
  
 
 

Geochronologia izotopowa  
─ datowanie szcz ątków skamielin 

 Bogdan Skwarzec 1 
 
 

Wraz z rozwojem cywilizacji i nauki człowiek pragnie uzyskać od-
powiedzi na fundamentalne pytania dotyczące powstania Kosmosu i Zie-
mi, jak równieŜ Ŝycia i jego ewolucji na naszej planecie. Gwałtowny roz-
wój nauk przyrodniczych (chemii, biologii, fizyki, matematyki czy geolo-
gii) w ostatnim 50-leciu spowodował, Ŝe dostaliśmy do ręki nowe instru-
menty, które pozwalają na badanie historii Ziemi i śladów ludzkiej aktyw-
ności na niej na przestrzeni ostatnich tysięcy, milionów i miliardów lat. W 
oparciu o analizę skał, skamielin, minerałów czy teŜ szczątków organicz-
nych istnieje moŜliwość określenia wieku procesów, które zachodziły na 
naszej planecie oraz poznania rozwoju i wędrówek człowieka na Ziemi. W 
ten sposób coraz bardziej i dokładniej poznajemy oraz rozumiemy prze-
szłość a takŜe rolę jaką w niej pełniliśmy. Badania przeszłości oraz śladów 
bytności człowieka na Ziemi, słuŜą równieŜ wzajemnej komunikacji mię-
dzy ludźmi zarówno w obrębie obecnie Ŝyjących pokoleń jak równieŜ w 
odniesieniu do przyszłych pokoleń. 

1. Geochronologia i datowanie skał 
W porównaniu z długością naszego Ŝycia czas trwania wielu pro-

cesów zachodzących w przyrodzie wydaje się trudny bądź wręcz nie-
moŜliwy do wyobraŜenia. W szczególności dotyczy to zjawisk geolo-
gicznych. Dobrym przykładem tego są próby określenia wiek Ziemi.  

Pierwsze szacowania wieku naszej planety czyniono na postawie 
źródeł biblijnych. W średniowieczu powszechnie uznawano, Ŝe 
Wszechświat został stworzony 6 tys. lat temu. Dopiero na początku 
renesansu, gdy nauką zaczęli zajmować się ludzie świeccy, szybko 
okazało się, Ŝe fakty naukowe pozostają w raŜącej sprzeczności z po-
pieraną przez Kościół doktryną dotyczącą wieku Ziemi. Źródłem wąt-
pliwości były obserwacje geologiczne i rodząca się fizyka. Pomimo to 
Kościół nie rezygnował ze swego stanowiska. śyjący na przełomie 
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XVI i XVII wieku arcybiskup Armagh i prymas Irlandii James Usseher 
wykazał ogromną odwagę, ogłaszając publicznie, Ŝe świat zaczął się 
dokładnie w południe 23 października 4004 roku p.n.e. Wynikało to z 
jego własnych obliczeń opartych na tekście Starego Testamentu. Siła 
autorytetu Usshera była tak znaczna, Ŝe przez 200 lat nikt nie ośmielił 
się otwarcie poddać w wątpliwość tego twierdzenia. Dopiero w 1841 
roku angielski geolog Charles Lyell ogłosił obowiązujący do dziś po-
dział dziejów Ziemi na ery i epoki geologiczne, podkreślając przy tym 
znaczną długość czasu geologicznego (Pieńkowski, 1998). Dalszy roz-
wój nauki  pozwolił na wyodrębnienie nowej dziedziny zwanej geo-
chronologią, która zajmuje się wyznaczaniem czasu oraz datowaniem 
zjawisk i procesów, które miały miejsce w odległej historii naszej pla-
nety. W geochronologii moŜemy wydzielić (Eicher, 1979): 
1. Geochronologię względną – określa ona wiek skał w czasie oraz 
okres trwania zjawisk geologicznych według następstwa występowania 
warstw, albo względem tych warstw, które przyjęto za wzorcowe. Geo-
chronologia względna posługuje się przede wszystkim metodą paleon-
tologiczną. Dzieli ona dzieje naszej planety na jednostki czasu (eony, 
ery, okresy, epoki, wieki), charakteryzuje ją występowanie identycz-
nych grup, rodzajów i gatunków zwierząt. Wiek skał i skamieniałości 
moŜna określić posługując się: 
• Metodą przyrostów rocznych w pniach drzew – moŜna zbadać 

przeszłość do około 3 000 lat (dendrochronologia), 
• Metodą warstwową – polega ona na liczeniu rocznych warstw iłów 

warstwowych; na przemian jaśniejszych w lecie i ciemniejszych w 
zimie, które odłoŜyły się w jeziorach połoŜonych blisko czwarto-
rzędowych lodowców – moŜna zbadać przeszłość do około 15 000 
lat (chronologia warwowa) 

2. Geochronologią bezwzględną – określa ona w latach wiek skał, a 
tym samym pozwala ustalić skalę chronologiczną dla wydarzeń geolo-
gicznych. Wykorzystuje ona najczęściej metody izotopowe oparte na  
rozkładzie promieniotwórczym radionuklidów zawartych w skałach i 
skamielinach (geochronologia izotopowa). MoŜna przy ich pomocy 
badać chronologie zjawisk zachodzących na Ziemi.  

2. Geochronologia izotopowa 
Datowanie  izotopowe skał prowadzi się od ponad stu lat wraz z od-

kryciem pod koniec XIX wieku promieniotwórczości. Fizyk Ernest Ru-
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β- 

T=12,26 lat 

therford stwierdził, Ŝe zjawisko radioaktywności moŜna zastosować do 
oznaczania wieku bezwzględnego skał. Początkowo do pomiarów radioak-
tywności skał i skamielin posługiwano się prostymi licznikami promie-
niowania, potem nastała era spektrometrów mas, które wykorzystuje się do 
chwili obecnej. Zastosowanie nowych technik pomiarowych: spektrometrii 
alfa i beta daje obecnie moŜliwość dokładnego oznaczania aktywności 
pierwiastków α i β promieniotwórczych do datowania w geochronologii 
izotopowej, po ich uprzednim wyodrębnieniu z analizowanych próbek 
skał, skamielin i szczątków organicznych.  

Wykorzystywane obecnie metody radioizotopowe moŜna podzie-
lić na 4 grupy (Polański, 1979; Skwarzec, 2002):  

1. Metody wykorzystujące zanik izotopu radioaktywnego zgodnie z 
prawem rozpadu promieniotwórczego 

tλ
0t eA A ⋅−⋅=  

gdzie: 

A0 - aktywność izotopu promieniotwórczego w chwili t=0 

At - aktywność izotopu promieniotwórczego pozostała po upływie czasu t 

λ - stała przemiany promieniotwórczej (λ=0.693/T) 
 

Szukany czas obliczamy ze wzoru 

t

0

A

A
ln 
λ

1
 t ====  

 

W tej grupie metod znajdują się: 
metoda trytowa – stosowana jest do określania wieku wody, odciętej od 
moŜliwości wymiany z innymi zbiornikami wód oraz z parą wodną 
atmosfery. Powstający w stratosferze tryt 3H 
 

14N + 1n                   12C + 3H 

 

 

3H                      3Hetrwały 

 

utlenia się do HTO i wchodzi do obiegu w organizmach w cyklu wod-
nym oraz gromadzi się w zbiornikach wody (wodach powierzchniowych, 
gruntowych, lodzie). Tryt w wodzie (HTO) znajduje się w równowadze z 
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β- 

T=5730 lat 

trytem w atmosferze. W momencie utraty kontaktu z atmosferą zmniej-
sza się zawartość 3H w wodzie na skutek rozpadu promieniotwórczego β. 
Wody w głębi mórz zawierają mniej trytu niŜ wody powierzchniowe. 
Dlatego metodę tę stosuje się do badań cyrkulacji wód w oceanach. 
Okres przechowywania wody w zamkniętym pojemniku moŜna określić, 
mierząc w niej zawartość trytu. Metodą tą oznacza się wiek wód pod-
ziemnych, ale takŜe moŜna nią oznaczać np. wiek win zamkniętych w 
szczelnych butelkach. Niestety od 1954 roku znaczne ilości trytu zostały 
wytworzone w atmosferze w wyniku prób jądrowych (głównie termoją-
drowych), co znacznie utrudnia interpretację wyników. Obecnie ilość 3H 
jest nadal większa niŜ sprzed 1954 roku i dopiero za około 50 lat spadnie 
ona do poziomu aktywności sprzed wybuchów jądrowych. Z tego teŜ 
powodu metodę trytową moŜna stosować do oznaczania wielu lodowców 
w głębszych warstwach, gdzie wpływ wybuchów jądrowych moŜna za-
niedbać. Stosowanie metody wymaga bardzo dokładnego określenia 
zawartości 3H w próbce. Tryt oznacza się bezpośrednio w licznikach beta 
po wstępnym zatęŜaniu w wielogodzinnej elektrolizie, wykorzystując 
fakt, Ŝe podczas elektrolizy łatwiej następuje rozkład H2O, co powoduje 
wzbogacenie wody w HTO. Innym sposobem jest oznaczanie powstają-
cego produktu rozpadu 3He (trwały) w spektrometrze mas. Metoda ta ma 
zastosowanie do określania wieku w granicach od 1 roku do 80 lat.  
Oznaczenie wieku w  metodzie trytowej oblicza się w oparciu o wzór: 
 

[lat] 
podziemnej  wodzie wHzawartość  obecna

r. 1954 przezdiowych powierzchn wodach  wHzawartość 
ln 17,7  

N

N
ln 
λ

1
 t 

3

3

t

0 ========  

gdzie: 

λ - stała rozpadu 3H (
lat 12,26

0,693
  

T

ln2
 λ ======== ) 

metoda radiowęgla 14C (zegar archeologiczny) – izotop węgla 14C two-
rzy się w przyrodzie wskutek oddziaływania neutronów pochodzących 
z promieniowania kosmicznego na azot w atmosferze. 

14N + 1n                   12C + 1p 

 

 

14C                      14Ntrwały 
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W przyrodzie znajdują się około 63 tony 14C (głównie w postaci 
14CO2). 

14CO2 wchodzi w obieg ditlenku węgla w przyrodzie i zacho-
wuje się podobnie jak naturalny 12CO2. Metodę oznaczania wieku mate-
riałów biologicznych za pomocą radiowęgla opracował Willard Frank 
Libby, za która w 1960 roku otrzymał Nagrodę Nobla (Arnold i Libby, 
1949). Naturalny węgiel zawierający promieniotwórczy izotop 14C ule-
ga asymilacji przez rośliny w postaci CO2. Następnie poprzez poŜywie-
nie dostaje się do organizmu zwierząt i człowieka w stałych propor-
cjach (stosunek 14C/12C w atmosferze i organizmach Ŝywych wynosi  
10-12). Z chwilą obumarcia organizmu nie ma wymiany węgla 
z powietrzem, a aktywność 14C w obumarłych szczątkach organizmu 
ulega zmniejszeniu na skutek rozpadu promieniotwórczego. Wiek 
szczątków organicznych określa się na podstawie znajomości pierwot-
nego stęŜenia 14C w organizmie, zmierzonej jego aktywności w szcząt-
kach oraz okresu półtrwania 14C (T=5730 lat). Metoda radiowęgla 14C 
opiera się na załoŜeniu stałości intensywności promieniowania ko-
smicznego, braku antropogenicznych źródeł dopływu 14C do atmosfery, 
oraz stałości stosunku izotopowego 14C/12C = 10-12. Metoda radiowęgla 
moŜe być stosowana do określania szczątków  w granicach od 200 do 
50 000 lat, a błąd wynosi od 10 do 100 lat. Błędy oznaczenia wieku 
metodą 14C moŜna ograniczyć przez kalibrację wykorzystując zjawisko 
równomiernego przyrostu słojów w drzewach (dendrochronologia). 
Dzięki tej metodzie określono wiek malowideł w grotach Francji i 
Hiszpanii, co pozwoliło na określenie czasu wyparcia w Europie czło-
wieka neandertalskiego przez człowieka współczesnego na 40 000-50 
000 lat. Metodą tą rozstrzygnięto wiele sporów. Na przykład utrzyma-
no, Ŝe część kontynentu północno-amerykańskiego 35 000 lat temu 
pokryła czapa lodowa. Datowanie szczątków drzew i torfu metodą 14C 
wykazało, Ŝe pokrywa istniała w tej części jeszcze 11 000 lat temu. 
Znalezione w jaskini w stanie Oregon (USA) sandały miały około 
9 000 lat, co wskazywało, Ŝe wkrótce po ustąpieniu lodowca ziemie te 
były zamieszkiwane przez ludy o stosunkowo wysokim stopniu rozwo-
ju. Analiza węgla nieorganicznego w kościach mamutów zabitych 
przez myśliwych z Arizony wykazała wiek 11 200 lat. Zagadką był 
wieku znalezionych w pobliŜu Morza Martwego zwojów pergaminu: 
datowanie metodą 14C wykazało, ze maja one 1900 lat. Metodą radio-
węgla moŜna obliczyć czas wymarcia niektórych organizmów, na przy-
kład leniwca (kręgowiec) na 10 000 lat. PosłuŜyła ona w roku 1988 do 
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określenia daty całunu turyńskiego, którego wiek określono na lata 
1260-1390. Wynik ten jest przez część badaczy podwaŜany poniewaŜ 
ponad połowa włókien wziętych do datowania nie była oryginalna, lecz 
znacznie późniejsza niŜ reszta tkaniny (pochodziła z naprawy całunu). 
    Metoda datowania radiowęglem ma pewne ograniczenia. ZałoŜenie o 
niezmienności zawartości 14C w atmosferze, czyli o stałości promie-
niowania kosmicznego w ciągu wielu tysięcy lat, nie jest ściśle spełnio-
ne. NatęŜenie promieniowania kosmicznego w ciągu paru tysięcy lat 
zmieniało się o kilka procent, co związane jest z okresami ocieplania 
lub oziębiania Ziemi. Dokładność oznaczenia jest takŜe ograniczona 
faktem występowania efektów izotopowych, poniewaŜ kinetyka proce-
sów metabolicznych jest nieco róŜna w wypadku 12C i 14C. Ponadto 
w ostatnich 50-ciu latach na skutek wybuchów jądrowych stęŜenie 14C 
w atmosferze wzrosło, z drugiej strony ciągle rośnie emisja CO2 wsku-
tek spalania paliw, które nie zawierają radioaktywnego węgla 14C. Na-
stępuje więc „rozcieńczenie” stęŜenia 14C w atmosferze, co prowadzi 
do zafałszowania otrzymanych wyników znalezisk czy szczątków or-
ganicznych (efekt Suessa). Biorąc pod uwagę oba te aspekty, wiek 
szczątków w metodzie radiowęgla 14C oblicza się ze wzoru:  

[lat] 
A - A

)A - (A 0,95
ln  8268,4  

A - A

)A - (A 0,95
ln 
λ

1
 t 

wlwp

śrww

wlwp

śrww ⋅⋅⋅⋅========  

 

gdzie: 

λ  - stała rozpadu 3H (
lat 5730

0,693
  

T

ln2
 λ ======== ) 

Aww - aktywność właściwa β- wzorca (kwas szczawiowy) 
Aśr - średnia aktywność tła licznika, wyznaczona dla dłuŜszego okresu 
Awp - aktywność właściwa β- próbki 
Awl - aktywność tła licznika w chwili oznaczania próbki 
0,95 - stosunek początkowej aktywności właściwej β- węgla do aktywności 

właściwej wzorca (kwas szczawiowy) 
 

metoda radioołowiu 210Pb – słuŜy do określenia wieku osadów dennych i 
obliczenia tempa sedymentacji w akwenach morskich i słodkowodnych. W 
osadach odizolowanych od wpływów zewnętrznych równowaga aktywno-
ści 210Pb (T = 22,3 lat) z długoŜyjącym prekursorem, z szeregu uranowo-
radowego, radem 226Ra (T = 1620 lat) ustala się po około 200 latach (Ro-
bins 1978; Chanton i in. 1983). Osady, które powstały ze środowiska se-
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dymentacyjnego później zawierają zwykle nadmiar 210Pb w stosunku do 
zawartego w wodzie 226Ra. Pomiar stosunku ponadrównowagowej aktyw-
ności 210Pb w sąsiadujących warstwach osadu pozwala na obliczenie szyb-
kości, z jaką przyrastały. Natomiast aktywność 210Pb na dowolnej głęboko-
ści rdzenia w stosunku do jego aktywności w warstwie powierzchniowej 
jest miarą wieku.  

Na rys. 1 zaprezentowano rozkład stęŜenia 210Pb w osadzie mor-
skim. Ponadrównowagową aktywność 210Pb określa się jako róŜnicę 
aktywności w dowolnym segmencie osadu pomniejszoną o aktywność 
równowagową.  

 

 
Rys. 1. Zmiany zawartości 210Pb z głębokością rdzenia osadu morskiego. 

W metodzie radioołowiu 210Pb wiek segmentu osadu oblicza się ze 
wzoru: 

[lat] 
dolnym segmencie  wPbaktywność  wagowaponadrówno

górnym segmencie  wPbaktywność  wagowaponadtówno
ln32,12  

A

A
ln 
λ

1
 t 

210

210

1

0 ⋅⋅⋅⋅========

 

gdzie: 

A0 – ponadrównowagowa aktywność 210Pb w segmencie górnym osadu, 

A1 – ponadrównowagowa aktywność w segmencie dolnym osadu, 

λ - stała rozpadu 210Pb (
lat 22,26

0,693
  

T

ln
  λ

2

======== ). 

Posługując się modelem matematycznym zaproponowanym przez 
Carpentera i innych (1985), charakteryzującym akweny o jednostajnej 
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sedymentacji i nieznacznym mieszaniu powierzchniowych warstw osa-
dów, moŜna obliczyć stałą szybkości sedymentacji R: 

 

R = 
[lata]osadu wiek 

[mm]osadu  grubościprzyrost 
 

 

Dzięki tej metodzie obliczono wartości szybkości sedymentacji dla 
większości akwenów morskich, zwłaszcza tam, gdzie tempo przyrasta-
nia osadów jest stosunkowo duŜe (od 1 do 3 mm na rok) (Skwarzec, 
2002). MoŜe być ona stosowana równieŜ do obliczania szybkości se-
dymentacji suchego opadu atmosferycznego na powierzchni gleby. 

2. Metody wykorzystujące nagromadzanie się radiogenicznego izotopu 
w trakcie przemian promieniotwórczych 

 

W tej grupie metod szukany czas obliczamy ze wzoru  
 

)
t

k

N

N
  (1ln  

λ

1
 t ++++====  

gdzie: 
Nk - aktywność izotopu promieniotwórczego pozostała po upływie czasu t 
Nt - aktywność izotopu radiogenicznego powstała po upływie czasu t. 

NajwaŜniejszymi metodami w tej grupie są: 

metoda ołowiowa – występujący na Ziemi ołów składa się z ołowiu zwy-
czajnego (izotop 204Pb) oraz ołowiu radiogenicznego (izotopy 206Pb, 207Pb, 
208Pb). Izotopu 204Pb jest zaledwie 1,6%. Pozostałe izotopy ołowiu są koń-
cowymi produktami rozpadów: 238U→ 206Pb (24,1%), 235U→ 207Pb 
(22,6%) i 232Th→ 208Pb (52,3%). Metoda ołowiowa została zaprezentowa-
na juŜ w 1907 roku przez B. Boltwooda, ale jej udoskonalenie podał w 
1956 roku W. Weserull. Z metody ołowiowej moŜna korzystać przy zało-
Ŝeniu jednakowego składu izotopowego ołowiu pierwotnego dla całej 
skały, przebadania wielu próbek pobranych z róŜnych miejsc skały, ze 
względu na to, Ŝe stosunki zawartości ołowiu do uranu i toru nie są jedna-
kowe w całej masie skały oraz nie zachodzenia procesu dopływu lub od-
prowadzania macierzystych pierwiastków promieniotwórczych a takŜe 
produktów ich rozpadu w czasie istnienia skały (skała stanowi układ za-
mknięty). Do określenia wieku minerałów, wykorzystuje się zawartości 
naturalnych izotopów uranu 238U i 235U oraz toru 232Th w stosunku do ilości 
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radiogenicznego ołowiu 206Pb, 207Pb i 208Pb. PoniewaŜ w naturalnym uranie 
izotopy 238U i 235U ulegają rozpadowi z róŜną szybkością, wiek skał ustala 
się ze stosunku radiogenicznych izotopów 206Pb/207Pb. Dla minerałów star-
szych niŜ 500 mln lat stosunek 206Pb/207Pb moŜna oznaczyć w spektrome-
trze mas. Minerały bogate w uran i tor zawierają głównie ołów radioge-
niczny (206Pb, 207Pb i 208Pb, natomiast w minerałach bogatych w ołów, a 
ubogich w uran i tor przewaŜa ołów zwyczajny 204Pb nie pochodzący z 
przemian promieniotwórczych. Z kolei skały o małym wieku zawierają 
więcej ołowiu zwyczajnego (204Pb), gdyŜ ołów radiogeniczny (206Pb, 207Pb 
i 208Pb) nie zdąŜył w nich narosnąć z rozpadu 238U, 235U i 232Th. 
JeŜeli w badanym minerale nie występuje 204Pb, to ołów znajdujący się w 
badanej próbce jest wyłącznie pochodzenia radiogenicznego. Analiza za-
wartości 238U i 206Pb pozwala określić wiek minerału z zaleŜności: 
 

)
N

N
  (1 

λ

1
 t 

U

Pb

U 238

206

238
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gdzie: 

U238λ   - stała rozpadu 238U 

Pb206N  i 
U238N  - liczba atomów 206Pb i 238U 

 

PoniewaŜ stałe szybkości rozpadu promieniotwórczego izotopów 
238U i 235U są róŜne (odpowiednio 1,55·10-10 lat-1 i 9,84·10-10 lat-1), sto-
sunek stęŜeń ich końcowych produktów rozpadu, tj. 206Pb i 207Pb, który 
rośnie z wiekiem minerału, moŜe być takŜe uŜyty do oznaczenia wieku 
(Sobkowski i Jelińska-Kazimierczuk, 2006): 
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Współczynnik 1/138 wynika z proporcji izotopów 235U/238U wy-

stępujących w przyrodzie. Stosunek stęŜeń 207Pb/206Pb oznacza się w 
spektrometrze mas. Opisaną metoda moŜna określić wiek minerałów 
uranowych i torowych równy 2,6·109 lat. Analiza składu izotopowego 
meteorytów pozwoliła ustalić ich wiek na (4,55±0,07)·109 lat. Podobne 
zaleŜności moŜna równieŜ otrzymać dla par 235U-207Pb oraz 232Th-208Pb.   
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Z kolei do obliczenia wieku minerałów bogatych w ołów i skał 
młodych wykorzystuje się znajomość stosunku ołowiu zwyczajnego do 
ołowiu radiogenicznego (204Pb/206Pb, 204Pb/207Pb, 204Pb/208Pb). 
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Czas t oraz skład izotopowy domieszek ołowiu oblicza się metodą gra-
ficzną, sporządzając wykres (rys. 2) 

 

 
Rys. 2. Wykres zaleŜności wartości stosunków izotopowych 206Pb/204Pb  i 
238U/204Pb 
 
Szukany wiek minerału obliczamy z zaleŜności 
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Metodą ołowiową określono wiek Ziemi na 4,6 mld lat. Jej rozbieŜno-
ści związane są ze zmianami chemicznymi uranu i ołowiu w próbkach 
oraz z zachwianiem równowagi promieniotwórczej w minerałach, ze 
względu na ucieczkę gazowego radonu.  
Odmiana metody ołowiowej oparta na analizie składu promieniotwór-
czych izotopów radu 226Ra oraz ołowiu 210Pb (zawartych w szeregu 

tgα =  t 
U238e

⋅⋅⋅⋅λλλλ  
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uranowo-radowym) w farbach malarskich znalazła zastosowanie do 
określenia wieku obrazów. Badanie stosunku 226Ra/210Pb w farbie zwa-
nej bielą ołowianą pozwala określić jej wiek, a zatem odróŜnić dzieła 
autentyczne od późniejszych falsyfikatów. Biel ołowiana będąca pig-
mentem otrzymanym z węglanu ołowiu zawiera domieszkę 226Ra, który 
ma okres półtrwania 1620 lat i w wyniku kolejnych przemian jądro-
wych daje promieniotwórczy 210Pb o okresie półtrwania 22,3 lat. Stosu-
nek izotopowy 226Ra/210Pb w starych farbach jest większy niŜ w farbie 
sporządzonej współcześnie (w świeŜej farbie jest więcej 210Pb niŜ w 
starej). Metodę te zastosowano do rozpoznania falsyfikatów starych 
olejnych obrazów malarzy holenderskich.  

metoda potasowo-argonowa – stosowana jest do określenia wieku ska-
łotwórczych minerałów potasu, skaleni potasowych i łyszczyków (np. 
bazalty dna morskiego). Zasięg tej metody wynosi kilka mld lat. MoŜna 
za jej pomocą określić równieŜ wiek Ziemi. Wykorzystuje się w niej 
znajomość ilości tworzonego gazowego 40Ar powstającego z 40K w 
wyniku wychwytu elektronu (wychwyt K z wydajnością 10,7%) i emi-
sję cząstek β- (powstaje 40Ca z wydajnością 89,3%) oraz zawartość 
samego 40K w minerale. Praktycznie cały argon w powietrzu atmosfe-
rycznym (99,6%)  jest produktem rozpadu 40K.Wiek minerałów oblicza 
się na podstawie równania: 
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gdzie: 

λ = λK + λβ- (stała przemiany K i β-) (dla przemiany K wynosi 0,584·10-10 lat-1, 

a dla β- = 4,72· 10-10 lat-1) 
40Ar  - ilość radiogenicznego argonu 
40K  - ilość promieniotwórczego potasu 
 

Dla minerałów młodych (trzeciorzędowych i czwartorzędowych) do 
obliczenia ich wieku moŜna stosować uproszczony wzór: 
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Metoda ta moŜe być równieŜ stosowana do określania wieku meteory-
tów lub innego rodzaju materiału kosmicznego. Do tego celu wykorzy-
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stuje się zmienność składu izotopowego argonu atmosferycznego i 
argonu kosmicznego. Argon atmosferyczny w 99,6% składa się z izo-
topu 40Ar, natomiast argon kosmiczny to przede wszystkim izotop 36Ar 
(85,5%) oraz 38Ar (14,1%). 
Błędy metody potasowo-argonowej mogą być spowodowane ucieczką 
argonu z analizowanego minerału.  
W metodzie potasowo-argonowej moŜna wyznaczyć wiek skał pod 
warunkiem, ze w momencie tworzenia skały nie nastąpiła absorpcja 
argonu atmosferycznego (skała jako układ zamknięty), w czasie istnie-
nia skały nie nastąpiła ucieczka gromadzącego się argonu oraz podczas 
badania uzyskano całkowite wydzielenie agonu z próbki.  

metoda rubidowo-strontowa – słuŜy ona przede wszystkim  do okre-
ślenia wieku łyszczyków skał magmowych oraz meteorytów kamien-
nych i metalicznych jak równieŜ skał księŜycowych. Podstawą tej me-
tody jest reakcja rozpadu β- promieniotwórczego izotopu rubidu 87Rb 
(T=4,8·1010 lat), w wyniku której powstaje radiogeniczny stront 87Sr. W 
naturalnym rubidzie znajduje się 22,83% izotopu 87Rb, natomiast w 
stroncie naturalnym 6,96% stanowi izotop 87Sr. Stosuje się tu tzw. me-
todę izochronową (graficzna), w której nuklidem odniesienia jest trwa-
ły, niepromieniotwórczy izotop 86Sr, którego zawartość w naturalnym 
stroncie wynosi 9,75% (Borówka, 1996).  Określenie wieku polega na 
wyznaczeniu metodą spektrometrii mas stosunku izotopowego 87Sr/86Sr 
oraz 87Rb/86Sr. Nachylenie prostoliniowej zaleŜności 87Sr/86Sr od 
87Rb/86Sr pozwala na obliczenie wieku z równania: 
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metoda helowa – w szeregu promieniotwórczym uranowo-radowym 
zaczynającym się od 238U i kończącym na 206Pb następuje 8 przemian 
α, a wiec podczas jednego rozpadu 238U do 206Pb tworzy się 8 atomów 
helu. Uwzględniając prawo rozpadu promieniotwórczego oraz wartość 
stałej rozpadu 238U (λ =1,55·10-10 lat-1), otrzymuje się: 
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Wiek próbki moŜna określić z oznaczonej zawartości helu i 238U. Nie-
dokładność oznaczenia wynika z faktu, Ŝe minerały zawierają oprócz 
238U niewielkie ilości 235U i 232Th, które takŜe rozpadają się do helu. 
Ponadto moŜliwa jest ucieczka helu z minerału wskutek dyfuzji, dlate-
go teŜ metodą helową uzyskuje się dolną granicę wieku minerałów 
(Sobkowski i Jelińska-Kazimierczuk, 2006).  
 

3. Metody wykorzystujące róŜnice między stałymi przemian promie-
niotwórczych dwu istniejących izotopów z upływem czasu 

Metody te, chociaŜ nie tak powszechne jak metody omówione 
powyŜej, znalazły jednak  w kilku przypadkach, zwłaszcza w odniesie-
niu do środowiska morskiego, zastosowanie do określenia wieku ska-
mielin oraz osadów (Borówka, 1996; Skwarzec, 2002).  
metoda radowo-jonowa – opiera się ona na róŜnicy rozpuszczalności 
związków uranu i toru w wodzie morskiej i oddzieleniu 230Th od 238U 
oraz przejściu toru do osadu morskiego. Ilość 230Th maleje w osadzie 
zgodnie z zaleŜnością: 

Ct = C0 
. e-λt 

gdzie: 

C0 - zawartość  230Th w świeŜo wytraconej warstwie osadu, 

Ct – zawartość 230Th w warstwie osadu powstałej t lat temu, 

λ - stała przemiany promieniotwórczej 230Th. 
 

Zawartość 230Th w osadzie określa się pośrednio przez pomiar 
aktywności 226Ra, przy załoŜenie, Ŝe między 226Ra i 230Th istnieje w 
osadzie stan równowagi promieniotwórczej. Zasięg tej metody wynosi 
około 20 000 lat. 

metoda stosunku 228Th/232Th – wykorzystuje ona odstępstwo od rów-
nowagi promieniotwórczej w szeregu torowym pomiędzy izotopami  
toru 228Th i 232Th. Izotopy te róŜnią się znacznie wartościami okresu 
półrozpadu: T = 1,9 lat dla 228Th  oraz T = 1,4 .1010  lat dla 232Th. W 
osadach o szybkim tempie sedymentacji (do kilku cm na rok) spadek 
wartości stosunku 228Th/232Th w profilach osadu słuŜy do obliczenia 
szybkości sedymentacji. Metoda ta jest szczególnie przydatna dla osa-
dów środowisk redukcyjnych, ale jej zasięg jest krótki i wynosi około 
10 lat. 
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metoda jonowo-torowa – oparta jest na zmianie wartości stosunku ak-
tywności pomiędzy izotopami toru 230Th i 232Th. W świeŜych osadach 
morskich wartość  stosunku aktywności 230Th/232Th jest taka sama jak 
w wodzie. Z biegiem lat stosunek ten będzie malał, gdyŜ izotopy te 
róŜnią się znacznie wartościami okresów półrozpadu: T = 7,6 .104 lat 
dla 230Th oraz dla 232Th T = 1,4 .1010 lat). Jej zasięg wynosi około 
400 000 lat. 

Pomiar wieku osadu oblicza się na podstawie zmiany wartości sto-
sunku 230Th/232Th. 

 
Rt = R0 

. e-λt 
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0u0
0 Th
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  R =  

gdzie: 

I0 – ilość 230Th, która przeszła z wody do osadu, 

Th0 – ilość 232Th, która przeszła z wody do osadu, 

I0u – ilość 230Th pochodząca z uranu 238U obecnego w osadzie, 

Rt – zmiana stosunku aktywności 230Th/232Th po czasie t, 

λ - stała przemiany promieniotwórczej 230Th. 
 

metoda stosunku 234U/238U – wykorzystuje się w niej zmianę wartości 
stosunku aktywności 234U/234U w środowisku pozbawionym dopływu 
uranu. Wartość tego stosunku maleje z czasem poniewaŜ izotop 238U 
posiada znacznie dłuŜszy okres półtrwania (T=4,5·109 lat) niŜ izotop 
234U (T=2,5·105 lat). Wartość stosunku 234U/238U w chwili obecnej dla 
systemu oceanicznego wynosi około 1,14±0,03 (Ku i in., 1977) a dla 
Morza Bałtyckiego 1,18±0,02 (Skwarzec, 1995) i przeszłości była wyŜ-
sza. Dzięki tej metodzie oszacowano wiek korali morskich na 140 000 
lat.  

metoda stosunku 230Th/234U i 231Pa/235U – słuŜy ona do określenia wę-
glanowych skamieniałości w węglanach pochodzenia biogenicznego i 
wykorzystuje nagromadzanie w nich 230Th i 231Pa. Do węglanowych 
części morskich organizmów (korale i mięczaki) dostaje się wyłącznie 
uran 238U i 235U bez toru 232Th i protaktynu 231Pa, które ulegają wytra-
ceniu z wody morskiej. Wartości stosunków aktywności 230Th/234U i 
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231Pa/235U są funkcją czasu, jaki upływa od chwili wytracenia się uranu 
w węglanie, co pozwala na określenie wieku skamieniałości. Zasięg tej 
metody wynosi około 200 000 lat. 

4. Metody pośrednie 
Oparte są na pomiarze aktywności w glebach, osadach jeziornych i 

morskich sztucznych radionuklidów, które zostały wprowadzone do 
środowiska morskiego w ciągu ostatnich 60 lat. Głównie pomiary ak-
tywności cezu 137Cs oraz  plutonu 239+240Pu znalazły zastosowanie do 
określenia tempa sedymentacji współczesnych osadów morskich. Po-
cięte na segmenty rdzenie osadów poddane są analizie radiochemicznej 
na zawartość 137Cs oraz 239+240Pu. NajwyŜsze stęŜenia wymienionych 
radionuklidów w rdzeniu osadu są związane z ich emisją do środowiska 
przyrodniczego w wyniku intensywnych testów  jądrowych przeprowa-
dzanych w atmosferze na przełomie 1958/59 oraz 1961/62 roku oraz w 
trakcie wybuchu w elektrowni jądrowej w Czarnobylu w dniu 
26.04.1986 roku (rys.3). Osady morskie, które powstały po tym okresie 
zawierają znacznie wyŜsze stęŜenia 137Cs oraz 239+240Pu. Ze względu na 
większą rozpuszczalność radiocezu w stosunku do plutonu i moŜliwość 
jego przejścia do wody interstycjalnej (porowej), radionuklid ten wyka-
zuje większą ruchliwość w osadzie niŜ 239+240Pu, który wiąŜe się głów-
nie ze strukturami mineralnymi osadu (tlenki oraz węglany). Zatem 
określenie tempa sedymentacji na podstawie pomiaru plutonu jest bar-
dziej dokładne niŜ w oparciu o oznaczenia aktywności radiocezu.  
 

 
Rys. 3. Zmiany aktywności 137Cs oraz 239+240Pu w głąb rdzenia osadu morskiego 
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