudinea de 65°N egaleaza radiatia solara absorbita la

suprafata terestra in prezent. Minimele care depdasesc 70°, respectiv 60° latitudine

15



nordica sunt corelate cu substadiile glaciatiunilor alpine Mindel (M), Riss (R) si Wiirm

(W).

Dreapta: subdiviziunile climatostratigrafice stabilite pe baza investigatiilor efectuate pe
deporzite sedimentare complete, cu delimitarea superciclurilor (SC), superterminatiilor
(ST), ciclurilor glaciare de la A la F, terminatiile de la T I to T V si stadiile izotopice
marine (identificate pe baza izotopilor de oxigen din carota SPECMAP) de la 1 la 13
(Imbrie si colab., 1984). Acestea sunt comparate cu unitdtile clasice ale sistemului Nord

European.

In secventa lacustrd extrasi din zona Tenaghi Philippon in nordul Greciei, acest
eveniment a fost identificat la o0 adancime de 70 m, Tn prima parte a complexului climatic
de incalzire Lekanis (Wijmstra si Groenhart, 1983; Kukla, 1989). Modelul varsta-
adancime (Figura 6) obtinut este uniform pe toatid adiancimea secventei al carei maxim
marcheaza limita Brunhes/Matuyama (780 000 ani in urma) si coreleaza ultima aparitie a
polenului de Pterocarya cu MIS 11 (Kukla, 1989). O altd secventa sedimentara
reprezentativa din punct de vedere palinologic a fost extrasa dintr-un crater vulcanic de
tip maars in zona platoului Velay (Franta), neafectat de glaciatiuni. Pe baza analizelor si
investigatiilor efectuate pe aceastd secventd au fost identificate doud interglaciare
denumite local Le Bouchet si Landos situate intre glaciarul Costaros (echivalentul
Pleniglaciarului Saalian) si interglaciarul Praclaux (corelat cu sectiunea in care a fost
identificat polenul de Pterocarya), echivalentul local al interglaciarului Holstein (Reille si
colab., 2000). Fiecare din aceste doua interglaciare este urmat de doud interstadiale
temperate §i un interval rece si arid de tip pleniglaciar. Acestea sunt glaciarele Bargette,
corelat cu MIS 10 si Carboniers care corespunde intervalului MIS 8. In general, secventa
Velay cuprinsd intre baza Holstein-ului si inceputul interglaciarului Ribains (denumirea
locala pentru Eem) se suprapune aproape perfect peste echivalentul din mediul oceanic al
Superciclului Saalian. Datele obtinute din secventele sedimentare de la Tenaghi
Philippon si Platoul Velay confirmd cu certitudine corespondenta dintre Holsteinian si

MIS 11 precum si faptul cd Superciclul Saalian cuprinde trei cicluri glaciare complete.
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Noua mii de varve numarate in Munster-Brelah au permis estimarea unei durate de ~35
000 de ani pentru intreg Interglaciarul Holsteinian (Muller, 1974). Limita Holsteinian/
Saalian poate sa fi avut loc cu cel mult 30 000-40 000 de mii de ani dupa ST III. Astfel,
limita Holsteinian/Saalian corespunde primului substadiu (cald) al Stadiului Izotopic
Marin 11, restul acestui stadiu fiind de varstd Saaliand. Cu scopul de a mengine
continuitatea stratigrafica a sistemului, SC 2 coincide cu ciclul glaciar B, iar SC 2 incepe

cu Holocenul.

Intervalul de timp care separd glaciatiunile Elster si Saale a fost anterior cosiderat ca
reprezentand un megaciclu (Kukla si Cilek, 1996). S-a propus ca aceasta unitate sa
inceapa cu Pleniglaciarul Elsterian si sa se incheie la finalul Glaciarului Saalian timpuriu.
Deoarece limitele dintre Glaciarele timpurii si Pleniglaciare sunt mai greu de recunoscut
in arhivele sedimentare decat terminatiile i considerand discrepantele fatd de
subdiviziunile stabilite pe baza datelor obtinute din carotele marine, conceptul de
megaciclu nu a mai fost utilizat. Cateva megacicluri definite anterior pe baza secventelor
continue de loess din Platoul Chinezesc de Loess au fost redenumite supercicluri iar
limitele au fost mutate de la baza la partea superioard a pleniglaciarelor terminale.
Intervalul dintre cele doua glaciatiuni, Elster si Saale este discutat ca fiind un glaciar
timpuriu, desi acesta ar putea fi considerat §i un interglaciar tarziu date fiind cele doua
interglaciare si cel putin patru interstadiale temperate cuprinse in acest interval. Oricum,
limita inferioara a Saalianului este definitd in mai multe situri pe baza disparitiei

padurilor caracteristice Interglaciarului Holsteinian.
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Figura 6. Reprezentarea grafica a abundentei polenului de stejar in functie de
modelul varsta-addancime obtinut pentru carota extrasa de la Tenaghi Philippon. Sub
forma de patrate sunt reprezentate baza interglaciarului Pangaion (echivalentul local
pentru Eemian) la 128 ka, respectiv limita Brunhes-Matuyama la 780 ka. Nivelele cu
mai mult de 40% polen de stejar din totalul polenului de arbori sunt marcate cu
semnul plus. Cu cerc este indicata ultima inregistrare a polenului de Pterocarya.
Stadiile izotopice marine impare (Imbrie si colab., 1984; Martinson si colab., 1987;

Shackleton si colab., 1990) sunt redate cu benzi gri.
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Marele Interglaciar

O mare parte a Superciclului Saalian, Holsteinianul si Glaciarul Saalian timpuriu
corespund Marelui Interglaciar sau asa numitul Mindel-Riss al sistemului stratigrafic
alpin. Milankovitch a corelat glaciatiunile alpine cu o anumita configuratie orbitald care
ar fi determinat o reducere drasticd a radiatiei solare care ajunge la suprafata terestra la
latitudinile ridicate din Emisfera Nordica (Milankovitch, 1941). Referitor la acest
perioade, configuratia orbitala a fost caracterizatd de oblicitate minima si vard in
Emisfera Boreald cand Pdmantul se afla la afeliu. Milankovitch a calculat ca in aceste
conditii, cantitatea de energie primitd si absorbitd la suprafata terestra la 65° latitudine
nordica in timpul verii a fost mai redusa decat cea primita astazi la latitudinea de 70°.
Ulterior a corelat aceste episoade cu extinderea maxima a morenelor alpine in Wirm 1, 2
si 3, Riss 1, 2 si Mindel 1 si 2. Acestea reprezintd picurile glaciatiunilor din stratigrafia
Alpina (Penck si Briickner, 1909; Eberl, 1930). Ulterior s-a descoperit ca cea mai mare
extindere a ghetii alpine a avut loc in perioade diferite de cele considerate de
Milankovitch (Kukla, 1975; Bowen, 1978). In mod remarcabil, datarea radiometrica a
modificarilor nivelului marilor a evidentiat corelatia dintre evenimentele de radiatie
solara scazuta si episoadele de la B1 la E2 de formare abrupta a calotelor de gheata la
inceputul glaciarelor si pleniglaciarelor. Cele 5 terminatii din ultimii 500 ka au avut loc in
conditii de oblicitate ridicatd si vara in emisfera Boreala cand Pamantul se afla la

periheliu.

Cauzele care au condus la formarea ghetarilor din zona polara implicd descresterea
radiatiei solare primite la latitudini ridicate amplificata de feedback-ul produs de albedoul
zapezii, asa cum a considerat initial Milankovitch. Insi, sub aspectul complexitatii
cumulului de factori care au contribuit la formarea ghetarilor, o contributie importanta a
avut-o incalzirea oceanelor din zona tropicala, cresterea gradientului de temperatura de la

ecuator la poli si transportul vaporilor de apa.

Conform calculelor efectuate de Milankovitch, intervalul care separa Mindel 2 (434 ka)
de Riss 1 (232 ka) este de 202 000 ani (Figura 3). Un interval mai mare de timp a existat
intre finalul Pleniglaciarului Elsterian si inceputul Pleniglaciarului Saalian. Acest episod

include Interglaciarul Holsteinian si Glaciarul Saalian timpuriu si a inceput acum 432 000

19



de ani in urma (T V sau ST III) si s-a incheiat acum ~188 ka, o data cu glaciatiunea Riss
2. Echivalentul acestui interval in depozitele marine se situeaza intre limitele dintre MIS

12 /11 si MIS 7 /6 si are o durata de 235 ka.

SCHIMBARI CLIMATICE ABRUPTE PE DURATA ULTIMULUI CICLU
GLACIAR (EEMIAN — WEICHSELIAN)

Interglaciarul Eemian a fost deseori comparat cu interglaciarul din prezent (Holocenul)
prin prisma temperaturilor similare si a nivelului oceanului planetar, posibil putin mai
ridicat decat astazi (ex., Linsley, 1996). Pe baza principiului similaritatii celor doua
perioade calde, Eemianul a constituit punctul de reper in estimarea duratei

.....

climatice abrupte pe durata urmatoarelor sute sau mii de ani.

Inceputul Eemianului a fost identificat in secventele de vegetatie printr-o scidere
simultana in elementele stepice si o crestere a vegetatiei de arbori caracteristicd zonei
mediteraneene si eurosiberiene. Aceste modificari de vegetatie coincid cu o crestere de
5°C a temperaturii apelor de suprafata, asa cum a reiesit din studiul alchenelor; acestea se
sincronizeaza perfect cu schimbarile observate in raportul izotopilor de oxigen din
plancton (ceea ce indica tot o crestere a temperaturii apelor de suprafatd). Baza acestui
eveniment, asa cum se poate observa pe scara geocronologica considerata aici (Figura 7)
se situreazd la 126 ka, semnificativ mai tarziu comparativ cu “perioada de platou”
obtinuta pentru MIS Se pe baza izotopilor de oxigen din organismele bentonice. Aceasta
implica faptul ca cele mai importante calote de gheatd s-au topit aproape in intregime
inainte de instalarea conditiilor climatice interglaciare in nord-vestul Europei. In
concluzie, inceputul Eemianului acceptat pe baza acestor studii are loc mai tarziu decat
inceputul Stadiului Izotopic Marin 5 (MIS 5) (definit ca punctul de mijloc al tranzitiei de
la MIS 6 la MIS 5 obtinut din studiile aplicate pe foraminifere bentonice) si cu 2000 de
ani mai tarziu raportat la “perioada de platou” obtinuta pentru MIS 5e (Shackleton si

colab., 2003).
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Perioada de incalzire de la inceputul stadiului Se este, de asemenea, discutata. Studiile
efectuate pe sedimente marine de adancime (vezi, de exemplu, Sarnthein si Tiedemann,
1990; Maslin si colab., 1998) si corali (Stirling si colab., 1995; Slowey si colab., 1996)
au indicat ca Incalzirea abruptd a avut loc la 132 ka, in timp ce rezultatele obtinute pe
crote de gheata din Vostok indica ecest eveniment la 134 ka (Jouzel si colab., 1993).
Datarea prin metoda U-Th a unor sedimente carstice contimentale Tn sus-vestul SUA
(Devil’s Hole; Winograd si colab., 1988; 1992; 1997) atribuie acestei perioade calde un
punct de inceput la 140 ka. Conform rezultatelor obtinute din studiile aplicate pe carotele
marine, interglaciarul Eemian a sfarsit cu un evemiment de racire brusca acum
aproximativ 110 ka (Frenzel si Bludau, 1987; Martinson si colab., 1987), moment care
s-a observat si in datele obtinute din carotele de gheata si studiile de polen din Euroasia.
Si Adkins si colab (1997) au evidentiat ca acest eveniment final de racire a fost unul

abrupt, cu o durata de mai putin de 400 de ani.
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Figura 7. Datele obtinute pentru ultimul interglaciar din studiile aplicate pe carota
marina MD95-2042, reprezentate pe o scara cronologica bazata pe datarea radiometrica
a episoadelor de ridicare a recifilor de corali. De sus in jos: rata de sedimentare indicata

de parametrii de control ai vdrstei; 620 in organismele bentonice; 50 din plancton;
temperatura apelor de suprafatd rezultatd din studiul alchenelor UL,; polen ale grupelor

majore de taxoni (dupa Shackleton si colab., 2003).
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Ultimul Glaciar sau Weichselianul (Stadiile 1zotopice Marine (MIS) 4, 3 si 2), incadrat
temporal intre 73.500-14.700 ani calendaristici s-a individualizat prin oscilatii climatice
aperiodice, cu durate de ordinul miilor de ani. Aceste oscilatii au debutat abrupt, cu cea
mai mare parte a schimbarii climatice in intervalul 10-200 de ani (Steffensen si colab.,
2008), fiind caracterizate de magnitudini semnificative ( schimbari de temperatura intre
8-15°C in Groenlanda) (Huber si colab., 2006). Pentru Ultimul Glaciar au fost descrise
doud tipuri de schimbari climatice abrupte: ciclurile Dansgaard-Oeschger (D-O)
(Dansgaard si colab., 1984), asociate cu incalziri abrupte si raciri subsecvente (in
Groenlanda) si fazele reci cunoscute sub denumirea de Evenimentele Heinrich, asociate
cu formarea unor depozite (stratele Heinrich) 1n Atlanticul de Nord (IRD: ice-rafted
debris) de catre sedimentele Incorporate in blocuri de gheatd plutitoare si eliberate
ulterior in mediul marin (Heinrich, 1988). Trebuie precizat ca ciclurile Dansgaard-
Oeschger au fost identificate si pe durata Stadiului Izotopic Marin 5 (MIS 5) in care se
incadreaza si ultimul interglaciar (Eemianul sau MIS 5e), insa dat fiind faptul cd 19 din
cele 25 de cicluri D-O s-au desfasurat de-a lungul ultimului glaciar, acestea vor fi
abordate doar incadrul Weichselianului.

Instabilitatea climatica pe durata Eemianului (dupa Adams si colab., 1999)

Desi scara cronologicd a Eemianului este inca discutatd, ceea ce prezintd un interes
deosebit In comunitatea geologica este instabilitatea climatica observata aproximativ la

jumatatea intervalului de timp care corespunde acestui interglaciar.

Primele rezultate din carota de gheata GRIP din Groenlanda (Dansgaard si colab., 1993)
au indicat faptul ca Eemianul a fost caracterizat de cateva evenimente reci de scurtd
duratd, asa cum reiese din masuratorile de conductivitate electrica (un proxi pentru praful
transportat de vant) si din studiile izotopilor de oxigen (proxy pentru temperatura aerului)
din gheata. Aceste perioade de racire a climei par sa fi durat cateva mii de ani, trecerea de
la perioadele calde la cele reci fiind extrem de rapida, probabil de doar cétiva zeci de ani

sau chiar mai putin. Existenta acestor perioade reci pe durata Eemianului a fost
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confirmatd de datele obtinute din studii aplicate pe arhive lacustre din Europa (de
Beaulieu si Reille, 1989; Guiot si colab., 1993).

Datele furnizate de arhivele paleoclimatice din Marile Nordului indica o racire a
Oceanului Atlantic la mijlocul Eemianului, intre 122 si 125 ka (Cortijo si colab., 1994,
Fronval si Jansen, 1996). Acest eveniment de racire brusca se regaseste si in analizele
polinice efectuate pe sedimente lacustre din Europa Centrala (Field si colab., 1994), in
studiile de sedimentologie a loessului din zona centralda a Chinei (Zhisheng si Porter,
1997), precum si in recifii de corali din vestul Australiei. Datarea acestor corali prin
intermediul dezechilibrelor din seria uraniului a evidentiat faptul ca principalul episod de
crestere a recifilor de corali pe durata ultimului glaciar s-a limitat la cateva mii de ani,
intre 127-122 ka (Stirling si colab., 1995), oprindu-se la inceputul perioadei reci intra-
Eemiene, la aproximativ 122 ka.

Sumarizand, datele obtinute din diversele surse confirma existenta unei perioade reci si
uscate interpusa aproximativ la mijlocul interglaciarului Eemian (122 ka), caracterizata
de schimbari in circulatia curentilor Oceanului Atlantic de Nord, de scaderea cu cateva
grade a temperaturilor apelor de suprafatd ale Marilor Nordice si ale Atlanticului si de
evolutia padurilor din Europa de Vest catre o vegetatie de stepd amestecatd cu arbori.
Aceasta faza rece intra-Eemiana reprezintd o schimbare climatica majora, desi nu a fost
atat de drastica precum s-a considerat pe baza informatiilor obfinute din carotele de
gheatd. Din arhiva paleoclimaticd pastrata in carota marind ODP 658 (Maslin si
Tzedakis, 1996), s-a obtinut un interval de aproximativ 400 de ani pentru aceasta faza
rece intra-Eemiana, despre care se considerda ca s-a produs in doar cativa zeci de ani.
Chiar daca este un eveniment raspandit la scard largd, nu poate fi considerat global,

intrucat nu se regaseste in toate carotele studiate (ex., Oppo si colab., 1997).
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Ciclurile Dansgaard-Oeschger (D-O)

Datorita ratelor ridicate de acumulare, carotele de gheata din Groenlanda au fost utilizate
in obtinerea unei cronologii bazate pe inregistrarea si evaluarea depunerilor anuale de
gheatd pe durata ultimului ciclu glaciar. Mai mult, carotele de gheatd din Groenlanda
reflectd cu acuratete oscilatiile climatice abrupte din ultima perioada glaciara, si anume,
evenimentele Dansgaard-Oeschger. De asemenea, in interiorul acestora s-au conservat
mai multe orizonturi stratigrafice care permit compararea datelor obtinute din carotele de
gheatd, cu cele din alte arhive paleoclimatice. Cea mai recenta carotd de gheatd forata in
Groenlanda — NGRIP- este consideratd a fi punctul de referinta pentru scalele
stratigrafice, din doud considerente. Primul rezida in faptul cd aceastd carotd este
completa si continua pe durata a 123 ka , incluzand Holocenul, ultima perioada glaciara si
ultimul interglaciar (MIS 5e). Tn al doilea rand, aceasta dispune de cele mai complete
studii de datare, pentru ultimii 60 ka pe baza parametrilor inregistrati in stratele de gheata

depuse constant (Svensson si colab., 2008).

In cazul majoritatii ciclurilor D-O, ricirile produse la finalul acestora au fost initial lente,
apoi mai abrupte si, in cele din urma, din nou lente. La aceasta prima faza lenta a racirii si
la incélzirea abrupta de la inceputul acestor cicluri se face referire ca fiind Interstadialul
Groenlandez (GI: Svensson si colab., 2006). Faza finala a racirii climatice din cadrul
ciclurilor Dansgaard-Oeschger se gaseste descrisa sub denumirea de Stadialul
Groenlandez (GS: Svensson si colab., 2006). Tranzitia intre GI si GS este plasata in
intervalul fazei abrupte a racirii climatice (Figura 8). Acesta succesiune se poate observa
in cadrul fiecarui ciclu, indiferent de durata acestuia, insa, evolutia evenimentelor care au
avut loc mai devreme este oarecum mai complexa, incluzand cel putin un Interstadial
Groenlandez din care lipseste racirea finala abrupta (GI 23). Durata acestor evenimente
este variabila, GI3 avand o duratd de 300 de ani (intre stadiile reci), in timp de GI12 a
depdsit 2500 de ani. Evenimentele GI21 si GI23 au, in mod particular o duratd mai lunga.
Si durata perioadelor reci intercalate 1intre Interstadialele Groenlandeze variaza
semnificativ, de la sute la mii de ani. S-au evidentiat doua perioade (intre aproximativ 60-
70 ka si 25-15 ka, in mare parte MIS 4 si 2) in care activitatea ciclurilor Dansgaard-

Oeschger apare semnificativ diminuatd. Ultimul Interstadial Groenlandez (GIl) este
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considerat a fi echivalent cu perioada calda Belling-Allergd care a precedat stadialul
Younger Dryas. Dar, pentru cd dispune de caracteristici similare cu alte Interstadiale
Groenlandeze, este considerat ca facand parte din secventa generald. Existenta unei faze
de racire brusca bine marcata faciliteaza definirea limitei dintre GI si GS. Pentru ciclurile
D-O in care tranzitia dintre GI si GS este dificil de delimitat si subiectiva, aceasta poate fi
definitd ca interval cand temperaturile echivaleaza nivelul de referintd caracteristic

glaciarelor (Wolff si colab., 2010).
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Figura 8. Structura unor cicluri Dansgaard-Oeschger tipice, indicdand incalzirea
abrupta si intervalele corespunzatoare Interstadialului Groenlandez (Gl) si Stadialului

Groenlandez (GS) (dupa Sanchez-Goiii si Harrison, 2010).

Termenul “stadial” corespunde intervalelor reci marcate de reavansarea ghetii la scard
locala si nu globalad. Perioada interstadiald a fost definitd de catre Jessen si Milthers
(1928) ca fiind o perioada calda care a fost prea scurtd si cu temperaturi prea scazute
pentru a permite dezvoltarea padurilor de foioase in zonele temperate, asemenea celor

dezvoltate pe durata interglaciarelor (West, 1972). Acest termen si, prin extensie, cel de
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stadial au fost utilizate ulterior cu scopul de a indica conditii climatice asociate cu
dezvoltarea diferitelor tipuri de vegetatie (eX., Tzedakis si colab, 2002). In cazul de fat,
s-a limitat utilizarea termenilor stadial si interstadial la a defini acele intervale de timp
determinate de GI si GS — indiferent daca aceste intervale cronostratigrafice au fost sau
nu insotite de modificari ale vegetatiei si indiferent de natura acestor modificari. Cu toate
acestea, termenul interstadial este oarecum inadecvat, intrucat implica faptul ca aceste

intervale sunt sincrone cu retragerea ghetarilor.

Studiul izotopilor oxigenului din carota de gheata NGRIP (Figura 9) a permis
identificarea si numerotarea a 25 de cicluri Dansgaard-Oeschger (Dansgaard si colab.,
1993), dintre care 18 (numerotate de la 2 la 19) au avut loc in intervalul cuprins intre MIS
2 si MIS 4. Exista o anumita confuzie in literaturd in ceea ce priveste numerotarea
stadiilor reci (GS) intrucdt acestea pot fi indicate atdt cu numarul interstadialului
precedent, cat si cu al celui care a urmat respectivei perioade reci (Rousseau si colab.,
2006). Pentru simplificare, se poate face referire la o perioada rece ca fiind intervalul
cuprins intre GIn si GI(n+1), fara a mai fi necesard numerotarea acesteia (Wolff si colab.,

2010).

Unii autori au sustinut ipoteza ca ciclurile D-O apar sub formd de “manunchi”, cu
interstadiale puternice §i extinse, urmate succesiv de alte interstadiale de duratd mai
scurta si cu intensitati mai reduse (Bond si colab., 1993). Aceastd teorie corespunde si
descrie secventa situatd intre GI12-GI9 si intre GI8—GIS, dar nu se mai regdseste in nici o
alta parte din secventa (Wolff si colab., 2010). Pand in acest punct, s-a considerat ca
informatiile obtinute din studiul izotopilor de oxigen reprezintd o arhiva cantitativa a
temperaturii aerului din Groenlanda. Insi, studiile de termometrie aplicate de-a lungul
gaurilor de sondd aratd foarte clar ca schimbarea de temperatura de la inceputul
Tardiglaciarului a fost considerabil mai mare fatd de cea calculata pe baza relatiei dintre
izotopii de oxigen si temperatura (Cuffey si colab., 1995; Johnsen si colab., 1995). Se
cunoaste cu certitudine faptul ca factorul care traduce o schimbare n raportul izotopic
ntr-o schimbare in temperatura aerului variaza, cel mai probabil in functie de schimbarile
in distributia sezoniera a precipitatiilor (Jouzel si colab., 2003; Krinner si colab., 2003).

Pentru ca profilele studiate prin termometrie nu conserva suficiente informatii pentru a
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deduce modificarile de temperatura de pe durata perioadelor calde din cadrul ciclurilor D-

O, s-a aplicat o altda metoda, sumarizata recent de Wollff si colab. (2010).
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Figura 9. Ciclurile Dansgaard-Oeschger inregistrate intr-o carota de gheata (NGRIP)
din Groenlanda. (a) Pentru perioada ultimilor 123 ka de ani; (b) Pentru intervalul
cuprins intre MIS 2 si MIS 4. Datele obtinute in urma studierii izotopilor oxigenului (in
cadrul proiectului North Greenland Ice Core Project Members, 2004) sunt mediate pe
perioade de 100 de ani si reprezentate grafic pe scala GICCOS pdna la 60 ka de ani
(Svensson si colab., 2008). Notatia b2k indica perioade de timp raportate la anul 2ka
dupa Hristos. Numerele denota notatia standard a Interstadialelor Groenlandeze (GI)

(dupa Wolff si colab, 2010).
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Gazele din zona difuza a coloanei de zapada din cadrul unei carote de gheata fractioneaza
datorita gradientilor de concentrare, gravitatici si gradientilor termici. Pe durata unei
incélziri sau raciri abrupte, intre partea superioara si cea inferioard a unei mase de zapada
se stabileste un gradient de temperaturd. Acesta cauzeaza fractionarea, deoarece gazele
vor difuza mai repede decét caldura in masa de zipada. Astfel, N se va imbogati in *°N la
partea inferioara a coloanei (unde temperaturile sunt mai scazute), cu o cantitate raportata
la magnitudinea schimbarii de temperaturd. 8"°N poate fi masurat in bulele de aer
(Severinghaus si Brook, 1999). Daca se determina si 5%Ar, se pot estima schimbarile in
grosimea masei de zipada, care afecteaza ambii izotopi prin efectul gravitational. In acest
fel se pot calcula modificarile de temperatura produse in urma oscilatiilor climatice
abrupte. Deoarece metoda functioneaza doar pentru modificarile rapide de temperatura,
este mai potrivitd pentru perioadele de incélzire climatica din cadrul ciclurilor D-O, decat
pentru cele de racire. Pe baza acestei metode s-au efectuat diverse studii de estimare a
temperaturilor pentru o serie de evenimente D-O de incalzire cum ar fi, de exemplu,
temperatura de 11 + 3 °C de la inceputul Interstadialului Groenlandez 1 (in carota de
gheata GISP2) (Grachev si Severinghaus, 2003) sau cea de 16 + 2.5 °C de la inceputul
Interstadialului Groenlandez 19 (in carota de gheata NGRIP) (Landais si colab., 2004).

Cronologia stabilita pe baza carotelor de gheata din Groenlanda (The Greenland
Ice Core Chronology 2005 - GICCO05) (dupa Svensson si colab., 2008; Wolff si
colab., 2010)

Pentru stabilirea succesiunii Tn timp a evenimentelor Dansgaard-Oeschger este
importanta constituirea unui model de varsta robust. Aceste modele s-au construit pe baza
arhivelor climatice pastrate in carotele de gheatda din Groenlanda. Ne vom referi aici doar
la acele carote de gheata caracterizate de o rezolutie ridicata pe perioada ultimului glaciar
(Tabelul 3). Scarile geocronologice utilizate pentru carota de gheata GRIP pentru
perioada ultimului glaciar s-au bazat pe modele pentru fluxul de gheata, cu calcularea
ratelor de acumulare, utilizand o relatie empiricd, din datele redate de studiul izotopilor
de oxigen. Scara pentru carota GISP2 s-a constituit pe baza identificarii depunerilor

anuale pentru unul pana la trei parametri diferiti (Alley si colab., 1997; Meese si colab.,
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1997). Scarile cronologice pentru carotele GRIP si GISP2 sunt afectate de discrepante
(Southon, 2004), mai ales in ceeca ce priveste durata relativa a interglaciarelor si

glaciarelor groenlandeze.

Tabelul 3. Localizarea si caracteristicile carotele glaciare din Groenlanda in care au

fost identificate ciclurile Dansgaard-Oeschger (dupa Wolff si colab., 2010).

Calota glaciara Latitudine | Longitudine | Lungimea | Grosimea ghetii care delimiteaza

carotei (m) | perioada glaciard (MIS 2-4) (m)
Camp Century 77.2°N 61.1°W 1387 100
DYE-3 65.2°N 43.8°W 2037 140
GISP2 72.6°N 38.5°W 3053 800
GRIP 72.6°N 37.6°W 3029 800
Renland 71.3°N 26.7°W 324 12
North GRIP 75.2°N 42.5°W 3085 900

Carota de gheatd NorthGRIP acopera ultimii 123 ka si confine cea mai extinsd si mai
completd arhiva paleo-climatica pentru Groenlanda. S-a reusit construirea unei scari
cronologice bazati pe depunerile anuale din aceasta carotd de gheata. In Figura 10 sunt
reprezentate grosimea stratelor si rezultatele obtinute in urma studiului izotopilor
oxigenului din carota NGRIP pentru intervalul cuprins intre 10 si 60 ka. Exceptand
anumite critici (Skinner, 2008), este acceptat in mod general (vezi Lowe si colab, 2008)
faptul ca scara geocronologica cunoscuta sub denumirea GICCOS5 reprezinta standardul
de referintd. Aceastd scard stratigraficd (GICCO05) a fost elaboratd ca urmare a
identificarii i studierii mai multor parametri in stratele depuse anual in trei carote de
gheatd din Groenlanda. Intervalul 0-7.9 ka din scara stratigrafica s-a constituit pe baza
studiului izotopilor oxigenului (8180) si hidrogenului (6D) din carotele de gheata DYE-3,
GRIP si NGRIP (Vinther si colab., 2006). Urmatorul interval, 7.9-14.8 ka a fost

determinat In urma masuratorilor de conductivitate electrica (ECM) a ghetii si analizelor
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in flux continuu (CFA) pentru carotele GRIP si NGRIP (Rasmussen si colab., 2006).

Pentru ultimele doud intervale, 14.8-41.8 ka, respectiv 41.8-60.0 ka s-au efectuat

masuratori de conductivitate electrica si analize in flux continuu pe carota NGRIP,

ludndu-se, de asemenea, in considerare si datele de stratigrafie vizuald (Andersen si

colab, 2006; Svessen si colab., 2006). Pentru intervalul cuprins intre 60-123 Ka,

modelele cu privire la fluxul de gheata aplicate pentru carota NGRIP indicd pentru

perioada de timp de acum aproximativ 100 ka depuneri anuale de ordinul a 1 cm. Astfel,

aceastd carotd are potentialul necesar construirii scarii geocronologice absolute pentru

intervalul de timp din prezent pana la interglaciarul Eemian.
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Figura 10. Studiul izotopilor oxigenului *0) si grosimea profilelor care corespund

depunerilor anuale in carota de gheata NGRIP. Cu numere sunt indicate interstadialele

groenlandeze (GI) (dupa Svensson si colab., 2008).
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Au fost observate schimbari importante in concentratiile elementelor chimice masurate in
carotele de gheatd pe perioada ciclurilor Dansgaard-Oeschger, cu valori mai ridicate in
perioadele reci decat in cele calde (Mayewski si colab, 1994; 1997). Concentratia de praf
(Figura 11) sau Ca®" descreste repede si se mentine la nivele reduse pe durata
perioadelor calde (GlI) din cadrul ciclurilor D-O, incepand sa creasca incet in urmatoarea
perioadi rece (GS). NH4" (ionul amoniul) este considerat a fi un indicator al emisiilor
provenite din vegetatia si solurile din nordul Americii, indicand, de asemeneca,
concentratii scazute pe durata perioadei glaciare, comparativ cu Holocenul. Aceasta se
explica prin acoperirea ariei sursa de calota de gheatd Laurentide (Fuhrer si colab.,
1996). De asemenea, concentratia ionilor de amoniu creste moderat in perioadele de
tranzitie de la interstadiale (GI) la stadiale (GS), probabil datoritd schimbarilor in
mecanismele de transport si sedimentare. S-a dovedit (Fuhrer si colab., 1996) ca valorile
pentru ionii de amoniu tind sa creasca pe durata interstadialelor de lunga durata, cum este
cazul interstadialului groenlandez 1 (GI1), cdnd concentratiile aproape s-au dublat.
Aceasta crestere in concentratia amoniului pe durata perioadelor calde reflecta existent
biomasei In America de Nord, corelatd cu retragerea stratului de gheatad si cresterea

temperaturilor.
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Figura 11. Variatiile in concentratia prafului (Ruth si colab, 2007) si in raportul
izotopilor de oxigen (5*°0) pe durata ciclurilor D-O, inregistrate in carota de gheatd
NorthGrip din Groenlanda (dupa Wolff si colab., 2010).
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Pentru identificarea stadialelor datarea se bazeaza pe parametrii care se pot distinge la
rezolutii foarte bune, cum ar fi stratigrafia vizuala, ECM-ul si conductivitatea, in timp ce
celelalte date sunt importante pentru perioadele mai calde, unde depunerile anuale sunt
mai consistente iar parametrii care apar la rezolutii ridicate pot avea mai multe picuri
anuale. Estimarea erorilor se face pe baza identificarii depunerilor anuale “nesigure” care
sunt considerate ca fiind 1/2+1/2 ani (Rasmussen si colab., 2006). Eroareca acumulata
obtinuta prin insumarea depunerilor anuale “nesigure” este denumita Eroarea Maxima de
Numarare si, desi nu descrie neaparat o estimare Gaussiand, se considera a fi echivalentul

unei erori de 2o pe scara geocronologica (Andersen si colab., 2006).

Ciclurile Heinrich

Intervalele reci asociate cu depunerea stratelor Heinrich in Nordul Atlanticului
(Heinrich, 1988) reprezinta al doilea exemplu de schimbare climatica abrupta. Termenul
de Eveniment Heinrich (HE) a fost definit initial a fiind perioada sincrond cu depunerea
stratelor Heinrich (ex., Bond si Lotti, 1995), dar a fost ulterior asociat cu intregul interval
rece (Bard si colab., 2000).

Tn unele regiuni ale Atlanticului de Nord, intervalele de timp caracterizate de temperaturi
scazute sunt sincrone cu sedimentarea continud a acestor strate, care in literatura de
specialitate apar sub denumirea prescurtata IRD (ice-rafted debris). Totusi, spre sud,
depozitarea stratelor IRD s-a produs intr-un interval de timp mai scurt, catre finalul fazei
reci sau s-a produs cu o rata scazutd de-a lungul perioadei reci, atingdnd maximul catre
sfarsitul fazei respective (ex., Naughton si colab., 2009). Ne vom referi aici (Figura 10)
la Evenimentul Heinrich (HE) ca fiind intervalul de formarea a stratului Heinrich dintr-o
regiune datd, iar la intervalul rece asociat acestuia ca fiind Stadialul Heinrich (HS) (HS:
Barker si colab., 2009). Aceasta terminologie corespunde celei utilizate de Elliot si
colab. (2002) si de Hemming (2004), care au folosit termenul de Eveniment Heinrich
pentru a face referire la intreaga perioada rece, intrucat au avut in vedere zona

Atlanticului de Nord unde depozitarea stratelor IRD se intinde de-a lungul intregii faze
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reci (Figura 12). Aici, termenul de Eveniment Heinrich este utilizat cu sens
cronostratigrafic, definit ca lungimea maxima a intervalului de depozitare a stratelor IRD,
pe baza unui complex de inregistrari din carotele marine din Atlanticul de Nord (Eliot si
colab., 1998; 2001, 2002; Hemming, 2004). Tn unele regiuni, cum sunt, de exemplu,
tropicele (Hessler si colab., 2010) Stadialele Heinrich sunt asociate cu perioadele de

crestere a umiditatii disponibile pentru plante, si nu cu perioadele de racire.
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Figura 12. Structura unui stadial Heinrich, indicand relatia dintre temperaturile apelor
de suprafata ale marilor si depunerea stralor Heinrich si comapararea Evenimenteler
Heinrich (HE) cu Stadialele Heinrich (HS) la o latitudine nordica si la o latitudine

sudica a Oceanului Atlantic de Nord (Sanchez-Goiii si Harrison, 2010).
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Anumite depuneri ale stratelor Heinrich au putut fi corelate cu unele cicluri Dansgaard-
Oeschger, cum este de exemplu Stadialul Heinrich 5 (HS5) cu faza rece din cadrul
ciclului D-O 13 (adica Stadialul Groenlandez 12/13). Tn cele mai multe cazuri, stadialele
Heinrich (definite de temperaturile scazute ale apelor de suprafatd din Nordul
Atlanticului), au o duratd mai redusa comparativ cu Stadialele Groenlandeze (definite pe
baza studilor izotopice). Pentru Stadialul Heinrich 4, perioada rece pare sa fi avut aceeasi
durati ca si Stadialul Groenlandez cu care este corelat. Insa, nu toate ciclurile D-O sunt

asociate cu Evenimente Heinrich.

Ultimul Eveniment Heinrich (H1) s-a produs exact dupa Ultimul Maxim Glaciar,
marcand ariditatea si temperaturile scazute care s-au instalat Tn mai multe regiuni ale
lumii ntre 17-15 ka. Faza de racire cunoscutd sub denumirea de Dryass-ul recent,
considerata ca fiind tot un eveniment Heinrich (HO) a putut fi studiata suficient de detaliat
incat sa permitd realizarea unor modele generale valabile pentru evenimentele climatice
Heinrich. Prin analogia cu Dryass-ul recent, ¢ posibil ca evenimentele Heinrich sa fi
Tnceput si sa fi sfarsit cu salturi climatice abrupte care au durat doar cativa zeci de ani

(Adams si colab., 1999). Principalele evenimente Heinrich sunt prezentate in Tabelul 4.

Evenimentul de racire climatica (Dryass-ul recent) s-a produs in intervalul cuprins intre
aproximativ 12 900-11 500 de ani in urma, avand un debut si un final abrupt, studiate Tn
detaliu in carotele de gheata, sedimentele continentale si in cele marine (vezi, de ex.,
Hughen si colab., 1996). Un studiu detaliat al carotelor de gheata din Groenlanda
(Taylor si colab, 1997) a evidentiat ca tranzitia Dryass recent-Holocen a avut loc pe
durata a catorva decade in zona Arctica, dar cd a fost marcatda de mai multi pasi de
incalzire, fiecare avand o duratd de aproximativ 5 ani. Aproape jumatate din Incdlzirea
climatica a fost concentratd intr-o singurd perioada, de mai putin de 15 ani. Cresterea
concentratiilor de metan din atmosferda 1n acea perioadd a sugerat ca ridicarea
temperaturilor si cresterea umiditatii sunt sincronizate la nivel global (Fuhrer si
Legrand, 1997; Meeker si colab., 1997). Conform datelor obtinute din carotele de

gheatd temperaturile au fost mai scazute decét in prezent pentru o anumita perioada dupa
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inceperea Holocenului. Temperaturile normale” pentru Holocen au fost atinse dupa o

perioada de 1500 de ani de la finele Dryass-ului recent (acum aproximativ 10 ka ).

Tabel 4. Pozitia in timp a evenimentelor Heinrich majore pe durata ultimilor 130 ka de ani

(dupa Bond si colab., 1997, pentru HO-H3; Bond si colab., 1993, pentru H4-H6).

YD sau HO 12.2
H1 16.8
H2 24.1
H3 30.1
H4 35.9
H5 50.0
H6 66.0

Evenimentele Heinrich s-au produs atunci cand pe continental Nord American o calota de
gheata sufficient de mare s-a prabusit brusc. Raymo si colab. (1998) au sugerat ca aceste
evenimente climatice abrupte nu sunt limitate la ultimele cicluri majore glaciar-
interglaciar. Pe baza unei arhive paleoclimatice inregistrate intr-o carota forata in
Oceanul Atlantic s-a indicat faptul ca acest tip de evenimente climatice abrupte a avut loc
de-a lungul perioadelor cu climat rece din cadrul ciclurilor care s-au produs n ultimii 1,5
milioane de ani. Acest fapt confirma instabilitatea ca o compnenta “normald” a sistemului
climatic evidentiind totodata cd, aceasta instabilitate nu este limitatd la oscilatiile extreme

glaciar-interglaciar care au actionat pe perioada ultimilor 900 ka.
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Ultimul Maxim Glaciar (dupa Fitzsimmons si Hambach, 2013)

Ultimul Maxim Glaciar (LGM) este cunoscut ca cel mai rece episod climatic de pe durata
ultimului ciclu glaciar si este incadrat in intervalul 26.5-19 ka, cu punctul maxim catre 20
ka (Clark si colab., 2009). In Europa, perioada Ultimului Maxim Glaciar a fost
caracterizata de o reducere a temperaturilor cu 5-10 °C (Strandberg si colab., 2011) si o
scadere a cantitatii de precipitatii cu pana la 60% (Peyron si colab., 1998; Heyman si
colab., 2013). Aceste conditii au produs modificari considerabile in ecosistemele si
geomorfologia continentului (Figura 13). Astfel, pe durata acestui episod climatic in
Europa a avut loc expansiunea calotei Scandinave si a celei din zona Britanico-Irlandeza
pand la aproximativ 52 °N (Svendsen si colab., 2004), avansarea ghetii in zonele de
platou in Alpi, Pirinei, Carpati si Balcani (Hughes si colab., 2011; Makos si colab.,
2012) si expansiunea zonei afectate de permafrost pand la 45°N in vestul Europei
(Renssen si Vanderberghe, 2003; Bertran si Fabre, 2005) si in Bazinul Panonic al
Ungariei (Fabian si colab., 2009). Un numar important de studii existd cu privire la
modificarile care s-au produs in timpul Ultimului Maxim Glaciar in vestul, centrul si
sudul Europei (Frechen si colab., 2003; Sima si colab., 2009; Antoine si colab., 2009)
comparativ cu numarul redus de investigatii efectuate pe depozitele de loess din Europa

de Est cu scopul de a identifica acest episod de racire climatica accentuata.

Depozitele de loess din estul Europei au o extindere semnificativd, din Austria, de-a
lungul Dundrii si in Bazinul Panonic, pana pe coasta Marii Negre in Romania si Bulgaria
(Haase si colab., 2007). Depozitele de loess din aceasta regiune reprezintd unele din cele
mai complete arhive paleoclimatice terestre, cu extindere pe durata ultimului milion de
ani (Markovi¢ si colab., 2011), si reflecta oscilatiile dintre fazele reci si uscate in care a
avut loc depunerea loessului si perioadele calde si umede cu formare de paleosoluri. Desi
investigatiile recente in aceastd regiune au contribuit semnificativ la reconstructia
modificarilor paleoclimatice §i paleoenvironmentale pe termen lung (ex. Buggle si
colab., 2009; Markovi¢ si colab., 2011), putine informatii redau impactul conditiilor din

timpul Ultimului Maxim Glaciar in estul Europei.
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Figura 13. Sumarizarea modificarilor geomorfologice majore care au
caracterizat Europa pe durata Ultimului Maxim Glaciar: avansarea ghetii (Svendsen si
colab., 2004), regiunile caracterizate de o avansare majora a ghetarilor (Ehlers si
Gibbard, 2007; Kuhlemann si colab., 2009; Hughes si colab., 2011; Makos si colab.,
2012), scarerea nivelului marilor (Van Andel, 1989), si depozitele de loess (Haase si
colab., 2007).

Studiul realizat de Fitzsimmons si Hambach (2013) asupra unui depozit de loess la
Urluia (sud-estul Romaniei) reda un model varsta-adancime a acestul profil cu extindere
de la complexul loess-paleosol L1S1 (MIS 3) pana la solul Holocen SO cu scopul de a
reconstitui conditiile din timpul Ultimului Maxim Glaciar in estul Europei. Cronologia a
fost stabilita prin datare cu luminescenta stimulata optic a granulelor de cuart fin extrase
din probele prelevate. Intensitatea procesului de pedogeneza a fost identificatd pe baza

masuratorilor de susceptibilitate magneticd. Magnetismul in loess se bazeazd pe
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principiul imbogatirii pe durata procesului de pedogeneza in minerale magnetice derivate
din minerale silicate.Variatiile sunt controlate climatic si reflectd ciclurile glaciar-
interglaciar si stadial-interstadial (Hambach si colab., 2008). Aplicarea celor doua
metode pentru unitatea stratigraficd L1L1 rezultd in prima evaluare directd a conditiilor
de mediu si a ratei de acumulare a loessului in estul Europei pe durata Stadiului Izotopic
Marin 2 si cu precadere pe durata Ultimului Maxim Glaciar. Rezultatele obtinute au
implicatii semnificative pentru modelele depozitionale ale loessului pe durata perioadelor

caracterizate de rate ridicate de acumulare.

Pentru cele noua probe investigate prin luminescenta stimulata optic, cu exceptia primei
probe de la suprafatd, valorile obtinute sunt reproductibile in limitele de eroare.
Excluzand prima proba, varstele obtinute pentru celelalte opt se grupeaza in jurul unei
medii de 21.6 £ 1.5 ka. Considerand ca erorile asociate varstelor reprezintd 1o, aceasta
implica rate de depunere ale loessului de pana la 2.4 m/ky. Din punct de vedere statistic,
pentru o eroare care reprezintd 2¢ s-ar obfine o ratd de acumulare pentru loess de 0.6
m/ky. Rata ridicatd de sedimentare de pe durata Ultimului Maxin Glaciar a fost urmata de
o reducere semnificativa a ratei de depunere ce a caracterizat perioada cuprinsa intre ~20
ka si 11 ka (aproximativ 1 m de loess). Aceasta interval corespunde 1n linii mari perioadei
calde Younger Dryas. Acumularea rapidda a loessului la Urluia in timpul Ultimului
Maxim Glaciar coincide cu ratele ridicate de sedimentare observate pentru aceeasi
perioada in alte profile de loess din bazinul inferior al Dunarii (vezi Novothny si colab.,
2009; Fuchs si colab., 2008; Stevens si colab., 2011). Oricum, faptul ca aceasta crestere
a ratei de acumulare nu a fost observatd si in cazul siturilor de la Stari Slankamen
(Schmidt si colab., 2010), Mircea Voda (Buggle si colab., 2009), Mostistea (Vasiliniuc
si colab., 2011) si Giurgiu Malu-Rosu (Bilescu si colab., 2003) din bazinul inferior al
Dunarii evidentiaza lipsa intelegerii depline a modelelor depozitionale pentru acumularea
loessului in estul Europei. Rata ridicata de acumulare a loessului observatd pentru profilul
de loess de la Urluia evidentiaza conditii climatice caracterizate de ariditate si vant care
au facilitat transportul eolian al sedimentelor, conditii cel mai probabil asociate unui

climat rece care a predominat Tnh Europa pe durata Ultimului Maxim Glaciar.
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SCHIMBARI CLIMATICE ABRUPTE PE DURATA HOLOCENULUI

Inceputului abrupt al interglaciarului care se desfasoara in prezent, Holocenul, i-au urmat
o serie de schimbari climatice rapide si extinse Inregistrate in diversele arhivele
paleoclimatice din diferite zone ale Terrei. Aceste evenimente se regasesc in mod clar in
datele obtinute din carotele de gheatd din Groenlanda (O’ Brien si colab., 1996;
Mayewski, 1997), iar in regiunea Nord Atlantica acestea par sa urmeze ciclurile de 1500
de ani care au fost identificate pentru perioada ultimului glaciar (Bond si colab., 1997;
Campbell si colab., 1998). Tn punctul cu temperaturile cele mai scizute ale acestor
cicluri, temperaturile apelor de suprafatd ale Atlanticului de Nord erau cu 2 °C mai
scazute, comparativ cu cea mai calda perioada din cadrul ciclurilor. Nu se stie insa, daca
aceste cicluri s-au extins la nivel global sau daca au fost limitate la zona din jurul

Atlanticului de Nord.

Ceea ce se cunoaste cu certitudine este evenimentul de racire climatica de la 8.2 ka care
s-a produs la nivel global si, care s-a constituit in cea mai abrupta schimbare din timpul
Holocenului. Temperaturile scazute si ariditatea care au caracterizat aceastd schimbare au
fost urmate dupa aproximativ 200 de ani de revenirea la un climat cu temperaturi si
umiditate mai ridicate decat astdzi. Nu se cunoaste cu certitudine durata de timp in care s-
a produs aceasta schimbare, insa intervalul redus caracteristic unor astfel de evenimente
climatice corespunde unor schimbari care au avut loc in cel mult cateva decade (Adams

si colab., 1999).

Aceasta perioada de racire climaticd a fost corelata cu conditii semnificativ mai aride
pentru zona cuprinsd intre Nordul Africii si Sudul Asiei, reflectate in scdderea
precipitatiilor cauzate de musoni (eX., Sirocko si colab., 1993). Mason si colab. (2001)
si Andreev si Peteet (1997) au semnalat scaderea nivelului de apa si un declin al
padurilor de molid din Fairbanks (Alaska, SUA), indicand probabil o scadere de
temperaturd pe durata evenimentului climatic de la 8.2 ka. Mai mult, Mason si colab.
(2001) au evidentiat pentru acea perioadd o intensificare a proceselor de eroziune si
deflatie in regiunea amintita anterior. Denton si Karlén (1973) au indicat o avansare a
ghetii pe Muntele St. Elias (Alaska, USA) care a culminat cu evenimentul climatic de la 8

ka. Rezultatele analizelor polinice obtinute pentru sedimente din Lacul TK-2 la
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aproximativ 66 °N, 105 °W in Nunavut (Canada) indicd o expansiune a tundrei in
regiunile acoperite de arbori, pentru o perioada de 200 de ani care a Inceput cu 8 ka in
urma (Seppé si colab., 2003). Date colectate de Menounos si colab. (2004) in timpul
unei mici avansari a ghetarilor in sudul Muntilor Coastei din Columbia Britanica
(Canada) au indicat o anomalie climatica in acelasi moment, la 8 ka. Unele din cele mai
importante inregistrari ale acestui eveniment climatic sunt cele din vecinatatea zonelor de
coastd din Venezuela (Hughen si colab., 1996; Haug si colab., 2001). Cele mai
importante anomalii climatice corelate cu acest eveniment sunt prezentate in Fig. 14
(Alley si colab., 2005).

Acest eveniment climatic este cel mai bine documentat caz de imbogatire in apa dulce a
Atlanticului de Nord. Un aport mare de apad dulce intr-un timp scurt a indus schimbari
imediate 1n apa de suprafatd, determinand scaderea temperaturii acestora. Datele care
indica o reducere temporara sau o eliminare a “apelor de adancime” formate in Atlanticul
de Nord sunt limitate. Anomaliile climatice observate in cea mai mare parte ih emisfera
nordica coincid cu cele presupuse pe baza modelelor climatice simulate ca raspuns la
aportul de apa dulce in Atlanticul de Nord. Evenimentul climatic de la 8 ka se constituie
poate 1n una din cele mai bune sanse pentru o evaluare riguroasa si precisa a modului in
care sistemul terestru raspunde la perturbatiile ample si pentru o estimare corectd a
functioneze este necesara o documentare mai ampla a modificarilor paleoclimatice (Alley

si colab., 2005).

Cea de-a doua schimbare climatica abrupta care s-a produs in Holocen este asa-numita
“Mica Erd Glaciard”. Acest termen defineste cea mai extinsd perioada recenta de
expansiune a ghetarilor montani, incadratd conventional intre secolul 16 si mijlocul
secolului 19. Aceastd perioada a debutat in directia unor conditii glaciare intense in
Europa, care au urmat Perioadei Calde Medievale si s-a finalizat cu o retragere brusca a
ghetarilor pe durata secolului 20 (Mann, 2002). Perioada Micii Ere Glaciare a fost
identificata la o rezolutie ridicatd si Tn arhivele paleoclimatice marine din nordul
Oceanului Atlantic (Keigwin, 1996) care au indicat racirea climatului in zonele

continentale din jurul Atlanticului in intervalul de timp cuprins intre 200 si 700 de ani in
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urma (Adams si colab., 1999). Cu toate acestea, Mica Era Glaciard a reprezentat o
oscilatie climatica de dimensiuni reduse comparativ cu alte evenimente climatice

Tnregistrate in carotele de gheata si in sediment.
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Fig.14. Raportarea la scard cronologica a diverselor anomalii corelate cu evenimentul
climatic de la 8.2 ka. De sus in jos: media pentru o perioada de 50 de ani a concentratiei
de fluoruri (ppb) din carota de gheata KNIF2 (Muntele Kilimanjaro) (Thompson si
colab., 2002), inregistrarile grosimilor stratelor de varve din Deep Lake, Minnesota (Hu
si colab., 1997, 1999); abundenta normalizata a foraminiferelor G. bulloides, valorile
reduse indicand o scddere a intensitatii circulatiei musonice in zona Marii Arabiei
(Gupta si colab., 2003), ,,gray scale” pentru carota pc56 din Bazinul Cariaco,
Venezuela, cu sedimentele mai inchise la culoare orientate in sus (Hughen si colab.,
1996, 1998a,b); 5*80 din carota de gheata GISP2 (Stuiver i colab., 1995).

Date preluate de la IGBP PAGES/World Data Center-A for Paleoclimatology Data
Contribution Series, NOAA/NGDC Paleoclimatology Program, Boulder, CO, USA,
include Gupta, A.K. si colab., 2003, #2003-041; Hu, F.S. si colab., 2000, #2000-013;
Hughen, K., 1999, #97-027; Thompson, L.G. i colab., 2002, #2002-071.
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Alte schimbari climatice cu intensitati mai reduse, dar totusi abrupte si extinse au fost
identificate Tn mai multe regiuni pentru a doua parte a Holocenului. Acestea implica
treceri de la conditii aride la conditii de umiditate sau invers si s-au produs cu
aproximativ 5000 de ani in urma (ex., Dorale si colab., 1992). Pe langa acestea, s-au mai
observat o serie de modificari in carotele de gheatd din Groenlanda, dar nu toate
oscilatiile abrupte inregistrate In gheata Groenlandei corespund unor schimbari

semnificative la nivel global.
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Radioactivitatea naturala si metodele

experimentale folosite Tn geocronologie

RADIOACTIVITATEA NATURALA

Radioactivitatea reprezinta proprietatea anumitor nuclee, numite nuclee radioactive sau
radionuclizi, de a-si modifica spontan structura prin emiterea unor particule elementare
sau grupuri de particule componente ale acestora transformandu-se astfel in nuclee de alt
tip prin modificarea compozitiei nucleonice. Acest proces reprezinta dezintegrarea
radioactiva. Radioactivitatea se datoreaza instabilitatii nucleelor radioactive ce au astfel
tendinta de a ajunge la o configuratie stabila fie prin transformarea unui proton intr-un
neutron (dezintegrarea beta +) sau a unui neutron intr-un proton (dezintegrarea beta -), fie
prin emiterea unui nucleu de heliu (dezintegrarea alfa), fie Tn cazul nucleului de 2*®U prin
fisiune spontana. In urma unui proces de dezintegrare radioactivd, din nucleul ce se
dezintegreaza este emisa o radiatie corpusculara ce apargine unuia din tipurile mai sus
enumerate, iar nucleul rezultat, numit si nucleu fiica se afla de cele mai multe ori intr-o
stare energetica excitatd. Relatia de mai jos, numitd si legea de deplasare descrie relatia
ce existd intre numerele de masa, cele de ordine si energia implicatd intr-o dezintegrare

radioactiva.

X 55 Y 38w+ AQ

Cum asemenea stari sunt foarte instabile, la un interval de timp de ordinul 10™s dupa
procesul de dezintegrare radioactiva are loc un proces de dezexcitare al nucleului fiica
prin emiterea uneia sau a mai multor cuante de radiatie electromagnetica, fara masa de

repaus, radiatia gama. Radiatia gama astfel emisa are un spectru energetic monocromatic
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si strict indvidualizat pentru fiecare specie de nuclee fiica, astfel incat din analiza acestuia

pot fi identificate in mod univoc nucleele fiica si deci si nucleele parinte (Figura 15).
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Deoarece toate nucleele apartinand aceleiasi specii sunt identice si indiscernabile unele
fata de altele iar dezintegrarea radioactiva fiind un proces stochastic, descrierea sa este
facuta de legi probabilistice, ce opereaza cu probabilitati si valori medii. In felul acesta,
pentru fiecare specie de nuclee radioactive se defineste probabilitatea A ca un nucleu
apartinand acelei specii sa se dezintegreze in unitatea de timp, astfel incat numarul de

nuclee radioactive care se dezintegreaza in unitatea de timp este descris de relatia:
di .
— =-iN
dt
unde N reprezinti numarul de nuclee radioactive existente la momentul t. Tn cazul in care

dezintegrarea se face pe mai multe cai (canale), fiecare caracterizata de constanta proprie

de dezintegrare, atunci relatia devine:
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di

—=—/:_.-N—.l';.2|r"lr_......
at

Unde

A=A+ 4+

Prin integrarea acestor relatii se ajunge la legea dezintegrarii radioactive:

Nit)=Nge™

De unde rezultd imediat varsta in functie de numerele de nuclee initiale si existente la

momentul t:
1 N
t=—in—L
A M

Nucleele ce participa la un proces de dezintegrare radioactiva se impart in nuclee parinte
(nucleele radioactive ce se dezintegreaza) si nuclee fiica (nucleele rezultate din
dezintegrarea nucleelor parinte), relatiile anterioare referindu-se numai la nucleele

parinte. Numarul de nuclee fiica N¢ este dat de relatia:

N;(t)= Npy + Nol1-e7* ]
Nelt)=Nsy = Ne(tle -1

lar Tn cazul existentei mai multor canale de dezintegrare:

Nealt)=Nrg o + N (t)e ™t —1)

F

Rezolvand relatiile (in raport cu timpul t, se obtin expresiile matematice ce permit

determinarea varstelor:
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2 NG|

lar pentru mai multe canale de dezintegrare:

1 Ne(t)=Neg |
t= i1, N0 N
A4 Nit) |
De multe ori, pentru ca datele numerice sa fie usor de interpretat, in locul constantei de
dezintegrare A se foloseste timpul de injumatatire Ty, definit ca intervalul de timp in care

numarul initial de nuclee radioactive se reduce la jumatate. In acest fel, intre A si T

exista relatia:

r -2
A

Prezenta elementelor radioactive naturale in roci are o mare importanta atat in ceea ce

priveste aplicatiile practice cat si din punct de vedere al cercetarii stiintifice fundamentale

intrucét permite determinarea varstelor absolute, a fluxurilor termice de natura radiogena

ca si a migratiei diferitelor elemente si Componente minerale atat in scoarta terestra cat si

n straturile profunde ale planetei.

Relatiile de mai sus reprezinta relatiile fundamentale ale geocronologiei radiometrice.
Conform acestor relatii, varsta unei probe poate fi calculatd daca se pot determina
simultan fie numarul initial si final de nuclee parinte, conform relatiei, fie numerele
actuale de nuclee parinte si fiica. Deoarece ambele tipuri de relatii se bazeaza pe existenta
unui proces fizic natural (dezintegrare radioactiva, proces neinfluentat de nici un fel de
conditii exterioare), determinarea intervalului de timp de la momentul acumularii
izotopului radioactiv se face in mod absolut. Cu alte cuvinte, metodele geocronologice
radiometrice sunt absolute. Ambele proceduri sunt intens folosite in geocronologia
actuala, nsa presupun cateva conditii restrictive dintre care cea mai importanta se refera
la faptul ca in intervalul de timp scurs de la momentul considerat initial si pana in

momentul determinarii varstei, sistemul este considerat inchis, adica atat elementele
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radioactive cat si produsii de dezintegrare ai acestora nu patrund si nici nu parasesc

sistemul.

Radioactivitatea naturala a rocilor terestre ca si a biosferei presupune doua categorii mari

de radionuclizi: cosmogeni si terigeni.

RADIONUCLIZII TERIGENI

Radionuclizii terigeni reprezintd acea categorie de radionuclizi componenti ai Pamantului

din momentul formarii sale.

Radionuclizii terigeni se pot clasifica in radionuclizi primari si radionuclizi secundari.
Din prima categorie (Tabelul 5) fac parte acei radionuclizi al caror timp de injumatatire
este mai mare sau comparabil cu varsta Pamantului, pe cand a doua categorie congine
radionuclizii cu varste mult mai mici dar care exista in natura, fiind descendentii unor
radionuclizi primari cu care se afla in echilibru secular (Tabelul 6). Tn categoria
radionuclizilor primari sunt inclusi radionuclizii 22Th, ?** U si *® U, acestia fiind capetele
de serie ale seriilor radioactive omonime, in timp ce din a doua categorie fac parte toti

descendentii acestora (Figura 16).

Radionuclizii terigeni sunt raspanditi in proportii variate in toate rocile terestre, prezenta
lor fiind detectata prin intermediul radiatiilor emise. Cei mai importanti dintre acestia,
atat din punct de vedere al concentratilor cat si din punct de vedere al contributiei lor la
radioactivitatea globald pot fi considerati “°K, %’Rb, ?*?Th, ?°U si 2*®U. Ceilalti
radionuclizi enumerati Tn tabelul 5, datorita concentratiilor scazute in rocile terestre cét si
datoritd unor timpi de injumatatire sensibili mai mari decat varsta Pamantului, au o
contributie nesemnificativa la radioactivitatea naturala a rocilor. Cu toate acestea, din
punct de vedere geocronologic ca si din punct de vedere al geologiei izotopice, acestia
din urma reprezinta trasori de prima importanta. Trebuie remarcat ca pentru orice metoda
geocronologica radiometrica exista un interval optimul al varstelor geologice pentru care

aceasta poate fi folosita, acest interval situdndu-se de regula in jurul timpului de
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injumatatire. Cu anumite precautii experimentale, acest interval poate fi extins de la 0,05

T12 pana la maximul 10 Typ.

Tabelul 5. Valorile numerice ale timpilor de injumatatire si ale constantelor de

dezintegrare ale principalilor radionuclizi terigeni folositi in geocronologia radiometrica
(Blum, 1999).

Sisternul dEI:Et“J;fm Tiz (Ga) A (107 )
0K -*Tar CE 1,193% 5.810
“K -*Ca B 1,397° 4.962
¥Rb-Tsr B 48,8 0,142
3| 5.1, E 310.0 0,0441
13| 5 .80e B 359 0,0224
“Tgm - Nd o 108,0 0,08538
By TR R 35.90 0,193
FRe-"¥0s o 42.30 0,164
3Th . **pp Bo-4p 14.01% 04048
25U TP Ta-4f 0,7038" 08,485
=3 ey Sa-dp 4,4883" 1,2213

* valori de referinta recomandate de IUGS-50G in anul 1977 (Steiger & Jager, 1477)

Tabelul 6. Principalele etape ale serilor radioactive naturale ilustrate in Figura 14.

Toate cele trei serii radioactive se terming cu un izotop stabil al plumbului §i trec printr-

o faza intermediara gazoasa datorata unui izotop al radonului, ce poate pardsi refeaua

cristalina a mineralului gazda.
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Figura 16. Succesiunea de dezintegrari ce leaga elementele din cadrul celor trei serii
radioactive naturale. Au fost omise ramificdrile nesemnificative. Tn urma unei
dezintegrari o, numarul de ordine scade cu doud unitati iar numarul de masa scade cu
patru unitagi, in timp ce n urma unei dezintegrari - numarul de masda ramane

nemodificat iar numarul de ordine creste cu o unitate.

Potasiul este un element major raspandit Th majoritatea rocilor terestre in concentratii de
ordinul procentelor. K are trei izotopi naturali cu numerele de masa 39 (93,26%), 40
(0,001167%) si 41 (6.73%) (Garner si colab., 1976). impreuni cu celelalte elemente
alcaline (Li, Na, Rb si Cs), potasiul face parte din categoria elementelor litofile. Datorita
razei sale ionice de circa 0,16 nm, potasiul este un element litofil cu raza ionica mare, si

are tendinta de a se concentra in rocile ce alcatuiesc Scoarta terestra, fiind unul din
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componentele principale ale unor minerale constituente. Din cei trei izotopi naturali ai
potasiului numai izotopul “°K este radioactive, dezintegrandu-se prin captura electronica

in “Ar si prin dezintegrare R- in “°Ca.

Toriul face parte din grupa actinidelor si apare in principal sub forma izotopului ?*Th. Pe
langa acest cel mai abundant izotop al toriului mai exista cinci izotopi radioactivi de viata
scutd ca produsi intermediari rezultati din dezintegrarea 22U, U si %?Th. In natura este
prezent numai ca ioni tetravalenti, cu raza ionica de 0,105 nm. Extrem de putin solubil in

medii apoase, poate fi folosit ca element de referinta in raport cu elementele mai solubile.

Uraniul face parte tot din grupa actinidelor, dar prezinta mai multe stari de valenta dintre
care starile de valenta IV, V si VI sunt stabile in stare naturala. Din acest motiv, razele
ionice sunt diferite, scazand corespunzator de la 0,1 nm la 0,088 nm si, respectiv 0,086
nm. Uraniul tetravalent, ca si toriul tetravalent are o solubilitate extrem de scazuta, spre
deosebire de UO?* care este solubil. Din acest motiv, atat speciile minerale proprii cat si
mineralele metamictice au tendinta de a pierde usor uraniul in conditii oxidante. Tn
acelasi timp, existd si o diferentiere ntre izotopii 2*U si *®U privind starea de valentd
predominanta in naturd. Astfel, >**U apare Th mod predominant in stare hexavalentd,

formand complecsi hidrosolubili, in timp ce 2%

U existd predominant ca ion tetravalent
insolubil (Cerdyntsev, 1969). Din acest motiv timpul mediu de rezidenta al uraniului Tn
apa marina (in principal sub forma UO,CQO3) este de circa 250 ka, in timp ce toriul,
protactiniul si radiul au un timp mediu de rezidentd de ordinul deceniilor, fiind absorbite
de plancton sau depunandu-se in sedimente. Tn mediile acvatice actuale raportul izotopic
24U/78U este supraunitar, departe de starea de echilibru secular si cu implicatii deosebite
asupra metodelor geocronologice radiometrice de dezechilibru. Toate cele trei serii
radioactive naturale se termina printr-un izotop al plumbului, element cu proprietati
chimice foarte diferite de cele ale capetelor de serie, acest lucru avand implicatii
deosebite in geochimia sa. Plumbul se afla in stare bivalenta, raza ionica fiind in aceasta
stare egala cu 0,129 nm, mult mai mare decat cea a elementelor substituite de toriu si
uraniu in mineralele gazda. Din acest motiv, plumbul are tendinta de a parasi aceste

minerale.
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In lantul dezintegrarilor genetic legate ale toriului si uraniului pana la izotopii stabili ai
plumbului, se formeaza elemente radioactive cu numar de ordine din ce in ce mai mic.
Unele din acestea au timpi de injumatatire, raze ionice si proprietati chimice suficient de
diferite de cele ale elementelor capete de serii pentru a migra diferentiat si a forma
subserii radioactive de sine statatoare. Cel mai reprezentativ din acest punct de vedere
este ?’Rn din seria radioactiva a *®U. Radonul are in general raza ionica foarte mare, de
0,214 nm, astfel incat are tendinta certd de a parasi usor retelele cristaline. Aceeasi
tendinta cauzata, insa, de reculului consecutiv emiterii unei radiatii alfa, o au si izotopii
fiicd rezultati n urma dezintegrarilor alfa de energie mare cum sunt 2*Th si **Ra.
Aceasta conduce la o saracire a mineralelor gazda in acesti radioizotopi, saracire cu atat
mai accentuata cu cat dimensiunile cristalitelor sunt mai mici. Atunci cand dimensiunile
acestora scad sub lungimea medie a reculului, de circa 20 nm, saracirea este totald, ceca
ce face ca sistemul sa nu mai poata fi considerat Tnchis, devenind deci inapt pentru
masuratori geocronologice radiometrice. Parasirea retelei minerale gazda de catre
elementele radioactive si descendentii acestora reprezintd o sursa majora de erori

sistematice ce trebuiesc analizate si luate in consideratie cu toata atentia posibila.

RADIONUCLIZII COSMOGENI

Radionuclizii cosmogeni sunt reprezentati de elementele radioactive care se formeaza atat

in atmosfera cat si in scoarta terestra in urma reactiilor nucleare determinate de radiatia

cosmicd, care la randul sau este reprezentata de vantul solar si de radiatia cosmica din
afara sistemului solar. Radiatia cosmica este compusa din particule de foarte mare
energie, atat cu sarcina (protoni, miuoni), cat si fara (fotoni gama). In urma interactiei cu
atmosfera terestra si in prezenta cAmpului magnetic terestru, aceasta interactioneaza cu
nucleele elementelor ce compun atmosfera, producand reactii nucleare de spalatie prin
care sunt generate atat particule secundare usoare cat si izotopi ai unor elemente existente
in scoarta terestra. Reactiile nucleare de spalatie sunt reactiile produse de particule

proiectil cu energii mai mari de 50 MeV care determina emisia din nucleul tinta a unui
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numar mare de particule usoare in final rezultind un nucleu cu masa atomica
corespunzator mai mica decat cea a nucleului original. Particulele usoare emise pot fi
neutroni, protoni, deuteroni, particule alfa, sau izotopi ai litiului. La randul lor, particulele
usoare produc noi reactii nucleare cu nucleele elementelor atmosferice, procesul putandu-
se repeta, n functie de energia particulelor primare de foarte multe ori, generand astfel
cascade de reactii nucleare. Reactiile de spalatie pot avea loc pe orice nucleu din
atmosfera ca si din scoarta terestra, dar cele mai multe au loc pe nucleele de azot, oxigen,
carbon, aluminiu, siliciu, argon si fier. Tn tabelul 7 sunt prezentati principalii radionuclizi
cosmogeni ca si unele din caracteristicile lor importante pentru determinarile

geocronologice.

Tabelul 7. Caracteristicile principalilor radionuclizi cosmogeni folositi in geocronologia

radiometricad.
Radionuclidul Reactia de formare Ty Observatii
Tntiul cosmogen este in
nre 3 e
*H Spalatie pe oxigen 12,46 y prezenjd mascat de cel
' antropogen  produs  de
centralele nudears
‘Be Ambii izotopi ai beriliului sunt 53d

"Be are un timp de
rezidentd in atmoserd de
151 Ma circa 1 an in timp ce Be
nersistd mai multe deceni

produsi de protonii si neutronii
prmari  sau  secundan  ai
radiatiei cosmice prin reacti de
spalatie

=

Concentratia '°C a fost
a iInceputul secolului
XX mai micad decét cea
inregistratd inainte de
revolutia industriald
datoritd imbogatini  at-
mosferel cu bioxd de
carbon  produs  prin
ardersa carbunilor fosili
[efectul Suess, 1955)

e “M+n = “CHp 5730 y

“al Spalatie pe argon 0,716 Ma

¥l este perfect solubi
in med apoase $i nu se
fixeazd pe nici un fel de
substrat mineral natural.

el Spalatie pe argon 0,3 Ma
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METODE ANALITICE FOLOSITE TN GEOCRONOLOGIE

Una din problemele majore ale geocronologiei radiometrice o constituie determinarea cu
mare precizie atat a concentratiilor radionuclizilor din proba cat si a produsilor lor de
dezintegrare. De la inceput trebuie afirmat ci exceptand “°K, 8’Rb, ?**Th si *®U, a caror
concentratie este de ordinul ppm, toate celelalte elemente radioactive folosite in
geocronologie au concentratii cu cateva ordine de marime mai mici, ceea ce presupune
folosirea unor metode analitice extrem de sensibile, ca spectrometria de masa cu ionizare
termica, cu plasma cuplata inductiv sau de particule accelerate. Numai in cazul **C se mai
foloseste ca metoda alternativa dozarea radiometrica folosind scintilatori organici. Desi Tn
toate metodele geocronologice radiometrice sunt implicate elemente radioactive, dozarea
lor se face, cu exceptia **C si a unor radionuclizi emititori de radiatii alfa din seriile
radioactive natural, prin diferite variante de spectrometrie de masa. Numai in situatia in
care se dispune de cantitati de proba de ordinul sutelor de grame, “°K, ***Th si *®U pot fi
dozati  radiometric folosind spectroscopia gama sau, dupa separare radiochimica,
spectroscopia alfa. Aceasta din urma se poate aplica pentru majoritatea elementelor ce

formeaza seriile radioactive naturale, cu exceptia izotopilor radonului.

Spectroscopia nucleara

Spectroscopia nucleara este folositda pentru a detecta si doza elementele radioactive
masurand activitatea acestora datoratd emisiei de radiatii alfa, beta, gama si chiar a
fragmentelor de fisiune. Trebuie remarcat faptul ca radiatiile alfa si gama au spectre
energetice discrete, in timp ce radiatiile beta au spectre energetice continui cu energia
variind intre zero si o valoare maxima, egald cu energia de dezintegrare. Din acest motiv,
elementele radioactive beta-minus active nu pot fi dozate radiometric decat dupd o
separare radiochimica prealabild si completa. In situatia elementelor alfa active este, de
asemenea, necesara separarea radiochimica, dar de data aceasta pentru a obtine probe
mult mai subtiri decat parcursul maxim al radiatiei alfa cu scopul de a evita deformarea

spectrelor energetice alfa, inerenta probelor groase.
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Pentru spectrometria radiatiior gama se folosesc lanturi spectrometrice specializate
prevazute cu detectori cu semiconductori din germaniu hiperpur (HPGe) sau cu germaniu
dopat cu ioni de litiu (GeLi) in cazul modelelor mai vechi. Schema generala a unui astfel
de lant spectrometric este reprodusa in figura 17. Avand in vedere ca activitagile
detectate folosind acest lant spectrometric sunt de regula extrem de scazute, sunt necesare
precautii deosebite pentru reducerea zgomotului de fond datorat elementelor radioactive
naturale existente in materialele de constructie ale laboratorului sau ale detectorului
nsusi, radionuclizilor naturali formati in aer in urma dezintegrarii radonului atmosferic
ca si radiatiei cosmice. Pentru aceasta, cele mai performante laboratoare pentru activitati
slabe se amenajeaza in vechi mine de carbuni iesite din exploatare sau in pesteri din
masive calcaroase. In acelasi timp, detectorii sunt ecranati prin straturi de plumb placat in
interior cu cupru si aluminiu. Plumbul folosit a fost recuperat din cladirile construite
Tnainte de anii '40 ai secolului XX, iar aluminiul si cuprul sunt de inalta puritate. Periodic,
spatiul dintre detector si ecran este purjat cu azot. Detectorii folositi trebuie sa aiba
eficacitatea cat mai mare, acest lucru realizandu-se atat prin cresterea volumului
detectorilor (se poate ajunge pana la volume de 1 litru) ca si prin folosirea detectorilor cu
put, proba de dimensiuni reduse fiind introdusa astfel chiar in centrul detectorului. Daca
se folosesc ferestre din beriliu, acesti detectori pot fi folositi cu succes la detectarea

radiatiilor gama moi, ca cele emise de *°Pb, cu energia de 46,52 keV.

Acelasi tip de lant spectrometric este folosit si la analiza spectrelor alfa (Figura 18), cu
deosebirea ca in locul detectorilor de germaniu sunt folositi detectorii din siliciu cu strat
bariera. Masuratorile sunt efectuate in vid pentru a reduce atenuarea radiatiilor alfa Tn aer
si la temperatura camerei, spre deosebire de spectroscopia radiatiilor gama care este
efectuata racind detectorii la temperatura azotului lichid. Pentru exemplificare, in figura
19 este reprodus spectrul alfa experimental al uraniului natural extras din corali fosili
intr-un experiment vizand determinarea varstei acestora printr-o metoda de dezechilibru

radioactiv (Vasaru si Cosma, 1998).

Deoarece spectrul radiatiei beta este continuu, dispare necesitatea folosirii unor detectori
proportionali, ceea ce conteazd fiind obtinerea unei eficacitifi de detectie cat mai

apropiata de unitate. Pentru aceasta, probele ce contin izotopii beta-minus activi sufera,
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asa cum s-a afirmat anterior, o separare chimica astfel incat probele sa nu contina nici un
alt element radioactiv cu exceptia celui de interes. Apoi preparatul este dizolvat intr-un
scintilator lichid inconjurat de mai multi fotomultiplicatori pentru a obtine o eficacitate de
detectie cat mai apropiati de unitate. In vederea reducerii zgomotului de fond datorat
radiatiei cosmice, intregul ansamblu de masura (scintilator + fotomultiplicatori) este
Tnconjurat de o baterie de contori Geiger-Miiller montati in anticoincidenta, astfel incat sa
fie inregistrate numai scintilatiile luminoase generate in detector de radiatia beta emisa de
proba. Performantele dozarii radiometrice prin spectroscopie nucleara depind in primul
rand de rezolutia si eficacitatea detectorilor folositi, precum si de timpul de masura. Tn
cazul dozarii radiometrice a potasiului, toriului sau a uraniului, probe de cateva zeci de
grame trebuiesc masurate circa 24 de ore folosind un detector cu eficacitatea de 15%. Tn
cazul *C sunt necesare, de asemenea, probe care si contini minimum 5 g de carbon iar

timpul de masuri poate varia intre 10 si 24 h. In ambele situatii, eroarea este in jur de 1%.

1 PA - AS
2 | | CAD
3 SIT o
4

5 o

6

Figura 17. Schema unui lant spectrometric cu detector de semiconductori folosit pentru
masurarea spectrelor gama.
1-ecran din plumb; 2-proba; 3detector (HPGe sau Geli), conductor de caldura din
cupru masiv; vas Dewar metalic; 6-azot lichid. SIT sursa de inalta tensiune, PA-(SIT),

pre-amplificator sensibil la sarcinad, CAD-convertor analog-digital, PC-calculator.
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Figura 18. Geometria de masura in cadrul spectroscopiei alfa folosind detectori de

Siliciu cu strat bariera.
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Figura 19. Spectrul energetic al radiatiei alfa emisa de uraniul natural extras din corali
fosili cu varsta de circa 120 000 ani. Iztotopul 22U, inexistent in naturd este folosit ca
trasor. Spectrul a fost obtinut folosind un detector de Si cu strat barierd, ceea ce a
perimis evidentierea celor doua linii din spectrul radiatiei alfa a 22 (Vdsaru si Cosma,

1998).
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Analiza prin activare cu neutroni

Analiza prin activare cu neutroni este o metoda de inalta precizie folosita la determinarea
concentratiilor unui numar de circa 42 de elemente din care fac parte Ar, K, majoritatea
pamanturilor rare, toriul i uraniul. Sensibilitatea pentru K, Th si U este de circa 1 ppm,
lar eroarea sub 1%. Analiza prin Activare cu Neutroni (AAN) nu necesita decat in situatii
speciale o separare radiochimica prealabild. In mod normal, mojararea si omogenizarea
probei sunt suficiente, cantitatile necesare de proba fiind de ordinul a 25 — 50 mg. Cea
mai sensibild este activarea cu neuroni termici, dar si neutronii epitermici pot fi folositi
cu succes. Ca sursa de neutroni sunt folosite reactoarele nucleare, in regim stationar sau
pulsate, capabile sa furnizeze neutroni termici si epitermici la debite ale fluentelor de
10**10* n/cm?/s, ceea ce face Tnsi ca accesibilitatea metodei si se reduci la mai putin de

50 de laboratoare din America de Nord, Europa, India, Pakistan, Coreea si Japonia.

AAN se bazeaza pe generarea de izotopi radioactivi ai elementelor investigate Th urma

iradierii cu neutroni, conform relatiei:

A 1 At+lr*
SX+ogn—=5 X

A+1X=

Cu extrem de putine exceptii, izotopul £ este radioactiv, dezintegrandu-se intr-
un element stabil cu emisia unor radiatii gama de dezexcitare, caracteristice. Masurand
cu un lant spectrometric cu detectori cu semiconductori radiatia gama caracteristica si
printr-o calibrare prealabila folosind probe standard se pot determina din analiza

spectrului gama concentratiile elementelor de interes.

Spectrometria de masa

Spectrometria de masa este una din cele mai importante metode pentru masuratorile

geocronologice. Fatd de metodele prezentate anterior, aceasta prezinta pe langa avantajul

eqe v
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mare precizie (sub 0,05%) a rapoartelor abundentelor izotopice ale elementelor
investigate, ceea ce masuratorile radiometrice sau prin activare cu neutroni nu pot face.
Trebuie remarcat ca, spre deosebire de masuratorile radiometrice unde cantitatea de
element radioactiv era determinata prin intermediul activitati acestuia, n cadrul
spectrometriei de masa concentratiile sunt determinate masurand atomii individuali, ceea
ce, evident, aduce un spor de precizie. De asemenea, timpul de masura este mult scurtat,
n schimb prepararea probelor este considerabil mai laborioasa si consumatoare de timp.
Componentele principale ale unui spectrometru de masa sunt sursa de ioni si sistemul
analizor compus din magnetii de deflexie (bi sau cuadrupolari) si colectorul de ioni care
indeplineste functia de detector (Figura 20). Pentru obtinerea unei precizii de 0,1% este
necesari colectarea unui numar de 10° ioni. Sensibilitatea spectrometrelor de masi este in
jur de 1 ppb si, in plus, prezinta avantajul de a permite determinarea rapoartelor
abundentelor relative a mai multor izotopi ai aceluiasi element. Tn schimb, prepararea
probelor este laborioasa, acestea necesitind o separare chimica de obicei efectuata
folosind rasini schimbatoare de ioni sau alte procedee chimice inainte de a fi introduse in
sursa de ioni. Dupa separare, elementele de interes sunt fie depuse pe filamentul sursei de
ioni in cazul spectrometrelor de masa cu ionizare termica, fie dizolvate in amestec de
acizi ultrapuri si atomizate in camera de ionizare in cazul surselor de ioni cu plasma
cuplata inductive. lonii sunt apoi accelerati sub o diferenta de potential de ordinul a 10
kV si injectati Tn magnetul analizor. ntregul traseu al ionilor de la sursa de ioni si pana la
detectori se face n vid ultrainalt (107 — 10°° torr). Tn geocronologie, spectrometria de
masa este folositd n metodele K-Ar, Rb-Sr, Re-Os, Lu-Hf, Sm-Nd, Th-Pb, U-Pb, Pb-Pb,
U-Th, etc.

Tn cazul metodelor K-Ar si Ar-Ar, argonul trebuie extras din proba si purificat Tnainte de
a fi introdus in camera de ionizare a spectrometrului de masa. Pentru aceasta se foloseste
o instalatie de degazare si purificare in care proba este incalzita in trepte folosind un
cuptor cu inductie iar argonul eliminat este separat de celelalte componente gazoase
folosind capcane cu azot lichid, CuO, Ti metalic si site moleculare (Figura 22). Aceasta
tehnica de extragere si purificare este puternic favorizata de faptul ca argonul este un gaz

inert.
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Figura 20. Schema unui spectrometru de masa cu magnet bipolar. Proba este ionizata in
sursa de ioni 1 (ionizare termica sau generator de plasma cuplata inductiv), iar ionii
pozitivi sunt accelerati si focalizati prin intermediul electrozilor de accelerare si
focalizare (2) intr-un fascicul ce contine numai ioni cu aceeasi viteza. Acesta trece apoi
prin interfierul magnetului analizor (3) unde are loc separarea lor dupd masa.

Detectarea lor se face folosind colectorii de ioni (4 si 5).

schimbator de filtru de
magnet sarcinad viteze
separator ioni pozitivi \ ioni negativi spectrometru de
masa cu
( \l W dubla focalizare
. ' A

\

accelerator Van der Graaf
sursa de tandem
ioni de Cs~

detector
proba AETE E—m

Figura 21. Schema unui spectrometru de masd de particule accelerate. Tn urma
bombardarii probei cu un fascicul de ioni de cesiu accelerati la 400 kV, din proba sunt
emisi ioni pozitivi cu sarcind multipla ce sunt preaccelerati §i introdugi intr-un prim

spectrometru de masd care la rdndul sau selecteaza ionii avand
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aceeasi sarcind specifica g/m. lonii pozitivi selectati sunt accelerati in prima secfiune a
acceleratorului electrostatic la o energie maxima de 7 MeV, dupd care trec printr-o foitd
foarte subtire de carbon unde are loc schimbarea sarcinii lor (din ioni multiplu pozitivi
devin ioni multiplu negativi) iar ionii moleculari sunt disociati. Urmeaza a doua
accelerare la acelagi potetial accelerator in urma civeia ionii ajung la o energie dubla,
apoi acestia trec printr-un filtru de viteze si sunt introdusi n al doilea spectrometru de
masa cu dubla focalizare si sunt detectati printr-un sistem de detectori care mdsoara
simultan energia i pierderea liniard de energie pe o distanta de ordinul centimetrilor.
Detectorul folosit este o camera de ionizare de constructie specialda avand mai mulfi
electrozi intermediari, care furnizeaza un prim semnal a carei amplitudine este
proportionala cu pierderea de energie si un al doilea semnal proportional cu energia
totala a particulei. Discriminarea dubla dupa acesti doi parametri permite discriminarea
N de "C.

r’;/ = HV
V | M V
M e l ‘ I |
T MS

Figura 22. Schema instalatiei folosite pentru extragerea argonului din roci in cadrul

metodelor K/Ar si ArlAr. Probele (1) sunt introduse secvential intr-un creuzet de
molibden (2) plasat intr-un cuptor cu inductie (3) si incalzite pand la topirea completa.
Gazele astfel eliminate sunt amestecate cu o cantitate bine determinata de
Ar folosit ca trasor si aflata in rezervor (4), dupa care sunt trecute printr-un cuptor cu

CuO (5), prin site moleculare (6), filtre de carbune activ (7,8) i, In final, un cuptor

cu Ti pentru refinerea hidrogenului. Argonul astfel purificat este trimis spre
spectrometrul de masd. Vidul inalt mentinut tot timpul functiondrii este monitorizat prin

intermediului jojei cu ionizare (10) (dupa Dalrymple si Lanpherne, 1969).
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Spectrometrele de masa clasice, remarcabile prin sensibilitatea lor, nu pot separa insa
izobarii, elemente care au aceeasi masa atomica. Acest lucru se datoreaza faptului ca
deviatia Tn camp magnetic este invers proportionald cu masa atomica a ionilor. Cum in
majoritatea metodelor geocronologice radiometrice elementele parinte si fiica sunt legate
printr-o dezintegrare beta minus, acestea sunt elemente izobare. Din acest motiv, Tnainte
de a fi dozati prin spectroscopie de masa, este necesara separarea lor prin diferite metode.
Acest lucru, datorita proprietatilor chimice diferite ale izobarilor poate introduce erori
sistematice printr-o separare incompletd. Prezenta izobarilor este extrem de suparatoare
in cazul metodelor radiometrice ce folosesc radionuclizi cosmogeni ai caror produsi de
dezintegrare sunt elemente stabile fiind in acelasi timp si componente ale scoartei sau ale
atmosferei terestre. Pentru a depasi acest obstacol experimental major, a fost elaborata
varianta spectroscopiei de masa de particule accelerate (vezi figura 21). Aceasta metoda
este consideratd la ora actuald a fi cea mai sensibild tehnica analitici. Tn cazul
spectroscopiei de masa de particule accelerate este utilizata pentru diferentierea izobarilor
dependenta de masa a pierderii lineare de energie care pentru energii ce depasesc 10 MeV
depinde de masa atomica, ceea ce face ca diferentele mai mici de 0,1% dintre masa
izobarilor sa poata fi evidentiate. Pentru aceasta este necesar ca ionii elementelor
investigate sa fie accelerati la energii de ordinul a 14 MeV, lucru realizabil numai
folosind acceleratoare electrostatice de particule in tandem, cum este acceleratorul Van
der Graaf. Deoarece accelerarea intr-un accelerator Van der Graaf tandem se face la
potential constant, dispersia Tn energie a particulelor accelerate este foarte mica, ceea ce
cuplat cu discriminarea dupa pierderea liniara de energie dE/dx, permite diferentierea
izobarilor **C de N, lucru imposibil de realizat cu spectrometrele de masa clasice.
Spectrometrele de masa de particule accelerate sunt folosite la determinarea
analizi sunt necesare cantititi reduse de probd care in cazul *C sunt de ordinul
fractiunilor de gram, spre deosebire de metoda clasica ce foloseste scintilatori lichizi
unde probele trebuie sa contind minimum 4-5 grame de carbon. O alta procedura folosita
pentru eliminarea izobarilor constd in ionizarea completd a atomilor, astfel Incat datoritd

numerelor de ordine diferite si sarcinile lor Th stare complet ionizata vor fi diferite cu cel putin o

unitate, ceea ce face ca separarea lor magnetica sa nu ridice probleme deosebite.

61



Dilutia izotopica

Dilutia izotopica este o tehnica auxiliara spectrometriei de masa ce permite determinarea
CU mare precizie a unor cantitati extrem de mici (de ordinul microgramelor) de elemente
individuale, indiferent de starea lor. Metoda dilutiei izotopice se aplica cu deosebit succes
in cazul elementelor ce sunt compuse din doi izotopi, dar poate fi aplicata si in cazul

elementelor ce sunt constituite dintr-unu sau mai multi izotopi.

Pentru a determina o cantitate necunoscuta N dintr-un element (exprimata prin numarul
de atomi) dintr-o proba, acesteia 1i este adaugata, inainte de a fi masuratd cu ajutorul
spectroscopiei de masa, 0 cantitate Nx bine determinatd (numitd trasor) din acelasi
element ce contine doi izotopi pentru care raportul abundentelor izotopice Rt difera de cel
al abundentelor Rp din proba. Dupa ce proba si trasorul sunt amestecate prin dizolvare
simultana in acizi daca sunt in stare solida sau pur si Simplu amestecate daca sunt in faza

lichida sau gazoasa, noua proba va contine un numar final Ng de atomi:
Nr =N, +N,

Proba rezultata va fi caracterizata de o noua valoare Rm a abundentelor, valoare

determinata cu ajutorul spectrometrului de masa.

62



LY

frasar

gmesiec

In felul acesta, numarul de atomi Nx este legat de numarul de atomi
N; din trasor si de rapoartele Rp si Rm determinate experimental Tnainte
si dupa introducerea trasorului:

o, B =R: -r,)
R, -RL1-R,)

N,

In situatia in care marimile Rp si R; sunt determinate experimental iar
cantitatile N si Ry sunt cunoscute aprioric, numarul N poate fi
determinat cu o precizie de sub 1%.

Dilutia izotopica prezinta mai multe avantaje ce fac din aceasta o
metoda preferentiala pentru determinarile cantitative efectuate folosind
spectrometria de masa:

- este extrem de sensibild, nefiind necesare masuratori absolute;
prepararea probelor trebuie sa conduca numai la separarea si
purificarea elementelor, dupa care este necesara numai determinarea
abundentelor izotopice relative. Deoarece acest lucru este facut
folosind spectrometrul de masa, precizia determinarii acestor rapoarte
este maxima.

- se pot analiza simultan doud elemente cu conditia ca un element sa nu

contina izobarii celuilalt.

Spectroscopia optica

Spectrosopia optica desemneaza titulatura generala sub care se regasesc douda metode de

analiza, cu sensibilitate de pana la 1 ppm, dar care in geocronologie sunt utilizate in

special la dozarea potasiului pentru metoda K/Ar si la analiza preliminarda a probelor.

Spectroscopia optica poate fi de emisie sau de absorbtie, In ambele cazuri elementele

fiind dozate dupa intensitatile liniilor spectrale proprii din domeniul vizibil. Tn cazul

variantei de emisie, este analizat spectrul emis de proba adusa intr-o stare de temperatura

foarte ridicata (peste 4000° C cu sursele obisnuite, 8000° C pentru plasma cuplata

inductiv), fie prin injectarea intr-o flacara oxiacetilenica, fie folosind un arc electric, fie
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folosind o sursa de plasma cuplata inductiv. Spectrul de emisie din domeniul optic este
descompus folosind retele de difractie cu mare putere dispersiva si inregistrat de regula
folosind lanturi de fotodiode plasate pe zona de interes a spectrului. Tn acest caz, proba
dizolvata ntr-un amestec de acizi este pulverizata in flacara sau introdusa in camera cu
plasma unde are loc procesul de excitare termica si emisie Tn domeniul optic. Tn varianta
de absorbtie numita Absorbtie Atomica, proba este incalzita la temperaturi inalte la care,
ca si in cazul variantei emisive, elementele componente sunt ionizate. Apoi, prin plasma
astfel formata este trimisa o radiatie luminoasa astfel Tncat, dupa trecerea prin plasma,
aceasta contine spectrul de absorbtie al elementelor ce alcatuiesc proba. Pentru ionizarea
termica se folosesc ca surse alternative cuptoare de grafit iar detectia se face fie folosind
lanturi de fotodiode, fie folosind un fotomultiplicator. Tn ambele variante, precizia
determinarilor este de 1%-2%, etalonarea fiind facuta cu probe standard, care, pentru a
creste precizia, este necesar a fi cat mai apropiate ca structura mineralogica de probele
investigate. Cea mai mare sensibilitate este atinsa Th cazul Tnh care pentru ionizare este
folositd plasma cuplata inductiv, situatie in care datoritd temperaturii inalte (circa a 800°
C) elementele cu mare afinitate pentru oxigen nu mai pot forma radicali oxidici sau
hidroxidici. Tn felul acesta pot fi dozate cu precizie pamanturile rare, elementele alcalino-

pamantoase, borul, siliciul, tantalul, uraniul, toriul etc.

Fluorescenta de raze X

Fluorescenta de raze X este o tehnica spectroscopica restransa la domeniul radiatiei X,
dar intens utilizata in geochimie pentru determinarea concentratiilor elementelor avand
numarul de ordine mai mare de 22. Aceastd metoda constd in analiza radiatiei de
fluorescenta, numita si radiatie X caracteristica, emisa de atomii elementelor investigate
atunci cand 1n urma excitarii cu radiatii beta-minus, raze X sau gama moi (energia mai
mica de 100 keV) sunt excitati electronii de pe paturile K sau L. Tn acest caz, energia
radiatiei de fluorescenta emisa este Th domeniul razelor X cu energii de maximum 90 keV
(cazul uraniului). Avantajul major al fluorescentei de raze X (FRX) fata de spectroscopia
optica consta in extrema simplitate a spectrelor de fluorescentd, specifice fiecarui

element. Cu mici fluctuatii, energie radiatiei FRX depinde patratic de numarul de ordine
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al elementului emitator, ceea ce face ca liniile radiatieci X caracteristice sa nu se
suprapuna. Pe de alta parte, datorita absorbtiei si reemisiei de catre elementele din proba,
intensitatea radiatiei de fluorescenta depinde liniar numai intr-o prima aproximatie de
concentratia elementului, pentru dozari mai precise fiind absolut necesara efectuarea de
corectii suplimentare pentru compensarea influentei celorlalte elemente din proba
(corectia efectelor de matrice). Pentru obtinerea spectrelor FRX se folosesc ca surse de
excitatie atat tuburi de raze X cu anod extins confectionat de obicei din scandium, cat si
surse izotopice de *°Fe, *'Co, 1°Cd, **’Pm/Al, ***Am. Analiza radiatiei de fluorescenta se
face folosind detectori dispersivi cu gaz, din siliciu cu strat bariera sau cristale subtiri de
Nal(TI) (Figura 23). Sensibilitatea FRX variaza intre zeci si sute de ppm iar erorile in
determinarea concentratiilor nu scad sub 5%. Din acest motiv, n geocronologie, in ciuda
existentei unor lanfuri spectrometrice dedicate, FRX este folosita numai pentru a afla
compozitia elementala a probelor analizate in vederea stabilirii conditiilor optime de
analiza prin spectrometrie de masa. Ca si in cazul celorlalte metode analitice prezentate,
este permanent necesara folosirea de probe standard, atat pentru determinarea

concentratiilor necunoscute, cat si pentru verificarea acuratetei masuratorilor.
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Figura 23. Schema bloc a unei instalatii pentru analize de rutind secventiala prin
fluorescenta de raze X. Proba (1) se afla fixata pe un suport rotitor (2) pentru a media
efectele datorate neomogenitatilor acesteia. Radiatia X de excitare emisa de anodul (3)

tubului de raze X (4) cade pe proba excitind radiatia de fluorescentd a elementelor ce
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intrda in compozitia sa. Dupd emisie, aceasta radiatie este analizatd prin difractie pe
cristale curbe de LIF (5) si detectatd folosind fie contoare proportionale cu gaz (6), fie
cristale subyiri de Nal(Tl) (7) cuplate optic cu fotomultiplicatori (8). Semnalele electrice
produse de acesti detectori sunt colectate dupa amplificare (9) de o interfata (10) si
trimise printr-o magistrala de date la un calculator (11) unde are loc prelucrarea finala
a acestora. Tntreg ansamblul compus din sursa de raze X, probe, cristale analizoare si
detectori se afla in interiorul unei incinte vidate (13). Detectorii sunt alimentati cu
tensiune inalti de la Surse de Inalta Tensiune (SIT) iar semnalele produse de acestia,
Tnainte de a ajunge la amplificatoare (9), sunt preamplificate prin intermediul unor
Preamplificatoare (PA) (Duliu, 1993, modificat).

Fotometria optica

Fotometria optica este o metodad adiacenta folosita pentru masurarea fluxului de fotoni
emisi fie in urma incalzirii controlate, fie in urma iradierii cu radiatie luminoasa din
domeniul verde sau albastru al spectrului vizibil a unor probe constand din fragmente de
cuart, feldspat si, mai rar, calcit sau aragonite. Este utilizata in cadrul a doua metode
geocronologice bazate pe determinarea cantitativa a numarului de defecte de iradiere
produse in mineralele mai sus enumerate sub actiunea radiatiilor ionizante emise de
elementele radioactive naturale aflate ca impuritati in acestea. Este vorba de metodele de
termoluminescentd si luminescenta stimulata optic, intens folosite in geocronologia

Pleistocenului si a Holocenului.

Principiul metodei ca si realizarea practica sunt extrem de simple, probele investigate
fiind plasate in imediata vecinatate a fotocatodului unui fotomultiplicator sensibil la
radiatia din domeniul vizibil. Radiatia luminoasa de termoluminescenta (TL) sau de
luminescenta stimulata optic (OSL) emisa fie prin Incalzire cu viteza constantd, fie prin
iradierea cu radiatie laser este colectatd si amplificatd de un fotomultiplicator dupa care
este trimisd la un calculator ce contine o placa de achizitie de date ce in final determina

fluxul total al radiatiei luminoase emise de fiecare proba (figura 24).
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Figura 24. Schema unui fotometru folosit la mdasurarea radiatiei TL sau OSL 1 —
fotomultiplicator, 2 - incinta obscura, 3 — filtru optic, 4 — proba, 5- cuptor, 6- izolatie
termica. SIT — sursa de inalta tensiune pentru alimentarea fotomultiplicatorului, AMPL —
amplificator de curent continuu. Tn cazul mdasurdtorilor de OSL, radiatia luminoasd

excitatoare emisd de o fotodioda este condusa la proba printr-un ghid de lumina.

Rezonanta electronica paramagnetica

Rezonanta electronica paramagnetica este, de asemenea, o metoda spectroscopica de
analiza, de inalta sensibilitate si in acelasi timp specifica, in sensul ca prin aceasta metoda
spectroscopica pot fi investigati numai centrii paramagnetici reprezentati prin atomi, ioni,
ioni moleculari sau molecule care contin cel putin un electron cu spinul necuplat. Din
categoria ionilor moleculari fac parte radicalii liberi, o parte importanta din acestia fiind
generati de radiatia ionizanta (lkeya, 1993). Practic, orice corp solid care este supus
actiunii radiatiei emise de radionuclizii naturali existenti in componenta sa va acumula in
timp radicali liberi, numarul acestora fiind proportional cu doza absorbiti. In situatia in
care sistemul este Tnchis, atunci debitul anual al dozei absorbite poate fi calculat cu
destula precizie, la fel ca si doza absorbita In toatd existenta probei, astfel Tncat din
compararea dozei finale cu debitul anual al dozei se poate stabili, cu un anumit grad de
precizie varsta probei. Tn felul acesta, rezonanta electronici paramagnetica (REP) este
folosita la determinarea varstelor unei categorii nu foarte largi de obiecte, dar cu varste

geologice cuprinse ntre cateva zeci de mii de ani si peste un Ma.
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Figura 25. Modul de formare al semnalului de REP stationara al unei probe constand
din CM cu spinul ¥. Semnalul de rezonanta apare mentindnd fixa frecventa campului
electro-magnetic si variind lent in timp valoarea inductiei cdmpului magnetic static. Aria

curbei de absorbtie este proportionala cu numarul de centri paramagnetici din proba.

Detectarea prezentei radicalilor liberi se face prin absorbtia unui fascicul de radiatii
electromagnetice avand lungimi de unda centimetrice sau milimetrice cu frecvente
cuprinse intre 9 si 35 GHz transmis de proba investigata plasata Tntr-un cdmp magnetic
omogen al carui scop este de a despica prin efect Zeeman nivelele energetice al centrilor
paramagnetici Tn subnivele energetice intre care au loc tranzitiile de absorbtie (figura
25). Spectrometrele REP actuale (figura 26) sunt dispozitive foarte performante
ajungand la o sensibilitate de circa 10* centri pe proba, ceea ce pentru un esantion de

calcit cu masa de 50 mg revine la circa 1 ppm.
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Figura 26. Schema bloc a unui spectrometru REP homodind in regim stationar cu
modulatie a cAmpului magnetic static. Proba se afla in centrul unei Cavitafi Rezonante
(CR). Campul electro-magnetic de inalta frecventa este generat de un clistron reflex
acordat si metinut in permanentd pe frecvenfa proprie a cavitatii rezonante de catre
dispozitivul de Control Automat al Frecventei (CAF). Spectrometrul prezentat in aceasta
schemad este prevazut cu o punte de microunde (“T” magic), desi poate fi folosit la fel de
bine si un circulator. Clistronul si dioda detectoare sunt izolate de actiunea undelor
reflectate prin intermediul unor izolatoare cu ferita, iar nivelul puterii la nivelul probei
din cavitatea rezonanta este ajustat cu ajutorul unui atenuator reglabil. Deoarece
spectrometrul functioneaza la frecventa constantad, conditia de rezonanta este realizata
prin variatia in timp a inductiei campului magnetic static. Frecventa electro-magnetica si
inductia campului magnetic static sunt monitorizate de cdtre un frecventmetru si un
teslametru. Toate instrumentele de masura sunt conectate la un PC care asigura achizi
tia si prelucrarea spectrelor experimentale. Pentru masuratorile
efectuate la temperatura azotului sau a heliu/ui lichid, cavitatea rezonanta este introdusa

intr-un criostat. Tn locu! clistronului poate fi folositi o dioda Gunn.
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Detectorii solizi de urme

Detectorii solizi de urme reprezinta un sistem de detectie adecvat numai radiatiei nucleare
puternic ionizante, cum sunt fragmentele de fisiune, dar total insensibil la radiatiile beta
si gama si, chiar pentru o larga categorie de minerale naturale, la radiatiile alfa. Detectorii
solizi de urme sunt constituiti din materiale dielectrice ce pot fi naturale (muscovit, biotit,
sfen, apatita, zircon, epidot, granat, allanit) (Fleischer si colab., 1975; McDougal, 1976;
Price si Walker, 1963) sau sintetice (sticle, acetat de celuloza, emulsii nucleare, etc.). Tn
momentul in care o radiatie puternic ionizantd strabate un material solid, datorita
interactiilor cu atomii mediului strabatut, acestia sunt deplasati din pozitiile lor de
echilibru din reteaua cristalind, revenirea lor la pozitiile initiale facdndu-se cu atat mai
greu cu cat materialul are proprietati electrice izolatoare mai marcante. Tn felul acesta, in
lungul traiectoriei particulei in material se formeaza un canal cu un diametru de ordinul a
0,01 um si lungimea variind intre 10 si 20 um. Durata de conservare a acestor urme este,
la temperatura camerei, de ordinul a 10*° ani. Evidentierea lor poate fi ficuti numai dupa
ce materialul iradiat a fost expus atacului unor medii corosive cum sunt acidul fluorhidric
sau hidroxizi de sodiu sau de potasiu. In acel moment, zona de intersectie a urmelor cu
suprafata materialului devine un centru de unde incepe atacul corosiv, pe suprafatd
aparand o adanciturd ce reprezintd "urma" particulei si a carei forma depinde de structura

cristalind a materialului considerat (Figura 27).

In final, pe suprafata detectorului apar o serie de urme a ciror numir este proportional cu
numarul particulelor ionizante a caror traiectorie a intersectat suprafata detectorului si
care pot fi observate si fotografiate folosind un microscop optic obisnuit sau prevazut cu
o camera de luat vederi. Densitatea urmelor astfel produse este proportionald cu numarul
de particule ionizante (particule alfa, fragmente de fisiune) emise din interiorul
detectorului intr-un strat adiacent suprafetei. Suprafetele detectorului pe care sunt
evidentiate urmele pot fi suprafetele naturale de clivaj ca in cazul micelor, obginute prin
laminare sau turnare ca in cazul detectorilor produsi industrial cum sunt detectorii de
acetat de celuloza, emulsiile nucleare sau sticlele detectoare si, de asemenea, pot fi
produse prin slefuire cu materiale abrazive fine ca Tn cazul mineralelor naturale ce nu

prezinta suprafete perfecte de clivaj cum sunt apatita, sfenul, etc. Trebuie mentionat ca
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sursa radiatiilor ionizante poate fi atat in interiorul detectorului cat si in afara lui, in

primul caz detectorul fiind folosit la punerea in evidentd a elementelor radioactive

existente in interiorul sdu. In ambele cazuri, detectorul va pune in evidenta numai

radiatiile a caror traiectorii au intersectat suprafata acestuia.
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Figura 27. Formarea urmelor in detectorii
de urme. Particula ionizanta ce poate
proveni din exteriorul sau din interiorul
detectorului genereaza datorita
interactiunilor coulombiene un canal f
ormat din atomii materialului detectorului
ce au fost deplasati din pozitiile lor de
echilibru. Tn cazul in care acesta
intersecteaza suprafata detectorului, la
imersia intr-o solutie corosiva, suprafata
acestuia este corodata chimic, atacul
ncepand din acest punct. Tn final apare o
adancitura avand diametrul de ordinul
zecilor de microni, usor vizibila la
microscop. (Dimensiunile urmei sunt mult

mai mari decat cele figurate pe desen).



Metode geocronologice absolute |
Radionuclizi  terigeni — radionuclizi

primari

Metoda Potasiu/Argon (K/Ar) si varianta sa Argon/Argon (Ar/Ar) fac parte impreuna cu
metodele Rubidiu/Strontiu (Rb/Sr), Thoriu/Plumb (Th/Pb), Uraniu/Plumb (U/Pb) si, intr-
o anumitd masurd, metoda derivatd Plumb/Plumb (Pb/Pb) din categoria metodelor
geocronologice absolute prin intermediul carora varsta unei probe este determinata
masurand simultan atdt numarul de nuclee radioactive parinte, cat si numarul de nuclee
fiica existente la momentul actual in proba. Dintre toti radionuclizii terigeni primari,
radioizotopii uraniului si, intr-o oarecare masurd, radioizotopul 2**Th au timpii de
injumatatire cei mai redusi, ceea ce face ca aceste metode sa poata fi aplicate si la roci de
varsta neogend. Cele mai mici varste determinate sunt de ordinul zecilor de mii de ani,
desi rezultate de incredere au putut fi obtinute folosind si metoda Rb/Sr (Radicati di
Brozolo si colab., 1981; Kirschner si colab., 2003). Pe de alta parte fiecare din aceste
metode prezinta, atdt datorita naturii rocilor pentru care pot fi aplicate, particularitatilor
geochimiei acestora, cat si compozitiei lor izotopice diferente remarcabile privind modul
de achizitie al datelor si de prelucrare al acestora, ceea ce se reflectd evident si asupra

informatiei furnizate.

Metoda Potasiu/Argon

Metoda Potasiu/Argon a fost propusa de Von Weiszaker (1937) si realizata experimental
de Aldrich si Nier (1948). Se poate folosi la datarea tuturor tipurilor de roci magmatice,
metamorfice si sedimentare avand un conginut bogat de potasiu, cum sunt feldspatii

(sanidin, anortoclaz, plagioclaz), feldspatoizii (leucit, nefelin), micele (muscovit, biotit,
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flogopit, lepidolit), amfibolii (hornblenda), glauconitul si ilitul. Unele minerale
fenocristice ca sanidinul, hornblenda si biotitul sau autigene ca feldspatii potasici
existenti Tn tufuri vulcanice sau bentonite reprezinta importanti markeri stratigrafici, in
timp ce felspatii potasici sau unele minerale argiloase existente in zonele de silicifiere sau
n intruziunile minerale permit determinarea varstelor depozitelor hidrotermale. Precizia
in determinarea vérstelor prin metoda K/Ar este de circa 1-2%, cu conditia ca varsta
determinatad sa fie apoi corect atribuitd momentului cristalizarii, racirii, sedimentarii sau
diagenezei. Fata de toate celelalte metode geocronologice din aceasta categorie, metoda
K/Ar prezinta mai multe avantaje ce fac din aceasta o metoda extrem de atractiva si de

utilizata:

- este singura metoda pentru care elementul fiica este un gaz inert si din aceastd cauza nu
intrd in compozitia nici unui mineral. Tn felul acesta, tot argonul din roci este de natura

radiogena;

- datorita razei sale atomice mari (0,19 nm), argonul este retinut si acumulat de

majoritatea mineralelor ce formeaza rocile;

- din cauza numarului atomic mare (A = 40), coeficientul de difuzie prin roci al argonului
la temperaturile medii ale rocilor terestre de suprafata este suficient de mic pentru a

considera practic ca acesta nu paraseste niciodata roca in care a fost generat;

- argonul natural are trei izotopi (*’Ar: 99,6%; **Ar: 0,337%, *Ar: 0,063%) dintre care
numai “°Ar este de naturd radiogend, ceea ce face posibila determinarea gradului de

contaminare accidentala cu argon atmosferic si efectuarea corectiilor necesare;

- potasiul este un element extrem de raspandit in majoritatea rocilor si Tn special in rocile

magmatice si metamorfice, ceea ce extinde extrem de mult domeniul de aplicabilitate;

- timpul de injumatatire al “°K de 1,25 Ga face posibila determinarea varstelor cuprinse

ntre cateva zeci de mii de ani si varstele rocilor arhaice de ordinul Ga.

Pe de alta parte, tot datorita naturii sale gazoase, metoda K/Ar este extrem de sensibila la

cresterea temperaturii sistemului investigat astfel incat daca temperatura mineralului
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depaseste temperatura de recristalizare sau pe cea de inchidere, argonul radiogen poate

parasi partial sau total mineralul.

Aceasta particularitate insa atent exploatata poate permite reconstituirea istoriei termice a
unei formatiuni geologice. Tn acest caz este vorba de roci eruptive compuse din mai multe
minerale cum sunt feldspatii, biotitul si hornblenda ale caror temperaturi de inchidere
difera. Din determinarea varstelor acestora, si cunoscand temperaturile lor de inchidere se
poate determina viteza de racire a formatiunii. Evident ca aceste considerente se refera la
formatiuni masive de roci eruptive cum sunt batolitii la care racirea este un proces lent,
ntins pe durata mai multor milioane de ani (Harrison si Mac Dougal, 1980). Tn cazul
unui proces rapid cum este vulcanismul, durata racirii este neglijabil de mica si in acest
caz varsta determinati indici momentul evenimentului geologic respectiv. In cazul in
care pe parcursul existentei sale, formatiunea geologica sufera un proces de incalzire la o
temperatura apropiata de cea de inchidere, atunci va avea loc o pierdere partiala de argon
iar varsta determinata va fi in mod eronat mai mica decat cea reald. De altfel, problema
interpretarii varstelor determinate experimental este cea mai importanta problema in
geocronologia radiometrica deoarece mecanismele prin care sistemul investigat s-a Tnchis
pot fi extrem de variate. De aceea, este intotdeauna recomandat ca aceeasi proba sa fie
datata prin mai multe metode iar rezultatele astfel obtinute sa fie interpretate tinand cont

de particularitatile acestora.

RELATIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VARSTELOR

Dezintegrarea izotopului natural “°K n izotopul stabil *°Ar are loc prin capturd de
electroni si emisie de pozitroni (B*) cu o energie de dezintegrare de 1.51 MeV. 11% din
atomii de “°K sunt dezintegrati prin captura de electroni in “OAr aflat pe o stare excitata,
care revine la starea fundamentald prin emisia unei cuante gamma cu o energie de 1.46
MeV. Un alt procent de 0.16 din dezintegrare are loc prin captura de electroni, direct in
“Ar aflat in stare fundamentald. Emisia de pozitroni are loc doar 0.001% din timp, cu o
energie maxima de 0.49 MeV si fiind urmata de doua cuante gamma de anihilare cu o

energie totald de 1.02 MeV. 88.8% din atomii de “°K se dezintegreaza in “°Ca prin emisie
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de electroni si cu o energie de dezintegrare de 1.32 MeV. Astfel, doar 11.2% din atomii
de “°K se dezintegreaza in “°Ar. Schema de dezintegrare a “°K este reprodusa in figura
15.

Pentru calculul varstelor prin metoda K/Ar, relatia matematica ce leaga varsta probei de

numerele actuale de nuclee de “°Ar si “°K este reprezentata astfel:

1 Ag- +4ce N
t=——In| 1+ £
Age + AcE Ace Naoy

40 Ar

unde: Ny, este numdrul actual de nuclee de “Ar, Ny, este numarul actual de atomi de

0K, parametrii A fiind probabilitatie de dezintegrare.

Relatia permite, de asemenea, o estimare cantitativa a domeniului de valori al varstelor
geologice determinate prin metoda K/Ar pentru care precizia in determinarea acestora
este maxima. Considerand imprecizia in determinarea numerelor de nuclee Nyok si Naoar
ca sursa principala de erori n determinarea varstelor, acestea, datorita distributiei de tip

Poisson, sunt egale cu radical din numerele respective:

Se poate defini eroarea relativa asupra varstei g(t) ca fiind egala cu:
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Unde o(?) reprezinta eroarea patratica medie asupra varstei t si are expresia (Bevington,
1969):

P x,\P_
' ct 2 ct a2
f — Nq:- N
fj'( ) k@N‘mA a ( Ar)-l_ ﬁng.K a [ 4':'F{)

De unde rezulta:

«lt)= kﬁl T J
40 je a0 g
Unde:
fuoy = hcE + 7y
Acg + 4

k= £
AcE

Reprezentata grafic, relatia are aspectul unei curbe concave, cu minimum larg in jurul
valorii 1,15 Ga (Figura 28), aceasta reprezentand varstei probei pentru care precizia
metodei K/Ar este maxima. Varsta optima coincide momentului in care numerele de

nuclee Naok si Ngoar SUNt aproximativ egale.
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Figura 28. Dependenta erorii relative in determinarea varstelor prin metoda K/Ar de
varsta probei. Eroarea relativa prezinta un minimum larg in jurul varstei de 1.15 Ga,

aceasta reprezentdand vdrsta geologica pentru care metoda K/Ar are precizia maxima

(Duliu si Ursu, 1997).

Din analiza acestui grafic se poate constata ca pe masura ce varsta se micsoreaza, eroarea
relativa in determinarea varstelor creste datorita scaderii numarului de nuclee. Pe de alta
parte, masuratorile experimentale efectuate cu deosebitd acuratete si folosind o cantitate
suficient de mare de proba pentru ca numarul de nuclee detectate si numarate sa fie
suficient de mare (peste 10 000), au facut posibila datarea unor roci de varsta pleistocena

(Gillot, 1985; Jager, 1985; Gillot si Cornette, 1986).

Valoarea obtinuta pentru t reflecta cu acuratete_varsta (momentul solidificarii rocii) n

conditiile Tn care:
- nu au existat pierderi de argon radiogenic de-a lungul timpului;

- mineralele analizate au devenit sisteme finchise pentru argon imediat dupa
formarea lor, ceea ce Tnseamna ca acestea trebuie sa se fi racit rapid dupa

cristalizare, in cazul in care formarea lor nu a avut loc la temperaturi relativ joase;
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- mineralele analizate nu au fost contaminate cu Ar-40 in timpul unui eveniment

metamorfic ulterior formarii;

- se fac corectiile necesare pentru existenta argonului atmosferic la momentul

formarii mineralului (Figura 29);
- mineralele analizate sunt sisteme inchise pentru potasiu;

- compozitia izotopicd a potasiului este normald si nu a suferit modificari prin

procese de fractionare sau alte procese;
- concentratiile de K-40 si Ar-40 sunt determinate experimetal cu acuratete;

Mineralele care urmeazi sa fie datate prin metoda K-Ar trebuie si fi retinut tot “Ar
radiogenic produs din dezintegrarea “°K si nu trebuie s contina vreun exces de argon. in

general, pierderile de argon pot fi atribuite urmatoarelor cauze:

- Incapacitatea mineralelor cu structura cristalind de a retine argonulchiar si la
temperatura scazuta si presiune atmosferica;

- atat topirea partiala cat si completd a rocilor urmata de cristalizarea de noi
minerale din topirea rezultata;

- metamorfismul la temperaturi si presiuni ridicate rezulta in pierderi complete sau
partiale de argon, depinzand de temperaturd si de durata evenimentului;

- Cresterea temperaturii cauzata de adancimea la care se afld sau metamorfismul de
contact cauzeaza pierderi de argon din majoritatea mineralelor fard sa se produca
alte modificari fizice sau chimice in roca;

- dezagregarea chimica si alterarea de catre fluide apoase care duc nu numai la
pierderi de argon dar si la modificari ale continutului de potasiu in minerale;

- redepunerea mineralelor solubile in apa, cum ar fi silvina;

- descompunerea mecanica a mineralelor, undele de soc si deteriorarea prin radiatii;

Metamorfismul de contact cauzeaza pierderi sistematice de argon radiogenic, hornblenda

retinand argonul radiogenic mai bine decat biotitele, in conditii fizice si chimice identice.
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Feldspatii de potasiu nu sunt potriviti pentru metoda de datare K-Ar pentru ca pierd usor

argon chiar si in conditii de temperaturi relativ scazute (Hart, 1964).

Pentra a fi folosite la datarea prin metoda K-Ar, mineralele si rocile trebuie sa retina
cantitativ argon (desi toate mineralele incep sd piardd argon odata cu cresterea
temperaturii), trebuie sd fie rezistente la alterarea chimicd si trebuie sd continad potasiu
(desi nu neapdrat ca si constituent major). Mai mult, trebuie sa fie suficient de comune
pentru a fi folositoare In investigatiile geologice. De mare interes este datarea rocilor

vulcanice Tn ansamblu (ex. bazalt).

Corectiile necesare pentru existenta argonului atmosferic la momentul formarii

mineralului:
Corectia pentru argonul atmosferic
: Proba + Spike
AP /3 Ay
N atomi *"Ar
radiogenic proba
AT/ EAr . :
hl =
N atoml Ar Ar-40 radiogenic
atmosferic
® Proba Spike
h2 . Ar de origine
atmosferica

Figura 29. Principiul corectiei pentru contaminarea cu argon atmosferic.
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METODA IZOCRONELOR (dupa Faure, 1986)

Cantitatea de “°Ar pe unitatea de masa a unui mineral sau a unei roci care contine potasiu

de varsta t este exprimata in ecuatiile astfel:
Ae
40AI’ — 40Ari + (T) 40K(e7\,t _ 1)

in aceasta ecuatie *°Ar; reprezintd numarul de atomi de “°Ar pe unitatea de masa a probei,
care nu s-au format prin dezintegrarea “°K din momentul inchiderii mineralului sau rocii.
Componentul non-radiogenic poate fi constituit de argon provenit de la una sau mai
multe surse, incluzdnd: (1) argon dizolvat in magma si care ar fi putut proveni din
mantaua Pamantului sau din degazarea mineralelor vechi cu continut de potasiu din
crustd; (2) argon care s-a emis pe durata metamorfismului termal tarziu al rocilor si care
s-a raspandit Tn minerale pe durata acelui eveniment; (3) argon atmosferic absorbit de
granulele de la suprafata si de microfisuri n timp ce roca era expusa la atmosfera, atat in
mediu cat si in laborator. in datarea K-Ar conventionald se admite faptul ci tot “°Ar
initial este de origine atmosferici si se scade din totalul de “°Ar din probd pe baza
raportului “°Ar/**Ar de 295.5. Daci mineralele contin argon “magmatic” sau
“metamorfic” (sursele 1 si 2), atunci varsta calculata cu K-Ar este mai mare decét varsta
mineralelor despre care se spune ca au “excess” de “°Ar. Metoda de datare cu izocrone
poate evita aceasta problema. Se poate modifica ecuatia anterioara prin impartirea
fiecarui termen prin numarul de atomi de ®Ar pe unitatea de masa a probei. Rezulta
urmatoarea ecuatie:

A04r _ (40Ar)i+ (%) 40k (em - 1)

3647 36ar 364r

Aceasta exprima raportul masurat “Ar/*Ar ca o sumid de doi termeni. Primul termen
reprezintd argonul din contributia surselor eruptive, metamorfice si atmosferice iar al
doilea reprezinta componenta radiogenica care s-a acumulat din momentul inchiderii
mineralului. Mineralele cu potasiu care coexistd in acelasi esantion de rocd pot avea

rapoarte identice de (“’Ar/**Ar);, sau cel putin similare. Mai mult, aceste minerale care
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coexistd au aceeasi varsta t. Prin compararea acestei ecuatii cu o ecuatie liniara de forma

ecuatia dreptei (y = b + mx), vedem ca ordonata la origine este:
_ (404ar i

b= (36AT)I

si panta dreptei este:

()

Mineralele care coexistd in aceeasi rocd si care au acelasi raport initial OAr/Ar si

aceeasi varstd sunt reprezentate de puncte care definesc linii drepte de coordonatele
rapoartelor masurate “°Ar/*°Ar si K/ Ar. O astfel de linie dreaptd se numeste izocroni
(Figura 30) pentru ca toate punctele de pe aceasta linie au aceeasi varsta. Panta dreptei

izocrone, m poate fi folosita pentru a calcula virsta:
1 A
t = /_L—ln [m(ﬁ) + 1]

Metoda Izocronelor

4047 ;A'OATL \4_/01{\; }‘e (e}\t _ 1)
364y \36ar/ 3647 A '

B (2]

404,

3 6;1 r

Yy=Yotax

t = lnlu +1|

404

SUar

Figura 30. Izocrona “°Ar/*Ar, “°K/*°Ar.
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Mai mult, toate probele trebuie si aiba acelasi raport initial “°Ar/*°Ar dar concentratii
diferite de potasiu si diferite rapoarte de “’K/**Ar. Metoda izocronelor K-Ar pare sa ofere
anumite avantaje in plus fata de metoda conventionala K-Ar, in sensul ca buna potrivire a
datelor pe o dreapta poate fi considerata ca o dovada ca probele au ramas nchise pentru

K si Ar si cd au avut rapoartele OAr/*Ar identice sau macar similare.

Tn metoda de datare cu izocronele K-Ar un dezavantaj este constituit de faptul ca diferite
minerale ce contin potasiu dintr-o probd de roca pot avea diferite rapoarte initiale
©Ar/*Ar din cauza contaminarii atmosferice variabile cu argon. Aceastd problema poate
fi redusd, dacd nu complet evitatd prin eliminarea sau absorbtia argonului atmosferic,
inainte ca argonul sa fie extras din proba. Acest lucru se poate realiza prin preincélzirea

probelor sub vid sau prin spalare rapidd cu acid florhidric (Hayatsu si Carmichael,

1977).

Metoda izocronelor K-Ar poate fi utilizatd pentru datarea mineralelor sau esantioanelor
de roca intreaga potrivite pentru acest tip de datare, daca acestea indeplinesc una din
urmatoarele doud conditii: (1) toate mineralele sau rocile care se dateaza au incorporat
initial argon cu compozitie izotopica identica, indiferent de sursa acestui argon; (2)
mineralele sau rocile sunt foarte bogate in “°Ar radiogenic, incat nici o diferenta din

raportul initial **Ar/*°Ar nu este importanta.

Tn cazul In care sunt analizate simultan mai multe fractiuni minerale diferite ale aceleiasi
probe, datele privind varsta radiometrica a probelor pot fi reprezentate si analizate sub

forma unor drepte izocrone (Figura 30).

PREPARAREA S| INVESTIGAREA PROBELOR

Pentru determinarea varstelor este necesard determinarea concentratiilor de potasiu “°K si
argon “°Ar radiogen. Fiind izobari, aceste elemente nu pot fi dozate simultan prin
spectrometrie de masa. Se pot folosi fragmente de roca sau minerale separate. Pentru
omogenizare, probele trebuie sa fie macinate dar la dimensiuni de minimum 100 mm,

pentru a evita pierderea argonului. Cantitatea de “°K poate fi determinata prin mai multe
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metode analitice, in functie de concentratia acestuia in probele investigate. Tn mod
current, sunt folosite fluorescenta de raze X, spectroscopia de emisie si cea de absorbtie,
dar si analiza prin activare cu neutroni. Pentru concentratii mai mici de 0,1% poata fi
folosita spectrometria de masa cuplatd cu dilutia izotopica folosind 'K ca trasor. Tn
general, cu oricare din aceste metode, prin folosirea unor probe etalon, eroarea in

determinarea concentratiei de potasiu este sub 1%.

Concentratia de “OAr este in mod uzual determinata prin spectrometrie de masa si dilutie
izotopica, folosind ca trasor *®Ar cu puritatea de 99,9997%. Pentru argonul atmosferic
este considerat un raport al abundentelor izotopice “°Ar/*°Ar egal cu 295,5. Orice valoare
ce depaseste acest prag indica aparitia argonului radiogen. Contaminarea cu argon
atmosferic este extrem de suparatoare pentru probele tinere, cu varste mai mici de 5 Ma,
in timp ce pentru probele cu varste mai mari de 300 Ma, aportul contaminarii este
neglijabil. Varsta probelor foarte vechi, de peste 1 Ga poate fi determinata folosind
minerale izolate. Tnainte de a fi introdus Tn spectrometrul de masa pentru a fi analizat,
argonul este extras si purificat folosind o instalatie de topire in vid si purificare, similara
cu cea descrisa in capitolul precedent. Existd si o metoda alternativd de determinare a
cantitatii de argon prin extractie in vid, adsorbtie pe carbune activ si dozare prin activare
CU neutroni termici, dar precizia atinsd este inferioard aceleia obtinute prin dilutie
izotopica. 1n tot cazul, exceptand dozarea potasiului prin spectroscopie optici cu plasma
cuplata inductiv, prepararea probelor este relativ simpla, ea reducandu-se la mojarare,

cernere si eventual spalare cu apa dublu distilata.

DOMENIU DE APLICABILITATE

Metoda K/Ar este metoda geocronologicd radiometrica cu cel mai mare potential de
aplicabilitate privind atat varstele cat si diversitatea rocilor si mineralelor ce pot fi

investigate.

Rocile vulcanice si metamorfice reprezinta categoria cea mai importanta de specimene
ce se preteaza datdrii prin aceastd metoda. Adesea sunf folosite esantioane din intreaga

rocd, insa n rocile ce au suferit un metamorfism multiplu sunt preferate micele, in special
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muscovitul rezultat prin recristalizarea ilitului. In general, datoritd faptului ca diferite
fractiuni minerale au temperaturi de inchidere diferite, in situatia Tn care Tn timpul
metamorfismului, progresiv sau retrograd, temperatura rocii sau a mineralelor
componente nu depaseste temperatura de inchidere, varsta determinata va fi cea a
procesului primar de cristalizare si nu cea a metamorfismului ulterior (Hanney si colab.,
1975).

Rocile mafice tinere cum sunt bazaltul si doleritul pot fi usor datate prin metoda K/Ar,
altfel imposibil de datat prin metodele alternative Rb/Sr sau U/Pb. Probele de bazalt
trebuie sa fie pe cat posibil nealterate, deoarece procesul de devitrificare conduce la
pierderea atat a potasiului cat si a argonului. Continutul de apa care nu trebuie sa
depdseasca 1% fiind un bun indicator al masurii in care varstele determinate nu sunt

afectate de aceste procese de alterare (Kaneoka, 1972).

Rocile piroclastice cum sunt tufurile vulcanice sau bentonitele pot fi datate numai prin
intermediul mineralelor phenocriste ca mica, sanidinul sau hornblenda. Interpretarea
rezultatelor obginute prin metoda K/Ar pe aceasta categorie de roci trebuie facutd cu
prudentd datorita alterabilitatii lor ridicate manifestatda prin remobilizarea elementelor

alcaline (Cerling si colab., 1985).

Sedimentele si rocile sedimentare pot fi datate, de asemenea, prin metoda K/Ar,
informatia Tn acest caz putand privi fie varsta rocilor componente si, deci, a locului lor de
provenienta, fie varsta mineralelor argiloase si Th acest caz este vorba de varsta
sedimentirii sau a diagenezei (Bonhomme, 1982). Tn acest al doilea caz pot fi folosite
minerale argiloase din grupul glauconit-montmorillonit, cel mai indicat fiind glauconitul
cu un conginut de KO, mai mare de 7% in fractiunea granulometrica mai mare de 200 pm
(Odin, 1982). Evaporitele bogate in potasiu, desi au fost primele minerale datate prin
K/Ar, s-au dovedit a fi destul de dificil de investigat deoarece, pe de o parte prezinta o
slaba retentie a argonului iar, pe de alta parte sarurile sunt roci polimetamorfice, datorita
recristalizarilor ce se pot desfasura si la temperaturi sub temperatura de inchidere. Au fost

datate prin aceasta metoda silvina, carnalitul, cianitul, etc. (Lippolt, 1977).
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Depozitele minerale si evenimentele tectonice pot fi bine datate prin intermediul
mineralelor argiloase (ilit si calcedonie) si a micelor a caror geneza epitermald poate fi
dovedita. Astfel, varsta acestor minerale coincide cu varsta evenimentelor hidrotermale
ce le-au generat. Adularia si muscovitul formati hidrotermal in zonele de silicificare ca si
in fractiunea filitica din zonele de fractura au permis datarea evenimentelor tectonice cu

care acestea au fost asociate (Kralik si Reidmuler, 1985).

LIMITE

Desi metoda K/Ar si-a demonstrat valabilitatea printr-un numar remarcabil de
intercomparari cu alte metode geocronologice absolute ca Rb/Sr sau U/Pb iar contributia
acestei metode la stabilirea unei scale a timpului geologic absolut este semnificativa,
existd si vor exista situatii Tn care varstele astfel determinate sunt eronate sau chiar
neiterpretabile. Cauza acestor anomalii consta Tn principal in modificarea accidentald a
continutului de argon radiogen fie prin difuzia acestuia din roca, fie printr-un proces de

contaminare.

Semnificative pentru aceasta situatie sunt procesele metamorfice ulterioare cristalizarii
mineralelor, procese in urma carora temperatura rocii nu ajunge la o valoare suficient de
mare pentru a permite difuzia completa a argonului radiogen, mai ales ca pierderea
argonului este dependenta atat de temperatura cat si de timpul céat aceasta se apropie sau

depaseste temperatura de inchidere (Freer, 1981).

Argonul in exces poate patrunde in fragmentul investigat fie printr-o contaminare
atmosferica, fie prin migratia argonului datorita unei suprapresiuni aparute in roca. Daca
in primul caz, contaminarea atmosferica poate fi pusa in evidenta prin existenta celorlalti
izotopi neradiogeni ai argonului, contaminarea interna poate fi evidentiatd numai
masurand mai multe esantioane prelevate din regiuni diferite ale rocii investigate, situate
uneori la distante apreciabile Tntre ele. Tn general, excesul de argon este mai usor de
evidentiat in mineralele cu un continut redus de potasiu, cum sunt unii feldspati

plagioclazici sau piroxenul.
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De asemenea, in cazul rocilor metamorfice sau a xenolitilor, excesul de argon poate
proveni fie dintr-o degazare incompleta in timpul procesului metamorfic, fie poate fi
transportat de fragmente incomplet degazate de magma. Metoda izocronelor poate da
indicatii cu privire la un eventual proces de contaminare sau de saracire daca este aplicat

mai multor fractiuni minerale ale rocii investigate.

Singura metoda ce permite in mare masura intelegerea proceselor de contaminare sau de
pierdere a argonului radiogen este metoda Ar/Ar ce permite o degazare progresiva la

temperaturi controlate, metoda ce va fi prezentata in urmatorul subcapitol.

EXEMPLE REPREZENTATIVE

Este absolut necesar de remarcat faptul cd determindrile geocronologice nu trebuie sa fie
un scop in sine, ci o parte integranta a unor studii complexe privind evolutia unor unitati
geologice mari astfel incat informatiile obfinute sa poatd contribui semnificativ la

intelegerea evenimentelor geologice respective.

Un astfel de studiu a fost facut asupra sistemul de roci eruptive din grupul bazaltelor si
andezitelor magneziene de varsta miocena, pliocend si pleistocena ce apar in regiunea
centrala a peninsulei California ca urmare a unui proces de subductie la contactul placilor
continentale Pacifica si Nord-Americana (Calmus si colab., 2003). Sistemul vulcanic
astfel format se compune din cinci subdiviziuni alineate paralel cu golful California in
vecinatatea unui arc vulcanic miocen. Varsta acestora, determinata prin metoda K/Ar din
analiza a circa 50 de esantioane, a fost cuprinsa intre 0,20 Ma si 11, 20 Ma. Pe de alta
parte, rocile analizate prezinta Caracteristici specific: un continut ridicat de SiO si MgO
cuprins intre 50% si 58%, respectiv intre 3,64% si 9,14%, un raport FeO*/MgO mai mic
de 1,5, o functie de distributiec anormala a pamanturilor rare cu minime pentru ytriu si
fractiunea grea a acestora, precum si continuturi neobisnuit de ridicate de strontiu (intre

2000 si 3000 ppm) si bariu (pana la 2300 ppm).

Analiza elementelor minore si cea a varstelor absolute a acestor probe indica mai degraba

0 neomogenitate crescuta a surselor din manta decat un efect al separarii datorita unei
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topiri incomplete, unei cristalizari fractionate sau a unei contaminari cu roci de alta
varstd. De altfel, aceastdi neomogenitate se accentueazda in lungul peninsulei pe
aliniamentul nord-vest-sud-est. Tn felul acesta, din analiza corelata a datelor geochimice
cu cele geocronologice s-a putut stabili faptul ca atat bazalturile cat si andezitele
magneziene provin prin metasomatizarea peridotitelor printr-un proces de topire
determinat de deschiderea unei ferestre astenosferice. Acest proces a avut loc la Tnceputul
Miocenului in partea nordica a golfului California pentru a se deplasa la finele
Miocenului in partea sudica. Topirea a fost determinata de generarea de caldurd din
procesul de subductie ca si de deschiderea la limita Pliocen-Pleistocen a golfului
California. Acelasi proces de subductie a placii Pacifice sub cea Nord-Americana este
responsabila de formarea in Cenozoic a doud arcuri vulcanice situate in nord-vestul
Mexicului: provincia vulcanica Siera Madre Occidental si centura vulcanica Trans-
Mexicana. Tranzitia de la prima la cea de a doua provincie a avut loc intre Miocenul de
mijloc si cel tarziu, fiind acompaniata de o rotatie Tn sens antiorar (Ferrari si colab.,
2000).

Determindrile de varsta efectuate prin metoda K/Ar au evidentiat doua etape distincte ale
vulcanismului neogen, unul cu o varstd cuprinsa intre 7,6 Ma si 11 Ma n extremitatea
sud-vestica a masivului Siera Madre Occidental si celalalt de varsta pleistocena (0,9 — 1,3
Ma) situat la sud-est. In acelasi timp, distributia elementelor minore, inclusiv a
pamanturilor rare indicd o diferentiere intre extremitatile vestica si estica a bazaltelor,
sugerand o diminuare a rezistentei crustei, ceea ce a permis infiltrarea magmei fara insa a
sugera existenta unei zone fierbinti In manta. Cel mai probabil, compozitia diferitd a
bazaltelor este datorata unei miscari pasive de ridicare a unor fragmente de astenosfera
care au interactionat atdt cu magma eliberata in procesul de subductie, cat si cu unele

fragmente din litosfera implicate in procesul de subductie (Ferrari si colab., 2000).
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Metoda Argon/Argon

Metoda Argon/Argon reprezintd o variantd a metodei K/Ar, realizata de Sigurgeirsson
(1962). Fata de varianta clasica, metoda Ar/Ar prezinta avantajul unei mai mari simplitati
in determinarea concentratiilor de “°K. Metoda Ar/Ar se aplica rocilor bogate n potasiu
dar sarace in calciu ca micele (biotit, muscovit, flogopit), feldspatii alcalini (sanidin,
microclin), amfibolii, alunitul, etc. Secventele sedimentare pot fi datate prin intermediul
rocilor vulcanice sinergetice sau a fenocristelor provenite din acestea. Limitele varstelor
ce pot fi datate prin aceasta metoda sunt extrem de largi, variind de la 4.5 Ga pana la

cateva de zeci de mii de ani.

Precizia Tn determinarea varstelor este mai mare decat cea a metodei K/Ar ajungand la
sub 1 %, iar concentratia minima a potasiului din roci pentru care metoda inca mai poate

fi aplicata este de 10 ppm.

Fata de metoda K/Ar clasica, metoda Ar/Ar prezinta avantajul simplitatii (concentratiile
de “°Ar si “°K se determind simultan prin spectroscopie de masa, fara a folosi tehnica

dilutiei izotopice), precum si pe cel al reconstituirii istoriei termice a rocilor investigate.

Ca si In cazul K/Ar, varsta rocilor este calculatd pe baza determinarii simultane a
concentratiilor actuale de *°Ar si “°K. Concentratia de *°K se determina prin intermediul
unei variante a analizei prin activare cu neutroni, in sensul cd proba este iradiata cu

neutroni rapizi.

¥K (n,p)*°Ar
40 K (n: p} 4DAr

*0ca(n,na)®Ar

*2ca(n,a)®Ar
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Datorita variatiei semnificative a spectrului energetic al debitului fluentei de neutroni,

integrala:

nu poate fi determinatd decat experimental, iradiind in aceleasi conditii o proba etalon cu

varsta K/ATr teion predeterminata. In felul acesta, pentru proba etalon, relatia devine:
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Iar varsta necunoscuta se calculeaza cu relatia:
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Pe langa avantajul determindrii concentratiilor numerelor de nuclee parinte si fiica
simultan prin aceeasi metoda analiticd, ceea ce simplifica mult masuratorile reducand
sensibil erorile sistematice, metoda Ar/Ar permite, asa cum s-a afirmat mai sus, obtinerea
de informatii privind istoria termica a rocii, aceasta realizandu-se prin degazarea treptata

si controlatad a probei, pana la topirea completa a acesteia.

PREPARAREA $I INVESTIGAREA PROBELOR

Selectarea si prepararea probelor pentru datarea prin Ar/Ar se aseamana foarte mult cu
cele utilizate la metoda K/Ar, dupa care probele, inainte de a fi degazate in vid, sunt
introduse in tuburi de cuart si iradiate impreuna cu probe etalon in canalul de reactie cu
neutroni rapizi ai unui reactor nuclear. O fluenta de 10™ neutroni cm™ este de obicei
suficientd. Dupa iradiere, probele sunt mentinute 2-4 saptamani, pana cand izotopii
radioactivi de viatd scurtd formati prin iradierea cu neutroni se dezintegreaza. In ultima
etapa, probele sunt introduse intr-o instalatie de degazare in vid inalt conectatd la un

spectrometru de masa, dupa schema folosita la metoda K/Ar.

Particularitatea metodei Ar/Ar consta in incalzirea si degazarea fractionatd, prin
mentinerea pe paliere de temperaturd constantd a probei pana la eliminarea completd a
argonului. Daca incalzirea se face prin inductie, atunci treptele de incalzire sunt, de
regula, de 50° C sau 100° C. Daca incalzirea se realizeaza cu laser, atunci treptele pot fi
mai mici, de pana la 20° C. Pentru fiecare treaptd de incalzire, din raportul masurat
experimental “°Ar*/*Ar se determind varsta corespunzitoare, dupd care acestea sunt

reprezentate pe acelasi graphic, in functie de temperatura de degazare (Figura 31).
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Aceasta tehnica a extractiei treptate a argonului permite, asa cum s-a afirmat anterior,

reconstituirea partiala a istoriei termice a rocii investigate, deoarece orice eveniment

tectonometamorfic produs dupa cristalizarea primara a rocii va determina remobilizarea

“Ar, in timp ce potasiul isi va pastra pozitiile in retea. Varstele Ar/Ar aparente sunt

exprimate in functie de fractiunea de **Ar eliberatd, acest izotop fiind generat in urma

activarii cu neutroni a nucleelor imobile de “°K, nefiind influentat de istoria termica a

probei.
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Figura 31. Dependenta de
temperatura de degazare a
cantitatii de Ar va fi
diferentiata in functie de
temperaturile de degazare ale
fazelor existente; curba de
degazare va avea mai multe
paliere ale caror varste vor
indica momentele eventualelor
evenimente
tectonometamorfice. Daca
palierul de degazare, in limita
erorilor experimentale, este
suficient de ntins, atunci
varsta corespunzatoare
acestuia poarta numele de
“varsta de platou” si de cele
mai multe ori este atribuita

probei.



DOMENIU DE APLICABILITATE

Metoda Ar/Ar este o metodd geocronologica excelentd pentru a pune in evidentd
evenimentele tectonometamorfice ce au perturbat sistemul K/Ar dupa inchiderea primara.
De asemenea, este extrem de utild in a rezolva discrepantele ce apar la determinarea

varstelor diferitelor minerale componente ale aceleiasi probe prin metoda K/Ar.

Rocile vulcanice bazaltice tinere se preteaza foarte bine datarii prin metoda Ar/Ar, mai
ales daca probele sunt proaspat colectate. Tefra si bentonitele pot fi, de asemenea, datate
prin metoda Ar/Ar, daca este aplicata fenocristelor primare de sanidin sau feldspatilor
potasici autigenici. Importanta unei astfel de datari este cu atat mai mare cu cét tefra este
raspandita pe suprafete foarte mari, constituind astfel markeri izocroni, mai ales pentru

geologia pleistocenului (Fuhrmann si Lippolt, 1986).

Minerale bogate in potasiu ca sanidinul, muscovitul si flogopitul pot fi datate excelent
prin metoda Ar/Ar. Biotitul, de asemenea, poate fi datat prin aceasta metoda, cu conditia
de a nu fi alterat. Hornblenda, datorita temperaturii de inchidere ridicata (circa 620°C -
750°) permite determinarea varstelor primare, mai ales daca nu a fost supusa ulterior unui
metamorfism intens (Harrison si McDougal, 1980). Rezultate foarte bune au fost

obtinute Tn datarea rocilor lunare (Turner, 1971).

Evenimentele tectonice pot fi datate din analiza varstelor de platou, de altfel, metoda
Ar/Ar fiind, impreuna cu metoda U/Pb in varianta diagramei Concordia, sigurele metode

geocronologice ce pot data evenimente metamorfice ulterioare cristalizarii.

LIMITE

Un factor care limiteaza precizia acestei metode este legat de posibila pierdere a Ar din
cauza reculului nucleului. Un al doilea factor de limitare al preciziei 1l constituie
incertitudinea Tn determinarea varstelor probelor etalon folosite pentru determinarea

valorii integralei J din ecuatia de activare.
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EXEMPLE REPREZENTATIVE

Avand n vedere inrudirea cu metoda K/Ar, metoda Ar/Ar este foarte des folosita in
conjunctura cu aceasta, putand insa furniza in plus, direct sau indirect, date privind istoria
termica a rocilor. In acelasi timp, din diferenta de varsta a mineralelor componente, se

poate calcula viteza de racire a formatiei geologice investigate.

Aceasta tehnica a fost folosita la determinarea varstelor unor probe de gneis pelitic si de
sist cu un gard Tnalt de metamorfism recoltate din marea Alborana in cadrul programului
de foraj oceanic (Ocean Drilling Program) (Kelly si Platt, 1999). Folosind degazarea cu
laser (Nd-YAG) si masurand minerale individuale (muscovit si biotit), s-au determinat
varste de racire grupate in jurul valorilor de 18,2 Ma si 20 Ma respectiv, diferenta
varstelor de inchidere fiind astfel de 0,8 + 0,5 Ma. Considerdnd ca temperaturile de
inchidere ale celor doua tipuri de mice variaza intre 426°C si 330°C, din diferenta
varstelor de Tnchidere s-a estimat 0 vitezd de ricire cuprinsd intre 75°C Ma™ si 330°C
Ma'l, racirea fiind situata la inceputul Miocenului, Tn Burdigalian. Datele astfel obtinute
au fost in bund concordanta cu varstele determinate prin metoda urmelor de fisiune pe
apatite recoltate din aceleasi roci metamorfice si care au indicat o viteza de racire de
150°C Ma™. Pornind de la aceste valori ale vitezelor de racire s-a putut estima viteza
minimd de exhumare de 2,5 km Ma. Fata de varsta Cordilierei Betice din sud-estul
Spaniei aflata Tn vecinatate, varsta medie a muscovitului este mai mare cu circa 1 Ma,
ceea ce sugereaza existenta unui eveniment tectonic ce a generat Marea Alborana si care

a precedat cu putin timp formarea Cordilierei Betice.

Ciclostratigrafia sau studiul oscilatiilor climatice ciclice determinate de variatiile
periodice ale parametrilor orbitei terestre ca si ale inclinarii axei terestre pe ecliptica si
reflectate in variatia cvasiperiodica a Structurii sedimentelor reprezinta, asa cum s-a
afirmat n capitolul introductiv, una din metodele geocronologice relative care, aplicate
la sedimentele neogene, si NU numai, tinde sa devina cea mai precisa metoda de datare.
Atéat sedimentele marine, cat si cele lacustre, daca nu sunt perturbate, reprezinta din acest
punct de vedere obiecte de studiu ideale. Cum sedimentele neogene sunt cele mai recente,
pot fi datate cu mare precizie folosind ciclurile astronomice. Secvente sedimentare intregi

pot fi mai departe folosite ca etaloane pentru celelalte metode geocronologice si reciproc.
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Din aceastd ultima categorie fac parte secventa sedimentard lacustra din Pliocenul
inferior din bazinul Ptolemais, Macedonia de vest. Existenta unor cariere de lignit
exploatate la zi le face extrem de accesibile si existenta unor straturi intercalate de cenusa
vulcanica pe toata suprafata bazinului reprezinta markeri excelenti pentru determinari de
varsta prin metoda Ar/Ar. Varstele astfel determinate pot fi corelate cu cele identificate
prin analiza ciclurilor climatice, acesti markeri putand fi apoi utilizati pentru corelatii
(Hilgen, 1991; Hilgen si colab., 1995). Structura geologica a bazinului Ptolemais consta
din alternante lignit/marne cu intercalari de cenusa vulcanica, ceea ce se constituie intr-un
un mediu adecvat pentru astfel de corelatii (Steenbrink si colab., 1999). 1n zona
bazinului Ptolemais sedimentele au o grosime circa 600 m, formatiunea cea mai
intersanta, numita tot Ptolemais, intinzandu-se intre limitele Miocen-Pliocen si Pliocen-
Pleistocen. Trei lamine de cenusa vulcanica au fost identificate in aceasta formatiune din
care au fost separate si purificate pentru geodatarea prin metoda Ar/Ar circa 52 fragmente
de sanidin cu dimensiuni mai mari de 0,125 mm. Varstele absolute determinate prin
metoda Ar/Ar au fost apoi corelate cu varstele rezultate din analiza ciclostratigrafica a
alternantelor lignit-marne din aceasta formatiune, indicand pentru aceasta alternanta o
periodicitate de 21,8 + 0,8 ka, in foarte buna concordanta cu valoarea de 21,7 ka pentru
precesia astronomica. Pe de altd parte, Tntre varstele absolute determinate prin metoda
Ar/Ar si cele determinate ciclostratigrafic exista o discrepanta de circa 200 ka care, pana
la urma, nu a putut fi explicata nici prin inacuratetea datelor astronomice, nici prin

existenta unor erori sistematice legate de constantele de dezintegrare a “°K.

Pentru a explica aceasta discrepantd, corelatiile ciclostratigrafice Ar/Ar au fost reluate
pentru alte doud secvente stratigrafice din bazinul Marii Mediterane, prin masuratori de
varste efectuate tot prin metoda Ar/Ar pe sanidin si biotit extrase din straturile de cenusa
vulcanicd intercalate in secventele sedimentare miocene (Tortonian si Mesinian) din
sudul insulei Creta si din insula Gavdos ca si cele pliocene din depresiunea Ptolemais
(Macedonia de vest). Ca si in cazul precedent, varstele Ar/Ar au fost comparate cu
valorile exacte ale varstelor acelorasi formatiuni determinate exact din analiza ciclurilor
astronomice reflectate in prezenta straturilor bogate in sapropel (Kuiper si colab., 2004)
sau lignit (Steenbrink si colab., 1999). Folosind un model mai realist de propagare a

erorilor, varsta sanidinului din cenusile vulcanice din Creta si Gavdos a putut fi pusa n
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concordantd cu Vvarstele determinate astronomic, in timp ce pentru cenusile din
depresiunea Ptolemais, aceasta discrepanta raportata de Steenbrink si colab. (1999) a
persistat, fapt atribuit unei calibrdri astronomice incorecte a sedimentelor, cel mai

probabil datorata absentei produsa de eroziune unei secvente stratigrafice.

Varstele "de platou” determinate prin metoda Ar/Ar au fost folosite la stabilirea
momentului manifestarii vulcanismului din platoul Altiplano, ce se intinde din Chile pana
in Bolivia pe o distanta de circa 800 km si care este compus din material detritial cu
grosimea de cativa km, format in mare parte la sfarsitul Oligocenului si Tnceputul
Miocenului (Fornari si colab., 2002). Pentru a creste precizia, a fost folosita tehnica
degazarii cu laser iar criteriul de acceptare al varstei de platou ca varsta a probei a fost
legat de intinderea acestuia care trebuia sa cuprindd minimum 70% din intervalul de
degazare, iar in acest interval, diferitele varste de degazare sa se suprapuna in limita a
doua erori medii. Varstele au fost determinate pe granule de sanidin si biotit extrase prin
sfaramarea unor fragmente mari de roca, iar in cazul bazaltelor lipsite de fenocriste,
masuratorile au fost efectuate pe fragmente de roca. Rezultatele astfel obtinute au indicat
o cadere a varstei vulcanismului de la 28 Ma — 29 Ma (finele Oligocenului) in nordul
platoului Altiplano la 21 Ma-24 Ma (Miocenul inferior) n sudul acestuia. Vulcanismului
din aceasta perioada coincide cu o perioadd de deformari structurale si modificéri ale
scoartei din zona Pacificului de Sud ce au urmat scindarii placii tectonice Farallon si

reorganizarii placilor tectonice din aceasta regiune.

VARSTA CELEI MAI RECENTE ERUPTII DE LA TOBA STABILITA PE BAZA
METODELOR DE DATARE K-Ar SI “Ar-*Ar (Williams, 2011).

Vulcanul Toba este situat Th nordul Sumatrei, in una din cele mai active regiuni seismice
din lume iar caldera vulcanului Toba se afld la jonctiunea a doua aliniamente tectonice
majore: zona de falie a Sumatrei aliniatd SE-NV si zona de fracturd aliniata pe directia N-
S (Crow, 2005). Caldera existenta in prezent reflecta impactul exploziv a celei mai
recente eruptii datate la ~ 73.000 ani. Aceasta eruptie a acoperit o arie de ~ 20.000 km?

in jurul calderei cu un strat mai gros de 100 m de piatra ponce si cenusa ( YTT- Youngest
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Toba Tuff) denumit “cel mai recent tuf vulcanic de la Toba”. In urma cu mai mult de 30
de ani Ninkovich si colab., (1978a,b) si Ninkovich (1979) au semnalat prezenta unui
strat foarte raspandit de cenusa vulcanica extras din carote in nord-estul Oceanului Indian
si Golful Bengal. Analizele geochimice ale cenusii au indicat ca aceasta provine de la
vulcanul Toba iar prin datarea potasiu-argon a cenusii s-a stabilit ca are o varstd de
~75.000 ani si cd s-a depus aproape de tranzitia de la Stadiul Izotopic Marin 5 (MIS 5) la
MIS 4. Acest fapt indica o schimbare de la conditii de intergraciar la glaciar la scala

globala.

In ceea ce priveste varstele stabilite pentru “cel mai recent tuf vulcanic de la Toba”,
Ninkovich si colab. (1978b) a obtinut pentru un esantion de biotit din tuf vulcanic o
varsta potasiu-argon de 74.9 + 12 ka. Aceasta proba (Id680) a fos prelevata din Si Gura
Gura, de-a lungul raului Asahan, pe flancul de sud-est al calderei. Un esantion de sanidin
(un feldspat potasic) din tuf vulanic din marginea central estica a calderei a fost datat prin
metoda K-Ar cu 73.5 =+ 3 ka. Compozitia chimica si mineralogicd a probei 1d680
prelevata aproape de varful tufului vulcanic de la Toba a fost similard cu aceea a
esantionului de cenusa de 15 cm grosime dintr-o carota marina localizata la 950 km vest
de centrul calderei vulcanului Toba. Pe baza acestor date s-a mai sugerat faptul ca varsta
de 73.5 + 3 ka a esantionului de sanidin ar putea fi folositd ca o verificare independenta a
limitei dintre MIS 5 (ultimul interglaciar) si MIS 4 (glaciar), din moment ce cenusa din
carota marind amintitd anterior se situeazad la aceasta limita sau aproape de aceasta. De
asemenea, au mai concluzionat ca ceea ce au numit eruptia de acum ~ 75 ka a fost

singura eruptie exploziva majora a Tobei 1n ultimii 0.5 Ma.

Varstele “°Ar/*®Ar obtinute pentru un fenocristal sanidin din YYT si pentru unul din MTT
au fost de 73.5 £ 4 ka si 501 & 5 ka ( Chesner si colab., 1991). Cele doua varste de 73.5
+ 4 si 73.5 £ 3 obtinute pentru “cel mai recent tuf vulcanic de la Toba” sunt considerate a
fi, pe baza datarii exacte, cele mai bune estimari de varsta ale tufului vulcanic de la Toba,

pana in prezent.
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Metoda Rubidiu/Strontiu

Metoda Rubidiu/Strontiu a fost propusa de Hahn si Walling (1937) si, desi este destul de
laborioasa in ceea ce priveste pregatirea probelor este folositd ca o metoda standard
pentru determinarea varstelor de peste 10 Ma. Interpretarea varstelor astfel determinate ca
fiind varsta de racire, intruzie, diageneza sau metamorfism trebuie facutd in functie de
particularitatile rocii sau formatiunii studiate. Metoda Rb/Sr poate fi folosita la
determinarea varstelor mineralelor bogate in rubidiu si sarace in strontiu (biotit,
muscovit, fengit, adularia, feldspati potasici, flogopit, leucit, lepidolit), precum si a
mineralelor cogenetice sarace in rubidiu (plagioclay, apatit, epidot, ilmenit, granat, etc.).
Pot fi datate, de asemene, mineralele bogate in rubidiu (carnalit, langbeinit, rinneit, etc.)

si mineralele argiloase autigene (glauconit, ilit sau smectit).

Precizia Tn determinarea varstelor prin metoda Rb/Sr este de circa 1-5%, cu conditia ca
varsta determinata sa fie apoi corect atribuita momentului racirii, cristalizarii, diagenezei
sau al sedimentarii. Particularitatile acestei metode care fac din aceasta una din metodele

de rutina n geocronologie pot fi astfel enumerate:

- rubidiul si strontiul, fara a fi elemente majore, au concentratii apreciabile in scoarta
terestrd, astfel incat aceastd metoda poate fi aplicatd la o mare varietate de roci si

minerale;

- rubidiul si potasiul sunt elemente alcaline avand razele ionice apropiate (0,148 nm
pentru Rb™ si 0,133 nm pentru K¥), cea ce face ca rubidiul si poati substitui usor potasiul
in mineralele acestuia (feldspati potasici, biotit, muscovit, etc.), in conditiile Tn care
rubidiul practic nu formeaza minerale proprii. Din aceasta cauza, rubidiul se va afla in

minerale majore ale rocilor, ceea ce constituie un avantaj in obtinerea dreptelor izocrone;

- strontiul si calciul sunt elemente alcalino-paméantoase, avand, de asemenea, raze ionice
apropiate (0,113 nm pentru Sr ** i 0,099 nm pentru Ca?"), astfel incét strontiul poate
substitui usor calciul in mineralele calcice cum sunt feldspatii plagioclazici, ceea ce face
ca rezultatele geodatdrii prin metoda Rb/Sr sa poata fi interpretate in stransa corelatie cu

geochimia elementelor majore potasiu si calciu;
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- apartindnd unor grupe diferite, rubidiul si strontiul vor avea si comportament chimic
diferit, avand din accesata cauza tendinte de migrare diferite Th cursul proceselor de

metamorfism ce pot aparea dupa cristalizarea rocilor, fapt ce permite o analiza detaliata a

acestor procese.

RELATIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VARSTELOR

NB?Sr (r): NS?Sr,:, +N;?Sr = NS?S.FD +N5?Rb :I (1 _ E—/'.Rbf )

N

87 _
Rb o este numirul intial de nuclee de &'Rb.

Na?
Sr este numarul actual de nuclee de ®'Sr rezultate in urma dezintegrarii 8'Rb,

insumate cu numarul initial de nuclee care au existat in momentul formarii rocii.

’J“F{‘b : : . 87
este constanta de dezintegrare a izotopului ®'Rb

Izotopii rubidiului si strontiului sunt redati in tabelul 8:

Tabelul 8. Compoztia izotopica a rubidiului si strongiului.

Compozitia  izotopica a
rubidiului si a strontiului

|zotopul Abu .”d,e"ta
relativa (%)
*Rb 72,17
“Rb 9,86
#sr 0,56
*sr 9,86
g 7,00
®gr 82,58
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Izotopul ®'Sr reprezintd o componentd naturald si neradiogend a strontiului existent in
roci, astfel Tncat, 3’Sr generat prin dezintegrarea Rb se va adiuga acestuia. Din aceastd
cauza, determinarea varstelor prin metoda Rb/Sr se face numai prin tehnica izocronelor
(Figura 32), acestea fiind determinate prin intermediul a cel putin 4 componente
minerale diferite a rocii investigate la care se adauga si roca intreaga (Allsopp, 1961).
Ecuatia izocronelor in cazul metodei Rb/Sr se obtine intr-un mod similar metodei K/Ar
impartind ambii membri ai relatiei la numarul de nuclee N%s;, ceea ce conduce la o

relatie de tipul:

N Sr Nes Sr N Sr |

0.715 f
0.710
L 0705 |
0.700 |-
*'Sr/ 86Sr| . O o O—
t=0 apatit roca intreaga muscovit
feldspat biotit
" 1 " 1 " 1 " 1 2 1
0 1 2 3 4 5
*Rb/*Sr

Figura 32. 1zocrona Rb-Sr. Izocrona este construita din datele obtinute pe mai muli
constituengi minerali ai rocii, inclusiv roca totala. Desi la momentul initial t (ultima
omogenizare izotopicd) rapoartele 8 Sr/®Sr ale diferifilor constituenti erau diferite, pe
masurd ce varsta rocii cregte, punctele corespunzatoare se aliniaza pe aceeasgi izocrond
corespunzatoare varstei t a rocii. Intersectia izocronei cu ordonata va indica raportul

8"Rb/ ¥Sr la momentul t=0 (Nicolaysen, 1961).

99



PREPARAREA S| INVESTIGAREA PROBELOR

Deoarece determinarea varstelor prin metoda Rb/Sr se face numai prin metoda
izocronelor, alegerea si prepararca probelor este esentiald pentru corectitudinea
rezultatelor finale. Sunt preferate esantioane mari, de circa 15 kg, nealterate, fara urme
de contact sau intruziuni, astfel incat sa poata fi extrase atat mineralele component, cat si
sa se obtind o proba din roca intreaga. Mineralele individuale extrase folosind solutii
dense si microscop binocular, precum si roca intreaga sunt dizolvate in solutii hiperpure
de acid fluorhidric si acid percloric in bombe de teflon, apoi sunt impurificate controlat
cu markeri de® Rb si 2Sr. ""Rb si ¥'Sr fiind izobari, este necesard dozarea lor separat,
prin spectrometrie de masa si dilutie izotopica. Tnainte de a fi dozate, cele douid elemente
sunt separate de regula prin adsorbtie pe rasini schimbatoare de ioni sau, in cazul
rubidiului, prin adsorbtie pe ZrsPO,4 sau precipitare ca perclorat. Concentratiile finale se
raporteaza la concentratia izotopului neradiogen ®°Sr si sunt reprezentate sub forma
dreptelor izocrone. Fatd de metodele K/Ar si Ar/Ar, prepararea probelor este mult mai

laborioasa si consumatoare de timp si resurse.

DOMENIU DE APLICABILITATE

Datorita asemanarii chimice dintre rubidiu si potasiu, metoda Rb/Sr este folositd n
special in datarea rocilor granitice si pentru obtinerea Varstei de recristalizare a rocilor
metamorfice. Ca si in cazul celorlalte metode geocronologice radiometrice, pentru ca
varstele determinate sa aiba o semnificatie geologica este necesar ca perioada de
cristalizare sa fie scurta in raport cu varsta iar dupa racire sa nu existe nici un fel de
schimb de elemente cu zonele invecinate formatiunii studiate (conditia de Tnchidere).
Aceasta presupune absenta totald a circulatiei fluidelor in formatiunea respectiva, din

momentul cristalizarii si pana la momentul actual.

Rocile vulcanice reprezinta o categorie importanta de roci a caror varsta de racire sau de
inchidere poate fi determinata prin metoda Rb/Sr. Tn interpretarea datelor obtinute pentru
mineralele individuale ce sunt figurate pe izocrona trebuie luat in considerare si faptul ca

temperaturile de inchidere pentru sistemul Rb/Sr au valori diferite pentru diferitele
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minerale, ceea ce poate face ca punctele corespunzatoare acestora si nu formeze o
izocrona. Tn cazul mineralelor trebuie luat in considerare faptul ca temperaturile lor de
cristalizare sunt mai mici decat cele ale rocii ntregi, in procesul de cristalizare mai ntai
cristalizand minerale individuale si apoi roca solida in care acestea sunt continute. Din
aceasta cauza, minerale indica varsta de racire si numai in cazuri speciale, atunci cand
viteza de racire este foarte mare, acestea pot indica varsta de intruziune. Tn acest caz,
varsta mineralelor cogenetice trebuie sa fie aceeasi iar pe izocrona punctele

corespunzatoare trebuie sa fie aliniate pe aceeasi dreapta.

Evenimentele metamorfice pot fi datate, datoritd tehnicii izocronelor, cu destuld
precizie, pornind de la analiza comparatd a izocronei rocii intregi si a mineralelor
componente. Aceasta particularitate este usor de explicat prin faptul ca Tn urma unui
eveniment metamorfic, atunci cand temperatura rocii depadseste cea mai 1inalta
temperatura de inchidere, are loc omogenizarea la nivelul mineralelor constituente, dar nu
si la nivelul intregii roci. Astfel, izocrona Tntregii roci va indica varsta de formare, in timp
ce izocronele mineralelor componente vor indica varsta ultimei omogenizari, adica varsta

ultimului eveniment metamorfic.

Resetarea sistemului Rb/Sr a fost observata si pentru temperaturi sub 250°C, resetarea
avand loc, in special, datorita circulatiei fluidelor. Aceasta, ca si in cazul
metamorfismului de temperaturd inaltd, permite datarea evenimentului metamorfic
(Hickman si Glassely, 1984; André si Deutsch, 1985; Piaseki, 1985).

Sedimentele pot fi datate prin determinarea varstelor mineralelor argiloase autigene
formate in procesul de diageneza sau de sedimentare. Pot fi folosite galconitul, smectitul,
ilitul (Clauer, 1982).

Secvente stratigrafice sunt datatbile, ca si Tn cazul metodei Ar/Ar, prin intermediul

mineralelor individuale din rocilor piroclastice (Baadsgaard si Lerbekmo, 1982).
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LIMITE

Principala limitare a folosirii metodei Rb/Sr este legata de timpul mare de injumatatire al
rubidiului, ceca ce face ca aceastd metoda sa fie aplicata in special rocilor bogate Tn

rubidiu si sdrace in strontium, cum sunt biotitul, muscovitul, sanidinul si leucitul.

.....

este extrem de rar folosita in geocronologia formatiunilor neogene si, de regula, pentru a

verifica printr-o metoda alternativa rezultatele obtinute prin metodele K/Ar sau Ar/Ar.

Metodele Toriu/Plumb, Uraniu/Plumb si Plumb/Plumb

Metodele geocronologice Th/Pb, U/Pb si Pb/Pb se numara printre primele metode
radiometrice, fiind propuse in 1907 de Boltwood (1907) si in 1911 de Holmes (1911). La
ora actuald, se numara printre cele mai raspandite metode folosite in geocronologia
rocilor eruptive si metamorfice prin intermediul mineralelor bogate in toriu si Tn uraniu
(zircon, monazit, pechblenda, uraninite, allanit, perovskit, rutil, thorit, etc.). Dintre toate
acestea, cel mai folosit este zirconul care, in momentul formarii, nu contine plumb dar
contine uraniu si toriu in cantitati apreciabile. Tn cazul rocilor tinere este folosit

monazitul, datorita continutului bogat Tn uraniu al acestuia.

Precizia Tn determinarea varstelor prin aceste metode ajunge pana la 0,3%, cu conditia de
atribuire corectd a varstelor astfel determinate (cristalizare primara, metamorfism,

diageneza, etc.). lzotopii 238y, 2y si 232

Th se dezintegreaza péana la izotopi stabili ai
plumbului. Seriile de dezintegrare sunt complexe (contin izotopi radioactivi intermediari)
si se realizeaza cu eliberare de particule a si electroni. Izotopul final de Pb este stabil in

fiecare caz.
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Timpii de Tnjumatatire pentru aceste serii sunt de 4.47, 0.704, respectiv 14.1 mld. ani.
Uraniul si thoriul sunt element similare din punct de vedere chimic, care apar sub forma
de ppm in roci precum granitul sau minerale ca zirconul (ZrSiO,) sau pehblenda (UO,).
Sistemul de izotopi ai plumbului a fost primul sistem utilizat pentru determinarea varstei
Pamantului. Plumbul are patru izotopi stabili: 2°®Pb, *’Pb, *°Pb si *%*Pb, cel din urma
nefiind de origine radiogenicd. Deoarece doi dintre izotopii Uraniului (238U, 235U) se
dezintegreaza pana la ?®°Pb, respectiv 2°’Pb, sistemul U-Pb este un sistem cuplat aplicat
cu success in multe aplicatii: determinarea varstei Pamantului, izocrone Pb-Pb,
determinarea varstei formatiunilor de zircon, etc. Metoda U-Pb este folositd pentru un
interval de 1 mil. ani — 4.5 mld. ani, cu o precizie de 0.1-1%. Plecand de la legea
dezintegrarii, cantitatea de “°Pb dintr-un volum de roca, la un timp t, dupa ce sistemul a
fost Inchis (nu au existat pierderi sau castig de Pb/U), va fi data de relatia:

060y, _ Eﬂﬁpbi_l_ESSU(f).r ~ 1)

unde ?°®Pb; reprezinti cantitatea initiala a izotopului, iar A este constanta de dezintegrare.

Prin Tmpartirea ecuatiei la numarul de atomi ai izotopului non-radiogenic 20%pp . se obtine:

Nip, | Dpp +204Pb('1’ ‘1)

- /i

Astfel, putem afla timpul t din momentul in care sistemul a fost Tnchis:
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Acelasi set de ecuatii poate fi scris si pentru izotopii °’Pb si ?°®Ph, rezultand trei seturi
independente de date pe baza celor trei serii de dezintegrare. Aceste date vor fi in

concordanta si vor reda mineralului in urmatoarele conditii (Faure, 1986):

-mineralul este un sistem inchis pentru U, Th si Pb, precum si pentru toti produsii de

dezintegrare ai acestora;
-valorile folosite pentru rapoartele initiale ale izotopilor plumbului sunt corecte;
-constantele de dezintegrare pentru *2U, “°U si 2*2Th se cunosc cu exactitate;

-compozitia izotopica a uraniului nu a fost modificatd prin fracgionari izotopice sau de

existenta unor reactii in lant bazate pe fisiunea 2°U;

- rezultatele analitice au o precizie buna si nu sunt afectate de erori sistematice.

U-Pb CONCORDIA

In conditiile in care sistemul a fost unul de tip Tnchis (zircon), vérsta poate fi determinati

independent, Pb* fiind de natura radiogenica:

g — ¢ 1o TG
0Ty,

unde A reprezinta constanta de dezintegrare 28y,

O ecuatie similari este folositd in cazul dezintegrarii 2°U in 2’Pb:
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Daca mineralul a fost un sistem inchis si daca se aplica corectiile necesare pentru

plumbul Incorporat in mineral in momentul formarii acestuia, trebuie sa obtinem aceeasi

238y |_206 235 | 207
U- U-

varsta atat prin metoda Pb, cét si prin metoda Pb. Daca reprezentam cele
doua rapoarte pe un grafic, vom obtine o curba (Concordia) (Figura 33) cu punctele in

care rezultatele obtinute prin cele doud metode sunt identice.

U-Pb concordia
0.8 T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T T

\

_/
0.6 83,00

206Pb/238U
o
~

¢ oo ‘
w
™,

0 5 10 15 20 25 30
207Pb/235U

Figura 33. U-Pb Concordia (www.colorado.edu/geolsci/courses/GEOL5690/U-
PbNotes.pdf).

Metoda U-Pb reprezintd un cronometru de referintd deoarece prezintd mai multe

avantaje:

- cele doua cronometre, 2®U—2%pb i 2°U-?""Ph, sunt caracterizate de constante de
dezintegrare diferite, insd prezinta acelasi comportament chimic. Astfel, se poate deduce
dacd evolutia U-Pb a avut loc intr-un sistem inchis, sau a fost afectatd de anumite
perturbari;

- utilizdnd metoda combinatd Pb-Pb, se poate obtine un raspuns precis cu o singura

masuratoare prin spectrometrie de masa.
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DATAREA Pb-Pb

Metoda de datare Pb-Pb este derivata din metoda U-Pb astfel:

Z'l[]'."l}b) E{J'."Pb|) 2351y s 0
J— —_— E v235 S
24 phH Jp 4 phH [ 24 phH {

206 pr 206 ph 23817 L
S — — mh:.x.ﬁ — 1)
24 Ph Jp 24 PhH I 24 Ph

Daca aceste doua ecuatii se refera la acelasi sistem, ele se pot divide, obtinandu-se

ecuatia simplificata:

207 Ph’ 207 Ph
204 P, )P ~ \ 204pp )[ I e

n

( Hme) ( 1[](&Pb) - 137.88 E_.."ngn' —1
204 o\ 24
HPb ~Pb /|
unde raportul 1/137.88 este valoarea constanta pentru **U/?8U. Avantajul acestei metode
consta 1n faptul ca daca roca supusa datarii a suferit in perioada recenta pierderi de uraniu

din cauza unor procese de alterare, rapoartele izotopilor de Pb din sistemul Tn cauza vor

reflecta concentratia de U anterioara proceselor de alterare.

|IZOCRONA Pb-Pb (GEOCRONA)

Claire Patterson a elaborat pentru prima data geocrona in 1956 utilizand metoda Pb-Pb in
datarea meteorifilor. El a masurat rapoartele izotopilor de Pb in trei meteoriti de piatra si
doi de fier, determinand nu doar varsta meteoritilor, dar si momentul formarii
Pamantului. Patterson a tinut cont de modelul evolutiei chimice a Pamantului conform
caruia crusta continentald este “extrasa” din manta, proces care duce la acumularea de
elemente 1n crustd in timp ce in mantaua superioard concentratia acestor elemente va
scadea, formandu-se “mantaua saracita”. Astfel, s-a ajuns la concluzia ca raportul U/Pb

din crusta continentald este Tmbogatit Tn comparatie cu raportul din manta. (Allegre si
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colab., 1995). Considerand ca procesul de diferentiere izotopica de pe Pamant este
identic cu cel de pe alte planete, Patterson a stabilit ca nucleul acestor corpuri meteoritice
este sdricit in uraniu si thoriu, in timp ce crusta va contine un raport U/Pb mai ridicat. In
momentul coliziunii, aceste corpuri ceresti s-au fragmentat, meteoritii de fier fiind
identificati ca bucati din nucleu, in timp ce meteoritii pietrosi sunt fragmente din crusta.
Cea mai exacta varsta a Pamantului se obtine plecand de la demonstrarea faptului ca
sistemul U-Pb al Pamantului este identic cu sistemul U-Pb al meteoritilor. Patterson a
luat Tn considerare urmatoarele premise referitoare la meteoriti: s-au format in acelasi
timp; au existat ca sisteme inchise si izolate; au continut uraniu in aceeasi compozitie
izotopica cu cea de pe Pamant (Patterson, 1956). Compozitia izotopica a plumbului din

cei cinci meteoriti utilizati in datare de catre Patterson este redata in tabelul de mai jos:

| Pb Composition

Meteorite [ —
206/204 207/204  208/204
T ——————
Nuevo Laredo, Mexico | 5028 3486 67.97
Forest City, lowa ' 19-27 15-95 39-05
Modoe, Kansas ; 19-48 15-76 38:21
Henbury, Australia 9-55 1038+ 2954
Canyon Diablo, Arizona 946 10-34 29-44

Tabel 9. Comporzitia izotopica a plumbului in meteoritii utilizati in datare de Patterson

(Patterson, 1956)

Probele din meteoritul de fier (FeS) Canyon Diablo (Meteor Crater) Arizona au cea mai
scazuta compozitie radiogenica comparativ cu orice material din sistemul solar. Raportul
U/Pb masurat pentru aceasta proba (0,025) a fost atdt de mic incat Patterson a
concluzionat cd nici o schimbare semnificativd in compozitia izotopicd a plumbului
rezultata prin dezintegrare radioactivd nu a intervenit dupa ce meteoritul s-a format.
Astfel, proba de FeS din Canyon Diablo reprezinta compozitia izotopica primordiald a Pb

in sistemul solar. Pe baza compozitiei izotopice a celor cinci meteoriti, Patterson a aratat
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cd rapoartele %°Pb/**Pb si *’Pb/*®Pb se aliniaza pe o linie dreaptd a cdrei pante

corespunde unei varste de 4.55+ 0.07 -10° ani (Figura 34) (Dickin, 2005).

150
100 $=0.59:0.01
-
o Basaltic Achondrite
N Nuevo Laredo
n -
_- e
< 105
™ sor /’”
104+
/ Ordinary Chondrites: -
Forest City, Modac | 441 % i
L el - L
°E] 55 o7
I 1
0 100 200

206pp/204Pb

Fgura 34. Investigatiile lui Patterson asupra meteoritilor.

In grafic se observi ci Patterson a utilizat pentru elaborarea izocronei cei cinci meteoriti:
doi de fier — Canyon Diablo si Henbury; doi meteoriti litici (chondrit)! — Forest City si
Modoc; un meteorit litic bazaltic (achondrit)® — Nuevo Laredo. Datele obtinute de
Patterson se aliniaza pe o dreapta a cdrei pante de 0.59+ 0.01 corespunde unei varste de
455 + 0.07 -10° ani dacd sunt folosite constantele de dezintegrare ale lui Fleming.
(Allegre si colab., 1995). Urmatorul pas facut de Patterson in determinarea varstei
Pamantului a fost sa suprapuna datele obfinute prin analiza unei probe de sediment
oceanic (reprezentativ pentru compozitia izotopica de Pb a Pdmantului) peste izocrona

meteoritilor (Figura 35). El a observat ca datele se aliniaza pe aceeasi dreapta,

! chondrit, (engl.= chondrite) meteorit litic (,pietros™) alcatuit din olivind (40%), piroxenit (30%),
plagioclazi (10%), aliaj Fe-Ni (10-20%) si troilit (5-15%). Olivina si piroxenii se individualizeaza uneori
sub forma de corpusculi sferici cu diametrul de 1 mm Si structura fibros-radiara, denumiti chondrule. C. au
o structurd microcristalind Si constituie mai mult de 80% din meteoritii cazuti pe Pamant.

2 achondrit, (engl. = achondrite) meteorit litic format preponderent din silicati larg cristalizati si lipsit de
— chondrule, nichel si fier. Se aseamana cu unele roci terestre; reprezinta cca. 8% din totalul meteoritilor.
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concentratiile de U si Pb fiind foarte apropiate de cele ale meteoritilor. Aceasta
descoperire evidentiaza faptul ca Pamantul are aceeasi varsta si aceeasi origine cu a

meteoritilor, motiv pentru care izocrona meteoritilor se mai numeste si geocrona.

40+ .
30+ g
207Pp
204
Pb g 4.55 + 0.07 Byr
20 B ,// .
/’,”’a:l
/ T Terrestrial pelagic sediment
10 “Canyon Diablo ]
10 20 30 40 50 60
206pPp/204Pp

Figura 35. Izocrona Pb-Pb pentru meteoritii de fier si cei pietrosi (mo) si o proba de
sediment oceanic - Bulk Earth- (e) arata ca Pamantul se situeaza pe izocrona

meteoritilor, motiv pentru care aceasta se mai numeste §i Geocrond. (Dickin, 2005)

PREPARAREA SI INVESTIGAREA PROBELOR

Toriul si uraniul, datorita razei ionice mari si a unui grad ridicat de coordinare au o
capacitate limitatd de substitutie, ceea ce face ca aceste elemente sa se gaseasca in
cantitati suficient de mari pentru a fi folosite in datare intr-un numar redus de minerale
accesorii, dintre care cele mai importante sunt zirconul si monazitul. Pentru aceasta, in
general se folosesc cantitati de ordinul zecilor de kilograme de roca nealteratd. Dupa
concasare, fractiunea compusa din zircon este separatda prin cernere, prin separare
magneticd si cu lichide dense si, Tn final, selectata manual folosind microscopul.
Deoarece monocristalele de zircon se formeaza prin cristalizare gradata, selectarea finala

se face folosind catodoluminiscenta si chiar microtomografia computerizata.
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In final, cristalele selectionate sunt dizolvate Tn HF concentrat intr-o bomba de teflon,
solutia rezultatd este marcata cu “°U pentru dozarea uraniului si cu 2°Pb, 2®Pb si, mai
recent, cu “%?Pb pentru dozarea plumbului, dupd care toriul, uraniul si plumbul sunt
separati folosind rasini schimbatoare de ioni. Determinarea cantitatilor finale se face prin
spectrometrie de masa si dilutie izotopica. Tehnici ultrasensibile ca SHRIMP (sensitive
high mass resolution ion microprobe) sunt folosite pentru a determina concentratiile

zonale ale microcristalelor de zircon in Th, U si Pb.

EXEMPLE REPREZENTATIVE PENTRU GEOCRONOLOGIA NEOGENULUI

Metoda 2%°Pb/?*®U este una din cele mai fiabile metode geocronologie pentru datarea
zirconului de varsta recentd. Desi aplicata rocilor mai tinere de 1 Ma, necesita efectuarca
de corectii datorita faptului ca, pentru aceste varste, nu se ajunge inca la echilibrul
radioactiv. Cu ***Th, metoda da rezultate remarcabile Tn geocronologia rocilor vulcanice.
In felul acesta, determinarea varstelor tufurilor vulcanice din caldera vulcanului
Yellowstone a carui ultima eruptie a avut loc acum 600 ka, a condus la varste mai mari
decat cea a ultimei eruptii. In acelasi timp, variatia radiald in cadrul aceluiasi cristal de
zircon a fractiondrii izotopice 8*®0 indica un proces de retopire si de recirculare a lavei
acumulate cu ocazie eruptiilor anterioare. Acest mecanism de recirculare a lavei
provenite din eruptiile anterioare ce se datoreaza, in parte prabusirii in vatra vulcanului a
unor fragmente importante din caledra anterioara, in parte aparitiei de cratere secundare
in insusi corpul calderei, reprezinta un mecanism nou de formare a rocilor vulcanice a
carui existentd trebuie luata in considerare la orice determinare radiometrica a varstelor

rocilor eruptive (Bindeman si colab., 2001).
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Metode geocronologice absolute 11

Radionuclizi  terigeni — dezechilibru

radioactiv

Metodele Z2°Th/?*'U si Zpa/>°U

Aceste metode au fost propuse de Boltwood (1907), Petterson (1937), Piggot si Urry
(1939, 1942) si pot fi aplicate oricaror roci sau sisteme geologice pentru care fractionarea
uraniului a avut loc cu mai putin de 300 ka in urma, moment in care sistemul a devenit
nchis, astfel Tncét refacerea echilibrului radioactiv sa fie facuta numai pe seama uraniului
existent. Folosind aceastd metoda au fost datate roci vulcanice tinere (Lowenstern si
colab., 2000; Condomines si colab., 2003), corali fosili (Goldstein si colab., 2001),
sedimente marine (Dominik si Mangini, 1979; Frank si colab., 1996), noduli de
mangan (Bollhofer si colab., 1996) si speleoteme (Spotl si colab., 2002). Datorita
timpului mai mare de viata si abundentei relative de circa 138 de ori mai mare, izotopul
238 este cel mai folosit in metodele de dezechilibru. Pe de alta parte, existenta a incd
unui cronometru radiometric bazat pe izotopul ?°U reprezintd un avantaj in plus,
deoarece pentru determinarea varstelor aceluiasi obiect pot fi folosite doud metode
diferite. Perfectionarea continua a spectrometrelor de masa (cu ionizare termica sau cu
sursa de plasma cuplata inductiv), a facut ca precizia acestor metode sa 0 egaleze pe cea a
metodei **C, eroarea in determinarea vérstelor holocene si din Pleistocenul superior

ajungand sub 1%.
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RELATIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VARSTELOR

Uraniul natural este constituit din doi izotopi cu timp lung de viata, amandoi fiind capete
de serii radioactive omonime. Tn momentul in care, intr-un sistem fizic are loc
fractionarea uraniului, acesta se va afla complet separat de descendentii sai, restabilirea
echilibrului radioactiv depinzand in foarte mare masura de timpii de injumatatire a
acestora, timpul de restabilire fiind cu atdt mai mare cu cat timpii de injumatatire sunt
mai mari. Mediile in care fractionarea are loc sunt, de regula, magma si mediul acvatic, in
al doilea caz datoritd diferentei mari de solubilitate dintre uraniu (solubil) si toriu
(insolubil). Tn mediul acvatic toriul se depune pe masuri ce se formeaza din dezintegrarea
uraniului, fiind inglobat in sedimente si in nodulii si crustele de mangan, in timp ce
uraniul, solubil, este absorbit si Thglobat in exoscheletul calcaros al nevertebratelor
marine, unde incep sa se acumuleze descendentii uraniului, izotopul 231pa n cazul seriei
radioactive a 2°U si °Th in cazul seriei radioactive a ?*®U (Figura 36). Cum timpul de
refacere a echilibrului radioactiv de ordinul sutelor de ka este mult mai mare decat viata

medie a organismelor marine, aceasta nu mai conteaza la stabilirea varstelor.

U U
" 707 Ma " 447 Ga
‘///
231 231 234 234 234
Th — Pa Th—""Pa— U
245h 32.8 ka 244 12m 25¢ ka
230«
Th
75,4 ka

Figura 36. Primele secvenge ale seriilor radioactive ale U si *®U ilustrand formarea

radionuclizilor 'Pq si Z°Th
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Pentru o serie radioactiva compusa din n+1 termeni, dintre care primii n termeni sunt

radioactivi, avand constantele de dezintegrare A1, A2, A3... An, conform schemei:

variatia in timp a numarului de nuclee din fiecare specie de radioizotopi este descrisa de

un sistem de ecuatii de forma:

dN
—1 = _ N,
dt
dN \ ;
th = 24Ny = 24N,
dN . .
Tfn - "‘"“n-1Nn-1 /"nNn

Integrand sistemul de ecuatii in ipoteza cd la momentul initial numarul de nuclee de #**U

si 2%U este diferit de zero iar numarul de nuclee de ?°Th este egal cu zero, si luand in

considerare faptul cd activitatea unui radionuclid este egala cu produsul numarul de

nuclee si constanta sa de dezintegrare, se obtin pentru activitatea >°Th si >*'Pa expresiile:

[ Ioane 2l _ 2 E'/ﬁﬂf |
A (f‘] — A 4230 — A234
Y 23:Th R 235“ I:I - - [
. 430 = Aoas )
/": P i
230 —Azzalt o —Apapl
+ /1234 U ‘ - - (e £234 Az 30 ]

430 — 234
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Echilibru

Raporiul activitatilor

Jorib 1o en i T el st na i oo o

Timpul din momentul fractionarii {ani)

Figura 37. Restabilirea echilibrului radioactiv Tn cazul seriei radioactive 22U in situatia

n care prin diferite procese naturale unul din membrii seriei este separat.

PREPARAREA SI INVESTIGAREA PROBELOR

Cele mai folosite metode pentru determinarea cantitatilor de *®U, 2*U si %°Th sau de
21py sunt spectrometria alfa si spectrometria de masd. In ambele cazuri se folosesc
cantitati de proba de ordinul miligramelor sau chiar al microgramelor. Rezultate bune se
obtin folosind spectrometria de masa cu sursa de plasma cuplata inductive, dar cele mai
bune rezultate se obtin daca se foloseste Tn locul plasmei cuplate inductiv ionizarea
termici. In primul caz, dupd micinare si calcinare pentru eliminarea oricarui material
organic, probele sunt dizolvate intr-un amestec de acid clorhidric si acid azotic. Solutia

22y In final, ionii de U si Th sunt separati

astfel obtinutd este marcatd cu ***Th si
folosind rasini schimbatoare de ioni extrase din solutie de carbonat de sodiu si, respectiv
amoniac. Dupa o noua purificare, sunt depuse prin electroliza pe placi de argint pentru a
fi, in final, masurate prin spectroscopie de particule alfa folosind detectori cu
semiconductori (Si cu strat barierd) sau Zn(Ag). In cazul folosirii spectrometriei de masa
si a sursei cu plasma cuplatd inductiv, sunt masurate solutiile rezultate Tn urma separarii
prin adsorbtie pe risini schimbitoare de ioni si a elutiei cu reactivi specifici. Tn cazul
ionizarii termice, atat uraniul, cat si toriul sunt extrasi electrolitic si depusi pe filamentul

de reniu al spectrometrului.
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DOMENIU DE APLICABILITATE

Datorita timpului relativ mare pentru restabilira echilibrului radioactiv, metoda Z°Th/=*U
este una din metodele de rutind pentru datarea carbonatilor, a depozitelor de fosfor
organic, sulfurilor si oxizilor depusi hidrotermal, a speleotemelor, a coralilor si cochiliilor
fosile de moluste, a sedimentelor marine, a nodulilor de mangan, a fragmentelor de lemn
sau de turba, toate de varsta de pana la 350 ka. Datarea platformelor coraligene fosile din
Insula Barbados sau din Papua-Noua Guinee au permis determinarea vitezei de ridicare
eustatica a uscatului. De asemenea, metoda “*Th/?U este folosita cu succes in
determinarea momentului fractionarii uraniului in magma, de aici rezultand si

posibilitatea de datare a momentului eruptiilor vulcanice (Condomines si colab., 2003).

LIMITARI

Asa cum s-a mentionat anterior, factorul care limiteaza aplicarea acestei metode este
conditia ca sistemul studiat sa fie Tnchis. De multe ori, in sistemele marine existi o

20T, a carei sursd nu este foarte bine determinata si care

contaminare secundara cu
conduce la varste mai mici decat cele reale sau poate sa apara chiar si o componenta
terestrd ce contine *°Th si care nu poate fi separati de componenta exclusiv marina
(Mangini si Dominik, 1978). De asemenea, recristalizarea carbonatilor naturali de
origine organicd poate conduce la eliminarea partiala a uraniului, ceea ce influenteaza
negativ corectitudinea determinarilor. De asemenea, n rocile terestre poroase, cum sunt
tufurile vulcanice sau travertinul, poate avea loc un proces de saracire in uraniu datorita

solubilizarii acestuia in fluide, cu acelasi efect de a indica o varstd mai mare decat cea

reala.

EXEMPLE REPREZENTATIVE

Trebuie remarcat ca determinarile geocronologice nu reprezinta un scop in sine ci permit
localizarea in timp a diferitelor evenimente geologice si climaterice, lucru absolut

indispensabil in interpretarea si intelegerea acestora.
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Studiul distributiei fractionarii izotopice 50 n lungul unui fragment de speleotema
recoltat de pe podeaua pesterii Spannagel din Alpii Zillertal din Austria, in concordanta
cu varstele determinate prin metoda 2°Th/?*° U pentru o perioada de peste 210 ka a pus in
evidenta existenta a trei momente in care au avut loc depuneri de calcit. Aceste momente
au fost datate 204 + 3 ka, 135.6 = 1.2 ka si 122 ka, sugerand ca in acele perioade
temperatura medie nu a diferit de cea actuala decat prin maximum 1.5 °C (Spé6tl si colab.,
2002). Tn acelasi timp, din analiza datelor privind variatia in timp a 8*°0 din speleotema
investigata a putut fi evidentiat faptul ca al doilea episod de depunere al calcitului,
Tnceput acum circa 135 ka, se coreleaza foarte bine cu inceputul ultimului interglaciar, cu
momentul nivelului maxim al Oceanului Atlantic determinat din terasele de corali din
insula Barbados, cu perioadele de formare a speleotemelor din pesterile din Oman
(Burns si colab., 2001), cu variatia fractionarii izotopice §®0 masurata in carotele de
gheata din Antarctica, statiunea Vostok (Petit si colab., 1999) si cu variatia insolatiei de
vara la latitudinea de 65 °N. Corelarea acestora reprezinta o perfecta localizare in timp a

sfarsitului penultimei glaciatiuni din Europa.

Mediul carstic s-a dovedit a fi un mediu extrem de favorabil conservarii diferitilor
markeri (proxi) ai modificarilor climatice din perioada glaciatiunilor, acest tip de
informatii putand fi colectate si din analiza combinata a distribugiei fractionarii izotopice
80 n lungul stalagmitelor cu masuratori de vérstd efectuate prin metoda °Th/**U.
Distributia verticala a 5'®0 intr-o stalagmita colectatd din pestera Kleegruben din Alpii
Zillertal (Tirol, Austria) in apropierea pesterii Spannagel mai sus amintite a aratat ca
aceasta s-a format continuu intre 57 ka si 46 ka BP. Acest interval de timp, localizat Tn
Pleistocenul superior, corespunde stadiului izotopic 3. O serie de teste privind izotopii
oxigenului au aratat ca in punctele situate pe centrul stalagmitei nu a avut loc nici o
fractionare izotopicd ulterioara cristalizarii calcitului din apa pluviald, astfel incat
compozitia izotopica a carbonului si a oxigenului din stalagmita este practic identica cu
cea din apa meteorici. In aceste conditii, variatia fractionarii izotopice in perioada
investigatd a pus in evidenta evenimentele interstadiale Dansgaard-Oeschger 15 (a si b),
14 si 12 identificate in carotele de gheata colectate din Groenlanda. Interstadialul 15b a
Tnceput acum 55,6 ka si a durat aproximativ 300 de ani, 15a a avut un maximum de circa

100 ani acum 54,2 ka iar interstadialul 12 care a durat 300 de ani in Alpi a atins apogeul
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acum 54,2 ka. Tn felul acesta s-a putut demonstra ca si stalagmitele pot inregistra cu
deosebita acuratete evenimentele climatice petrecute in perioada formarii lor (Spoétl si
Mangini, 2002). Paleoclimatologia Holocenului este un alt domeniu imposibil de
abordat fara determindri geocronologice de precizie ridicata. Este cazul unei stalagmite
din pestera Venado din Costa-Rica a carei varsta a fost determinatd prin metoda
20Th/®®U folosind atat determindri punctuale, cAt si masurdtori utilizdnd izocrone.
Acestea au fost folosite pentru a stabili caracterul continuu al cresterii stalagmitei intr-o
perioada cuprinsa intre 9 ka si 5 ka BP. Varstele astfel determinate au fost folosite pentru
datarea detaliata a fractiondrii izotopice §*%0 n lungul stalagmitei. Tn felul acesta, a fost
pusa in evidenta o anomalie pozitiva a distributiei ce a avut loc intr-o perioada cuprinsa
intre 8 ka si 8,3 ka BP, anomalie interpretata ca un episod de clima uscata produs Thainte
de aparitia musonului stabil din America centrald, eveniment datat la circa 7,6 ka BP
(Lachniet si colab., 2004).

Metodele 230Thpxce< Si 241Papxces

Petterson (1937) si Piggot si Urry (1942) au propus aceste metode ca variante ale
metodelor de dezechilibru prezentate anterior. Datorita diferentelor mari de solubilitate
ale uraniului si toriului, dupa separarea lor in mediul acvatic, protactiniul si toriul se
depun la scurt timp, fiind astfel adsorbifi de particulele minerale ce formeaza
sedimentele. Trebuie subliniat cd in sedimente exista doud categorii de atomi de Pa si Th,
unii depusi din coloana de apa existentd deasupra sedimentelor si unii formati in urma
dezintegrarii 233 existent in sedimente. Primii formeazi "excesul" de protactiniu si toriu,
n raport cu cei din a doua categorie ce formeaza activitatea "suportului™ (sedimentului).
Datorita faptului ca activitatea excesului de protactiniu si toriu este cu circa doua ordine
de marime mai mare decat activitatea acelorasi radionuclizi generati in sediment, variatia
activitatii primilor cu adancimea sedimentelor sau cu deplasarea spre centrul nodulilor
polimetalici, mascheaza variatia similara a activitatii suportului, astfel incat din variatia

activitatii "excesului” de protactiniu sau toriu se pot determina varstele sedimentelor
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pelagice (Muller si Mangini, 1980) si vitezele de crestere a nodulilor sau a crustelor de

mangan (Ku si colab., 1979) .

RELATIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VARSTELOR

Deoarece procesul de fractionare al descendentilor uraniului conduce la aparitia e sia
20Th fara nici un fel de precursori, variatia activitatii acestora in timp este identica cu cea
a radionuclizilor cosmogeni. In cazul in care se urmireste a se determina viteza de
sedimentare, atunci, pornind de la presupunerea simplificatoare a unei viteze de
sedimentare constante in timp, acest lucru implicand constanta fluxurilor de ?*'Pa sau
20Th, activitatea specifica a acestor radionuclizi "in exces" variaza cu adancimea h dupa

legea:

- . h
rl(h) = "A(hlﬁ:D — A231PE F

- . h
ri(hj = ‘A(hlh:{} — Ao Th F

A(h)

Unde r este viteza de sedimentare exprimata in cm/an iar h=0 este activitatea la

suprafata sedimentelor.

PREPARAREA S1 INVESTIGAREA PROBELOR

Determinarea activitatilor specifice ale 2Th sau **Pa poate fi facutd atat prin separare
radiochimica, cat si prin spectroscopie alfa sau prin spectrometrie de masa folosind
ionizarea termici, asa cum a fost descrisa in subcapitolul anterior. In plus fata de aceste
metode care sunt destul de laborioase, pentru determinarea variatiei radiale a
concentratiei, au fost folositi cu succes detectorii solizi de particule incarcate, cum sunt
emulsiile nucleare (Heye, 1975) si detectorii solizi de urme (Andersen si Macdougall,

1977; Vlasova, 1995; Szobotka, 1999). in acest caz, fragmente sau sectiuni ecuatoriale
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prin noduli, dupa polisare au fost fixate pe detectorii solizi de urme si mentinuti n
aceasta pozitie timp de circa 6 luni, pentru ca un numar semnificativ de particule alfa
emise de nucleele radioactive existente sa impresioneze detectorii, dupa care acestia au

fost developati si examinati la microscop.

DOMENIU DE APLICABILITATE

Datorita faptului ca segregarea toriului si a protactiniului fata de uraniu are loc numai n
mediu acvatic, aplicatiile metodelor **'Pagyces SaU “Theyces Sunt reduse la formatiunile
sedimentare marine, informatiile obtinute Tn acest mod referindu-se in special la vitezele
de sedimentare (Kuznetsov si colab., 2002) si la cele de crestere a nodulilor de mangan
(Ku si colab., 1979). in plus, faptului ci viteza de crestere a nodulilor este puternic
influentata de chimismul mediului marin in care acestia se formeaza, nodulii de mangan
pot fi folositi ca proxi pentru reconstituiri paleoenvironmentale (Bollhéfer si colab.,
1996).

EXEMPLE REPREZENTATIVE

Un studiu comparativ (**C pe foraminifere si “Th pe sedimente) privind dependenta de
adancime a varstei sedimentelor pelagice dintr-o zona hidrotermala activa a dorsalei
Atlantice situata la o latitudine nordica de 14.5° a demonstrat ca distributia verticala a
sedimentelor nu a fost disturbatd in timpul depunerii acestora (Kuznetsov si colab.,
2002), ceea ce a condus la concluzia ca n ultimii 300 ka activitatea hidrotermala din zona
investigatd nu s-a modificat sensibil. In acelasi timp, vitezele de sedimentare, 1.47+0.03
si, respectiv 1.35+0.15 cm/ka, determinate folosind cele doua metode au fost coincidente
n limita erorilor experimentale. Valorile varstelor astfel determinate si valorile numerice
corespunzatoare ale fractionarii izotopice 8180eyces au permis incadrarea sedimentelor

investigate in stadiul izotopic marin 5 (MIS 5).
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Metode geocronologice absolute 111

Radionuclizi cosmogeni

Determinarea varstelor absolute prin intermediul radionuclizilor naturali poate fi
efectuata prin determinarea simultand fie a concentratiei actuale a radionuclizilor parinte
si fiica, fie a concentratiei initiale a radionuclidului parinte si celei actuale a
radionuclidului fiica. Din prima categorie fac parte metodele geocronologice ce folosesc
radionuclizii terigeni, in timp ce in a doua categorie sunt utilizati humai radionuclizii
cosmogeni, presupunand ca rata de generare a acestora in stratosfera este constanta pe un
interval de timp mult mai mare decat timpul de injumatatire al acestora. Dintre acestia,
Y si B¢ sunt cel mai des utilizati, radionuclizii 2TAl s %Cl fiind mai putin utilizati.
Datorita valorilor timpilor de injumatatire ai acestora, utilizarea lor se reduce la

formatiuni holocene si pleistocene.

Metoda **C

Aceastda metoda geocronologica, propusa si realizata experimental de Libby (1946) si
Anderson si colab., (1947) a devenit, datoritda vastului domeniu de aplicabilitate, o
metoda de rutina pentru geodatarea probelor ce contin carbon si a caror varsta variaza de
la cateva sute de ani pand la maximum 50 ka — 60 ka. Metoda **C este folosita cu succes
la datarea sedimentelor lacustre din perioada de tranzitie dintre Holocen si Pleistocen
(Bennike si Bjorck, 2002; Slowey si colab., 2002), a sedimentelor aluviale holocene
(Lang si Nolte, 1999), a sedimentelor si a fragmentelor de carbune cavernicole din
Pleistocenul superior (Bird si colab., 2003), a coralilor fosili de adancime (Goldstein si
colab., 2001). Trebuie mentionat ca metoda **C, datorita intervalului de timp pe care il

acopera si faptului ca se refera la carbonul fosil de origine animala sau vegetala este una
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din metodele cronologice de rutina in arheologie. Pentru a asigura intercomparatia, foarte
necesara in cazul oriciror determinari geocronologice, metoda **C este foarte des folosita
simultan cu alte metode geocronologice absolute sau relative, cum sunt metodele de
dezechilibru (lvanovich si Harmond, 1982), rezonanta electronicd paramagnetica
(Ikeya, 1993), termoluminescentd (Aitken, 1985), luminescentd stimulata optic
(Schokker si colab., 2004) si dendrocronologie (Cook si Kairiukstis 1990). De altfel,
cele mai fine corectii ale varstelor determinate prin metoda *C au fost facute pentru o
perioadd de pana la 3500 ani BP. numai prin comparatie cu varstele determinate
dendrocronologic (Stuiver si Kra, 1986). Izotopul *C are o schemi de dezintegrare
simpla, dezintegrarea facandu-se prin emisia unei radiatii b” pe nivelul fundamental al
“N. Absenta emisiei unei radiatii gama de dezexcitare face ca determinarea concentratiei
de *C si se faca fie prin spectroscopie de radiatii beta cu scintilatori lichizi, fie prin
spectroscopie de masa de particule accelerate (SMPA). Tn primul caz, sunt necesare probe
cu masa de pana la 50-80 g, in timp ce in cazul SMPA probe avand cateva zeci de
miligrame sunt suficiente. Precizia in determinarea varstelor prin metoda **C este de circa

40 de ani, dar in cazul probelor tinere aceasta poate atinge si 12 ani.

RELATIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VARSTELOR

Specific metodelor geocronologice ce folosesc radionuclizii cosmogeni este presupunerea
cunoasterii a priori a concentratiei initiale a radionuclidului, presupunere bazata pe
constanta fondului radiatiei cosmice. Pe da alta parte, datoritda schemei de dezintegrare

simple a 1C, varsta probei poate fi determinata folosind relatia:

FNO
t= A1 In| —=€
f‘-14c | N4G

Relatia permite estimarea domeniului optim de valori al varstelor geologice determinate

prin metoda **C pentru care precizia metodei este maximi. Avéand in vedere ci la
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determinarea varstelor in cazul folosirii scintilatorilor lichizi, ceea ce se masoara
experimental este activitatea actuala a probei, in relatia de mai sus, numerele de nuclee

sunt inlocuite cu vitezele de numarare corespunzatoare RoYc sl, respectiv R

0
;= 1 n RMG
ﬁ-mc R

14{:

Vaérsta astfel determinata poarta numele de varsta conventionala iar pentru a se putea

calcula varsta reala sunt necesare mai multe corectii (Figura 38).
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Figura 38. Calibrarea vdrstelor radiocarbon conventionale.
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Deoarece viteza de numarare Ry corespunzatoare unui gram de carbon actual, pentru o
eficacitate de detectie de 100%, este egald cu 13,56 + 0,07 imp min™, singura sursa de
erori in determinarea varstei constand in viteza de numdrare corespunzatoare probei
fosile. In acest caz, datorita distributiei de tip Poisson, eroarea pitratici medie asupra

vitezei de numarare devine:

JRMS - v RMC

Ag t
1 e 2
EU]—
) . RD {
/.,14 c -'4[: 1 | i I 1 |
1 2 3 4 £
iy - te.")
Punand conditia de minim ,
d .
E E(f ] =0 Figura 39. Dependenta erorii relative in

determinarea varstelor prin metoda *“C.

varsta probei pentru care eroarea .. .
Eroarea relativa prezinta un

este minima este: minimum larg n jurul varstei de 16,6 ka, varsta
geologica pentru care precizia metodei 14C este

2 maxiaa (Duliu si Ursu, 1997).
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CORECTIILE ADUSE VARSTELOR CONVENTIONALE

Izotopul 14C se formeaza in stratosferd in urma reactiei neutronilor produsi de radiatia
cosmica si nucleele de azot atmosferic, dupa care, sub forma de *CO, este antrenat de
precipitatii sau de aerosoli si patrunde in troposfera. Aici, impreuna cu bioxidul de carbon
al izotopilor neradioactivi **C si *3C, este asimilat de plante si apoi, in urma consumului
acestora de catre animale ajunge si se fixeaza in tesuturile vii ale tuturor organismelor
terestre. Existenta unei diferente a masei atomice intre izotopii *C si **C determina o
fractionare a izotopului **C astfel incét apare o deplasare initiald a concentratiei acestui
izotop, ceea ce se manifestd prin aparifia unei prime diferente intre varsta conventionalad

si cea reala.

Corectia fractionarii izotopice este facuta pornind de la fractionarea izotopica 8C a

izotopului *3C, definita prin relatia:

R

5130 = probd R

standard

RS fan dard

drept proba standard fiind folosit fie un fragment de belemnit din formatiunea Pee Dee

din Statele Unite, fie carbonatul natural din Solnhofen (Germania).

Deoarece fractionarea izotopica a izotopului **C fata de izotopul *2C este proportionald cu

fractionarea izotopului **C fata de izotopul *2C, varsta corectatd Acor este legatd de cea
conventionala A prin relatia (Stuiver si Polach, 1977):

2 ) .

— Al1-—=_(5"¢C +25)

cor \

A

Pe langa aceste corectii, la stabilirea varstelor reale, varstele conventionale trebuiesc
corectate pentru variatiile ciclice de perioadd mare si medie a productiei de **C in
stratosfera, variatii datorate modularii fluxului de radiatii cosmice la nivelul Pamantului

de catre cdmpul magnetic terestru cu o periodicitate de aproximativ 11,3 ka si 2,28 ka, de
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catre campul magnetic solar cu o periodicitate de circa 90 ani si de ciclul petelor solare cu
0 periodicitate de circa 22 — 25 ani. Pe langa aceste variatii ce contribuie cu cateva zecimi
de procent la varsta conventionala, mai exista doua efecte importante care trebuiesc luate

Tn considerare.

In primul rind trebuie mentionat efectul Suess (1955) manifestat prin imbogatirea
atmosferei terestre cu carbon fosil, lipsit de izotopul **C, carbon generat prin arderea
combustibililor fosili incepand cu perioada revolutiei industriale. In acelasi timp, testele
nucleare atmosferice al caror maximum a fost atins in anul 1963 au contaminat atmosfera
terestrd cu **C, mai intai emisfera nordica, si apoi emisfera sudicd, cu consecinte opuse

efectului Suess.

Al doilea efect ce are consecinte asemanatoare cu efectul Suess este efectul de rezervor
datorat existentei unor sisteme cu timpi de rezidenta mult mai mari decat timpul de
injumatatire al radiocarbonului sau contaminarii cu carbon fosil din rocile inconjuratoare.
Un exemplu tipic de efect de rezervor il constituie asimetria dintre varstele obiectelor
provenite din emisfera nordica si cea sudicd, cele din emisfera sudicd avand o varsta
conventionalad cu circa 30 de ani mai mare. Aceasta particularitate poate fi explicata prin
preponderenta in emisfera sudicd a suprafetei oceanice, ceea ce la randul sau determina
un schimb mai rapid de bioxid de carbon intre ocean si atmosfera terestra (Stuiver si
Kra, 1986). Din acelasi motiv, concentratia de **C actual n probele recoltate din insule
este mai mica decét cea din interiorul continentelor (Olsson, 1983). Pe langa acestea, o
sursa de erori sistematice o constituie contaminarea probelor cu material din imediata lor
vecinatate. Contaminarea poate fi facutd cu material recent, situagie Tn care varsta
aparentd este mai mare decat cea reald sau cu material fosil, caz in care rezultd o varsta
mai micd. Toate aceste fapte ilustreaza cét de atenta trebuie facuta recalibrarea datelor
privind vérstele conventionale pentru a se obgine n final varste cat mai apropiate de cele

reale.
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PREPARAREA §I INVESTIGAREA PROBELOR

Pentru determinarea varstelor este necesara numai determinarea numarul sau concentratia
de nuclee de radiocarbon din proba. Pentru aceasta se folosesc doua tehnici diferite,
ambele presupunand calcinarea probei (in cazul fragmentelor vegetale) sau dizolvarea lor
in acizi hiperpuri Tn cazul probelor minerale (exoschelete de corali sau moluste,
fragmente de os). Apa freatica este datata prin intermediul carbonului insolubil total, care
este extras din reziduul ramas dupid evaporarea a circa 100 1 de apa prin dizolvarea
acestuia Tn acizi. Bioxidul de carbon astfel rezultat este purificat si apoi barbotat intr-un
scintilator lichid sau convertit, folosind catalizatori adecvati, In grafit. Tn primul caz,
masuratorile sunt efectuate folosind scintilatori lichizi, in al doilea caz este folosita
SMPA. Folosind scintilatori lichizi, timpul de masura este de pana la 48 de ore pentru o

proba, in timp ce in al doilea caz o masuratoare dureaza circa 15 minute.

DOMENIU DE APLICABILITATE

Pentru Holocen si Pleistocenul superior, metoda **C este metoda geocronologici
radiometricd cea mai adecvata, dar cu mentiunea ca poate fi aplicatda numai probelor ce
contin carbon organic. Din acest motiv, domeniile de aplicabilitate sunt enumerate mai
degraba pe discipline stiintifice decat pe tipuri de probe. Paleoclimatologia si glaciologia
fac apel simultan la concentratiile de **C din bioxidul de carbon existent in gheata fosila
pentru reconstituirea paleoclimei in corelatie cu scala de timp (Dansgaard, 1981; André
si Deutsch, 1984). Arheologia si paleobotanica sunt printre principalii beneficiari ai
metodei de geodatare prin **C. Sunt datate astfel fragmentele de lemn, carbune, turba, 0s,
cochilii de gasteropode si lamelibranhiate, fragmente de tesaturi, etc. Pedologia
beneficiaza, de asemenea, de avantajele oferite de aceastd metoda, datarea facAndu-se fie
prin intermediul fragmentelor de vegetatie, fie al fragmentelor de calise rezultate prin
evaporarea lentd a apelor freatice. Datorita timpului lung de formare al acestor
formatiuni, varstele determinate astfel sunt afectate de erori sistematice. Ocenografia
este unul din beneficiarii importanti ai acestei metode. C este folosit ca trasor in studiul

proceselor pe termen lung ce se desfagoara in mediul marin cum sunt curentii, amestecul
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hidrodinamic al apelor, lanturile alimentare, formarea unor minerale ca apatitul, formarea

sedimentelor pelagice, mai ales ca prin SMPA pot fi datate foraminifere individuale.

LIMITE

Pe langa limitarea la varste de maximum 50 ka — 80 ka determinata de timpul de
injumatatire al *C, aceastd metoda de datare este afectatd de existenta unor corectii ce
trebuie sa ia in considerare mai multi factori, majoritatea enumerati mai sus si faptul ca
poate fi aplicatd numai formatiunilor ce contin majoritar carbon de origine organica.
Indiferent insi de aceste limitiri, metoda **C ramane una din cele mai folosite metode in

geocronologia Holocenului si a Pleistocenului superior.

EXEMPLE REPREZENTATIVE

Metoda '*C este folositi ca un auxiliar de prima categorie in interpretarea diferitelor
procese geologice ce s-au desfasurat la finele Pleistocenului si aproape pe intreaga durata
a Holocenului. Din acest punct de vedere, cele mai importante studii sunt legate de ultima
faza a glaciatiunii Pleistocene. Determinarea prin SMPA a varstelor aparente a
fragmentelor fosile de crustacee, bivalve si plante din carote colectate din mai multe
lacuri de mica adancime din sudul Groenlandei, toate aflate la altitudini cuprinse intre 30
si 40 de metri, au permis reconstituirea variatiei nivelului marii Thcepand cu un moment
datat cu aproximativ 14 ka BP. In felul acesta a fost pusa in evidentd o scidere rapida a
nivelului marii in perioada cuprinsa intre 11,9 ka si 10,2 ka BP, ca o consecinta a ridicarii
scoartei n urma topirii calotei glaciare ce a avut loc intre 14 ka si 12 ka BP. Tn ansamblu,
modificarea izostatica a crustei terestre in sudul Groenlandei ca urmare a incetarii ultimei
glaciatiuni a fost estimata la 110 m. A fost pusd in evidentd si o avansarea a calotei
glaciare circa 4 ka BP ca rezultat al neoglaciatiunii holocene (Bennike si colab., 2002).
Tot in domeniul paleoclimatologiei, varstele determinate prin **C au fost folosite la
sincronizarea depozitelor detritice transportate in Marea Nordului de ghetari la finele

Pleistocenului, intr-o perioada cuprinsa intre 50 ka BP si 10 ka BP. Masuritorile
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geocronologice au fost corelate cu masuratori de susceptibilitate magnetica ale
fragmentelor de sediment, fractionare izotopica 520 si 8*3C efectuate pe diatomee din
specia Neogloboquadrina pachyderma (Elliot si colab., 2001). in felul acesta a fost pusa
in evidenta o depunere masiva de material detritic determinata de circulatia aisbergurilor
in Marea Nordului si Tn nordul Oceanului Atlantic ca urmare a avansarii si retragerii
calotelor glaciare in aceastd perioada. A putut fi evidentiata si datatd existenta unei
corelatii intre minimul susceptibilitatii magnetice si maximul fractiunii litice grosiere (>
150 um) din sedimente, fractiune asociatd cu transportul de material detritic. Acest
eveniment s-a repetat cu o periodicitate de circa 5 ka in perioada cuprinsa intre 10 ka BP
si 50 ka BP. Geodatarea prin **C a fost folosita Tn tandem cu geodatarea prin REP pentru
studiul a 21 de probe de carbon colectate din pestera Border din Africa de Sud, o pestera
pe fundul careia se afla un strat de sedimente gros de 4 m si care consta dintr-o alternanta
de cenusa si nisip. Locatia prezinta o importanta deosebita, deoarece in partea superioara
a sedimentelor cu o varsta de 200 ka au fost descoperite resturi atestand prezenta unor
hominizi, inclusiv o mandibula de hominid. Masuratorile efectuate prin SMPA au permis
identificarea unor probe cu varsta maxima de 59.2+3.4/-2.4 ka BP, varsta considerabil
mai micad decét cea a mandibulei (Bird si colab., 2003). Efectul de rezervor, manifestat
prin varste determinate prin **C mai mari decét cele reale, poate fi pus in evidenta prin
compararea Varstelor determinate prin aceastd metoda cu varstele aceleiasi formatiuni
geologice determinate prin alte metode, complet diferite si insensibile la acest tip de
efecte. Existenta acestui efect a fost demonstrata pentru doua lacuri din Antarctica, lacul
Vida si lacul Trowbridge din Dry Valleys, comparand vérstele determinate prin metoda
14C cu cele determinate prin metoda de dezechilibru U/Th pe sedimente carbonatice. Tn
cazul primului lac, efectul de rezervor s-a manifestat printr-o varsta aparenta cu 3,6 ka
mai mare, lucru explicabil prin stratificarea termica a apei in acest lac si, in consecinta,
relativa izolare a acesteia fata de atmosfera. In cazul celui de al doilea lac, diferenta a fost
mult mai mare, de circa 18 ka, efect explicabil printr-un alt mechanism, si anume,
alimentarea acestui lac cu apa provenita din topirea banchizei din Marea Ross (Hall si
Henderson, 2001). Masuratorile de varsta facute pe fragmente de turba (Shotyk si
colab., 2002) colectate dintr-o mlastina din Muntii Jura, Elvetia, in corelatie cu

determinarea concentratiei elementelor Cu, Zn, As, Cd, Sb, Au si Sc (acesta din urma ca
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clement de referintd) si urmarirea variatiei rapoartelor concentratiilor acestora fata de
staniu au pus in evidenta un proces de imbogatire in raport cu concentratia acelorasi
evenimente in Crusta Continentald Superioara. Acest eveniment a avut loc la finele
perioadei de racire Dryas (10,59 ka **C BP) ), moment in care vegetatia a suferit o
regresie marcanta. Asemenea episoade de crestere a concentratiei metalelor grele au fost
evidentiate Tn mai multe orizonturi cuprinse intre orizontul inferior si suprafata, toate
puse in concordantd cu momentele de racire din Holocen dar si cu evolutia societatii
umane din Europa, inclusiv scaderea consumului de plumb legati de prabusirea

Imperiului Roman de Apus si de inceputul metalurgiei argintului ih Germania.

Desi reduse ca numar, aceste exemple ilustreaza plenitudinea de date ce pot fi obtinute
din reconstituirea corelatad cu determinarile de varsta a diferitelor evenimente
paleoclimatice sau istorice. in acelasi timp, este evident ci cele mai exacte datiri sunt

cele facute simultan prin cel putin doua metode geocronologice independente.

Metoda °Be

19B¢ este produs in stratosfera sub actiunea razelor cosmice printr-un proces de spalatie al
nucleelor de oxigen si azot, rezultind o fluentd anuald de 1,2 + 0,3 *10° atomi cm™an™
(Monaghan si colab., 1985/1986; Brown si colab., 1989). Din cauza puternicei afinitati
a berilului pentru aerosolii atmosferici, 0 parte importanta a acestuia este retinuta de sol,
in final concentratia sa depinzand de mai multi factori locali, dintre care cei mai
importanti sunt durata expunerii la fluxul de particule, natura solului si factorii de natura
extraterestra ca activitatea solard sau variatia seculara a campului magnetic terestru.
Acelasi lucru se petrece si cu beriliul depus pe fundul oceanelor unde fie este incorporat

n sediment, fie in formatiunile sedimentare cum sunt nodulii sau crustele de mangan.

Tn atmosfers, YBe are un timp de rezidentd de circa 1 an, ceea ce face ca variatia
concentratiei sale in sedimente sau in gheata sa fie sensibila chiar si la ciclul solar de 11
ani (Beer si colab., 1988a,b). Desi variatia sezonierd a *°Be in precipitatii este de circa

400%, trebuie remarcat ca variatia pe termen lung a fost de circa 6% in ultimul 1 Ma si
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poate fi consideratd constanta pe durata a circa 10 timpi de injumatatire (Ku si colab.,
1982).

Avand origini diferite, raportul izotopilor °Be (stabil) si °Be (radioactiv) nu este
constant, si din acest motiv °Be nu poate fi folosit la determinarea varstelor absolute, dar
datorita variatiei globale a concentratiei sale in atmosfera, 10 reprezintd un trasor
excelent pentru paleoclimatologie (Beer si colab., 1987), pentru sedimentologia marina
(Mangini si colab., 1984) sau pentru studiul paleomagnetismului (Sapota, 2004), in
acest din urma caz, fluxul de °Be crescand in momentele schimbarii polaritatii cAmpului

magnetic terestru.

Datarea cu radionuclizi_de origine cosmogenicad formati in_situ la

suprafata terestra (TCN-terrestrial in situ cosmogenic nuclides)

INTRODUCERE

Geocronologia permite cuantificarea ratei de schimbare a peisajului, precum si
identificarea calendarului schimbarilor geomorfologice, reducdnd decalajul dintre

dovezile geomorfologice si variabilitatea in timp a climei si a mediului.

Analiza nuclizilor cosomgenici implicd masurarea unor izotopi, care se formeaza pe o
perioada indelungata de timp in mineralele rocilor, datoritd bombardamentului razelor
cosmice exercitat in imediata apropiere a surafetei scoartei terestre. In acest mod, pot fi
evaluate expunerea, ingroparea si schimbarea altimetrica a rocilor superficiale, precum si
a sedimentelor. Spre deosebire de alte tehnici, analiza nuclizilor cosmogenici poate fi
aplicata direct asupra rocii sau a sedimentului tintd, fard a fi nevoie de alte informatii

aditionale.

Cei mai utilizati izotopi cosmogenici, *°Be, °Al, *CI, *C, *He si *Ne, au permis datarea
pe o scald temporalda cuprinsa inte sute si milioane de ani, putand fi aplicati pentru

identificarea unei multidutini de aspecte geomorfologice datoritd ocurentei lor in
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minerale comune (Dunai, 2010). Astfel, prin masurarea directa fie a unui singur nuclid,
fie a mai multor nuclizi dintr-o roca pot fi determinate ratele de eroziune la suprafata a
blocurilor de rocad stancoasa si a rocii de baza, ratele de eroziune fluviala, ratele de
denudare a formelor de relief individuale sau a intregului bazin hidrografic, istoricul
ingroparii rocii superficiale sau a sedimentelor, retragerea costiera, ratele de alunecare a
deplasarilor de teren, precum si aspecte ce tin de paleoseismologie si paleoaltimetrie

(Gosse si Phillips, 2001).

Trecand 1n revistd aceste aplicatii, se poate concluziona ca aceastd metodd poate fi
utilizata pentru studiul proceselor superficiale pe Intreaga plaja climatica (Brook si Kurz,
1993; Brook si colab., 1993; Brown si colab., 1995a, b, 1988) si care sunt caracterizate
de litologii si mineralogii (cuart, plagioclaz, piroxen, amfibol, olivin etc) extrem de
variate. In functie de gradul de conservare al suprafetei scoartei terestre si de istoricul
expunerii, aceasta tehnica de datare acopera un interval temporal care incepe cu Pliocenul
(> 2,65 Ma) (Nishiizumi si colab., 1991a; Brook si colab., 1995b; Ivy-Ochs si colab.,
1995; Schaefer si colab., 1999) si continua pana in Holocenul tarziu (< 10 ka) (Kurz si
colab., 1990; Cerling si Craig, 1994; Laughlin si colab., 1994; Ballantyne si colab.,
1998; Van der Woerd si colab., 1998; Cerling si colab., 1999).

PRODUCEREA NUCLIZILOR COSMOGENICI

Nuclizii cosmogenici terestri se produc In urma interactiunii dintre radiatia cosmica
secundard si nucleele tinta din materialele structurale ale suprafatei terestre. Acesti
nuclizi cosmogenici, care se produc in situ in minerale, trebuie diferentiati atat de cei care
se produc in atmosfera si apoi sunt incorporati in sedimente sau roci (absorbiti in sol din
apa meteorica sau inclusi in rocile magmatice din apele oceanice), cét si de cei care se
formeaza in situ in minerale In urma reactiilor nucleare provocate de elemente
radioactive. Desi produsii de reactie rezultati in urma interactiunii radiatiilor cosmice sunt
numerosi si variati, in aplicatiile geologice cei mai uitlizati nuclizi cosmogenici terestri
sunt, asa cum am mentionat anterior, gazele nobile stabile *He si 2INe, precum si

radionuclizii 1°Be, *C, ®Al si *Cl.
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Asadar, in producerea nuclizilor cosmogenici terestri intervin trei etape: (i) producerea
radiatiei cosmice primare; (ii) producerea radiatiei cosmice secundare; (iii) producerea
nuclizilor prin reactii de spalatie induse de neutroni, reactii de spalatie induse de muoni si

prin captura de neutroni cu energii joase (neutroni termici).
(1) Producerea radiatiei cosmice primare

Pamantul este constant bombardat de radiatii cosmice, numite radiatii cosmice primare.
Majoritatea acestora au origine galactica si sunt formate din particule cu energii foarte
ridicate (0.1-10 GeV) precum protoni (87%), particule alfa (12%) si nuclee grele (1%)
(Masarik si Beer, 1999). O parte din radiatia cosmica primara provine si de la Soare,
insa are energii mai reduse (< 100 Mev) si este responsabild de producerea nuclizilor
cosmogenici in partea superioara a atmosferei sau in timpul activitdtii solare intense
(Masarik si Reedy, 1995). Radiatia galactica primara este afectata de campul magnetic
al Pamantului, si de activitatea solara, intr-o masurd mai mica (Lifton si colab., 2005).
Rigiditatea radiatiilor incidente depinde de gradul in care momentumul lor este deflectat
de campul magnetic al Pamantului, trebuind sa depaseasca o rigiditate limitd pentru a
patrunde 1n atmosfera. Rigiditatea, fiind influentatd de unghiul de incidenta al razelor si
de locatia lor fatd de liniile campului geomagnetic, variazd cu latitudinea. Pentru
particulele primare, rigiditatea este maximd la ecuator (putine radiatii patrund in
atmosferd) si minima la poli (numeroase radiatii patrund in atmsfera) (Dunai, 2010;
Figura 40). Variatiile semnificative in producerea radiatiei cosmice primare pe termen
lung (1000-100000 ani) afecteaza fluxul cosmic radiativ care ajunge la suprafata terestra
si sunt influentate de cadmpul magnetic al Pamantului (cu precadere dipolul geocentric
axial, dar si componentele non-dipole; Dunai, 2001; Dunai, 2010), dar si de ciclurile
corespunzatoare activitatii solare (10-100 ani) In cazul radiatiilor cosmice primare cu
energie redusd. Aceastd modulare afecteaza, in general, fluxul radiativ primar doar la
altitudini inalte, unde rigiditatea magnetica este redusd, dar are implicatii In modele de

scalare.
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\ B) Latitudine micd, rigiditate maxima

Campul magnetic Radiatii primare cu —.  Radiatii primare cu
— sugse — i o g iz
terestru rigiditate ridicata rigiditate scazutd

Figura 40. Campul geomagnetic al Pamantului si influenta acestuia asupra radiatiei
cosmice primare. Toate radiatiile trebuie sa depaseasca rigiditatea limitd, specifica unei
anumite latitudini (A si B) si care este mai ridicata spre ecuator (B) si mai redusa spre
poli (A). Doar radiatiile care au rigiditatea mai mare decdt cea limita pot patrunde in
atmosferd la ecuator, in timp ce la poli, datorita convergentei liniilor magnetice, pot
patrunde aproape toare radiatiile. Ca si consecinta, la latitudini inalte sunt produsi mai

multi nuclizi cosmogenici (preluat dupa Darvil, 2013).

(i)  Producerea radiatiei cosmice secundare
Radiatia cosmica primard care strapunge campul magnetic terestru interactioneaza cu
nuclee gazelor care compun atmosfera si genereaza o serie de radiatii cosmice secundare
compuse din nucleoni cu energie ridicatd (protoni si neutroni) si mezoni (kaoni, pioni,
muoni) (Figura 41; Gosse si Phillips, 2001). Intrucét prin producerea radiatiei secundare

sunt declansate in continuare coliziuni si interactiuni, care duc la imprastierea si absorbtia
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energiei, intensitatea radiatiei secundare scade pe masurd ce Inainteazd in atmosfera.
Acest fenomen se numeste atenuare si variazd cu densitatea materialului pe care radiatia
cosmica secundara 1l strabate. Gradul de atenuare (lungimea atenuarii) variaza cu energia
de intrare a radiatiiei cosmice, asadar se modifica cu latitudinea. La latitudini joase,
razele au energii mai mari, astfel ca trebuie sa strabata un strat mai gros de atmosfera
pentru a reduce fluxul radiativ. In consecinti, gradul de atenuare variaza intre

aproximativ 130 gcm™ la latitudini inalte si 150 gem™ la latitudini joase (Dunai, 2000).

Particuld cosmica primara
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Figura 41. Cascada de particule cosmice secundare produse prin patrunderea radiatilor
cosmice primare in atmosfera (Adaptat dupa Dunai, 2010). Radiatia cosmica are grade

de atenuare mai mari la ecuator (150 gcm) decat la poli (130 gcm™).

Asadar, inainte ca radiatia cosmica sd interactioneze cu suprafata terestra, aceasta a fost
deja influentatd de campul geomagnetic al Pamantului (radiatia cosmica primard), de
latitudine (radiatia cosmicd primara si secundard) si de altitudine (radiatia cosmicd

secundara).
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(ili)  Spalatie, captura de neutroni §i reactii muonice

La intalnirea cu suprafata terestrd, radiatia cosmica secundara este, de asemenea, atenuata
cu adancimea in functie de densitatea rocii strabatute si de lungimea de atenuare a razei.
Aceste particule declanseazd o serie de reactii In mineralele tintd, care pot avea ca
rezultat producerea de nuclizi cosmogenici (vezi Tabel 10 si Figura 44). Reactiile de
spalatie, care implicd neutroni rapizi cu energii ridicate, sunt responsabile pentru
producerea majoritatii nuclizilor cosmogenici (3He, 21Ne, 10Be, 26AI, 14C, 36Cl), insa

trebuie tinut cont de faptul cd fluxul de neutroni este atenuat la <1% cand se depaseste

adancimea de 3 m (Figura 42).
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Figura 42. Rata de producere a “°Be in functie de addncime in arenitul cuartos (adaptat
dupa Gosse si Phillips, 2001). Cu cat se avanseaza in roca, reactiile muonice joaca un

rol mai mare in productia totala de nuclizi cosmogenici decat reactiile de spalatie.
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Reactiile nucleare de spalatie sunt reactiile produse de particule proiectil cu energii mai
mari de 50 MeV, care determina emisia din nucleul tintd a unui numar mare de particule
usoare n final rezultdnd un nucleu cu masa atomica corespunzator mai mica decét cea a
nucleului original. Particulele usoare emise pot fi neutroni, protoni, deuteroni, particule
alfa sau izotopi ai litiului. Reactiile de spalatie pot avea loc pe orice nucleu din atmosfera,
ca si din scoarta terestrd, dar cele mai multe au loc pe nucleele de azot, oxigen, carbon,
aluminiu, siliciu, argon si fier. La randul lor, particulele usoare produc noi reactii
nucleare cu nucleele elementelor atmosferice, procesul putandu-se repeta, in functie de
energia particulelor primare de foarte multe ori, generand astfel cascade de reactii
nucleare. Neutronii termici, care rezultd in urma incetinirii unor neutroni n timpul
cascadelor de reactii nucleare, declanseaza reactii de capturd, care pot fi importante
pentru producerea, in special, a *°Cl, daca CI natural este disponibil. Deoarece acesti
neutroni cu energie redusa pot scapa din roca, varful fluxului de neutroni este atins la o
adancime de 20 cm de la suprafatd. Aceastd caracteristicd este importantd pentru
colectarea probelor in vederea determindrii continutului de *°Cl. Muonii au masa mai
redusd decat cea a neutronilor si sunt mai slab reactivi, putand astfel sa patrundd mai
adanc In roca. Prin urmare, muonii sunt responsabili pentru aproximativ 2.5% din
reactiile cosmogenice care au loc la suprafata rocii, insa la o addncime de aproximativ 3
m (1000 g cm™), cand reactiile de spalatie scad, muonii sunt responsabili de 100% din

reactiile cosmogenice (Heisinger si colab., 2002a,b; Braucher si colab., 2013).
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Tabel 10. Principalii nuclizi cosmogenici terestri utilizati in aplicatiile geomorfologice,

alaturi de elementele tinta si reactiile prin care se formeaza (adaptat dupa \vy-Ochs si

Kober, (2008) si Dunai (2010).

I1zotop

Elemente tinta

Reactii

Numeroase, inclusiv Li

Spalatie (100%)

21Ne

Mg, Al, Si

Captura neutron termic

(pe Li via °He)

1OBe

O, Si

Spalatie (>96.4%)
Muoni (3.6%)

26A|

Si

Spalatie (95.4%)
Muoni (4.6%)

36C|

K, Ca, Cl (Fe, Ti)

Spalatie (95.4% din
K;86.6% din Ca; 100% din
Fe si Ti)

Captura neutron termic
(din Cl si K)

Muoni
(4.6% din K;13.4% din Ca)

14C

O, Si

Spalatie (82%)
Muoni (18%)
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METODE ANALITICE SI DETERMINAREA VARSTEI

Procedura

Rocile si sedimentele care contin mineralul tinta dorit sunt colectate in teren folosind
protocolul descris in Tabelul 11. Dupa prelevare, probele sunt sfarmate mecanic si tratate
fizico-chimic pentru a izola mai intai mineralul tinta si apoi nuclidul de interes din acel
mineral (Wilson si colab., 2008). Acecastd etapa reprezintd un proces complex si
consumator de timp, ale carui costuri ridicate limiteazd numarul de analize realizabile.
Concentratia nuclidului este apoi masuratd sub forma unui raport (ex. “Be/*°Be) folosind
un spectrometru de masa, pentru determinarea ulterioard a cantitétii de nuclid din proba.
Cantitatea de nuclid din proba poate fi converitd intr-o concentratie, care apoi este

folosita pentru calcularea varstei (Gosse si Phillips, 2001; Dunai, 2010).

Nuclizii cosmogeni (atom/g) se acumuleaza in suprafata de roca dupa urmatoarea ecuatie:

in

unde P [(atomi g™t a™t) - viteza de producere la suprafata
t (a) — durata expunerii
A (a') — constanta de dezintegrare
p (g cm™) — denistatea materialului iradiat
¢ (cm a™) — rata de eroziune
A (g cm™) — lungimea de atenuare

Cin [atoms g™] — concentratia initiala de nuclizi, inainte de iradiere (Ivy-Ochs si

Kober, 2008).
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Tabel 11. Lista pentru prelevarea probelor pentru analiza nuclizilor cosmogenici terestri

(adaptat dupa Darvill, 2013)

Markere
GPS

Ciocan si dalta / burgiu /

discuri diamantate de piatra

e Harti/fotografii

1. e Camera digitala (roca de baza, bolovani) _ '
. . aeriene ale zonei
Echipament | e Ruleta e Balante (cantarire probe)
A o e Busola
e Saci de panzi e Lopatd/tarndcop/mistrie
pentru probe e Boloboc
Contextul geomorfologic al probelor trebuie inteles.
Pentru probele individuale, trebuie evitate situatiile in
care stabilitatea blocului stancos sau a suprafatei fost
Context . . _
afectata. Pentru profilele de adancime, asigurati-va ca
suprafata este geomorfologic stabile si ca este
suprafata originala.
2.
Probele au fost afectate de?
Consideratii
e Acoperire cu sol v '
. . ° egetatie
Istoricul probei | Acoperire cu zdpada _
‘ e Acoperire cu cenusa
e Acoperire cu gheata )
‘ e Acoperire cu apa
/ghetari
] Minimizati efectele pe care prelevarea probelor le-ar
Aspecte etice o '
putea avea asupra mediului inconjurator.
1. Litologia rocii trebuie sa contina mineralul tintd necesar pentru nuclidul
cosmogenic utilizat;
3 2. Datati cel putin trei probe per forma de relief/secventa;
a.
Prob 3. Daca prelevati bolovani ca probe, alegeti-i pe cei mai inalti;
rope
o 4. Nu prelevati margini sau colturi;
individuale o . .
5. Daca este posibil, evitati semne de eroziune post-depozitionala;
6. Proba trebuie prelevata pana la o adancime de aproximativ 5 cm, cu

exceptia analizelor de %, pentru care un esantion cu 0 grosime mai
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mare va inregistra mai bine nuclizii produsi prin capturd de neutroni;
Greutatea probei va depinde de litologie si de varsta, astfel incat raportul
dimensiune/greutate va fi estimat. Prin urmare, este mai bine sa se

urmareasca un esantion mai mare decét este probabil sa fie necesar.

3b.
Profil Tn

adancime

O N o O

Profilul trebuie sa aiba 1.5-2.5 m grosime, masurat de la nivelul
suprafetei regionale;

Excavati o suprafata relativ plana, curata si descrieti stratigrafia sectiunii
Masurati grosimea solului de la suprafatd, dacé este necesar;

Prelevati probe de la sase adancimi diferite, distantate cu 10-50 cm; n
partea superioara a profilului prelevati probe cat mai apropiate una de
cealalta; prelevati cel putin o proba adanca (> 3 m, daca e posibil);
Prelevati cel putin 1 kg de roci clastice sau de nisip;

Colectati clastele sau sedimentele care contin mineralul tinta;

Masurati sau estimati grosimea probei;

Daca e posibil, masurati densitatea medie a fiecarei unitati sedimentare;

4.

Tnregistrare

Timp Notati data si timpul.

Locatie Notati longitudinea, latitudinea si altitudinea

Descrieti situl de unde ati prelevat proba si cum se
Context ' ' ,
integreaza in contextul geomorfologic al zonei.

Etichetati probele cu:
) e Numele probei;

Etichetare
e Linia de submersie (daca proba a fost partial

ingropata)

Fotografiati:

e Situl de prelevare al probei din cat mai multe
unghiuri posibile;

Fotografii ] ) o

e Roca inainte si dupa prelevare (probe individuale)/
fata sedimentului (profil in adancime);

e Panorama 360° asitului de prelevare a probei.

Caratceristici Descrieti si fotografiati urméatoarele:
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fizice

Dimensiune

Forma

Litologie

Culoare

Fractiune granulara
Acoperire cu licheni
Striatii

Slefuire glaiara

Crapaturi vizibile
Filoane emergente
Urme de eroziune
coliana

Urme de “rugina
desertica”

Alte caracteristici

relevante.

Ecranare

topografica

Masurati elevatia angulara a orizontului din situl de

prelevare la intervale echidistante, totalizand 360°.

Grosime si

fragmente

Inregistrati grosimea probei individuale sau a

fragmentelor pentru a usura reconstructia in laborator.

Masurati sau estimati grosimea profilului vizat.

In calcularea varstei, trebuie tinut cont atdt de contextul geomorfologic al probei

(ecranare, eroziune, expunere primara), cat si de diferitii parametri care intervin in rata de

producere a nuclizilor cosmogenti terestri.

Contextul geomorfologic

Alegerea nuclidului cosomogen utilizat pentru datare este determinatd de intervalul de

timp vizat (timpul de injumatatire al nuclidului) si de tipurile de roci disponibile

(mineralele tinta; Ivy-Ochs si Kober, 2008). Este important sa se demonstreze ca

esantionul de roca sau sediment ales este caracteristic pentru procesul geomorfologic sau

evenimentul studiat, fapt care se poate realiza printr-o cunoastere initiala a mediului si a

evolutiei acestuia. Deoarece modificdrile mediului care au loc in timp pot influenta

modul In care nuclizii sunt acumulati in probe, este de asemenea necesar sd se ia in

considerare influenta ecrandrii, a eroziunii, a expunerii primare si a schimbdrilor

altitudinale de-a lungul timpului (Gosse si Phillips, 2001).
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a) Ecranarea

Fluxul razelor cosmice in anumite zone poate fi atenuat de catre obstacolele locale

precum, topografia inconjuratoare, panta terenului si formatiunile locale de roca (Gosse

si colab., 1995; Dunne si colab., 1999).

A .
—] Flux cosmic secundar Ecranare
descrescator crescatoare

8] ' '
\ Paturd de . -
zapada « *

Patura sedimentara
(nisip,loess,humus)

Atmosfera

S B

Patura de N Erozuune

Densitatea si
grosimea mostrei

AR Y
l Tct)orarea suprafetei
B P i exhumare)
Panta suprafefgi """ttt Efinan)

Proba de roca

_

90° 180° 270°
Azimut

Figura 43. Ilustrarea factorilor care afecteaza ecranarea. (A) Fluxul radiativ cosmic
scade daca strabate o portiune mai mare din atmosfera (adica la un unghi de incidenta
mai mic) §i topografia locala caracterizata de pante abrupte va reduce din fluxul cosmic
incident la fata locului. (B) Diversi factori locali care vor influenta ecranarea probelor.
Trebuie luat Tn considerare faptul ca acesti factori se vor modifica de-a lungul timpului.
(C) Ecranarea topografica este calculata prin determinarea gradului la care situl de
prelevare al probelor este expus la o topografie pland. O metoda este de a masura 360°
n toate directiile altitudinea orizontului la intervale regulate si apoi sa se calculeze

expunerea (Balco si colab., 2008).

Ecranarea topografica blocheaza o parte din razele incidente, modificand rata locald de
productie, iar dacd nu este corectatd, pot rezulta varste eronate, care ar indica un substrat

mai tanar. Incidenta razelor cosmice are o dependentd nonlineard cu unghiul fata de
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orizontala, modificarea semnificativa a fluxului necesitand o ecranare foarte pronuntata.
Cu toate acestea, ecranarea este importanta pentru determinarea varstei geologice si este
misurabila la fata locului (Figura 43). Tn plus, probele preluate din obstacolele
proeminente pot pierde neutroni cu energie ridicata inapoi in atmosfera, rezultand intr-o
ratd de spalatie redusa (Masarik si Wieler, 2003). Acesta este motivul pentru care sunt
evitate formatiunile de roca solitare ascutite (Gosse si Phillips, 2001). De asemenea,
trebuie luatd in considerare si ecranarea post depozitionald, ca si zdpada anuald sau
semipermanentd, nisipul, loessul, humusul sau stratul de vegetatie, factori greu de
Tncorporat intr-o calculare a varstei, fiind recomandabil sa se evite probele care prezinta

semne ale acestui tip de ecranare.
b) Eroziunea

De-a lungul timpului, suprafata rocii sau a unitatii sedimentare vor fi erodate. Acest fapt
are doua consecinte: in primul rand, stratul superior, in care nuclizii cosmogeni sunt
produsi, va fi eliminat progresiv si in al doilea rand, suprafata acestora la momentul
prelevarii s-ar putea sd fi fost expusa mai tarziu decat momentul datarii (Gosse si
Phillips, 2001). Acesti doi factori combinati vor determina o subestimare a varstei reale a
probei. Aceasta subestimare poate fi partial contracaratd prin masurarea protruziunii
benzilor de minerale mai rezistente (filoanele de cuart) sau a adancimii scobiturilor de pe
suprafata rocilor ca indicatori ai ratei de eroziune (Gosse si Phillips, 2001). Alternativ,
un profil de adancime prin sediment poate fi utilizat pentru a modela rata de eroziune (a
se vedea sectiunea “Probe individuale vs. profile de adancime”; si Hein si colab., 2009).
In prezent, exista putine masuritori independente ale ratei de eroziune, prin urmare, ca si
compromis, sunt oferite doua estimari de varsta pentru aceiasi proba — una presupunand
cd nicio eroziune nu a avut loc si cea de-a doua care tine cont de o estimativa ratd
constantd de eroziune. Aceastd abordare trebuie privitd cu precautie, deoarece prima
estimare de varsta, oferd o varsta minima pentru depozit, indiferent de gradul de eroziune,
pe cand varstele corelate cu expuneri mai indelungate devin din ce in ce mai susceptibile

la rata de eroziune.

c) Expunerea primara
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O alta ipoteza a analizei nuclizilor cosmogeni terestri formati in situ este ca proba nu a fot
expusa radiatiei cosmice anterior datdrii si, prin urmare, nu poartd semnatura nuclizilor
cosmogeni anteriori (Anderson si colab., 1996). Cu toate acestea, o expunere primara la
radiatia cosmica sau lipsa eroziunii pe o grosime suficient de mare a rocii pot sa esueze in
resetarea “ceasului” cosmogeniCc (Guido si colab., 2007). Prezenta unei componente
cosmogene primare va oferi o varstd anormal de mare a probei (probe batrane). In
analizele care utilizeaza un singur nuclid, valorile extreme pot fi identificate cu ajutorul
testelor statistice precum distributia probabilitatilor sau chi patrat, dar va fi necesara
prelevarea unui numir impresionant de probe (Barrows si colab., 2002). in profilele de
adancime, concentratia unui nuclid dintr-o proba prelevatd de la o adancime de peste 3 m
se datoreaza doar expunerii primare si poate fi luatd in calcul pentru estimarea varstei
(vezi sectiunea “Probe individuale vs. profile de adancime; Repka si colab., 1997;
Hancock si colab., 1999). Varsta, considerand expunerea primard ca fiind zero si

neexistand eroziune, se calculeaza dupa formula:

unde P [(atomi g a™) — viteza de producere la suprafati
t (a) — durata expunerii
A (a') — constanta de dezintegrare

Cand exista dovezi cum conform carora zona a suferit eroziuni semnificative, varsta se
calculeaza folosind o rata de eroziune presupusd sau calculatd, utilizind urmatoarea

formula:

e’
C(I) ——|1-e "

A /
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unde P [(atomi gt a™t) - viteza de producere la suprafata
t (a) — durata expunerii
A (a') — constanta de dezintegrare
p (g cm™) — denistatea materialului iradiat
¢ (cm a™) — rata de eroziune
A (g em™) — lungimea de atenuare

Unele aplicatii utilizeazd mai multi nuclizi atat pentru a identifica expunerea primara, cat

si pentru a cuantifica ratele de eroziune.

Analize cu nuclizi multipli

Deoarece nuclizi cosmogeni radioactivi se dezintegreaza in timp, acestia au potentialul de
a furniza informatii atat despre expunerea in timp (cantitatea de izotopi acumulatd), cat si
gradul de acoperire, eroziune si ecranare ale suprafetei (cantitatea acumulatd de izotopi
care s-au dezintegrat; Dehnert si Schliichter, 2008). In consecinti, aceasti tehnici este
deosebit de puternica atunci cand se folosesc izotopi multipli, care prezintd diferente
semnificative intre ratele de producere si timpii de injumatatire (Figura 44; Lal, 1991;
Gosse si Phillips, 2001). De exemplu, o combinatie de Be (Ty,=1389+14 ka) si Al
(T12=708+17 ka) poate demonstra daca o rocd a suferit o expunere simpla sau complexa
de-a lungul timpului, deoarece in timpul unei perioade de ecranare se va dezintegra
aproape de doud ori mai mult Al decat Be, ceea ce va rezulta in estimari de varstd

discordante (Lal, 1991; Balco si colab., 2005; Dehnert si Schliichter, 2008).
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Nuclid  Tin Minerale tinta

He stabil Olivind, Piroxen, minerale
10% care incorporeazi He i e =
Rata producere: 1 atom g'an'! INe  stabil Cuart, Olivina, Piroxen

Fara eroziune

'"Be 1389+ 14 ka Cuart
A FRENTE Gk 0 || A———t

*®Cl 301+2 ka Carbonati, feldspati,
roca intreaga

10°

10*

“C 573+0.03 kaCvart | e

Concentratia nuclizilor [atomi g*']

1033 — g
10 10 10 10¢ 107 10° 10¢° 10° 10* 10° 10° 107 10°
Durata de expunere [ani]

Interval de varsta aprox. [ani]

Figura 44. Un rezumat al proprietdatilor celor mai uzitati sase nuclizi cosmogeni.
Intervalele de varsta sunt aproximate si dificil controlate de metodologia laboratoarelor
sau de factorii locali, precum eroziunea. Graficul ilustreazd ca **C are cel mai scurt
utilizabil interval de vdrsta datorita timpului sau scurt de injumatatire, in timp ce
radionuclizii cu timp de injumatdatire mai mare (de ex. 10Be) pot fi utilizati pentru

intervale mai largi (adaptat dupa Darvill, 2013).

Probe individuale vs. profile de adancime

In scopul datrii, probele individuale sunt mai des utilizate decat profilele de adancime.
Acestea prezintad potentialul de a oferi o varsta per analizd si sunt mult mai usor de
prelevat. Cu toate acestea, cuantficarea efectelor provocate de ecranare, eroziune si
expunere primard este dificil de realizat, generdndu-se astfel o imprastiere a valorilor in
seturile de date pornind doar de la o singura caracteristica geomorfologica care creste cu
varsta formei de relief (Balco, 2011). Spre deosebire de probele individuale, profilele de
adancime oferd numeroase informatii aditionale varstei. Intrucat probele se preleveazi de
la diferite adancimi dintr-o unitate sedimentara, se obtine o distributie a concentratiei
nuclizior de-a lungul stratului de sedimente — concentratia de la suprafatd corepsunde
varstei sedimentului, iar pe masurd ce se avanseaza in interiorul profilului, probele se
caracterizeaza prin concentratii ale nuclizilor care scad progresiv cu atenuarea normald a

radiatiilor cosmice (Anderson si colab., 1996; Repka si colab., 1997). Prin modelarea
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datelor privind concentratia de nuclid cu ajutorul testului chi patrat, se pot obtine pe langa
varsta sedimentului si informatii despre media expunerii primare, eroziunea/deflatia
suprafetei geomorfologice sau despre modificarile in sedimentare. Utilizarea izotopilor
multipli in anliza unui profil poate de asemenea sa determine varstele expunerii sau ale
depozitarii (Granger si Muzikar, 2001; Hiuselmann si colab., 2007; Balco si Rovey,
2008; Hein si colab., 2009). Cu toate acestea, profilul de adancime impune efectura unui
numar ridicat de analize (peste 5) pentru a obtine o singurd estimare a varstei si poate
ridica probleme cand se utilizeaza fractiuni mai mari decat granulele de nisip (Hidy si
colab., 2010). Astfel, profilul de adancime tinde sa fie ales in locul probelor individuale
atunci cand sedimentul care se doreste datat este de tip fluvial, glacio-fluvial sau
aluvionar si/sau cand procesele post-depozitionale pot determina o subestimare a varstei

probelor individuale (Hein si colab., 2009, 2011).

ESTIMAREA RATEI DE PRODUCTIE A NUCLIZILOR COSMOGENICI S$I
FACTORII DE SCALARE

Pentru a determina varsta corepsunzatoare acumularii unui anumit nuclid cosmogen,
trebuie estimata rata la care acel nuclid este produs la locul de prelevare al probelor,
avand 1n vedere ca productia in situ a uclizilor cosmogeni variaza in functie de altitudine,
latitudine, grosimea si densitatea probei (Lal, 1991; Dunai, 2000; Stone, 2000) si va fi

afectata de ecranare.

Ratele de productie au fost determinate prin trei metode generale: (i) calibrare geologica,
prin masurarea concentratiei nuclidului din suprafata unei roci a cdrei expunere este
cunoscuti (stabild, neafectati de eroziune si neecranatd). In esentd, aceasti procedura
presupune calibrarea scalii temporale a unui nuclid particular cu o alta scald temporal,
precum cea a radiocarbonului, a U-Th, sau apeland la dendrologie. O alternativa la acesta
metoda este reprezentata fie de efectuarea masuratorilor de calibrare pe suprafete stabile,
care se stie cd au fost expuse suficient de mult timp ca sd ajunga la saturatie (pana la
atingerea echilibrului secular fara eroziune), fie de efectuarea masuratorilor asupra

nuclizilor cosmogenici terestri formati in situ de viata lunga sau apeland la date geologice
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independente (Nishiizumi si colab., 1990; Jull si colab., 1992; Brook si colab., 1995b).
(i1) Ratele de productie pot fi determinate experimental, prin mdsurarea in laborator a
concentratiei nuclidului n placi cu compozitie cunoscuta, care sunt plasate, in cadrul unui
accelerator nuclear, intr-un flux linear de particule a carui energie poate fi extrapolata la
fluxul radiativ secundar pe Pdmant sau prin expunerea materialelor tintd, pe perioada mai
multor ani, la radiatia cosmicd corespunzatoare altitudinilor ridicate (Nishiizumi si
colab., 1996); si prin (iii) simulari numerice ale interactiunilor nucleare si a altor procese
fizice care ar fi responsabile de producerea nuclizilor (Masarik si Reedy, 1995). Desi
toate aceste metode s-au dovedit a fi folositoare, ratele de producere a nuclizilor prin
spalatie, utilizate predominant 1n aplicatiile geocronologice, au fost deduse din calibrarea
geologicad (Gosse si Phillips, 2001). Dupa obtinerea ratelor de productie, acestea trebuie
normalizate la nivelul marii si la latitudinea inalta (Sea-Level and High Latitude, abreviat
SLHL). Apoi, fie se aplica direct cea mai adecvata ratd de producere regionala, fie se
foloseste o rata de producere de referinta, care se calculeaza ca media acestor diferite
studii regionale (Balco si colab., 2008). Indiferent de metoda adoptata, trebuie luati in
considerare factorii de scalare pentru a ajusta adecvat rata de producere de la rata
regionala sau globala (data in conditii SLHL) la cea locala, a sitului de unde a fost
prelevata proba, tinand cont de producerile variabile la latitudini si altitudini diferite (Lal,
1991). In prezent, se utilizeaza sase modele principale de scalare care trateazi in dferite
moduri variatiile ratelor de producere a nuclizilor (Lal, 1991; Stone, 2000; Dunai, 2001,
Desilets si Zreda, 2003; Lifton si colab., 2005; Desilets si colab., 2006). Nu exista o
diferentd semnificativd intre modelele de scalare; in principiu, acestea manipuleaza
efectele presiunii atmosferice, ale cAmpului geomagnetic si ale variabilitatii activitatii
solare, iar softurile utilizate in calculul varstelor oferda un interval de varste pentru a

lustra efectele fiecarui model.

INTERVALUL DE VARSTE SI APLICATII

Nuclizii stabili se acumuleaza in timp in functie de rata lor de productie si vor ajunge in
cele din urma la echilibru cu rata de eroziune a suprafetei geomorfologice. In schimb,

producerea nuclizilor radioactivi va egala in cele din urma atét rata de eroziune, cét si
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cantitatea de nuclizi pierduti prin dezintegrare. Starea de echilibru se numeste saturatie si
limiteaza intervalul de varste pe care nuclizii pot fi aplicati pand in prezent (vezi Figura
44). Limita varstei minime este determinatd prin procedeul de masurare ales (Ivy-Ochs si

Kober, 2008).

Seletarea celui mai potrivit nuclid pentru diferite aplicatii este conditionata de durata de
expunere estimatd a suprafetei de interes, altitudinea acesteia, precum si de natura
studiului. In schimb, alegerea litologiilor poate restrictiona utilizarea unor anumiti

nuclizi.

Intervalele de varstd efective, corepsunzatoare diferitilor nuclizi, depind de timpul de
injumatatire si de rata lor de producere, precum si de limitele de detectie ale
spectrometrului de masi utilizat. In cazul in care o suprafati geomorfologici a fost
expusd In mod continuu si e neglijabil erodata, este posibild datarea pre-cuaternard a
formelor de relief cu ajutorul nuclizilor stabili si cu timp de injumatatire mare (*He, *°Be,
?!Ne, #Al). De exemplu, suprafetele rocilor bine conservate din Dry Valleys, Antarctica
au generat varste minime de expunere de peste 2 Ma, cu rate de eroziune sub 1 mm/ka
(Brown si colab., 1991; Nishiizumi si colab., 1991a; Brook si colab., 1993, 1995a; lvy-
Ochs si colab., 1995; Schaefer si colab., 1999). Suprafetele rocilor din alte climate pot
suferi procese de eroziune mai ridicate, astfel ca limita superioara a intervalului de varsta
aplicabil se datoreaza exclusiv proceselor geomorfologice. Nuclizii cu timp de
injumatatire mai scurt, precum “*C si **Cl, ajung la saturatie dupa 20 ka si respectiv 1 Ma,
putand astfel oferi estimdri ale varstei minime si informatii valoroase cu privire la
eroziunea suprafetelor geomorfologice. Limita inferioard a intervalului de varsta este
controlatd in principal prin combinarea ratei de producere a nuclizilor si limita de detectie
analitica (adica este in functie de nuclid si de locul de prelevare al probei). De exemplu,
*He este ideal pentru datarea lavelor tinere pentru ca are cea mai mare rata de producere
(P; ~ 116 atomi g™ olivina a™), iar concentratia de *H nucleogenic nu a devenit inca
semnificativa (Kurz, 1986; Cerling si Craig, 1994). Inclusiv “°Be (P1gges). ~ 6 atomi g™
cuart a™) a fost folosit pentru datarea cu succes a morenelor glaciare din Holocenul tarziu
(Gosse, 1994) la altitudini mari (P10 la 3500 m ~ 60 atomi g™ cuart a™). Nuclizii cu timp

A . —, - 14 . . . o
de injumatatire redus, precum ~C si %ClI, vor avea, de asemenea, 0 retentie mai scurtd a
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concentratiilor aferente expunerii primare, fiind astfel mai adecvati pentru datarea rocilor

care se presupune cd au fost expuse anterior.

Utilizérile nuclizilor cosmogenici formati in situ la suprafata terestrd se dovedesc a fi
vaste si complexe, putand fi aplicate in diferite medii/suprafete geomorfologice: glaciar,
versant, fluvial, de coastd/lacustru, vulcanic, desertic, carstic, extraterestru, tectonic. O
enumerare a acestor aplicatii, Tnsotitd de principalele publicatii aferente, este oferita in

Tabelul 12.

Tabel 12. Lista rezumativa a aplicatilor in care s-a utilizat datarea cu nuclizi cosmogeni

formati in situ a suprafata terestra (adaptat dupa Darvill, 2013).

Mediu/suprafata ] o
Obiectul studiului Exemple de publicatii
geomorfologica

Phillips si colab., (1990); Brown si colab.,
(1991); Brook si colab., (1993); Gosse si
colab., (1995); Phillips si colab., (1996);
Jackson si colab., (1997); Owen si colab.,
(2001); Briner si colab., (2002); Kaplan si
colab., (2004); Schaefer si colab., (2006);
Barrows si colab., (2007); Putnam si colab.,
(2010); Ballantyne (2012).

Morene

Nishiizumi si colab., (1991a); Bierman si
colab. (1999); Fabel si colab., (2002);
Marquette si colab.,

(2004); Harbor si colab., (2006); McCormack
si colab., (2011); Hippe si colab., (2013).

Glaciar
Caracteristici roca

de baza

Grosimea stratului | Stone si colab., (2003); Bentley si colab.,
de gheata (2006); Todd si colab., (2010);

Caracteristici o o
] ] Hein si colab., (2009); Hein si colab., (2011)
glacio-fluviale

Ablatie Lal si colab., (1987); Jull si colab., (1994)
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Alunecare teren

Ballantyne si colab., (1998); Barnard si colab.,
(2001); Sanchez si colab., (2010); Akgar si
colab., (2012a)

Versant Small si colab., (1999); Heimsath si colab.,
Translocare panta ] )
(2005); Nichols si colab., (2007)
. Brown si colab., (1995b); Heimsath si colab.,
Denudatie suprafata ] ]
(2000, 2001); Aguilar si colab. (2013)
Molnar si colab., (1994); Hetzel si colab.,
Terase aluvionare | (2002);
Fluvial Darling si colab., (2012)

Inundatii

Cerling si colab., (1994); Margerison si
colab., (2005); Amidon si Farley (2011)

Costier/lacustru

Depozite de tarm

Trull si colab., (1995); Matmon si colab.,
(2003); Kurth si colab., (2011).

Sedimente lacustre

Kong si colab., (2009); Davis si colab., (2011)

Forme de relief

Kurz si colab., (1990); Licciardi si colab.,

Vulcanic ) (1999); Goethals si colab., (2009); Medynski
vulcanice )
si colab., (2013)
Eroziune eoliand si | Bierman si Caffee (2001); Vermeesch si
Desert/eolian
denudatie colab., (2010); Fujioka si Chappell (2011);
o Granger si colab., (1997); Stock si colab.,
) Depuneri sedimente
Carstic ' (2006);
in pester1 .
Matmon si colab., (2012)
] Nishiizumi si colab., (1991b); Phillips si
Extraterstru Impact meteoric
colab., (1991)
Gosse si Stone (2001); Riihimaki si Libarkin
Modificare elevatie
(2007)
Tectonic Zreda si Noller (1998); Palumbo si colab.

Aparitie falie

(2004);
Akcar si colab. (2012b)

151




Metode geocronologice absolute 1V

Acumularea defectelor de iradiere

Pentru determinarea varstelor absolute a obiectelor geologice, pe langa metodele bazate
pe urmadrirea evolutiei in timp a unei largi categorii de radionuclizi terigeni (primari si
secundari) sau cosmogeni, au fost dezvoltate metode bazate pe acumularea in mineralele
cu proprietati electrice izolatoare a diferitelor tipuri de defecte de iradiere produse sub
actiunea radiatiilor ionizante emise tot de radionuclizii existenti in obiectele investigate.
In felul acesta, din determinarea prin metode specifice a fiecarui tip de defecte, varstele
absolute pot fi calculate din compararea concentratiei actuale a acestor tipuri de defecte
cu viteza de formarea a lor, viteza de formare la randul ei proportionala cu concentratiile

celor mai importanti radionuclizi terigeni:
40y 2327 2B ;238

Ca si in cazul celorlalte metode geocronologice, metodele bazate pe acumularea

defectelor de iradiere presupun indeplinirea simultand a doua conditii:

- Defectele de iradiere sunt stabile in tot intervalul considerat din momentul generarii si

pana la momentul masurarii lor;

- Rata de producere a defectelor de iradiere trebuie sd fie constantd pe toata durata

existentel acestora.

Odata aceste conditii indeplinite, este necesard determinarea a doud marimi in mod

experimental:
- Doza totald absorbita sau concentratia totala de defecte de iradiere.

- Valoarea numerica a debitului dozei sau a ratei de producere a defectelor de iradiere.
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In aceste conditii, varsta absolutd se calculeaza impartind doza totala la debitul acesteia.
La ora actuala, din aceasta categorie de tehnici geocronologice fac parte metoda urmelor
de fisiune, rezonanta electronicd paramagnetica, termoluminescenta si luminescenta

stimulata optic.

Metoda urmelor de fisiune

Metoda urmelor de fisiune este de data relativ recenta, fiind propusa de Fleisher si
colab., 1975; McDougal, 1976; Naeser si Naeser, 1984 si se bazeazad pe evidentierea
defectelor de iradiere generate in reteaua cristalind a mineralelor cu proprietati electrice
izolatoare si bogate in uraniu. Deoarece limitele de aplicabilitate ale metodei sunt
puternic dependente de continutul de uraniu al mineralelor componente, varstele
determinate prin metoda urmelor de fisiune variaza intre cativa ka si cativa Ga (Naeser si
Naeser, 1984). Au fost raportate determinari de varste pe apatita, zircon, sfen, allanit,
epidot, mice, granati sau obsidian. Precizia In determinarea varstelor prin aceastd metoda
variaza intre 5% si 10%, in aceste cifre fiind inclusa si imprecizia determinata de erorile
de calibrare. Existenfa unor temperaturi de recombinare termicd a urmelor face ca
varstele astfel determinate sd se refere la momentul ultimului episod metamorfic (daca
acesta a avut loc) din istoria rocii investigate. Pe langd existenfa unui interval al
temperaturilor de recombinare termica, recombinarea este de asemenea determinata si de

durata incalzirii.

RELATIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VARSTELOR

28 are o constanti de

Dintre toti izotopii radioactivi naturali existenti, numai
dezintegrare suficient de mare pentru ca numarul dezintegrarilor prin fisiune spontana sa

genereze suficiente defecte pentru a putea fi evidentiate.
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Din cauza probabilitatii mici de dezintegrare prin fisiune spontand, constanta de

dezintegrare corespunzatoare a 28J variaza in functie de autorii masuratorilor intre 6,85

*10 an §i 8,57* 107 an™.

In urma procesului de fisiune (spontani sau indusd) sunt generate doud nuclee a ciror
masa este aproximativ egald cu jumatate din masa atomica a nucleului de uraniu, fiecare
avand o sarcind pozitiva, energia lor totald fiind de circa 200 MeV. Din acest motiv
fragmentele de fisiune sunt considerate particule puternic ionizante, fiind capabile sa
distruga reteaua cristalind a mineralului gazda pe o lungime de cativa microni, lucru pe
care particulele alfa, avand masa si sarcina mult mai mici, nu o pot face, acestea trecand
prin reteaua cristalind practic fara o deteriora. n felul acesta, Tn mineral vor fi inregistrate

numai dezintegrarile ce au loc prin fisiune spontana sau indusa.

Pentru determinarea varstei unei probe este necesara determinarea simultana atat a
numerelor de nuclee dezintegrate, cit si numarul nucleelor rdmase nedezintegrate. In
cazul metodei urmelor de fisiune, fiecare din aceste doud numere este determinat in mod

diferit, dar pe aceeasi proba, ceea ce reprezintd un avantaj deosebit.

Numirul de nuclee de *®*U dezintegrate prin fisiune spontana se determind numarand
urmele aparute pe suprafata slefuitd si decapatd a mineralului, in timp ce numarul de

nuclee de 2®

U ramase nedezintegrate se determina iradiind cu neutroni termici proba
decapati si decapand-o incd o dati in acelasi conditii. In urma iradierii cu neutroni
termici, izotopul ?°U ce insoteste izotopul U suferd fenomenul de fisiune indusa, in

proba fiind generate urme de fisiune identice cu cele aparute prin fisiunea spontana a

238 238y . 235
U si

U. Datorita structurii diferite, nucleele de U se comporta fundamental diferit
la iradierea cu neutroni termici, cele ale izotopului 22U nefisionand deloc. Presupunand o
distributie uniforma pentru cele doua categorii de nuclee, densitatile urmelor pe suprafata
mineralului vor fi proportionale cu numarul de nuclee existente intr-un volum adiacent
suprafetei investigate pe o adancime egald cu lungimea parcursului maxim al

fragmentelor de fisiune (volumul sensibil) si care au suferit fenomenul de fisiune

spontana sau indusa.

In felul acesta, densitatea urmelor de fisiune indusa (pss ) va fi descrisi de relatia:
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g ' —dgagt |
Prs = AgsigaalNy [1- 72

unde: A este constanta de dezintegrare a >

U prin fisiune spontana, ip3g este abundenta
izotopica relativa a?%U, N, este numirul total de nuclee de uraniu existente la momentul
actual n volumul sensibil al probei, A,3s=1.55125*10""? este constanta de dezintegrarea

totald a 238U, t este varsta probei.

Densitatea urmelor de fisiune induse in urma iradierii cu neutroni termici (pi) are

expresia:
Pi = @ y35 335 Ny

Unde @ este fluenta neutronilor termici, o235 este sectiunea eficace de fisiune indusa a

2 . .o 2
U, ipgs este abundenta relativa a .

De aici rezulta ecuatia de detrminare a varstei:

1 [ Pro Anag g
_ - fs 7238 ‘235
f = In|1+@ o Lle 2238 235

4238 | Pi 4 l238

f _ 1
5 s = 37,58

Pentru a evita determinarea valorilor experimentale a fluentei de neutroni termici, se

unde

folosesc de regula probe standard de varsta ts bine determinata si care, iradiate impreuna

cu probele investigate, permit determinarea varstelor necunoscute prin intermediul

relatiilor:
fah = e
t=t, S Pils
Pfs Pi £ — fs
Ai e ; Prs 2
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Tn cazul unor probelor puternic eterogene cum este cazul cristalelor zonale de zircon,
pentru determinarea varstelor pot fi folosite drepte izocrone obtinute reprezentand grafic
densitatea urmelor fosile in functie de densitatea urmelor induse, panta izocronei fiind, ca

si 1n varianta clasica, proportionala cu varsta probei (Burkhard & Kral, 1982).

Dependenta concentratiei si chiar a dimensiunilor urmelor de fisiune de istoria termica a
rocii reprezintd o sursd suplimentard de informatie privind sistemul investigat. Pentru a
corecta intr-o anumita masura erorile introduse de unul sau mai multe episoade de
incalzire a rocii, determinarea numarului de urme fosile este insotita de determinarea, in
special in mineralele n care urmele au o forma puternic alungita cum este cazul apatitei,
a lungimii acestora, rezultatele fiind apoi prezentate sub forma unei histograme. Prezenta
unui singur maxim indicad de obicei o racire lentd a mineralului sub temperatura de
recombinare, in timp ce prezenta a unui al doilea maxim pentru lungimi mai mici este
legatd de obicei cu existenta unui moment de incélzire partiald ulterior momentului racirii

initiale.

Pentru compensarea efectelor eventualelor erori generate de incidlzirea rocii dupa
cristalizarea acesteia, s-au imaginat doua tehnici diferite, bazate fie pe recoacerea treptata
a mineralelor investigate urmatd de iradierea si determinarea dependentei lungimii
urmelor de temperaturd de recoacere (Storzer & Wagner, 1969; Vasaru & Cosma,
1998), fie prin recoacerea in palier (Storzer & Wagner, 1982; Vasaru & Cosma, 1998).
Ambele tipuri de tratamente permit, daca sunt corect aplicate, reducerea incertitudinii n

determinarea varstelor pana la o valoare de 5%-10%.

PREPARAREA SI INVESTIGAREA PROBELOR

Un avantaj major al metodei urmelor de fisiune consta in faptul cd mineralele ce sunt

datate nu trebuie sa fie de inalta puritate, cum este cazul pentru restul metodelor.

Mineralele ce trebuiesc datate sunt selectate din roca investigatd, slefuite cu pulbere de
diamant, suprafetele astfel rezultate sunt decapate cu acid fluorhidric (pentru sticle si

mice), acid azotic (pentru apatit), hidroxid de sodiu sau potasiu (pentru sfen si zircon)
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pentru a evidentia urmele fosile care apoi sunt numarate sub microscop. Pentru a mentine
erorile statistice in limite rezonabile, densitatea urmelor fosile trebuie sd depaseasca un

minimum de 10 urme/cm.

Probele sunt apoi iradiate cu neutroni termici intr-un reactor nuclear, in prezenta unor
probe standard pentru monitorizarea fluentei de neutroni. Probele astfel iradiate sunt din
nou decapate pentru a evidentia urmele de fisiune indusa. Dubla decapare face ca urmele
de fisiune fosila sa aibad dimensiuni mult mai mari decat cele induse astfel incat

diferentierea lor este foarte usor de facut.

Datoritd formei lor regulate, determinarea densitatii atat a urmelor fosile cat si a celor

induse poate fi usor automatizata folosind softuri specializate in analiza de imagini.

DOMENIU DE APLICABILITATE

Datorita simplitatii sale, metoda urmelor de fisiune a devenit una din metodele standard
pentru determinarea varstelor absolute a rocilor vulcanice si metamorfice. De asemenea,
poate fi folositd la datarea rocilor tinere dar bogate in uraniu cum este zirconul, dar si la

datarea rocilor precambriene sarace n uraniu cum este muscovitul.

Datorita faptului cd majoritatea mineralelor pentru care poate fi folosita pot fi datate si
prin metodele conventionale K/Ar, Ar/Ar, U/Pb, Th/Pb sau U/Th, metoda urmelor de
fisiune este foarte indicatd ca metodd alternativa pentru verificarea rezultatelor obtinute

Cu aceste metode.

LIMITARI

Principala limitare a metodei urmelor de fisiune este datoratd impreciziei de circa 10-20%

28y pentru fisiunea spontana. In acelasi

in determinarea constantei de dezintegrare a
timp, ca si In cazul celorlalte metode, incélzirea mineralelor conduce la stergerea treptata
pana la disparitia totala a urmelor, ceea ce conduce la varste mai mici decat cele reale.

Pentru a compensa partial acest dezavantaj au fost elaborate proceduri speciale ce au in
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vedere tratamente termice suplimentare ale mineralelor investigate (Stortzer & Wagner,
1969; 1982; Vasaru & Cosma, 1998). in acelasi timp, trebuie luat in considerare
continutul de uraniu al mineralelor pentru a le alege pe cele mai adecvate pentru varsta

prezumtiva a rocii sau a formatiunii investigate.
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Figura 45. Domeniul de aplicare al metodelor fragmentelor de fisiune in functie de

concentratiile de uraniu din mineralele utilizate (dupa Kaufhold & Herr, 1967).

EXEMPLE REPREZENTATIVE

Metoda urmelor de fisiune a fost folositd pentru datarea a 13 probe de roci metamorfice,
eruptive (gnais pelitic, granit, migmatit, sist cu Tnalt grad de metamorfism) si calco-
silicice recoltate in cadrul programului Ocean Drilling (Hole 976B) de pe fundul marii
Alboran. Analiza distributiei lungimilor urmelor de fisiune si omogenitatea varstelor
determinate pe apatite au indicat un proces de racire rapida pana la o temperatura sub 60°
C ce a avut loc acum 18-19 Ma. Datele acestea au indicat un proces de exhumare ce a
inceput la o adancime de cativa kilometri si care cel mai probabil este responsabil pentru
morfologia actuala a fundului marii Alboran. Varsta de racire astfel determinata este in

foarte bund concordanta cu varsta rocilor de pe fundul Marii Alboran determinate prin
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metoda Ar/Ar, ceea ce confirma legatura dintre procesul de exhumarea al fundamentului

cristalin si formarea Marii Alboran (Hurford si colab., 1999).

Insula Corsica ocupa o pozifie unica in Marea Mediterana de Vest deoarece pe insula se
regdsesc atat vestigii ale orogenezei Alpine cenozoice, cat si ale extinderii si a colapsului
bazinului Marii Mediterane ce a urmat acesteia. Deoarece urmele de fisiune permit atat
datarea diferitelor formatiuni geologice, cat si reconstituirea istoriei termice a formatiunii
investigate, aceastd metoda a fost folositd pentru a elucida evolutia termica si
morfologicd a insulei. Rezultatele obtinute pe 41 de fragmente de apatit prin metoda
urmelor de fisiune au condus la valori ale varstelor cuprinse intre 10,5+0,5 Ma si 53,8 +
0,8 Ma, avand o distributie anizotropa, cele cu o varsta mai mica de 20 Ma fiind
raspandite in jumatatea vesticd a insulei, zona centrald muntoasd a insulei corespunzand
varstelor intermediare cuprinse intre 20 Ma si 30 Ma, in timp ce varstele cele mai mari de
pana la 53,8 Ma fiind intalnite in partea sud-vestica a insulei. Probele colectate de-a
lungul coastelor vestice si nord-vestice confirmd un proces de denudatie erozionald la
scard kilometricd legat de formarea riftului Ligurio-Provengal si de formarea bazinului
marii Tireniene. Probele mai tinere de pe latura esticd a insulei sugereza o migratie a
procesului de eroziune din partea vesticd in cea esticd, cel mai probabil datoritd migrarii

locului de extensie a scoartei (Zarki-Jakni si colab., 2004).

Metoda urmelor de fisiune in combinatie cu metoda de dezechilibru U/Th au fost folosite
pentru reconstituirea istoriei termice si tectonice a Muntilor Sandia si a formatiunii Hagan
ce flancheaza flancul estic al riftului Rio Grande din statul New Mexico, SUA. Ambele
metode geocronologice au confirmat existenta unui prim proces de racire a Muntilor
Sandia ce a avut loc In primd parte a Miocenului, intre 22 Ma si 17 Ma, urmata de o
reducere semnificativa a vitezei de racire la mijlocul Miocenului, intre 16 Ma si 14 Ma,
perioadd corespunzatoare unui hiatus in formarea bazinului Albuquerque, urmat de o
crestere momentana a vitezei de racire datatd acum 14 Ma, urmata din nou de o racire
lenta ce dureaza pana in prezent. Comparand aceste viteze de racire cu cele din gresiile
permiene si jurasice masurate in formatiunea Hagan la nord-est de muntii Sandia, a fost
posibild calibrarea fluxurilor termice din zona Muntilor Sandia, ajungandu-se la

2

concluzia ca acesta au fost cu circa 5 mW/m” mai mari in Oligocen decat cele din
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Neogen. Masuratorile efectuate pe teren in conexiune cu datele de varsta au indicat faptul
ca cel putin 3,1 km de material au fost exhumati din Muntii Sandia si al{i 2,4 km au fost
ridicati datoritd miscarilor orogenetice incepute in Miocenul inferior §i extinse pana in

prezent (House si colab., 2003).

Stratigrafia Cenozoicului superior din Noua Zeelanda a fost stabilita pe baza celor mai
importante evenimente marine, marea majoritate vizand microfauna locala, ceea ce a
facut relativ dificila corelarea acesteia cu stratigrafia corespunzitoare din emisfera
nordicd. Existenta a mai multor straturi de tefra riolitica intercalate intre nivelele
fosilifere a facut posibila stabilirea unei cronologii absolute a acestora si in final corelarea
sincrona cu GTS2004. Folosind metoda urmelor de fisiune a fost datat un strat de tefra
aflat la 6 metri adancime n albia raului Mangapoike River, din regiunea Gisborne din
Insula de Nord a Noii Zeelande, pentru care a fost determinata o varsta de 5.74 + 0.34
Ma, corespondenta limitei Messinian-Zanclean (Miocen-Pliocen) din regiunea Marii
Mediterane. Este interesat de remarcat ca orizontul ca astfel datat corespunde unei
discontinuitafi a faunei de foraminifere, ceea ce poate fi explicat printr-o scadere
eustatica a nivelului marii ce a marcat cel mai tanar final de perioda glaciara din Miocen

(Shane, 1998).

Mai multe fragmente de tefra produse in timpul eruptilor vulcanice de la finele
Pliocenului ale vulcanilor din Campul Vulcanic Wrangell si din arcul vulcanic Aleutin,
peninsula Alaska au fost folosite pentru a data sedimentele din districtul aurifer Klondike
din peninsula Yukon, Alaska. Varstele astfel determinate au variat intre 2,6 Ma si 3,3
Ma, plasand formatiunea cunoscutd sub numele de White Channel Gravel la finele
Pliocenului, in buna concordantd cu masuratorile efectuate prin metoda Ar/Ar, care au
indicat o varsta de 2,62 Ma, acest exemplu ilustrand capacitatea metodei de a determina

varste mici folosind nu apatita ci sticla vulcanica (Westgate si colab., 2003).

Metoda urmelor de fisiune, corect aplicata, reprezintd una din cele mai simple si in
acelasi timp exacte metode geocronologice, a carui camp de aplicabilitate se intinde de la
finele Cenozoicului la mijlocul Proterozoicului. In plus, prin analiza distributiei
lungimilor urmelor de fisiune se poate reconstitui cu o precizie acceptabila istoria

ultimelor etape de racire a formatiuni geologice investigate.
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Datarea prin termoluminescenta si luminescenta stimulata optic

Termenul de luminescentd este utilizat pentru a defini radiatia electromagnetica (in
general, cu lungimi de unda in domeniul vizibil) emisa ca urmare a excitérii non-termice
a atomilor sau moleculelor. Materialele luminescente au, in general, structura cristalina si
sunt caracterizate de capacitatea de a absorbi energie, de a inmagazina o parte din aceasta

energie i de a o emite sub forma de fotoni in momentul stimularii.

Fenomenele luminescente sunt generate de o categorie ampla de procese fizice. In ce
priveste datarea insd, doar procesele de luminescentd stimulatd optic (OSL) si

termoluminescenta (TL) sunt de interes (Bgtter-Jensen si colab., 2003).

Ne referim la luminescenta stimulata optic atunci cand stimularea semnalului luminescent
se efectueazi cu o sursd de lumind. In literaturd sunt intdlniti uneori si termeni mai
specifici, in functie de lungimea de unda a radiatiei folosite: IRSL (infrared stimulated
luminescence) - stimulare cu lungime de unda in infrarosu, GLSL (green light stimulated
luminescence) - stimulare cu lungime de unda in domeniul vizibil, respectiv verde, sau
BLSL (blue light stimulated luminescence) - stimulare cu lungime de unda in domeniul
vizibil, respectiv albastru. Datarea prin luminescenta stimulata optic se aplica, in marea

majoritate a cazurilor, pe cristale de cuart si feldspat.
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Figura 46. Reprezentare schematica a datarii prin luminescenta stimulata optic a

sedimentelor.
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Momentul care este datat prin tehnica luminescentei stimulatd optic este un moment de
zero, cand semnalul luminescent latent acumulat de minerale in trecut este resetat. In
cazul sedimentelor, momentul resetarii semnalului apare odata cu expunerea acestora la
lumina solara, pe durata proceselor de eroziune, transport si depozitare. Odata eliberata
energia stocatd anterior in minerale si adus ,,cronometrul luminescent” la zero, semnalul
luminescent latent incepe sa se acumuleze din nou prin expunere la fluxul natural de
radiatii nucleare (de exemplu, cand mineralele deja depozitate sunt protejate fatd de
expunerea la lumina solard prin depunerea la suprafati a altor granule). In momentul
datarii, semnalul acumulat este indepartat in laborator prin expunerea granulelor minerale
la acelasi agent de resetare a informatiei, In cazul nostru, lumina. Ceea ce face diferenta
este faptul cd, de aceasta datd, semnalul luminescent este masurat si utilizat in
determinarea timpului care a trecut intre cele doud momente in care semnalul a fost
resetat. Tn cazul in care semnalul nu a fost complet resetat, varsta OSL va supraestima
varsta reala (vezi Olley si colab., 1998). Acest principiu este ilustrat in figura 46, pentru

cazul particular al datarii sedimentelor prin metoda luminescentei stimulata optic.

Desi procesele care genereazd fenomenele de luminescentd in cristalele naturale
caracterizate de goluri energetice semnificative sunt complicate si nu au fost incd complet
intelese, acest fenomen poate fi utilizat pentru datare (vezi Aitken, 1985, 1998). Punctul
de plecare in intelegerea mecanismului de producere a fenomenului luminescent si al
modului Tn care acesta poate fi utilizat pentru datare il reprezinta urmatorul model

simplificat (Figura 47), numit modelul general al unei capcane.

Luminescenta este caracteristica substantelor cu o structurd ordonata, precum cristalele si
unele materialele vitroase. Existenta unei ordini in structurd, chiar si doar localizata,
permite o abordare din punct de vedere al starilor energetice delocalizate (benzi).
Materialele luminescente pot apartine semiconductorilor sau izolatorilor. Aceasta implica
separarea benzilor energetice principale delocalizate printr-o bandi interzisa. Intr-un
cristal perfect, in acestd bandi interzisi nu existd nivele de energie. Insa, cristalele
formate n naturd contin defecte cum ar fi impuritati si ioni sau atomi lipsd, care dau
nagtere starilor localizate sau a nivelelor de energie intermediare n interiorul benzii

interzise.
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Informatia latentd acumulata in urma expunerii mineralelor la radiatiile nucleare emise de
radionuclizii care existd Tn mod natural in mediu si care au un timp de Tnjumatatire mare
apare sub forma electronilor capturati in urma interactiunii radiatiei ionizante cu cristalul.
Electronii din banda de valenta primesc un surplus de energie si pot parasi aceasta banda,
urcand in banda de conductie. Pentru fiecare electron urcat in banda de conductie raimane
in urma un gol (privit ca o sarcina pozitiva) in banda de valenta. Dar, in aceasta stare
delocalizata nu este permisa acumularea electronilor, concentratia lor din aceastd banda
trebuind sa fie cvasistationard. Prin urmare, o parte dintre acestia vor cddea Tnapoi in
banda de valenta, in timp ce o alta parte pot fi capturati de catre defectele de tip T
(capcane de electroni), respectiv L (centri de luminescenta), localizate in banda interzisa.

Acelasi fenomen este suferit si de golurile din banda de valenta, care pot fi la randul lor

capturate.
A Difuzie electronici Banda de Conduct te Difuzie electronici
o—0
\A 4 E 4 . N
4 T
E T T

A L L Foton

L

S - — NN
O @) Banda de valentd
Difuzie de goluri
Iradiere Stocare Stimulare

Figura 47. Mecanismul fenomenului de luminescenta (redesenat dupa Aitken (1985)). T

reprezintd capcanele de electroni, in timp ce L reprezinta centrii de luminescenta.
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Timpul de viatd al electronilor stocati intr-un anumit tip de capcana este determinat de
energia E, care reprezinta diferenta in termeni energetici dintre partea inferioara a benzii
de conductie si nivelul localizat. Cu alte cuvinte, E, in general, reprezintd adancimea
capcanei. Electronii din aceste capcane se supun unei distributii de tip Maxwell-
Boltzmann, astfel incat probabilitatea de a parasi capcanele datorita agitatiei termice este
data de adancimea lor (E). Astfel, in cazul datarii prin luminescenta, interesul este
Tndreptat asupra capcanelor suficient de adanci (1.6 eV sau mai mult), in care viata medie

a electronilor este de ordinul milioanelor de ani.

Prin stimularea mineralelor cu lumind de o anumitad lungime de unda, electronii sunt
eliberati din capcane si o parte din acestia se pot recombina cu golurile in asa-numitii
centri de recombinare. Aceste recombinari pot fi acompaniate de emisia unui fonon (care
este absorbit de retea) sau de emisia unui foton. Aceasta din urma este numita
luminescentd, iar centrul de recombinare este numit centru de luminescenta.
Luminescenta emisd este proportionald cu numadrul de electroni capturati, si astfel cu

energia acumulata din fluxul de radiatii ionizante.

Modelul redat anterior (GOT — General One Trap Model) reprezintd cea mai simplificata
formd a mecanismului de producere a fenomenului luminescent, intrucat complexitatea
mineralelor naturale impune considerarea mai multor tipuri de capcane si centri de

recombinare care pot intra in competitie.

RELATIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VARSTELOR
Tn datarea prin luminescentd, vérsta se obtine din urmitoarea ecuatie:

Paleodoza
Debitul dozei

Varsta =

Paleodoza sau arheodoza reda energia absorbitd din fluxul de radiatii nucleare de catre
minerale din momentul in care acestea au fost ultima data expuse la lumina solara.

Unitatea de masura pentru doza totald absorbita este reprezentatd de Gray (Gy), aceasta
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fiind definita ca 1 Joule per kg. Paleodoza nu poate fi determinata direct, intrucat este o
doza combinatd, rezultatd in urma expunerii la radiatii a, B si y. Astfel, paleodoza este
determinatd experimental ca o dozd echivalentd, adicd doza indusa artificial in urma

iradierii probei in laborator, care sd produca un raspuns luminescent egal cu cel natural.

Debitul dozei reda cantitatea de energie care este absorbitd per unitate de masa intr-0
anumitd perioada de timp si se calculeaza pe baza concentratiei radionuclizilor dintr-0
proba. Unitatea de masura tipica utilizata pentru debitul dozei este Gray per 1000 de ani
(Gy ka™), iar cand unitatea de timp este 1 an, vorbim de doza anuala (Gy a™). Astfel,

putem rescrie ecuatia varstei ca fiind:

Doza echivalenta

Varsta = -
Doza anuala

Doza echivalenta reprezintd semnalul luminescent natural corectat pentru schimbari in
sensibilitate, iar sensibilitatea luminescentd este o masura a semnalului luminescent care

rezultd din absorbtia unei doze date. In acest caz, ecuatia varstei devine:

Semnalul OSL
Sensibilitatea OSL XDoza anuala

Varsta =

Determinarea dozei echivalente folosind protocolul uni-alicota regenerativ (SAR)

Protocolul uni alicota regenerativ (SAR) a fost dezvoltat de Murray si Wintle (2000) si
completat ulterior (Murray si Wintle, 2003), fiind considerat astazi cea mai robusta
tehnica de datare luminescenta disponibila pentru exploatarea semnalelor OSL din cuart,
in scopul obtinerii de doze echivalente pentru sedimente (Murray si Olley, 2002; Wintle
si Murray, 2006). Estimarea cu acuratete a dozei echivalente are loc doar dacad se

indeplinesc urmatoarele conditii (Murray si Wintle, 2000):

a) competitia pentru sarcini pe durata umplerii capcanelor trebuie sa fie aceeasi

de-a lungul iradierii in laborator, precum si a iradierii naturale;
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b) raspunsul OSL este mentinut neschimbat (luminescenta per unitate de sarcini
capturate) in timpul masurarii atdt a semnalului natural, cat si a celui indus 1n

laborator;

c) semnalul selectat pentru datare trebuie sd provina din capcane stabile in timp
geologic (semnalul trebuie selectat cu atentie, iar componentele nedorite trebuie

indepartate).

Procedura incepe cu masurarea dozei naturale (Do) pe care a primit-o proba pana in
momentul colectarii, dupa ce alicota este preincalzita. Proba este apoi iradiata cu o doza
test, incalzita si este masurat Semnalul luminescent la doza test (D), incheindu-se primul
ciclu de masurare. Urmatorul ciclu incepe cu iradierea probei cu o doza regenerata (D3),
urmand apoi preincalzirea si masurarea semnalului luminescent OSL in aceleasi conditii
ca si in primul ciclu de masurare. Alicota este iradiatd din nou cu aceeasi doza test,
incalzita si masurat din nou raspunsul luminescent la doza test. Acest ciclu regenerativ se
poate repeta de cate ori este necesar, modificandu-se doar valoarea dozei regenerate astfel
incat sa se obtind o curba de crestere a semnalului, pe care valoarea semnalului

luminescent natural poate fi interpolata pentru a se obtine doza echivalenta.

Tabelul 13. Secventa tipica a protocolului SAR generalizat pentru cuart (dupa Murray
si Wintle, 2000, 2003).

Pas Tratament Semnal masurat

Iradierea, doza D; -

Preincalzire (160-300°C timp de 10 s) -

Stimulare timp de ~ 40 s la 125°C L;

Iradiere, doza test Dy -

Incilzire (cutheat) la T°C < T Preincilzire -

Stimulare timp de 40 s la 125°C Ti

N o g AW N

Intoarcere la pasul 1 -
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Corectia in sensibilitate se realizeaza utilizdnd raspunsul luminescent generat de
expunerea la o doza test, imediat dupa determinarea semnalului luminescent natural si
dupa masurarea fiecarei doze regenerative. Valorile dozelor regenerative se aleg astfel
incat valorile raspunsului luminescent artificial (regenerat), corectat in sensibilitate,

(Li/Ti), sa incadreze valoarea raspunsului luminescent natural (Lo/To).

Pentru evaluarea protocolului SAR ca metoda adecvata in determinarea dozei echivalente
pentru o anumitd proba, au fost propuse trei teste intrinseci (Wintle si Murray, 2006).
Repetarea masuratorii pentru o dozd identicd cu prima doza regeneratd din ciclul de
masuratori este utilizatd in cadrul testului raportului de repetare (recycling ratio test).
Valoarea raportului dintre cele doua puncte corectate in sensibilitate (raspunsul la prima
doza regeneratd si la aceeasi doza repetata la finalul ciclurilor de masurare) nu trebuie sa
devieze cu mai mult de 10% fata de unitate. In aceste conditii se considerd c¢a protocolul
SAR ofera corectii acceptabile pentru schimbarile de sensibilitate care au loc de-a lungul
ciclurilor de masurare (Wintle si Murray, 2000). in cadrul celui de-al doilea test, cel de
recuperare a semnalului (recuperation test), masurarea raspunsului luminescent pentru o
doza regenerativa nuld ar trebui sa inregistreze un semnal 0, verificand astfel existenta
semnalelor reziduale. Insa, transferul de sarcini din capcanele mai adanci, ca urmare a
iradierilor, stimularilor optice si preincalzirilor repetate determina aparitia unui semnal
nenul. Acest semnal este cunoscut in literatura de specialitate ca semnal recuperat
(recuperation signal) (Aitken si Smith, 1988). Murray si Wintle (2000) au sugerat ca
valoarea acestui semnal nu ar trebui sa depaseasca 5%. Testul de recuperare a dozei (dose
recovery test) (Murray si Wintle, 2003; Wintle si Murray, 2006) reprezinta cel de-al
treilea test intrinsec protocolului SAR. In cadrul acestui test, o anumiti alicotd este
iradiatd in laborator cu o doza cunoscutd, subsecvent resetdrii prin stimulare optica a
semnalului luminescent natural. Aceastd doza este masuratd apoi ca o doza necunoscuta,
iar raportul dintre doza masurata si doza data trebuie sa fie egal cu unitatea. Orice
protocol robust trebuie sd poatd recupera cu precizie o astfel de doza cunoscutd, acesta
fiind un test stringent, desi nu unul complet. Cel mai complet test disponibil pentru o
proba constd in intrunirea tuturor conditiilor din laborator si in concordanta datelor

obtinute cu datele independente de control, in cazul in care acestea sunt disponibile.
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Determinarea dozei anuale

Alaturi de doza echivalenta, pentru determinarea varstelor prin metoda luminescentei,
este necesara cunoasterea dozei anuale, aceasta reprezentand debitul cu care ganulele

minerale absorb energia din fluxul radiatiilor nucleare existente in mod natural in mediu.

Tipurile de radiatie care provin din elementele radioactive naturale si care sunt relevante
pentru datarea prin luminescentd sunt radiatiile alfa, beta si gamma; de asemenea,
acestora li se adauga si o anumita contributie a radiatiei cosmice. Astfel, debitul dozei se
constituie din componenta internd, externd si cea cosmica. Rata dozei interne isi are
originea in elementele radioactive care pot fi prezente in reteaua mineralului. In cuart
contributia debitului dozei interne din totalul debitului dozei este considerat a fi
neglijabila. Rata dozei externe se compune din toate radiatiile care actioneaza asupra
granulelor luminescente din sedimentele inconjuratoare si provine din “°K, abundent n
unii feldspati, mice sau minerale argiloase si din radionuclizii naturali cu viatd lungd din

serile de dezintegrare ale 22U, *°U si 2*2

Th. O contributie minora la rata dozei totale este
dati de prezenta *'Rb (de obicei < 1%). In calcularea ratei dozei externe, de mare
importanta este umiditatea sedimentelor deoarece atenuarea radiatiei ionizante este mai
mare daca porii din sedimente sunt umpluti cu apa, puterea de oprire (pierderea energiei)
a radiatiilor fiind mai mare in cazul apei decat in cazul cuartului. Relevanta pentru
datarea prin luminescentd prezintda doar componenta dura a radiatiei cosmice, formata in
principal din miuoni. Tn literatura de specialitate sunt disponibile formule de calcul a

debitelor dozelor cosmice pentru orice adancime, altitudine, latidudine geomagnetica

(Prescott si Hutton, 1994).

In timp ce particulele alfa patrund in materiale, cum ar fi sedimentele, pana la 0,025 mm
(25 pm), particulele beta si gamma patrund mai mult: cativa milimetri, respectiv citeva
zecimi dintr-un metru. Datoritd dimensiunilor mici in comparatic cu adancimea de
penetrare a radiatiilor alfa, particulele fine sunt complet penetrate de toate cele trei tipuri
de radiatie. Totodatd, particulele alfa induc mai putin semnal luminescent cu privire la
energia absorbitd, intre 5-20% in comparatie cu radiatia beta si gamma (Aitken, 1998).

Deoarece doza echivalenta este determinatd prin iradieri beta, sunt necesare corectii
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pentru a lua in considerare o contributic mai redusd a particulelor alfa in producerea
luminescentei. Deoarece granulele din fractiunea find de material sunt penetrate in
totalitate de particulele alfa, contributia radiatiei alfa trebuie evaluata. Pentru aceasta s-a
adoptat o eficientd relativi de aproximativ 0.1 (Aitken, 1985). In cazul fractiunilor
grosiere, atenuarea particulelor alfa si beta trebuie luatd in considerare, impreund cu

efectul decaparii.

In general, pentru determinarea debitului dozei se foloseste spectrometria gama de inalta
rezolutie. Pe baza acestei tehnici se masoara concentratia de radionuclizi din care poate fi
derivata doza anuala, utilizdnd factori de conversie. Factorii de conversie a
concentratiilor in debitul dozei, cei mai frecvent folositi, sunt cei prezentati de Adamiec
si Aitken (1998).

Luand in considerare cele mentionate anterior, doza anuald se calculeaza pe baza

formulei:

Da(U,Th) + Dﬂ(U,Th,K,Rb) + Dy(U,Th,K)

Dozaanuala =a- cos
1+15WF  1+125WF 1+114W F

unde, a este factorul de eficientd a radiatiilor alfa in inducerea luminescentei; W este
nivelul de saturatie; F e fractia de saturatie; D,, Dy, D, reprezinta contributiile diferitelor

tipuri de radiatii la doza anuald; Do reprezinta componenta cosmica.

PREPAREREA SI INVESTIGAREA PROBELOR

Intreaga procedura de preparare a probelor pentru determinarea paleodozei se desfisoari
in camera obscura, sub luminad rosie sau portocalie de mica putere, pentru a se evita orice
pierdere de semnal luminescent din mineralele de interes pentru datare. Procedurile
conventionale pentru prepararea probelor in laborator au fost descrise de Zimmerman
(1971), Lang si colab. (1996) si Frechen si colab. (1996).

Primul pas in prelucrarea probelor pentru extragerea mineralelor de interes consta in
aplicarea unui tratament chimic cu HCl (10%) pentru indepartarea carbonatilor. Se

adauga HCI (10%), se amestecd, se lasa peste noapte iar a doua zi probele se clatesc cu
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apa distilata de 3 pana la 5 ori. Urmatoarea etapa cuprinde un tratament chimic cu H,0»
(10%, 30%) pentru indepartarea materiei organice. Tratamentul chimic este urmat de
cernerea umeda a probelor pe site de diferite dimensiuni, obtinandu-se astfel urmatoarele

fractiuni: 63-90um, 90-125 um, 125-180 um, 180-250 um si >250 um.

Fractiunile obtinute dupa sitare constau dintr-un complex de diferite minerale care au
densitati diferite si pot fi separate prin centrifugare in solutii de lichid greu de anumite
densitati. Solutiile de densitati diferite se obtin pe baza de metatungstat de sodiu (sare

anorganica grea) si apa distilata (Nag[H2W12040] X H20).

Pentru separarea cuartului, primul pas constd in centrifugarea probei poliminerale in
solutie de lichid greu de densitate 2.62 g/cm®. Aceasta permite separarea cuartului si
plagioclazului de mineralele mai usoare, cum sunt argila, feldspatii cu potasiu si cei cu
sodiu. Probele se centrifugheaza 30 de minute la 3000 de rotatii pe minut. Apoi,
fractiunea cu densitate > 2.62 g/cm3 se centrifugheaza 1n solutie de lichid greu de
densitate 2.75 g/cm®. In acest caz, cuartul si plagioclazul vor reprezenta fractiunea care
pluteste la suprafata lichidului, avand densitate <2.75 g/cm®, in timp ce fractiunea
formata din mineralele grele, cu densitate > 2.75 g/cm3, se depune. Cuartul nu mai poate
fi separat de plagioclaza pe baza diferentei de densitate. Astfel, in cazul fractiunii
grosiere se aplica un tratament cu HF (40%) timp de 40 de minute, respectiv un tratament
cu acid hexafluorosilicic (H,SiFs) timp de 5 zile pentru granulele fine de cuart.
Tratamentul chimic cu HF decapeazd stratul exterior al granulelor, indepartand astfel
contributia externd a particulelor alfa §i, totodatd, separand cuartul de plagioclaz prin
dizolvarea feldspatilor, care au o rezistenta chimica mai redusa. Dupa tratamentul cu HF
se adaugd HCI de concentratie 10% pentru indepartarea fluorurilor formate, 1dsandu-se

timp de 0 ora. Apoi, probele se spala de trei ori cu apa distilata.

Granulele fine poliminerale mai mici de 11 pm vor fi separate din fractiunea mai mica de
63 um prin depunere in cilindri Atterberg, conform legii lui Stokes. Urmétoarea etapa
rezida in centrifugarea materialului de 11pm in apa distilata, timp de un minut la 1000 de
rotatii pe minut. In urma centrifugarii, granulele mai mari de 4 um se depun, iar cele mai

mici de 4 pm raman in suspensie, fiind eliminate prin decantarea apei din eprubete.
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Pentru prepararea alicotelor, granulele fine vor fi depuse pe discuri de aluminiu si cele
grosiere pe discuri de otel inoxidabil, cu un diametru de 10 mm si o grosime de 0.5 mm.
In cazul granulelor fine, alicotele se obtin prin pipetarea a 1 ml de granule fine in
suspensie (2 mg de granule/1 ml acetond) pe fiecare disc de aluminiu. Granulele grosiere
se depun in forma uscata, aderenta pe discuri fiind asigurata printr-un ulei siliconic, care

se pulverizeaza pe suprafata discului.

DOMENIU DE APLICABILITATE

Principalele directii in datarea prin luminescenta sunt aplicatiile in arheolgie (datare
efectiva de ceramicd, respectiv teste de autenticitate) si in geologie (datarea de
sedimente). Desi fenomenul emisiei luminescente este cunoscut ca fiind o proprietate a
mai mult de 2/3 din mineralele existente in mod natural in mediu (McKeever, 1985),

aplicatiile luminescentei in scopul datarii sunt limitate la cuart si feldspati.

LIMITARI

Una din problemele asociate cu utilizarea cuartului in datarea prin luminescenta se refera
la transferul termin de sarcini din capcanele stabile termic, dar insensibile la lumind, in
cele sensibile la lumind. Acest fenomen poate cauza supraestimarea paleodozei (Rhodes
si Bailey, 1997; Rhodes, 2000). Pierderea semnalului luminescent din cauze atermice
(fading) constituie o problema in mod deosebit in cazul feldspatilor (Wintle, 1973;
Huntley si Lamothe, 2001; Huntley si Lian, 2006), dar a fost observat si in cazul
cuartului de origine vulcanica (Bonde si colab., 2001; Tsukamoto si colab., 2007) si se
concretizeaza in subestimarea dozei echivalente (Wintle, 2008). Metoda de datare prin
luminescentd a cuartului poate fi afectata si de saturatia componentei rapide a semnalului
luminescent la doze relativ reduse, de posibile modificari in sensibilitatea semnalului

luminescent (Preusser si colab., 2006), sau de sensibilitatea redusa a semnalului OSL.
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EXEMPLE REPREZENTATIVE

Primele incercari de utilizare a acestui fenomenului de luminescentd pentru masurarea
dozelor de radiatie au aparut in anii 50 la Universitatea din Wisconsin, in paralel
dezvoltandu-se si intersul pentru aplicatii in datare (Daniels si colab., 1953). Fenomenul
de termoluminescentd manifestat de ceramici a fost detectat la Universitatile din Berna
(Grogler si colab., 1960) si California (Kennedy si Knopff, 1960). inceputul aplicatiilor
legate de datarea materialului arheologic prin termoluminescenta este legat de activitatle
din laboratoarele din Oxford (Aitken si colab., 1964; Aitken si colab., 1968) si din
Danemarca (Mejdahl, 1969). Datarea optica a sedimentelor a decurs firesc in urma
incercdrilor facute prin termoluminescentd in fosta URSS de catre Morozov (1968) si in
occident de citre Wintle si Huntley (1979, 1980). in ceea ce priveste stimularea optica
(Huntley si colab., 1985), principala motivatie a fost gasirea unei metode mai adecvate
pentru sedimente decat termoluminescenta. in contextul datirii sedimentelor, varsta
obtinuta se refera la momentul depunerii acestora, moment in care granulele minerale au
fost expuse pentru ultima datd luminii. Aceasta expunere la lumina este cunoscutd in
literatura sub termenul de ’’bleaching’’ si este evenimentul care practic reseteaza
semnalul luminescent. Tn cazul ceramicii, resetarea are loc in momentul arderii, etapa n
procesul de fabricatie. Dupa acest moment de zero care coincide cu momentul care este
datat, avem o noua acumulare de semnal luminescent datoritd expunerii la fluxul de
radiatie natural. Marele avantaj al stimularii optice in cazul sedimentelor este ca aceasta

asigura culegera unui semnal care cu siguranta a fost resetat.

In ceea ce priveste aplicatiile geologice ale metodei, in cazul datarii de sedimente eoliene,
metodele luminescente nu au in prezent concurent, mii de date luminescente fiind
publicate in ultimele doua decenii. Acest lucru se datoreaza pricipalelor doua avantaje
cumulate ale metodei si anume cd in cazul sedimentelor metodele luminescente sunt
singurele metode absolute de datare ce se bazeaza pe granulele minerale care constituie
sedimentele in sine. Implicatiile geologice ale cunosterii unor varste exacte in cazul
sedimentelor sunt vaste, avand ramificatii in special in probleme climatice si de mediu.
Depunerile de sedimente de natura eoliand sunt in general indicatori ai unor schimbari

climatice, fiind asociate cu perioade reci, vantoase si aride. Prin reconstruirea teoretica a
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climatelor trecute se pot obtine parametri care pot fi folositi in modelarea schimarilor
climatice globale. Proiectul international DIRTMAP demarat in urma cu cativa ani
Tncearca sa creeze o baza de date legata de depunerile eoliene intre Holocen si Ultimul
Maxim Glaciar. Aceste date vor fi folosite pentru verificarea modelelor aflate n
dezvoltare legate de circulatia atmosferica a particulelor minerale si influenta acestora
asupra incalzirii sau racirii globale. Pe Pamant exista douda medii in care de-a lungul
timpului a avut loc o depunere constantd de sedimente: fundul oceanelor si marile
platouri de loess cum ar fi cel din China. Informatiile referitoare la sedimentele oceanice
sunt stratigrafice, pe baza separarii izotopilor oxigenului, combinate cu scara astronomica
legatd de teoria Milankovich, iar similitudinile intre aceasta ordonare stratigraficd marina
si depunerile de loess din marile platouri a indreptat atentia asupra acestora din urma.
(Arimoto, 2001, Harrison si colab., 2001; Kohfeld si Harrison, 2001; Singvi si colab.,
2001; Smalley si colab., 2001; Sun si colab., 2000; Wintle, 1990). Bineinteles, exista si
procupari de reconstructie climatica la nivel local, sau de obtinere a unor date exacte in
diverse alte scopuri : Balescu si colab., 2003; Vandenberghe, 2004; Van den haute si
colab., 1998, 2003. O alta aplicatie de interes deosebit ar fi cea legata de posible indicatii
ce ar putea ajuta la crearea de modele n ceea ce priveste evaluarea si combaterea riscului
asociat cu calamitati naturale cum ar fi cutremure sau inundatii (Fattahi si Walker,
2006; Thomas si colab., 2006), dar si evenimente de tip tsunami (Murari si colab.,

2007; Prendergast si colab., 2012; Brill si colab., 2012).

In ceea ce priveste aplicatiile in arheologie, avantajul major al metodei luminescente
consta in faptul cd este o metoda rapida de efectuare a testelor de autenticitate, precizia
metodei fiind mai scazuta decat in cazul datérii prin C-14. Se pot enumera cateva lucrari
importante legate de aplicatii din arheologie: Aitken (1999), Martini si Sibilia (2001),
Sekkina si colab. (2003). Cu toate acestea nu trebuie uitat faptul ca aceastda metoda este
aplicabila in cazul siturilor in care nu avem material organic prezervat. Mai mult, metoda
este aplicabila la varste mai inaintate, iar aceasta a fdcut ca anumite datiri prin
luminescenta sa aduca cateva contibutii majore legate de cunostintele asupra dezvoltarii
speciei umane. Prin datarea luminescentd a cremenei gasita alaturi de cateva schelete
aflate n situri paleolitice din vestul Asiei, Mercier si colab. (1995) au stabilit ca o

populatie homoida e existat in acea zond acum aproximativ 100 000 ani, contrazicand
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traditionala conceptie conform careia homoizii sunt descendenti ai omului de Neanderthal
iar recent, Westaway si colab. (2007) au tras niste concluzii asemanatoare asupra omului
Floresiensis. Un studiu arheologic, corelat cu studii antropologice si de reconstructie
climatica efectuat de Sun si colab. (2013) a concluzionat ca in Bazinul Luonan au existat
activitati ocupationale intense ale hominizilor, iar coreldrile cu secventele de loess din
China indica in mod clar modificari paleoclimatice. Studiul a demonstrat ca Bazinul
Luonan a fost ocupat de hominizi in urma cu aproximativ 115 000 de ani, acestia
adaptandu-se conditiilor de mediu de la climatele reci si umede la climatele calde si

uscate.

O alta aplicatie interesanta ce are la baza datarea prin metode luminescente, dezvoltata in
ultimii ani, se referd la materiale extraterestre. Studii asupra meteoritilor de pe Marte si a
unor materiale simulante sustin aplicabilitatea datarii luminescente pentru astfel de
materiale (Blair si colab., 2007; Jain si colab., 2006; McKeever si colab., 2010). Tn
momentul de fata, sunt in derulare proiecte de cercetare in situ a sedimentelor martiene,
menite sd obtind informatii cronologice asupra schimbarilor climatice de pe aceasta

planeta.

Datarea prin rezonanta electronica paramagnetica (REP)

Rezonanta electronicd paramagnetica (REP), cunoscuta si sub denumirea de rezonanta
electronica de spin, este 0 metoda relativ recenta de datare descrisa in detaliu de catre
Henning si Griin, 1983; Grin, 1989; lkeya, 1993; Jonas, 1997; Rink, 1997
Blackwell, 1995; Grin, 2007. Metoda introdusd de lkeya (1975) pentru datarea
stalactitelor, REP a cunoscut o continud dezvoltare, odatd cu imbunatatirea calitatii
spectrometrelor si a intelegerii structurii si comportamentului semnalului REP folosit

pentru datare.

Principiul de functionare al acestei metode are la bazd acelasi fenomen de captare a
electronilor la nivelul defectelor prezente Th minerale naturale, descris pentru tehnica de

datare prin luminescenta (vezi figura 47). Acesti electroni nepereche constituie defecte
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paramagnetice si au capacitatea de a absorbi radiatie electromagneticd (de reguld,

microunde) atunci cand sunt plasati intr-un cdmp magnetic extern.

Aplicatii ale REP includ datarea evenimentelor paleoseismice (cutremure din trecut),
estimarea varstelor unor activitati neotectonice de-a lungul coastelor folosind corali si
moluste, a unor eruptii vulcanice folosind sedimente sau roci ce contin cuart,
determinarea unor cronologii pentru evenimente din evolutia biologica si culturald umana
folosind smaltul dintilor, speleoteme si cremeni arse, dar si datarea extinctiilor unor

mamifere (Rink, 1997).

Un avantaj major al metodei de datare prin REP il reprezintd potentialul acesteia de a
obtine varste intr-un interval mai larg decat varstele obtinute prin oricare altd metoda de
datare a Cuaternarului. Desi poate estima varste de pand la 5 Ma (Rink si colab., 2007),
cele mai importante aplicatii se refera la intervalul 40.000 — 200.000 ani, deoarece
materialele cu aceste varste sunt prea batrane pentru a fi datate prin metoda radiocarbon
si prea tinere, in majoritatea cazurilor, pentru aplicatii ale metodei “°Ar/*°Ar (Rink,
1997).

Nivelul de incredere garantat de metoda de datare prin REP variazd in functie de
materialul analizat. De exemplu, eroarea medie asociatd cu varstele coralilor se
incadreaza in intervalul 5-8%. In schimb, rezolutia datirii REP a molustelor si
gastropodelor este cu 10-15% mai mic4, iar valorile varstelor au tendinta de a prezenta o
imprastiere substantiald. In ceea ce priveste geodatarea cuartului, acuratetea cu care
paleodoza poate fi determinata depinde, printre altele, de gradul de resetare a semnalului
REP. La ora actuala, tehnicile experimentale de datare a cuartului produc erori relativ

mari, de obicei in jur de 15%. (Schellmann si colab., 2008)
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RELATIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VARSTELOR

Existenta radionuclizilor naturali cu timp mare de viatd determind aparitia de radicali
liberi, care in mineralele cu proprietati electrice izolatoare au timp de conservare de
ordinul sutelor de ka. Astfel, daca din momentul formarii, mineralul sau scheletul
fosilizat nu mai schimbad elemente radioactive naturale cu mediul inconjurdtor si in
acelasi timp nu sufera un proces de recristalizarea, atunci are loc o acumulare monotona a
radicalilor liberi, dupa o lege cel mai bine descrisa intr-o prima aproximatie de relatie

exponentiala de saturatie:

t
n(t) = Ng (1 —eTo)
unde: t este varsta probei, Ns reprezinta concentratia radicalilor de iradiere la saturatie,

To este un parametru avand dimensiunea unui interval de timp si semnificind varsta
probei pentru care amplitudinea semnalului REP reprezinti 0.632121 = et din

amplitudinea de saturatie.

In cazul in care t <<T , relatia se simplifica devenind:
t . e . o
n(t) = Ng o> ceeace indicd o acumulare liniara in timp a radicalilor de iradiere.

Deoarece toti radicalii liberi au proprietati paramagnetice datorita existentei cel putin a
unui electron cu spinul necuplat, singura metoda capabila sa pund in evidenta existenta
acestora si s determine cantitativ numirul acestora este REP. In general, sensibilitatea
spectrometrelor REP actuale este de circa 10" — 10 spin/mT. Pentru o proba care de
regula cantareste 0,1 g, acest numar de radicali liberi corespunde unei concentratii de 1,5
ppb — 15 ppm, ceea ce face ca REP, pentru aceastd categorie de probe, sd se numere
printre cele mai sensibile metode spectrometrice. Din acest motiv, amplitudinea liniilor
spectrului REP, proportionala cu concentratia radicalilor liberi, va fi in acelasi timp si o
masurd a dozei totale absorbite. Astfel, daca debitul dozei este cunoscut, atunci

determinand doza totald absorbita, se poate calcula varsta probei cu ajutorul relatiei:
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unde D, reprezinta doza echivalentd (doza indusa artificial in urma iradierii probei in

laborator, care sa produca un semnal REP egal cu cel natural) si D semnificd doza anuala.

In felul acesta, pentru a putea determina varsta unei probe este necesara determinarea cu
precizie atat a paleodozei cat si a debitului anual al dozei. Avand origini diferite, fiecare
din aceste marimi este determinatd in mod diferit, procedurile fiind asemanatoare celor

prezentate in cazul metodelor luminescente.

Paleodoza se determina prim metoda aditivarii dozei, conform careia, dupa inregistrarea
semnalului initial (intensitatea naturald), proba investigatd este iradiata cu radiatii gama
emise de *°Co cu doze cunoscute, urmarindu-se evolutia amplitudinii semnalului REP. In
figura 48 sunt prezentate cateva spectre REP. Reprezentarea intensitatii relative a
semnalului REP in functie de doza absorbita de proba duce la stabilirea unei curbe doza-
raspuns. Valoarea dozei echivalente este obtinutd in urma extrapoldrii curbei la
intensitatea REP zero si e reprezentatd de punctul de interesectie dintre curba doza-
raspuns si abscisa. In functie de paleodoza si de marimea dozelor aditivate, dependenta
amplitudinii semnului REP poate fi liniard sdu poate urmari o curba exponentiald de
saturatie (Figura 49). In acest din urma caz, trebuie acordati o deosebita atentie calculari
varstei deoarece aproximatia liniard a dependentei amplitudinii semnalului REP de doza

absorbita nu mai este corecta.
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Figura 48. Spectrele REP ale unor carbonati fosili naturali §i de origine animald

(fragmente de exoschelete de corali §i de moluste marine). Toate spectrele au fost

inregistrate in banda X. (dupa Bahain si colab., 1994)

Cea mai bund modalitate pentru determinarea varstei probei constd in convertirea dozelor
administrate in intervale de timp prin impartirea acestora la debitul dozei asa cum rezulta
din concentratiile elementelor radioactive naturale existente in proba si fitarea datelor
experimentale privind amplitudinea semnalului REP cu o curba exponentiald de saturatie

dependenta de timp avand expresia:
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Ay + AA,

unde A este amplitudinea semnalului REP al probei neiradiate, AA; reprezinta cresterea

acestei amplitudini in urma absorbtiei dozei D; , A, este amplitudinea semnalului REP de

saturatie pentru o varsta (iradiere) infinita.

Tn total, trebuiesc determinati trei parametri, A, Ty, si to, dintre care ultimul reprezinti

varsta probei, ceea ce inseamnd cd sunt necesare minimum cinci doze aditive pentru

determinarea acestor parametri §i in final a varstei probei, insa pentru a se obtine rezultate

de buna calitate, acest numar trebuie sa se apropie de valoarea zece.
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Figura 49. Reprezentarea determindrii experimentale a paleodozei prin metoda

aditivarii dozei in cazul unei dependente liniare a amplitudini relative a semnului REP

(stanga) sau a unei dependente exponentiale de saturatie (dreapta). Punctele din dreapta

originii reprezinta amplitudinile relative ale amplitudinilor semnalelor REP dupa

iradierea suplimentard. Ideal este ca dozele aditive sa nu fie mai mici de jumadatate din

paleodoza, dar lucrul aceste este destul de greu de determinat experimental din prima

iradiere, in special in cazul probelor unicat (dupa Jonas, 1997).

179



Cele doua cazuri de calcul al varstelor prezentate in figura 49 sunt valabile numai in
ipoteza constantei debitului dozei pe toatd durata existentei probei fosile. Acest lucru
presupune pe de o parte existenta de la inceputul procesului de fosilizare a echilibrului
radioactiv in mediul in care se afld proba, iar pe de altd parte inexistenta vreunui transfer
de elemente radioactive din mediu catre proba si invers sau, in cazul in care acesta exista,
trebuie luat in considerare, in caz contrar erorile fiind de ordinul de marime al varstelor
probelor. Din aceasta cauza, probleme ce se pune cu deosebita stingenta in geocronologia
REP consta in estimarea afluxului de uraniu in proba din mediul exterior si procesul

invers de migrare a uraniului din proba in exterior.

In general, acumularea radicalilor liberi se face sub actiunea radiatiilor ionizante emise de
U si descendentii sai, Th si descendentii sai si de K, plus o componenta a radiatiilor
cosmice. Contributia radiatilor ionizante naturale la doza anuald in cazul dentinei este

prezentata in figura 50.

Dozele absorbite de probele cu vechimi de peste 1 Ma sunt considerabile si depasesc
limita acumularii liniare a radicalilor liberi, limita estimata a fi intre 10 si 15 kGy. La
prepararea probelor si la interpretarea rezultatelor experimentale trebuie luat in
considerare parcursul liniar maxim (in cazul radiatiilor alfa sau beta) sau parcursul mediu
(in cazul radiatiilor gama) atat in proba fosila cét si in solul ce o inconjoara. In Figura 50
este reprodusa schematic interrelatia dintre aceste marimi si dimensiunile medii ale unei
probe fosile ingropate in sol. Este evident ca pentru fiecare tip de probe valorile debitului
dozelor absorbite va fi determinat de valorile concrete ale concentratiilor acestor

elemente, dar rezultatele nu vor diferi semnificativ.
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Figura 50. Reprezentarea schematica a parcursurilor radiatiilor alfa, beta si gama la
nivelul unui dinte fosil ingropat in sol. Se observa ca emailul dentar este iradiat de
radiatia alfa emisa de membri seriilor radioactive naturale existenti in principal in

interiorul acestuia. Din acest motiv, pentru a elimina influenta surselor alfa aflate in sol
la interfata cu smaltul, dupa separarea chimica sau mecanica smalful este supus actiunii
unei solutii de acid acetic pentru a elimina un strat superficial cu o grosime egala cu cea
a parcursului maxim al radiatiilor alfa. In acest timp, radiatia beta, datoritd parcursului
liniar maxim mai mare, iradiaza emailul atdt din sursele beta existente in mediul
inconjurator, cat §i de la sursele distribuite in interiorul acestuia. Emitatorii de radiatii
beta sunt aceleasi elemente radioactive ce formeaza seriile radioactive naturale.
Contributia la paleodoza a radiatiilor beta aflate in exterior sau la interfata se
calculeaza de regula presupunand o atenuare exponentiala a acestora. Radiatiile gama,
datorita parcursului mediu mare, si deci a atenuarii reduse la nivelul dintilor fosili mici
sau a fragmentelor de cochilii i corali, sunt considerate ca avand practic debitul fluentei
constant la nivelul ansamblului fragmentului fosil si a solului inconjurator. Numai in
cazul dintilor fosili de elefanti sau mamuti este necesar calculul atenuarii acestora in
tesutul fosil ce insoteste emailul dentar (ciment si dentind). In cazul radiatiei cosmice, al
carui parcurs mediu este foarte mare datorita energiei sale, debitul fluentei acesteia este
considerat constant la nivelul intregii probe, indiferent de dimensiunile acesteia, iar

efectuarea de corectii suplimentare nu mai este necesard.
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PREPARAREA SI INVESTIGAREA PROBELOR

In cazul dentinei, prepararea presupune selectarea probelor, curitarea lor de impuritati,
mojararea la dimensiuni medii de 0,1 mm pentru a media anizotropia spectrelor REP.
Inregistrarea spectrelor REP se efectueazi initial pentru probele neiradiate si apoi diferite
alicote ale aceleiasi probe sunt iradiate gama cu doze progresiv crescitoare si bine
determinate, dupa care amplitudinile spectrelor REP corespunzatoare sunt reprezentate in

functie de valoarea dozelor absorbite.

DOMENIU DE APLICABILITATE

Datoritd stabilitdtii remarcabile a radicalilor liberi in hidroxiapatitd la temperatura
mediului ambient, geodatarea REP poate fi aplicata pentru probe de smalt dentar sdrace
in elemente radioactive naturale a caror varsta ajunge la cateva Ma, acoperind un
domeniu al varstelor pe care atdt metodele de dezechilibru, cit si cele traditionale ca
K/Ar, Ar/Ar, U/Pb sau Th/Pb nu il acopera in totalitate. Pot fi datati de asemenea
carbonatii precum cei aflati in corali, cochilii de moluste, travertine si speleoteme
(stalactite si stalagmite), foraminifere, carbonatii nodulari si calisele. Datarea prin REP
poate fi aplicatd cu succes si pentru determinarea varstelor pentru cuart in diverse

contexte geologice.

LIMITARI

Difuzia uraniului, procesele de incalzire la temperaturi de peste 50 °C, expunerea la
radiatii ultraviolete, recristalizarea sunt principalele procese ce pot afecta concentratia de
radicali liberi si deci si valorile varstelor astfel determinate. In acelasi timp saturarea
acumularii de defecte odatd cu cresterea varstei probelor poate conduce la erori mari in
stabilirea varstei probei investigate. De asemenea, variatia umiditatii solului, care la
randul sau influenteazd difuzia uraniului, contribuie la diminuarea preciziei acestei
metode. Este recomandat ca ori de céte ori este posibil, varsta aceleiasi probe sa fie

determinata si printr-o metoda alternativa.
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Principala sursa de erori in geocronologia REP o constituie transferul de uraniu in si din
proba din si in mediul exterior. Aceasta problema apare numai in cazul uraniului datorita
faptului i uraniul sub forma ionilor U®*, forma obisnuitd sub care se giseste in sol, spre
deosebire de toriu, este solubil in api. In acelasi timp, majoritatea membrilor seriei
radioactive a uraniului sunt alfa si beta activi, iar aceste radiatii au un parcurs finit si
extrem de redus Tn carbonatii si fosfatii naturali ce formeazd -cavsitotalitatea
exoscheletului nevertebratelor sau a emailului dentar al mamiferelor, de ordinul
micronilor in cazul radiatiei alfa si de cel mult de un milimetru in cazul radiatiilor beta,
adica de ordinul de marime al grosimii fosilelor. Radiatiile gama emise de “°K avand
energia de 1,47 MeV, au o grosime de semiatenuare de ordinul centimetrilor, mult mai
mare decat grosimea fosilelor, motiv pentru care nu existd o problemd a migratiei
potasiului. Pe de alta parte, in cazul molarilor de elefanti fosili, a caror dimensiuni pot
depasi 15 - 20 cm, atenuarea radiatiilor gama in corpul molarior este un factor ce trebuie

luat in considerare.

In cazul in care concentratia de uraniu atat in proba cat si in solul din vecinatatea sa nu
depaseste 0,2 ppm, problema migratiei uraniului nu se pune, dar acesta este un caz
extrem de rar intalnit. Din aceasta cauza este necesara estimarea cantitatii de uraniu ce
migreaza in proba. In acest scop au fost elaborate o serie de modele referitoare n

principiu la momentul in care procesul de migratie a avut loc.

EXEMPLE REPREZENTATIVE

Geodatarea REP a fost folosita pentru determinarea varstelor unor dinti fosili de cabaline
apartinand probabil speciei Equus burchelli (zebra) excavati in anul 2001 in situl Cheile
Olduvai din Tanzania, din care au fost excavate si fragmente de unelte din piatrd
apartinant epocii de tranzitie dintre mezolitic si paleolitic. Inexistenta unor roci vulcanice
contemporane a facut imposibila datarea acestora folosind metoda Ar/Ar, astfel Tncat
REP a fost singura alternativd. Absenta unor urme ce ar fi indicat faptul ca fosilele ar fi
fost erodate datoritd deplasarii sedimentelor sub actiunea apei si presupunerea unei

constante a conditiilor meteorologice in ultimii 50 ka a facut ca REP sa poata fi aplicata
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in acest caz. Folosind metoda aditivarii dozei simultan cu determinarea continutului de
elemente radioactive naturale in dinti si n sol si folosind modelul unei migratii liniare a
uraniului, au fost obtinute varste pentru fragmentele fosile ce au format un cluster in jurul
valorii de 62+5 ka. Aceste date, considerabil mai batrane decat varstele estimate anterior
pentru acelasi sit prin alte metode, au sugerat ca tranzitia mezolitic-paleolitic a avut loc n

Africa de Est mult mai timpuriu decét se credea (Skinner si colab., 2003).

Un studiu din 2001 (Molodkov, 2001) foloseste ca materie prima pentru datare o serie de
specii de gastropode terestre pentru investigdri arheologice paleolotice 1n Pestera
Treugolnaya din Nordul Caucazilor. Rezultatele REP sugereaza ca omul antic a venit in
aceastd zona acum nu mai tarziu de 583 £ 25 ka, intr-o perioada calda corespunzand
stadiului OIS 15. Urmatoarea ocupatie umana a pesterii a avut loc acum aprox. 393 ka,
aparent in OIS 11. Lipsa oricaror dovezi ale interventiei umane intre aceste doua perioade
poate indica instalarea unor conditii nefavorabile vietii, datoritd racirii climatului in
etapele OIS 14-12. Acest interval de timp poate fi corelat cu patrunderea omului antic in

zone sudice ale Campiei Est-Europene.

Darea prin REP poate fi folosita cu destul succes si la stabilirea varstelor formatiunilor
geologice autigene cum este cazul venelor de hidroxiapatitd din pestera Tabun situata pe
versantul vestic al muntelui Carmel din Israel. Aceastda pesterd a fost locuita inca din
Paleolitic, astfel incat aici s-a acumulat o cantitate apreciabila de fosfati naturali in
special sub forma de hidroxiapatitd continutd de scheletul animalelor vanate, dar si
proveniti din dejectiile umane. in decursul timpului acestea au dat nastere prin diagenezi
la doua vene de hidroxiapatita naturald, aflate la circa 7,4 m sub suprafata sedimentelor
depuse in pestera. Datoritd prezentei potasiului ca impuritate majora, este de asteptat ca
radiatiile gama emise de izotopul “°K s conduca la acumularea de defecte de iradiere si
in final sd permita datarea prin REP a acestor formatiuni autigene (Rink si colab., 2003).
Masurdtorile REP pe fragmente de hidroxiapatitd colectate din aceste formatiuni au
indicat prezenta spectrelor REP specifice radicalilor liberi CO,, intalniti in carbonatii si
fosfatii naturali. Datate prin metoda dozelor aditive, cele doud formatiuni au prezentat
varste concordante cuprinse intre 49,47 + 2,6 ka si 47,4 + 2,5 ka in modelul migratiei

timpurii a uraniului si 71,8 £ 4,1 ka si 64,2 = 3,8 ka in modelul migratiei liniare a
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uraniului. Trebuie remarcat ca aceste varste sunt semnificativ mai mici decat varsta de
306 = 33 ka sedimentelor inconjurdtoare, varsta estimatd prin termoluminescenta
(Mercier, 1995a; 1995b), ceea ce pledeaza pentru cristalizarea lor in Situ dupa formarea
sedimentelor, acest fapt indicand inca o datd complexitatea proceselor de fosilizare si
atentia cu care trebuiesc interpretate datele de varsta, indiferent de metoda prin care au

fost obtinute (Rink si colab., 2003).

REP poate fi folositi si la datarea unor probe de varsta relativ recenta. In aceste situatii,
datoritd cantitatii relativ reduse de radicali liberi acumulati, metoda dozelor aditive
conduce la cresteri liniare a amplitudinii semnalului REP cu doza absorbita. Astfel,
problemele migratiei uraniului si a atingerii echilibrului radioactiv sunt mai putin
stringente avand in vedere varstele prezumtive ale probei. Un exemplu sugestiv este
reprezentat de datarea unor fragmente de dinti umani fosili excavati din situl arheologic
Qaryat al-fau din sudul Arabiei Saudite. Tn acest caz, semnalul specific radicalul CO, din
emailul dentar al dintilor fosili a permis determinarea pentru cele doud fragmente
investigate a unor varste de 2340 + 70 ani si 1650 = 190 ani, foarte apropiate de varstele
acelorasi probe determinate prin metoda **C (2130 + 55 ani, respectiv 1750 + 150 ani).
Este printre putinele exemple de corespondentd, in limitele erorilor experimentale ale
rezultatelor obtinute prin doud metode geocronologice diferite, ceea ce subliniaza
importanta migratiei uraniului in proba, care in acest caz, datorita varstelor reduse, este

practic neglijabila (Hefne si colab., 2002).

Istoria evolutiei unui sistem hidrotermal a putut fi reconstituita gratie datarii cuarfului
precipitat hidrotermal prin intermediul analizarii centrului paramagnetic de Al, observabil
experimental numai la temperatura azotului lichid. Cum cuartul precipitat hidrotermal
formeaza un sistem inchis, problemele legate de migratia uraniului sau a altor elemente
radioactive naturale nu existd, si nici problemele legate de atingerea echilibrului
radioactiv al descendentilor uraniului. In aceste conditii, varstele determinate pentru un
numar de 34 de probe colectate de-a lungul raului Minase din Prefectura Akita din Nord-
estul Japoniei au indicat o varsta medie de depunere a cuartului hidrotermal de 10 + 6 ka,
imprastierea mare a datelor fiind atribuitd in special variatiei locale a continutului de

uraniu (Mizugaki, 2002).
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O altd aplicatie notabila a datdriit REP o reprezinta studiul unor sedimente marine, de
estuar si eoliene din Florida ce poate ajuta la o mai bund intelegere a fluctuatiilor si a
ciclicitatii locale a nivelului marii, comparatd cu miscdrile eustatice ale nivelului oceanic
planetar si a efectului acestora asupra platformei expuse Florida de-a lungul ultimilor 2,5
Ma. In plus, asocierea unor unititi geologice cu varste depozitionale precise poate

permite rafinarea cartarilor geologice din Florida (Burdette si colab., 2013).

Metoda datirii prin REP poate fi utilizati si in analize arheologice. Intr-un studiu recent
(Cano si colab., 2013), varstele unor fragmente ceramice dintr-un sit arheologic din
valea amazoniand sunt determinate atat prin REP, cat si prin luminescenta stimulata optic
(OSL). Aceste varste corespund 1n limitele erorilor, demonstrand ca rezonanta electronica

paramagnetica poate fi folosita cu incredere in astfel de cazuri.
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Metode geocronologice relative

Metodele geocronologice relative reprezintd o a doua categorie de metode folosite in
geodatare ce fac apel la modificari ciclice, mai mult sau mai putin regulate, permitand
astfel stabilirea unor evenimente geologice majore prin raportarea la evenimente similare
petrecute in decursul istoriei geologice si climatologice a Pamantului. Evolutia si
succesiunea Tn timp a numeroase evenimente periodice sau cvasiperiodice constituie
markeri ai timpului geologic. Dintre acestea, amintim: alternanta polaritatii Campului
Magnetic Terestru (CMT), variatiile insolatiei ca urmare a suprapunerii diferitelor cicluri
ale elementelor orbitei terestre, ale inclinarii axei de rotatic a Pamantului si ale ciclurilor
activitatii solare, alternanta inelelor de crestere ale copacilor din zonele cu clima
temperatd, alternanta densitatii si a altor caracteristici fizico-chimice ale sedimentelor
lacustre §i marine, modificarea compozitiei izotopice a oxigenului si a carbonului din
depozitele de gheata din Antarctica si Groenlanda si din testul foraminiferelor din

sedimentele marine si lacustre si alternanta loess-paleosol din depozitele de loess.

Majoritatea evenimentelor mai sus enumerate sunt marcate numai de momentele variatiei
parametrilor fizici specifici ce raman practic constanti intre aceste momente a caror
succesiune n timp poate fi de ordinul zecilor de ka sau chiar Ma. De aceea, metodele
geocronologice bazate pe determinarea variatiei acestor parametri au atat un caracter
orientativ cat si un caracter relativ, evenimentele nefiind datate fatd de o scara a timpului

absoluta.

Relativitatea nu face aceste metode mai putin atractive deoarece, pe de o parte ele pot fi
etalonate prin intermediul metodelor geocronologice absolute, iar pe de altd parte,
succesiuni intregi ale acestor evenimente ce au avut loc intr-o anumita arie geografica sau
sunt pastrate intr-o anumitd formatiune geologicd pot fi corelate cu secvente
asemandtoare din cu totul altd parte a globului, contribuind astfel la stabilirea unei

cronologii terestre universale. In cazul schimbarii polaritatii cAmpului magnetic terestru
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(CMT), aceasta formeaza o succesiune continud ce a putut fi evidentfiata pana la limita
Ordovician-Silurian (Cox, 1982; Gradstein si colab., 2004), fiind unul din suporturile
geocronologiei actuale. Procedura corelarii diferitelor secvente stratigrafice,
paleomagnetice sau a celor privind fractionarea izotopica 5'%0 a fost folositd cu deosebit
succes la realizarea scalei timpului geologic 2004 (GTS2004) (Gradstein si colab.,
2004).

Paleomagnetismul

Paleomagnetismul este una dintre primele metode geocronologice relative propusa de
Folgheraiter (1899) si dezvoltata prin lucrarile Iui Thellier si Thellier (1959). Prin
paleomagnetism se pot data, in principiu, fragmente de sol, ceramica, roci vulcanice,
sedimente si orice rocd cu conditia cd in acestea sd existe fragmente de minerale cu
proprietdti magnetice, cum sunt hematitul si magnetitul. Pentru varste de pand la 15 ka,
masuratorile paleomagnetice pot indica varsta probei cu o precizie de pana la 40 de ani
daca sunt cunoscute hartile de calibrare tridimensionald a componentelor locale ale CMT

(Creer, 1981; Creer si Tucholka, 1982; Creer si colab., 1983).

Pentru corelarea varstelor diferitelor formatiuni cu o vechime de panad la 400 Ma, sunt
folosite momentele inversiunii polaritatii CMT, in acest caz precizia datarii depinzand de
intinderea in timp a perioadelor cu polaritatea fixa, metoda nefiind insa capabild sa dateze
exact momentul, decat daca se fac presupuneri suplimentare privind geneza formatiunii
respective. Pe langa variatiile polaritatiit CMT, este posibil sa existe si variatii locale ce
simuleazd inversiunile la scara globului terestru, dar in absenta unor date clare asupra
extinderii in spatiu a acestor modificari, ele sunt considerate ca avand un caracter local
(Verosub, 1982). Pentru varste mai mari de 1,5 ka nu se poate vorbi de o precizie in

determinarea varstelor, eroarea in aceste cazuri fiind egala cu durata acestora.
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PROPRIETATILE CAMPULUI MAGNETIC TERESTRU

CMT poate fi considerat, la nivel local, ca reprezentand o suprapunere dintre un camp
magnetic dipolar orientat aproximativ pe directia axei de rotatie terestre si un camp
magnetic regional, ne-dipolar, astfel incat rezultanta acestor doud campuri este cel mai
bine descrisa de trei parametri: inclinatia magnetica I, declinatia magnetica D si inductia
CMT (Figura 51). Variatia in timp a acestor parametri, in masura in care poate fi
reconstituitd din masuratorile efectuate pe diverse probe, atat arheologice cat si

geologice, permite Tn anumite limite determinarea varstelor acestora.

¥

Figura 51. Inclinatia magnetica , declinatia magnetica D si inductia CMT

In total, au fost identificate patru moduri de variatic a CMT:

- Variatia seculard a directiei CMT cauzatad de o deplasare spre vest combinatd cu o
variatie locald a componentei ne-dipolare a campului geomagnetic (Creer, 1981).
Aceastd variatie are un pronuntat caracter local si este cel mai bine reprezentatd de
variatia inclinatiei magnetice |. Astfel, reconstituirea sa pentru anumite regiuni geografice
permite determinarea varstelor absolute de pana la 2 ka prin compararea valorilor
declinatiei magnetice D si ale inclinatiei magnetice | ale probei investigate cu cele

reconstituite sub forma diagramelor D, I, t.
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- Variatia seculard a intensititii CMT are de asemenea un caracter mai mult local. In
acelasi timp, imprecizia in determinarea intensitatii F a CMT pentru probele vechi este
destul de mare, ceea ce face ca folosirea acesteia pentru datari de obiecte arheologice sa

fie mai rar folosita (Beer si colab., 1984).

- Inversarea polaritatii CMT este un fenomen ce se petrece cvasiperiodic, la intervale ce
variaza Intre cativa ka si cativa Ma. Polaritatea actuald este consideratd polaritatea
normald. Cauzele inversarii polaritdfiit CMT sunt pufin cunoscute dar, independent de
aceasta, polaritatea CMT reprezintd unul din markerii temporali de primad importantd in

geocronologie (Olson si colab., 1999; Buffet, 2000; Glatzmaier si Olson, 2005).

- Deplasarea aparenta a polilor magnetici (Evans, 1983) este un fenomen ce se manifesta
la intervale mari de timp de peste 10 Ma si este datoratd deplasarii relative a placilor
continentale, motiv pentru care modificarea orientarii polilor poate fi observatd numai
intre continente, dar nu si in cadrul aceluiasi continent. Deplasarea aparenta a polilor

magnetici poate fi folosita pentru a evidentia migcarile de rotatie ale placilor continentale.

Pentru a fi folosite, inregistrarile paleomagnetice si paleostratigrafice (atunci cand se
referd la coloane stratigrafice) trebuie calibrate cat mai precis folosind metode
geocronologice absolute si pe cat posibil folosite pentru datari ulterioare in vecinatatea

locurilor de unde au fost colectate.

Cele mai exacte inregistrari magnetostratigrafice alibrate cu ajutorul metodei K/Ar sunt
cele ce se refera la Pleistocen si Pliocenul superior, acoperind o perioada de timp de peste
5 Ma. In Pleistocen este localizatd cea mai importanti inversiune a polilor magnetici:

inversiunea Brunhes-Matuyama ce a avut loc acum 730 ka (Figura 52).

Masurdtorile paleomagnetice se referd la evenimente ce au avut loc fie dupa racirea sub
temperatura de blocaj a rocilor ce contin minerale cu proprietati magnetice (in principiu
hematit si magnetit), fie la momentul formarii acestora, fie, in cazul rocilor sedimentare,
la evenimentele depozitionale sau post-depozitionale legate de depunerea acestora.
Trebuie mentionat cd in cazul rocilor sedimentare, proprietafile magnetice sunt conferite
de micile particule de hematit sau magnetit ce se depun odata cu restul componentelor,

orientarea lor finald depinzand de momentul in care procesele de revocare sau de
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bioturbatie nu se mai manifesta, cele doud tipuri de magnetizare remanenta reprezentand

Tnregistari magnetice termoremanente si respectiv detritice (Butler, 1992).
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Figura 52. Succesiunea polaritatilor campului magnetic terestru in Pleistocen si Pliocen.

Atdt cronii cat si subcronii sunt subiectul unor revizuiri §si completari continue.
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PREPARAREA SI INVESTIGAREA PROBELOR

Determinarea parametrilor magnetizarii termoremanente necesita recoltarea unui numar
variabil de probe (minimum 10, de preferintda de forma cubica cu latura variind intre 0,4
cm si 4 cm), pentru fiecare din acestea fiind necesard atat stabilirea coordonatelor
geografice ale locului de recoltare (actualmente un receptor GPS este suficient) cat si

orientarea acestora fata de directia Nord-Sud geografica.

Pentru obtinerea unor rezultate interpretabile, este necesar ca pentru fiecare proba sa fie
determinate valorile inclinatiei, declinatiei si cele ale intensitatii cAmpului magnetic. In
cazul studiilor magnetostratigrafice este necesard prelevarea mai multor carote din
formatiunea investigata care sa aiba o lungime suficient de mare pentru a cuprinde mai
multi croni. In cazul sedimentelor lacustre, este de dorit ca aceste carote sa fie recoltate
din zone diferite sau chiar din lacuri diferite pentru a compensa variatiile locale ale
procesului de sedimentare. Valorile medii ale inclinatiei | si declinatiei D
corespunzatoare fiecarei carote sau grup de carote sunt apoi corelate si in final calibrate
folosind 0 metodd geocronologica absoluta (U/Th, **C, OSL, etc.) sau folosind curbe
standard pentru zona geografica studiata (daca existd) pentru determinarea Varstelor
diferitelor formatiuni. Cele mai exacte datari se obtin folosind valorile inclinatiei si

declinatiei deoarece reflectd mai bine variatiile CMT fatd de datarile bazate pe

determinarea valorilor intensitatilor acestuia (McElhinny si Senanayake, 1982).

DOMENIU DE APLICABILITATE

Metodele geocronologice bazate pe determinari ale paleomagnetismului sunt folosite in
arheologie, in care caz permit determinari de varste absolute. Pe masurd ce se inainteaza
pe scara timpului, devine din ce in ce mai probabila identificarea doar a schimbarilor de
polaritate, astfel incat in cadrul unui cron, varstele absolute pot fi determinante numai
presupunand o viteza de sedimentare constantd pe toatd durata cronului, ceea ce nu este

Tntotdeauna corect.
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Tinand cont de facputl ca inversiunile campului magnetic sunt identificate pe ultimii 400
Ma (33 de croni au fost identificai pand in Campinian, Cretacicul mediu),
magnetostratigrafia ca metodd geocronologicd poate fi folositd, cu limitérile de rigoare,

pana la aceasta varsta.

LIMITARI

Limitarile folosirii paleomagnetismului Tn geocronologie sunt legate in primul rand de
modificarile In timp ale magnetizarii termoremanente, provocate mai ales de alterarile
chimice in timpul proceselor diagenetice cum sunt formarea oxizilor de fier si conversia
magnetitei in hematit. Recristalizarea, deshidratarea, hidratarea, redepozitia sunt de
asemenea capabile de a modifica magnetizarea termoremanentd. In acelasi timp,
formatiunile ce au suferit un proces lent de racire sunt greu databile prin paleomagnetism
datoritd unei mari incertitudini privind momentul atingerii temperaturii de inchidere
(temperatura Curie). De asemenea, pe masurd ce varsta rocilor creste, se observa o
reducere a numarului de croni identificati, de aici rezultand si scaderea preciziei metodei

Tn stabilirea varstelor.

EXEMPLE REPREZENTATIVE

Bazinele neogene din estul Cordilierei Betice (Sud-estul Spaniei) contin sedimente din
Pliocen si Miocenul superior presupuse a se fi depus in perioada existentei Coridorului
Betic ce unea Mediterana de Vest cu Oceanul Atlantic si in momentul in care stramtoarea
Gibraltar a fost inchisa datoritd variatiilor eustatice ale nivelului oceanului planetar,
producand inchiderea in Messinian a Marii Mediterane. In acelasi timp, aceste sedimente
contin evidente ale modificarilor paleoclimaterice din Miocenul superior si Pliocen.
Pentru a obtine o cronologie cat mai exactd a unei sectiuni sedimenatare cu grosimea de
240 m au fost folosite valorile experimentale ale inclinatiei i declinatiei magnetice prin
intermediul cdrora a fost calculata latitudinea Polilor Geomagnetici Virtuali ca un

indicator al schimbrii polarititii cAampului magnetic terestru. In felul acesta, au putut fi
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corelate formatiunile de evaporite si de marne cu inversiunile campului magnetic marcate
de subcronii C3An.1n si C3An.1r, respectiv. C3Br.1n si C3Br.1r carora le corespund
varstele absolute de 6.13 Ma si 7.15 Ma, fiind astfel intinse pe o portiune semnificativa a
Mesinianului. Datele astfel obtinute au permis o comparare directd cu cronologia altor
bazine mediteraneene si o reconstructie mai exacta a evolutiei acestor formatiuni pe

durata Miocenului superior (Dinarés-Turell si colab., 1999).

Tranzitiile de la polaritati normale la polaritati inverse au fost folosite impreuna cu datele
obtinute prin tomografie seismica pentru a investiga depozitele sedimentare Pleistocene
din formatia Puget Lowland din statul Washington. Avand in vedere varsta lor
prezumtiva de peste 300ka si faptul ca asemenea depozite sunt foarte greu databile prin
metode geocronologice absolute, pentru datarea acestora s-a ecurs la determinari
paleomagnetice. Studiul a fost facut pe un numar de 83 de probe recoltate de la suprafata
pentru a identifica magnetostratigrafia intregii regiuni cu o suprafata de circa 600 km?,
regiune aflatd intr-o zond cu seismicitate ridicatd datoritd interactiei placilor tectonice
Juan de Fuca si cea a Americii de Nord. Cea mai importantd inversiune de polaritate
identificatda este cel mai probabil Bruhnes-Matuyama iar depozitele sedimentare
corespunzatoare reprezintd un marker temporal de primd importantd pentru intelegerea

proceselor sedimentare ce au condus la structura geologica actuala (Hagstrum si colab.,
2002).

Depozitele de loess din China, avand cea mai mare grosime inregistrata (peste 140 m),
reprezintd o arhivd paleoclimaticd de primd marime. Aceste depozite reprezintd o
succesiune de loess si paleosol, fiecare din aceste doud categorii fiind formate in conditii
climaterice diferite, primele in timpul maximelor glaciare, celelalte Tn perioadele
interglaciar. Din acest motiv, stabilirea unei cronologii cat mai exacte a acestor depozite
este de extremd importantd pentru reconstituirea paleoclimatului cuaternar. Deoarece
formarea mineralelor cu proprietati magnetice (magnetit si magnetohematit) are loc in
paleosolului si variatia temperaturii atmosferice asa cum rezultd din analiza fractionarii
izotopice 20 din carotele sedimentare recoltate din oceanului planetar sau din carotele

de gheatd din Groenlanda si Antarctica existd o foarte bund corelatie. Loessul poate fi
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datat In mod absolut numai prin luminescentd si numai pentru varste mai mici de 1 Ma,
astfel Tncat corelarea masuratorilor de paleomagnetism cu fractionarea izotopica 80,
granulometrie si ciclurile insolatiei poate constitui o modalitate de a stabili cronologia
depozitelor de loess mai batrane. Acest lucru a fost realizat pentru secventa de loess de la
Luochuan, cu rezultate remarcabile folosind tehnici de analiza spectrala sofisticate ca
tehnica Blackman-Tukey (Paillard si colab., 1996) astfel incat in final, au putut fi
stabiliti si datati 72 de markeri atasati atat tranzitiilor loess-paleosol, cat si diferitelor
din cele de paleosol, ajungand pana la baza formatiunii la 156,7m fata de suprafata,

careia i s-a stabilit in felul acesta o varsta de 2,596 Ma (Heslop si colab., 2000).

Masurdtorile de paleomagnetism ale sedimentelor terestre (aluviale si lacustre), impreuna
cu determinarile paleontologice ale fosilelor de mamifere au permis elaborarea unei scale
a timpului geologic pentru Miocenul din cinci bazine sedimentare din centrul si estul
Spaniei. Raritatea formatiuinilor vulcanice intercalate intre aceste sedimente a facut
datarea lor prin metode absolute extrem de imprecisd. Din acest motiv s-a recurs la
determinarile de paleomagnetism si corelarea acestora cu scala timpului geomagnetic.
Corelatiile detaliate efectuate pentru fiecare sectiune studiatd au permis realizarea unei
scale stratigrafice Intinsa din Miocenul mediu (18 Ma) pana in Miocenul superior (8 Ma),
fiind evidentiata si racirea brusca ce a avut loc la mijlocul Miocenului (14,1 Ma) si criza
intra-Valesiena (9,7 Ma) manifestate prin modificarile paleofaunei (Krijgsman si colab.,
1996). Absenta oricaror formatiuni vulcanice ce ar permite datarea prin una din metodele
radiometrice absolute (K/Ar, Ar/Ar, U/Pb, etc.) a facut necesara utilizarea
paleomegnetismului ca metoda geocronologicd pentru reconstituirea evolutiei tectonice a
sectiunii Kuitun He din versantul nordic al muntilor Tian San. Din analiza a 801 probe
colectate dintr-o sectiune cu grosimea de 1559 m compusa in principal din sedimente
fluvio-lacustre contindnd numai magnetit ca mineral magnetic, au putut fi identificate 29
de inversiuni ale polaritati ce se coreleaza foarte bine cu inversiunile ce au avut loc intr-0
perioada cuprinsi intre Miocenul superior (cca. 3,1 Ma) si cel mediu (cca. 10,5 Ma). In
felul acesta a putut fi calculatd o viteza medie de sedimentare de 0,21 + 0,01 mm/an. Din

datele privind varsta sedimentelor si viteza lor de sedimentare a putut fi stabilit faptul ca
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orogeneza mungilor Tian San era inca activd in Miocenul mediu (cca. 10,5 Ma)

(Charreau si colab., 2005).

Fractionarea izotopici 620

Este o metoda geocronologica ce pentru varste mici, de ordinul sutelor de ka pana la 1
Ma, permite determinarea varstelor absolute ale sedimentelor pelagice, pornind de la

determinarea fractionarii izotopice 820 din foraminifere (Martinson si colab., 1987).

FRACTIONAREA IZOTOPICA

Atat hidrogenul cat si oxigenul sunt compusi din doi izotopi stabili, avind abundentele
izotopice relative *H/"H si 0/*°0 egale cu 1/6000, respectiv cu 1/490. Datorita
diferentelor existente intre masele atomice ale celor doua elemente, rapoartele
abundentelor izotopice relative atat in cazul hidrogenului, cat si in cazul oxigenului sunt
dependente de temperatura apei (Urey, 1947; Epstein si colab., 1953), variatia valorii
acestora fiind un bun indicator al temperaturii apei. In momentul schimbirii de faza a
apei (evaporare, condensare, Inghetare, topire, sublimare) are loc fractionarea acestor
izotopi, izotopul mai greu concentrandu-se mai mult in faza lichida, in timp ce faza
gazoasa este mai bogatd in fractiunea usoara deoarece presiunea vaporilor saturati este
mai micad pentru fractiunea mai grea. Fiind vorba de acelasi proces, intre fractionarea

izotopica a hidrogenului si cea a oxigenului In cazul apei meteorice exista relatia:
5*H =s5"%0+d

Valoare parametrului s este dependenta de natura precipitatiilor (in medie 8 pentru
precipitatiile din zona continentald, 4 pentru apa evaporatd si 2 pentru apa evaporata din

sol), ceea ce permite printre altele identificarea sursei de apd meteorica.

In acelasi timp, valoarea fractionarii izotopice a oxigenului din apa meteorica este

dependentda de temperatura la care are loc evaporarea, fiind de 0,7 %o/°C pentru
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precipitatiile din zona continentald si de 0,2 %o/°C pentru zona marind (Gat si

Gonfiantini, 1981).

Dependenta de temperatura a fractionarii izotopice se pastreaza in precipitatiile solide
care, acumulate an de an sub forma ghetarilor continentali, reprezintd o arhiva a variatiei
temperaturii atmosferice in zona de formare a acestora. Deoarece depunerea zapezii are
un caracter sezonier, aceasta formeaza straturi anuale ce pot fi identificate usor datorita
impuritatilor confinute si datorita variatiei sezoniere a 8*80. Insa, pe masura ce se coboara
spre baza carotei de gheatd, datoritd presiunii marii si a deformarii plastice a ghetii,
straturile anuale incep sd nu mai poatd fi diferentiate, dar variatia fractionarii izotopice
0180 se pastreaza nealterata, permitand stabilirea vérstei relative a nivelului (Dansgaard
si colab., 1971; Hammer si colab., 1978; Lorius si colab. 1985; Johansen, 1977).
Mediul marin reprezinta al doilea mediu in care are loc procesul de fractionare izotopica
al oxigenului, acesta fiind Tn final "inregistrat" in carbonati solizi ce sunt depusi in
exoscheletul foraminiferelor, crustaceelor ostracode si al molustelor marine pornind de la
ionul bicarbonat solubil existent in apa. Intre concentratia izotopului 80 din carbonatii
marini §i concentratia aceluiasi izotop din apd marind existd o corelatie directd si

dependenta de temperatura apei, exprimata prin relatia (Epstein si colab., 1953):

T =18.0- 4,2[_-:5‘80_.':@5 = E7-"13':-ﬂ"‘.'.':'.‘.".--.‘GW .:I"

+0.14l6 0055 - 5" Osiiom i

unde 8180pDB este valoarea fractionarii izotopice din carbonatii marini exprimatd in
functie de standardul PDB (Pee Dee Belemnite), 81805Mow este valoarea fractionarii
izotopice din apa marind exprimata fata de standardul SMOW (Standard Medium Ocean
Water). Este posibil, cunoscand valorile celor doud fractionari, masurate experimental
atat in carbonatii marini cat si in carotele de gheata din Groenlanda si Antarctica, sa fie
calculata paleotemperatura apei marine. Pe de alta parte, fractionarea izotopica 6180 in
testele foraminiferelor este determinata atat de temperatura apei marii cét si de valoarea
fractiondrii izotopice a apei marii In momentul formarii testelor, ceea ce determind o
corelatie directd intre aceste marimi dar nu si o proportionalitate a acestora in testele

foraminiferelor.
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Apa de suprafatd a oceanului se afld sub influenta aportului de apa dulce ce apare in
perioadele interglaciare, in momentul topirii ghetarilor si a banchizelor, astfel incat
fluctuatia fractionarii izotopice 820 este determinata atat in mod direct de temperatura
apei, cat si in mod indirect de formarea si topirea calotelor glaciare. Din acest motiv,
variatia seculara a fractionarii izotopice 880 este un bun indicator al volumului de gheata
si in consecinta si al nivelului oceanului planetar (Cullen & Curry, 1997; Lea si colab.,
2002). Fluctuatia fractiondrii izotopice ™0 in carbonatii marini si in special in testele
foraminiferelor este valabild la orice latitudine sau longitudine si reflectd foarte bine
variatiile de temperatura in special intre perioadele glaciare si interglaciare (Shackelton
si Opdyke, 1973; Shackelton, 1982; Martinson si colab., 1987). Tncepand cu anul 1976
s-a incercat si in mare masura s-a reusit ca pentru ultimii 750 ka ciclurile de variatie ale
fractionarii izotopice sa fie corelate cu ciclurile variatiei elementelor orbitei terestre si ale
inclinarii axei de rotatie a Pamantului fatd de planul orbitei sale, dupd o procedura
asemanatoare cu cea folosita la analiza grosimii sedimentelor si a prezentei sau a absentei
sapropelului (Kuiper si colab., 2004). Dintre toate acestea, cel mai bine reflectat de
variatia 5'%0 este ciclul de 41 ka de variatie a inclinarii axei de rotatic (Berger, 1988).
Din aceste motive, fractionarea izotopica din carbonatii marini si cea din carotele de
gheatd din Antarctica si Groenlanda au fost folosite atdt la reconstructia variatiei
paleotemperaturii terestre, cat si la stabilirea unor markeri temporali similari cronilor, dar
numitii stadii izotopice ale oxigenului §i numerotati in ordine crescdtoare pe masurd ce
varsta lor creste. Deoarece cronii si subcronii paleomagnetici nu coincid decat absolut
intamplator cu stadiile izotopice ale oxigenului, cele doua seturi de markeri, dacd pot fi
folositi simultan, permit cel putin stabilirea aproximativa a varstelor geologice, ceea ce
pentru celelalte metode geocronologice absolute reprezinta un criteriu de verificare de

prima importanta.

PREPARAREA S1 INVESTIGAREA PROBELOR

Prepararea probelor presupune in cazul carotelor de gheatd pastrarea acestora dupa
recoltare in recipiente mentinute la temperaturi negative, Inchise ermetic pentru a

impiedica schimbul izotopic cu atmosfera §i contaminarea probelor. In cazul carbonatilor
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marini, acestia sunt manipulati in atmosfera inerta, testele de foraminifere fiind selectate
sub microscop. In acest din urma caz, probele trebuiesc apoi calcinate la 400 °C pentru
inlaturarea urmelor de carbon organic ce pot altera rezultatele. Determinarea cantitativa a
izotopului 20 este facuta folosind spectrometria de masa a bioxidului de carbon rezultat
din dizolvarea carbonatilor in acid fosforic sau a vaporilor de apa in cazul ghetii, caz in
care este determinatd si compozifia izotopica a hidrogenului. Pentru a reduce in cat mai
mare masura erorile experimentale, este necesara analiza a cel putin 5-10 probe din

acelasi esantion.

DOMENIU DE APLICABILITATE

Fractionarea izotopica 5'°0 este extrem de utila atat ca marker geocronologic absolut
pentru gheata de varstd holocena, cat si pentru foraminiferele marine incepand cu

Pleistocenul mediu si pana in prezent.

Pentru varste mai mari, fractionarea izotopicd este un excelent indicator al stadiilor de
oxigen, permitand verificarea varstelor obtinute prin alte metode absolute. Dependenta
fractiondrii izotopice de temperatura mediului in care aceasta a avut loc, face ca studiile
de acest tip sa fie foarte utile in reconstituirea paleoclimei, in special pe durata

Pleistocenului si Holocenului, adica in timpul ultimelor glaciatiuni.

LIMITARI

Tehnica experimentala existentd permite determinarea valorii fractionarii izotopice 5'%0
cu o eroare mai mica de 0,1%o, respectiv 1 %o. Pe de alta parte, mediile pentru care aceste
determindri se pot face sunt reduse la gheata fosild, carbonati marini fosil §i in anumite
situatii si speleoteme, ceea ce limiteazd aplicabilitatea acestei metode. In acelasi timp,
fiind vorba de variatii mai mult sau mai putin ciclice, de extrema importanta este prezenta
sau absenta bioturbatiei in cazul sedimentelor pelgice marine, comprimarea si deformarea
plastica a ghetii In profunzimea calotelor de gheatd si schimbul izotopic in momentul

precipitdrii carbonatilor in mediul carstic. In acest din urma caz, apare o complicatie
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datoritd faptului ca in perioada de maxim glaciar, cresterea stalagmitelor inceteaza
complet (Geyh & Henning, 1986). Mai trebuie remarcat faptul ca intre fractionarea
izotopica 6'®0 si alti markeri ai temperaturii apei cum este raportul Mg/Ca din testul
foraminiferelor nu existd intotdeauna o corelatie perfectd, ceea ce face ca in studiile
privind valoarea numerica a temperaturii suprafetei marii acesti doi proxi sa fie folositi cu
prudenta (Cullen & Curry, 1997). Toate acestea reprezinta limitari mai mult sau mai
putin importante ce trebuie luate in considerare la interpretarea rezultatelor

experimentale.

EXEMPLE REPREZENTATIVE PENTRU GEOCRONOLOGIA NEOGENULUI

Carotele sedimentare recoltate de la o adancime de 3315 m de pe versantul muntelui
submarin Ceara, situat la circa 6° latitudine nordica si 44° longitudine vestica in Oceanul
Atlantic, intr-o zona cu clima tropicald, cu o temperatura de suprafata usor variabila n
jurul valorii de 27 °C, au fost investigate privind atat diversitatea foraminiferelor fosile,
cét si din punct de vedere al fractiondrii izotopice 8*°0 (Cullen si Curry, 1997). Analiza
a 200 de probe recoltate dintr-o secventd sedimentarda cuprinsa intre 23 m si 43 m
adancime fatd de fundul oceanului, au permis reconstituirea variatiei fractionarii
izotopice 80 care, prin comparatie cu variatia similara din doud carote invecinate
(Bickert si colab., 1997), a permis stabilirea cronologiei variatiei in timp a populatiei
diferitelor specii de foraminifere in incercarea de a stabili o corelatie intre densitatea
acestora si temperatura suprafetei oceanului (SST). Desi concentratia testelor de
foraminifere apartindnd genurilor Globigerinoides, Globigerinita si Neogloboquadrina a
inregistrat o variatie ciclicd, seriile temporale ce descriu aceasta variatie sunt slab corelate
cu seriile temporale ce descriu variatia fractiondrii izotopice 8%0. Acest fapt indica
prudenta 1n folosirea variatiei concentratiei de teste ca proxi pentru temperatura
suprafetei oceanului, concentratiile diferitelor specii de foraminifere neputand fi corelate

CU acest parametru.

Folosind procedura matematici MAT (Modern Analog Technique), a fost comparata

compozitia faunistica a foraminiferelor fosile cu cele actuale si a putut fi evidentiatd o
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asemanare marcanta intre compozitia actuald si cea din stadiul izotopic 21, dar variatiile
bruste si nesincrone cu fractionarea izotopica 880 observate in testele acelorasi
foraminifere indica controlarea populatiei acestora de alti parametri decat temperatura

suprafetei oceanului (Cullen si Curry, 1997).

Asa cum s-a afirmat mai sus, fractionarea izotopicd 8'°0 n testele foraminiferelor
reflectd atat temperatura suprafetei oceanului, cat si eventualele modificari ale fractionarii
determinate de transportul de apa dulce provenitd din topirea ghetarilor si din conditiile
hidrologice locale. Deoarece raportul Mg/Ca este un foarte bun indicator al temperaturii
de cristalizare a carbonatului de calciu (Mashiotta si colab., 1999), variatia acestuia cu
varsta poate fi extrasd din variatia globald a fractiondrii izotopice 5'%0, astfel Tncat
variatia reziduald rezultatd poate fi consideratd un indicator al modificarilor climaterice
din perioada considerata (Lea si colab., 2002). Acest procedeu a fost folosit pentru a
separa din semnalul complex al variatiei fractionarii izotopice din testul foraminiferelor
pe cel al temperaturii de cristalizare a carbonatilor dintr-o carotd de sedimentare ce
contine sedimente a caror varstd se Intinde din prezent pana acum 350 ka, recoltatd de pe
lantul submarin Cocos, 1n vecindtatea insulelor Galapagos. Variatia reziduald a
fractiondrii izotopice 5'°0 astfel rezultatd poate fi mai bine pusa in legaturd cu variatiile
climaterice si in special cu volumul total de gheata si in consecinta si cu variatia nivelului
oceanului planetar (Lea si colab., 2002), permitand datarea cu mai mare precizie a

momentelor de maxim si minim glaciar.

Variatia ciclicd a parametrilor orbitei terestre si a inclinarii axei de rotatie a Pdmantului
fata de eclipticd a putut fi pusa in corelatie cu variatiile ciclice ale climei terestre
incepand cu Pliocenul superior si pana in prezent. Enuntata de Milankovitch (1941),
aceastd teorie a fost confirmata cel putin pentru ultimii 2,6 Ma din determindrile
combinate ale fractiondrii izotopice 820 din carotele de foraj din oceanele Atlantic si
Pacific, determinarea nivelului oceanului planetar prin datarea prin metoda U/Th a
teraselor coraligene din insula Barbados si peninsula Huon (Papua Noua Guinee) si prin
madsuratori paleomagnetice, cel mai importnat reper fiind reprezentat de inversiunea
Brunhes/Matuyama (780 ka). La aceasta se pot adduga variatiile periodice ale grosimii si

compozitiei straturilor sedimentare din diferite regiuni. Folosind aceste variatii periodice
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a fost posibila alcatuirea unei cronologii foarte precise privind ultimii 2,6 Ma. O
contributie importanta la acest studiu a fost adusa din analiza fractionarii izotopice 6180
din testul foraminiferelor din genul Uvigerina, din carota V19-30 colectata in zona
ecuatoriala a Pacificului de Est, calibrata cu variatia nivelului oceanului determinata din
terasele coraligene din peninsula Huon. Acest tip de analizd a permis stabilirea unor
relatii matematice simple intre nivelul oceanului in perioade de maximum $i minimum

glaciar si fractionarea izotopica 6180:
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In felul acesta, presupunand constantd viteza de sedimentare si folosind ca marker
temporal inversiunea magnetica Gauss/Matuyama cu o varsta de 2,58 Ma, a fost extinsa
cronologia variatiei nivelului oceanului si a alternatelor glaciar/interglaciar pana in
Pliocenul superior, circa 2,8 Ma fatd de prezent, acest lucru permitdnd si stabilirea
cronologiei coloanei sedimentare ciclostratigrafice Rangitikei din bazinul Wanganui din
Noua Zeelanda (Pillans si colab., 1998).

Coralii reprezinta una din cele mai complete arhive privind variatiile mediului oceanic,
aceasta incluzdnd temperatura, salinitatea, microelementele, regimul precipitatiilor.
Coralii sunt cu atat mai interesanti din acest punct de vedere cu cat zonele in care traiesc
sunt destul de greu accesibile masuratorilor directe. Cresterea coralilor are loc tot timpul
anului, dar variatia ciclica a conditiilor de viata este foarte bine ilustrata in variatia anuala
a densitatii acestora, variatie ce poate fi pusd usor in evidentd prin radiografie sau
tomografie axiala computerizatd (CAT). Studiul distributiei diferitilor proxi ca raportul
Sr/Ca sau fractionarea izotopica 520 n coralii actuali sau fosili cu o vechime de cateva
sute de ani au permis o mai bund calibrare a valorilor numerice a acestor proxi in raport
cu temperatura §i salinitatea apei oceanului, in timp ce 14C a fost folosit pentru stabilirea
varstei coralilor fosili. Extinzand calibrarile facute pe coralii recenti la corali fosili a putut
fi reconstituitad cu mare rezolutie (inelele anuale de crestere permit acest lucru) variatia
temperaturii suprafetei oceanului pe toata durata Holocenului si la finele Pleistocenului

(Gagan si colab., 2000). Cu aceasta ocazie a fost evidentiat faptul bine cunoscut din
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analiza testelor foraminiferelor, ca si In cazul coralilor, raportul Sr/Ca este un excelent
indicator al temperaturii suprafetei oceanului §i ca variatia fractionarii izotopice 580 1n
timp depinde nu numai de temperatura suprafetei oceanului dar si de alti factori, mai greu
de cuantificat, dar care sunt de asemenea legati de variatiile climaterice. Rezultatele
numerice ale reconstituirii paleotemperaturii au indicat ca in timpul ultimului episod de
racire puternicd de la finele Pleistocenului, evenimentul Younger Dryas, temperatura
suprafetei Oceanului Pacific de sud-vest a fot mai scazuta cu 4°C pana la 6°C decat in
prezent (Gagan si colab., 2000). In acelasi timp a fost confirmat marele potential pe care
il au masuratorile concordante ale raportului Sr/Ca, ale fractionarii izotopice %0 i a
continutului de carbon din scheletul coralilor actuali si fosili privind reconstituirea
balantei hidrologice la nivelul suprafetei oceanului, variatia continutului de **C din
atmosfera si modificarea circulatiei apei in emisfera sudica ca urmare a fenomenului El

Nifio (Gagan si colab., 2000).

Desi speleotema nu este cel mai indicat mediu pentru conservarea inregistrarilor
climaterice prin intermediul fractiondrii izotopice 5'®0 sau a altor elemente in urma,
existd o multime de situatii in care singurele inregistrari confidente paleoclimaterice se
gasesc in stalactite sau stalagmite (McDermott si colab., 2001; Kolodny si colab.,
2003). Daca procesele legate de cristalizarea calcitului pot altera distributia 5180, pe de
alta parte viteza mica de crestere a speleotemei, posibilitatea de a fi exact datate folosind
metodd U/Th si tehnicile actuale de spectrometrie de masa cu surse cu bombardament
ionic cresc foarte mult acuratetea determinarii pofilelor fractionarii izotopice 8180 pe
intervale mari de timp si a datdrii diferitelor evenimente climaterice. Aceste particularitéfi
au determinat alegerea ca obiect de studiu a unui numar de 15 stalactite si Stalagmite
recoltate din doud pesteri situate in zonele aride din Israel, una 1n sud in vecinatatea
desertului Neghev (pestera Soreq) si celalalta in nord-est (pestera Ma’ale Efrayim), intr-0
zona saracd In precipitatii pe malul vestic al Marii Moarte, facand posibild o comparatie
pe termen lung intre cele doud subtipuri climatice. Simultan cu determinarile fractionarii
izotopice 8180 au fost facute si determindri de varsta prin metoda U/Th pentru o mai
bund localizare in timp a evenimentelor climaterice. Rezultatele privind variafia
fractionarii 1izotopice 80 in cele doud seturi de speleoteme au indicat o mare

similitudine in perioada maximumului glaciar intre 25 ka si 67 ka BP, ceea ce indica
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existenta unei surse de apa pluvialda comuna, dar care nu s-a mai pastrat in conditiile
minimelor glaciare, atunci cand diferentele de circulatie ale apei au deveni asemanatoare
cu cele din prezent. Pentru o zona sdracd in precipitatii i avand un climat in mare parte
arid datorita instaldrii unui maxim de presiune ce a existat probabil in perioada ultimelor
minime glaciare, speleotemele s-au dovedit a contine cele mai fidele inregistrari climatice

intinse pe o perioada de zeci si chiar sute de ka (Vaks si colab., 2003).

Ciclostratigrafia

Ciclostratigrafia nu este 0 metoda geocronologica stricto senso, deoarece nu se bazeaza
pe variatia in timp, monotona sau discontinua a unui fenomen fizico-chimic cum a fost
cazul metodelor prezentate pand acum. Ea reprezintd mai degrabad o tehnicd de analiza
matematicd a formatiunilor sedimentare complexe, ganditd cu scopul de a evidentia
existenta unor secvente similare, in primul rand din punct de vedere al succesiunii si
ciclicitatii acestora si apoi, pe cat posibil si din punct de vedere al petrologiei diferitelor

lamine din alcatuirea acestora.

FORMAREA VARVELOR

Varvele sunt compuse in mare masura din material autigen cu o micd fractiune de
material detritico-clastic constand din aluminosilicati de origine eoliana (Dean si colab.,
2002). Varvele reprezinta formatiuni sedimentare laminare formate anual ntr-un mediu
acvatic ca urmare a unor variatii sezoniere ale conditiilor climaterice din zona de aparitie
a acestora. Din acest motiv, fiecare varva este formata de din doua lamine fine de culori
si compozitii mineralogice diferite depuse n decursul unui singur an, reflectand in acest
fel alternanta climatica anuald. Depunerea sezoniera a varvelor face din acestea o
excelenta arhiva a modificarilor climaterice. Varvele se formeaza in bazine depozitionale
caracterizate printr-o variatie periodica a compozitiei sedimentelor necesara diferentierii
acestora 1n functie de sezonul in care are loc depunerea si de existenta unei concentratii

scazute a oxigenului pe fundul bazinului pentru a impiedica bioturbatia produsd de fauna
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bentica. Varvele se pot depune atat in mediu dulcicol, cat si in mediu marin, grosimea lor
variind de la fractiuni de 1 mm la centimetri sau chiar decimetri. Spre deosebire de
laminele sedimentare formate In mediile marine sau lacustre prin acumularea si
depunerea sezoniera a sedimentelor si care din acest motiv au aceeasi structura
mineralogicad, prezentand un gradient al granulatiei, varvele sunt constituite Tn mod
obligatoriu din cel putin doud componente mineralogie diferite alternante, reflectand
tocmai variatia sezonierd a conditiilor de formare si depunere a acestora. in zonele cu
climd temperata §i polard, varvele sunt constituite dintr-o alternantd de diatomee,
cianobacterii sau alge formate in sezonul cald, atunci cand suprafatd bazinului nu este
acoperitd cu gheata si silt fin depus in perioada inghetului, atunci cind luciul apei este
acoperit cu gheata. Materialul sedimentar poate fi transportat in regiunea de depunere atat
prin influxul de particule minerale in suspensie adus de raurile si fluviile tributare
bazinului respectiv, cat si pe cale eoliand, in special in regiunile Invecinate zonelor
desertice (zona nord-esticd a Marii Arabiei, bazinul Santa Barbara din vecinatatea

Californiei).

Avand o ciclicitate anuald, varvele reprezintd un excelent material pentru evidentierea
modificarilor climatice atat pe termen scurt, cat si pentru intervale de timp de ordinul ka.
Din acest motiv, pentru exprimarea varstelor In cazul unor secvente stratigrafice complete
ce pornesc de la momentul actual se folosesc anii/varve, un an/varva fiind egal cu un an

calendaristic.

Pentru a se obtin date de incredere, cronologia bazatd pe numararea varvelor anuale
trebuie confirmatd prin alte metode geocronologice absolute. Pentru varste de ordinul
zecilor de ani, cele mai bune metode sunt cele bazate pe identificarea izotopilor
radioactivi >°Pb (Appleby si Oldfield, 1978) si **’Cs (Lotter si colab., 1997), in timp ce
pentru varste de ordinul ka pot fi folosite cu succes metodele **C si U/Th. Existenta unor
straturi de tefra databile prin K/Ar sau Ar/Ar si intercalate printre varve reprezinta
markeri geocronologici de prima importantd ce permit stabilirea unor cronologii absolute
a varvelor. In aceste conditii, analiza modificirilor periodice ale grosimii varvelor pentru
intervale de timp cat mai mari cu putintd permite evidentierea factorilor externi, de cele

maei multe ori de naturd climatica, ce controleaza procesele de formare si de sedimentare
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a componentelor minerale si organice ce intrd in compozifia acestora. Cunoscute sub
numele de analizd a seriilor temporale, procedura matematicd ce permite evidentierea
acestor variatii periodice, de cele mai multe ori imposibil de sesizat direct, se bazeaza in
mare masura pe analiza Fourier precedata de diferite proceduri de filtrare pentru a extrage
variatiile periodice de frecventa foarte joasa si care ar afecta foarte mult rezultatele finale
(Weedon, 2003; Shumway si Stoffer, 2005) sau pe utilizarea functiilor wavelet pentru
analiza atdt a grosimii laminelor individuale cat si a nuantei de gri sau chiar culorile

fundamentale (rosu, albastru, verde) ale acestora (Dean si colab., 2002).

PREPARAREA SI INVESTIGAREA PROBELOR

Sedimentele varvate pot fi colectate fie prin carotaj obisnuit, fie folosind carotajul
criogenic, in acest din urma caz in sedimente fiind introdusa o sonda prin care circuld un
agent de racire (o solutie concentrata de clorura de sodiu) cu o temperatura cu mult sub
temperatura de inghet a apei, astfel incat in jurul sondei se dezvolta o zona compacta de
sedimente inghetate si aderente la aceastd, ce apoi sunt extrase si prelucrate pentru

observatii ulterioare.

Cea mai bund, dar si cea mai laborioasa metoda folosita pentru investigarea sedimentelor
varvate constd in prelevarea unor fragmente longitudinale cu o grosime de 1-2 mm,
extragerea apei prin imersiuni repetate in acetond, impregnarea sedimentelor astfel
deshidratate cu rasini epoxidice, slefuirea celor doua fete si radiografierea esantionului
astfel prelucrat prin radiografiere de contact folosind tuburi de raze X cu microfocalizare
pentru a reduce cat mai mult cu putintd neclaritatea introdusa de dimensiunile finite ale
petei focale optice. In acelasi timp, In cazul varvelor cu grosimi de ordinul milimetrilor,
imaginea acestora poate fi obtinuta folosind metode imagistice nedistructive ca
radiografia digitala sau tomografia computerizatd. Urmatoarea etapa consta in analiza
imaginilor varvelor, analizd pentru care existd mai multe metode. Fiind vorba de
sedimente cu o structurd si compozitie complexd, analiza de imagine poate fi completata

cu o analiza palinologica, mineralogica sau de susceptibilitate magnetica.
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DOMENIU DE APLICABILITATE

Fiind o metoda geocronologica relativa, ciclostratigrafia, sensus lato, poate fi folosita la
analiza sedimentelor varvate indiferent de varsta acestora, insa masuratori de varste
absolute bazate pe numaratoarea varvelor sunt reduse de reguld la sedimentele de varsta
holocend si mai rar de varsta pleistocend, acest fapt fiind explicabil prin absenta unor
secvente stratigrafice continue care sa acopere perioade de timp de ordinul sutelor de ka.
Modificarile climatice majore din Pleistocen si Holocen au facut practic imposibile
existenta unor conditii stationare de depozitare a sedimentelor si deci a unor secvente

stratigrafice care sd cuprindd intervale mari de timp.

Pe de alta parte, faptul ca structura secventelor stratigrafice este puternic influentatd de
conditiile climatice, iar acestea sunt la randul lor influentate de diversele variatii ciclice
ale elementelor dinamicii orbitei terestre si a inclinarii axei polare pe ecliptica, face
posibild stabilirea unor corelatii pe termen lung (zeci de ka) intre secvente stratigrafice
aflate la distante apreciabile unele fatd de altele si deci extinderea datelor cronologice

absolute de la 0 secventa la alta.

LIMITARI

Ciclostratigrafia este inerent limitata la studiul sedimentelor varvate recoltate atat din
bazine sedimentare active cum sunt lacurile din nordul zonei temperate sau din bazinele
anoxice marine si lacustre, cat si din diferitele locatii de pe glob unde secventialitatea

acestora s-a pastrat si acoperd intervale de timp de ordinul zecilor de ka.

EXEMPLE REPREZENTATIVE

O secventa sedimentara de inalta rezolutie cu lungimea de 430 cm e fost extrasa din lacul
glaciar d’Annecy situat in Alpii Francezi la o altitudine de 446 m. Datarile cu *C au
indicat a varsta maxima de circa 16 ka pentru momentul formarii varvelor, acestea fiind

distribuite pe toatd lungimea carotei. Numaratoarea acestora si analiza lor detaliata a
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evidentiat existenta a cel putin cinci unitati stratigrafice, dintre care patru au putut fi
corelate cu cicluri anuale de depunere. In felul acesta au putut fi evidentiate diferitele
etape ce au avut loc in procesul retragerii ultimei glaciatiuni. Procesul acesta a fost in
primul rdnd marcat de modificarea compozitiei sedimentelor prin trecerea de la
sedimente clastice la sedimente calcaroase endogene datoratd in primul rand procesului
de incalzire. Acest fenomen a fost determinat de retragerea ghetarilor, ceea ce a facut ca
sursele de material sedimentar sa se schimbe de la complexul molasic alpin la rocile
calcaroase de pe fundul lacului. Interesanta este evidentierea in structura sedimentelor a
evenimentului Younger Dryas, moment in care datorita scaderii temperaturii si refacerii
ghetarilor, varvele sunt inlocuite cu o structura sedimentard omogena (Brauer &

Casanova, 2001).

Sedimentele recoltate din lacul Donald, din insula Baffin, Canada sunt compuse din varve
de origine clastica. Folosind pentru recoltare atat un box-corer cat si un carotier cu piston,
a fost posibila reconstructia unei secvente intregi de varve pana la o adancime ce
corespunde unei varste de aproximativ 1200 ani/varva. Analiza microscopica a varvelor a
indicat existenta unei puternice variatii sezoniere a compozitiei acestora datorate in mare
masurd topirii de vard a ghetarului Caribou, generand astfel o structurda dublu-strat
specificd varvelor. Pe de altd parte, relativa constantd a conditiilor climatice locale a
permis identificarea varvelor pana la o varstd de circa 800 ani BP. Folosind datele
meteorologice cu privire la variatiile temperaturii atmosferice de vard in vecinatatea
capului Dyer si grosimile corespunzatoare ale varvelor, a putut fi stabilitd o corelatie
pozitiva intre aceste doud marimi exprimata prin relatia:

t,=1.04+241x  (r=0.82)

unde t3 este temperatura medie pe trei ani a temperaturii de vara iar r este coeficentul de
corelatie. Folosind aceasta calibrare, a fost posibild reconstituirea, folosind variatia in
timp a grosimii varvelor, variatiei corespunzdtoare temperaturii medii de vard in
vecindtatea lacului Donald, datele astfel obtinute confirmand existenta Micii Epoci
Glaciare de la finele Evului Mediu si perioada de relativa incalzire ce a precedat-0

(Moore si colab., 2001).
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Lacul Holtzmaar (6°53'E, 50°7'N) din Germania, cu adancimea maxima de 20 m si
localizat in campul vulcanic Eifel este al doilea lac din lume in ceea ce priveste grosimea
si vechimea sedimentelor, ceea ce face din acesta o arhiva extrem de valoroasa privind
evenimentele climatice din ultimul interglaciar (circa 23, 22 ka BP) si pana in prezent. O
carotd completa cu lungimea de 31,3 m a fost investigata stabilindu-i-se cronologia prin
intermediul a 37 de markeri temporali (orizonturi de tefra sau modificari majore in
structura sedimentelor) si mai multor metode cronologice absolute **c, TL, OSL). S-a
urmarit variatia cu varsta sedimentelor a mai multor indicativi cum sunt carbonul organic
total (TOC), carbonul anorganic total (TIC), pigmentii clorofilieni fosili, susceptibilitatea
magnetica, viteza de sedimentare, toti acestia in corelatie cu concentratia de calciu ca
indicator al prafului atmosferic din doua carote de gheatd din Groenlanda: GRIP
(Greenland Ice Core Project) si GISP2 (Greenland Ice Sheet Project). Rezultate acestui
studiu au indicat pe de o parte faptul cd o cronologie absolutd bazatd pe numardtoarea
varvelor este extrem de utild, in timp ce, pe de alta parte, variatia continutului de carbon
anorganic total legat de aportul de praf nu poate fi inca perfect corelat cu cel din ambele
carotele de gheatd din Groenlanda (de altfel, nici intre acestea nu existd o corelatie
perfectd). In acelasi timp, a fost posibild datarea cu exactitate a trei morene terminale:
Brandemburg, Frankfurt si Pomerania corespunzatoare ultimelor trei stadii de avansare a

ghetarilor in nordul Germaniei (Zolitschka si colab., 2000).

Lacul Van din zona arida din sud-estul Anatoliei este considerat ca fiind cel mai mare lac
din lume cu ape alcaline (pH 9.81, salinitate 21.4%o). Aflat intr-o zona climatica
continentald cu influente mediteraneene, clima din zona lacului este caracterizatd prin
veri scurte si secetoase si ierni lungi si reci. Precipitatiile importante sunt datorate
afluxului de aer umed din zona Marii Mediterane. Lacul Van este in acelasi timp un bazin
de acumulare, din el neizvorand niciun rau, astfel incat balanta hidrica este mentinuta in
principal prin evaporare, ceea ce determind si precipitarea sarurilor de calciu. Din cauza
alcalinitatii ridicate, in apele lacului se dezvoltd numai alge si acestea numai in sezonul
de vara, astfel incat in permanentd pe fundul lacului se formeaza varve anuale constand in
alternanta de resturi de alge si carbonati. Constanta conditiilor hidro-geografice a facut ca
varvele sa poata fi identificate pand la o vechime de 13 ka, numaratoarea acestora

reprezentdnd o excelenta metoda geocronologicd absolutd. Aceste particularitfi
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remarcabile au facut posibild utilizarea numaratorii varvelor pentru a studia modificarile
climatice ce au avut loc n sud-estul Anatoliei de la Tnceputul evenimentului Younger
Dryas si pana in prezent, incluzand si influenta factorului antropic. Ca proxi ai climei au
fost folosite variatiile concentratiilor de polen ale unui numar de circa 25 de taxoni,
continutul de microparticule de mangan si fractionarea izotopica 520, in timp ce raportul
molar Mg/Ca a fost folosit ca proxi al salinitatii apei. In felul acesta a fost stabilit faptul
ca la finele Pleistocenului clima a fost uscatd si rece, in timpul evenimentului Younger
Dryas nivelul apei a scazut dramatic, pentru ca incepand cu Holocenul, clima sa devina
mai calda si mai umeda astfel incat vegetatia de silvo-stepa cu paduri de Quercus a atins
un maxim de dezvoltare circa acum 6,2 ka, dar incepand cu circa 4 ka BP clima a
cunoscut din nou un proces de aridizare, ajungandu-se la conditiile climaterice actuale.
Desi prezenta umanad a fost identificatd incepand cu 3,8 ka BP, impactul maxim
manifestat prin modificarea compozitiei vegetatiei de stepa datoratd pasunatului a inceput

cu circa 0,6 ka BP (Wicket si colab., 2003).

Studiul periodicitatii grosimii varvelor sedimentelor din lacul Elk, tinutul Clearwater,
statul Minnesota, ce contine o secventd completd de varstd holocena facuta prin metodele
analizei spectrale si al analizei wavelet au pus in evidentd existenta mai multor
periodicitati: 10, 22, 40, si 90 ani, similare cu cele gasite n spectrul de frecvente al 4c.
Acest fapt sugereaza o influenta a ciclurilor solare, cel mai probabil prin intermediul
modificarii campului magnetic terestru. Pe de altd parte, acelasi tip de analizd a
periodicitatii nuantelor de gri ale varvelor a condus la un cu totul alt rezultat, ceea ce
ridica un semn de Intrebare privind factorii naturali pe termen lung ce controleaza

nuantele de gri ale sedimentelor (Dean si colab., 2002).

Din exemplele prezentate mai sus se poate desprinde imediat rolul major pe care il joaca
studiul varvelor, atat din punct de vedere al unei geocronologii absolute cét si din punct
de vedere al varietatii de proxi ce pot fi folosifi in reconstructia conditiilor paleoclimatice

din regiunea sedimentelor investigate.
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