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Introducere 

 

Determinarea cu precizie a vârstelor formaţiunilor geologice este de importanţă crucială în 

înţelegerea proceselor desfăşurate în decursul timpului. Această aserţiune este susţinută de 

principiul uniformităţii sau al uniformitarianismului, enunţat pentru prima dată de geologul 

scoţian James Hutton în 1785 sub titlul "uniformity in the order of nature", principiu conform 

căruia procesele geologice ce se desfăşoara la nivelul Terrei sunt aceleaşi de la formare planetei 

şi până în prezent, astfel încât studiul şi descrierea evenimentelor petrecute în trecut permit 

înţelegerea proceselor actuale şi reciproc. Trebuie remarcat că termenul de uniformitarianism a 

fost introdus în anul 1832 de William Whewell de la Universitatea din Cambridge iar cele mai 

importante dovezi în sprijinul acestui principiu au fost pentru prima dată aduse de un alt geolog 

scoţian, Sir Charles Lyell.  

Al doilea principiu fundamental în înţelegerea proceselor geologice şi nu numai este principiul 

cauzalităţii conform căruia toate procesele ce se desfăşoara într-un sistem sunt legate cauzal, 

efectul fiind totdeauna precedat de cauza sa. 

Din aceste două principii rezultă clar necesitatea stabilirii unei scale absolute a timpului pe care 

să poata fi plasate cu exactitate diferitele evenimente sau procese geologice. În acelasi timp, 

modificările climatice din decursul istoriei Pământului au influenţat puternic atât structura cât şi 

compoziţia chimică a unei largi categorii de roci, astfel încât din determinarea vârstei acestora se 

poate reconstitui istoria climei pe perioade îndelungate, cu urmări benefice pentru prognoza 

modificărilor viitoare. Trebuie menţionat, de asemenea, că structura si poziţia continentelor s-a 

modificat continuu în decursul istoriei Pamântului ceea ce a contribuit de asemenea la 

modificările climatului pe zone întinse. Aceste circumstanţe au determinat o mare varietate a 

proceselor diagenetice care acum pot fi înţelese din analiza faciesurilor şi a compoziţiei 

mineralogice a rocilor actuale.     

Deşi aceleaşi legi ale fizicii au guvernat evoluţia Pământului din momentul formării acestuia şi 

până în prezent, aceasta s-a desfăşurat sincopat, perioade de evoluţie liniară fiind întrerupte de 

evenimente majore ce au antrenat modificări importante în clima şi relieful terestru ce pot fi 
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acum observate şi evidenţiate prin modificări ale structurii sedimentelor şi ale fosilelor. Aceste 

evenimente sunt bine marcate în faciesul sedimentelor astfel încât în anumite condiţii se poate 

reconstitui o întreagă succesiune de evenimente din analiza structurii detaliate a acestora. Însă 

oricât de amănunţit ar fi facută aceasta analiză si oricât de bine ar fi corelată cu analiza unor 

structuri similare din alte zone geografice, informaţia privind succesiunea evenimentelor 

geologice are un caracter relativ, lipsind elemente de referintă a căror vârsta să poata fi stabilită 

în mod absolut. 

În felul acesta, fără o metoda exactă de determinare a vârstelor geologice nu poate exista o 

descriere cantitativă a proceselor ce au avut loc pe Pământ, deci nici o înţelegere corectă a 

acestora.  

Facută la început relativ şi secvential, datarea rocilor a devenit o ramură de sine stătătoare a 

geologiei moderne odată cu introducerea metodelor geocronologice absolute bazate pe 

dezintegrarea izotopilor radioactivi terigeni şi cosmogeni ca şi pe acumularea defectelor de 

iradiere datorate elementelor radioactive naturale cu timp mare de viaţă existente în concentraţii 

variabile în toate rocile terestre (Figura 1). 

Geocronologia radiometrică nu numai că a permis determinarea vârstelor geologice absolute, în 

unele cazuri  cu precizii de ordinul fracţiunilor de procent, dar a permis stabilirea unei 

multitudini de markeri pentru evenimente geologice bine localizate în timp. Acest lucru a 

simplificat sensibil interpretarea diferitelor secvenţe de evenimente geologice permiţând în 

acelaşi timp o reconstrucţie corectă a succesiunii lor temporale.    

Seducătoare la prima vedere prin aparenta lor simplitate, metodele geocronologice radiometrice 

au dezvăluit existenţa unei mulţimi de procese colaterale legate de variaţia în timp a fluxurilor de 

elemente radioactive, ceea ce în final nu a făcut decât să extindă aria de aplicabilitate a 

geocronologiei radiometrice de la simpla măsurare a timpului geologic la obţinerea de informaţii 

cantitative privind migraţia elementelor în roci.    
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Figura 1.  Principalele metode geocronologice absolute şi 

vârstele geologice (exprimate în mii de ani) cărora acestea se 

adresează. Datorită diferenţelor majore ale vârstelor geologice pentru care 

aceste metode pot fi aplicate, pentru o reprezentare unitară, scala timpului este logaritmică. 

 

Cu toate acestea, până la apariţia metodelor geocronologice absolute, a fost posibilă elaborarea 

unei scale a timpului geologic, bazată în special pe analiza fosilelor, astfel încât momentele de 

dispariţie în masă a unor categorii întregi de animale sau plante au fost folosite ca markeri ai 

timpului geologic. Acestora li se adaugă modificările cvasiperiodice ale magnetismului terestru 

sau diferitele cicluri astronomice (Milankovichi, solar, etc.) care se regăsesc bine reprezentate în 

variaţia periodică a structurii unei largi categorii de roci sedimentare şi eruptive. Măsurătorile 

geocronologice absolute prin metoda U-Pb (Gancary şi colab., 1975) au stabilit vârsta reală a 

Pământului ca fiind egală cu 4,52 ± 0,15 Ga. În funcţie de identificarea celor  mai vechi fosile 

procariote ca şi de tipurile de evenimente geologice şi climatice succint enumerate mai sus, 
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timpul scurs din acel moment şi până în prezent este sistematizat prin intermediul scalei timpului 

geologic 2004 (GTS2004) (Gradstein şi colab., 2004). 

Conform GTS2004, momentul apariţiei primelor organisme cu schelet fosilizabil este reprezentat 

de începutul erei paleozoice, aceasta fiind urmată de era mezozoica şi în final de cea cenozoică, a 

căror durată a scăzut continuu de la 295 Ma (Paleozoic) la 66,39 Ma (Cenozoic). Era Cenozoică 

a început acum aproximativ 66,4 Ma şi se extinde până în prezent. În Cenozoic continentele au 

evoluat atât din punct de vedere geologic cât şi geografic la configuraţia actuală, acelaşi lucru 

petrecându-se şi cu flora şi fauna terestră. Cenozoicul este împărţit în două sisteme, Paleogen şi 

Neogen, fiecare fiind împărţit în mai multe serii: Paleocen, Eocen şi Oligocen în cazul 

Paleogenului şi Miocen, Pliocen, Pleistocen şi Holocen în cazul Neogenului. În prezent este 

unanim recunoscut termenul de Cuaternar ca perioada care succede Neogenul şi reuneste 

ultimele două serii: Pleistocen şi Holocen (Figura 2). 

Ultimele două epoci ale Neogenului, Pleistocen şi Holocen, datorită întinderii relativ reduse (în 

total 1,806 Ma) nu sunt caracterizate prin modificări semnificative ale geografiei terestre cu 

excepţia celor produse de ridicarea şi coborârea nivelului oceanului planetar ca rezultat al 

glaciaţiunilor apărute la sfârşitul Pliocenului.  

Din punct de vedere climatic, Neogenul este caracterizat printr-o răcire continuă şi accentuată ce 

a culminat cu glaciaţiunile din Pleistocen. Odată cu răcirea, clima terestra a devenit mult mai 

aridă, ceea ce a condus la apariţia primelor deşerturi.  Astfel a luat sfârşit o lungă perioadă de 

climă caldă, umedă şi stabilă ce s-a instaurat pe Pământ cel mai probabil la începutul 

Silurianului. Aceste evenimente au apărut prin concursul mai multor cauze privind atât 

modificările configuraţiei continentelor cât şi ale elementelor orbitei terestre.  

În mod conventional, metodele geocronologice pot fi clasificate în metode fizice, chimice şi 

biologice, deşi diversitatea lor este mult mai mare (Tabelul 1). Este evident că din toate aceste 

metode, cele convenţional clasificate ―Fizice― sunt cele mai variate şi asa cum se va vedea din 

următoarele capitole, sunt, exceptând dendrocronologia, singurele care permit determinarea 

vârstelor absolute, adică a momentului faţa de timpul prezent la care s-au desfăşurat 

evenimentele geologice sau climatice investigate.   
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Figura 2.  Cronologia Cenozoicului preluată din Scala Cronostratigrafică a Timpului Geologic 

(Cohen şi colab., 2013; actualizată). 
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Tabelul 1- Principalele metode geocronologice. 
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Paleoclima Pleistocenului şi Holocenului 

 

INTRODUCERE 

Cuaternarul reprezintă cea mai recentă perioadă din istoria geologică a Terrei, acoperind ultimii 

~2,6 milioane de ani. Caracteristica distinctiv a Cuaternarului fata de perioadele precedente este 

deosebita instabilitatea climatică, evidenţiată la scară globală şi concretizată în oscilaţii climatice 

majore şi abrupte, cu interglaciare călduroase care au succedat perioadelor reci, glaciare. 

Asocierea unui cadru cronologic acestor evenimente climatice si stabilirea impactului exercitat 

asupra mediului natural reprezinta elemetele cheie în cercetarea Cuaternarului.  

Principala cauză a glaciaţiunilor Cuaternare rezidă în mod cert în modificările care apar în 

distribuţia latitudinală şi sezonieră a radiaţiei solare la suprafaţa Pământului. Aceste modificări în 

cantitatea de radiaţie au ca sursă variaţiile în orbita circumsolară a Terrei. Aceste variaţii sunt 

cunoscute sub denumirea de Ciclurile Milankovitch şi sunt reprezentate de precesie cu o 

periodicitate de ~21 ka, oblicitate (~41 ka) şi excentricitate (~90 ka). Raportul dintre modificările 

care apar în extinderea gheţii şi configuraţia orbitală a Pământului a fost pentru prima dată 

evidenţiat de către Adhémar (Adhémar, 1842; Bard, 2004) care a postulat că existenţa calotei 

glaciare din Antarctica se datorează faptului că în Emisfera Sudică iarna are o durată care 

depăşeşte cu 8 zile durata iernii din Emisfera Nordică. Această diferenţă în durată a fost explicată 

pe baza celei de a doua legi a lui Kepler şi prin faptul că Pământul este cel mai aproape de Soare 

atunci când în Emisfera Nordică este iarnă. Croll a modificat această ipoteză argumentând că 

reducerea cantităţii de radiaţie solară datorată distanţei mai mari determină glaciaţiunile (Bard, 

2004; Croll, 1864). Milankovitch însă a susţinut teoria conform căreia cantitatea de radiaţie 

solară pe care o primeşte Pământul în timpul verii controleză glaciaţiunile (Milankovitch, 1941). 

Rezultatele recente obţinute cu privire la glaciaţiunile din trecutul geologic au arătat faptul că 

ciclurile glaciare din Pleistocenul târziu s-au succedat la intervale de ~100 ka, ceea ce coincide 

cu intervalele de timp la care au loc modificări ale excentricităţii orbitei terestre (Imbrie şi 

Imbrie, 1980; Imbrie şi colab., 1993). În cazul ciclurilor glaciare din Pliocenul târziu şi 
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Pleistocenul inferior s-a observat că ciclurile glaciare au avut o periodicitate de ~40 ka, interval 

ce coincide cu modificările care apar în oblicitatea axei terestre. O variabilitate neglijabilă a fost 

observată la intervalele de 20 ka care caracterizează mişcarea de precesie a Pământului 

(Huybers, 2006). Aceste variaţii au avut loc la scală globală şi au fost observate în toate arhivele 

climatice, inclusiv în carotele de gheaţă din Antarctica (Jouzel şi colab., 2007) şi în sedimentele 

marine (Lisiecki şi Raymo, 2005). 

În trecut se considera că modificările climatice pe scară largă la nivel global şi regional au avut 

loc treptat, pe durata a sute, chiar mii de ani. Tendinţa relativ rapidă de schimbare a climatului a 

constituit unul din cele mai surprinzătoare rezultate obţinute în studiile de istorie a Pământului, 

cu precădere a ultimilor 150 ka (ex., Taylor şi colab., 1997). Unele din cele mai semnificative 

schimbări climatice (care au implicat, de exemplu, schimbări cu câteva grade Celsius în media 

anuală a temperaturilor) s-au produs pe o scară a timpului de câteva sute, uneori zeci, chiar şi 

câţiva ani. În acest sens, cea mai proeminentă este variabilitatea climatică la scara miilor de ani, 

care se reflectă pe durata Cuaternarului târziu şi în mod particular pe durata Ultimului Glaciar 

(MIS 4, 3, 2; 73.5-14.7 ka) (Sanchez-Goñi şi Harrison, 2010). Aceste oscilaţii caracterizate de 

o periodicitate neregulată au debutat abrupt, cu cea mai mare parte a schimbării producându-se 

într-un interval cuprins între 10 şi 200 de ani (Steffensen şi colab., 2008). O altă caracteristică a 

acestora o constituie magnitudinea ridicată a schimbărilor produse, cum sunt variaţiile între 8-

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

 

TRANZIŢIA PLEISTOCEN INFERIOR - PLEISTOCEN MIJLOCIU: PREZENTARE 

GENERALĂ (după Head şi Gibbard, 2005) 

Tranziţia de la Pleistocenul inferior la Pleistocenul mijlociu a fost marcată de modificări 

fundamentale în ciclicitatea climatică a Pământului. Ciclurile de 41 ka asociate modificării 

oblicităţii axei terestre care au dominat prima parte a Pleistocenului au fost înlocuite treptat de 

modificări climatice cu o periodicitate de 100 ka şi caracterizate de oscilaţii mai puternice 

(Figura 3). În linii mari, acest interval este încadrat între 1.2 Ma şi 500 ka, iar ciclicitatea de 100 

ka este asociată cu fiecare patru sau cinci cicluri de precesie, precesia fiind un factor important 

de control al sezonalităţii.  Impactul acestor tranziţii a avut implicaţii importante asupra biotei 



9 
 

terestre şi marine, dar datarea şi corelarea evenimentelor este problematică şi ridică semne de 

întrebare asupra cauzelor şi efectelor. Cea mai completă carotă de gheaţă extrasă din Antarctica 

acoperă doar ultimii 700 000 de ani (EPICA community members, 2004) iar dovezi directe ale 

modificărilor atmosferice precedente acestei perioade nu există. În ciuda acestor limitări, 

fluctuaţiile climatice sunt în mod clar dictate de variaţiile orbitale ale Pământului şi sunt 

modulate de mecanismele de feedback. Limita dintre Pleistocenul inferior şi cel mediu deşi nu a 

fost definită în mod formal este de obicei plasată la limita de inversiune a polarităţii Matuyama-

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

Doar 14 Stadii Izotopice Marine (MIS) reci sunt cunoscute până în prezent în Pleistocenul 

inferior ca dovezi ale unor glaciaţiuni majore. Acestea includ Stadiile Izotopice Marine 104, 100 

şi 98 care au avut loc pe durata tranziţiei Pliocen-Pleistocen, alături de MIS 82, 78?, 68, 60, 58, 

54, 53, 36, 34, 30? şi 24 desfăşurate pe perioada Pleistocenului inferior. Spre exemplu, în nordul 

Munţilor Anzi arhivele au început să înregistreze schimbări acum 2.5 Ma, perioadă căreia i-a 

succedat o glaciaţiune extinsă, acum 2.2 Ma (cca. MIS 82). În Patagonia, glaciaţiunea s-a 

răspândit în zonele joase în intervalul de timp cuprins între 2.05-1.86 Ma (cca. MIS 78-68), 

urmată apoi de un eveniment major încadrat între 1.15-1.0 Ma (cca. MIS 36-34). În munţii din 

estul Africii glaciaţiunea a început acum aproximativ 2.0 Ma (MIS 68?). Întervalul cuprins între 

MIS 36 şi 34 este marcat de prima extindere a gheţii la scară continentală de pe durata 

Pleistocenului mijlociu şi de intensificarea contrastului glaciar-interglaciar în circulaţia oceanică 

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

Pleistocenul mijlociu. Datele necesare marcării glaciaţiunilor au fost preluate din Ehlers şi 

Gibbard (2004 a,b,c). 
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Corelarea datelor obţinute din investigarea siturilor cheie de pe continentele nordice indică 

Stadiul Izotopic Marin 22 (~878-880 ka) ca fiind primul eveniment de răcire climatică majoră 

care caracterizează glaciaţiunile din ultimul milion de ani al Pleistocenului. Condiţiile de răcire 

severă din această perioadă sunt indicate şi de granulometria şi grosimea depozitelor de loess din 

nordul Eurasiei (Heslop şi colab., 2002). Pentru aceeaşi perioadă (MIS 22) a fost indicată o 

glaciaţiune importantă înregistrată în arhivele sedimentare din munţii din estul Africii. Există 

puţine dovezi cu privire la glaciaţiunile corelate cu MIS 20 sau MIS 18, dar MIS 16 (~650 ka) 

corespunde glaciaţiunii Don din Europa, cea mai însemnată glaciaţiune care a avut loc în 

Emisfera Nordică pe durata tranziţiei spre Pleistocenul mijlociu. Aceasta a fost urmată de o altă 

glaciaţiune extinsă în Europa, glaciaţiunea Elsteriană, corelată cu MIS 12 (~0.42 ka). MIS 13 

(cca. 540-460 ka) este considerat a fi evenimentul care marchează faza terminală a tranziţiei spre 

Pleistocenul mijlociu, fiind caracterizat de valori neobişnuite în raportul izotopilor de oxigen 

(δ
18

O) în oceanul Indian, de formarea unui strat important de sapropel în Marea Mediterană datat 

528-525 ka şi de valori foarte ridicate ale susceptibilităţii magnetice înregistrate în depozitele de 

loess din China pentru perioada de acum 500 ka (Schmieder şi colab., 2000). Rezultă din aceste 

dovezi că cele mai extinse glaciaţiuni Cuaternare în Emisfera Nordică se rezumă la ultimii 900 

ka (~MIS 22 până în prezent). În acest context şi sistemul de râuri pare să fi redat un răspuns 

semnificativ la intensificarea şi durata răcirilor climatice, răspuns reflectat în prelungirea şi 

intensificarea regimului periglaciar caracterizat de alterarea produsă de îngheţ şi furnizarea de 

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

Provocarea de a stabili o poziţie stratigrafică pentru tranziţia Pleisticen inferior – Pleistocen 

mediu rezidă în faptul că această tranziţie este caracterizată nu doar de un singur eveniment ci de 

o serie de evenimente paleoenvironmentale de importanţă şi magnitudine variabile. Au existat 

trei propuneri pentru poziţionarea stratigrafică a acestei limite: (1) limita dintre stadiile marine 

Calabrian şi Ionian în Italia (Cita şi Castradori, 1994, 1995), corelată cu MIS 25. Această limită 

ridică probleme, întrucât este marcată în Italia prin cel mai scăzut nivel al nanofosilelor 

calcaroase Gephyrocapsa sp. 3 (specie caracteristică apelor calde) iar datarea acestora a 

evidenţiat variaţii semnificative pentru probe din acelaşi strat (Raffi, 2002); (2) perioada de 

tranziţie de la MIS 22 la MIS 21 care corespunde bazei stadiului Tiraspolian caracterizat de 

răspândirea mamiferelor mari în Rusia, inclusiv mamutul de stepă (Gibbard şi van Kolfschoten, 

2004).  Tranziţia MIS 22-21 este într-adevăr caracterizată de o variaţie semnificativă a raportului 
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izotopilor de oxigen de la valori scăzute la valori ridicate, însă evenimentul climatic MIS 22 nu 

este cel mai potrivit acestui scop. Aceasta se explică prin faptul că permite corelarea cu un număr 

redus de arhive climatice continentale din Emisfera Sudică, întrucât glaciaţiunea reprezentată de 

MIS 22 a fost caracteristică în principal Emisferei Nordice.; (3) limita inversării polarităţii 

Brunhes-Matuyama (Pillans, 2003). Localizând limita Pleistocen inferior – Pleistocen mediu în 

punctul de inversiunea a polarităţii Matuyama – Brunhes sau în apropierea acestuia oferă 

beneficii semnificative, chiar dacă Stadiul Izotopic Marin 19 care încadrează această limită nu 

reprezintă un eveniment climatic deosebit. Limita Matuyama – Brunhes a fost datată de 

Shackleton şi colab (1990) la 780 ka.  

O astfel de încadrare a tranziţiei Pleistocene permite recunoaşterea acesteia atât în depozite 

marine cât şi terestre şi atât la latitudini joase cât şi ridicate. Inversarea polarităţii Matuyama – 

Brunhes are, de asemenea, avantajul de a fi destul de apropiată de MIS 22 care reprezintă 

probabil cea mai semnificativă modificare climatică pe durata tranziţiei Pleistocen inferior – 

Pleistocen mijlociu.  

 

STRATIGRAFIA CLASICĂ A PLEISTOCENULUI PENTRU ULTIMII 500 ka (după 

Kukla, 2005) 

Există trei subdiviziuni clasice ale Pleistocenului: Nord Europeană (Fennoscandian), Nord 

Americană şi Alpină. Acestea au fost descrise pe baza depozitelor sedimentare discontinue 

formate pe uscat şi a morenelor glaciare (Tabelul 2). Deşi în linii mari s-a admis că principalele 

unităţi climatostratigrafice ale acestor subdiviziuni coincid din punct de vedere temporal, totuşi, 

există câteva diferenţe semnificative. Doar acele intervale de încălzire climatică care au fost 

însoţite de o transgresiune oceanica importantă sunt considerate interglaciare în subdiviziunea 

Nord Europeană, celelalte intervale caracterizate de un climat cald apărând sub denumirea de 

Warmzeiten (Woldstedt, 1958) sau Thermomers. De asemenea, numai acele perioade în care 

gheaţa a avansat mai mult către sud în nord-vestul şi centrul Europei decât în perioadele 

anterioare au fost recunoscute ca glaciaţiuni.  

Sistemul Nord American este, în principiu, la fel cu cel Nord European. Ceea ce diferă este 

modul de înţelegere al interglaciarelor şi glaciarelor. În sistemul American stadiile glaciare 
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clasice au fost iniţial definite ca perioadele în care gheaţa acoperea zone din Vestul Mijlociu al 

Americii iar interglaciarele ca perioadele în care în aceste zone nu exista gheaţă. Subdiviziunile 

Pleistocenului în sistemul Nord American sunt caracterizate de interglaciare de lungă durată şi 

glaciare scurte, ceea ce se opune sistemului Nord European. 

Sistemul Alpin (Penck şi Brückner, 1909; Eberl, 1930) a fost cel mai mult utilizat în ultimul 

secol pentru corelări intercontinentale ale depozitelor Pleistocene (Charlesworth, 1957; 

Woldstedt, 1958; Flint, 1971). Acest sistem recunoaşte în ultimii 500 ka glaciarele Würm, Riss 

şi Mindel şi interglaciarele Riss/Würm Mindel/Riss. Interglaciarele au fost iniţial reprezentate de 

episoade erozionale de formare a teraselor râurilor în promontoriul Alpin. S-a demonstrat mai 

târziu că intervalele erozionale în promontoriul Alpin au avut loc cu precădere pe durata 

glaciarelor şi că terasele conţin fosile caracteristice atât perioadelor glaciare cât şi celor 

interglaciare. Astfel, chiar dacă secvenţele şi numărul episoadelor glaciare şi interglaciare sunt 

aceleaşi în cele trei sisteme, poziţia cronostratigrafică şi climatostratigrafică a limitelor diferă 

semnificativ de la un sistem la altul (Figura 4). Detalii referitoare la aceste aspecte sunt discutate 

în William şi Fyre, (1970), Bowen (1978) şi Kukla (1978).  

 

Figura 4. Reprezentarea schematică a duratei aproximative a fiecărei unităţi tipice din cele trei 

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

 

 

 

SUPERCICLUL SAALIAN (după Kukla, 2005) 

Superciclul Saalian (SC 3) include Interglaciarul Holsteinian corelat cu partea de început 

a Stadiului Izotopic Marin (MIS) 11, Glaciarul Saalian timpuriu care corespunde 

intervalului cuprins între ultima parte din MIS 11 şi prima parte din MIS 6 şi 

Pleniglaciarul Saalian corelat cu perioada de avansare a gheţii din cadrul Stadiului 

Izotopic Marin 6 (Figura 5). Această unitate este delimitată de Superterminaţiile ST II şi 

ST III, care coincid cu terminaţiile T II şi T V. Poziţia stratigrafică a interglaciarului 

Holsteinian între Elster şi Saale este clară, deşi poziţia cronostratigrafică a acestuia şi 

corelaţia cu stratigrafia obţinută pe baza sedimentelor marine de adâncime au fost 

îndelung discutate. Pe baza încercărilor de a obţine vârste absolute pe probe de turbă şi 

moluşte din siturile relevante identificate în zona Schleswig-Holstein (Germania) (Linke 

şi colab., 1985; Miller şi Mangerud, 1985; Rowe şi colab., 1997; Geyh şi colab., 2003), 

Holsteinian-ul a fost asociat fie cu MIS 7, fie cu MIS 9. Raportat la interglaciarul 

Eemian, principala diferenţă între acesta şi Holsteinian constă în existenţa polenului de 

Pterocarya în depozitele asociate Holsteinian-ului, acesta nefiind identificat în nici un alt 

depozit sedimentar mai recent (în Europa).  
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Figura 5. Stânga: intervalele în care formarea gheţii şi răcirea climatică s-au produs 

abrupt, notate de la B1 la F1 şi identificate în reconstrucţia nivelului relativ al mării pe 

durata ultimilor 500 000 de ani (Waelbroeck şi colab., 2002). Cu pătrate şi bare sunt 

marcate episoadele în care creşterea nivelului mărilor este stopată, evenimente datate pe 

baza recifilor fosili şi stalagmitelor submerse. Romburile marchează mijlocul 

episoadelor de răcire abruptă identificate pe baza raportului izotopilor de oxigen (δ
18

O) 

în carbonaţi din peştera Devils Hole, Nevada (Winograd şi colab., 1997); aceste episode 

de răcire climatică au fost datate radiometric. Schema subdiviziunilor simplificate ale 

ciclurilor glaciare delimitate pe baza stadiilor izotopice marine identificate în carota 

marină SPECMAP. Stratigrafia obţinută pe baza carotei SPECMAP este corelată cu 

ciclurile Milankovitch. Vârstele până la 300 ka au fost preluate din Martinson şi colab. 

(1987) iar vârstele de la 300 ka la 500 ka din Imbrie şi colab. (1984). 

Mijloc: echivalentul latitudinal pentru care radiaţia anuală pe care a primit-oTerra de-a 

lungul ultimilor 500 ka la latitudinea de 65°N egalează radiaţia solară absorbită la 

suprafaţa terestră în prezent. Minimele care depăşesc 70°, respectiv 60° latitudine 
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nordică  sunt corelate cu substadiile glaciaţiunilor alpine Mindel (M), Riss (R) şi Würm 

(W). 

Dreapta: subdiviziunile climatostratigrafice stabilite pe baza investigaţiilor efectuate pe 

depozite sedimentare complete, cu delimitarea superciclurilor (SC), superterminaţiilor 

(ST), ciclurilor glaciare de la A la F, terminaţiile de la T I to T V şi stadiile izotopice 

marine (identificate pe baza izotopilor de oxigen din carota SPECMAP) de la 1 la 13 

(Imbrie şi colab., 1984). Acestea sunt comparate cu unităţile clasice ale sistemului Nord 

European. 

 

În secvenţa lacustră extrasă din zona Tenaghi Philippon în nordul Greciei, acest 

eveniment a fost identificat la o adâncime de 70 m, în prima parte a complexului climatic 

de încălzire Lekanis (Wijmstra şi Groenhart, 1983; Kukla, 1989). Modelul vârstă-

adâncime (Figura 6) obţinut este uniform pe toată adâncimea secvenţei al cărei maxim 

marchează limita Brunhes/Matuyama (780 000 ani în urmă) şi corelează ultima apariţie a 

polenului de Pterocarya cu MIS 11 (Kukla, 1989). O altă secvenţă sedimentară 

reprezentativă din punct de vedere palinologic a fost extrasă dintr-un crater vulcanic de 

tip maars în zona platoului Velay (Franţa), neafectat de glaciaţiuni. Pe baza analizelor şi 

investigaţiilor efectuate pe această secvenţă au fost identificate două interglaciare 

denumite local Le Bouchet şi Landos situate între glaciarul Costaros (echivalentul 

Pleniglaciarului Saalian) şi interglaciarul Praclaux (corelat cu secţiunea în care a fost 

identificat polenul de Pterocarya), echivalentul local al interglaciarului Holstein (Reille şi 

colab., 2000). Fiecare din aceste două interglaciare este urmat de două interstadiale 

temperate şi un interval rece şi arid de tip pleniglaciar. Acestea sunt glaciarele Bargette, 

corelat cu MIS 10 şi Carboniers care corespunde intervalului MIS 8. În general, secvenţa 

Velay cuprinsă între baza Holstein-ului şi începutul interglaciarului Ribains (denumirea 

locală pentru Eem) se suprapune aproape perfect peste echivalentul din mediul oceanic al 

Superciclului Saalian. Datele obţinute din secvenţele sedimentare de la Tenaghi 

Philippon şi Platoul Velay confirmă cu certitudine corespondenţa dintre Holsteinian şi 

MIS 11 precum şi faptul că Superciclul Saalian cuprinde trei cicluri glaciare complete.  
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Nouă mii de varve numărate în Munster-Brelah au permis estimarea unei durate de ~35 

000 de ani pentru întreg Interglaciarul Holsteinian (Müller, 1974). Limita Holsteinian/ 

Saalian poate să fi avut loc cu cel mult 30 000-40 000 de mii de ani după ST III. Astfel, 

limita Holsteinian/Saalian corespunde primului substadiu (cald) al Stadiului Izotopic 

Marin 11, restul acestui stadiu fiind de vârstă Saaliană. Cu scopul de a menţine 

continuitatea stratigrafică a sistemului, SC 2 coincide cu ciclul glaciar B, iar SC 2 începe 

cu Holocenul.  

Intervalul de timp care separă glaciaţiunile Elster şi Saale a fost anterior cosiderat ca 

reprezentând un megaciclu (Kukla şi Cilek, 1996). S-a propus ca această unitate să 

înceapă cu Pleniglaciarul Elsterian şi să se încheie la finalul Glaciarului Saalian timpuriu. 

Deoarece limitele dintre Glaciarele timpurii şi Pleniglaciare sunt mai greu de recunoscut 

în arhivele sedimentare decât terminaţiile şi considerând discrepanţele faţă de 

subdiviziunile stabilite pe baza datelor obţinute din carotele marine, conceptul de 

megaciclu nu a mai fost utilizat. Câteva megacicluri definite anterior pe baza secvenţelor 

continue de loess din Platoul Chinezesc de Loess au fost redenumite supercicluri iar 

limitele au fost mutate de la bază la partea superioară a pleniglaciarelor terminale. 

Intervalul dintre cele două glaciaţiuni, Elster şi Saale este discutat ca fiind un glaciar 

timpuriu, deşi acesta ar putea fi considerat şi un interglaciar târziu date fiind cele două 

interglaciare şi cel puţin patru interstadiale temperate cuprinse în acest interval. Oricum, 

limita inferioară a Saalianului este definită în mai multe situri pe baza dispariţiei 

pădurilor caracteristice Interglaciarului Holsteinian.  
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Figura 6. Reprezentarea grafică a abundenţei polenului de stejar în funcţie de 

modelul vârstă-adâncime obţinut pentru carota extrasă de la Tenaghi Philippon. Sub 

formă de pătrate 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 indicată ultima înregistrare a polenului de Pterocarya. 

Stadiile izotopice marine impare (Imbrie şi colab., 1984; Martinson şi colab., 1987; 

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

O mare parte a Superciclului Saalian, Holsteinianul şi Glaciarul Saalian timpuriu 

corespund Marelui Interglaciar sau aşa numitul Mindel-Riss al sistemului stratigrafic 

alpin. Milankovitch a corelat glaciaţiunile alpine cu o anumită configuraţie orbitală care 

ar fi determinat o reducere drastică a radiaţiei solare care ajunge la suprafaţa terestră la 

latitudinile ridicate din Emisfera Nordică (Milankovitch, 1941). Referitor la acest 

perioade, configuraţia orbitală a fost caracterizată de oblicitate minimă şi vară în 

Emisfera Boreală când Pământul se afla la afeliu. Milankovitch a calculat că în aceste 

condiţii, cantitatea de energie primită şi absorbită la suprafaţa terestră la 65° latitudine 

nordică în timpul verii a fost mai redusă decât cea primită astăzi la latitudinea de 70°. 

Ulterior a corelat aceste episoade cu extinderea maximă a morenelor alpine în Würm 1, 2 

şi 3, Riss 1, 2 şi Mindel 1 şi 2. Acestea reprezintă picurile glaciaţiunilor din stratigrafia 

Alpină (Penck şi Brückner, 1909; Eberl, 1930). Ulterior s-a descoperit că cea mai mare 

extindere a gheţii alpine a avut loc în perioade diferite de cele considerate de 

Milankovitch (Kukla, 1975; Bowen, 1978). În mod remarcabil, datarea radiometrică a 

modificărilor nivelului mărilor a evidenţiat corelaţia dintre evenimentele de radiaţie 

solară scăzută şi episoadele de la B1 la E2 de formare abruptă a calotelor de gheaţă la 

începutul glaciarelor şi pleniglaciarelor. Cele 5 terminaţii din ultimii 500 ka au avut loc în 

condiţii de oblicitate ridicată şi vară în emisfera Boreală când Pământul se afla la 

periheliu. 

Cauzele care au condus la formarea gheţarilor din zona polară implică descreşterea 

radiaţiei solare primite la latitudini ridicate amplificată de feedback-ul produs de albedoul 

zăpezii, aşa cum a considerat iniţial Milankovitch. Însă, sub aspectul complexităţii 

cumulului de factori care au contribuit la formarea gheţarilor, o contribuţie importantă a 

avut-o încălzirea oceanelor din zona tropicală, creşterea gradientului de temperatură de la 

ecuator la poli şi transportul vaporilor de apă.  

Conform calculelor efectuate de Milankovitch, intervalul care separă Mindel 2 (434 ka)  

de Riss 1 (232 ka) este de 202 000 ani (Figura 3). Un interval mai mare de timp a existat 

între finalul Pleniglaciarului Elsterian şi începutul Pleniglaciarului Saalian. Acest episod 

include Interglaciarul Holsteinian şi Glaciarul Saalian timpuriu şi a început acum 432 000 
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de ani în urmă (T V sau ST III) şi s-a încheiat acum ~188 ka, o data cu glaciaţiunea Riss  

2. Echivalentul acestui interval în depozitele marine se situează între limitele dintre MIS 

12 /11 şi MIS 7 /6 şi are o durată de 235 ka. 

 

SCHIMBĂRI CLIMATICE ABRUPTE PE DURATA ULTIMULUI CICLU 

GLACIAR (EEMIAN – WEICHSELIAN) 

Interglaciarul Eemian a fost deseori comparat cu interglaciarul din prezent (Holocenul) 

prin prisma temperaturilor similare şi a nivelului oceanului planetar, posibil puţin mai 

ridicat decât astăzi (ex., Linsley, 1996). Pe baza principiului similarităţii celor două 

perioade calde, Eemianul a constituit punctul de reper în estimarea duratei 

interglaciarului din prezent şi în evaluarea posibilităţii de apariţie a unor schimbări 

climatice abrupte pe durata următoarelor sute sau mii de ani.  

Începutul Eemianului a fost identificat în secvenţele de vegetaţie printr-o scădere 

simultană în elementele stepice şi o creştere a vegetaţiei de arbori caracteristică zonei 

mediteraneene şi eurosiberiene. Aceste modificări de vegetaţie coincid cu o creştere de 

5°C a temperaturii apelor de suprafaţă, aşa cum a reieşit din studiul alchenelor; acestea se 

sincronizează perfect cu schimbările observate  în raportul izotopilor de oxigen din 

plancton (ceea ce indică tot o creştere a temperaturii apelor de suprafaţă). Baza acestui 

eveniment, aşa cum se poate observa pe scara geocronologică considerată aici (Figura 7) 

se siturează la 126 ka, semnificativ mai târziu comparativ cu ―perioada de platou‖ 

obţinută pentru MIS 5e pe baza izotopilor de oxigen din organismele bentonice. Aceasta 

implică faptul că cele mai importante calote de gheaţă s-au topit aproape în întregime 

înainte de instalarea condiţiilor climatice interglaciare în nord-vestul Europei. În 

concluzie, începutul Eemianului acceptat pe baza acestor studii are loc mai târziu decât 

începutul Stadiului Izotopic Marin 5 (MIS 5) (definit ca punctul de mijloc al tranziţiei de 

la MIS 6 la MIS 5 obţinut din studiile aplicate pe foraminifere bentonice) şi cu 2000 de 

ani mai tarziu raportat la ―perioada de platou‖ obţinută pentru MIS 5e (Shackleton şi 

colab., 2003).  
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Perioada de încălzire de la începutul stadiului 5e este, de asemenea, discutată. Studiile 

efectuate pe sedimente marine de adâncime (vezi, de exemplu, Sarnthein şi Tiedemann, 

1990; Maslin şi colab., 1998) şi corali (Stirling şi colab., 1995; Slowey şi colab., 1996) 

au indicat că încălzirea abruptă a avut loc la 132 ka, în timp ce rezultatele obţinute pe 

crote de gheaţă din Vostok indică ecest eveniment la 134 ka (Jouzel şi colab., 1993). 

Datarea prin metoda U-Th a unor sedimente carstice contimentale în sus-vestul SUA 

(Devil‘s Hole; Winograd şi colab., 1988; 1992; 1997) atribuie acestei perioade calde un 

punct de început la 140 ka. Conform rezultatelor obţinute din studiile aplicate pe carotele 

marine, interglaciarul Eemian a sfârşit cu un evemiment de răcire bruscă acum 

aproximativ 110 ka (Frenzel şi Bludau, 1987; Martinson şi colab., 1987), moment care 

s-a observat şi în datele obţinute din carotele de gheaţă şi studiile de polen din Euroasia. 

Şi Adkins şi colab (1997) au evidenţiat că acest eveniment final de răcire a fost unul 

abrupt, cu o durată de mai puţin de 400 de ani. 

 

Figura 7. Datele obţinute pentru ultimul interglaciar din studiile aplicate pe carota 

marină MD95-2042, reprezentate pe o scară cronologică bazată pe datarea radiometrică 

a episoadelor de ridicare a recifilor de corali. De sus în jos: rata de sedimentare indicată 

de parametrii de control ai vârstei; δ
18

O în organismele bentonice; δ
18

O din plancton; 

temperatura apelor de suprafaţă rezultată din studiul alchenelor    
 ; polen ale grupelor 

majore de taxoni (după Shackleton şi colab., 2003). 



22 
 

 

Ultimul Glaciar sau Weichselianul (Stadiile Izotopice Marine (MIS) 4, 3 şi 2), încadrat 

temporal între 73.500-14.700 ani calendaristici s-a individualizat prin oscilaţii climatice 

aperiodice, cu durate de ordinul miilor de ani. Aceste oscilaţii au debutat abrupt, cu cea 

mai mare parte a schimbării climatice în intervalul 10-200 de ani (Steffensen şi colab., 

2008), fiind caracterizate de magnitudini semnificative ( schimbări de temperatură între 

8-15°C în Groenlanda) (Huber şi colab., 2006). Pentru Ultimul Glaciar au fost descrise 

două tipuri de schimbări climatice abrupte: ciclurile Dansgaard-Oeschger (D-O) 

(Dansgaard şi colab., 1984), asociate cu încălziri abrupte şi răciri subsecvente (în 

Groenlanda) şi fazele reci cunoscute sub denumirea de Evenimentele Heinrich, asociate 

cu formarea unor depozite (stratele Heinrich)  în Atlanticul de Nord (IRD: ice-rafted 

debris) de către sedimentele încorporate în blocuri de gheaţă plutitoare şi eliberate 

ulterior în mediul marin (Heinrich, 1988). Trebuie precizat că ciclurile Dansgaard-

Oeschger au fost identificate şi pe durata Stadiului Izotopic Marin 5 (MIS 5) în care se 

încadrează şi ultimul interglaciar (Eemianul sau MIS 5e), însă dat fiind faptul că 19 din 

cele 25 de cicluri D-O s-au desfăşurat de-a lungul ultimului glaciar, acestea vor fi 

abordate doar încadrul Weichselianului.  

 

Instabilitatea climatică pe durata Eemianului (după Adams şi colab., 1999) 

Deşi scara cronologică a Eemianului este încă discutată, ceea ce prezintă un interes 

deosebit în comunitatea geologică este instabilitatea climatică observată aproximativ la 

jumătatea intervalului de timp care corespunde acestui interglaciar.  

Primele rezultate din carota de gheaţă GRIP din Groenlanda (Dansgaard şi colab., 1993) 

au indicat faptul că Eemianul a fost caracterizat de câteva evenimente reci de scurtă 

durată, aşa cum reiese din măsurătorile de conductivitate electrică (un proxi pentru praful 

transportat de vânt) şi din studiile izotopilor de oxigen (proxy pentru temperatura aerului) 

din gheaţă. Aceste perioade de răcire a climei par să fi durat câteva mii de ani, trecerea de 

la perioadele calde la cele reci fiind extrem de rapidă, probabil de doar câţiva zeci de ani 

sau chiar mai puţin. Existenţa acestor perioade reci pe durata Eemianului a fost 
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confirmată de datele obţinute din studii aplicate pe arhive lacustre din Europa (de 

Beaulieu şi Reille, 1989; Guiot şi colab., 1993).  

Datele furnizate de arhivele paleoclimatice din Mările Nordului indică o răcire a 

Oceanului Atlantic la mijlocul Eemianului, între 122 şi 125 ka (Cortijo şi colab., 1994; 

Fronval şi Jansen, 1996). Acest eveniment de răcire bruscă se regăseşte şi în analizele 

polinice efectuate pe sedimente lacustre din Europa Centrală (Field şi colab., 1994), în 

studiile de sedimentologie a  loessului din zona centrală a Chinei (Zhisheng şi Porter, 

1997), precum şi în recifii de corali din vestul Australiei. Datarea acestor corali prin 

intermediul dezechilibrelor din seria uraniului a evidenţiat faptul  că principalul episod de 

creştere a recifilor de corali pe durata ultimului glaciar s-a limitat la câteva mii de ani, 

între 127-122 ka (Stirling şi colab., 1995), oprindu-se la începutul perioadei reci intra-

Eemiene, la aproximativ 122 ka.  

Sumarizând, datele obţinute din diversele surse confirmă existenţa unei perioade reci şi 

uscate interpusă aproximativ la mijlocul interglaciarului Eemian (122 ka), caracterizată 

de schimbări în circulaţia curenţilor Oceanului Atlantic de Nord, de scăderea cu câteva 

grade a temperaturilor apelor de suprafaţă ale Mărilor Nordice şi ale Atlanticului şi de 

evoluţia pădurilor din Europa de Vest către o vegetaţie de stepă amestecată cu arbori. 

Această fază rece intra-Eemiană reprezintă o schimbare climatică majoră, deşi nu a fost 

atât de drastică precum s-a considerat pe baza informaţiilor obţinute din carotele de 

gheaţă. Din arhiva paleoclimatică păstrată în carota marină ODP 658 (Maslin şi 

Tzedakis, 1996), s-a obţinut un interval de aproximativ 400 de ani pentru această fază 

rece intra-Eemiană, despre care se consideră că s-a produs în doar câţiva zeci de ani. 

Chiar dacă este un eveniment răspândit la scară largă, nu poate fi considerat global, 

întrucât nu se regăseşte în toate carotele studiate (ex., Oppo şi colab., 1997).  
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Ciclurile Dansgaard-Oeschger (D-O) 

Datorită ratelor ridicate de acumulare, carotele de gheaţă din Groenlanda au fost utilizate 

în obţinerea unei cronologii bazate pe înregistrarea şi evaluarea depunerilor anuale de 

gheaţă pe durata ultimului ciclu glaciar. Mai mult, carotele de gheaţă din Groenlanda 

reflectă cu acurateţe oscilaţiile climatice abrupte din ultima perioadă glaciară, şi anume, 

evenimentele Dansgaard-Oeschger. De asemenea, în interiorul acestora s-au conservat 

mai multe orizonturi stratigrafice care permit compararea datelor obţinute din carotele de 

gheaţă, cu cele din alte arhive paleoclimatice. Cea mai recentă carotă de gheaţă forată în 

Groenlanda – NGRIP- este considerată a fi punctul de referinţă pentru scalele 

stratigrafice, din două considerente. Primul rezidă în faptul că această carotă este 

completă şi continuă pe durata a 123 ka , incluzând Holocenul, ultima perioadă glaciară şi 

ultimul interglaciar (MIS 5e). În al doilea rând, aceasta dispune de cele mai complete 

studii de datare, pentru ultimii 60 ka pe baza parametrilor înregistraţi în stratele de gheaţă 

depuse constant (Svensson şi colab., 2008). 

 

În cazul majorităţii ciclurilor D-O, răcirile produse la finalul acestora au fost iniţial lente, 

apoi mai abrupte şi, în cele din urmă, din nou lente. La această primă fază lentă a răcirii şi 

la încălzirea abruptă de la începutul acestor cicluri se face referire ca fiind Interstadialul 

Groenlandez (GI: Svensson şi colab., 2006). Faza finală a răcirii climatice din cadrul 

ciclurilor Dansgaard-Oeschger se găseşte descrisă sub denumirea de Stadialul 

Groenlandez (GS: Svensson şi colab., 2006). Tranziţia între GI şi GS este plasată în 

intervalul fazei abrupte a răcirii climatice (Figura 8). Acestă succesiune se poate observa 

în cadrul fiecărui ciclu, indiferent de durata acestuia, însă, evoluţia evenimentelor care au 

avut loc mai devreme este oarecum mai complexă, incluzând cel puţin un Interstadial 

Groenlandez din care lipseşte răcirea finală abruptă (GI 23). Durata acestor evenimente 

este variabilă, GI3 având o durată de 300 de ani (între stadiile reci), în timp de GI12 a 

depăşit 2500 de ani. Evenimentele GI21 şi GI23 au, în mod particular o durată mai lungă. 

Şi durata perioadelor reci intercalate între Interstadialele Groenlandeze variază 

semnificativ, de la sute la mii de ani. S-au evidenţiat două perioade (între aproximativ 60-

70 ka şi 25-15 ka, în mare parte MIS 4 şi 2) în care activitatea ciclurilor Dansgaard-

Oeschger apare semnificativ diminuată. Ultimul Interstadial Groenlandez (GI1) este 
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considerat a fi echivalent cu perioada caldă Bølling-Allerød care a precedat stadialul 

Younger Dryas. Dar, pentru că dispune de caracteristici similare cu alte Interstadiale 

Groenlandeze, este considerat ca făcând parte din secvenţa generală. Existenţa unei faze 

de răcire bruscă bine marcată facilitează definirea limitei dintre GI şi GS. Pentru ciclurile 

D-O în care tranziţia dintre GI şi GS este dificil de delimitat şi subiectivă, aceasta poate fi 

definită ca interval când temperaturile echivalează nivelul de referinţă caracteristic 

glaciarelor (Wolff şi colab., 2010).  

 

Figura 8. Structura unor cicluri Dansgaard-Oeschger tipice, indicând încălzirea 

abruptă şi intervalele corespunzătoare Interstadialului Groenlandez (GI) şi Stadialului 

Groenlandez (GS) (după Sanchez-Goñi şi Harrison, 2010). 

 

Termenul ―stadial‖ corespunde intervalelor reci marcate de reavansarea gheţii la scară 

locală şi nu globală. Perioada interstadială a fost definită de către Jessen şi Milthers 

(1928) ca fiind o perioadă caldă  care a fost prea scurtă şi cu temperaturi prea scăzute 

pentru a permite dezvoltarea pădurilor de foioase în zonele temperate, asemenea celor 

dezvoltate pe durata interglaciarelor (West, 1972). Acest termen şi, prin extensie, cel de 
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stadial au fost utilizate ulterior cu scopul de a indica condiţii climatice asociate cu 

dezvoltarea diferitelor tipuri de vegetaţie (ex., Tzedakis şi colab, 2002). În cazul de faţă, 

s-a limitat utilizarea termenilor stadial şi interstadial la a defini acele intervale de timp 

determinate de GI şi GS – indiferent dacă aceste intervale cronostratigrafice au fost sau 

nu însoţite de modificări ale vegetaţiei şi indiferent de natura acestor modificări. Cu toate 

acestea, termenul interstadial este oarecum inadecvat, întrucât implică faptul că aceste 

intervale sunt sincrone cu retragerea gheţarilor.  

Studiul izotopilor oxigenului din carota de gheaţă NGRIP (Figura 9) a permis 

identificarea şi numerotarea a 25 de cicluri Dansgaard-Oeschger (Dansgaard şi colab., 

1993), dintre care 18 (numerotate de la 2 la 19) au avut loc în intervalul cuprins între MIS 

2 şi MIS 4. Există o anumită confuzie în literatură în ceea ce priveşte numerotarea 

stadiilor reci (GS) întrucât acestea pot fi indicate atât cu numărul interstadialului 

precedent, cât şi cu al celui care a urmat respectivei perioade reci (Rousseau şi colab., 

2006). Pentru simplificare, se poate face referire la o perioadă rece ca fiind intervalul 

cuprins între GIn şi GI(n+1), fără a mai fi necesară numerotarea acesteia (Wolff şi colab., 

2010).  

 

Unii autori au susţinut ipoteza că ciclurile D-O apar sub formă de ―mănunchi‖, cu 

interstadiale puternice şi extinse, urmate succesiv de alte interstadiale de durată mai 

scurtă şi cu intensităţi mai reduse (Bond şi colab., 1993). Această teorie corespunde şi 

descrie secvenţa situată între GI12-GI9 şi între GI8–GI5, dar nu se mai regăseşte în nici o 

altă parte din secvenţă (Wolff şi colab., 2010). Până în acest punct, s-a considerat că 

informaţiile obţinute din studiul izotopilor de oxigen reprezintă o arhivă cantitativă a 

temperaturii aerului din Groenlanda. Însă, studiile de termometrie aplicate de-a lungul 

găurilor de sondă arată foarte clar că schimbarea de temperatură de la începutul 

Tardiglaciarului a fost considerabil mai mare faţă de cea calculată pe baza relaţiei dintre 

izotopii de oxigen şi temperatură (Cuffey şi colab., 1995; Johnsen şi colab., 1995). Se 

cunoaşte cu certitudine faptul că factorul care traduce o schimbare în raportul izotopic 

într-o schimbare în temperatura aerului variază, cel mai probabil în funcţie de schimbările 

în distribuţia sezonieră a precipitaţiilor (Jouzel şi colab., 2003; Krinner şi colab., 2003). 

Pentru că profilele studiate prin termometrie nu conservă suficiente informaţii pentru a 
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deduce modificările de temperatură de pe durata perioadelor calde din cadrul ciclurilor D-

O, s-a aplicat o altă metodă, sumarizată recent de Wolff şi colab. (2010).  

 

 

 

Figura 9. Ciclurile Dansgaard-Oeschger înregistrate într-o carotă de gheaţă (NGRIP) 

din Groenlanda. (a) Pentru perioada ultimilor 123 ka de ani; (b) Pentru intervalul 

cuprins între MIS 2 şi MIS 4. Datele obţinute în urma studierii izotopilor oxigenului (în 

cadrul proiectului North Greenland Ice Core Project Members, 2004) sunt mediate pe 

perioade de 100 de ani şi reprezentate grafic pe scala GICC05 până la 60 ka de ani 

(Svensson şi colab., 2008). Notaţia b2k indică perioade de timp raportate la anul 2ka 

după Hristos. Numerele denotă notaţia standard a Interstadialelor Groenlandeze (GI) 

(după Wolff şi colab, 2010). 

  

a 

b 



28 
 

Gazele din zona difuză a coloanei de zăpadă din cadrul unei carote de gheaţă fracţionează 

datorită gradienţilor de concentrare, gravitaţiei şi gradienţilor termici. Pe durata unei 

încălziri sau răciri abrupte, între partea superioară şi cea inferioară a unei mase de zăpadă 

se stabileşte un gradient de temperatură. Acesta cauzează fracţionarea, deoarece gazele 

vor difuza mai repede decât căldura în masa de zăpadă. Astfel, N2 se va îmbogăţi în 
15

N la 

partea inferioară a coloanei (unde temperaturile sunt mai scăzute), cu o cantitate raportată 

la magnitudinea schimbării de temperatură. δ
15

N poate fi măsurat în bulele de aer 

(Severinghaus şi Brook, 1999). Dacă se determină şi δ
40

Ar, se pot estima schimbările în 

grosimea masei de zăpadă, care afectează ambii izotopi prin efectul gravitaţional. În acest 

fel se pot calcula modificările de temperatură produse în urma oscilaţiilor climatice 

abrupte. Deoarece metoda funcţionează doar pentru modificările rapide de temperatură, 

este mai potrivită pentru perioadele de încălzire climatică din cadrul ciclurilor D-O, decât 

pentru cele de răcire. Pe baza acestei metode s-au efectuat diverse studii de estimare a 

temperaturilor pentru o serie de evenimente D-O  de încălzire cum ar fi, de exemplu, 

temperatura de 11   3 °C de la începutul Interstadialului Groenlandez 1 (în carota de 

gheaţă GISP2) (Grachev şi Severinghaus, 2003) sau cea de 16   2.5 °C  de la începutul 

Interstadialului Groenlandez 19 (în carota de gheaţă NGRIP) (Landais şi colab., 2004). 

 

Cronologia stabilită pe baza carotelor de gheaţă din Groenlanda (The Greenland 

Ice Core Chronology 2005 - GICC05) (după Svensson şi colab., 2008; Wolff şi 

colab., 2010) 

Pentru stabilirea succesiunii în timp a evenimentelor Dansgaard-Oeschger este 

importantă constituirea unui model de vârstă robust. Aceste modele s-au construit pe baza 

arhivelor climatice păstrate în carotele de gheaţă din Groenlanda. Ne vom referi aici doar 

la acele carote de gheaţă caracterizate de o rezoluţie ridicată pe perioada ultimului glaciar 

(Tabelul 3). Scările geocronologice utilizate pentru carota de gheaţă GRIP pentru 

perioada ultimului glaciar s-au bazat pe modele pentru fluxul de gheaţă, cu calcularea 

ratelor de acumulare, utilizând o relaţie empirică, din datele redate de studiul izotopilor 

de oxigen. Scara pentru carota GISP2 s-a constituit pe baza identificării depunerilor 

anuale pentru unul până la trei parametri diferiţi (Alley şi colab., 1997; Meese şi colab., 
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1997). Scările cronologice pentru carotele GRIP şi GISP2 sunt afectate de discrepanţe 

(Southon, 2004), mai ales în ceea ce priveşte durata relativă a interglaciarelor şi 

glaciarelor groenlandeze. 

 

Tabelul 3. Localizarea şi caracteristicile carotele glaciare din Groenlanda în care au 

fost identificate ciclurile Dansgaard-Oeschger (după Wolff şi colab., 2010). 

Calota glaciară Latitudine Longitudine Lungimea 

carotei (m) 

Grosimea gheţii care delimitează 

perioada glaciară (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 gheaţă NorthGRIP acoperă ultimii 123 ka şi conţine cea mai extinsă şi mai 

completă arhivă paleo-climatică pentru Groenlanda. S-a reuşit construirea unei scări 

cronologice bazată pe depunerile anuale din această carotă de gheaţă. În Figura 10 sunt 

reprezentate grosimea stratelor şi rezultatele obţinute în urma studiului izotopilor 

oxigenului din carota NGRIP pentru intervalul cuprins între 10 şi 60 ka. Exceptând 

anumite critici (Skinner, 2008), este acceptat în mod general (vezi Lowe şi colab, 2008) 

faptul că scara geocronologică cunoscută sub denumirea GICC05 reprezintă standardul 

de referinţă. Această scară stratigrafică (GICC05) a fost elaborată ca urmare a 

identificării şi studierii mai multor parametri în stratele depuse anual în trei carote de 

gheaţă din Groenlanda. Intervalul 0-7.9 ka din scara stratigrafică s-a constituit pe baza 

studiului izotopilor oxigenului (δ
18

O) şi hidrogenului (δD) din carotele de gheaţă DYE-3, 

GRIP şi NGRIP (Vinther şi colab., 2006). Următorul interval, 7.9-14.8 ka a fost 

determinat în urma măsurătorilor de conductivitate electrică (ECM) a gheţii şi analizelor 
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în flux continuu (CFA) pentru carotele GRIP şi NGRIP (Rasmussen şi colab., 2006). 

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

măsurători de conductivitate electrică şi analize în flux continuu pe carota NGRIP, 

luându-se, de asemenea, în considerare şi datele de stratigrafie vizuală (Andersen şi 

colab, 2006; Svessen şi colab., 2006). Pentru intervalul cuprins între 60-123 ka, 

modelele cu privire la fluxul de gheaţă aplicate pentru carota NGRIP indică pentru 

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

această carotă are potenţialul necesar construirii scării geocronologice absolute pentru 

intervalul de timp din prezent până la interglaciarul Eemian. 

 

Figura 10. Studiul izotopilor oxigenului (δ
18

O) şi grosimea profilelor care corespund 

depunerilor anuale în carota de gheaţă NGRIP. Cu numere sunt indicate interstadialele 

groenlandeze (GI) (după Svensson şi colab., 2008). 
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Au fost observate schimbări importante în concentraţiile elementelor chimice măsurate în 

carotele de gheaţă pe perioada ciclurilor Dansgaard-Oeschger, cu valori mai ridicate în 

perioadele reci decât în cele calde (Mayewski şi colab, 1994; 1997). Concentraţia de praf 

(Figura 11) sau Ca
2+

 descreşte repede şi se menţine la nivele reduse pe durata 

perioadelor calde (GI) din cadrul ciclurilor D-O, începând să crească încet în următoarea 

perioadă rece (GS). NH4
+
 (ionul amoniul) este considerat a fi un indicator al emisiilor 

provenite din vegetaţia şi solurile din nordul Americii, indicând, de asemenea, 

concentraţii scăzute pe durata perioadei glaciare, comparativ cu Holocenul. Aceasta se 

explică prin acoperirea ariei sursă de calota de gheaţă Laurentide (Fuhrer şi colab., 

1996). De asemenea, concentraţia ionilor de amoniu creşte moderat în perioadele de 

tranziţie de la interstadiale (GI) la stadiale (GS), probabil datorită schimbărilor în 

mecanismele de transport şi sedimentare. S-a dovedit (Fuhrer şi colab., 1996) că valorile 

pentru ionii de amoniu tind să crească pe durata interstadialelor de lungă durată, cum este 

cazul interstadialului groenlandez 1 (GI1), când concentraţiile aproape s-au dublat. 

Această creştere în concentraţia amoniului pe durata perioadelor calde reflectă existent 

biomasei în America de Nord, corelată cu retragerea stratului de gheaţă şi creşterea 

temperaturilor. 

 

Figura 11. Variaţiile în concentraţia prafului (Ruth şi colab, 2007) şi în raportul 

izotopilor de oxigen (δ
18

O) pe durata ciclurilor D-O, înregistrate în carota de gheaţă 

NorthGrip din Groenlanda (după Wolff şi colab., 2010). 
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Pentru identificarea stadialelor datarea se bazează pe parametrii care se pot distinge la 

rezoluţii foarte bune, cum ar fi stratigrafia vizuală, ECM-ul şi conductivitatea, în timp ce 

celelalte date sunt importante pentru perioadele mai calde, unde depunerile anuale sunt 

mai consistente iar parametrii care apar la rezoluţii ridicate pot avea mai multe picuri 

anuale. Estimarea erorilor se face pe baza identificării depunerilor anuale ―nesigure‖ care 

sunt considerate ca fiind 1/2 1/2 ani (Rasmussen şi colab., 2006). Eroarea acumulată 

obţinută prin însumarea depunerilor anuale ―nesigure‖ este denumită Eroarea Maximă de 

Numărare şi, deşi nu descrie neapărat o estimare Gaussiană, se consideră a fi echivalentul 

unei erori de 2ζ pe scara geocronologică (Andersen şi colab., 2006).  

 

Ciclurile Heinrich  

Intervalele reci asociate cu depunerea stratelor Heinrich în Nordul Atlanticului 

(Heinrich, 1988) reprezintă al doilea exemplu de schimbare climatică abruptă. Termenul 

de Eveniment Heinrich (HE) a fost definit inițial a fiind perioada sincronă cu depunerea 

stratelor Heinrich (ex., Bond și Lotti, 1995), dar a fost ulterior asociat cu intregul înterval 

rece (Bard și colab., 2000). 

În unele regiuni ale Atlanticului de Nord, intervalele de timp caracterizate de temperaturi 

scăzute sunt sincrone cu sedimentarea continuă a acestor strate, care în literatura de 

specialitate apar sub denumirea prescurtată IRD (ice-rafted debris). Totuși, spre sud, 

depozitarea stratelor IRD s-a produs într-un interval de timp mai scurt, către finalul fazei 

reci sau s-a produs cu o rată scăzută de-a lungul perioadei reci, atingând maximul către 

sfârșitul fazei respective (ex., Naughton și colab., 2009). Ne vom referi aici (Figura 10) 

la Evenimentul Heinrich (HE) ca fiind intervalul de formarea a stratului Heinrich dintr-o 

regiune dată, iar la intervalul rece asociat acestuia ca fiind Stadialul Heinrich (HS) (HS: 

Barker și colab., 2009). Această terminologie corespunde celei utilizate de Elliot și 

colab. (2002) și de Hemming (2004), care au folosit termenul de Eveniment Heinrich 

pentru a face referire la întreaga perioadă rece, întrucât au avut în vedere zona 

Atlanticului de Nord unde depozitarea stratelor IRD se întinde de-a lungul întregii faze 
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reci (Figura 12). Aici, termenul de Eveniment Heinrich este utilizat cu sens 

cronostratigrafic, definit ca lungimea maximă a intervalului de depozitare a stratelor IRD, 

pe baza unui complex de înregistrări din carotele marine din Atlanticul de Nord (Eliot și 

colab., 1998; 2001, 2002; Hemming, 2004). În unele regiuni, cum sunt, de exemplu, 

tropicele (Hessler și colab., 2010) Stadialele Heinrich sunt asociate cu perioadele de 

creștere a umidității disponibile pentru plante, și nu cu perioadele de răcire. 

 

Figura 12. Structura unui stadial Heinrich, indicând relația dintre temperaturile apelor 

de suprafață ale mărilor și depunerea stralor Heinrich și comapararea Evenimenteler 

Heinrich (HE) cu Stadialele Heinrich (HS) la o latitudine nordică și la o latitudine 

sudica a Oceanului Atlantic de Nord (Sanchez-Goñi şi 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 (adică Stadialul Groenlandez 12/13). În cele mai multe cazuri, stadialele 

Heinrich (definite de temperaturile scăzute ale apelor de suprafață din Nordul 

Atlanticului), au o durată mai redusă comparativ cu Stadialele Groenlandeze (definite pe 

baza studilor izotopice). Pentru Stadialul Heinrich 4, perioada rece pare să fi avut aceeași 

durată ca și Stadialul Groenlandez cu care este corelat. Însă, nu toate ciclurile D-O sunt 

asociate cu Evenimente Heinrich.  

Ultimul Eveniment Heinrich (H1) s-a produs exact după Ultimul Maxim Glaciar, 

marcând ariditatea și temperaturile scăzute care s-au instalat în mai multe regiuni ale 

lumii între 17-15 ka. Faza de răcire cunoscută sub denumirea de Dryass-ul recent, 

considerată ca fiind tot un eveniment Heinrich (H0) a putut fi studiată suficient de detaliat 

încât să permită realizarea unor modele generale valabile pentru evenimentele climatice 

Heinrich. Prin analogia cu Dryass-ul recent, e posibil ca evenimentele Heinrich să fi 

început și să fi sfârșit cu salturi climatice abrupte care au durat doar câțiva zeci de ani 

(Adams și colab., 1999). Principalele evenimente Heinrich sunt prezentate în Tabelul 4. 

Evenimentul de răcire climatică (Dryass-ul recent) s-a produs în intervalul cuprins între 

aproximativ 12 900-11 500 de ani în urmă,  având un debut și un final abrupt, studiate în 

detaliu în carotele de gheață, sedimentele continentale și în cele marine (vezi, de ex., 

Hughen și colab., 1996). Un studiu detaliat al carotelor de gheață din Groenlanda 

(Taylor și colab, 1997) a evidențiat că tranziția Dryass recent-Holocen a avut loc pe 

durata a câtorva decade în zona Arctică, dar că a fost marcată de mai mulți pași de 

încălzire, fiecare având o durată de aproximativ 5 ani. Aproape jumătate din încălzirea 

climatică a fost concentrată într-o singură perioadă, de mai puțin de 15 ani. Creșterea 

concentrațiilor de metan din atmosferă în acea perioadă a sugerat că ridicarea 

temperaturilor și creșterea umidității sunt sincronizate la nivel global (Fuhrer și 

Legrand, 1997; Meeker și colab., 1997). Conform datelor obținute din carotele de 

gheață temperaturile au fost mai scăzute decât în prezent pentru o anumită perioadă după 
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începerea Holocenului. Temperaturile ‖normale‖ pentru Holocen au fost atinse după o 

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

 

Tabel 4. Poziţia în timp a evenimentelor Heinrich majore pe durata ultimilor 130 ka de ani 

(după Bond şi colab., 1997, pentru H0-H3; Bond şi colab., 1993,  pentru H4-H6). 

Evenimentul climatic Perioada (ka) 

YD sau H0 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 când pe continental Nord American o calotă de 

gheață sufficient de mare s-a prăbușit brusc. Raymo și colab. (1998) au sugerat că aceste 

evenimente climatice abrupte nu sunt limitate la ultimele cicluri majore glaciar-

interglaciar. Pe baza unei arhive paleoclimatice înregistrate într-o carotă forată în 

Oceanul Atlantic s-a indicat faptul că acest tip de evenimente climatice abrupte a avut loc 

de-a lungul perioadelor cu climat rece din cadrul ciclurilor care s-au produs în ultimii 1,5 

milioane de ani. Acest fapt confirmă instabilitatea ca o compnentă ‖normală‖ a sistemului 

climatic evidențiind totodată că, această instabilitate nu este limitată la oscilațiile extreme 

glaciar-interglaciar care au acționat pe perioada ultimilor 900 ka. 
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Ultimul Maxim Glaciar (după Fitzsimmons şi Hambach, 2013) 

Ultimul Maxim Glaciar (LGM) este cunoscut ca cel mai rece episod climatic de pe durata 

ultimului ciclu glaciar şi este încadrat în intervalul 26.5-19 ka, cu punctul maxim către 20 

ka (Clark şi colab., 2009). În Europa, perioada Ultimului Maxim Glaciar a fost 

caracterizată de o reducere a temperaturilor cu 5-10 °C (Strandberg şi colab., 2011) şi o 

scădere a canţităţii de precipitaţii cu până la 60% (Peyron şi colab., 1998; Heyman şi 

colab., 2013). Aceste condiţii au produs modificări considerabile în ecosistemele şi 

geomorfologia continentului (Figura 13). Astfel, pe durata acestui episod climatic în 

Europa a avut loc expansiunea calotei Scandinave  şi a celei din zona Britanico-Irlandeză 

până la aproximativ 52 °N (Svendsen şi colab., 2004), avansarea gheţii în zonele de 

platou în Alpi, Pirinei, Carpaţi şi Balcani (Hughes şi colab., 2011; Makos şi colab., 

2012) şi expansiunea zonei afectate de permafrost până la 45°N în vestul Europei 

(Renssen şi Vanderberghe, 2003; Bertran şi Fabre, 2005) şi în Bazinul Panonic al 

Ungariei (Fábián şi colab., 2009). Un număr important de studii există cu privire la 

modificările care s-au produs în timpul Ultimului Maxim Glaciar în vestul, centrul şi 

sudul Europei (Frechen şi colab., 2003; Sima şi colab., 2009; Antoine şi colab., 2009) 

comparativ cu numărul redus de investigaţii efectuate pe depozitele de loess din Europa 

de Est cu scopul de a identifica acest episod de răcire climatică accentuată. 

Depozitele de loess din estul Europei au o extindere semnificativă, din Austria, de-a 

lungul Dunării şi în Bazinul Panonic, până pe coasta Mării Negre în România şi Bulgaria 

(Haase şi colab., 2007). Depozitele de loess din această regiune reprezintă unele din cele 

mai complete arhive paleoclimatice terestre, cu extindere pe durata ultimului milion de 

ani (Marković şi colab., 2011), şi reflectă oscilaţiile dintre fazele reci şi uscate în care a 

avut loc depunerea loessului şi perioadele calde şi umede cu formare de paleosoluri. Deşi 

investigaţiile recente în această regiune au contribuit semnificativ la reconstrucţia 

modificărilor paleoclimatice şi paleoenvironmentale pe termen lung (ex. Buggle şi 

colab., 2009; Marković şi colab., 2011), puţine informaţii redau impactul condiţiilor din 

timpul Ultimului Maxim Glaciar în estul Europei.  

 



37 
 

 

Figura 13. Sumarizarea modificărilor geomorfologice majore care au 

caracterizat Europa pe durata Ultimului Maxim Glaciar: avansarea gheţii (Svendsen şi 

colab., 2004), regiunile caracterizate de o avansare majoră a gheţarilor (Ehlers şi 

Gibbard, 2007; Kuhlemann şi colab., 2009; Hughes şi colab., 2011; Makos şi colab., 

2012), scărerea nivelului mărilor (Van Andel, 1989), şi depozitele de loess (Haase şi 

colab., 2007). 

 

Studiul realizat de Fitzsimmons şi Hambach (2013) asupra unui depozit de loess la 

Urluia (sud-estul României) redă un model vârstă-adâncime a acestul profil cu extindere 

de la complexul loess-paleosol L1S1 (MIS 3) până la solul Holocen S0 cu scopul de a 

reconstitui condiţiile din timpul Ultimului Maxim Glaciar în estul Europei. Cronologia a 

fost stabilită prin datare cu luminescenţă stimulată optic a granulelor de cuarţ fin extrase 

din probele prelevate. Intensitatea procesului de pedogeneză a fost identificată pe baza 

măsurătorilor de susceptibilitate magnetică. Magnetismul în loess se bazează pe 
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principiul îmbogăţirii pe durata procesului de pedogeneză în minerale magnetice derivate 

din minerale silicate.Variaţiile sunt controlate climatic şi reflectă ciclurile glaciar-

interglaciar şi stadial-interstadial (Hambach şi colab., 2008). Aplicarea celor două 

metode pentru unitatea stratigrafică L1L1 rezultă în prima evaluare directă a condiţiilor 

de mediu şi a ratei de acumulare a loessului în estul Europei pe durata Stadiului Izotopic 

Marin 2 şi cu precădere pe durata Ultimului Maxim Glaciar. Rezultatele obţinute au 

implicaţii semnificative pentru modelele depoziţionale ale loessului pe durata perioadelor 

caracterizate de rate ridicate de acumulare.  

Pentru cele nouă probe investigate prin luminescenţă stimulată optic, cu excepţia primei 

probe de la suprafaţă, valorile obţinute sunt reproductibile în limitele de eroare. 

Excluzând prima probă, vârstele obţinute pentru celelalte opt se grupează în jurul unei 

medii de 21.6 ± 1.5 ka. Considerând că erorile asociate vârstelor reprezintă 1ζ, aceasta 

implică rate de depunere ale loessului de până la 2.4 m/ky. Din punct de vedere statistic, 

pentru o eroare care reprezintă 2ζ s-ar obţine o rată de acumulare pentru loess de 0.6 

m/ky. Rata ridicată de sedimentare de pe durata Ultimului Maxin Glaciar a fost urmată de 

o reducere semnificativă a ratei de depunere ce a caracterizat perioada cuprinsă între ~20 

ka şi 11 ka (aproximativ 1 m de loess). Această interval corespunde în linii mari perioadei 

calde Younger Dryas. Acumularea rapidă a loessului la Urluia în timpul Ultimului 

Maxim Glaciar coincide cu ratele ridicate de sedimentare observate pentru aceeaşi 

perioadă în alte profile de loess din bazinul inferior al Dunării (vezi Novothny şi colab., 

2009; Fuchs şi colab., 2008; Stevens şi colab., 2011). Oricum, faptul că această creştere 

a ratei de acumulare nu a fost observată şi în cazul siturilor de la Stari Slankamen 

(Schmidt şi colab., 2010), Mircea Vodă (Buggle şi colab., 2009), Mostiştea (Vasiliniuc 

şi colab., 2011) şi Giurgiu Malu-Roşu (Bălescu şi colab., 2003) din bazinul inferior al 

Dunării evidenţiază lipsa înţelegerii depline a modelelor depoziţionale pentru acumularea 

loessului în estul Europei. Rata ridicată de acumulare a loessului observată pentru profilul 

de loess de la Urluia evidenţiază condiţii climatice caracterizate de ariditate şi vânt care 

au facilitat transportul eolian al sedimentelor, condiţii cel mai probabil asociate unui 

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

Începutului abrupt al interglaciarului care se desfăşoară în prezent, Holocenul, i-au urmat 

o serie de schimbări climatice rapide şi extinse înregistrate în diversele arhivele 

paleoclimatice din diferite zone ale Terrei. Aceste evenimente se regăsesc în mod clar în 

datele obţinute din carotele de gheaţă din Groenlanda (O’ Brien şi colab., 1996; 

Mayewski, 1997), iar în regiunea Nord Atlantică acestea par să urmeze ciclurile de 1500 

de ani care au fost identificate pentru perioada ultimului glaciar (Bond şi colab., 1997; 

Campbell şi colab., 1998). În punctul cu temperaturile cele mai scăzute ale acestor 

cicluri, temperaturile apelor de suprafaţă ale Atlanticului de Nord erau cu 2 °C mai 

scăzute, comparativ cu cea mai caldă perioadă din cadrul ciclurilor. Nu se ştie însă, dacă 

aceste cicluri s-au extins la nivel global sau dacă au fost limitate la zona din jurul 

Atlanticului de Nord.  

Ceea ce se cunoaşte cu certitudine este evenimentul de răcire climatică de la 8.2 ka care 

s-a produs la nivel global şi, care s-a constituit în cea mai abruptă schimbare din timpul 

Holocenului. Temperaturile scăzute şi ariditatea care au caracterizat această schimbare au 

fost urmate după aproximativ 200 de ani de revenirea la un climat cu temperaturi şi 

umiditate mai ridicate decât astăzi. Nu se cunoaşte cu certitudine durata de timp în care s-

a produs această schimbare, însă intervalul redus caracteristic unor astfel de evenimente 

climatice corespunde unor schimbări care au avut loc în cel mult câteva decade (Adams 

şi colab., 1999). 

Această perioadă de răcire climatică a fost corelată cu condiţii semnificativ mai aride 

pentru zona cuprinsă între Nordul Africii şi Sudul Asiei, reflectate în scăderea 

precipitaţiilor cauzate de musoni (ex., Sirocko şi colab., 1993). Mason şi colab. (2001) 

şi Andreev şi Peteet (1997) au semnalat scăderea nivelului de apă şi un declin al 

pădurilor de molid din Fairbanks (Alaska, SUA), indicând probabil o scădere de 

temperatură pe durata evenimentului climatic de la 8.2 ka. Mai mult, Mason şi colab. 

(2001) au evidenţiat pentru acea perioadă o intensificare a proceselor de eroziune şi 

deflaţie în regiunea amintită anterior. Denton şi Karlén (1973) au indicat o avansare a 

gheţii pe Muntele St. Elias (Alaska, USA) care a culminat cu evenimentul climatic de la 8 

ka. Rezultatele analizelor polinice obţinute pentru sedimente din Lacul TK-2 la 
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aproximativ 66 °N, 105 °W în Nunavut (Canada) indică o expansiune a tundrei în 

regiunile acoperite de arbori, pentru o perioadă de 200 de ani care a început cu 8 ka în 

urmă (Seppä şi colab., 2003). Date colectate de Menounos şi colab. (2004) în timpul 

unei mici avansări a gheţarilor în sudul Munţilor Coastei din Columbia Britanică 

(Canada) au indicat o anomalie climatică în acelaşi moment, la 8 ka. Unele din cele mai 

importante înregistrări ale acestui eveniment climatic sunt cele din vecinătatea zonelor de 

coastă din Venezuela (Hughen şi colab., 1996; Haug şi colab., 2001). Cele mai 

importante anomalii climatice corelate cu acest eveniment sunt prezentate în Fig. 14 

(Alley şi colab., 2005). 

Acest eveniment climatic este cel mai bine documentat caz de îmbogăţire în apă dulce a 

Atlanticului de Nord. Un aport mare de apă dulce într-un timp scurt a indus schimbări 

imediate în apa de suprafaţă, determinând scăderea temperaturii acestora.  Datele care 

indică o reducere temporară sau o eliminare a ―apelor de adâncime‖ formate în Atlanticul 

de Nord sunt limitate. Anomaliile climatice observate în cea mai mare parte în emisfera 

nordică coincid cu cele presupuse pe baza modelelor climatice simulate ca răspuns la 

aportul de apă dulce în Atlanticul de Nord. Evenimentul climatic de la 8 ka se constituie 

poate în una din cele mai bune şanse pentru o evaluare riguroasă şi precisă a modului în 

care sistemul terestru răspunde la perturbaţiile ample şi pentru o estimare corectă a 

sensibilităţii şi preciziei modelelor aplicate în acest scop. Pentru ca o astfel de evaluare să 

funcţioneze este necesară o documentare mai amplă a modificărilor paleoclimatice (Alley 

şi colab., 2005).  

Cea de-a doua schimbare climatică abruptă care s-a produs în Holocen este aşa-numita 

―Mică Eră Glaciară‖. Acest termen defineşte cea mai extinsă perioadă recentă de 

expansiune a gheţarilor montani, încadrată convenţional între secolul 16 şi mijlocul 

secolului 19. Această perioadă a debutat în direcţia unor condiţii glaciare intense în 

Europa, care au urmat Perioadei Calde Medievale şi s-a finalizat cu o retragere bruscă a 

gheţarilor pe durata secolului 20 (Mann, 2002). Perioada Micii Ere Glaciare a fost 

identificată la o rezoluţie ridicată şi în arhivele paleoclimatice marine din nordul 

Oceanului Atlantic (Keigwin, 1996) care au indicat răcirea climatului în zonele 

continentale din jurul Atlanticului în intervalul de timp cuprins între 200 şi 700 de ani în 
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urmă (Adams şi colab., 1999). Cu toate acestea, Mica Eră Glaciară a reprezentat o 

oscilaţie climatică de dimensiuni reduse comparativ cu alte evenimente climatice 

înregistrate în carotele de gheaţă şi în sediment. 

 

Fig.14. Raportarea la scară cronologică a diverselor anomalii corelate cu evenimentul 

climatic de la 8.2 ka. De sus în jos: media pentru o perioadă de 50 de ani a concentraţiei 

de fluoruri (ppb) din carota de gheaţă KNIF2 (Muntele Kilimanjaro) (Thompson şi 

colab., 2002); înregistrările grosimilor stratelor de varve din Deep Lake, Minnesota (Hu 

şi colab., 1997, 1999); abundenţa normalizată a foraminiferelor G. bulloides, valorile 

reduse indicând o scădere a intensităţii circulaţiei musonice în zona Mării Arabiei 

(Gupta şi colab., 2003); „gray scale” pentru carota pc56 din Bazinul Cariaco, 

Venezuela, cu sedimentele mai închise la culoare orientate în sus (Hughen şi colab., 

1996, 1998a,b); δ
18

O din carota de gheaţă GISP2 (Stuiver şi 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. şi colab., 2003, #2003-041; Hu, F.S. şi colab., 2000, #2000-013; 

Hughen, K., 1999, #97-027; Thompson, L.G. şi colab., 2002, #2002-071. 
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Alte schimbări climatice cu intensităţi mai reduse, dar totuşi abrupte şi extinse au fost 

identificate în mai multe regiuni pentru a două parte a Holocenului. Acestea implică 

treceri de la condiţii aride la condiţii de umiditate sau invers şi s-au produs cu 

aproximativ 5000 de ani în urmă (ex., Dorale şi colab., 1992). Pe lângă acestea, s-au mai 

observat o serie de modificări în carotele de gheață din Groenlanda, dar nu toate 

oscilațiile abrupte înregistrate în gheața Groenlandei corespund unor schimbări 

semnificative la nivel global. 
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Radioactivitatea naturală si metodele 

experimentale folosite în geocronologie  

 

 

RADIOACTIVITATEA NATURALĂ 

Radioactivitatea reprezintă proprietatea anumitor nuclee, numite nuclee radioactive sau 

radionuclizi, de a-şi modifica spontan structura prin emiterea unor particule elementare 

sau grupuri de particule componente ale acestora transformându-se astfel în nuclee de alt 

tip prin modificarea compoziţiei nucleonice. Acest proces reprezintă dezintegrarea 

radioactivă.  Radioactivitatea se datorează instabilităţii nucleelor radioactive ce au astfel 

tendinţa de a ajunge la o configuraţie stabilă fie prin transformarea unui proton într-un 

neutron (dezintegrarea beta +) sau a unui neutron într-un proton (dezintegrarea beta -), fie 

prin emiterea unui nucleu de heliu (dezintegrarea alfa), fie în cazul nucleului de 
238

U prin 

fisiune spontană.  În urma unui proces de dezintegrare radioactivă, din nucleul ce se 

dezintegrează este emisă o radiaţie corpusculară ce aparţine unuia din tipurile mai sus 

enumerate, iar nucleul rezultat, numit şi nucleu fiică se află de cele mai multe ori într-o 

stare energetică excitată. Relaţia de mai jos, numită şi legea de deplasare descrie relaţia 

ce există între numerele de masă, cele de ordine şi energia implicată într-o dezintegrare 

radioactivă.  

 

 

Cum asemenea stări sunt foarte instabile, la un interval de timp de ordinul 10
-15

s după 

procesul de dezintegrare radioactivă are loc un proces de dezexcitare al nucleului fiică 

prin emiterea uneia sau a mai multor cuante de radiaţie electromagnetică, fără masa de 

repaus, radiaţia gama. Radiaţia gama astfel emisă are un spectru energetic monocromatic 
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şi strict indvidualizat pentru fiecare specie de nuclee fiică, astfel încât din analiza acestuia 

pot fi identificate în mod univoc nucleele fiică şi deci şi nucleele părinte (Figura 15).  

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figura 15. Schemele de dezintegrare ale C-14 

şi K-40, ca exemplu de dezintegrări cu un 

singur canal (C-14: beta-minus) şi cu patru 

canale (K-40: captura electronică, beta minus 

şi betaplus). În al doilea caz apare şi radiaţia 

gama de dezexcitare. 

 

 

Deoarece toate nucleele aparţinând aceleiaşi specii sunt identice şi indiscernabile unele 

faţă de altele iar dezintegrarea radioactivă fiind un proces stochastic, descrierea sa este 

făcută de legi probabilistice, ce operează cu probabilităţi şi valori medii. În felul acesta, 

pentru fiecare specie de nuclee radioactive se defineşte probabilitatea λ ca un nucleu 

aparţinând acelei specii să se dezintegreze în unitatea de timp, astfel încât numărul de 

nuclee radioactive care se dezintegrează în unitatea de timp este descris de relaţia: 

 

unde N reprezintă numărul de nuclee radioactive existente la momentul t. În cazul în care 

dezintegrarea se face pe mai multe căi (canale), fiecare caracterizată de constanta proprie 

de dezintegrare, atunci relaţia devine: 
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Unde 

 

Prin integrarea acestor relaţii se ajunge la legea dezintegrării radioactive: 

 

De unde rezultă imediat vârsta în funcţie de numerele de nuclee iniţiale si existente la 

momentul t:  

 

Nucleele ce participă la un proces de dezintegrare radioactivă se împart în nuclee părinte 

(nucleele radioactive ce se dezintegrează) şi nuclee fiică (nucleele rezultate din 

dezintegrarea nucleelor părinte), relaţiile anterioare referindu-se numai la nucleele 

părinte.  Numărul de nuclee fiică Nf este dat de relaţia:  

 

 

Iar în cazul existenţei mai multor canale de dezintegrare: 

 

Rezolvând relaţiile (în raport cu timpul t, se obţin expresiile matematice ce permit 

determinarea vârstelor:  
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Iar pentru mai multe canale de dezintegrare: 

 

De multe ori, pentru ca datele numerice să fie uşor de interpretat, în locul constantei de 

dezintegrare λ se foloseşte timpul de înjumătăţire T1/2 definit ca intervalul de timp în care 

numarul iniţial de nuclee radioactive se reduce la jumătate. În acest fel, între λ si T1/2 

există relaţia:  

 

Prezenţa elementelor radioactive naturale în roci are o mare importanţă atât în ceea ce 

priveşte aplicaţiile practice cât şi din punct de vedere al cercetării ştiinţifice fundamentale 

întrucât permite determinarea vârstelor absolute, a fluxurilor termice de natură radiogenă 

ca şi a migraţiei diferitelor elemente şi componente minerale atât în scoarţa terestră cât şi 

în straturile profunde ale planetei. 

Relaţiile de mai sus reprezintă relaţiile fundamentale ale geocronologiei radiometrice. 

Conform acestor relaţii, vârsta unei probe poate fi calculată dacă se pot determina 

simultan fie numărul iniţial şi final de nuclee părinte, conform relaţiei, fie numerele 

actuale de nuclee părinte şi fiică. Deoarece ambele tipuri de relaţii se bazează pe existenţa 

unui proces fizic natural (dezintegrare radioactivă, proces neinfluenţat de nici un fel de 

condiţii exterioare), determinarea intervalului de timp de la momentul acumulării 

izotopului radioactiv se face în mod absolut. Cu alte cuvinte, metodele geocronologice 

radiometrice sunt absolute. Ambele proceduri sunt intens folosite în geocronologia 

actuală, însă presupun câteva condiţii restrictive dintre care cea mai importantă se referă 

la faptul că în intervalul de timp scurs de la momentul considerat iniţial şi până în 

momentul determinării vârstei, sistemul este considerat închis, adică atât elementele 



47 
 

radioactive cât şi produşii de dezintegrare ai acestora nu pătrund şi nici nu părăsesc 

sistemul.  

Radioactivitatea naturală a rocilor terestre ca şi a biosferei presupune două categorii mari 

de radionuclizi: cosmogeni şi terigeni.  

 

RADIONUCLIZII TERIGENI 

Radionuclizii terigeni reprezintă acea categorie de radionuclizi componenţi ai Pământului 

din momentul formării sale.  

Radionuclizii terigeni se pot clasifica în radionuclizi primari şi radionuclizi secundari. 

Din prima categorie (Tabelul 5) fac parte acei radionuclizi al căror timp de înjumătăţire 

este mai mare sau comparabil cu vârsta Pământului, pe când a doua categorie conţine 

radionuclizii cu vârste mult mai mici dar care există în natura, fiind descendenţii unor 

radionuclizi primari cu care se află în echilibru secular (Tabelul 6). În categoria 

radionuclizilor primari sunt incluşi radionuclizii 
232

Th, 
235 

U şi 
238

 U, aceştia fiind capetele 

de serie ale seriilor radioactive omonime, în timp ce din a doua categorie fac parte toţi 

descendenţii acestora (Figura 16).   

Radionuclizii terigeni sunt răspândiţi în proporţii variate în toate rocile terestre, prezenţa 

lor fiind detectată prin intermediul radiaţiilor emise. Cei mai importanţi dintre aceştia, 

atât din punct de vedere al concentraţilor cât şi din punct de vedere al contribuţiei lor la 

radioactivitatea globală pot fi considerati 
40

K, 
87

Rb, 
232

Th, 
235

U şi 
238

U. Ceilalţi 

radionuclizi enumeraţi în tabelul 5, datorită concentraţiilor scăzute în rocile terestre cât şi 

datorită unor timpi de înjumătăţire sensibili mai mari decât vârsta Pământului, au o 

contribuţie nesemnificativă la radioactivitatea naturală a rocilor. Cu toate acestea, din 

punct de vedere geocronologic ca şi din punct de vedere al geologiei izotopice, aceştia 

din urmă reprezintă trasori de primă importanţă. Trebuie remarcat că pentru orice metodă 

geocronologică radiometrică există un interval optimul al vârstelor geologice pentru care 

aceasta poate fi folosită, acest interval situându-se de regulă în jurul timpului de 
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înjumătăţire. Cu anumite precauţii experimentale, acest interval poate fi extins de la 0,05 

T1/2 pâna la maximul 10 T1/2. 

 

Tabelul 5. Valorile numerice ale timpilor de înjumătăţire şi ale constantelor de 

dezintegrare ale principalilor radionuclizi terigeni folosiţi în geocronologia radiometrică 

(Blum, 1999). 

 

 

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

Toate cele trei serii radioactive se termină  cu un izotop stabil al plumbului şi trec printr-

o fază intermediară gazoasă datorată unui izotop al radonului, ce poate părăsi reţeaua 

cristalină a mineralului gazdă. 
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Figura 16. Succesiunea de dezintegrări ce leagă elementele din cadrul celor trei serii 

radioactive naturale. Au fost omise ramificările nesemnificative. În urma unei 

dezintegrări α, numărul de ordine scade cu două unităţi iar numărul de masă scade cu 

patru unităţi, în timp ce în urma unei dezintegrări β- numărul de masă rămâne 

nemodificat iar numărul de ordine creşte cu o unitate. 

 

Potasiul este un element major răspândit în majoritatea rocilor terestre în concentraţii de 

ordinul procentelor. K are trei izotopi naturali cu numerele de masă 39 (93,26%), 40 

(0,001167%) şi 41 (6.73%) (Garner şi colab., 1976). Împreună cu celelalte elemente 

alcaline (Li, Na, Rb şi Cs), potasiul face parte din categoria elementelor litofile. Datorită 

razei sale ionice de circa 0,16 nm, potasiul este un element litofil cu rază ionica mare, şi 

are tendinţa de a se concentra în rocile ce alcătuiesc scoarţa terestră, fiind unul din 
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componentele principale ale unor minerale constituente. Din cei trei izotopi naturali ai 

potasiului numai izotopul 
40

K este radioactive, dezintegrându-se prin captura electronica 

în 
40

Ar şi prin dezintegrare ß- în 
40

Ca. 

Toriul face parte din grupa actinidelor şi apare în principal sub forma izotopului
 232

Th. Pe 

lângă acest cel mai abundant izotop al toriului mai există cinci izotopi radioactivi de viaţă 

scută ca produşi intermediari rezultaţi din dezintegrarea 
238

U, 
235

U şi 
232

Th. În natură este 

prezent numai ca ioni tetravalenti, cu raza ionica de 0,105 nm. Extrem de puţin solubil în 

medii apoase, poate fi folosit ca element de referinţă în raport cu elementele mai solubile.  

Uraniul face parte tot din grupa actinidelor, dar prezintă mai multe stări de valenţă dintre 

care stările de valenţă IV, V şi VI sunt stabile în stare naturală. Din acest motiv, razele 

ionice sunt diferite, scăzând corespunzător de la 0,1 nm la 0,088 nm şi, respectiv 0,086 

nm. Uraniul tetravalent, ca şi toriul tetravalent are o solubilitate extrem de scăzută, spre 

deosebire de UO
2+ 

care este solubil. Din acest motiv, atât speciile minerale proprii cât şi 

mineralele metamictice au tendinţa de a pierde uşor uraniul în condiţii oxidante. În 

acelaşi timp, există şi o diferenţiere între izotopii 
234

U şi 
238

U privind starea de valenţă 

predominanta în natură. Astfel, 
234

U apare în mod predominant în stare hexavalentă, 

formând complecsi hidrosolubili, în timp ce 
238

U există predominant ca ion tetravalent 

insolubil (Cerdyntsev, 1969). Din acest motiv timpul mediu de rezidenţă al uraniului în 

apa marina (în principal sub forma UO2CO3) este de circa 250 ka, în timp ce toriul, 

protactiniul şi radiul au un timp mediu de rezidenţă de ordinul deceniilor, fiind absorbite  

de plancton sau depunându-se în sedimente. În mediile acvatice actuale raportul izotopic 

234
U/

238
U este supraunitar, departe de starea de echilibru secular şi cu implicaţii deosebite 

asupra metodelor geocronologice radiometrice de dezechilibru. Toate cele trei serii 

radioactive naturale se termină printr-un izotop al plumbului, element cu proprietăţi 

chimice foarte diferite de cele ale capetelor de serie, acest lucru având implicaţii 

deosebite în geochimia sa. Plumbul se află în stare bivalenta, raza ionica fiind în această 

stare egală cu 0,129 nm, mult mai mare decât cea a elementelor substituite de toriu si 

uraniu în mineralele gazdă. Din acest motiv, plumbul are tendinţa de a părăsi aceste 

minerale.   
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În lanţul dezintegrărilor genetic legate ale toriului şi uraniului până la izotopii stabili ai 

plumbului, se formează elemente radioactive cu numar de ordine din ce în ce mai mic.  

Unele din acestea au timpi de înjumătăţire, raze ionice şi proprietăţi chimice suficient de 

diferite de cele ale elementelor capete de serii pentru a migra diferenţiat şi a forma 

subserii radioactive de sine stătătoare. Cel mai reprezentativ din acest punct de vedere 

este 
222

Rn din seria radioactiva a 
238

U. Radonul are în general rază ionică foarte mare, de 

0,214 nm, astfel încât are tendinţa certă de a părăsi uşor reţelele cristaline. Aceeaşi 

tendinţă cauzată, însă, de reculului consecutiv emiterii unei radiaţii alfa, o au şi izotopii 

fiică rezultaţi în urma dezintegrărilor alfa de energie mare cum sunt 
234

Th şi 
226

Ra. 

Aceasta conduce la o sărăcire a mineralelor gazdă în aceşti radioizotopi, sărăcire cu atât 

mai accentuata cu cât dimensiunile cristalitelor sunt mai mici. Atunci când dimensiunile 

acestora scad sub lungimea medie a reculului, de circa 20 nm, saracirea este totală, ceea 

ce face ca sistemul să nu mai poata fi considerat închis, devenind deci inapt pentru 

măsurători geocronologice radiometrice. Părăsirea reţelei minerale gazdă de către 

elementele radioactive şi descendenţii acestora reprezintă o sursă majoră de erori 

sistematice ce trebuiesc analizate şi luate în consideraţie cu toată atenţia posibilă.   

 

 

RADIONUCLIZII COSMOGENI 

Radionuclizii cosmogeni sunt reprezentaţi de elementele radioactive care se formează atât 

în atmosferă cât şi în scoarţa terestră în urma reacţiilor nucleare determinate de radiaţia  

cosmică, care la rândul său este reprezentată de vântul solar şi de radiaţia cosmică din 

afara sistemului solar. Radiaţia cosmică este compusă din particule de foarte mare 

energie, atât cu sarcină (protoni, miuoni), cât şi fără (fotoni gama). În urma interacţiei cu 

atmosfera terestră şi în prezenţa câmpului magnetic terestru, aceasta interacţionează cu 

nucleele elementelor ce compun atmosfera, producând reacţii nucleare de spalaţie prin 

care sunt generate atât particule secundare uşoare cât şi izotopi ai unor elemente existente 

în scoarţa terestră. Reacţiile nucleare de spalaţie sunt reacţiile produse de particule 

proiectil cu energii mai mari de 50 MeV care determină emisia din nucleul ţintă a unui 
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număr mare de particule uşoare în final rezultând un nucleu cu masa atomică 

corespunzător mai mică decât cea a nucleului original. Particulele uşoare emise pot fi 

neutroni, protoni, deuteroni, particule alfa, sau izotopi ai litiului. La rândul lor, particulele 

uşoare produc noi reacţii nucleare cu nucleele elementelor atmosferice, procesul putându-

se repeta, în functie de energia particulelor primare de foarte multe ori, generând astfel 

cascade de reactii nucleare. Reacţiile de spalaţie pot avea loc pe orice nucleu din 

atmosferă ca şi din scoarţa terestră, dar cele mai multe au loc pe nucleele de azot, oxigen, 

carbon, aluminiu, siliciu, argon şi fier. În tabelul 7 sunt prezentaţi principalii radionuclizi 

cosmogeni ca şi unele din caracteristicile lor importante pentru determinările 

geocronologice.   

 

Tabelul 7. Caracteristicile principalilor radionuclizi cosmogeni folosiţi în geocronologia 

radiometrică. 
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METODE ANALITICE FOLOSITE ÎN GEOCRONOLOGIE   

Una din problemele majore ale geocronologiei radiometrice o constituie determinarea cu 

mare precizie atât a concentraţiilor radionuclizilor din probă cât şi a produşilor lor de 

dezintegrare. De la început trebuie afirmat că exceptând 
40

K, 
87

Rb, 
232

Th şi 
238

U, a căror 

concentraţie este de ordinul ppm, toate celelalte elemente radioactive folosite în 

geocronologie au concentraţii cu câteva ordine de mărime mai mici, ceea ce presupune 

folosirea unor metode analitice extrem de sensibile, ca spectrometria de masă cu ionizare 

termică, cu plasmă cuplată inductiv sau de particule accelerate. Numai în cazul 
14

C se mai 

foloseşte ca metodă alternativă dozarea radiometrică folosind scintilatori organici. Deşi în 

toate metodele geocronologice radiometrice sunt implicate elemente radioactive, dozarea 

lor se face, cu excepţia 
14

C şi a unor radionuclizi emiţători de radiaţii alfa din seriile 

radioactive natural, prin diferite variante de spectrometrie de masă. Numai în situaţia în 

care se dispune de cantităţi de probă de ordinul sutelor de grame, 
40

K, 
232

Th şi 
238

U pot fi 

dozaţi  radiometric folosind spectroscopia gama sau, după separare radiochimică, 

spectroscopia alfa. Aceasta din urmă se poate aplica pentru majoritatea elementelor ce 

formează seriile radioactive naturale, cu excepţia izotopilor radonului.  

 

Spectroscopia nucleară 

Spectroscopia nucleară este folosită pentru a detecta şi doza elementele radioactive 

măsurând activitatea acestora datorată emisiei de radiaţii alfa, beta, gama şi chiar a 

fragmentelor de fisiune. Trebuie remarcat faptul că radiaţiile alfa şi gama au spectre 

energetice discrete, în timp ce radiaţiile beta au spectre energetice continui cu energia 

variind între zero şi o valoare maximă, egală cu energia de dezintegrare. Din acest motiv, 

elementele radioactive beta-minus active nu pot fi dozate radiometric decât după o 

separare radiochimică prealabilă şi completă. În situaţia elementelor alfa active este, de 

asemenea, necesară separarea radiochimică, dar de data aceasta pentru a obţine probe 

mult mai subţiri decât parcursul maxim al radiaţiei alfa cu scopul de a evita deformarea 

spectrelor energetice alfa, inerentă probelor groase.   
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Pentru spectrometria radiaţiior gama se folosesc lanţuri spectrometrice specializate 

prevăzute cu detectori cu semiconductori din germaniu hiperpur (HPGe) sau cu germaniu 

dopat cu ioni de litiu (GeLi) în cazul modelelor mai vechi. Schema generală a unui astfel 

de lanţ spectrometric este reprodusă în figura 17. Având în vedere că activităţile 

detectate folosind acest lanţ spectrometric sunt de regulă extrem de scăzute, sunt necesare 

precauţii deosebite pentru reducerea zgomotului de fond datorat elementelor radioactive 

naturale existente în materialele de construcţie ale laboratorului sau ale detectorului 

însusi, radionuclizilor naturali formaţi în aer în urma dezintegrării radonului atmosferic 

ca şi radiaţiei cosmice. Pentru aceasta, cele mai performante laboratoare pentru activităţi 

slabe se amenajează în vechi mine de cărbuni ieşite din exploatare sau în peşteri din 

masive calcaroase. În acelaşi timp, detectorii sunt ecranaţi prin straturi de plumb placat în 

interior cu cupru şi aluminiu. Plumbul folosit a fost recuperat din clădirile construite 

înainte de anii '40 ai secolului XX, iar aluminiul şi cuprul sunt de înaltă puritate. Periodic, 

spaţiul dintre detector şi ecran este purjat cu azot. Detectorii folosiţi trebuie să aibă 

eficacitatea cât mai mare, acest lucru realizându-se atât prin creşterea volumului 

detectorilor (se poate ajunge pâna la volume de 1 litru) ca şi prin folosirea detectorilor cu 

puţ, proba de dimensiuni reduse fiind introdusă astfel chiar în centrul detectorului. Dacă 

se folosesc ferestre din beriliu, aceşti detectori pot fi folosiţi cu succes la detectarea 

radiaţiilor gama moi, ca cele emise de 
210

Pb, cu energia de 46,52 keV.    

Acelaşi tip de lanţ spectrometric este folosit şi la analiza spectrelor alfa (Figura 18), cu 

deosebirea că în locul detectorilor de germaniu sunt folosiţi detectorii din siliciu cu strat 

barieră. Măsurătorile sunt efectuate în vid pentru a reduce atenuarea radiaţiilor alfa în aer 

şi la temperatura camerei, spre deosebire de spectroscopia radiaţiilor gama care este 

efectuată răcind detectorii la temperatura azotului lichid. Pentru exemplificare, în figura 

19 este reprodus spectrul alfa experimental al uraniului natural extras din corali fosili 

într-un experiment vizând determinarea vârstei acestora printr-o metodă de dezechilibru 

radioactiv (Văsaru şi Cosma, 1998).  

Deoarece spectrul radiaţiei beta este continuu, dispare necesitatea folosirii unor detectori 

proporţionali, ceea ce contează fiind obţinerea unei eficacităţi de detecţie cât mai 

apropiată de unitate. Pentru aceasta, probele ce conţin izotopii beta-minus activi suferă, 
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asa cum s-a afirmat anterior, o separare chimică astfel încât probele să nu conţină nici un 

alt element radioactiv cu excepţia celui de interes. Apoi preparatul este dizolvat într-un 

scintilator lichid înconjurat de mai mulţi fotomultiplicatori pentru a obţine o eficacitate de 

detecţie cât mai apropiată de unitate. În vederea reducerii zgomotului de fond datorat 

radiaţiei cosmice, întregul ansamblu de măsură (scintilator + fotomultiplicatori) este 

înconjurat de o baterie de contori Geiger-Müller montaţi în anticoincidenţă, astfel încât să 

fie înregistrate numai scintilaţiile luminoase generate în detector de radiaţia beta emisă de 

probă.  Performanţele dozării radiometrice prin spectroscopie nucleară depind în primul 

rând de rezoluţia şi eficacitatea detectorilor folosiţi, precum şi de timpul de măsură. În 

cazul dozării radiometrice a potasiului, toriului sau a uraniului, probe de câteva zeci de 

grame trebuiesc măsurate circa 24 de ore folosind un detector cu eficacitatea de 15%. În 

cazul 
14

C sunt necesare, de asemenea, probe care să conţină minimum 5 g de carbon iar 

timpul de măsură poate varia între 10 şi 24 h. În ambele situaţii, eroarea este în jur de 1%.   

 

Figura 17. Schema unui lanţ spectrometric cu detector de semiconductori folosit pentru 

măsurarea spectrelor gama. 

1-ecran din plumb; 2-proba; 3detector (HPGe sau GeLi); conductor de căldură din 

cupru masiv; vas Dewar metalic; 6-azot lichid. SIT sursă de înaltă tensiune, PA-(SIT), 

pre-amplificator sensibil la sarcină, CAD-convertor analog-digital, PC-calculator. 
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Figura 18. Geometria de măsură în cadrul spectroscopiei alfa folosind detectori de 

siliciu cu strat barieră. 

 

 

Figura 19. Spectrul energetic al radiaţiei alfa emisă de uraniul natural extras din corali 

fosili cu vârsta de circa 120 000 ani. Iztotopul 
232

U, inexistent în natură este folosit ca 

trasor. Spectrul a fost obţinut folosind un detector de Si cu strat barieră, ceea ce a 

perimis evidenţierea celor două linii din spectrul radiaţiei alfa a  
232

U (Văsaru şi Cosma, 

1998). 

 

 

 



57 
 

Analiza prin activare cu neutroni 

Analiza prin activare cu neutroni este o metodă de înaltă precizie folosită la determinarea 

concentraţiilor unui număr de circa 42 de elemente din care fac parte Ar, K, majoritatea 

pământurilor rare, toriul şi uraniul. Sensibilitatea pentru K, Th şi U este de circa 1 ppm, 

iar eroarea sub 1%. Analiza prin Activare cu Neutroni (AAN) nu necesită decât în situaţii 

speciale o separare radiochimică prealabilă. În mod normal, mojararea şi omogenizarea  

probei sunt suficiente, cantităţile necesare de probă fiind de ordinul a 25 – 50 mg. Cea 

mai sensibilă este activarea cu neuroni termici, dar şi neutronii epitermici pot fi folosiţi 

cu succes. Ca sursă de neutroni sunt folosite reactoarele nucleare, în regim staţionar sau 

pulsate, capabile să furnizeze neutroni termici şi epitermici la debite ale fluenţelor de 

10
13-

10
14 

n/cm
2
/s, ceea ce face însă ca accesibilitatea metodei să se reducă la mai puţin de 

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

AAN se bazează pe generarea de izotopi radioactivi ai elementelor investigate în urma 

iradierii cu neutroni, conform relaţiei:   

 

Cu extrem de puţine excepţii, izotopul este radioactiv, dezintegrându-se într-

un element stabil cu emisia unor radiaţii gama de dezexcitare, caracteristice.  Măsurând 

cu un lanţ spectrometric cu detectori cu semiconductori radiaţia gama caracteristică şi 

printr-o calibrare prealabilă folosind probe standard se pot determina din analiza 

spectrului gama concentraţiile elementelor de interes.  

 

Spectrometria de masă 

Spectrometria de masă este una din cele mai importante metode pentru măsurătorile 

geocronologice. Faţă de metodele prezentate anterior, aceasta prezintă pe lânga avantajul 

unei înalte sensibilităţi (sub ppm) şi avantajul de a permite determinarea directă şi cu 
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mare precizie (sub 0,05%) a rapoartelor abundenţelor izotopice ale elementelor 

investigate, ceea ce măsurătorile radiometrice sau prin activare cu neutroni nu pot face. 

Trebuie remarcat că, spre deosebire de măsurătorile radiometrice unde cantitatea de 

element radioactiv era determinată prin intermediul activităţi acestuia, în cadrul 

spectrometriei de masă concentraţiile sunt determinate măsurând atomii individuali, ceea 

ce, evident, aduce un spor de precizie. De asemenea, timpul de măsură este mult scurtat, 

în schimb prepararea probelor este considerabil mai laborioasă şi consumatoare de timp.  

Componentele principale ale unui spectrometru de masă sunt sursa de ioni şi sistemul 

analizor compus din magneţii de deflexie (bi sau cuadrupolari) şi colectorul de ioni care 

îndeplineşte funcţia de detector (Figura 20). Pentru obţinerea unei precizii de 0,1% este 

necesară colectarea unui numar de 10
6
 ioni. Sensibilitatea spectrometrelor de masă este în 

jur de 1 ppb şi, în plus, prezintă avantajul de a permite determinarea rapoartelor 

abundenţelor relative a mai multor izotopi ai aceluiaşi element. În schimb, prepararea 

probelor este laborioasă, acestea necesitând o separare chimică de obicei efectuată 

folosind răşini schimbătoare de ioni sau alte procedee chimice înainte de a fi introduse în 

sursa de ioni. După separare, elementele de interes sunt fie depuse pe filamentul sursei de 

ioni în cazul spectrometrelor de masă cu ionizare termică, fie dizolvate în amestec de 

acizi ultrapuri şi atomizate în camera de ionizare în cazul surselor de ioni cu plasmă 

cuplată inductive. Ionii sunt apoi acceleraţi sub o diferenţă de potenţial de ordinul a 10 

kV şi injectaţi în magnetul analizor. Întregul traseu al ionilor de la sursa de ioni şi până la 

detectori se face în vid ultraînalt (10
-7 

– 10
-9

 torr). În geocronologie, spectrometria de 

masă este folosită în metodele K-Ar, Rb-Sr, Re-Os, Lu-Hf, Sm-Nd, Th-Pb, U-Pb, Pb-Pb, 

U-Th, etc. 

În cazul metodelor K-Ar şi Ar-Ar, argonul trebuie extras din probă şi purificat înainte de 

a fi introdus în camera de ionizare a spectrometrului de masă. Pentru aceasta se foloseşte 

o instalaţie de degazare şi purificare în care proba este încălzită în trepte folosind un 

cuptor cu inducţie iar argonul eliminat este separat de celelalte componente gazoase 

folosind capcane cu azot lichid, CuO, Ti metalic şi site moleculare (Figura 22). Această 

tehnică de extragere şi purificare este puternic favorizată de faptul că argonul este un gaz 

inert.   
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Figura 20. Schema unui spectrometru de masă cu magnet bipolar. Proba este ionizată în 

sursa de ioni 1 (ionizare termica sau generator de plasmă cuplată inductiv), iar ionii 

pozitivi sunt acceleraţi şi focalizaţi prin intermediul electrozilor de accelerare şi 

focalizare (2) într-un fascicul ce conţine numai ioni cu aceeaşi viteza. Acesta trece apoi 

prin interfierul magnetului analizor (3) unde are loc separarea lor după masă. 

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

 

 

Figura 21. Schema unui spectrometru de masă de particule accelerate. În urma 

bombardării probei cu un fascicul de ioni de cesiu acceleraţi la 400 kV, din probă sunt 

emişi ioni pozitivi cu sarcină multipla ce sunt preacceleraţi şi introduşi într-un prim 

spectrometru de masă care la rândul său selectează ionii având 
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aceeaşi sarcină specifică q/m. Ionii pozitivi selectaţi sunt acceleraţi în prima secţiune a 

acceleratorului electrostatic la o energie maximă de 7 MeV, după care trec printr-o foiţă 

foarte subţire de carbon unde are loc schimbarea sarcinii lor (din ioni multiplu pozitivi 

devin ioni multiplu negativi) iar ionii moleculari sunt disociaţi. Urmează a doua 

accelerare la acelaşi poteţial accelerator în urma cîreia ionii ajung la o energie dublă, 

apoi aceştia trec printr-un filtru de viteze şi sunt introduşi în al doilea spectrometru de 

masă cu dublă focalizare şi sunt detectaţi printr-un sistem de detectori care măsoară 

simultan energia şi pierderea liniară de energie pe o distanţă de ordinul centimetrilor. 

Detectorul folosit este o camera de ionizare de construcţie specială având mai mulţi 

electrozi intermediari, care furnizează un prim semnal a cărei amplitudine este 

proporţională cu pierderea de energie şi un al doilea semnal proporţional cu energia 

totală a particulei. Discriminarea dublă după aceşti doi parametri permite discriminarea 

14
N de 

14
C. 

 

Figura 22. Schema instalaţiei folosite pentru extragerea argonului din roci în cadrul 

metodelor K/Ar şi Ar/Ar. Probele (1) sunt introduse secvenţial într-un creuzet de 

molibden (2) plasat într-un cuptor cu inducţie (3) şi încălzite până la topirea completă. 

Gazele astfel eliminate sunt amestecate cu o cantitate bine determinată de 

36
Ar folosit ca trasor şi aflată în rezervor (4), după care sunt trecute printr-un cuptor cu 

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

cu Ti pentru reţinerea hidrogenului. Argonul astfel purificat este trimis spre 

spectrometrul de masă. Vidul înalt menţinut tot timpul funcţionării este monitorizat prin 

intermediului jojei cu ionizare (10) (după Dalrymple şi Lanpherne, 1969). 
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Spectrometrele de masă clasice, remarcabile prin sensibilitatea lor, nu pot separa însă 

izobarii, elemente care au aceeaşi masă atomică. Acest lucru se datorează faptului că 

deviaţia în câmp magnetic este invers proporţională cu masa atomică a ionilor. Cum în 

majoritatea metodelor geocronologice radiometrice elementele părinte şi fiica sunt legate 

printr-o dezintegrare beta minus, acestea sunt elemente izobare. Din acest motiv, înainte 

de a fi dozaţi prin spectroscopie de masă, este necesară separarea lor prin diferite metode. 

Acest lucru, datorită proprietăţilor chimice diferite ale izobarilor poate introduce erori 

sistematice printr-o separare incompletă. Prezenţa izobarilor este extrem de supărătoare 

în cazul metodelor radiometrice ce folosesc radionuclizi cosmogeni ai căror produşi de 

dezintegrare sunt elemente stabile fiind în acelaşi timp şi componente ale scoarţei sau ale 

atmosferei terestre. Pentru a depăşi acest obstacol experimental major, a fost elaborată 

varianta spectroscopiei de masă de particule accelerate (vezi figura 21). Această metodă 

este considerată la ora actuală a fi cea mai sensibilă tehnică analitică. În cazul 

spectroscopiei de masă de particule accelerate este utilizată pentru diferenţierea izobarilor 

dependenţa de masă a pierderii lineare de energie care pentru energii ce depăşesc 10 MeV 

depinde de masa atomică, ceea ce face ca diferenţele mai mici de 0,1% dintre masa 

izobarilor să poata fi evidenţiate. Pentru aceasta este necesar ca ionii elementelor 

investigate sa fie acceleraţi la energii de ordinul a 14 MeV, lucru realizabil numai 

folosind acceleratoare electrostatice de particule în tandem, cum este acceleratorul Van 

der Graaf. Deoarece accelerarea într-un accelerator Van der Graaf tandem se face la 

potenţial constant, dispersia în energie a particulelor accelerate este foarte mică, ceea ce 

cuplat cu discriminarea după pierderea liniara de energie dE/dx, permite diferenţierea 

izobarilor 
14

C de 
14

N, lucru imposibil de realizat cu spectrometrele de masă clasice. 

Spectrometrele de masă de particule accelerate sunt folosite la determinarea 

concentraţiilor radionuclizilor cosmogeni. Datorită sensibilităţii extrem de ridicate, pentru 

analiză sunt necesare cantităţi reduse de probă care în cazul 
14

C sunt de ordinul 

fracţiunilor de gram, spre deosebire de metoda clasica ce foloseşte scintilatori lichizi 

unde probele trebuie sa conţină minimum 4-5 grame de carbon. O altă procedură folosită 

pentru eliminarea izobarilor constă în ionizarea completă a atomilor, astfel încât datorită 

numerelor de ordine diferite şi sarcinile lor în stare complet ionizată vor fi diferite cu cel puţin o 

unitate, ceea ce face ca separarea lor magnetică sa nu ridice probleme deosebite.   
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Diluţia izotopică 

Diluţia izotopică este o tehnică auxiliară spectrometriei de masă ce permite determinarea 

cu mare precizie a unor cantităţi extrem de mici (de ordinul microgramelor) de elemente 

individuale, indiferent de starea lor. Metoda diluţiei izotopice se aplică cu deosebit succes 

în cazul elementelor ce sunt compuse din doi izotopi, dar poate fi aplicată şi în cazul 

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

Pentru a determina o cantitate necunoscută N dintr-un element (exprimată prin numărul 

de atomi) dintr-o probă, acesteia îi este adaugată, înainte de a fi măsurată cu ajutorul 

spectroscopiei de masă, o cantitate Nx bine determinată (numită trasor) din acelaşi 

element ce conţine doi izotopi pentru care raportul abundenţelor izotopice Rt diferă de cel 

al abundenţelor Rp din probă. După ce proba şi trasorul sunt amestecate prin dizolvare 

simultană în acizi dacă sunt în stare solidă sau pur şi simplu amestecate dacă sunt în faza 

lichidă sau gazoasă, noua probă va conţine un numar final NF de atomi:  

 

Proba rezultată va fi caracterizată de o nouă valoare Rm a abundenţelor, valoare 

determinată cu ajutorul spectrometrului de masă.   
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În felul acesta, numărul de atomi  Nx  este legat de numărul de atomi 

Nt din trasor şi de rapoartele Rp şi Rm determinate experimental înainte 

şi după introducerea trasorului:  

 

În situaţia în care mărimile Rp şi Rt sunt determinate experimental iar 

cantităţile Nt şi Rm sunt cunoscute aprioric, numărul N poate fi 

determinat cu o precizie de sub 1%.  

Diluţia izotopică prezintă mai multe avantaje ce fac din aceasta o 

metodă preferenţială pentru determinările cantitative efectuate folosind 

spectrometria de masă:  

- este extrem de sensibilă, nefiind necesare măsurători absolute; 

prepararea probelor trebuie să conducă numai la separarea şi 

purificarea elementelor, după care este necesară numai determinarea 

abundenţelor izotopice relative. Deoarece acest lucru este făcut 

folosind spectrometrul de masă, precizia determinării acestor rapoarte 

este maximă.  

- se pot analiza simultan două elemente cu condiţia ca un element să nu 

conţină izobarii celuilalt. 

 

Spectroscopia optică 

Spectrosopia optică desemnează titulatura generală sub care se regăsesc două metode de 

analiză, cu sensibilitate de până la 1 ppm, dar care în geocronologie sunt utilizate în 

special la dozarea potasiului pentru metoda K/Ar şi la analiza preliminară a probelor. 

Spectroscopia optică poate fi de emisie sau de absorbţie, în ambele cazuri elementele 

fiind dozate după intensităţile liniilor spectrale proprii din domeniul vizibil.  În cazul 

variantei de emisie, este analizat spectrul emis de proba adusă într-o stare de temperatură 

foarte ridicată (peste 4000º C cu sursele obişnuite, 8000º C pentru plasma cuplată 

inductiv), fie prin injectarea într-o flacără oxiacetilenica, fie folosind un arc electric, fie 
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folosind o sursă de plasmă cuplată inductiv. Spectrul de emisie din domeniul optic este 

descompus folosind reţele de difracţie cu mare putere dispersivă şi înregistrat de regulă 

folosind lanţuri de fotodiode plasate pe zona de interes a spectrului. În acest caz, proba 

dizolvată într-un amestec de acizi este pulverizată în flacără sau introdusă în camera cu 

plasmă unde are loc procesul de excitare termică şi emisie în domeniul optic.  În varianta 

de absorbţie numită Absorbtie Atomica, proba este încălzită la temperaturi înalte la care, 

ca şi în cazul variantei emisive, elementele componente sunt ionizate. Apoi, prin plasma 

astfel formată este trimisă o radiaţie luminoasă astfel încât, după trecerea prin plasma, 

aceasta conţine spectrul de absorbţie al elementelor ce alcătuiesc proba. Pentru ionizarea 

termică se folosesc ca surse alternative cuptoare de grafit iar detecţia se face fie folosind 

lanţuri de fotodiode, fie folosind un fotomultiplicator. În ambele variante, precizia 

determinărilor este de 1%-2%, etalonarea fiind făcută cu probe standard, care, pentru a 

creşte precizia, este necesar a fi cât mai apropiate ca structură mineralogică de probele 

investigate. Cea mai mare sensibilitate este atinsă în cazul în care pentru ionizare este 

folosită plasma cuplată inductiv, situaţie în care datorită temperaturii înalte (circa a 800º 

C) elementele cu mare afinitate pentru oxigen nu mai pot forma radicali oxidici sau 

hidroxidici. În felul acesta pot fi dozate cu precizie pământurile rare, elementele alcalino-

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

 

Fluorescenţa de raze X 

Fluorescenţa de raze X este o tehnică spectroscopică restrânsă la domeniul radiaţiei X, 

dar intens utilizată în geochimie pentru determinarea concentraţiilor elementelor având 

numărul de ordine mai mare de 22. Această metodă constă în analiza radiaţiei de 

fluorescenţa, numită şi radiaţie X caracteristică, emisă de atomii elementelor investigate 

atunci când în urma excitării cu radiaţii beta-minus, raze X sau gama moi (energia mai 

mica de 100 keV) sunt excitaţi electronii de pe paturile K sau L. În acest caz, energia 

radiaţiei de fluorescenţă emisă este în domeniul razelor X cu energii de maximum 90 keV 

(cazul uraniului). Avantajul major al fluorescenţei de raze X (FRX) faţă de spectroscopia 

optică constă în extrema simplitate a spectrelor de fluorescenţă, specifice fiecărui 

element. Cu mici fluctuaţii, energie radiaţiei FRX depinde pătratic de numărul de ordine 
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al elementului emiţător, ceea ce face ca liniile radiaţiei X caracteristice să nu se 

suprapună. Pe de altă parte, datorită absorbţiei şi reemisiei de către elementele din probă, 

intensitatea radiaţiei de fluorescenţă depinde liniar numai într-o primă aproximaţie de 

concentraţia elementului, pentru dozări mai precise fiind absolut necesară efectuarea de 

corecţii suplimentare pentru compensarea influenţei celorlalte elemente din probă 

(corecţia efectelor de matrice). Pentru obţinerea spectrelor FRX se folosesc ca surse de 

excitaţie atât tuburi de raze X cu anod extins confecţionat de obicei din scandium, cât şi  

surse izotopice de 
55

Fe, 
57

Co, 
109

Cd, 
147

Pm/Al, 
241

Am. Analiza radiaţiei de fluorescenţă se 

face folosind detectori dispersivi cu gaz, din siliciu cu strat barieră sau cristale subţiri de 

NaI(Tl) (Figura 23). Sensibilitatea FRX variază între zeci şi sute de ppm iar erorile în 

determinarea concentraţiilor nu scad sub 5%. Din acest motiv, în geocronologie, în ciuda 

existenţei unor lanţuri spectrometrice dedicate, FRX este folosită numai pentru a afla 

compoziţia elementală a probelor analizate în vederea stabilirii condiţiilor optime de 

analiză prin spectrometrie de masă. Ca şi în cazul celorlalte metode analitice prezentate, 

este permanent necesară folosirea de probe standard, atât pentru determinarea 

concentraţiilor necunoscute, cât şi pentru verificarea acurateţei măsuratorilor.  

 

 Figura 23. Schema bloc a unei instalaţii pentru analize de rutină secvenţială prin 

fluorescenţă de raze X. Proba (1) se află fixată pe un suport rotitor (2) pentru a media 

efectele datorate neomogenităţilor acesteia. Radiaţia X de excitare emisă de anodul (3) 

tubului de raze X (4) cade pe probă excitând radiaţia de fluorescenţă a elementelor ce 
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intră în compoziţia sa. După emisie, această radiaţie este analizată prin difracţie pe 

cristale curbe de LIF (5) şi detectată folosind fie contoare proporţionale cu gaz (6), fie 

cristale subţiri de NaI(Tl) (7) cuplate optic cu fotomultiplicatori (8). Semnalele electrice 

produse de aceşti detectori sunt colectate după amplificare (9) de o interfaţă (10) şi 

trimise printr-o magistrală de date la un calculator (11) unde are loc prelucrarea finală 

a acestora. Întreg ansamblul  compus din sursa de raze X, probe, cristale analizoare şi 

detectori se află în interiorul unei incinte vidate (13). Detectorii sunt alimentaţi cu 

tensiune înaltă de la Surse de Înaltă Tensiune (SIT) iar semnalele produse de aceştia, 

înainte de a ajunge la amplificatoare (9), sunt preamplificate prin intermediul unor 

Preamplificatoare (PA) (Duliu, 1993, modificat). 

 

Fotometria optică 

Fotometria optică este o metodă adiacentă folosită pentru măsurarea fluxului de fotoni 

emişi fie în urma încălzirii controlate, fie în urma iradierii cu radiaţie luminoasă din 

domeniul verde sau albastru al spectrului vizibil a unor probe constând din fragmente de 

cuarţ, feldspat şi, mai rar, calcit sau aragonite. Este utilizată în cadrul a două metode 

geocronologice bazate pe determinarea cantitativă a numărului de defecte de iradiere 

produse în mineralele mai sus enumerate sub acţiunea radiaţiilor ionizante emise de 

elementele radioactive naturale aflate ca impurităţi în acestea. Este vorba de metodele de 

termoluminescenţă şi luminescenţă stimulată optic, intens folosite în geocronologia 

Pleistocenului şi a Holocenului.   

Principiul metodei ca şi realizarea practică sunt extrem de simple, probele investigate 

fiind plasate în imediata vecinătate a fotocatodului unui fotomultiplicator sensibil la 

radiaţia din domeniul vizibil. Radiaţia luminoasă de termoluminescenţă (TL) sau de 

luminescenţă stimulată optic (OSL) emisă fie prin încalzire cu viteză constantă, fie prin 

iradierea cu radiaţie laser este colectată şi amplificată de un fotomultiplicator după care 

este trimisă la un calculator ce conţine o placă de achiziţie de date ce în final determină 

fluxul total al radiaţiei luminoase emise de fiecare probă (figura 24). 
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Figura 24. Schema unui fotometru folosit la măsurarea radiaţiei TL sau OSL 1 – 

fotomultiplicator, 2 - incinta obscură, 3 – filtru optic, 4 – proba, 5– cuptor, 6– izolaţie 

termică. SIT – sursă de înaltă tensiune pentru alimentarea fotomultiplicatorului, AMPL – 

amplificator de curent continuu. În cazul măsurătorilor de OSL, radiaţia luminoasă 

excitatoare emisă de o fotodiodă este condusă la probă printr-un ghid de lumină. 

 

Rezonanţă electronica paramagnetică 

Rezonanţa electronică paramagnetică este, de asemenea, o metodă spectroscopică de 

analiză, de înaltă sensibilitate şi în acelaşi timp specifică, în sensul că prin această metodă 

spectroscopică pot fi investigaţi numai centrii paramagnetici reprezentaţi prin atomi, ioni, 

ioni moleculari sau molecule care conţin cel puţin un electron cu spinul necuplat. Din 

categoria ionilor moleculari fac parte radicalii liberi, o parte importantă din aceştia fiind 

generaţi de radiaţia ionizantă (Ikeya, 1993). Practic, orice corp solid care este supus 

acţiunii radiaţiei emise de radionuclizii naturali existenţi în componenţa sa va acumula în 

timp radicali liberi, numărul acestora fiind proporţional cu doza absorbită. În situaţia în 

care sistemul este închis, atunci debitul anual al dozei absorbite poate fi calculat cu 

destulă precizie, la fel ca şi doza absorbită în toată existenţa probei, astfel încât din 

compararea dozei finale cu debitul anual al dozei se poate stabili, cu un anumit grad de 

precizie vârsta probei. În felul acesta, rezonanţa electronică paramagnetică (REP) este 

folosită la determinarea vârstelor unei categorii nu foarte largi de obiecte, dar cu vârste 

geologice cuprinse între câteva zeci de mii de ani şi peste un Ma. 
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Figura 25. Modul de formare al semnalului de REP staţionară al unei probe constând 

din CM cu spinul ½. Semnalul de rezonanţă apare menţinând fixă frecvenţa câmpului 

electro-magnetic şi variind lent în timp valoarea inducţiei câmpului magnetic static. Aria 

curbei de absorbţie este proporţională cu numărul de centri paramagnetici din probă. 

 

Detectarea prezenţei radicalilor liberi se face prin absorbţia unui fascicul de radiaţii 

electromagnetice având lungimi de undă centimetrice sau milimetrice cu frecvenţe 

cuprinse între 9 şi 35 GHz transmis de proba investigată plasată într-un câmp magnetic 

omogen al cărui scop este de a despica prin efect Zeeman nivelele energetice al centrilor 

paramagnetici în subnivele energetice între care au loc tranziţiile de absorbţie (figura 

25). Spectrometrele REP actuale (figura 26) sunt dispozitive foarte performante 

ajungând la o sensibilitate de circa 10
14

 centri pe probă, ceea ce pentru un eşantion de 

calcit cu masa de 50 mg revine la circa 1 ppm.  



69 
 

 

Figura 26. Schema bloc a unui spectrometru REP homodină în regim staţionar cu 

modulaţie a câmpului magnetic static. Proba se află în centrul unei Cavităţi Rezonante 

(CR). Câmpul electro-magnetic de înaltă frecvenţă este generat de un clistron reflex 

acordat şi meţinut în permanenţă pe frecvenţa proprie a cavităţii rezonante de către 

dispozitivul de Control Automat al Frecventei (CAF). Spectrometrul prezentat în această 

schemă este prevăzut cu o punte de microunde (“T” magic), deşi poate fi folosit la fel de 

bine şi un circulator. Clistronul şi dioda detectoare sunt izolate de acţiunea undelor 

reflectate prin intermediul unor izolatoare cu ferită, iar nivelul puterii la nivelul probei 

din cavitatea rezonantă este ajustat cu ajutorul unui atenuator reglabil. Deoarece 

spectrometrul funcţionează la frecvenţă constantă, condiţia de rezonanţă este realizată 

prin variaţia în timp a inducţiei câmpului magnetic static. Frecvenţa electro-magnetică şi 

inducţia câmpului magnetic static sunt monitorizate de către un frecventmetru şi un 

teslametru. Toate instrumentele de măsură sunt conectate la un PC care asigura achizi 

ţia şi prelucrarea spectrelor experimentale. Pentru măsurătorile 

efectuate la temperatura azotului sau a heliului lichid, cavitatea rezonantă este introdusă 

într-un criostat. În locul clistronului poate fi folosită o dioda Gunn. 
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Detectorii solizi de urme  

Detectorii solizi de urme reprezintă un sistem de detecţie adecvat numai radiaţiei nucleare 

puternic ionizante, cum sunt fragmentele de fisiune, dar total insensibil la radiaţiile beta 

şi gama şi, chiar pentru o largă categorie de minerale naturale, la radiaţiile alfa. Detectorii 

solizi de urme sunt constituiţi din materiale dielectrice ce pot fi naturale (muscovit, biotit, 

sfen, apatita, zircon, epidot, granat, allanit) (Fleischer şi colab., 1975; McDougal, 1976; 

Price şi Walker, 1963) sau sintetice (sticle, acetat de celuloză, emulsii nucleare, etc.). În 

momentul în care o radiaţie puternic ionizantă străbate un material solid, datorită 

interacţiilor cu atomii mediului străbătut, aceştia sunt deplasaţi din poziţiile lor de 

echilibru din reţeaua cristalină, revenirea lor la poziţiile iniţiale făcându-se cu atât mai 

greu cu cât materialul are  proprietăţi electrice  izolatoare mai marcante. În felul acesta, în 

lungul traiectoriei particulei în material se formează un canal cu un diametru de ordinul a 

0,01 µm şi lungimea variind între 10 şi 20 µm. Durata de conservare a acestor urme este, 

la temperatura camerei, de ordinul a 10
16

 ani. Evidenţierea lor poate fi făcută numai după 

ce materialul iradiat a fost expus atacului unor medii corosive cum sunt acidul fluorhidric 

sau hidroxizi de sodiu sau de potasiu. În acel moment, zona de intersecţie a urmelor cu 

suprafaţa materialului devine un centru de unde începe atacul corosiv, pe suprafaţă 

apărând o adâncitură ce reprezintă "urma" particulei şi a cărei formă depinde de structura 

cristalină a materialului considerat (Figura 27).   

În final, pe suprafaţa detectorului apar o serie de urme a căror număr este proporţional cu 

numărul particulelor ionizante a căror traiectorie a intersectat suprafaţa detectorului şi 

care pot fi observate şi fotografiate folosind un microscop optic obişnuit sau prevăzut cu 

o cameră de luat vederi. Densitatea urmelor astfel produse este proporţională cu numărul 

de particule ionizante (particule alfa, fragmente de fisiune) emise din interiorul 

detectorului într-un strat adiacent suprafeţei. Suprafeţele detectorului pe care sunt 

evidenţiate urmele pot fi suprafeţele naturale de clivaj ca în cazul micelor, obţinute prin 

laminare sau turnare ca în cazul detectorilor produşi industrial cum sunt detectorii de 

acetat de celuloză, emulsiile nucleare sau sticlele detectoare şi, de asemenea, pot fi 

produse prin şlefuire cu materiale abrazive fine ca în cazul mineralelor naturale ce nu 

prezintă suprafeţe perfecte de clivaj cum sunt apatita, sfenul, etc.  Trebuie menţionat că 
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sursa radiaţiilor ionizante poate fi atât în interiorul detectorului cât şi în afara lui, în 

primul caz detectorul fiind folosit la punerea în evidenţă a elementelor radioactive 

existente în interiorul său. În ambele cazuri, detectorul va pune în evidenţă numai 

radiaţiile a căror traiectorii au intersectat suprafaţa acestuia.  

 

 

Figura 27. Formarea urmelor în detectorii 

de urme. Particula ionizantă ce poate 

proveni din exteriorul sau din interiorul 

detectorului generează datorită 

interacţiunilor coulombiene un canal f 

ormat din atomii materialului detectorului 

ce au fost deplasaţi din poziţiile lor de 

echilibru. În cazul în care acesta 

intersectează suprafaţa detectorului, la 

imersia într-o soluţie corosiva, suprafaţa 

acestuia este corodată chimic, atacul 

începând din acest punct. În final apare o 

adâncitură având diametrul de ordinul 

zecilor de microni, uşor vizibilă la 

microscop. (Dimensiunile urmei sunt mult 

mai mari decât cele figurate pe desen). 
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Metode geocronologice absolute I  

Radionuclizi terigeni – radionuclizi 

primari 

 

Metoda Potasiu/Argon (K/Ar) şi varianta sa Argon/Argon (Ar/Ar) fac parte împreună cu 

metodele Rubidiu/Stronţiu (Rb/Sr), Thoriu/Plumb (Th/Pb), Uraniu/Plumb (U/Pb) şi, într-

o anumită măsură, metoda derivată Plumb/Plumb (Pb/Pb) din categoria metodelor 

geocronologice absolute prin intermediul cărora vârsta unei probe este determinată 

măsurând simultan atât numărul de nuclee radioactive părinte, cât şi numărul de nuclee 

fiică existente la momentul actual în probă. Dintre toţi radionuclizii terigeni primari,  

radioizotopii uraniului şi, într-o oarecare măsură, radioizotopul 
232

Th au timpii de 

înjumătăţire cei mai reduşi, ceea ce face ca aceste metode să poata fi aplicate şi la roci de 

vârstă neogenă. Cele mai mici vârste determinate sunt de ordinul zecilor de mii de ani, 

deşi rezultate de încredere au putut fi obţinute folosind şi metoda Rb/Sr (Radicati di 

Brozolo şi colab., 1981; Kirschner şi colab., 2003). Pe de altă parte fiecare din aceste 

metode prezintă, atât datorită naturii rocilor pentru care pot fi aplicate, particularităţilor 

geochimiei acestora, cât şi compoziţiei lor izotopice diferenţe remarcabile privind  modul 

de achiziţie al datelor şi de prelucrare al acestora, ceea ce se reflectă evident şi asupra 

informaţiei furnizate.    

 

Metoda Potasiu/Argon  

Metoda Potasiu/Argon a fost propusă de Von Weiszäker (1937) şi realizată experimental 

de Aldrich şi Nier (1948). Se poate folosi la datarea tuturor tipurilor de roci magmatice, 

metamorfice şi sedimentare având un conţinut bogat de potasiu, cum sunt feldspaţii 

(sanidin, anortoclaz, plagioclaz), feldspatoizii (leucit, nefelin), micele (muscovit, biotit, 
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flogopit, lepidolit), amfibolii (hornblenda), glauconitul şi ilitul. Unele minerale 

fenocristice ca sanidinul, hornblenda şi biotitul sau autigene ca feldspaţii potasici 

existenţi în tufuri vulcanice sau bentonite reprezintă importanţi markeri stratigrafici, în 

timp ce felspaţii potasici sau unele minerale argiloase existente în zonele de silicifiere sau 

în intruziunile minerale permit determinarea vârstelor depozitelor hidrotermale. Precizia 

în determinarea vârstelor prin metoda K/Ar este de circa 1-2%, cu condiţia ca vârsta 

determinată să fie apoi corect atribuită momentului cristalizării, răcirii, sedimentării sau 

diagenezei.  Faţă de toate celelalte metode geocronologice din această categorie, metoda 

K/Ar prezintă mai multe avantaje ce fac din aceasta o metodă extrem de atractivă şi de 

utilizată: 

- este singura metodă pentru care elementul fiică este un gaz inert şi din această cauză nu 

intră în compoziţia nici unui mineral. În felul acesta, tot argonul din rocă este de natură 

radiogenă; 

- datorită razei sale atomice mari (0,19 nm), argonul este reţinut şi acumulat de 

majoritatea mineralelor ce formează rocile;   

- din cauza numărului atomic mare (A = 40), coeficientul de difuzie prin roci al argonului 

la temperaturile medii ale rocilor terestre de suprafaţă este suficient de mic pentru a 

considera practic că acesta nu părăseşte niciodata roca în care a fost generat;  

- argonul natural are trei izotopi (
40

Ar: 99,6%; 
34

Ar: 0,337%, 
36

Ar: 0,063%) dintre care 

numai 
40

Ar este de natură radiogenă, ceea ce face posibilă determinarea gradului de 

contaminare accidentală cu argon atmosferic şi efectuarea corecţiilor necesare;  

- potasiul este un element extrem de răspândit în majoritatea rocilor şi în special în rocile 

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

- timpul de înjumătăţire al 
40

K de 1,25 Ga face posibilă determinarea vârstelor cuprinse 

între câteva zeci de mii de ani şi vârstele rocilor arhaice de ordinul Ga. 

Pe de altă parte, tot datorită naturii sale gazoase,  metoda K/Ar este extrem de sensibilă la 

creşterea temperaturii sistemului investigat astfel încât dacă temperatura mineralului 
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depăşeşte temperatura de recristalizare sau pe cea de închidere, argonul radiogen poate 

părăsi parţial sau total mineralul.   

Această particularitate însă atent exploatată poate permite reconstituirea istoriei termice a 

unei formaţiuni geologice. În acest caz este vorba de roci eruptive compuse din mai multe 

minerale cum sunt feldspaţii, biotitul şi hornblenda ale căror temperaturi de închidere 

diferă. Din determinarea vârstelor acestora, şi cunoscând temperaturile lor de închidere se 

poate determina viteza de răcire a formaţiunii. Evident că aceste considerente se referă la 

formaţiuni masive de roci eruptive cum sunt batoliţii la care răcirea este un proces lent, 

întins pe durata mai multor milioane de ani (Harrison şi Mac Dougal, 1980). În cazul 

unui proces rapid cum este vulcanismul, durata răcirii este neglijabil de mică şi în acest 

caz vârsta determinată indică momentul evenimentului geologic respectiv. În cazul în 

care pe parcursul existenţei sale, formaţiunea geologică suferă un proces de încălzire la o 

temperatură apropiată de cea de închidere, atunci va avea loc o pierdere parţiala de argon 

iar vârsta determinată va fi în mod eronat mai mică decât cea reală. De altfel, problema 

interpretării vârstelor determinate experimental este cea mai importantă problemă în 

geocronologia radiometrică deoarece mecanismele prin care sistemul investigat s-a închis 

pot fi extrem de variate. De aceea, este întotdeauna recomandat ca aceeaşi probă să fie 

datată prin mai multe metode iar rezultatele astfel obţinute să fie interpretate ţinând cont 

de particularităţile acestora.  

 

RELAŢIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VÂRSTELOR   

Dezintegrarea izotopului natural 
40

K în izotopul stabil 
40

Ar are loc prin captură de 

electroni și emisie de pozitroni (β
+
) cu o energie de dezintegrare de 1.51 MeV. 11% din 

atomii de 
40

K sunt dezintegrați prin captură de electroni în 
40

Ar aflat pe o stare excitată, 

care revine la starea fundamentală prin emisia unei cuante gamma cu o energie de 1.46 

MeV. Un alt procent de 0.16 din dezintegrare are loc prin captură de electroni, direct în 

40
Ar aflat în stare fundamentală. Emisia de pozitroni are loc doar 0.001% din timp, cu o 

energie maxima de 0.49 MeV și fiind urmată de două cuante gamma de anihilare  cu o 

energie totală de 1.02 MeV. 88.8% din atomii de 
40

K se dezintegrează în 
40

Ca prin emisie 



75 
 

de electroni și cu o energie de dezintegrare de 1.32 MeV. Astfel, doar 11.2% din atomii 

de 
40

K se dezintegrează în 
40

Ar. Schema de dezintegrare a 
40

K este reprodusă în figura 

15. 

 

Pentru calculul vârstelor prin metoda K/Ar, relaţia matematică ce leagă vârsta probei de 

numerele actuale de nuclee de 
40

Ar şi 
40

K este reprezentată astfel:    

 

unde:        este numărul actual de nuclee de 
40

Ar,      este numarul actual de atomi de 

40
K, parametrii λ fiind probabilitatie de dezintegrare. 

Relaţia permite, de asemenea, o estimare cantitativă a domeniului de valori al vârstelor 

geologice determinate prin metoda K/Ar pentru care precizia în determinarea acestora 

este maximă. Considerând imprecizia în determinarea numerelor de nuclee N40K şi N40Ar 

ca sursă principală de erori în determinarea vârstelor, acestea, datorită distribuţiei de tip 

Poisson, sunt egale cu radical din numerele respective: 

 

Se poate defini eroarea relativă asupra vârstei (t) ca fiind egală cu: 

 



76 
 

Unde σ(t)  reprezintă eroarea pătratică medie asupra vârstei t şi are expresia (Bevington, 

1969): 

 

De unde rezultă: 

 

Unde: 

 

 

Reprezentată grafic, relaţia are aspectul unei curbe concave, cu minimum larg în jurul 

valorii 1,15 Ga (Figura 28), aceasta reprezentând vârstei probei pentru care precizia 

metodei K/Ar este maximă.  Vârsta optimă coincide momentului în care numerele de 

nuclee N40K şi N40Ar sunt aproximativ egale. 
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Figura 28. Dependenţa erorii relative în determinarea vârstelor prin metoda K/Ar de 

vârsta probei. Eroarea relativă prezintă un minimum larg în jurul vârstei de 1.15 Ga, 

aceasta reprezentând vârsta geologică pentru care metoda K/Ar are precizia maximă 

(Duliu şi Ursu, 1997). 

 

Din analiza acestui grafic se poate constata că pe măsură ce vârsta se micşorează, eroarea 

relativă în determinarea vârstelor creşte datorită scăderii numărului de nuclee. Pe de altă 

parte, măsurătorile experimentale efectuate cu deosebită acurateţe şi folosind o cantitate 

suficient de mare de probă pentru ca numărul de nuclee detectate şi numărate să fie 

suficient de mare (peste 10 000), au făcut posibilă datarea unor roci de vârstă pleistocenă 

(Gillot, 1985; Jäger, 1985; Gillot şi Cornette, 1986).   

Valoarea obţinută pentru t reflectă cu acurateţe vârsta (momentul solidificării rocii) în 

condiţiile în care: 

- nu au existat pierderi de argon radiogenic de-a lungul timpului; 

- mineralele analizate au devenit sisteme închise pentru argon imediat după 

formarea lor, ceea ce înseamna că acestea trebuie să se fi răcit rapid după 

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

metamorfic ulterior formării; 

- se fac corecţiile necesare pentru existenţa argonului atmosferic la momentul 

formării mineralului (Figura 29); 

- mineralele analizate sunt sisteme închise pentru potasiu; 

- compoziţia izotopică a potasiului este normală şi nu a suferit modificări prin 

procese de fracţionare sau alte procese; 

 -     concentraţiile de K-40 şi Ar-40 sunt determinate experimetal cu acurateţe; 

Mineralele care urmează să fie datate prin metoda K-Ar trebuie să fi reținut tot 
40

Ar 

radiogenic produs din dezintegrarea 
40

K și nu trebuie să conțină vreun exces de argon. În 

general, pierderile de argon pot fi atribuite următoarelor cauze: 

 

- incapacitatea mineralelor cu structură cristalină de a reține argonulchiar și la 

temperatură scăzută și presiune atmosferică; 

- atât topirea parțială cât și completă a rocilor urmată de cristalizarea de noi 

minerale din topirea rezultată; 

- metamorfismul la temperaturi și presiuni ridicate rezultă în pierderi complete sau 

parțiale de argon, depinzând de temperatură și de durata evenimentului; 

- creșterea temperaturii cauzată de adâncimea la care se află sau metamorfismul de 

contact cauzează pierderi de argon din majoritatea mineralelor fără să se producă 

alte modificări fizice sau chimice în rocă; 

- dezagregarea chimică și alterarea de către fluide apoase care duc nu numai la 

pierderi de argon dar și la modificări ale conținutului de potasiu în minerale; 

- redepunerea mineralelor solubile în apă, cum ar fi silvina; 

- descompunerea mecanică a mineralelor, undele de șoc și deteriorarea prin radiații;  

 

Metamorfismul de contact cauzează pierderi sistematice de argon radiogenic, hornblenda 

reținând argonul radiogenic mai bine decât biotitele, în condiții fizice și chimice identice. 
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Feldspații de potasiu nu sunt potriviți pentru metoda de datare K-Ar pentru că pierd ușor 

argon chiar și în condiții de temperaturi relativ scăzute (Hart, 1964). 

 

Pentra a fi folosite la datarea prin metoda K-Ar, mineralele și rocile trebuie să rețină 

cantitativ argon (deși toate mineralele încep să piardă argon odata cu creșterea 

temperaturii), trebuie să fie rezistente la alterarea chimică și trebuie să conțină potasiu 

(deși nu neapărat ca și constituent major). Mai mult, trebuie să fie suficient de comune 

pentru a fi folositoare în investigațiile geologice. De mare interes este datarea rocilor 

vulcanice în ansamblu (ex. bazalt). 

 

Corecţiile necesare pentru existenţa argonului atmosferic la momentul formării 

mineralului: 

 

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

Cantitatea de 
40

Ar pe unitatea de masă a unui mineral sau a unei roci care conține potasiu 

de vârstă t este exprimată în ecuațiile astfel: 

40
Ar = 

40
Ari + (

  

  
) 40

K(e
λt 

 - 1)               

În această ecuație 
40

Ari  reprezintă numărul de atomi de 
40

Ar pe unitatea de masă a probei, 

care nu s-au format prin dezintegrarea 
40

K din momentul închiderii mineralului sau rocii. 

Componentul non-radiogenic poate fi constituit de argon provenit de la una sau mai 

multe surse, incluzând: (1) argon dizolvat în magmă și care ar fi putut proveni din 

mantaua Pământului sau din degazarea mineralelor vechi cu conținut de potasiu din 

crustă; (2) argon care s-a emis pe durata metamorfismului termal târziu al rocilor și care 

s-a răspândit în minerale pe durata acelui eveniment; (3) argon atmosferic absorbit de 

granulele de la suprafață și de microfisuri în timp ce roca era expusă la atmosferă, atât în 

mediu cât și în laborator. În datarea K-Ar convențională se admite faptul că tot 
40

Ar 

inițial este de origine atmosferică și se scade din totalul de 
40

Ar din probă pe baza 

raportului 
40

Ar/
36

Ar de 295.5. Dacă mineralele conțin argon ‖magmatic‖ sau 

‖metamorfic‖ (sursele 1 și 2), atunci vârsta calculată cu K-Ar este mai mare decât vârsta 

mineralelor despre care se spune ca au ‖excess‖ de 
40

Ar. Metoda de datare cu izocrone 

poate evita această problemă. Se poate modifica ecuația anterioară prin împărțirea 

fiecărui termen prin numărul de atomi de 
36

Ar pe unitatea de masă a probei. Rezultă 

următoarea ecuație: 

     

    
 = (

    

    
) i + (

  

  
) 
   

    
 (e

λt 
 - 1)       

Aceasta exprimă raportul măsurat 
40

Ar/
36

Ar ca o sumă de doi termeni. Primul termen 

reprezintă argonul din contribuția surselor eruptive, metamorfice și atmosferice iar al 

doilea reprezintă componenta radiogenică care s-a acumulat din momentul închiderii 

mineralului. Mineralele cu potasiu  care coexistă în același eșantion de rocă pot avea 

rapoarte identice de (
40

Ar/
36

Ar)i, sau cel puțin similare. Mai mult, aceste minerale care 
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coexistă au aceeași vârstă t. Prin compararea acestei ecuații cu o ecuație liniară de forma 

ecuația dreptei (y = b + mx), vedem că ordonata la origine este: 

b = (
    

    
)i            

și panta dreptei este: 

m = (
  

  
) (eλt 

 - 1)        

Mineralele care coexistă în aceeași rocă și care au același raport inițial  
40

Ar/
36

Ar și 

aceeași vârstă sunt reprezentate de puncte care definesc linii drepte de coordonatele 

rapoartelor măsurate 
40

Ar/
36

Ar și 
40

K/
36

Ar. O astfel de linie dreaptă se numește izocronă 

(Figura 30) pentru că toate punctele de pe această linie au aceeași vârstă. Panta dreptei 

izocrone, m poate fi folosită pentru a calcula vîrsta: 

    
   

   
  * (

  

  
)   +   

                      

 

Figura 30. Izocrona 
40

Ar/
36

Ar, 
40

K/
36

Ar. 
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Mai mult, toate probele trebuie să aibă același raport inițial 
40

Ar/
36

Ar dar concentrații 

diferite de potasiu și diferite rapoarte de 
40

K/
36

Ar. Metoda izocronelor K-Ar pare să ofere 

anumite avantaje în plus față de metoda convenționala K-Ar, în sensul că buna potrivire a 

datelor pe o dreaptă poate fi considerată ca o dovadă că probele au rămas închise pentru 

K și Ar și că au avut rapoartele 
40

Ar/
36

Ar  identice sau măcar similare.  

În metoda de datare cu izocronele K-Ar  un dezavantaj este constituit de faptul că diferite 

minerale ce conțin potasiu dintr-o probă de rocă pot avea diferite rapoarte inițiale 

40
Ar/

36
Ar din cauza contaminării atmosferice variabile cu argon. Această problemă poate 

fi redusă, dacă nu complet evitată prin eliminarea sau absorbția argonului atmosferic, 

înainte ca argonul să fie extras din probă. Acest lucru se poate realiza prin preîncălzirea 

probelor sub vid sau  prin spalare rapidă cu acid florhidric (Hayatsu și Carmichael, 

1977).  

Metoda izocronelor K-Ar poate fi utilizată pentru datarea mineralelor sau eșantioanelor 

de rocă întreagă potrivite pentru acest tip de datare, dacă acestea îndeplinesc una din 

următoarele două condiții: (1) toate mineralele sau rocile care se datează au încorporat 

inițial argon cu compoziție izotopică identică, indiferent de sursa acestui argon; (2) 

mineralele sau rocile sunt foarte bogate în 
40

Ar radiogenic, încât nici o diferență din 

raportul inițial 
40

Ar/
36

Ar nu este importantă. 

În cazul în care sunt analizate simultan mai multe fracţiuni minerale diferite ale aceleiaşi 

probe, datele privind vârsta radiometrică a probelor pot fi reprezentate şi analizate sub 

forma unor drepte izocrone (Figura 30).  

 

PREPARAREA ŞI INVESTIGAREA PROBELOR 

Pentru determinarea vârstelor este necesară determinarea concentraţiilor de potasiu 
40

K şi 

argon 
40

Ar radiogen. Fiind izobari, aceste elemente nu pot fi dozate simultan prin 

spectrometrie de masă. Se pot folosi fragmente de rocă sau minerale separate. Pentru 

omogenizare, probele trebuie să fie măcinate dar la dimensiuni de minimum 100 mm, 

pentru a evita pierderea argonului. Cantitatea de 
40

K poate fi determinată prin mai multe 
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metode analitice, în funcţie de concentraţia acestuia în probele investigate. În mod 

current, sunt folosite fluorescenţa de raze X, spectroscopia de emisie şi cea de absorbţie, 

dar şi analiza prin activare cu neutroni. Pentru concentraţii mai mici de 0,1% poata fi 

folosită spectrometria de masă cuplată cu diluţia izotopică folosind 
41

K ca trasor. În 

general, cu oricare din aceste metode, prin folosirea unor probe etalon, eroarea în 

determinarea concentraţiei de potasiu este sub 1%.  

Concentraţia de 
40

Ar este în mod uzual determinată prin spectrometrie de masă şi diluţie 

izotopică, folosind ca trasor 
38

Ar cu puritatea de 99,9997%. Pentru argonul atmosferic 

este considerat un raport al abundenţelor izotopice 
40

Ar/
36

Ar egal cu 295,5. Orice valoare 

ce depăşeşte acest prag indică apariţia argonului radiogen. Contaminarea cu argon 

atmosferic este extrem de supărătoare pentru probele tinere, cu vârste mai mici de 5 Ma, 

în timp ce pentru probele cu vârste mai mari de 300 Ma, aportul contaminării este 

neglijabil. Vârsta probelor foarte vechi, de peste 1 Ga poate fi determinată folosind 

minerale izolate. Înainte de a fi introdus în spectrometrul de masă pentru a fi analizat, 

argonul este extras şi purificat folosind o instalaţie de topire în vid şi purificare, similară 

cu cea descrisă în capitolul precedent. Există şi o metodă alternativă de determinare a 

cantităţii de argon prin extracţie în vid, adsorbţie pe cărbune activ şi dozare prin activare 

cu neutroni termici, dar precizia atinsă este inferioară aceleia obţinute prin diluţie 

izotopică.  În tot cazul, exceptând dozarea potasiului prin spectroscopie optică cu plasmă 

cuplată inductiv, prepararea probelor este relativ simplă, ea reducându-se la mojarare, 

cernere şi eventual spălare cu apă dublu distilată. 

 

DOMENIU DE APLICABILITATE  

Metoda K/Ar este metoda geocronologică radiometrică cu cel mai mare potenţial de 

aplicabilitate privind atât vârstele cât şi diversitatea rocilor şi mineralelor ce pot fi 

investigate.  

Rocile vulcanice şi metamorfice reprezintă categoria cea mai importantă de specimene 

ce se pretează datării prin această metodă. Adesea sunf folosite eşantioane din întreaga 

rocă, însă în rocile ce au suferit un metamorfism multiplu sunt preferate micele, în special 
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muscovitul rezultat prin recristalizarea ilitului. În general, datorită faptului că diferite 

fracţiuni minerale au temperaturi de închidere diferite, în situaţia în care în timpul 

metamorfismului, progresiv sau retrograd, temperatura rocii sau a mineralelor 

componente nu depăşeşte temperatura de închidere, vârsta determinată va fi cea a 

procesului primar de cristalizare şi nu cea a metamorfismului ulterior (Hänney şi colab., 

1975).   

Rocile mafice tinere cum sunt bazaltul şi doleritul pot fi uşor datate prin metoda K/Ar, 

altfel imposibil de datat prin metodele alternative Rb/Sr sau U/Pb. Probele de bazalt 

trebuie să fie pe cât posibil nealterate, deoarece procesul de devitrificare conduce la 

pierderea atât a potasiului cât şi a argonului. Conţinutul de apă care nu trebuie să 

depăşească 1% fiind un bun indicator al măsurii în care vârstele 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 obţinute prin metoda K/Ar pe această categorie de roci trebuie făcută cu 

prudenţă datorită alterabilităţii lor ridicate manifestată prin remobilizarea elementelor 

alcaline (Cerling şi colab., 1985).  

Sedimentele şi rocile sedimentare pot fi datate, de asemenea, prin metoda K/Ar, 

informaţia în acest caz putând privi fie vârsta rocilor componente şi, deci, a locului lor de 

provenienţă, fie vârsta mineralelor argiloase şi în acest caz este vorba de vârsta 

sedimentării sau a diagenezei (Bonhomme, 1982). În acest al doilea caz pot fi folosite 

minerale argiloase din grupul glauconit-montmorillonit, cel mai indicat fiind glauconitul 

cu un conţinut de KO2 mai mare de 7% în fracţiunea granulometrică mai mare de 200 µm 

(Odin, 1982). Evaporitele bogate în potasiu, deşi au fost primele minerale datate prin 

K/Ar, s-au dovedit a fi destul de dificil de investigat deoarece, pe de o parte prezintă o 

slabă retenţie a argonului iar, pe de alta parte sărurile sunt roci polimetamorfice, datorită 

recristalizărilor ce se pot desfaşura şi la temperaturi sub temperatura de închidere. Au fost 

datate prin această metoda silvina, carnalitul, cianitul, etc. (Lippolt, 1977).  
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Depozitele minerale şi evenimentele tectonice pot fi bine datate prin intermediul 

mineralelor argiloase (ilit şi calcedonie) şi a micelor a căror geneză epitermală poate fi 

dovedită. Astfel, vârsta acestor minerale coincide cu vârsta evenimentelor hidrotermale 

ce le-au generat. Adularia şi muscovitul formaţi hidrotermal în zonele de silicificare ca şi 

în fracţiunea filitică din zonele de fractură au permis datarea evenimentelor tectonice cu 

care acestea au fost asociate (Kralik şi Reidmüler, 1985).   

 

LIMITE   

Deşi metoda K/Ar şi-a demonstrat valabilitatea printr-un număr remarcabil de 

intercomparări cu alte metode geocronologice absolute ca Rb/Sr sau U/Pb iar contribuţia 

acestei metode la stabilirea unei scale a timpului geologic absolut este semnificativă, 

există şi vor exista situaţii în care vârstele astfel determinate sunt eronate sau chiar 

neiterpretabile. Cauza acestor anomalii constă în principal în modificarea accidentală a 

conţinutului de argon radiogen fie prin difuzia acestuia din rocă, fie printr-un proces de 

contaminare.   

Semnificative pentru această situaţie sunt procesele metamorfice ulterioare cristalizării 

mineralelor, procese în urma cărora temperatura rocii nu ajunge la o valoare suficient de 

mare pentru a permite difuzia completă a argonului radiogen, mai ales că pierderea 

argonului este dependentă atât de temperatură cât şi de timpul cât aceasta se apropie sau 

depăşeşte temperatura de închidere (Freer, 1981).   

Argonul în exces poate pătrunde în fragmentul investigat fie printr-o contaminare 

atmosferică, fie prin migraţia argonului datorită unei suprapresiuni apărute în rocă. Dacă 

în primul caz, contaminarea atmosferică poate fi pusă în evidenţă prin existenţa celorlalţi 

izotopi neradiogeni ai argonului, contaminarea internă poate fi evidenţiată numai 

măsurând mai multe eşantioane prelevate din regiuni diferite ale rocii investigate, situate 

uneori la distanţe apreciabile între ele. În general, excesul de argon este mai uşor de 

evidenţiat în mineralele cu un conţinut redus de potasiu, cum sunt unii feldspaţi 

plagioclazici sau piroxenul.  
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De asemenea, în cazul rocilor metamorfice sau a xenoliţilor, excesul de argon poate 

proveni fie dintr-o degazare incompleta în timpul procesului metamorfic, fie poate fi 

transportat de fragmente incomplet degazate de magmă. Metoda izocronelor poate da 

indicaţii cu privire la un eventual proces de contaminare sau de sărăcire dacă este aplicat 

mai multor fracţiuni minerale ale rocii investigate.    

Singura metodă ce permite în mare măsură înţelegerea proceselor de contaminare sau de 

pierdere a argonului radiogen este metoda Ar/Ar ce permite o degazare progresivă la 

temperaturi controlate, metodă ce va fi prezentată în următorul subcapitol.  

 

EXEMPLE REPREZENTATIVE  

Este absolut necesar de remarcat faptul că determinările geocronologice nu trebuie să fie 

un scop în sine, ci o parte integrantă a unor studii complexe privind evoluţia unor unităţi 

geologice mari astfel încât informaţiile obţinute să poată contribui semnificativ la 

înţelegerea evenimentelor geologice respective.   

Un astfel de studiu a fost făcut asupra sistemul de roci eruptive din grupul bazaltelor şi 

andezitelor magneziene de vârstă miocenă, pliocenă şi pleistocenă ce apar în regiunea 

centrala a peninsulei California ca urmare a unui proces de subducţie la contactul plăcilor 

continentale Pacifică şi Nord-Americana (Calmus şi colab., 2003). Sistemul vulcanic 

astfel format se compune din cinci subdiviziuni alineate paralel cu golful California în 

vecinătatea unui arc vulcanic miocen. Vârsta acestora, determinată prin metoda K/Ar din 

analiza a circa 50 de eşantioane, a fost cuprinsă între 0,20 Ma şi 11, 20 Ma. Pe de altă 

parte, rocile analizate prezintă caracteristici specific: un conţinut ridicat de SiO şi MgO 

cuprins între 50% şi 58%, respectiv între 3,64% şi 9,14%, un raport FeO*/MgO mai mic 

de 1,5, o funcţie de distribuţie anormală a pământurilor rare cu minime pentru ytriu şi 

fracţiunea grea a acestora, precum şi conţinuturi neobisnuit de ridicate de stronţiu  (între 

2000 si 3000 ppm) şi bariu (pâna la 2300 ppm). 

Analiza elementelor minore şi cea a vârstelor absolute a acestor probe indică mai degrabă 

o neomogenitate crescută a surselor din manta decât un efect al separării datorită unei 
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topiri incomplete, unei cristalizări fracţionate sau a unei contaminări cu roci de altă 

vârstă. De altfel, această neomogenitate se accentuează în lungul peninsulei pe 

aliniamentul nord-vest-sud-est. În felul acesta, din analiza corelată a datelor geochimice 

cu cele geocronologice s-a putut stabili faptul că atât bazalturile cât şi andezitele 

magneziene provin prin metasomatizarea peridotitelor printr-un proces de topire 

determinat de deschiderea unei ferestre astenosferice. Acest proces a avut loc la începutul 

Miocenului în partea nordică a golfului California pentru a se deplasa la finele 

Miocenului în partea sudică. Topirea a fost determinată de generarea de căldură din 

procesul de subducţie ca şi de deschiderea la limita Pliocen-Pleistocen a golfului 

California.   Acelaşi proces de subducţie a plăcii Pacifice sub cea Nord-Americană este 

responsabilă de formarea în Cenozoic a două arcuri vulcanice situate în nord-vestul 

Mexicului: provincia vulcanică Siera Madre Occidental şi centura vulcanică Trans-

Mexicană. Tranziţia de la prima la cea de a doua provincie a avut loc între Miocenul de 

mijloc şi cel târziu, fiind acompaniată de o rotaţie în sens antiorar (Ferrari şi colab., 

2000). 

Determinările de vârstă efectuate prin metoda K/Ar au evidenţiat două etape distincte ale 

vulcanismului neogen, unul cu o vârstă cuprinsă între 7,6 Ma şi 11 Ma în extremitatea 

sud-vestică a masivului Siera Madre Occidental şi celălalt de vârstă pleistocenă (0,9 – 1,3 

Ma) situat la sud-est. În acelaşi timp, distribuţia elementelor minore, inclusiv a 

pământurilor rare indică o diferenţiere între extremităţile vestică şi estică a bazaltelor, 

sugerând o diminuare a rezistenţei crustei, ceea ce a permis infiltrarea  magmei fără însă a 

sugera existenţa unei zone fierbinţi în manta. Cel mai probabil, compoziţia diferită a 

bazaltelor este datorată unei mişcări pasive de ridicare a unor fragmente de astenosferă 

care au interacţionat atât cu magma eliberată în procesul de subducţie, cât şi cu unele 

fragmente din litosfera implicate în procesul de subducţie (Ferrari şi colab., 2000).   
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Metoda Argon/Argon 

Metoda Argon/Argon reprezintă o variantă a metodei K/Ar, realizată de Sigurgeirsson 

(1962). Faţă de varianta clasică, metoda Ar/Ar prezintă avantajul unei mai mari simplităţi 

în determinarea concentraţiilor de 
40

K. Metoda Ar/Ar se aplică rocilor bogate în potasiu 

dar sărace în calciu ca micele (biotit, muscovit, flogopit), feldspaţii alcalini (sanidin, 

microclin), amfibolii, alunitul, etc. Secvenţele sedimentare pot fi datate prin intermediul 

rocilor vulcanice sinergetice sau a fenocristelor provenite din acestea. Limitele vârstelor 

ce pot fi datate prin această metodă sunt extrem de largi, variind de la 4.5 Ga pâna la 

câteva de zeci de mii de ani.  

Precizia în determinarea vârstelor este mai mare decât cea a metodei K/Ar ajungând la 

sub 1 %, iar concentraţia minimă a potasiului din roci pentru care metoda încă mai poate 

fi aplicata este de 10 ppm.   

Faţă de metoda K/Ar clasică, metoda Ar/Ar prezintă avantajul simplităţii (concentraţiile 

de 
40

Ar şi 
40

K se determină simultan prin spectroscopie de masă, fără a folosi tehnica 

diluţiei izotopice), precum şi pe cel al reconstituirii istoriei termice a rocilor investigate. 

Ca şi în cazul K/Ar, vârsta rocilor este calculată pe baza determinării simultane a 

concentraţiilor actuale de 
40

Ar şi 
40

K. Concentraţia de 
40

K se determină prin intermediul 

unei variante a analizei prin activare cu neutroni, în sensul că proba este iradiată cu 

neutroni rapizi. 
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Datorită variaţiei semnificative a spectrului energetic al debitului fluenţei de neutroni, 

integrala: 

 

nu poate fi determinată decât experimental, iradiind în aceleaşi condiţii o probă etalon cu 

vârsta K/Ar tetalon predeterminată.  În felul acesta, pentru proba etalon, relaţia devine: 

 

Iar vârsta necunoscută se calculează cu relaţia: 
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Pe lângă avantajul determinării concentraţiilor numerelor de nuclee părinte şi fiică 

simultan prin aceeaşi metodă analitică, ceea ce simplifică mult măsurătorile reducând 

sensibil erorile sistematice, metoda Ar/Ar permite, aşa cum s-a afirmat mai sus, obţinerea 

de informaţii privind istoria termică a rocii, aceasta realizându-se prin degazarea treptată 

şi controlată a probei, până la topirea completă a acesteia.   

 

PREPARAREA ŞI INVESTIGAREA PROBELOR  

 Selectarea şi prepararea probelor pentru datarea prin Ar/Ar se aseamănă foarte mult cu 

cele utilizate la metoda K/Ar, după care probele, înainte de a fi degazate în vid, sunt 

introduse în tuburi de cuarţ şi iradiate împreună cu probe etalon în canalul de reacţie cu 

neutroni rapizi ai unui reactor nuclear. O fluenţă de 10
18

 neutroni cm
-2

 este de obicei 

suficientă. După iradiere, probele sunt menţinute 2-4 săptămâni, până când izotopii 

radioactivi de viaţă scurtă formaţi prin iradierea cu neutroni se dezintegrează. În ultima 

etapă, probele sunt introduse într-o instalaţie de degazare în vid înalt conectată la un 

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

Particularitatea metodei Ar/Ar constă în încălzirea şi degazarea fracţionată, prin 

menţinerea pe paliere de temperatură constantă a probei până la eliminarea completă a 

argonului. Dacă încălzirea se face prin inducţie, atunci treptele de încălzire sunt, de 

regulă, de 50° C sau 100° C.  Dacă încalzirea se realizează cu laser, atunci treptele pot fi 

mai mici, de pâna la 20° C. Pentru fiecare treaptă de încălzire, din raportul măsurat 

experimental 
40

Ar*/
39

Ar se determină vârsta corespunzătoare, după care acestea sunt 

reprezentate pe acelaşi graphic, în funcţie de temperatura de degazare (Figura 31). 
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Această tehnică a extracţiei treptate a argonului permite, aşa cum s-a afirmat anterior, 

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

tectonometamorfic produs după cristalizarea primară a rocii va determina remobilizarea 

40
Ar, în timp ce potasiul îşi va păstra poziţiile în reţea. Vârstele Ar/Ar aparente sunt 

exprimate în funcţie de fracţiunea de 
39

Ar eliberată, acest izotop fiind generat în urma 

activării cu neutroni a nucleelor imobile de 
40

K, nefiind influenţat de istoria termică a 

probei. 

 

Figura 31. Dependenţa de 

temperatura de degazare a 

cantităţii de Ar va fi 

diferenţiată în funcţie de 

temperaturile de degazare ale 

fazelor existente; curba de 

degazare va avea mai multe 

paliere ale căror vârste vor 

indica momentele eventualelor 

evenimente 

tectonometamorfice.  Dacă 

palierul de degazare, în limita 

erorilor experimentale, este 

suficient de întins, atunci 

vârsta corespunzătoare 

acestuia poartă numele de 

˝vârsta de platou˝   şi de cele 

mai multe ori este atribuită 

probei. 
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DOMENIU DE APLICABILITATE   

Metoda Ar/Ar este o metodă geocronologică excelentă pentru a pune în evidenţă 

evenimentele tectonometamorfice ce au perturbat sistemul K/Ar după închiderea primară. 

De asemenea, este extrem de utilă în a rezolva discrepanţele ce apar la determinarea 

vârstelor diferitelor minerale componente ale aceleiaşi probe prin metoda K/Ar.     

Rocile vulcanice bazaltice tinere se pretează foarte bine datării prin metoda Ar/Ar, mai 

ales dacă probele sunt proaspăt colectate. Tefra şi bentonitele pot fi, de asemenea, datate 

prin metoda Ar/Ar, dacă este aplicată fenocristelor primare de sanidin sau feldspaţilor 

potasici autigenici. Importanţa unei astfel de datări este cu atât mai mare cu cât tefra este 

răspândită pe suprafeţe foarte mari, constituind astfel markeri izocroni, mai ales pentru 

geologia pleistocenului (Fuhrmann şi Lippolt, 1986).   

Minerale bogate în potasiu ca sanidinul, muscovitul şi flogopitul pot fi datate excelent 

prin metoda Ar/Ar. Biotitul, de asemenea, poate fi datat prin această metodă, cu condiţia 

de a nu fi alterat. Hornblenda, datorită temperaturii de închidere ridicată (circa 620°C - 

750°) permite determinarea vârstelor primare, mai ales daca nu a fost supusă ulterior unui 

metamorfism intens (Harrison şi McDougal, 1980). Rezultate foarte bune au fost 

obţinute în datarea rocilor lunare (Turner, 1971).  

Evenimentele tectonice pot fi datate din analiza vârstelor de platou, de altfel, metoda 

Ar/Ar fiind, împreună cu metoda U/Pb în varianta diagramei Concordia, sigurele metode 

geocronologice ce pot data evenimente metamorfice ulterioare cristalizării.   

 

LIMITE 

Un factor care limitează precizia acestei metode este legat de posibila pierdere a 
39

Ar din 

cauza reculului nucleului. Un al doilea factor de limitare al preciziei îl constituie 

incertitudinea în determinarea vârstelor probelor etalon folosite pentru determinarea 

valorii integralei J din ecuaţia de activare.  

 



93 
 

EXEMPLE REPREZENTATIVE  

Având în vedere înrudirea cu metoda K/Ar, metoda Ar/Ar este foarte des folosită în 

conjunctură cu aceasta, putând însă furniza în plus, direct sau indirect, date privind istoria 

termică a rocilor. În acelaşi timp, din diferenţa de vârstă a mineralelor componente, se 

poate calcula viteza de răcire a formaţiei geologice investigate. 

Această tehnică a fost folosită la determinarea vârstelor unor probe de gneis pelitic şi de 

şist cu un gard înalt de metamorfism recoltate din marea Alborana în cadrul programului 

de foraj oceanic (Ocean Drilling Program) (Kelly şi Platt, 1999).  Folosind degazarea cu 

laser (Nd-YAG) şi măsurând minerale individuale (muscovit şi biotit), s-au determinat 

vârste de răcire grupate în jurul valorilor de 18,2 Ma şi 20 Ma respectiv, diferenţa 

vârstelor de închidere fiind astfel de 0,8 ± 0,5 Ma. Considerând că temperaturile de 

închidere ale celor două tipuri de mice variază între 426°C şi 330°C, din diferenţa 

vârstelor de închidere s-a estimat o viteză de răcire cuprinsă între 75°C Ma
-1

 şi 330°C 

Ma
-1

, răcirea fiind situată la începutul Miocenului, în Burdigalian. Datele astfel obţinute 

au fost în bună concordanţă cu vârstele determinate prin metoda urmelor de fisiune pe 

apatite recoltate din aceleaşi roci metamorfice şi care au indicat o viteză de răcire de 

150°C Ma
-1

. Pornind de la aceste valori ale vitezelor de răcire s-a putut estima viteza 

minimă de exhumare de 2,5 km Ma. Faţă de vârsta Cordilierei Betice din sud-estul 

Spaniei aflată în vecinatate, vârsta medie a muscovitului este mai mare cu circa 1 Ma, 

ceea ce sugerează existenţa unui eveniment tectonic ce a generat Marea Alborană şi care 

a precedat cu puţin timp formarea Cordilierei Betice.   

Ciclostratigrafia sau studiul oscilaţiilor climatice ciclice determinate de variaţiile 

periodice ale parametrilor orbitei terestre ca şi ale înclinării axei terestre pe ecliptică şi 

reflectate în variaţia cvasiperiodică a structurii sedimentelor  reprezintă, asa cum s-a 

afirmat în capitolul introductiv,  una din metodele geocronologice relative care, aplicate 

la sedimentele neogene, şi nu numai, tinde să devină cea mai precisă metodă de datare. 

Atât sedimentele marine, cât şi cele lacustre, dacă nu sunt perturbate, reprezintă 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. Secvenţe sedimentare întregi 

pot fi mai departe folosite ca etaloane pentru celelalte metode geocronologice şi reciproc. 
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Din această ultimă categorie fac parte secvenţa sedimentară lacustră din Pliocenul 

inferior din bazinul Ptolemais, Macedonia de vest. Existenţa unor cariere de lignit 

exploatate la zi le face extrem de accesibile şi existenţa unor straturi intercalate de cenuşă 

vulcanică pe toată suprafaţa bazinului reprezintă markeri excelenţi pentru determinări de 

vârstă prin metoda Ar/Ar. Vârstele astfel determinate pot fi corelate cu cele identificate 

prin analiza ciclurilor climatice, aceşti markeri putând fi apoi utilizaţi pentru corelaţii 

(Hilgen, 1991; Hilgen şi colab., 1995). Structura geologică a bazinului Ptolemais constă 

din alternanţe lignit/marne cu intercalări de cenuşă vulcanică, ceea ce se constituie într-un 

un mediu adecvat pentru astfel de corelatii (Steenbrink şi colab., 1999).  În zona 

bazinului Ptolemais sedimentele au o grosime circa 600 m, formaţiunea cea mai 

intersantă, numită tot Ptolemais, întinzându-se între limitele Miocen-Pliocen şi Pliocen-

Pleistocen. Trei lamine de cenuşă vulcanică au fost identificate în această formaţiune din 

care au fost separate şi purificate pentru geodatarea prin metoda Ar/Ar circa 52 fragmente 

de sanidin cu dimensiuni mai mari de 0,125 mm. Vârstele absolute determinate prin 

metoda Ar/Ar au fost apoi corelate cu vârstele rezultate din analiza ciclostratigrafică a 

alternanţelor lignit-marne din această formaţiune, indicând pentru această alternanţă o 

periodicitate de 21,8 ± 0,8 ka, în foarte bună concordanţă cu valoarea de 21,7 ka pentru 

precesia astronomică. Pe de altă parte, între vârstele absolute determinate prin metoda 

Ar/Ar şi cele determinate ciclostratigrafic există o discrepanţă de circa 200 ka care, până 

la urmă, nu a putut fi explicată nici prin inacurateţea datelor astronomice, nici prin 

existenţa unor erori sistematice legate de constantele de dezintegrare a 
40

K.   

Pentru a explica această discrepanţă, corelaţiile ciclostratigrafice Ar/Ar au fost reluate 

pentru alte două secvenţe stratigrafice din bazinul Mării Mediterane, prin măsurători de 

vârste efectuate tot prin metoda Ar/Ar pe sanidin şi biotit extrase din straturile de cenuşă 

vulcanică intercalate în secvenţele sedimentare miocene (Tortonian şi Mesinian) din 

sudul insulei Creta şi din insula Gavdos ca şi cele pliocene din depresiunea Ptolemais 

(Macedonia de vest). Ca şi în cazul precedent, vârstele Ar/Ar au fost comparate cu 

valorile exacte ale vârstelor aceloraşi formaţiuni determinate exact din analiza ciclurilor 

astronomice reflectate în prezenţa straturilor bogate în sapropel (Kuiper şi colab., 2004) 

sau lignit (Steenbrink şi colab., 1999). Folosind un model mai realist de propagare a 

erorilor, vârsta sanidinului din cenuşile vulcanice din Creta şi Gavdos a putut fi pusă în 
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concordanţă cu vârstele determinate astronomic, în timp ce pentru cenuşile din 

depresiunea Ptolemais, această discrepanţă raportată de Steenbrink şi colab. (1999) a 

persistat, fapt atribuit unei calibrări astronomice incorecte a sedimentelor, cel mai 

probabil datorată absenţei produsă de eroziune unei secvenţe stratigrafice.     

Vârstele ˝de platou˝ determinate prin metoda Ar/Ar au fost folosite la stabilirea 

momentului manifestării vulcanismului din platoul Altiplano, ce se întinde din Chile până 

în Bolivia pe o distanţă de circa 800 km şi care este compus din material detritial cu 

grosimea de câtiva km, format în mare parte la sfârsitul Oligocenului şi începutul 

Miocenului (Fornari şi colab., 2002). Pentru a creşte precizia, a fost folosită tehnica 

degazării cu laser iar criteriul de acceptare al vârstei de platou ca vârstă a probei a fost 

legat de întinderea acestuia care trebuia să cuprindă minimum 70% din intervalul de 

degazare, iar în acest interval, diferitele vârste de degazare să se suprapună în limita a 

două erori medii. Vârstele au fost determinate pe granule de sanidin şi biotit extrase prin 

sfărâmarea unor fragmente mari de rocă, iar în cazul bazaltelor lipsite de fenocriste, 

măsurătorile au fost efectuate pe fragmente de rocă.  Rezultatele astfel obţinute au indicat 

o cădere a vârstei vulcanismului de la 28 Ma – 29 Ma (finele Oligocenului) în nordul 

platoului Altiplano la 21 Ma-24 Ma (Miocenul inferior) în sudul acestuia. Vulcanismului 

din această perioadă coincide cu o perioadă de deformări structurale şi modificări ale 

scoarţei din zona Pacificului de Sud ce au urmat scindării placii tectonice Farallon şi 

reorganizării plăcilor tectonice din această regiune.  

 

VÂRSTA CELEI MAI RECENTE ERUPŢII DE LA TOBA STABILITĂ PE BAZA 

METODELOR DE DATARE K-Ar ŞI  
40

Ar-
39

Ar  (Williams, 2011). 

Vulcanul Toba este situat în nordul Sumatrei, în una din cele mai active regiuni seismice 

din lume iar caldera vulcanului Toba se află la joncțiunea a două aliniamente tectonice 

majore: zona de falie a Sumatrei aliniată SE-NV și zona de fractură aliniată pe direcția N-

S (Crow, 2005). Caldera existentă în prezent reflectă impactul exploziv a celei mai 

recente erupții datate la ~ 73.000 ani. Această erupție a acoperit o arie de  ~ 20.000 km
2
 

în jurul calderei cu un strat mai gros de 100 m de piatra ponce și cenușă ( YTT- Youngest 
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Toba Tuff)  denumit ‖cel mai recent tuf vulcanic de la Toba‖. În urmă cu mai mult de 30 

de ani Ninkovich şi colab., (1978a,b) și Ninkovich (1979) au semnalat prezența unui 

strat foarte răspândit de cenușă vulcanică extras din carote în nord-estul Oceanului Indian 

și Golful Bengal. Analizele geochimice ale cenușii au indicat că aceasta provine de la 

vulcanul Toba iar prin datarea potasiu-argon a cenușii s-a stabilit că are o vârstă de 

~75.000 ani și că s-a depus aproape de tranziția de la Stadiul Izotopic Marin 5 (MIS 5) la 

MIS 4. Acest fapt indică o schimbare de la condiții de intergraciar la glaciar la scală 

globală.  

În ceea ce privește vârstele stabilite pentru ‖cel mai recent tuf vulcanic de la Toba‖, 

Ninkovich şi colab. (1978b) a obținut pentru un eșantion de biotit din tuf vulcanic o 

vârstă potasiu-argon de 74.9 ± 12 ka. Această probă (Id680) a fos prelevată din Si Gura 

Gura, de-a lungul râului Asahan, pe flancul de sud-est al calderei. Un eșantion de sanidin 

(un feldspat potasic) din tuf vulanic din marginea central estică a calderei a fost datat prin 

metoda K-Ar cu 73.5  ± 3 ka. Compoziția chimică și mineralogică a probei Id680 

prelevată aproape de vârful tufului vulcanic de la Toba a fost similară cu aceea a 

eșantionului de cenușă de 15 cm grosime dintr-o carotă marină localizată la 950 km vest 

de centrul calderei vulcanului Toba. Pe baza acestor date s-a mai sugerat faptul că vârsta 

de 73.5  ± 3 ka a eșantionului de sanidin ar putea fi folosită ca o verificare independentă a 

limitei dintre MIS 5 (ultimul interglaciar) și MIS 4 (glaciar), din moment ce cenușa din 

carota marină amintită anterior se situează la această limită sau aproape de aceasta. De 

asemenea, au mai concluzionat că ceea ce au numit erupția de acum ~ 75 ka a fost 

singura erupție explozivă majoră a Tobei în ultimii 0.5 Ma.  

Vârstele 
40

Ar/
39

Ar obținute pentru un fenocristal sanidin din YYT și pentru unul din MTT 

au fost de 73.5 ± 4 ka și 501 ± 5 ka ( Chesner şi colab., 1991). Cele două vârste de 73.5 

± 4 și 73.5 ± 3 obținute pentru ‖cel mai recent tuf vulcanic de la Toba‖ sunt considerate a 

fi, pe baza datării exacte, cele mai bune estimări de vârstă ale tufului vulcanic de la Toba, 

până în prezent. 
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Metoda Rubidiu/Stronţiu 

Metoda Rubidiu/Stronţiu a fost propusă de Hahn şi Walling (1937) şi, deşi este destul de 

laborioasă în ceea ce priveşte pregătirea probelor este folosită ca o metodă standard 

pentru determinarea vârstelor de peste 10 Ma. Interpretarea vârstelor astfel determinate ca 

fiind vârsta de răcire, intruzie, diageneză sau metamorfism trebuie făcută în funcţie de 

particularităţile rocii sau formaţiunii studiate. Metoda Rb/Sr poate fi folosită la 

determinarea vârstelor mineralelor bogate în rubidiu şi sărace în stronţiu (biotit, 

muscovit, fengit, adularia, feldspaţi potasici, flogopit, leucit, lepidolit), precum şi a 

mineralelor cogenetice sărace în rubidiu (plagioclay, apatit, epidot, ilmenit, granat, etc.). 

Pot fi datate, de asemene, mineralele bogate în rubidiu (carnalit, langbeinit, rinneit, etc.) 

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

Precizia în determinarea vârstelor prin metoda Rb/Sr este de circa 1-5%, cu condiţia ca 

vârsta determinată să fie apoi corect atribuita momentului răcirii, cristalizării, diagenezei 

sau al sedimentării.  Particularităţile acestei metode care fac din aceasta una din metodele 

de rutină în geocronologie pot fi astfel enumerate: 

- rubidiul şi stronţiul, fără a fi elemente majore, au concentraţii apreciabile în scoarţa 

terestră, astfel încât această metodă poate fi aplicată la o mare varietate de roci şi 

minerale;  

-  rubidiul şi potasiul sunt elemente alcaline având razele ionice apropiate (0,148 nm 

pentru Rb
+
 si 0,133 nm pentru K

+
), cea ce face ca rubidiul să poată substitui uşor potasiul 

în mineralele acestuia (feldspaţi potasici, biotit, muscovit, etc.), în condiţiile în care 

rubidiul practic nu formează minerale proprii. Din această cauză, rubidiul se va afla în 

minerale majore ale rocilor, ceea ce constituie un avantaj în obţinerea dreptelor izocrone;    

- stronţiul şi calciul sunt elemente alcalino-pământoase, având, de asemenea, raze ionice 

apropiate (0,113 nm pentru Sr 
2+ 

şi 0,099 nm pentru Ca
2+

), astfel încât stronţiul poate 

substitui uşor calciul în mineralele calcice cum sunt feldspaţii plagioclazici, ceea ce face 

ca rezultatele geodatării prin metoda Rb/Sr să poata fi interpretate în strânsă corelaţie cu 

geochimia elementelor majore potasiu şi calciu;  
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- aparţinând unor grupe diferite, rubidiul şi stronţiul vor avea şi comportament chimic 

diferit, având din accesată cauză tendinţe de migrare diferite în cursul proceselor de 

metamorfism ce pot apărea după cristalizarea rocilor, fapt ce permite o analiză detaliată a 

acestor procese.   

 

RELAŢIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VÂRSTELOR 

  

este numărul inţial de nuclee de 
87

Rb. 

 este numărul actual de nuclee de 
87

Sr rezultate în urma dezintegrării 
87

Rb, 

însumate cu numărul iniţial de nuclee care au existat în momentul formării rocii. 

este constanta de dezintegrare a izotopului 
87

Rb 

Izotopii rubidiului şi stronţiului sunt redaţi în tabelul 8: 

Tabelul 8. Compozţia izotopică a rubidiului şi stronţiului. 
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Izotopul 
87

Sr reprezintă o componentă naturală şi neradiogenă a stronţiului existent în 

roci, astfel încât, 
87

Sr generat prin dezintegrarea Rb se va adăuga acestuia. Din această 

cauză, determinarea vârstelor prin metoda Rb/Sr se face numai prin tehnica izocronelor 

(Figura 32), acestea fiind determinate prin intermediul a cel puţin 4 componente 

minerale diferite a rocii investigate la care se adaugă şi roca întreagă (Allsopp, 1961).  

Ecuaţia izocronelor în cazul metodei Rb/Sr se obţine într-un mod similar metodei K/Ar 

împărţind ambii membri ai relaţiei la numărul de nuclee N
86

Sr, ceea ce conduce la o 

relaţie de tipul: 

 

 

Figura 32. Izocrona Rb-Sr. Izocrona este construită din datele obţinute pe mai mulţi 

constituenţi minerali ai rocii, inclusiv roca totală. Deşi la momentul iniţial t (ultima 

omogenizare izotopică) rapoartele 
87 

Sr/
86

Sr ale diferiţilor constituenţi erau diferite, pe 

măsură ce vârsta rocii creşte, punctele corespunzătoare se aliniază pe aceeaşi izocronă 

corespunzătoare vârstei t a rocii. Intersecţia izocronei cu ordonata va indica raportul 

87
Rb/ 

86
Sr la momentul t=0 (Nicolaysen, 1961). 
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PREPARAREA ŞI INVESTIGAREA PROBELOR   

Deoarece determinarea vârstelor prin metoda Rb/Sr se face numai prin metoda 

izocronelor, alegerea şi prepararea probelor este esenţială pentru corectitudinea 

rezultatelor finale.  Sunt preferate eşantioane mari, de circa 15 kg, nealterate, fără urme 

de contact sau intruziuni, astfel încât să poata fi extrase atât mineralele component, cât şi 

să se obţină o proba din roca întreagă. Mineralele individuale extrase folosind soluţii 

dense şi microscop binocular, precum şi roca întreagă sunt dizolvate în soluţii hiperpure 

de acid fluorhidric şi acid percloric în bombe de teflon, apoi sunt impurificate controlat 

cu markeri de
 87

 Rb şi 
84

Sr. 
77

Rb şi 
87

Sr fiind izobari, este necesară dozarea lor separată, 

prin spectrometrie de masă şi diluţie izotopică. Înainte de a fi dozate, cele două elemente 

sunt separate de regulă prin adsorbţie pe răşini schimbătoare de ioni sau, în cazul 

rubidiului, prin adsorbţie pe Zr3PO4 sau precipitare ca perclorat. Concentraţiile finale se 

raportează la concentraţia izotopului neradiogen 
86

Sr şi sunt reprezentate sub forma 

dreptelor izocrone. Faţă de metodele K/Ar şi Ar/Ar, prepararea probelor este mult mai 

laborioasă şi consumatoare de timp şi resurse.  

 

DOMENIU DE APLICABILITATE 

Datorită asemănării chimice dintre rubidiu şi potasiu, metoda Rb/Sr este folosită în 

special în datarea rocilor granitice şi pentru obţinerea vârstei de recristalizare a rocilor 

metamorfice. Ca şi în cazul celorlalte metode geocronologice radiometrice, pentru ca 

vârstele determinate să aibă o semnificaţie geologică este necesar ca perioada de 

cristalizare să fie scurtă în raport cu vârsta iar după răcire să nu existe nici un fel de 

schimb de elemente cu zonele învecinate formaţiunii studiate (condiţia de închidere).  

Aceasta presupune absenţa totală a circulaţiei fluidelor în formaţiunea respectivă, din 

momentul cristalizării şi până la momentul actual.  

Rocile vulcanice reprezintă o categorie importantă de roci a căror vârstă de răcire sau de 

închidere poate fi determinată prin metoda Rb/Sr. În interpretarea datelor obţinute pentru 

mineralele individuale ce sunt figurate pe izocronă trebuie luat în considerare şi faptul că 

temperaturile de închidere pentru sistemul Rb/Sr au valori diferite pentru diferitele 
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minerale, ceea ce poate face ca punctele corespunzătoare acestora să nu formeze o 

izocronă. În cazul mineralelor trebuie luat în considerare faptul că temperaturile lor de 

cristalizare sunt mai mici decât cele ale rocii întregi, în procesul de cristalizare mai întâi 

cristalizând minerale individuale şi apoi roca solidă în care acestea sunt conţinute. Din 

această cauză, minerale indică vârsta de răcire şi numai în cazuri speciale, atunci când 

viteza de răcire este foarte mare, acestea pot indica vârsta de intruziune. În acest caz, 

vârsta mineralelor cogenetice trebuie să fie aceeaşi iar pe izocronă punctele 

corespunzătoare trebuie să fie aliniate pe aceeaşi dreaptă.  

Evenimentele metamorfice pot fi datate, datorită tehnicii izocronelor, cu destulă 

precizie, pornind de la analiza comparată a izocronei rocii întregi şi a mineralelor 

componente. Această particularitate este uşor de explicat prin faptul că în urma unui 

eveniment metamorfic, atunci când temperatura rocii depăşeşte cea mai înaltă 

temperatură de închidere, are loc omogenizarea la nivelul mineralelor constituente, dar nu 

şi la nivelul întregii roci. Astfel, izocrona întregii roci va indica vârsta de formare, în timp 

ce izocronele mineralelor componente vor indica vârsta ultimei omogenizări, adică vârsta 

ultimului eveniment metamorfic. 

Resetarea sistemului Rb/Sr  a fost observată şi pentru temperaturi sub 250ºC, resetarea 

având loc, în special, datorită circulaţiei fluidelor. Aceasta, ca şi în cazul 

metamorfismului de temperatură înaltă, permite datarea evenimentului metamorfic 

(Hickman şi Glassely, 1984; André şi Deutsch, 1985; Piaseki, 1985).  

Sedimentele pot fi datate prin determinarea vârstelor mineralelor argiloase autigene 

formate în procesul de diageneză sau de sedimentare. Pot fi folosite galconitul, smectitul, 

ilitul (Clauer, 1982). 

Secvenţe stratigrafice sunt datatbile, ca şi în cazul metodei Ar/Ar, prin intermediul 

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

Principala limitare a folosirii metodei Rb/Sr este legată de timpul mare de înjumătăţire al 

rubidiului, ceea ce face ca această metodă să fie aplicată în special rocilor bogate în 

rubidiu şi sărace în strontium, cum sunt biotitul, muscovitul, sanidinul şi leucitul.   

Neogenul inferior se află la limita sensibilităţii metodei, motiv pentru care metoda Rb/Sr 

este extrem de rar folosită în geocronologia formaţiunilor neogene şi, de regula, pentru a 

verifica printr-o metodă alternativă rezultatele obţinute prin metodele K/Ar sau Ar/Ar. 

 

Metodele  Toriu/Plumb, Uraniu/Plumb şi Plumb/Plumb 

Metodele geocronologice Th/Pb, U/Pb şi Pb/Pb se numără printre primele metode 

radiometrice, fiind propuse în 1907 de Boltwood (1907) şi în 1911 de Holmes (1911). La 

ora actuală, se numără printre cele mai răspândite metode folosite în geocronologia 

rocilor eruptive şi metamorfice prin intermediul mineralelor bogate în toriu şi în uraniu 

(zircon, monazit, pechblendă, uraninite, allanit, perovskit, rutil, thorit, etc.). Dintre toate 

acestea, cel mai folosit este zirconul care, în momentul formării, nu conţine plumb dar 

conţine uraniu şi toriu în cantităţi apreciabile. În cazul rocilor tinere este folosit 

monazitul, datorită conţinutului bogat în uraniu al acestuia.   

Precizia în determinarea vârstelor prin aceste metode ajunge pâna la 0,3%, cu condiţia de 

atribuire corectă a vârstelor astfel determinate (cristalizare primară, metamorfism, 

diageneză, etc.). Izotopii 
238

U, 
235

U şi 
232

Th se dezintegrează până la izotopi stabili ai 

plumbului. Seriile de dezintegrare sunt complexe (conţin izotopi radioactivi intermediari) 

şi se realizează cu eliberare de particule α şi electroni. Izotopul final de Pb este stabil în 

fiecare caz.  



103 
 

 

Timpii de înjumătăţire pentru aceste serii sunt de 4.47, 0.704, respectiv 14.1 mld. ani. 

Uraniul şi thoriul sunt element similare din punct de vedere chimic, care apar sub formă 

de ppm în roci precum granitul sau minerale ca zirconul (ZrSiO4) sau pehblenda (UO2). 

Sistemul de izotopi ai plumbului a fost primul sistem utilizat pentru determinarea vârstei 

Pământului. Plumbul are patru izotopi stabili: 
208

Pb, 
207

Pb, 
206

Pb şi 
204

Pb, cel din urmă 

nefiind de origine radiogenică. Deoarece doi dintre izotopii Uraniului (
238

U, 
235

U) se 

dezintegrează până la 
206

Pb, respectiv 
207

Pb, sistemul U-Pb este un sistem cuplat aplicat 

cu success în multe aplicaţii: determinarea vârstei Pământului, izocrone Pb-Pb, 

determinarea vârstei formaţiunilor de zircon, etc. Metoda U-Pb este folosită pentru un 

interval de 1 mil. ani – 4.5 mld. ani, cu o precizie de 0.1-1%. Plecând de la legea 

dezintegrării, cantitatea de 
206

Pb dintr-un volum de rocă, la un timp t, după ce sistemul a 

fost închis (nu au existat pierderi sau câştig de Pb/U), va fi dată de relaţia: 

   

unde 
206

Pbi reprezintă cantitatea iniţială a izotopului, iar λ este constanta de dezintegrare. 

Prin împărţirea ecuaţiei la numărul de atomi ai izotopului non-radiogenic 
204

Pb, se obţine: 

  

Astfel, putem afla timpul t din momentul în care sistemul a fost închis: 
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Acelaşi set de ecuaţii poate fi scris şi pentru izotopii 
207

Pb şi 
208

Pb, rezultând trei seturi 

independente de date pe baza celor trei serii de dezintegrare. Aceste date vor fi în 

concordanţă şi vor reda mineralului în următoarele condiţii (Faure, 1986): 

-mineralul este un sistem închis pentru U, Th şi Pb, precum şi pentru toţi produşii de 

dezintegrare ai acestora;  

-valorile folosite pentru rapoartele iniţiale ale izotopilor  plumbului sunt corecte; 

-constantele de dezintegrare pentru 
238

U, 
235

U şi 
232

Th se cunosc cu exactitate; 

-compoziţia izotopică a uraniului nu a fost modificată prin fracşionări izotopice sau de 

existenţa unor reacţii în lanţ bazate pe fisiunea 
235

U; 

- rezultatele analitice au o precizie bună şi nu sunt afectate de erori sistematice. 

 

U-Pb CONCORDIA 

În condiţiile în care sistemul a fost unul de tip închis (zircon), vârsta poate fi determinată 

independent, Pb* fiind de natură radiogenică: 

 

unde λ reprezintă constanta de dezintegrare 
238

U. 

O ecuaţie similară este folosită în cazul dezintegrării 
235

U în 
207

Pb:  
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Dacă mineralul a fost un sistem închis şi dacă se aplică corecţiile necesare pentru 

plumbul încorporat în mineral în momentul formării acestuia, trebuie să obţinem aceeaşi 

vârstă atât prin metoda 
238

U-
206

Pb, cât şi prin metoda 
235

U-
207

Pb. Dacă reprezentăm cele 

două rapoarte pe un grafic, vom obţine o curbă (Concordia) (Figura 33) cu punctele în 

care rezultatele obţinute prin cele două metode sunt identice.  

 

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

PbNotes.pdf). 

Metoda U-Pb reprezintă un cronometru de referinţă deoarece prezintă mai multe 

avantaje: 

- cele doua cronometre, 
238

U–
206

Pb şi 
235

U–
207

Pb, sunt caracterizate de constante de 

dezintegrare diferite, însă prezintă acelaşi comportament chimic. Astfel, se poate deduce 

dacă evoluţia U-Pb a avut loc într-un sistem închis, sau a fost afectată de anumite 

perturbări; 

- utilizând metoda combinată Pb-Pb, se poate obţine un răspuns precis cu o singură 

măsurătoare prin spectrometrie de masă. 
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 DATAREA Pb-Pb 

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

  

Dacă aceste doua ecuaţii se referă la acelasi sistem, ele se pot divide, obţinându-se 

ecuaţia simplificată:  

  

unde raportul 1/137.88 este valoarea constantă pentru 
235

U/
238

U. Avantajul acestei metode 

constă în faptul că dacă roca supusă datării a suferit în perioada recentă pierderi de uraniu 

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

reflecta concentraţia de U anterioară proceselor de alterare. 

 

IZOCRONA Pb-Pb (GEOCRONA) 

Claire Patterson a elaborat pentru prima dată geocrona în 1956 utilizând metoda Pb-Pb în 

datarea meteoriţilor. El a măsurat rapoartele izotopilor de Pb în trei meteoriţi de piatră şi 

doi de fier, determinând nu doar vârsta meteoriţilor, dar şi momentul formării 

Pământului. Patterson a ţinut cont de modelul evoluţiei chimice a Pământului conform 

căruia crusta continentală este ―extrasă‖ din manta, proces care duce la acumularea de 

elemente în crustă în timp ce în mantaua superioară concentraţia acestor elemente va 

scădea, formându-se ―mantaua sărăcită‖. Astfel, s-a ajuns la concluzia că raportul U/Pb 

din crusta continentală este îmbogăţit în comparaţie cu raportul din manta. (Allegre şi 
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colab., 1995). Considerând că procesul de diferenţiere izotopică de pe Pământ este 

identic cu cel de pe alte planete, Patterson a stabilit că nucleul acestor corpuri meteoritice 

este sărăcit în uraniu şi thoriu, în timp ce crusta va conţine un raport U/Pb mai ridicat. În 

momentul coliziunii, aceste corpuri cereşti s-au fragmentat, meteoriţii de fier fiind 

identificaţi ca bucăţi din nucleu, în timp ce meteoriţii pietroşi sunt fragmente din crustă. 

Cea mai exactă vârstă a Pământului se obţine plecând de la demonstrarea faptului că 

sistemul U-Pb al Pământului este identic cu sistemul U-Pb al meteoriţilor.  Patterson a 

luat în considerare următoarele premise referitoare la meteoriţi: s-au format în acelaşi 

timp; au existat ca sisteme închise şi izolate; au conţinut uraniu în aceeaşi compoziţie 

izotopică cu cea de pe Pământ (Patterson, 1956). Compozitia izotopica a plumbului din 

cei cinci meteoriţi utilizaţi în datare de catre Patterson este redată în tabelul de mai jos: 

 

Tabel 9.  Compoziţia izotopică a plumbului în meteoriţii utilizaţi în datare de Patterson  

(Patterson, 1956) 

 

Probele din meteoritul de fier (FeS) Canyon Diablo (Meteor Crater) Arizona au cea mai 

scăzută compoziţie radiogenică comparativ cu orice material din sistemul solar. Raportul 

U/Pb măsurat pentru această probă (0,025) a fost atât de mic încât Patterson a 

concluzionat că nici o schimbare semnificativă în compoziţia izotopică a plumbului 

rezultată prin dezintegrare radioactivă nu a intervenit după ce meteoritul s-a format. 

Astfel, proba de FeS din Canyon Diablo reprezintă compoziţia izotopică primordială a Pb 

în sistemul solar. Pe baza compoziţiei izotopice a celor cinci meteoriţi, Patterson a arătat 
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că rapoartele 
206

Pb/
204

Pb şi 
207

Pb/
204

Pb se aliniază pe o linie dreaptă a cărei pante 

corespunde unei vârste de 4.55± 0.07 ·10
9
 ani (Figura 34) (Dickin, 2005). 

 

Fgura 34.  Investigaţiile lui Patterson asupra meteoriţilor. 

 

În grafic se observă că Patterson a utilizat pentru elaborarea izocronei cei cinci meteoriţi: 

doi de fier – Canyon Diablo şi Henbury; doi meteoriti litici (chondrit)
1
 – Forest City şi 

Modoc; un meteorit litic bazaltic (achondrit)
2
 – Nuevo Laredo. Datele obţinute de 

Patterson se aliniază pe o dreaptă a cărei pante de 0.59± 0.01 corespunde unei vârste de 

4.55 ± 0.07 ·10
9
 ani dacă sunt folosite constantele de dezintegrare ale lui Fleming. 

(Allegre şi colab., 1995). Următorul pas făcut de Patterson în determinarea vârstei 

Pământului a fost să suprapună datele obţinute prin analiza unei probe de sediment 

oceanic (reprezentativ pentru compoziţia izotopică de Pb a Pământului) peste izocrona 

meteoriţilor (Figura 35). El a observat că datele se aliniaza pe aceeaşi dreaptă, 

                                                           
1
 chondrit, (engl.= chondrite) meteorit litic („pietros‖) alcătuit din olivină (40%), piroxenit (30%), 

plagioclazi (10%), aliaj Fe-Ni (10-20%) și troilit (5-15%). Olivina și piroxenii se individualizează uneori 

sub formă de corpusculi sferici cu diametrul de 1 mm și structură fibros-radiară, denumiți chondrule. C. au 

o structură microcristalină și constituie mai mult de 80% din meteoriții căzuți pe Pământ. 
2
 achondrit, (engl. = achondrite) meteorit litic format preponderent din silicați larg cristalizați și lipsit de 

→ chondrule, nichel și fier. Se aseamănă cu unele roci terestre; reprezintă cca. 8% din totalul meteoriților. 
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concentraţiile de U şi Pb fiind foarte apropiate de cele ale meteoriţilor. Această 

descoperire evidenţiază faptul că Pământul are aceeaşi vârstă şi aceeaşi origine cu a 

meteoriţilor, motiv pentru care izocrona meteoriţilor se mai numeşte şi geocronă. 

 

Figura 35. Izocrona Pb-Pb pentru meteoriţii de fier şi cei pietroşi (■□) şi o probă de 

sediment oceanic - Bulk Earth- (●) arată că Pământul se situează pe izocrona 

meteoriţilor, motiv pentru care aceasta se mai numeste şi Geocronă.  (Dickin, 2005) 

 

PREPARAREA ŞI INVESTIGAREA PROBELOR   

Toriul şi uraniul, datorită razei ionice mari şi a unui grad ridicat de coordinare au o 

capacitate limitată de substituţie, ceea ce face ca aceste elemente să se gasească în 

cantităţi suficient de mari pentru a fi folosite în datare într-un numar redus de minerale 

accesorii, dintre care cele mai importante sunt zirconul şi monazitul.  Pentru aceasta, în 

general se folosesc cantităţi de ordinul zecilor de kilograme de rocă nealterată. După 

concasare, fracţiunea compusă din zircon este separată prin cernere, prin separare 

magnetică şi cu lichide dense şi, în final, selectată manual folosind microscopul. 

Deoarece monocristalele de zircon se formează prin cristalizare gradată, selectarea finală 

se face folosind catodoluminiscenţa şi chiar microtomografia computerizată. 
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În final, cristalele selecţionate sunt dizolvate în HF concentrat într-o bomba de teflon, 

soluţia rezultată este marcată cu 
235

U pentru dozarea uraniului şi cu  
208

Pb, 
205

Pb şi, mai 

recent, cu 
202

Pb pentru dozarea plumbului, după care toriul, uraniul şi plumbul sunt 

separaţi folosind răşini schimbătoare de ioni. Determinarea cantităţilor finale se face prin 

spectrometrie de masă şi diluţie izotopică. Tehnici ultrasensibile ca SHRIMP (sensitive 

high mass resolution ion microprobe) sunt folosite pentru a determina concentraţiile 

zonale ale microcristalelor de zircon în Th, U şi Pb. 

 

EXEMPLE REPREZENTATIVE PENTRU GEOCRONOLOGIA NEOGENULUI   

Metoda 
 206

Pb/
238

U este una din cele mai fiabile metode geocronologie pentru datarea 

zirconului de vârstă recentă. Deşi aplicată rocilor mai tinere de 1 Ma, necesită efectuarea 

de corecţii datorită faptului că, pentru aceste vârste, nu se ajunge încă la echilibrul 

radioactiv. Cu 
230

Th, metoda dă rezultate remarcabile în geocronologia rocilor vulcanice. 

În felul acesta, determinarea vârstelor tufurilor vulcanice din caldera vulcanului 

Yellowstone a cărui ultimă erupţie a avut loc acum 600 ka, a condus la vârste mai mari 

decât cea a ultimei erupţii. În acelaşi timp, variaţia radială în cadrul aceluiaşi cristal de 

zircon a fracţionării izotopice δ
18

O indică un proces de retopire şi de recirculare a lavei 

acumulate cu ocazie erupţiilor anterioare. Acest mecanism de recirculare a lavei 

provenite din erupţiile anterioare ce se datorează, în parte prăbuşirii în vatra vulcanului a 

unor fragmente importante din caledra anterioară, în parte apariţiei de cratere secundare 

în însuşi corpul calderei, reprezintă un mecanism nou de formare a rocilor vulcanice a 

cărui existenţă trebuie luată în considerare la orice determinare radiometrică a vârstelor 

rocilor eruptive (Bindeman şi colab., 2001).  
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Metode geocronologice absolute II  

Radionuclizi terigeni – dezechilibru 

radioactiv 

 

Metodele 
230

Th/
234

U şi  
231

Pa/
235

U   

Aceste metode au fost propuse de Boltwood (1907), Petterson (1937), Piggot şi Urry 

(1939, 1942) şi pot fi aplicate oricăror roci sau sisteme geologice pentru care fracţionarea 

uraniului a avut loc cu mai puţin de 300 ka în urmă, moment în care sistemul a devenit 

închis, astfel încât refacerea echilibrului radioactiv să fie făcută numai pe seama uraniului 

existent.  Folosind această metodă au fost datate roci vulcanice tinere (Lowenstern şi 

colab., 2000; Condomines şi colab., 2003), corali fosili (Goldstein şi colab., 2001), 

sedimente marine (Dominik şi Mangini, 1979; Frank şi colab., 1996), noduli de 

mangan (Bollhöfer şi colab., 1996) şi speleoteme (Spötl şi colab., 2002). Datorită 

timpului mai mare de viaţă şi abundenţei relative de circa 138 de ori mai mare, izotopul 

238
U este cel mai folosit în metodele de dezechilibru. Pe de altă parte, existenţa a încă 

unui cronometru radiometric bazat pe izotopul 
235

U reprezintă un avantaj în plus, 

deoarece pentru determinarea vârstelor aceluiaşi obiect pot fi folosite două metode 

diferite. Perfecţionarea continuă a spectrometrelor de masă (cu ionizare termică sau cu 

sursă de plasmă cuplată inductiv), a făcut ca precizia acestor metode să o egaleze pe cea a 

metodei 
14

C, eroarea în determinarea vârstelor holocene şi din Pleistocenul superior 

ajungând sub 1%.  
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RELAŢIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VÂRSTELOR   

Uraniul natural este constituit din doi izotopi cu timp lung de viaţă, amândoi fiind capete 

de serii radioactive omonime. În momentul în care, într-un sistem fizic are loc 

fracţionarea uraniului, acesta se va afla complet separat de descendenţii săi, restabilirea 

echilibrului radioactiv depinzând în foarte mare măsura de timpii de înjumătăţire a 

acestora, timpul de restabilire fiind cu atât mai mare cu cât timpii de înjumătăţire sunt 

mai mari. Mediile în care fracţionarea are loc sunt, de regulă, magma şi mediul acvatic, în 

al doilea caz datorită diferenţei mari de solubilitate dintre uraniu (solubil) şi toriu 

(insolubil). În mediul acvatic toriul se depune pe masură ce se formează din dezintegrarea 

uraniului, fiind înglobat în sedimente şi în nodulii şi crustele de mangan, în timp ce 

uraniul, solubil, este absorbit şi înglobat în exoscheletul calcaros al nevertebratelor 

marine, unde încep să se acumuleze descendenţii uraniului, izotopul 
231

Pa în cazul seriei 

radioactive a 
235

U şi 
230

Th în cazul seriei radioactive a 
238

U (Figura 36). Cum timpul de 

refacere a echilibrului radioactiv de ordinul sutelor de ka este mult mai mare decât viaţa 

medie a organismelor marine, aceasta nu mai contează la stabilirea vârstelor. 

 

Figura 36. Primele secvenţe ale seriilor radioactive ale 
235

U şi 
238

U ilustrând formarea 

radionuclizilor 
231

Pa şi 
230

Th 

 



113 
 

Pentru o serie radioactivă compusă din n+1 termeni, dintre care primii n termeni sunt 

radioactivi, având constantele de dezintegrare λ1, λ2, λ3... λn , conform schemei:  

 

variaţia în timp a numărului de nuclee din fiecare specie de radioizotopi este descrisă de 

un sistem de ecuaţii de forma: 

 

Integrând sistemul de ecuaţii în ipoteza că la momentul iniţial numărul de nuclee de 
238

U 

şi 
234

U este diferit de zero iar numărul de nuclee de 
230

Th este egal cu zero, şi luând în 

considerare faptul că activitatea unui radionuclid este egală cu produsul numărul de 

nuclee şi constanta sa de dezintegrare, se obţin pentru activitatea 
230

Th şi 
231

Pa expresiile:  
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Figura 37. Restabilirea echilibrului radioactiv în cazul seriei radioactive 
238

U în situaţia 

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

 

PREPARAREA ŞI INVESTIGAREA PROBELOR  

Cele mai folosite metode pentru determinarea cantităţilor de 
238

U, 
234

U şi 
230

Th sau de 

231
Pa sunt spectrometria alfa şi spectrometria de masă. În ambele cazuri se folosesc 

cantităţi de probă de ordinul miligramelor sau chiar al microgramelor. Rezultate bune se 

obţin folosind spectrometria de masă cu sursă de plasmă cuplată inductive, dar cele mai 

bune rezultate se obţin daca se foloseşte în locul plasmei cuplate inductiv ionizarea 

termică.  În primul caz, după măcinare şi calcinare pentru eliminarea oricărui material 

organic, probele sunt dizolvate într-un amestec de acid clorhidric şi acid azotic. Soluţia 

astfel obţinută este marcată cu 
228

Th şi 
232

U. În final, ionii de U şi Th sunt separaţi 

folosind răşini schimbătoare de ioni extrase din soluţie de carbonat de sodiu şi, respectiv 

amoniac. După o nouă purificare, sunt depuse prin electroliză pe placi de argint pentru a 

fi, în final, măsurate prin spectroscopie de particule alfa folosind detectori cu 

semiconductori (Si cu strat barieră) sau Zn(Ag).  În cazul folosirii spectrometriei de masă 

şi a sursei cu plasmă cuplată inductiv, sunt măsurate soluţiile rezultate în urma separării 

prin adsorbţie pe răşini schimbătoare de ioni şi a eluţiei cu reactivi specifici. În cazul 

ionizării termice, atât uraniul, cât şi toriul sunt extraşi electrolitic şi depuşi pe filamentul 

de reniu al spectrometrului.   



115 
 

DOMENIU DE APLICABILITATE  

Datorită timpului relativ mare pentru restabilira echilibrului radioactiv, metoda 
230

Th/
234

U 

este una din metodele de rutină pentru datarea carbonaţilor, a depozitelor de fosfor 

organic, sulfurilor şi oxizilor depuşi hidrotermal, a speleotemelor, a coralilor şi cochiliilor 

fosile de moluşte, a sedimentelor marine, a nodulilor de mangan, a fragmentelor de lemn 

sau de turba, toate de vârstă de până la 350 ka. Datarea platformelor coraligene fosile din 

Insula Barbados sau din Papua-Noua Guinee au permis determinarea vitezei de ridicare 

eustatică a uscatului. De asemenea, metoda 
230

Th/
234

U este folosită cu succes în 

determinarea momentului fracţionării uraniului în magma, de aici rezultând şi 

posibilitatea de datare a momentului erupţiilor vulcanice (Condomines şi colab., 2003). 

 

LIMITĂRI 

Aşa cum s-a menţionat anterior, factorul care limitează aplicarea acestei metode este 

condiţia ca sistemul studiat să fie închis. De multe ori, în sistemele marine există o 

contaminare secundara cu 
230

Th, a cărei sursă nu este foarte bine determinată şi care 

conduce la vârste mai mici decât cele reale sau poate să apară chiar şi o componentă 

terestră ce conţine 
230

Th şi care nu poate fi separată de componenta exclusiv marină 

(Mangini şi Dominik, 1978). De asemenea, recristalizarea carbonaţilor naturali de 

origine organică poate conduce la eliminarea parţială a uraniului, ceea ce influenţează 

negativ corectitudinea determinărilor. De asemenea, în rocile terestre poroase, cum sunt 

tufurile vulcanice sau travertinul, poate avea loc un proces de sărăcire în uraniu datorită 

solubilizării acestuia în fluide, cu acelaşi efect de a indica o vârstă mai mare decât cea 

reală.   

 

EXEMPLE REPREZENTATIVE  

Trebuie remarcat că determinările geocronologice nu reprezintă un scop în sine ci permit 

localizarea în timp a diferitelor evenimente geologice şi climaterice, lucru absolut 

indispensabil în interpretarea şi înţelegerea acestora.   
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Studiul distribuţiei fracţionării izotopice δ
18

O în lungul unui fragment de speleotemă 

recoltat de pe podeaua peşterii Spannagel din Alpii Zillertal din Austria, în concordanţă 

cu vârstele determinate prin metoda 
230

Th/
230

 U pentru o perioadă de peste 210 ka a pus în 

evidenţă existenţa a trei momente în care au avut loc depuneri de calcit. Aceste momente 

au fost datate 204 ± 3 ka, 135.6 ± 1.2 ka şi 122 ka, sugerând că în acele perioade 

temperatura medie nu a diferit de cea actuală decât prin maximum 1.5 ºC (Spötl si colab.,  

2002). În acelaşi timp, din analiza datelor privind variaţia în timp a δ
18

O din speleotema 

investigată a putut fi evidenţiat faptul că al doilea episod de depunere al calcitului, 

început acum circa 135 ka, se corelează foarte bine cu începutul ultimului interglaciar, cu 

momentul nivelului maxim al Oceanului Atlantic determinat din terasele de corali din 

insula Barbados, cu perioadele de formare a speleotemelor din peşterile din Oman 

(Burns şi colab., 2001), cu variaţia fracţionării izotopice δ
18

O măsurată în carotele de 

gheaţă din Antarctica, staţiunea Vostok (Petit şi colab., 1999) şi cu variaţia insolaţiei de 

vară la latitudinea de 65 ºN. Corelarea acestora reprezintă o perfectă localizare în timp a 

sfârşitului penultimei glaciaţiuni din Europa.   

Mediul carstic s-a dovedit a fi un mediu extrem de favorabil conservării diferiţilor 

markeri (proxi) ai modificărilor climatice din perioada glaciaţiunilor, acest tip de 

informaţii putând fi colectate şi din analiza combinata a distribuţiei fracţionării izotopice 

δ
18

O în lungul stalagmitelor cu măsurători de vârstă efectuate prin metoda 
230

Th/
234

U. 

Distribuţia verticală a δ
18

O într-o stalagmită colectată din peştera Kleegruben din Alpii 

Zillertal (Tirol, Austria) în apropierea peşterii Spannagel mai sus amintite a arătat că 

aceasta s-a format continuu între 57 ka şi 46 ka BP. Acest interval de timp, localizat în 

Pleistocenul superior, corespunde stadiului izotopic 3. O serie de teste privind izotopii 

oxigenului au arătat că în punctele situate pe centrul stalagmitei nu a avut loc nici o 

fracţionare izotopică ulterioară cristalizării calcitului din apa pluvială, astfel încât 

compoziţia izotopică a carbonului şi a oxigenului din stalagmită este practic identică cu 

cea din apa meteorică. În aceste condiţii, variaţia fracţionării izotopice în perioada 

investigată a pus în evidenţă evenimentele interstadiale Dansgaard-Oeschger 15 (a şi b), 

14 şi 12 identificate în carotele de gheaţă colectate din Groenlanda. Interstadialul 15b a 

început acum 55,6 ka şi 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 în Alpi a atins apogeul 
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acum 54,2 ka. În felul acesta s-a putut demonstra că şi stalagmitele pot înregistra cu 

deosebită acurateţe evenimentele climatice petrecute în perioada formării lor (Spötl şi 

Mangini, 2002).  Paleoclimatologia Holocenului este un alt domeniu imposibil de 

abordat fără determinări geocronologice de precizie ridicată. Este cazul unei stalagmite 

din peştera Venado din Costa-Rica a cărei vârstă a fost determinată prin metoda 

230
Th/

238
U folosind atât determinări punctuale, cât şi măsurători utilizând izocrone. 

Acestea au fost folosite pentru a stabili caracterul continuu al creşterii stalagmitei într-o 

perioadă cuprinsă între 9 ka şi 5 ka BP. Vârstele astfel determinate au fost folosite pentru 

datarea detaliată a fracţionării izotopice δ
18

O în lungul stalagmitei. În felul acesta, a fost 

pusă în evidenţă o anomalie pozitiva a distribuţiei ce a avut loc într-o perioadă cuprinsă 

între 8 ka şi 8,3 ka BP, anomalie interpretată ca un episod de climă uscată produs înainte 

de apariţia musonului stabil din America centrală, eveniment datat la circa 7,6 ka BP 

(Lachniet si colab., 2004). 

 

Metodele 
230

Thexces şi 
241

Paexces 

Petterson (1937) şi Piggot şi Urry (1942) au propus aceste metode ca variante ale 

metodelor de dezechilibru prezentate anterior. Datorită diferenţelor mari de solubilitate 

ale uraniului şi toriului, după separarea lor în mediul acvatic, protactiniul şi toriul se 

depun la scurt timp, fiind astfel adsorbiţi de particulele minerale ce formează 

sedimentele. Trebuie subliniat că în sedimente există două categorii de atomi de Pa şi Th, 

unii depuşi din coloana de apă existentă deasupra sedimentelor şi unii formaţi în urma 

dezintegrării 
234

U existent în sedimente. Primii formează "excesul" de protactiniu şi toriu, 

în raport cu cei din a doua categorie ce formează activitatea "suportului" (sedimentului). 

Datorită faptului că activitatea excesului de protactiniu şi toriu este cu circa două ordine 

de mărime mai mare decât activitatea aceloraşi radionuclizi generaţi în sediment, variaţia 

activităţii primilor cu adâncimea sedimentelor sau cu deplasarea spre centrul nodulilor 

polimetalici, maschează variaţia similară a activităţii suportului, astfel încât din variaţia 

activităţii "excesului" de protactiniu sau toriu se pot determina vârstele sedimentelor 
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pelagice (Müller şi Mangini, 1980) şi vitezele de creştere a nodulilor sau a crustelor de 

mangan (Ku şi colab., 1979)  . 

 

RELAŢIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VÂRSTELOR   

Deoarece procesul de fracţionare al descendenţilor uraniului conduce la apariţia 
231

Pa şi a 

230
Th fără nici un fel de precursori, variaţia activităţii acestora în timp este identică cu cea 

a radionuclizilor cosmogeni. În cazul în care se urmăreşte a se determina viteza de 

sedimentare, atunci, pornind de la presupunerea simplificatoare a unei viteze de 

sedimentare constante în timp, acest lucru implicând constanta fluxurilor de 
231

Pa sau 

230
Th, activitatea specifică a acestor radionuclizi "în exces" variază cu adâncimea h dupa 

legea:  

 

Unde r este viteza de sedimentare exprimată în cm/an iar este activitatea la 

suprafaţa sedimentelor. 

 

PREPARAREA ŞI INVESTIGAREA PROBELOR  

Determinarea activităţilor specifice ale 
231

Th sau 
230

Pa poate fi făcută atât prin separare 

radiochimică, cât şi prin spectroscopie alfa sau prin spectrometrie de masă folosind 

ionizarea termică, aşa cum a fost descrisă în subcapitolul anterior.  În plus faţă de aceste 

metode care sunt destul de laborioase, pentru determinarea variaţiei radiale a 

concentraţiei, au fost folosiţi cu succes detectorii solizi de particule încărcate, cum sunt 

emulsiile nucleare (Heye, 1975) şi detectorii solizi de urme (Andersen şi Macdougall, 

1977; Vlasova, 1995; Szobotka, 1999). În acest caz, fragmente sau secţiuni ecuatoriale 
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prin noduli, după polisare au fost fixate pe detectorii solizi de urme şi menţinuţi în 

această pozitie timp de circa 6 luni, pentru ca un număr semnificativ de particule alfa 

emise de nucleele radioactive existente să impresioneze detectorii, după care aceştia au 

fost developaţi şi examinaţi la microscop.   

 

DOMENIU DE APLICABILITATE  

Datorită faptului că segregarea toriului şi a protactiniului faţă de uraniu are loc numai în 

mediu acvatic, aplicaţiile metodelor 
231

Paexces sau 
230

Thexces sunt reduse la formaţiunile 

sedimentare marine, informaţiile obţinute în acest mod referindu-se în special la vitezele 

de sedimentare (Kuznetsov şi colab., 2002) şi la cele de creştere a nodulilor de mangan 

(Ku si colab., 1979). În plus, faptului că viteza de creştere a nodulilor este puternic 

influenţată de chimismul mediului marin în care aceştia se formează, nodulii de mangan 

pot fi folosiţi ca proxi pentru reconstituiri paleoenvironmentale (Bollhöfer şi colab., 

1996).  

 

EXEMPLE REPREZENTATIVE  

Un studiu comparativ (
14

C pe foraminifere şi 
230

Th pe sedimente) privind dependenţa de 

adâncime a vârstei sedimentelor pelagice dintr-o zonă hidrotermală activă a dorsalei 

Atlantice situată la o latitudine nordica de 14.5° a demonstrat că distribuţia verticală a 

sedimentelor nu a fost disturbată în timpul depunerii acestora (Kuznetsov şi colab., 

2002), ceea ce a condus la concluzia că în ultimii 300 ka activitatea hidrotermală din zona 

investigată nu s-a modificat sensibil. În acelaşi timp, vitezele de sedimentare, 1.47±0.03 

şi, respectiv 1.35±0.15 cm/ka, determinate folosind cele două metode au fost coincidente 

în limita erorilor experimentale. Valorile vârstelor astfel determinate şi valorile numerice 

corespunzătoare ale fracţionării izotopice δ18Oexces au permis încadrarea sedimentelor 

investigate în stadiul izotopic marin 5 (MIS 5).  
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Metode geocronologice absolute III  

Radionuclizi cosmogeni 

 

Determinarea vârstelor absolute prin intermediul radionuclizilor naturali poate fi 

efectuată prin determinarea simultană fie a concentraţiei actuale a radionuclizilor părinte 

şi fiică, fie a concentraţiei iniţiale a radionuclidului părinte si celei actuale a 

radionuclidului fiică. Din prima categorie fac parte metodele geocronologice ce folosesc 

radionuclizii terigeni, în timp ce în a doua categorie sunt utilizaţi numai radionuclizii 

cosmogeni, presupunând că rata de generare a acestora în stratosferă este constantă pe un 

interval de timp mult mai mare decât timpul de înjumătăţire al acestora. Dintre aceştia, 

14
C şi 

10
Be sunt cel mai des utilizaţi, radionuclizii 

27
Al şi 

36
Cl fiind mai puţin utilizaţi.  

Datorită valorilor timpilor de înjumatatire ai acestora, utilizarea lor se reduce la 

formatiuni holocene si pleistocene.   

 

Metoda 
14

C 

Această metodă geocronologică, propusă şi realizată experimental de Libby (1946) şi 

Anderson şi colab., (1947) a devenit, datorită vastului domeniu de aplicabilitate, o 

metodă de rutină pentru geodatarea probelor ce conţin carbon şi a căror vârstă variază de 

la câteva sute de ani până la maximum 50 ka – 60 ka. Metoda 
14

C este folosită cu succes 

la datarea sedimentelor lacustre din perioada de tranziţie dintre Holocen şi Pleistocen 

(Bennike şi Björck, 2002; Slowey şi colab., 2002), a sedimentelor aluviale holocene 

(Lang şi Nolte, 1999), a sedimentelor si a fragmentelor de cărbune cavernicole din 

Pleistocenul superior (Bird şi colab.,  2003), a coralilor fosili de adâncime (Goldstein şi 

colab., 2001). Trebuie menţionat că metoda 
14

C, datorită intervalului de timp pe care îl 

acoperă şi faptului că se referă la carbonul fosil de origine animală sau vegetală este una 
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din metodele cronologice de rutină în arheologie. Pentru a asigura intercomparaţia, foarte 

necesară în cazul oricăror determinări geocronologice, metoda 
14

C este foarte des folosită 

simultan cu alte metode geocronologice absolute sau relative, cum sunt metodele de 

dezechilibru (Ivanovich şi Harmond, 1982), rezonanţă electronică paramagnetică 

(Ikeya, 1993), termoluminescenţă (Aitken, 1985), luminescenţă stimulată optic 

(Schokker şi colab., 2004) şi dendrocronologie (Cook şi Kairiukstis 1990). De altfel, 

cele mai fine corecţii ale vârstelor determinate prin metoda 
14

C au fost făcute pentru o 

perioadă de până la 3500 ani BP. numai prin comparaţie cu vârstele determinate 

dendrocronologic (Stuiver şi Kra, 1986).  Izotopul 
14

C are o schemă de dezintegrare 

simplă, dezintegrarea făcându-se prin emisia unei radiaţii b
- 
pe nivelul fundamental al 

14
N. Absenţa emisiei unei radiaţii gama de dezexcitare face ca determinarea concentraţiei 

de 
14

C să se facă fie prin spectroscopie de radiaţii beta cu scintilatori lichizi, fie prin 

spectroscopie de masă de particule accelerate (SMPA). În primul caz, sunt necesare probe 

cu masă de până la 50-80 g, în timp ce în cazul SMPA probe având câteva zeci de 

miligrame sunt suficiente. Precizia în determinarea vârstelor prin metoda 
14

C este de circa 

40 de ani, dar în cazul probelor tinere aceasta poate atinge şi 12 ani.   

 

RELAŢIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VÂRSTELOR  

Specific metodelor geocronologice ce folosesc radionuclizii cosmogeni este presupunerea 

cunoaşterii a priori a concentraţiei iniţiale a radionuclidului, presupunere bazată pe 

constanta fondului radiaţiei cosmice. Pe da altă parte, datorită schemei de dezintegrare 

simple a 
14

C, vârsta probei poate fi determinată folosind relaţia:  

 

Relaţia permite estimarea domeniului optim de valori al vârstelor geologice determinate 

prin metoda 
14

C pentru care precizia metodei este maximă. Având în vedere că la 
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determinarea vârstelor în cazul folosirii scintilatorilor lichizi, ceea ce se măsoară 

experimental este activitatea actuală a probei, în relaţia de mai sus, numerele de nuclee 

sunt înlocuite cu vitezele de numărare corespunzătoare R0
14

C şi, respectiv R
14

C
 : 

 

Vârsta astfel determinata poarta numele de vârstă conventională iar pentru a se putea 

calcula vârsta reală sunt necesare mai multe corecţii (Figura 38).  

 

 

Figura 38. Calibrarea vârstelor radiocarbon convenţionale. 
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Deoarece viteza de numărare R0 corespunzătoare unui gram de carbon actual, pentru o 

eficacitate de detecţie de 100%, este egală cu 13,56 ± 0,07 imp min
-1

, singura sursă de 

erori în determinarea vârstei constând în viteza de numărare corespunzătoare probei 

fosile. În acest caz, datorită distribuţiei de tip Poisson, eroarea pătratică medie asupra 

vitezei de numărare devine:  

 

 

 

Punând condiţia de minim ,   

 

varsta probei pentru care eroarea 

este minima este: 

 

 

 

 

Figura 39. Dependenţa erorii relative în 

determinarea vârstelor prin metoda 
14

C.  

Eroarea relativă prezintă un 

minimum larg în jurul vârstei de 16,6 ka, vârsta 

geologica pentru care precizia metodei 14C este 

maxiăa (Duliu şi Ursu, 1997). 
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CORECŢIILE ADUSE VÂRSTELOR CONVENŢIONALE  

Izotopul 
14

C se formează în stratosferă în urma reacţiei neutronilor produşi de radiaţia 

cosmică şi nucleele de azot atmosferic, după care, sub forma de 
14

CO2 este antrenat de 

precipitaţii sau de aerosoli şi pătrunde în troposferă. Aici, împreună cu bioxidul de carbon 

al izotopilor neradioactivi 
12

C şi 
13

C, este asimilat de plante şi apoi, în urma consumului 

acestora de către animale ajunge şi se fixează în ţesuturile vii ale tuturor organismelor 

terestre. Existenţa unei diferenţe a masei atomice între izotopii 
12

C şi 
14

C determină o 

fracţionare a izotopului 
14

C astfel încât apare o deplasare iniţială a concentraţiei acestui 

izotop, ceea ce se manifestă prin apariţia unei prime diferenţe între vârsta convenţională 

şi cea reală.   

Corecţia fracţionării izotopice este făcuta pornind de la fracţionarea izotopică δ
13

C a 

izotopului 
13

C, definită prin relaţia: 

 

drept probă standard fiind folosit fie un fragment de belemnit din formaţiunea Pee Dee 

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

Deoarece fracţionarea izotopică a izotopului 
14

C faţă de izotopul 
12

C este proporţională cu 

fracţionarea izotopului 
13

C faţă de izotopul 
12

C, vârsta corectată Acor este legată de cea 

convenţionala A prin relaţia (Stuiver şi Polach, 1977):  

 

Pe lângă aceste corecţii, la stabilirea vârstelor reale, vârstele convenţionale trebuiesc 

corectate pentru variaţiile ciclice de perioadă mare şi medie a producţiei de 
14

C în 

stratosferă, variaţii datorate modulării fluxului de radiaţii cosmice la nivelul Pământului 

de către câmpul magnetic terestru cu o periodicitate de aproximativ 11,3 ka şi 2,28 ka, de 
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către câmpul magnetic solar cu o periodicitate de circa 90 ani şi de ciclul petelor solare cu 

o periodicitate de circa 22 – 25 ani. Pe lânga aceste variaţii ce contribuie cu câteva zecimi 

de procent la vârsta convenţionala, mai există două efecte importante care trebuiesc luate 

în considerare. 

În primul rând trebuie menţionat efectul Suess (1955) manifestat prin îmbogăţirea 

atmosferei terestre cu carbon fosil, lipsit de izotopul 
14

C, carbon generat prin arderea 

combustibililor fosili începând cu perioada revoluţiei industriale. În acelaşi timp, testele 

nucleare atmosferice al căror maximum a fost atins în anul 1963 au contaminat atmosfera 

terestră cu 
14

C, mai întâi emisfera nordică, şi apoi emisfera sudică, cu consecinţe opuse 

efectului Suess.  

Al doilea efect ce are consecinţe asemănătoare cu efectul Suess este efectul de rezervor 

datorat existenţei unor sisteme cu timpi de rezidenţă mult mai mari decât timpul de 

înjumătăţire al radiocarbonului sau contaminării cu carbon fosil din rocile înconjurătoare. 

Un exemplu tipic de efect de rezervor îl constituie asimetria dintre vârstele obiectelor 

provenite din emisfera nordică şi cea sudică, cele din emisfera sudică având o vârstă 

convenţională cu circa 30 de ani mai mare. Această particularitate poate fi explicată prin 

preponderenţa în emisfera sudică a suprafeţei oceanice, ceea ce la rândul sau determină 

un schimb mai rapid de bioxid de carbon între ocean şi atmosfera terestră (Stuiver şi 

Kra, 1986). Din acelaşi motiv, concentraţia de 
14

C actual în probele recoltate din insule 

este mai mică decât cea din interiorul continentelor (Olsson, 1983).  Pe lângă acestea, o 

sursă de erori sistematice o constituie contaminarea probelor cu material din imediata lor 

vecinătate. Contaminarea poate fi făcută cu material recent, situaţie în care vârsta 

aparentă este mai mare decât cea reală sau cu material fosil, caz în care rezultă o vârstă 

mai mică.  Toate aceste fapte ilustrează cât de atentă trebuie făcută recalibrarea datelor 

privind vârstele convenţionale pentru a se obţine în final vârste cât mai apropiate de cele 

reale.   
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PREPARAREA ŞI INVESTIGAREA PROBELOR  

Pentru determinarea vârstelor este necesară numai determinarea numărul sau concentraţia 

de nuclee de radiocarbon din probă. Pentru aceasta se folosesc două tehnici diferite, 

ambele presupunând calcinarea probei (în cazul fragmentelor vegetale) sau dizolvarea lor 

în acizi hiperpuri în cazul probelor minerale (exoschelete de corali sau moluşte, 

fragmente de os). Apa freatică este datată prin intermediul carbonului insolubil total, care 

este extras din reziduul rămas după evaporarea a circa 100 l de apă prin dizolvarea 

acestuia în acizi. Bioxidul de carbon astfel rezultat este purificat şi apoi barbotat într-un 

scintilator lichid sau convertit, folosind catalizatori adecvaţi, în grafit. În primul caz, 

măsurătorile sunt efectuate folosind scintilatori lichizi, în al doilea caz este folosită 

SMPA.  Folosind scintilatori lichizi, timpul de măsură este de până la 48 de ore pentru o 

probă, în timp ce în al doilea caz o măsurătoare durează circa 15 minute.   

 

DOMENIU DE APLICABILITATE 

Pentru Holocen şi Pleistocenul superior, metoda 
14

C este metoda geocronologică 

radiometrică cea mai adecvată, dar cu menţiunea că poate fi aplicată numai probelor ce 

conţin carbon organic. Din acest motiv, domeniile de aplicabilitate sunt enumerate mai 

degrabă pe discipline ştiinţifice decât pe tipuri de probe. Paleoclimatologia şi glaciologia 

fac apel simultan la concentraţiile de 
14

C din bioxidul de carbon existent în gheaţa fosilă 

pentru reconstituirea paleoclimei în corelaţie cu scala de timp (Dansgaard, 1981; André 

şi Deutsch, 1984).  Arheologia şi paleobotanica sunt printre principalii beneficiari ai 

metodei de geodatare prin 
14

C. Sunt datate astfel fragmentele de lemn, cărbune, turbă, os, 

cochilii de gasteropode şi lamelibranhiate, fragmente de ţesături, etc. Pedologia 

beneficiază, de asemenea, de avantajele oferite de această metodă, datarea făcându-se fie 

prin intermediul fragmentelor de vegetaţie, fie al fragmentelor de calise rezultate prin 

evaporarea lentă a apelor freatice. Datorită timpului lung de formare al acestor 

formaţiuni, vârstele determinate astfel sunt afectate de erori sistematice. Ocenografia 

este unul din beneficiarii importanţi ai acestei metode. 
14

C este folosit ca trasor în studiul 

proceselor pe termen lung ce se desfăşoara în mediul marin cum sunt curenţii, amestecul 
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hidrodinamic al apelor, lanţurile alimentare, formarea unor minerale ca apatitul, formarea 

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

 

LIMITE  

Pe lânga limitarea la vârste de maximum 50 ka – 80 ka determinată de timpul de 

înjumătăţire al 
14

C, această metodă de datare este afectată de existenţa unor corecţii ce 

trebuie să ia în considerare mai multi factori, majoritatea enumeraţi mai sus şi faptul că 

poate fi aplicată numai formaţiunilor ce conţin majoritar carbon de origine organică. 

Indiferent însă de aceste limitări, metoda 
14

C rămâne una din cele mai folosite metode în 

geocronologia Holocenului şi a Pleistocenului superior.  

 

EXEMPLE REPREZENTATIVE  

Metoda 
14

C este folosită ca un auxiliar de primă categorie în interpretarea diferitelor 

procese geologice ce s-au desfăşurat la finele Pleistocenului şi aproape pe întreaga durată 

a Holocenului. Din acest punct de vedere, cele mai importante studii sunt legate de ultima 

fază a glaciaţiunii Pleistocene. Determinarea prin SMPA a vârstelor aparente a 

fragmentelor fosile de crustacee, bivalve şi plante din carote colectate din mai multe 

lacuri de mică adâncime din sudul Groenlandei, toate aflate la altitudini cuprinse între 30 

şi 40 de metri, au permis reconstituirea variaţiei nivelului mării începând cu un moment 

datat cu aproximativ 14 ka BP. În felul acesta a fost pusă în evidenţă o scădere rapidă a 

nivelului mării în perioada cuprinsă între 11,9 ka şi 10,2 ka BP, ca o consecinţă a ridicării 

scoarţei în urma topirii calotei glaciare ce a avut loc între 14 ka şi 12 ka BP. În ansamblu, 

modificarea izostatică a crustei terestre în sudul Groenlandei ca urmare a încetării ultimei 

glaciaţiuni a fost estimată la 110 m. A fost pusă în evidenţă şi o avansarea a calotei 

glaciare circa 4 ka BP ca rezultat al neoglaciaţiunii holocene (Bennike şi colab., 2002).  

Tot în domeniul paleoclimatologiei, vârstele determinate prin 
14

C au fost folosite la 

sincronizarea depozitelor detritice transportate în Marea Nordului de gheţari la finele 

Pleistocenului, într-o perioadă cuprinsă între 50 ka BP şi 10 ka BP. Măsurătorile 
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geocronologice au fost corelate cu măsurători de susceptibilitate magnetică ale 

fragmentelor de sediment, fracţionare izotopică δ
18

O şi δ
13

C efectuate pe diatomee din 

specia Neogloboquadrina pachyderma (Elliot şi colab., 2001). În felul acesta a fost pusă 

în evidenţă o depunere masivă de material detritic determinată de circulaţia aisbergurilor 

în Marea Nordului şi în nordul Oceanului Atlantic ca urmare a avansării şi retragerii 

calotelor glaciare în această perioadă. A putut fi evidenţiată şi datată existenţa unei 

corelaţii între minimul susceptibilităţii magnetice şi maximul fracţiunii litice grosiere (> 

150 µm) din sedimente, fracţiune asociată cu transportul de material detritic. Acest 

eveniment s-a repetat cu o periodicitate de circa 5 ka în perioada cuprinsă între 10 ka BP 

şi 50 ka BP.  Geodatarea prin 
14

C a fost folosită în tandem cu geodatarea prin REP pentru 

studiul a 21 de probe de carbon colectate din peştera Border din Africa de Sud, o peşteră 

pe fundul căreia se află un strat de sedimente gros de 4 m şi care constă dintr-o alternanţă 

de cenuşă şi nisip. Locaţia prezintă o importanţă deosebită, deoarece în partea superioară 

a sedimentelor cu o vârstă de 200 ka au fost descoperite resturi atestând prezenţa unor 

hominizi, inclusiv o mandibulă de hominid. Măsurătorile efectuate prin SMPA au permis 

identificarea unor probe cu vârstă maximă de 59.2+3.4/-2.4 ka BP, vârstă considerabil 

mai mică decât cea a mandibulei (Bird şi colab., 2003). Efectul de rezervor, manifestat 

prin vârste determinate prin 
14

C mai mari decât cele reale, poate fi pus în evidenţă prin 

compararea vârstelor determinate prin această metodă cu vârstele aceleiaşi formaţiuni 

geologice determinate prin alte metode, complet diferite şi insensibile la acest tip de 

efecte. Existenţa acestui efect a fost demonstrată pentru două lacuri din Antarctica, lacul 

Vida şi lacul Trowbridge din Dry Valleys, comparând vârstele determinate prin metoda 

14
C cu cele determinate prin metoda de dezechilibru U/Th pe sedimente carbonatice. În 

cazul primului lac, efectul de rezervor s-a manifestat printr-o vârstă aparentă cu 3,6 ka 

mai mare, lucru explicabil prin stratificarea termică a apei în acest lac şi, în consecinţă, 

relativa izolare a acesteia faţa de atmosferă. În cazul celui de al doilea lac, diferenţa a fost 

mult mai mare, de circa 18 ka, efect explicabil printr-un alt mechanism, şi anume, 

alimentarea acestui lac cu apă provenită din topirea banchizei din Marea Ross (Hall şi 

Henderson, 2001). Măsurătorile de vârstă facute pe fragmente de turbă (Shotyk şi 

colab., 2002) colectate dintr-o mlastină din Munţii Jura, Elveţia, în corelaţie cu 

determinarea concentraţiei elementelor Cu, Zn, As, Cd, Sb, Au şi Sc (acesta din urmă ca 
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element de referinţă) şi urmărirea variaţiei rapoartelor concentraţiilor acestora faţă de 

staniu au pus în evidenţă un proces de îmbogăţire în raport cu concentraţia aceloraşi 

evenimente în Crusta Continentală Superioară. Acest eveniment a avut loc la finele 

perioadei de răcire Dryas (10,59 ka 
14

C BP) ), moment în care vegetaţia a suferit o 

regresie marcantă. Asemenea episoade de creştere a concentraţiei metalelor grele au fost 

evidenţiate în mai multe orizonturi cuprinse între orizontul inferior şi suprafaţă, toate 

puse în concordanţă cu momentele de răcire din Holocen dar şi cu evoluţia societăţii 

umane din Europa, inclusiv scăderea consumului de plumb legată de prăbuşirea 

Imperiului Roman de Apus şi de începutul metalurgiei argintului în Germania.   

Deşi reduse ca număr, aceste exemple ilustrează plenitudinea de date ce pot fi obţinute 

din reconstituirea corelataă cu determinările de vârstă a diferitelor evenimente 

paleoclimatice sau istorice. În acelaşi timp, este evident că cele mai exacte datări sunt 

cele făcute simultan prin cel putin două metode geocronologice independente. 

 

Metoda 
10

Be 

10
Be este produs în stratosferă sub acţiunea razelor cosmice printr-un proces de spalaţie al 

nucleelor de oxigen şi azot, rezultând o fluenţă anuală de 1,2 ± 0,3 *10
6
 atomi cm

-2
an

-1
 

(Monaghan şi colab., 1985/1986; Brown şi colab., 1989). Din cauza puternicei afinităţi 

a berilului pentru aerosolii atmosferici, o parte importanta a acestuia este reţinută de sol, 

în final concentraţia sa depinzând de mai multi factori locali, dintre care cei mai 

importanţi sunt durata expunerii la fluxul de particule, natura solului şi factorii de natură 

extraterestră ca activitatea solară sau variaţia seculară a câmpului magnetic terestru. 

Acelaşi lucru se petrece şi cu beriliul depus pe fundul oceanelor unde fie este încorporat 

în sediment, fie în formaţiunile sedimentare cum sunt nodulii sau crustele de mangan. 

În atmosferă, 
10

Be are un timp de rezidenţă de circa 1 an, ceea ce face ca variaţia 

concentraţiei sale în sedimente sau în gheaţă să fie sensibilă chiar şi la ciclul solar de 11 

ani (Beer şi colab., 1988a,b). Deşi variaţia sezonieră a 
10

Be în precipitaţii este de circa 

400%, trebuie remarcat că variaţia pe termen lung a fost de circa 6% în ultimul 1 Ma şi 
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poate fi considerată constantă pe durata a circa 10 timpi de înjumătăţire (Ku şi colab., 

1982).   

Având origini diferite, raportul izotopilor 
9
Be (stabil) şi 

10
Be (radioactiv) nu este 

constant, şi din acest motiv 
10

Be nu poate fi folosit la determinarea vârstelor absolute, dar 

datorită variaţiei globale a concentraţiei sale în atmosferă, 
10

Be reprezintă un trasor 

excelent pentru paleoclimatologie (Beer si colab., 1987), pentru sedimentologia marină 

(Mangini şi colab., 1984) sau pentru studiul paleomagnetismului (Sapota, 2004), în 

acest din urma caz, fluxul de 
10

Be crescând în momentele schimbării polarităţii câmpului 

magnetic terestru.   

 

Datarea cu radionuclizi de origine cosmogenică formaţi in situ la 

suprafaţa terestră (TCN-terrestrial in situ cosmogenic nuclides) 

 

INTRODUCERE  

Geocronologia permite cuantificarea ratei de schimbare a peisajului, precum și 

identificarea calendarului schimbărilor geomorfologice, reducând decalajul dintre 

dovezile geomorfologice și variabilitatea în timp a climei și a mediului. 

Analiza nuclizilor cosomgenici implică măsurarea unor izotopi, care se formează pe o 

perioadă îndelungată de timp în mineralele rocilor, datorită bombardamentului razelor 

cosmice exercitat în imediata apropiere a surafeței scoarței terestre. În acest mod, pot fi 

evaluate expunerea, îngroparea și schimbarea altimetrică a rocilor superficiale, precum și 

a sedimentelor. Spre deosebire de alte tehnici, analiza nuclizilor cosmogenici poate fi 

aplicată direct asupra rocii sau a sedimentului țintă, fără a fi nevoie de alte informații 

adiționale. 

Cei mai utilizați izotopi cosmogenici, 
10

Be, 
26

Al, 
36

Cl, 
14

C, 
3
He și 

21
Ne, au permis datarea 

pe o scală temporală cuprinsă înte sute și milioane de ani, putând fi aplicați pentru 

identificarea unei multidutini de aspecte geomorfologice datorită ocurenței lor în 
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minerale comune (Dunai, 2010). Astfel, prin măsurarea directă fie a unui singur nuclid, 

fie a mai multor nuclizi dintr-o rocă pot fi determinate ratele de eroziune la suprafață a 

blocurilor de rocă stâncoasă și a rocii de bază, ratele de eroziune fluvială, ratele de 

denudare a formelor de relief individuale sau a întregului bazin hidrografic, istoricul 

îngropării rocii superficiale sau a sedimentelor, retragerea costieră, ratele de alunecare a 

deplasărilor de teren, precum și aspecte ce țin de paleoseismologie și paleoaltimetrie 

(Gosse și Phillips, 2001).  

Trecând în revistă aceste aplicații, se poate concluziona că această metodă poate fi 

utilizată pentru studiul proceselor superficiale pe întreaga plajă climatică (Brook și Kurz, 

1993; Brook și colab., 1993; Brown și colab., 1995a, b, 1988) și care sunt caracterizate 

de litologii și mineralogii (cuarț, plagioclaz, piroxen, amfibol, olivin etc) extrem de 

variate. În funcție de gradul de conservare al suprafeței scoarței terestre și de istoricul 

expunerii, această tehnică de datare acoperă un interval temporal care începe cu Pliocenul 

(> 2,65 Ma) (Nishiizumi și colab., 1991a; Brook și colab., 1995b; Ivy-Ochs și colab., 

1995; Schaefer și colab., 1999) și continuă până în Holocenul târziu (< 10 ka) (Kurz și 

colab., 1990; Cerling și Craig, 1994; Laughlin și colab., 1994; Ballantyne și colab., 

1998; Van der Woerd și colab., 1998; Cerling și colab., 1999).  

 

PRODUCEREA NUCLIZILOR COSMOGENICI  

Nuclizii cosmogenici tereștri se produc în urma interacțiunii dintre radiația cosmică 

secundară și nucleele țintă din materialele structurale ale suprafaței terestre. Acești 

nuclizi cosmogenici, care se produc in situ în minerale, trebuie diferențiați atât de cei care 

se produc în atmosferă și apoi sunt incorporați în sedimente sau roci (absorbiți în sol din 

apa meteorică sau incluși în rocile magmatice din apele oceanice), cât și de cei care se 

formează in situ în minerale în urma reacțiilor nucleare provocate de elemente 

radioactive. Deși produșii de reacție rezultați în urma interacțiunii radiațiilor cosmice sunt 

numeroși și variați, în aplicațiile geologice cei mai uitlizați nuclizi cosmogenici tereștri 

sunt, așa cum am menționat anterior, gazele nobile stabile 
3
He și 

21
Ne, precum și 

radionuclizii 
10

Be, 
14

C, 
26

Al și 
36

Cl.  
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Așadar, în producerea nuclizilor cosmogenici tereștri intervin trei etape: (i) producerea 

radiației cosmice primare; (ii) producerea radiației cosmice secundare; (iii) producerea 

nuclizilor prin reacții de spalație induse de neutroni, reacții de spalație induse de muoni și 

prin captură de neutroni cu energii joase (neutroni termici).  

(i) Producerea radiației cosmice primare 

Pământul este constant bombardat de radiații cosmice, numite radiații cosmice primare. 

Majoritatea acestora au origine galactică și sunt formate din particule cu energii foarte 

ridicate (0.1-10 GeV) precum protoni (87%), particule alfa (12%) și nuclee grele (1%) 

(Masarik și Beer, 1999). O parte din radiația cosmică primară provine și de la Soare, 

însă are energii mai reduse (< 100 Mev) și este responsabilă de producerea nuclizilor 

cosmogenici în partea superioară a atmosferei sau în timpul activității solare intense 

(Masarik și Reedy, 1995). Radiația galactică primară este afectată de câmpul magnetic 

al Pământului, și de activitatea solară, într-o măsură mai mică (Lifton și colab., 2005). 

Rigiditatea radiațiilor incidente depinde de gradul în care momentumul lor este deflectat 

de câmpul magnetic al Pământului, trebuind să depășească o rigiditate limită pentru a 

pătrunde în atmosferă. Rigiditatea, fiind influențată de unghiul de incidență al razelor și 

de locația lor față de liniile câmpului geomagnetic, variază cu latitudinea. Pentru 

particulele primare, rigiditatea este maximă la ecuator (puține radiații pătrund în 

atmosferă) și minimă la poli (numeroase radiații pătrund în atmsferă) (Dunai, 2010; 

Figura 40). Variațiile semnificative în producerea radiației cosmice primare pe termen 

lung (1000-100000 ani) afectează fluxul cosmic radiativ care ajunge la suprafața terestră 

și sunt influențate de câmpul magnetic al Pământului (cu precădere dipolul geocentric 

axial, dar și componentele non-dipole; Dunai, 2001; Dunai, 2010), dar și de ciclurile 

corespunzătoare activității solare (10-100 ani) în cazul radiațiilor cosmice primare cu 

energie redusă. Această modulare afectează, în general, fluxul  radiativ  primar doar la 

altitudini înalte, unde rigiditatea magnetică este redusă, dar are implicații în modele de 

scalare. 
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Figura 40. Câmpul geomagnetic al Pământului și influența acestuia asupra radiației 

cosmice primare. Toate radiațiile trebuie să depășească rigiditatea limită, specifică unei 

anumite latitudini (A și B) și care este mai ridicată spre ecuator (B) și mai redusă spre 

poli (A). Doar radiațiile care au rigiditatea mai  mare decât cea limită pot pătrunde în 

atmosferă la ecuator, în timp ce la poli, datorită convergenței liniilor magnetice, pot 

pătrunde aproape toare radiațiile. Ca și consecință, la latitudini înalte sunt produși mai 

mulți nuclizi cosmogenici (preluat după Darvil, 2013). 

 

(ii) Producerea radiației cosmice secundare 

Radiația cosmică primară care străpunge câmpul magnetic terestru interacționează cu 

nuclee gazelor care compun atmosfera și generează o serie de radiații cosmice secundare 

compuse din nucleoni cu energie ridicată (protoni și neutroni) și mezoni (kaoni, pioni, 

muoni) (Figura 41; Gosse și Phillips, 2001). Întrucât prin producerea radiației secundare 

sunt declanșate în continuare coliziuni și interacțiuni, care duc la împrăștierea și absorbția 
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energiei, intensitatea radiației secundare scade pe măsură ce înaintează în atmosferă. 

Acest fenomen se numește atenuare și variază cu densitatea materialului pe care radiația 

cosmică secundară îl străbate. Gradul de atenuare (lungimea atenuării) variază cu energia 

de intrare a radiațiiei cosmice, așadar se modifică cu latitudinea. La latitudini joase, 

razele au energii mai mari, astfel că trebuie să străbată un strat mai gros de atmosferă 

pentru a reduce fluxul radiativ. În consecință, gradul de atenuare variază între 

aproximativ 130 gcm
-2

 la latitudini înalte și 150 gcm
-2

 la latitudini joase (Dunai, 2000).  

 

Figura 41. Cascada de particule cosmice secundare produse prin pătrunderea radiaților 

cosmice primare în atmosferă (Adaptat după Dunai, 2010). Radiația cosmică are grade 

de atenuare mai mari la ecuator (150 gcm
-2

) decât la poli (130 gcm
-2

). 

 

Așadar, înainte ca radiația cosmică să interacționeze cu suprafața terestră, aceasta a fost 

deja influențată de câmpul geomagnetic al Pământului (radiația cosmică primară), de 

latitudine (radiația cosmică primară și secundară) și de altitudine (radiația cosmică 

secundară). 
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(iii) Spalație, captură de neutroni și reacții muonice 

La întâlnirea cu suprafața terestră, radiația cosmică secundară este, de asemenea, atenuată 

cu adâncimea în funcție de densitatea rocii străbătute și de lungimea de atenuare a razei. 

Aceste particule declanșează o serie de reacții în mineralele țintă, care pot avea ca 

rezultat producerea de nuclizi cosmogenici (vezi Tabel 10 și Figura 44).  Reacțiile de 

spalație, care implică neutroni rapizi cu energii ridicate, sunt responsabile pentru 

producerea majorității nuclizilor cosmogenici (
3
He, 

21
Ne, 

10
Be, 

26
Al, 

14
C, 

36
Cl), însă 

trebuie ținut cont de faptul că fluxul de neutroni este atenuat la <1% când se depășește 

adâncimea de 3 m (Figura 42).  

 

Figura 42. Rata de producere a 
10

Be în funcție de adâncime în arenitul cuarțos (adaptat 

după Gosse și Phillips, 2001). Cu cât se avansează în rocă, reacțiile muonice joacă un 

rol mai mare în producția totală de nuclizi cosmogenici decât reacțiile de spalație. 
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Reacțiile nucleare de spalație sunt reacțiile produse de particule proiectil cu energii mai 

mari de 50 MeV, care determină emisia din nucleul țintă a unui număr mare de particule 

ușoare în final rezultând un nucleu cu masa atomică corespunzator mai mică decât cea a 

nucleului original. Particulele ușoare emise pot fi neutroni, protoni, deuteroni, particule 

alfa sau izotopi ai litiului. Reacțiile de spalație pot avea loc pe orice nucleu din atmosferă, 

ca și din scoarța terestră, dar cele mai multe au loc pe nucleele de azot, oxigen, carbon, 

aluminiu, siliciu, argon și fier. La rândul lor, particulele ușoare produc noi reacții 

nucleare cu nucleele elementelor atmosferice, procesul putându-se repeta, în funcție de 

energia particulelor primare de foarte multe ori, generând astfel cascade de reacții 

nucleare. Neutronii termici, care rezultă în urma încetinirii unor neutroni în timpul 

cascadelor de reacții nucleare, declanșează reacții de captură, care pot fi importante 

pentru producerea, în special, a 
36

Cl, dacă Cl natural este disponibil. Deoarece acești 

neutroni cu energie redusă pot scăpa din rocă, vârful fluxului de neutroni este atins la o 

adâncime de 20 cm de la suprafață. Această caracteristică este importantă pentru 

colectarea probelor în vederea determinării conținutului de 
36

Cl. Muonii au masa mai 

redusă decât cea a neutronilor și sunt mai slab reactivi, putând astfel să pătrundă mai 

adânc în rocă. Prin urmare, muonii sunt responsabili pentru aproximativ 2.5% din 

reacțiile cosmogenice care au loc la suprafața rocii, însă la o adâncime de aproximativ 3 

m (1000 g cm
-2

), când reacțiile de spalație scad, muonii sunt responsabili de 100% din 

reacțiile cosmogenice (Heisinger și colab., 2002a,b; Braucher și colab., 2013). 
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Tabel 10. Principalii nuclizi cosmogenici tereștri utilizați în aplicațiile geomorfologice, 

alături de elementele țintă și reacțiile prin care se formează (adaptat după Ivy-Ochs și 

Kober, (2008) și Dunai (2010). 

Izotop Elemente țintă Reacții 

3
He Numeroase, inclusiv Li Spalație (100%) 

21
Ne Mg, Al, Si 

Captură neutron termic  

(pe Li via 
3
He) 

10
Be O, Si 

Spalație (>96.4%) 

Muoni (3.6%) 

26
Al Si 

Spalație (95.4%) 

Muoni (4.6%) 

36
Cl K, Ca, Cl (Fe, Ti) 

Spalație (95.4% din 

K;86.6% din Ca; 100% din 

Fe și Ti) 

Captură neutron termic  

(din Cl și K) 

Muoni  

(4.6% din K;13.4% din Ca) 

14
C O, Si 

Spalație (82%) 

Muoni (18%) 
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METODE ANALITICE ŞI DETERMINAREA  VÂRSTEI 

 

Procedura  

Rocile și sedimentele care conțin mineralul țintă dorit sunt colectate în teren folosind 

protocolul descris în Tabelul 11. După prelevare, probele sunt sfărmate mecanic și tratate 

fizico-chimic pentru a izola mai întâi mineralul țintă și apoi nuclidul de interes din acel 

mineral (Wilson și colab., 2008). Această etapă reprezintă un proces complex și 

consumator de timp, ale cărui costuri ridicate limitează numărul de analize realizabile. 

Concentrația nuclidului este apoi măsurată sub forma unui raport (ex. 
9
Be/

10
Be) folosind 

un spectrometru de masă, pentru determinarea ulterioară a cantității de nuclid din probă. 

Cantitatea de nuclid din probă poate fi converită într-o concentrație, care apoi este 

folosită pentru calcularea vârstei (Gosse și Phillips, 2001; Dunai, 2010). 

Nuclizii cosmogeni (atom/g) se acumulează în suprafața de rocă dupa următoarea ecuație:  

 

unde    P(0) [(atomi g
-1

 a
-1

) – viteza de producere la suprafață 

 t (a) – durata expunerii 

 λ (a
-1

) – constanta de dezintegrare 

 ρ (g cm
-3

) – denistatea materialului iradiat 

 ε (cm a
-1

) – rata de eroziune 

 Λ (g cm
-2

) – lungimea de atenuare 

Cin [atoms g
-1

] – concentrația inițială de nuclizi, inainte de iradiere (Ivy-Ochs și 

Kober, 2008). 
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Tabel 11. Listă pentru prelevarea probelor pentru analiza nuclizilor cosmogenici tereștri 

(adaptat după Darvill, 2013) 

1. 

Echipament 

 Markere 

 GPS 

 Camera digitală 

 Ruletă 

 Saci de pânză 

pentru probe 

 Ciocan și daltă / burgiu / 

discuri diamantate de piatră 

(roca de bază, bolovani) 

 Balanțe (cântărire probe) 

 Lopată/târnăcop/mistrie  

 Boloboc  

 Hărți/fotografii 

aeriene ale zonei 

 Busolă 

2. 

Considerații 

Context 

Contextul geomorfologic al probelor trebuie înțeles. 

Pentru probele individuale, trebuie evitate situațiile în 

care stabilitatea blocului stâncos sau a suprafaței fost 

afectată. Pentru profilele de adâncime, asigurați-vă că 

suprafața este geomorfologic stabile și că este 

suprafața originală. 

Istoricul probei 

Probele au fost afectate de? 

 Acoperire cu sol 

 Acoperire cu zăpadă 

 Acoperire cu gheață 

/ghețari 

 Vegetație 

 Acoperire cu cenușă 

 Acoperire cu apă 

Aspecte etice 
Minimizați efectele pe care prelevarea probelor le-ar 

putea avea asupra mediului înconjurător. 

3a. 

Probe 

individuale 

1. Litologia rocii trebuie să conțină mineralul țintă necesar pentru nuclidul 

cosmogenic utilizat; 

2. Datați cel puțin trei probe per formă de relief/secvență; 

3. Dacă prelevați bolovani ca probe, alegeți-i pe cei mai înalți; 

4. Nu prelevați margini sau colțuri; 

5. Dacă este posibil, evitați semne de eroziune post-depozițională; 

6. Proba trebuie prelevată până la o adâncime de aproximativ 5 cm, cu 

excepția analizelor de 
36

Cl, pentru care un eșantion cu o grosime mai 
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mare va înregistra mai bine nuclizii produși prin captură de neutroni; 

7. Greutatea probei va depinde de litologie și de vârstă, astfel încât raportul 

dimensiune/greutate va fi estimat. Prin urmare, este mai bine să se 

urmărească un eșantion mai mare decât este probabil să fie  necesar. 

3b. 

Profil în 

adâncime 

1. Profilul trebuie să aibă 1.5-2.5 m grosime, măsurat de la nivelul 

suprafeței regionale; 

2. Excavați o suprafață relativ plană, curată și descrieți stratigrafia secțiunii 

3. Măsurați grosimea solului de la suprafață, dacă este necesar; 

4. Prelevați probe de la șase adâncimi diferite, distanțate cu 10-50 cm; în 

partea superioară a profilului prelevați probe cât mai apropiate una de 

cealaltă; prelevați cel puțin o probă adâncă (> 3 m, dacă e posibil); 

5. Prelevați cel puțin 1 kg de roci clastice sau de nisip; 

6. Colectați clastele sau sedimentele care conțin mineralul țintă; 

7. Măsurați sau estimați grosimea probei; 

8. Dacă e posibil, măsurați densitatea medie a fiecărei unități sedimentare; 

4. 

Înregistrare  

Timp Notați data și timpul. 

Locație Notați longitudinea, latitudinea și altitudinea  

Context 
Descrieți situl de unde ați prelevat proba și cum se 

integrează în contextul geomorfologic al zonei. 

Etichetare 

Etichetați probele cu: 

 Numele probei; 

 Linia de submersie (dacă proba a fost partial 

îngropată) 

Fotografii 

Fotografiați: 

 Situl de prelevare al probei din cât mai multe 

unghiuri posibile; 

 Roca înainte și după prelevare (probe individuale)/ 

fața sedimentului (profil în adâncime); 

 Panoramă 360°a sitului de prelevare a probei. 

Caratceristici Descrieți și fotografiați următoarele: 
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fizice  Dimensiune 

 Formă 

 Litologie 

 Culoare 

 Fracțiune granulară 

 Acoperire cu licheni 

 Striații 

 Șlefuire glaiară 

 Crăpături vizibile 

 Filoane emergente 

 Urme de eroziune 

eoliană 

 Urme de ―rugină 

deșertică‖ 

 Alte caracteristici 

relevante. 

Ecranare 

topografică 

Măsurați elevația angulară a orizontului din situl de 

prelevare la intervale echidistante, totalizând 360°. 

Grosime și 

fragmente 

Înregistrați grosimea probei individuale sau a 

fragmentelor pentru a ușura reconstrucția în laborator. 

Măsurați sau estimați grosimea profilului vizat. 

 

În calcularea vârstei, trebuie ținut cont atât de contextul geomorfologic al probei 

(ecranare, eroziune, expunere primară), cât și de diferiții parametri care intervin în rata de 

producere a nuclizilor cosmogeni tereștri. 

 

Contextul geomorfologic 

Alegerea nuclidului cosomogen utilizat pentru datare este determinată de intervalul de 

timp vizat (timpul de înjumătățire al nuclidului) și de tipurile de roci disponibile 

(mineralele țintă; Ivy-Ochs și Kober, 2008). Este important să se demonstreze că 

eșantionul de rocă sau sediment ales este caracteristic pentru procesul geomorfologic sau 

evenimentul studiat, fapt care se poate realiza printr-o cunoaștere inițială a mediului și a 

evoluției acestuia. Deoarece modificările mediului care au loc în timp pot influența 

modul în care nuclizii sunt acumulați în probe, este de asemenea necesar să se ia în 

considerare influența ecranării, a eroziunii, a expunerii primare și a schimbărilor 

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

Fluxul razelor cosmice în anumite zone poate fi atenuat de către obstacolele locale 

precum, topografia înconjurătoare, panta terenului și formațiunile locale de rocă (Gosse 

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

 

Figura 43.  Ilustrarea factorilor care afectează ecranarea. (A) Fluxul radiativ cosmic 

scade dacă străbate o porțiune mai mare din atmosferă (adică la un unghi de incidență 

mai mic) și topografia locală caracterizată de pante abrupte va reduce din fluxul cosmic 

incident la fața locului. (B) Diverși factori locali care vor influența ecranarea probelor. 

Trebuie luat în considerare faptul că acești factori se vor modifica de-a lungul timpului. 

(C) Ecranarea topografică este calculată prin determinarea gradului la care situl de 

prelevare al probelor este expus la o topografie plană. O metodă este de a măsura 360° 

în toate direcțiile altitudinea orizontului la intervale regulate și apoi să se calculeze 

expunerea (Balco și colab., 2008). 

 

Ecranarea topografică blochează o parte din razele incidente, modificând rata locală de 

producție, iar dacă nu este corectată, pot rezulta vârste eronate, care ar indica un substrat 

mai tânăr. Incidența razelor cosmice are o dependență nonlineară cu unghiul față de 
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orizontală, modificarea semnificativă a fluxului necesitând o ecranare foarte pronunțată. 

Cu toate acestea, ecranarea este importantă pentru determinarea vârstei geologice și este 

măsurabilă la fața locului (Figura 43). În plus, probele preluate din obstacolele 

proeminente pot pierde neutroni cu energie ridicată înapoi în atmosferă, rezultând într-o 

rată de spalație redusă (Masarik și Wieler, 2003). Acesta este motivul pentru care sunt 

evitate formațiunile de rocă solitare ascuțite (Gosse și Phillips, 2001). De asemenea, 

trebuie luată în considerare și ecranarea post depozițională, ca şi zăpada anuală sau 

semipermanentă, nisipul, loessul, humusul sau stratul de vegetație, factori greu de 

încorporat într-o calculare a vârstei, fiind recomandabil să se evite probele care prezintă 

semne ale acestui tip de ecranare. 

b) Eroziunea 

De-a lungul timpului, suprafața rocii sau a unității sedimentare vor fi erodate. Acest fapt 

are două consecințe: în primul rând, stratul superior, în care nuclizii cosmogeni sunt 

produși, va fi eliminat progresiv și în al doilea rând, suprafața acestora la momentul 

prelevării s-ar putea să fi fost expusă mai târziu decât momentul datării (Gosse și 

Phillips, 2001). Acești doi factori combinați vor determina o subestimare a vârstei reale a 

probei. Această subestimare poate fi parțial contracarată prin măsurarea protruziunii 

benzilor de minerale mai rezistente (filoanele de cuarț) sau a adâncimii scobiturilor de pe 

suprafața rocilor ca indicatori ai ratei de eroziune (Gosse și Phillips, 2001). Alternativ, 

un profil de adâncime prin sediment poate fi utilizat pentru a modela rata de eroziune (a 

se vedea secțiunea ―Probe individuale vs. profile de adâncime‖; și Hein și colab., 2009).  

În prezent, există puține măsurători independente ale ratei de eroziune, prin urmare, ca și 

compromis, sunt oferite două estimări de vârstă pentru aceiași probă – una presupunând 

că nicio eroziune nu a avut loc și cea de-a doua care ține cont de o estimativă rată 

constantă de eroziune. Această abordare trebuie privită cu precauție, deoarece prima 

estimare de vârstă, oferă o vârstă minimă pentru depozit, indiferent de gradul de eroziune, 

pe când vârstele corelate cu expuneri mai îndelungate devin din ce în ce mai susceptibile 

la rata de eroziune.  

c) Expunerea primară 
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O altă ipoteză a analizei nuclizilor cosmogeni tereștri formați in situ este că proba nu a fot 

expusă radiației cosmice anterior datării și, prin urmare, nu poartă semnătura nuclizilor 

cosmogeni anteriori (Anderson și colab., 1996). Cu toate acestea, o expunere primară la 

radiația cosmică sau lipsa eroziunii pe o grosime suficient de mare a rocii pot să eșueze în 

resetarea ―ceasului‖ cosmogenic (Guido și colab., 2007). Prezența unei componente 

cosmogene primare va oferi o vârstă anormal de mare a probei (probe bătrâne).  În 

analizele care utilizează un singur nuclid, valorile extreme pot fi identificate cu ajutorul 

testelor statistice precum distribuția probabilităților sau chi pătrat, dar va fi necesară 

prelevarea unui număr impresionant de probe (Barrows și colab., 2002). În profilele de 

adâncime, concentrația unui nuclid dintr-o probă prelevată de la o adâncime de peste 3 m 

se datorează doar expunerii primare și poate fi luată în calcul pentru estimarea vârstei 

(vezi secțiunea ―Probe individuale vs. profile de adâncime; Repka și colab., 1997; 

Hancock și colab., 1999). Vârsta, considerând expunerea primară ca fiind zero și 

neexistând eroziune, se calculează după formula:  

 

unde    P(0) [(atomi g
-1

 a
-1

) – viteza de producere la suprafață 

 t (a) – durata expunerii 

 λ (a
-1

) – constanta de dezintegrare 

Când există dovezi cum conform cărora zona a suferit eroziuni semnificative, vârsta se 

calculează folosind o rată de eroziune presupusă sau calculată, utilizînd următoarea 

formulă: 

 



145 
 

unde    P(0) [(atomi g
-1

 a
-1

) – viteza de producere la suprafață 

 t (a) – durata expunerii 

 λ (a
-1

) – constanta de dezintegrare 

 ρ (g cm
-3

) – denistatea materialului iradiat 

 ε (cm a
-1

) – rata de eroziune 

 Λ (g cm
-2

) – lungimea de atenuare 

Unele aplicații utilizează mai mulți nuclizi atât pentru a identifica expunerea primară, cât 

și pentru a cuantifica ratele de eroziune.  

 

Analize cu nuclizi multipli 

Deoarece nuclizi cosmogeni radioactivi se dezintegrează în timp, aceștia au potențialul de 

a furniza informații atât despre expunerea în timp (cantitatea de izotopi acumulată), cât și 

gradul de acoperire, eroziune și ecranare ale suprafeței (cantitatea acumulată de izotopi 

care s-au dezintegrat; Dehnert și Schlüchter, 2008). În consecință, această tehnică este 

deosebit de puternică atunci când se folosesc izotopi multipli, care prezintă diferențe 

semnificative între  ratele de producere și timpii de înjumătățire (Figura 44; Lal, 1991; 

Gosse și Phillips, 2001). De exemplu, o combinație de 
10

Be (T1/2=1389±14 ka) și 
26

Al 

(T1/2=708±17 ka) poate demonstra dacă o rocă a suferit o expunere simplă sau complexă 

de-a lungul timpului, deoarece în timpul unei perioade de ecranare se va dezintegra 

aproape de două ori mai mult 
26

Al decât 
10

Be, ceea ce va rezulta în estimări de vârstă 

discordante (Lal, 1991; Balco și colab., 2005; Dehnert și Schlüchter, 2008). 
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Figura 44. Un rezumat al proprietăților celor mai uzitați șase nuclizi cosmogeni. 

Intervalele de vârstă sunt aproximate și dificil controlate de metodologia laboratoarelor 

sau de factorii locali, precum eroziunea. Graficul ilustrează că 
14

C are cel mai scurt 

utilizabil interval de vârstă datorită timpului său scurt de înjumătățire, în timp ce 

radionuclizii cu timp de înjumătățire mai mare (de ex. 
10

Be) pot fi utilizați pentru 

intervale mai largi (adaptat după Darvill, 2013). 

 

Probe individuale vs. profile de adâncime 

În scopul datării, probele individuale sunt mai des utilizate decât profilele de adâncime. 

Acestea prezintă potențialul de a oferi o vârstă per analiză și sunt mult mai ușor de 

prelevat. Cu toate acestea, cuantficarea efectelor provocate de ecranare, eroziune și 

expunere primară este dificil de realizat, generându-se astfel o împrăștiere a valorilor în 

seturile de date pornind doar de la o singură caracteristică geomorfologică care crește cu 

vârsta formei de relief (Balco, 2011). Spre deosebire de probele individuale, profilele de 

adâncime oferă numeroase informații adiționale vârstei. Întrucât probele se prelevează de 

la diferite adâncimi dintr-o unitate sedimentară, se obține o distribuție a concentrației 

nuclizior de-a lungul stratului de sedimente – concentrația de la suprafață corepsunde 

vârstei sedimentului, iar pe măsură ce se avansează în interiorul profilului, probele se 

caracterizează prin concentrații ale nuclizilor care scad progresiv cu atenuarea normală a 

radiațiilor cosmice (Anderson și colab., 1996; Repka și colab., 1997). Prin modelarea 
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datelor privind concentrația de nuclid cu ajutorul testului chi pătrat, se pot obține pe lângă 

vârsta sedimentului și informații despre media expunerii primare, eroziunea/deflația 

suprafeței geomorfologice sau despre modificările în sedimentare. Utilizarea izotopilor 

multipli în anliza unui profil poate de asemenea să determine vârstele expunerii sau ale 

depozitării (Granger și Muzikar, 2001; Häuselmann și colab., 2007; Balco și Rovey, 

2008; Hein și colab., 2009). Cu toate acestea, profilul de adâncime impune efectura unui 

număr ridicat de analize (peste 5) pentru a obține o singură estimare a vârstei și poate 

ridica probleme când se utilizează fracțiuni mai mari decât granulele de nisip (Hidy și 

colab., 2010). Astfel, profilul de adâncime tinde să fie ales în locul probelor individuale 

atunci când sedimentul care se dorește datat este de tip fluvial, glacio-fluvial sau 

aluvionar și/sau când procesele post-depoziționale pot determina o subestimare a vârstei 

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

 

ESTIMAREA RATEI DE PRODUCȚIE A NUCLIZILOR COSMOGENICI ȘI 

FACTORII DE SCALARE 

Pentru a determina vârsta corepsunzătoare acumularii unui anumit nuclid cosmogen, 

trebuie estimată rata la care acel nuclid este produs la locul de prelevare al probelor, 

având în vedere că producția in situ a uclizilor cosmogeni variază în funcție de altitudine, 

latitudine, grosimea și densitatea probei (Lal, 1991; Dunai, 2000; Stone, 2000) și va fi 

afectată de ecranare. 

Ratele de producție au fost determinate prin trei metode generale: (i) calibrare geologică, 

prin măsurarea concentrației nuclidului din suprafața unei roci a cărei expunere este 

cunoscută (stabilă, neafectată de eroziune și neecranată). În esență, această procedură 

presupune calibrarea scălii temporale a unui nuclid particular cu o altă scală temporală, 

precum cea a radiocarbonului, a U-Th, sau apelând la dendrologie. O alternativă la acestă 

metodă este reprezentată fie de efectuarea măsurătorilor de calibrare pe suprafețe stabile, 

care se știe că au fost expuse suficient de mult timp ca să ajungă la saturație (până la 

atingerea echilibrului secular fără eroziune), fie de efectuarea măsurătorilor asupra 

nuclizilor cosmogenici tereștri formați in situ de viață lungă sau apelând la date geologice 
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independente (Nishiizumi și colab., 1990; Jull și colab., 1992; Brook și colab., 1995b). 

(ii) Ratele de producție pot fi determinate experimental, prin măsurarea în laborator a 

concentrației nuclidului în plăci cu compoziție cunoscută, care sunt plasate, în cadrul unui 

accelerator nuclear, într-un flux linear de particule a cărui energie poate fi extrapolată la 

fluxul radiativ secundar pe Pământ sau prin expunerea materialelor țintă, pe perioada mai 

multor ani, la radiația cosmică corespunzătoare altitudinilor ridicate (Nishiizumi și 

colab., 1996); și prin (iii) simulări numerice ale interacțiunilor nucleare și a altor procese 

fizice care ar fi responsabile de producerea nuclizilor (Masarik și Reedy, 1995). Deși 

toate aceste metode s-au dovedit a fi folositoare, ratele de producere a nuclizilor prin 

spalație, utilizate predominant în aplicațiile geocronologice, au fost deduse din calibrarea 

geologică (Gosse și Phillips, 2001). După obținerea ratelor de producție, acestea trebuie 

normalizate la nivelul mării și la latitudinea înaltă (Sea-Level and High Latitude, abreviat 

SLHL). Apoi, fie se aplică direct cea mai adecvată rată de producere regională, fie se 

folosește o rată de producere de referință, care se calculează ca media acestor diferite 

studii regionale (Balco și colab., 2008). Indiferent de metoda adoptată, trebuie luați în 

considerare factorii de scalare pentru a ajusta adecvat rata de producere de la rata 

regională sau globală (dată în condiții SLHL) la cea locală, a sitului de unde a fost 

prelevată proba, ținând cont de producerile variabile la latitudini și altitudini diferite (Lal, 

1991). În prezent, se utilizează șase modele principale de scalare care tratează în dferite 

moduri variațiile ratelor de producere a nuclizilor (Lal, 1991; Stone, 2000; Dunai, 2001; 

Desilets și Zreda, 2003; Lifton și colab., 2005; Desilets și colab., 2006). Nu există o 

diferență semnificativă între modelele de scalare; în principiu, acestea manipulează 

efectele presiunii atmosferice, ale câmpului geomagnetic și ale variabilității activității 

solare, iar softurile utilizate în calculul vârstelor oferă un interval de vârste pentru a 

ilustra efectele fiecărui model. 

 

INTERVALUL DE VÂRSTE ȘI APLICAȚII 

Nuclizii stabili se acumulează în timp în funcție de rata lor de producție și vor ajunge în 

cele din urmă la echilibru cu rata de eroziune a suprafeței geomorfologice. În schimb, 

producerea nuclizilor radioactivi va egala în cele din urmă atât rata de eroziune, cât și 
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cantitatea de nuclizi pierduți prin dezintegrare. Starea de echilibru se numește saturație și 

limitează intervalul de vârste pe care nuclizii pot fi aplicați până în prezent (vezi Figura 

44). Limita vârstei minime este determinată prin procedeul de măsurare ales (Ivy-Ochs și 

Kober, 2008). 

Seletarea celui mai potrivit nuclid pentru diferite aplicații este condiționată de durata de 

expunere estimată a suprafeței de interes, altitudinea acesteia, precum și de natura 

studiului. În schimb, alegerea litologiilor poate restricționa utilizarea unor anumiți 

nuclizi.  

Intervalele de vârstă efective, corepsunzătoare diferiților nuclizi, depind de timpul de 

înjumătățire și de rata lor de producere, precum și de limitele de detecție ale 

spectrometrului de masă utilizat. În cazul în care o suprafață geomorfologică a fost 

expusă în mod continuu și e neglijabil erodată, este posibilă datarea pre-cuaternară a 

formelor de relief cu ajutorul nuclizilor stabili și cu timp de înjumătățire mare (
3
He, 

10
Be, 

21
Ne, 

26
Al). De exemplu, suprafețele rocilor bine conservate din Dry Valleys, Antarctica 

au generat vârste minime de expunere de peste 2 Ma, cu rate de eroziune sub 1 mm/ka 

(Brown și colab., 1991; Nishiizumi și colab., 1991a; Brook și colab., 1993, 1995a; Ivy-

Ochs și colab., 1995; Schaefer și colab., 1999). Suprafețele rocilor din alte climate pot 

suferi procese de eroziune mai ridicate, astfel că limita superioară a intervalului de vârstă 

aplicabil se datorează exclusiv proceselor geomorfologice. Nuclizii cu timp de 

înjumătățire mai scurt, precum 
14

C și 
36

Cl, ajung la saturație după 20 ka și respectiv 1 Ma, 

putând astfel oferi estimări ale vârstei minime  și informații valoroase cu privire la 

eroziunea suprafețelor geomorfologice. Limita inferioară a intervalului de vârstă este 

controlată în principal prin combinarea ratei de producere a nuclizilor și limita de detecție 

analitică (adică este în funcție de nuclid și de locul de prelevare al probei). De exemplu, 

3
He este ideal pentru datarea lavelor tinere pentru că are cea mai mare rată de producere 

(P3 ~ 116 atomi g
-1

 olivină a
-1

), iar concentrația de 
3
H nucleogenic nu a devenit încă 

semnificativă (Kurz, 1986; Cerling și Craig, 1994). Inclusiv 
10

Be (P10Be,s.l. ~ 6 atomi g
-1

 

cuarț a
-1

) a fost folosit pentru datarea cu succes a morenelor glaciare din Holocenul târziu 

(Gosse, 1994) la altitudini mari (P10 la 3500 m ~ 60 atomi g
-1

 cuarț a
-1

). Nuclizii cu timp 

de înjumătățire redus,  precum 
14

C și 
36

Cl, vor avea, de asemenea, o retenție mai scurtă a 
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concentrațiilor aferente expunerii primare, fiind astfel mai adecvați pentru datarea rocilor 

care se presupune că au fost expuse anterior. 

Utilizările nuclizilor cosmogenici formați in situ la suprafața terestră se dovedesc a fi 

vaste și complexe, putând fi aplicate în diferite medii/suprafețe geomorfologice: glaciar, 

versant, fluvial, de coastă/lacustru, vulcanic, deșertic, carstic, extraterestru, tectonic. O 

enumerare a acestor aplicații, însoțită de principalele publicații aferente, este oferită în 

Tabelul 12. 

 

Tabel 12. Listă rezumativă a aplicaților în care s-a utilizat datarea cu nuclizi cosmogeni 

formați in situ a suprafața terestră (adaptat după Darvill, 2013). 

Mediu/suprafață 

geomorfologică 
Obiectul studiului Exemple de publicații 

Glaciar 

Morene 

Phillips și colab., (1990); Brown și colab., 

(1991); Brook și colab., (1993); Gosse și 

colab., (1995); Phillips și colab., (1996); 

Jackson și colab., (1997); Owen și colab., 

(2001); Briner și colab., (2002); Kaplan și 

colab., (2004); Schaefer și colab., (2006); 

Barrows și colab., (2007); Putnam și colab., 

(2010); Ballantyne (2012).  

Caracteristici rocă 

de bază 

Nishiizumi și colab., (1991a); Bierman și 

colab. (1999); Fabel și colab., (2002); 

Marquette și colab., 

(2004); Harbor și colab., (2006); McCormack 

și colab., (2011); Hippe și colab., (2013). 

Grosimea stratului 

de gheață 

Stone și colab., (2003); Bentley și colab., 

(2006); Todd și colab., (2010);  

Caracteristici 

glacio-fluviale 
Hein și colab., (2009); Hein și colab., (2011) 

Ablație Lal și colab., (1987); Jull și colab., (1994) 
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Versant 

Alunecare teren 

Ballantyne și colab., (1998); Barnard și colab., 

(2001); Sanchez și colab., (2010); Akçar și 

colab., (2012a) 

Translocare pantă 
Small și colab., (1999); Heimsath și colab., 

(2005); Nichols și colab., (2007) 

Denudație suprafață 
Brown și colab., (1995b); Heimsath și colab., 

(2000, 2001); Aguilar și colab. (2013) 

Fluvial 

Terase aluvionare 

Molnar și colab., (1994); Hetzel și colab., 

(2002);  

Darling și colab., (2012) 

Inundații 
Cerling și colab., (1994); Margerison și 

colab., (2005); Amidon și Farley (2011) 

Costier/lacustru 
Depozite de țărm 

Trull și colab., (1995); Matmon și colab., 

(2003); Kurth și colab., (2011). 

Sedimente lacustre Kong și colab., (2009); Davis și colab., (2011) 

Vulcanic 
Forme de relief 

vulcanice 

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

(1999); Goethals și colab., (2009); Medynski 

și colab., (2013) 

Deșert/eolian 
Eroziune eoliană și 

denudație 

Bierman și Caffee (2001); Vermeesch și 

colab., (2010); Fujioka și Chappell (2011);  

Carstic 
Depuneri sedimente 

în peșteri 

Granger și colab., (1997); Stock și colab., 

(2006);  

Matmon și colab., (2012) 

Extraterstru Impact meteoric 
Nishiizumi și colab., (1991b); Phillips și 

colab., (1991) 

Tectonic 

Modificare elevație 
Gosse și Stone (2001); Riihimaki și Libarkin 

(2007) 

Apariție falie 

Zreda și Noller (1998); Palumbo și colab. 

(2004); 

Akçar și colab. (2012b) 
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Metode geocronologice absolute IV  

Acumularea defectelor de iradiere 

 

Pentru determinarea vârstelor absolute a obiectelor geologice, pe lângă metodele bazate 

pe urmărirea evoluţiei în timp a unei largi categorii de radionuclizi terigeni (primari şi 

secundari) sau cosmogeni, au fost dezvoltate metode bazate pe acumularea în mineralele 

cu proprietăţi electrice izolatoare a diferitelor tipuri de defecte de iradiere produse sub 

acţiunea radiaţiilor ionizante emise tot de radionuclizii existenţi în obiectele investigate. 

În felul acesta, din determinarea prin metode specifice a fiecărui tip de defecte, vârstele 

absolute pot fi calculate din compararea concentraţiei actuale a acestor tipuri de defecte 

cu viteza de formarea a lor, viteză de formare la rândul ei proporţională cu concentraţiile 

celor mai importanţi radionuclizi terigeni:  

40
K, 

232
Th, 

235
U şi 

238
U.  

Ca şi în cazul celorlalte metode geocronologice, metodele bazate pe acumularea 

defectelor de iradiere presupun îndeplinirea simultană a două condiţii:  

- Defectele de iradiere sunt stabile în tot intervalul considerat din momentul generării şi 

până la momentul măsurării lor;   

- Rata de producere a defectelor de iradiere trebuie să fie constantă pe toată durata 

existenţei acestora.   

Odată aceste condiţii îndeplinite, este necesară determinarea a două mărimi în mod 

experimental:  

- Doza totală absorbită sau concentraţia totală de defecte de iradiere.   

- Valoarea numerică a debitului dozei sau a ratei de producere a defectelor de iradiere. 
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În aceste condiţii, vârsta absolută se calculează împărţind doză totală la debitul acesteia. 

La ora actuală, din această categorie de tehnici geocronologice fac parte metoda urmelor 

de fisiune, rezonanţa electronică paramagnetică, termoluminescenţa şi luminescenţa 

stimulată optic. 

 

Metoda urmelor de fisiune  

Metoda urmelor de fisiune este de dată relativ recentă, fiind propusă de Fleisher şi 

colab., 1975; McDougal, 1976; Naeser și Naeser, 1984 şi se bazează pe evidenţierea 

defectelor de iradiere generate în reţeaua cristalină a mineralelor cu proprietăţi electrice 

izolatoare şi bogate în uraniu. Deoarece limitele de aplicabilitate ale metodei sunt 

puternic dependente de conţinutul de uraniu al mineralelor componente, vârstele 

determinate prin metoda urmelor de fisiune variază între câţiva ka şi câţiva Ga (Naeser și 

Naeser, 1984). Au fost raportate determinări de vârste pe apatita, zircon, sfen, allanit, 

epidot, mice, granaţi sau obsidian.  Precizia în determinarea vârstelor prin această metodă 

variază între 5% şi 10%, în aceste cifre fiind inclusă şi imprecizia determinată de erorile 

de calibrare. Existenţa unor temperaturi de recombinare termică a urmelor face ca 

vârstele astfel determinate să se refere la momentul ultimului episod metamorfic (dacă 

acesta a avut loc) din istoria rocii investigate. Pe lângă existenţa unui interval al 

temperaturilor de recombinare termică, recombinarea este de asemenea determinată şi de 

durata încălzirii.   

 

RELAȚIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VÂRSTELOR    

Dintre toţi izotopii radioactivi naturali existenţi, numai 
238

U are o constantă de 

dezintegrare suficient de mare pentru ca numărul dezintegrărilor prin fisiune spontană să 

genereze suficiente defecte pentru a putea fi evidenţiate.   
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Din cauza probabilităţii mici de dezintegrare prin fisiune spontană, constanta de 

dezintegrare corespunzătoare a 
238

U variază în funcţie de autorii măsurătorilor între 6,85 

*10
-17

 an
-1

 şi 8,57* 10
-17

 an
-1

. 

În urma procesului de fisiune (spontană sau indusă) sunt generate două nuclee a căror 

masă este aproximativ egală cu jumătate din masa atomică a nucleului de uraniu, fiecare 

având o sarcină pozitivă, energia lor totală fiind de circa 200 MeV. Din acest motiv 

fragmentele de fisiune sunt considerate particule puternic ionizante, fiind capabile să 

distrugă reţeaua cristalină a mineralului gazdă pe o lungime de câţiva microni, lucru pe 

care particulele alfa, având masa şi sarcina mult mai mici, nu o pot face, acestea trecând 

prin reţeaua cristalină practic fără o deteriora. În felul acesta, în mineral vor fi înregistrate 

numai dezintegrările ce au loc prin fisiune spontană sau indusă.  

Pentru determinarea vârstei unei probe este necesară determinarea simultană atât a 

numerelor de nuclee dezintegrate, cât şi numărul nucleelor rămase nedezintegrate. În 

cazul metodei urmelor de fisiune, fiecare din aceste două numere este determinat în mod 

diferit, dar pe aceeaşi probă, ceea ce reprezintă un avantaj deosebit.   

Numărul de nuclee de 
238

U dezintegrate prin fisiune spontană se determină numărând 

urmele apărute pe suprafaţa şlefuită şi decapată a mineralului, în timp ce numărul de 

nuclee de 
238

U rămase nedezintegrate se determină iradiind cu neutroni termici proba 

decapată şi decapând-o încă o dată în acelaşi condiţii. În urma iradierii cu neutroni 

termici, izotopul 
235

U ce însoţeşte izotopul 
238

U suferă fenomenul de fisiune indusă, în 

probă fiind generate urme de fisiune identice cu cele apărute prin fisiunea spontană a 

238
U. Datorită structurii diferite, nucleele de 

238
U şi 

235
U se comportă fundamental diferit 

la iradierea cu neutroni termici, cele ale izotopului 
238

U nefisionând deloc. Presupunând o 

distribuţie uniformă pentru cele două categorii de nuclee, densităţile urmelor pe suprafaţa 

mineralului vor fi proporţionale cu numărul de nuclee existente într-un volum adiacent 

suprafeţei investigate pe o adâncime egală cu lungimea parcursului maxim al 

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

spontană sau indusă.  

În felul acesta, densitatea urmelor de fisiune indusă (ρfs ) va fi descrisă de relația:  
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unde: λfs este constanta de dezintegrare a 
238

U prin fisiune spontană, i238  este abundenţa 

izotopică relativă a
 238

U, Nt  este numărul total de nuclee de uraniu existente la momentul 

actual în volumul sensibil al probei, λ238=1.55125*10
-10

 este constanta de dezintegrarea 

totală a 
238

U, t este vârsta probei. 

Densitatea urmelor de fisiune induse în urma iradierii cu neutroni termici (ρi) are 

expresia:  

 

Unde Φ este fluenţa neutronilor termici, ζ235 este secţiunea eficace de fisiune indusă a 

235
U, i235 este abundenţa relativă a 

235
 U. 

De aici rezultă ecuaţia de detrminare a vârstei: 

 

unde   

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

folosesc de regulă probe standard de vârstă ts bine determinată şi care, iradiate împreuna 

cu probele investigate, permit determinarea vârstelor necunoscute prin intermediul 

relaţiilor:  

   ,unde  
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În cazul unor probelor puternic eterogene cum este cazul cristalelor zonale de zircon, 

pentru determinarea vârstelor pot fi folosite drepte izocrone obţinute reprezentând grafic 

densitatea urmelor fosile în funcţie de densitatea urmelor induse, panta izocronei fiind, ca 

şi în varianta clasică, proporţională cu vârsta probei (Burkhard & Kral, 1982).    

Dependenţa concentraţiei şi chiar a dimensiunilor urmelor de fisiune de istoria termică a 

rocii reprezintă o sursă suplimentară de informaţie privind sistemul investigat. Pentru a 

corecta într-o anumită măsură erorile introduse de unul sau mai multe episoade de 

încălzire a rocii, determinarea numărului de urme fosile este însoţită de determinarea, în 

special în mineralele în care urmele au o formă puternic alungită cum este cazul apatitei, 

a lungimii acestora, rezultatele fiind apoi prezentate sub forma unei histograme. Prezenţa 

unui singur maxim indică de obicei o răcire lentă a mineralului sub temperatura de 

recombinare, în timp ce prezenţa a unui al doilea maxim pentru lungimi mai mici este 

legată de obicei cu existenţa unui moment de încălzire parţială ulterior momentului răcirii 

iniţiale.  

Pentru compensarea efectelor eventualelor erori generate de încălzirea rocii după 

cristalizarea acesteia, s-au imaginat două tehnici diferite, bazate fie pe recoacerea treptată 

a mineralelor investigate urmată de iradierea şi determinarea dependenţei lungimii 

urmelor de temperatură de recoacere (Storzer & Wagner, 1969; Vasaru & Cosma, 

1998), fie prin recoacerea în palier (Storzer & Wagner, 1982; Vasaru & Cosma, 1998). 

Ambele tipuri de tratamente permit, dacă sunt corect aplicate, reducerea incertitudinii în 

determinarea vârstelor până la o valoare de 5%-10%.   

  

PREPARAREA ȘI INVESTIGAREA PROBELOR   

Un avantaj major al metodei urmelor de fisiune constă în faptul că mineralele ce sunt 

datate nu trebuie să fie de înalta puritate, cum este cazul pentru restul metodelor.   

Mineralele ce trebuiesc datate sunt selectate din roca investigată, şlefuite cu pulbere de 

diamant, suprafeţele astfel rezultate sunt decapate cu acid fluorhidric (pentru sticle şi 

mice), acid azotic (pentru apatit), hidroxid de sodiu sau potasiu (pentru sfen şi zircon) 



157 
 

pentru a evidenţia urmele fosile care apoi sunt numărate sub microscop. Pentru a menţine 

erorile statistice în limite rezonabile, densitatea urmelor fosile trebuie să depăşească un 

minimum de 10 urme/cm. 

Probele sunt apoi iradiate cu neutroni termici într-un reactor nuclear, în prezenţa unor 

probe standard pentru monitorizarea fluenţei de neutroni.  Probele astfel iradiate sunt din 

nou decapate pentru a evidenţia urmele de fisiune indusă. Dubla decapare face ca urmele 

de fisiune fosilă să aibă dimensiuni mult mai mari decât cele induse astfel încât 

diferenţierea lor este foarte uşor de făcut.  

Datorită formei lor regulate, determinarea densităţii atât a urmelor fosile cât şi a celor 

induse poate fi uşor automatizată folosind softuri specializate în analiza de imagini.   

 

DOMENIU DE APLICABILITATE   

Datorită simplităţii sale, metoda urmelor de fisiune a devenit una din metodele standard 

pentru determinarea vârstelor absolute a rocilor vulcanice şi metamorfice. De asemenea, 

poate fi folosită la datarea rocilor tinere dar bogate în uraniu cum este zirconul, dar şi la 

datarea rocilor precambriene sărace în uraniu cum este muscovitul.  

Datorită faptului că majoritatea mineralelor pentru care poate fi folosită pot fi datate şi 

prin metodele convenţionale K/Ar, Ar/Ar, U/Pb, Th/Pb sau U/Th, metoda urmelor de 

fisiune este foarte indicată ca metodă alternativă pentru verificarea rezultatelor obţinute 

cu aceste metode. 

 

LIMITĂRI   

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

în determinarea constantei de dezintegrare a 
238

U pentru fisiunea spontană. În acelaşi 

timp, ca şi în cazul celorlalte metode, încălzirea mineralelor conduce la ştergerea treptată 

până la dispariţia totală a urmelor, ceea ce conduce la vârste mai mici decât cele reale. 

Pentru a compensa parţial acest dezavantaj au fost elaborate proceduri speciale ce au în 
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vedere tratamente termice suplimentare ale mineralelor investigate (Stortzer & Wagner, 

1969; 1982; Vasaru & Cosma, 1998). În acelaşi timp, trebuie luat în considerare 

conţinutul de uraniu al mineralelor pentru a le alege pe cele mai adecvate pentru vârsta 

prezumtivă a rocii sau a formaţiunii investigate. 

 

Figura 45. Domeniul de aplicare al metodelor fragmentelor de fisiune în funcţie de 

concentraţiile de uraniu din mineralele utilizate (după Kaufhold & Herr, 1967). 

 

EXEMPLE REPREZENTATIVE  

Metoda urmelor de fisiune a fost folosită pentru datarea a 13 probe de roci metamorfice, 

eruptive (gnais pelitic, granit, migmatit, şist cu înalt grad de metamorfism) şi calco-

silicice recoltate în cadrul programului Ocean Drilling (Hole 976B) de pe fundul mării 

Alboran. Analiza distribuţiei lungimilor urmelor de fisiune şi omogenitatea vârstelor 

determinate pe apatite au indicat un proces de răcire rapidă până la o temperatură sub 60º 

C ce a avut loc acum 18-19 Ma. Datele acestea au indicat un proces de exhumare ce a 

început la o adâncime de câţiva kilometri şi care cel mai probabil este responsabil pentru 

morfologia actuală a fundului mării Alboran. Vârsta de răcire astfel determinată este în 

foarte bună concordanţă cu vârsta rocilor de pe fundul Mării Alboran determinate prin 
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metoda Ar/Ar, ceea ce confirmă legătura dintre procesul de exhumarea al fundamentului 

cristalin şi formarea Mării Alboran (Hurford şi colab., 1999). 

Insula Corsica ocupă o poziţie unică în Marea Mediterană de Vest deoarece pe insulă se 

regăsesc atât vestigii ale orogenezei Alpine cenozoice, cât şi ale extinderii şi a colapsului 

bazinului Mării Mediterane ce a urmat acesteia. Deoarece urmele de fisiune permit atât 

datarea diferitelor formaţiuni geologice, cât şi reconstituirea istoriei termice a formaţiunii 

investigate, această metodă a fost folosită pentru a elucida evoluţia termică şi 

morfologică a insulei. Rezultatele obţinute pe 41 de fragmente de apatit prin metoda 

urmelor  de fisiune au condus la valori ale vârstelor cuprinse între 10,5±0,5 Ma şi 53,8 ± 

0,8 Ma, având o distribuţie anizotropă, cele cu o vârsta mai mică de 20 Ma fiind 

răspândite în jumătatea vestică a insulei, zona centrală muntoasă a insulei corespunzând 

vârstelor intermediare cuprinse între 20 Ma şi 30 Ma, în timp ce vârstele cele mai mari de 

până la 53,8 Ma fiind întâlnite în partea sud-vestica a insulei. Probele colectate de-a 

lungul coastelor vestice şi nord-vestice confirmă un proces de denudaţie erozională la 

scară kilometrică legat de formarea riftului Ligurio-Provençal şi de formarea bazinului 

mării Tireniene. Probele mai tinere de pe latura estică a insulei sugereza o migraţie a 

procesului de eroziune din partea vestică în cea estică, cel mai probabil datorită migrării 

locului de extensie a scoarţei (Zarki-Jakni şi colab., 2004).   

Metoda urmelor de fisiune în combinaţie cu metoda de dezechilibru U/Th au fost folosite 

pentru reconstituirea istoriei termice şi tectonice a Munţilor Sandia şi a formaţiunii Hagan 

ce flanchează flancul estic al riftului Rio Grande din statul New Mexico, SUA. Ambele 

metode geocronologice au confirmat existenţa unui prim proces de răcire a Munţilor 

Sandia ce a avut loc în primă parte a Miocenului, între 22 Ma şi 17 Ma, urmată de o 

reducere semnificativă a vitezei de răcire la mijlocul Miocenului, între 16 Ma şi 14 Ma, 

perioadă corespunzătoare unui hiatus în formarea bazinului Albuquerque, urmat de o 

creştere momentană a vitezei de răcire datată acum 14 Ma, urmată din nou de o răcire 

lentă ce durează până în prezent. Comparând aceste viteze de răcire cu cele din gresiile 

permiene şi jurasice măsurate în formaţiunea Hagan la nord-est de munţii Sandia, a fost 

posibilă calibrarea fluxurilor termice din zona Munţilor Sandia, ajungându-se la 

concluzia că acesta au fost cu circa 5 mW/m
2
 mai mari în Oligocen decât cele din 
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Neogen. Măsurătorile efectuate pe teren în conexiune cu datele de vârsta au indicat faptul 

că cel puţin 3,1 km de material au fost exhumaţi din Munţii Sandia şi alţi 2,4 km au fost 

ridicaţi datorită mişcărilor orogenetice începute în Miocenul inferior şi extinse până în 

prezent (House şi colab., 2003). 

Stratigrafia Cenozoicului superior din Noua Zeelandă a fost stabilită pe baza celor mai 

importante evenimente marine, marea majoritate vizând microfauna locală, ceea ce a 

făcut relativ dificilă corelarea acesteia cu stratigrafia corespunzătoare din emisfera 

nordică. Existenţa a mai multor straturi de tefra riolitica intercalate între nivelele 

fosilifere a făcut posibilă stabilirea unei cronologii absolute a acestora şi în final corelarea 

sincronă cu GTS2004. Folosind metoda urmelor de fisiune a fost datat un strat de tefra 

aflat la 6 metri adâncime în albia râului Mangapoike River, din regiunea Gisborne din 

Insula de Nord a Noii Zeelande, pentru care a fost determinată o vârsta de 5.74 ± 0.34 

Ma, corespondentă limitei Messinian-Zanclean (Miocen-Pliocen) din regiunea Mării 

Mediterane. Este interesat de remarcat că orizontul că astfel datat corespunde unei 

discontinuităţi a faunei de foraminifere, ceea ce poate fi explicat printr-o scădere 

eustatică a nivelului mării ce a marcat cel mai tânăr final de periodă glaciară din Miocen 

(Shane, 1998). 

Mai multe fragmente de tefra produse în timpul erupţilor vulcanice de la finele 

Pliocenului ale vulcanilor din Câmpul Vulcanic Wrangell şi din arcul vulcanic Aleutin, 

peninsula Alaska au fost folosite pentru a data sedimentele din districtul aurifer Klondike 

din peninsula Yukon, Alaska. Vârstele astfel determinate au variat între 2,6  Ma şi 3,3 

Ma,  plasând formaţiunea cunoscută sub numele de White Channel Gravel la finele 

Pliocenului, în bună concordanţă cu măsurătorile efectuate prin metoda Ar/Ar, care au 

indicat o vârsta de 2,62 Ma, acest exemplu ilustrând capacitatea metodei de a determina 

vârste mici folosind nu apatită ci sticlă vulcanică (Westgate şi colab., 2003).  

Metoda urmelor de fisiune, corect aplicată, reprezintă una din cele mai simple şi în 

acelaşi timp exacte metode geocronologice, a cărui câmp de aplicabilitate se întinde de la 

finele Cenozoicului la mijlocul Proterozoicului. În plus, prin analiza distribuţiei 

lungimilor urmelor de fisiune se poate reconstitui cu o precizie acceptabilă istoria 

ultimelor etape de răcire a formaţiuni geologice investigate. 
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Datarea prin termoluminescență și luminescență stimulată optic 

Termenul de luminescenţă este utilizat pentru a defini radiaţia electromagnetică (în 

general, cu lungimi de undă în domeniul vizibil) emisă ca urmare a excitării non-termice 

a atomilor sau moleculelor. Materialele luminescente au, în general, structură cristalină şi 

sunt caracterizate de capacitatea de a absorbi energie, de a înmagazina o parte din această 

energie şi de a o emite sub formă de fotoni în momentul stimulării.  

Fenomenele luminescente sunt generate de o categorie amplă de procese fizice. În ce 

priveşte datarea însă, doar procesele de luminescenţă stimulată optic (OSL) şi 

termoluminescenţă (TL) sunt de interes (Bøtter-Jensen şi colab., 2003).  

Ne referim la luminescenţă stimulată optic atunci când stimularea semnalului luminescent 

se efectuează cu o sursă de lumină. În literatură sunt întâlniţi uneori şi termeni mai 

specifici, în funcţie de lungimea de undă a radiaţiei folosite: IRSL (infrared stimulated 

luminescence) - stimulare cu lungime de undă în infraroşu, GLSL (green light stimulated 

luminescence) - stimulare cu lungime de undă în domeniul vizibil, respectiv verde, sau 

BLSL (blue light stimulated luminescence) - stimulare cu lungime de undă în domeniul 

vizibil, respectiv albastru. Datarea prin luminescenţă stimulată optic se aplică, în marea 

majoritate a cazurilor, pe cristale de cuarţ şi feldspat.  

 

Figura 46. Reprezentare schematică a datării prin luminescenţă stimulată optic a 

sedimentelor. 
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Momentul care este datat prin tehnica luminescenţei stimulată optic este un moment de 

zero, când semnalul luminescent latent acumulat de minerale în trecut este resetat. În 

cazul sedimentelor, momentul resetării semnalului apare odată cu expunerea acestora la 

lumina solară, pe durata proceselor de eroziune, transport şi depozitare. Odată eliberată 

energia stocată anterior în minerale şi adus „cronometrul luminescent‖ la zero, semnalul 

luminescent latent începe să se acumuleze din nou prin expunere la fluxul natural de 

radiaţii nucleare (de exemplu, când mineralele deja depozitate sunt protejate faţă de 

expunerea la lumina solară prin depunerea la suprafaţă a altor granule). În momentul 

datării, semnalul acumulat este îndepărtat în laborator prin expunerea granulelor minerale 

la acelaşi agent de resetare a informaţiei, în cazul nostru, lumina. Ceea ce face diferenţa 

este faptul că, de această dată, semnalul luminescent este măsurat şi utilizat în 

determinarea timpului care a trecut între cele două momente în care semnalul a fost 

resetat. În cazul în care semnalul nu a fost complet resetat, vârsta OSL va supraestima 

vârsta reală (vezi Olley şi colab., 1998). Acest principiu este ilustrat în figura 46, pentru 

cazul particular al datării sedimentelor prin metoda luminescenţei stimulată optic.  

Deşi procesele care generează fenomenele de luminescenţă în cristalele naturale 

caracterizate de goluri energetice semnificative sunt complicate şi nu au fost încă complet 

înţelese, acest fenomen poate fi utilizat pentru datare (vezi Aitken, 1985, 1998). Punctul 

de plecare în înțelegerea mecanismului de producere a fenomenului luminescent și al 

modului în care acesta poate fi utilizat pentru datare îl reprezintă următorul model 

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

Luminescența este caracteristică  substanțelor cu o structură ordonată, precum cristalele și 

unele materialele vitroase. Existenţa unei ordini în structură, chiar şi doar localizată, 

permite o abordare din punct de vedere al stărilor energetice delocalizate (benzi). 

Materialele luminescente pot aparține semiconductorilor sau izolatorilor. Aceasta implică 

separarea benzilor energetice principale delocalizate printr-o bandă interzisă. Într-un 

cristal perfect, în acestă bandă interzisă nu există nivele de energie. Însă, cristalele 

formate în natură conţin defecte cum ar fi impurităţi şi ioni sau atomi lipsă, care dau 

naştere stărilor localizate sau a nivelelor de energie intermediare în interiorul benzii 

interzise.  
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Banda de conducţie 

 

Banda de valenţă 

Difuzie electronică 

L L 
T 

L 

T 
T 

Difuzie electronică 

Foton 

Iradiere Stocare Stimulare 

E 

E 

Difuzie de goluri 

Informația latentă acumulată în urma expunerii mineralelor la radiațiile nucleare emise de 

radionuclizii care există în mod natural în mediu şi care au un timp de înjumătăţire mare 

apare sub forma electronilor capturați în urma interacţiunii radiaţiei ionizante cu cristalul.  

Electronii din banda de valenţă primesc un surplus de energie şi pot părăsi această bandă, 

urcând în banda de conducţie. Pentru fiecare electron urcat în banda de conducţie rămâne 

în urmă un gol (privit ca o sarcină pozitivă) în banda de valenţă. Dar, în această stare 

delocalizată nu este permisă acumularea electronilor, concentraţia lor din această bandă 

trebuind să fie cvasistaţionară. Prin urmare, o parte dintre aceştia vor cădea înapoi în 

banda de valenţă, în timp ce o altă parte pot fi capturaţi de către defectele de tip T 

(capcane de electroni), respectiv L (centri de luminescenţă), localizate în banda interzisă. 

Acelaşi fenomen este suferit şi de golurile din banda de valenţă, care pot fi la rândul lor 

capturate. 

 

 

Figura 47.  Mecanismul fenomenului de luminescenţă (redesenat după Aitken (1985)). T 

reprezintă capcanele de electroni, în timp ce L reprezintă centrii de luminescenţă. 
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Timpul de viață al electronilor stocați într-un anumit tip de capcană este determinat de 

energia E, care reprezintă diferenţa în termeni energetici dintre partea inferioară a benzii 

de conducţie şi nivelul localizat. Cu alte cuvinte, E, în general, reprezintă adâncimea 

capcanei. Electronii din aceste capcane se supun unei distribuţii de tip Maxwell-

Boltzmann, astfel încât probabilitatea de a părăsi capcanele datorită agitaţiei termice este 

dată de adâncimea lor (E). Astfel, în cazul datării prin luminescenţă, interesul este 

îndreptat asupra capcanelor suficient de adânci (1.6 eV sau mai mult), în care viaţa medie 

a electronilor este de ordinul milioanelor de ani. 

Prin stimularea mineralelor cu lumină de o anumită lungime de undă, electronii sunt 

eliberați din capcane și o parte din aceștia se pot recombina cu golurile în așa-numiții 

centri de recombinare. Aceste recombinări pot fi acompaniate de emisia unui fonon (care 

este absorbit de reţea) sau de emisia unui foton. Aceasta din urmă este numită 

luminescenţă, iar centrul de recombinare este numit centru de luminescenţă. 

Luminescența emisă este proporțională cu numărul de electroni capturați, și astfel cu 

energia acumulată din fluxul de radiații ionizante. 

Modelul redat anterior (GOT – General One Trap Model) reprezintă cea mai simplificată 

formă a mecanismului de producere a fenomenului luminescent, întrucât complexitatea 

mineralelor naturale impune considerarea mai multor tipuri de capcane și centri de 

recombinare care pot intra în competiție. 

 

RELAŢIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VÂRSTELOR   

În datarea prin luminescenţă, vârsta se obţine din următoarea ecuaţie: 

Vârsta = 
         

             
 

 

 

Paleodoza sau arheodoza redă energia absorbită din fluxul de radiaţii nucleare de către 

minerale din momentul în care acestea au fost ultima dată expuse la lumina solară. 

Unitatea de măsură pentru doza totală absorbită este reprezentată de Gray (Gy), aceasta 
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fiind definită ca 1 Joule per kg. Paleodoza nu poate fi determinată direct, întrucât este o 

doză combinată, rezultată în urma expunerii la radiaţii α, β şi γ. Astfel, paleodoza este 

determinată experimental ca o doză echivalentă, adică doza indusă artificial în urma 

iradierii probei în laborator, care să producă un răspuns luminescent egal cu cel natural.  

Debitul dozei redă cantitatea de energie care este absorbită per unitate de masă într-o 

anumită perioadă de timp şi se calculează pe baza concentraţiei radionuclizilor dintr-o 

probă. Unitatea de măsură tipică utilizată pentru debitul dozei este Gray per 1000 de ani 

(Gy ka
-1

), iar când unitatea de timp este 1 an, vorbim de doza anuală (Gy a
-1

). Astfel, 

putem rescrie ecuaţia vârstei ca fiind: 

Vârsta = 
               ă

          ă
 

 

 

Doza echivalentă reprezintă semnalul luminescent natural corectat pentru schimbări în 

sensibilitate, iar sensibilitatea luminescentă este o măsură a semnalului luminescent care 

rezultă din absorbţia unei doze date. În acest caz, ecuaţia vârstei devine:  

Vârsta = 
            

                              ă
 

 

 

 

  

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

Protocolul uni alicotă regenerativ (SAR) a fost dezvoltat de Murray şi Wintle (2000) şi 

completat ulterior (Murray şi Wintle, 2003), fiind considerat astăzi cea mai robustă 

tehnică de datare luminescentă disponibilă pentru exploatarea semnalelor OSL din cuarţ, 

în scopul obţinerii de doze echivalente pentru sedimente (Murray şi Olley, 2002; Wintle 

şi Murray, 2006). Estimarea cu acurateţe a dozei echivalente are loc doar dacă se 

îndeplinesc următoarele condiţii (Murray şi Wintle, 2000): 

a) competiţia pentru sarcini pe durata umplerii capcanelor trebuie să fie aceeaşi 

de-a lungul iradierii în laborator, precum şi a iradierii naturale;  



166 
 

b) răspunsul OSL este menținut neschimbat (luminescenţă per unitate de sarcini 

capturate) în timpul măsurării atât a semnalului natural, cât şi a celui indus în 

laborator; 

c) semnalul selectat pentru datare trebuie să provină din capcane stabile în timp 

geologic (semnalul trebuie selectat cu atenție, iar componentele nedorite trebuie 

îndepărtate). 

Procedura începe cu măsurarea dozei naturale (D0) pe care a primit-o proba până în 

momentul colectării, după ce alicota este preîncălzită. Proba este apoi iradiată cu o doză 

test, încălzită şi este măsurat semnalul luminescent la doza test (Dt), încheindu-se primul 

ciclu de măsurare. Următorul ciclu începe cu iradierea probei cu o doză regenerată (D1), 

urmând apoi preîncălzirea şi măsurarea semnalului luminescent OSL în aceleaşi condiţii 

ca şi în primul ciclu de măsurare. Alicota este iradiată din nou cu aceeaşi doză test, 

încălzită şi măsurat din nou răspunsul luminescent la doza test. Acest ciclu regenerativ se 

poate repeta de câte ori este necesar, modificându-se doar valoarea dozei regenerate astfel 

încât să se obţină o curbă de creştere a semnalului, pe care valoarea semnalului 

luminescent natural poate fi interpolată pentru a se obţine doza echivalentă.  

 

Tabelul 13. Secvenţă  tipică a protocolului SAR generalizat pentru cuarţ (după Murray 

şi Wintle, 2000, 2003). 

Pas Tratament Semnal măsurat 

1. Iradierea, doză Di - 

2. Preîncălzire (160-300°C timp de 10 s) - 

3. Stimulare timp de ~ 40 s la 125°C Li 

4. Iradiere, doză test Dt - 

5. Încălzire (cutheat) la T°C < T Preîncălzire - 

6. Stimulare timp de 40 s la 125°C Ti 

7. Întoarcere la pasul 1 - 
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Corecţia în sensibilitate se realizează utilizând răspunsul luminescent generat de 

expunerea la o doză test, imediat după determinarea semnalului luminescent natural şi 

după măsurarea fiecărei doze regenerative. Valorile dozelor regenerative se aleg astfel 

încât valorile răspunsului luminescent artificial (regenerat), corectat în sensibilitate, 

(Li/Ti), să încadreze valoarea răspunsului luminescent natural (L0/T0).  

Pentru evaluarea protocolului SAR ca metodă adecvată în determinarea dozei echivalente 

pentru o anumită probă, au fost propuse trei teste intrinseci (Wintle şi Murray, 2006). 

Repetarea măsurătorii pentru o doză identică cu prima doză regenerată din ciclul de 

măsurători este utilizată în cadrul testului raportului de repetare (recycling ratio test). 

Valoarea raportului dintre cele două puncte corectate în sensibilitate (răspunsul la prima 

doză regenerată şi la aceeaşi doză repetată la finalul ciclurilor de măsurare) nu trebuie să 

devieze cu mai mult de 10% față de unitate. În aceste condiții se consideră că protocolul 

SAR oferă corecţii acceptabile pentru schimbările de sensibilitate care au loc de-a lungul 

ciclurilor de măsurare (Wintle şi Murray, 2000). În cadrul celui de-al doilea test, cel de 

recuperare a semnalului (recuperation test), măsurarea răspunsului luminescent pentru o 

doză regenerativă nulă ar trebui să înregistreze un semnal 0, verificând astfel existența 

semnalelor reziduale. Însă, transferul de sarcini din capcanele mai adânci, ca urmare a 

iradierilor, stimulărilor optice și preîncălzirilor repetate determină apariția unui semnal 

nenul. Acest semnal este cunoscut în literatura de specialitate ca semnal recuperat 

(recuperation signal) (Aitken şi Smith, 1988). Murray și Wintle (2000) au sugerat că 

valoarea acestui semnal nu ar trebui să depășească 5%. Testul de recuperare a dozei (dose 

recovery test) (Murray şi Wintle, 2003; Wintle şi Murray, 2006) reprezintă cel de-al 

treilea test intrinsec protocolului SAR. În cadrul acestui test, o anumită alicotă este 

iradiată în laborator cu o doză cunoscută, subsecvent resetării  prin stimulare optică a 

semnalului luminescent natural. Această doză este măsurată apoi ca o doză necunoscută, 

iar raportul dintre doza măsurată și doza dată trebuie să fie egal cu unitatea. Orice 

protocol robust trebuie să poată recupera cu precizie o astfel de doză cunoscută, acesta 

fiind un test stringent, deși nu unul complet. Cel mai complet test disponibil pentru o 

probă constă în întrunirea tuturor condiţiilor din laborator și în concordanța datelor 

obținute cu datele independente de control, în cazul în care acestea sunt disponibile. 
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Determinarea dozei anuale 

Alături de doza echivalentă, pentru determinarea vârstelor prin metoda luminescenței, 

este necesară cunoașterea dozei anuale, aceasta reprezentând debitul cu care ganulele 

minerale absorb energia din fluxul radiaţiilor nucleare existente în mod natural în mediu. 

Tipurile de radiație care provin din elementele radioactive naturale și care sunt relevante 

pentru datarea prin luminescență sunt radiațiile alfa, beta și gamma; de asemenea, 

acestora li se adaugă și o anumită contribuție a radiației cosmice. Astfel, debitul dozei se 

constituie din componenta internă, externă și cea cosmică. Rata dozei interne își are 

originea în elementele radioactive care pot fi prezente în rețeaua mineralului. În cuarț 

contribuția debitului dozei interne din totalul debitului dozei este considerat a fi 

neglijabilă. Rata dozei externe se compune din toate radiațiile care acționează asupra 

granulelor luminescente din sedimentele  înconjurătoare și provine din 
40

K, abundent în 

unii feldspați, mice sau minerale argiloase și din radionuclizii naturali cu viață lungă din 

serile de dezintegrare ale 
238

U, 
235

U și 
232

Th. O contribuție minoră la rata dozei totale este 

dată de prezența 
37

Rb (de obicei ˂ 1%). În calcularea ratei dozei externe, de mare 

importanță este umiditatea sedimentelor deoarece atenuarea radiației ionizante este mai 

mare dacă porii din sedimente sunt umpluți cu apă, puterea de oprire (pierderea energiei) 

a radiațiilor fiind mai mare în cazul apei decât în cazul cuarțului. Relevanță pentru 

datarea prin luminescență prezintă doar componenta dură a radiației cosmice, formată în 

principal din miuoni. În literatura de specialitate sunt disponibile formule de calcul a 

debitelor dozelor cosmice pentru orice adâncime, altitudine, latidudine geomagnetică 

(Prescott şi Hutton, 1994).   

 

 În timp ce particulele alfa pătrund în materiale, cum ar fi sedimentele, până la 0,025 mm 

(25 μm), particulele beta și gamma pătrund mai mult: câțiva milimetri, respectiv câteva 

zecimi dintr-un metru. Datorită dimensiunilor mici în comparație cu adâncimea de 

penetrare a radiațiilor alfa, particulele fine sunt complet penetrate de toate cele trei tipuri 

de radiație. Totodată, particulele alfa induc mai puțin semnal luminescent cu privire la 

energia absorbită, între 5-20% în comparație cu radiația beta și gamma (Aitken, 1998). 

Deoarece doza echivalentă este determinată prin iradieri beta, sunt necesare corecţii 
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pentru a lua în considerare o contribuţie mai redusă a particulelor alfa în producerea 

luminescenţei. Deoarece granulele din fracţiunea fină de material sunt penetrate în 

totalitate de particulele alfa, contribuţia radiaţiei alfa trebuie evaluată. Pentru aceasta s-a 

adoptat o eficienţă relativă de aproximativ 0.1 (Aitken, 1985). În cazul fracţiunilor 

grosiere, atenuarea particulelor alfa şi beta trebuie luată în considerare, împreună cu 

efectul decapării. 

În general, pentru determinarea debitului dozei se foloseşte spectrometria gama de înaltă 

rezoluţie. Pe baza acestei tehnici se măsoară concentraţia de radionuclizi din care poate fi 

derivată doza anuală, utilizând factori de conversie. Factorii de conversie a 

concentraţiilor în debitul dozei, cei mai frecvent folosiţi, sunt cei prezentaţi de Adamiec 

şi Aitken (1998). 

Luând în considerare cele menţionate anterior, doza anuală se calculează pe baza 

formulei:  

 

 

  

unde, a este factorul de eficienţă a radiaţiilor alfa în inducerea luminescenţei; W este 

nivelul de saturaţie; F e fracţia de saturaţie; Dα, Dβ, Dγ reprezintă contribuţiile diferitelor 

tipuri de radiaţii la doza anuală; Dcos reprezintă componenta cosmică.  

 

PREPAREREA ŞI INVESTIGAREA PROBELOR 

Întreaga procedură de preparare a probelor pentru determinarea paleodozei se desfăşoară 

în camera obscură, sub lumină roşie sau portocalie de mică putere, pentru a se evita orice 

pierdere de semnal luminescent din mineralele de interes pentru datare. Procedurile 

convenţionale pentru prepararea probelor în laborator au fost descrise de Zimmerman 

(1971), Lang şi colab. (1996) şi Frechen şi colab. (1996). 

Primul pas în prelucrarea probelor pentru extragerea mineralelor de interes constă în 

aplicarea unui tratament chimic cu HCl (10%) pentru îndepărtarea carbonaţilor. Se 

adaugă HCl (10%), se amestecă, se lasă peste noapte iar a doua zi probele se clătesc cu 
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apă distilată de 3 până la 5 ori. Următoarea etapă cuprinde un tratament chimic cu H2O2 

(10%, 30%) pentru îndepărtarea materiei organice. Tratamentul chimic este urmat de 

cernerea umedă a probelor pe site de diferite dimensiuni, obţinându-se astfel următoarele 

fracţiuni: 63-90μm, 90-125 μm, 125-180 μm, 180-250 μm şi >250 μm. 

Fracţiunile obţinute după sitare constau dintr-un complex de diferite minerale care au 

densităţi diferite şi pot fi separate prin centrifugare în soluții de lichid greu de anumite 

densităţi. Soluţiile de densităţi diferite se obţin pe bază de metatungstat de sodiu (sare 

anorganică grea) şi apă distilată (Na6[H2W12O40] x H2O). 

Pentru separarea cuarţului, primul pas constă în centrifugarea probei poliminerale în 

soluţie de lichid greu de densitate 2.62 g/cm
3
. Aceasta permite separarea cuarţului şi 

plagioclazului de mineralele mai uşoare, cum sunt argila, feldspaţii cu potasiu şi cei cu 

sodiu. Probele se centrifughează 30 de minute la 3000 de rotații pe minut. Apoi, 

fracţiunea cu densitate > 2.62 g/cm
3
 se centrifughează în soluţie de lichid greu de 

densitate 2.75 g/cm
3
. În acest caz, cuarţul şi plagioclazul vor reprezenta fracţiunea care 

pluteşte la suprafaţa lichidului, având densitate <2.75 g/cm
3
, în timp ce fracţiunea 

formată din mineralele grele, cu densitate ˃ 2.75 g/cm
3
, se depune. Cuarțul nu mai poate 

fi separat de plagioclază pe baza diferenței de densitate. Astfel, în cazul fracțiunii 

grosiere se aplică un tratament cu HF (40%) timp de 40 de minute, respectiv un tratament 

cu acid hexafluorosilicic (H2SiF6) timp de 5 zile pentru granulele fine de cuarț. 

Tratamentul chimic cu HF decapează stratul exterior al granulelor, îndepărtând astfel 

contribuţia externă a particulelor alfa şi, totodată, separând cuarţul de plagioclaz prin 

dizolvarea feldspaţilor, care au o rezistenţă chimică mai redusă. După tratamentul cu HF 

se adaugă HCl de concentraţie 10% pentru îndepărtarea fluorurilor formate, lăsându-se 

timp de o oră. Apoi, probele se spală de trei ori cu apă distilată. 

Granulele fine poliminerale mai mici de 11 μm vor fi separate din fracţiunea mai mică de 

63 μm prin depunere în cilindri Atterberg, conform legii lui Stokes. Următoarea etapă 

rezidă în centrifugarea materialului de 11μm în apă distilată, timp de un minut la 1000 de 

rotaţii pe minut. În urma centrifugării, granulele mai mari de  4 μm se depun, iar cele mai 

mici de 4  μm rămân în suspensie, fiind eliminate prin decantarea apei din eprubete.  
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Pentru prepararea alicotelor, granulele fine vor fi depuse pe discuri de aluminiu şi cele 

grosiere pe discuri de oţel inoxidabil, cu un diametru de 10 mm şi o grosime de 0.5 mm. 

În cazul granulelor fine, alicotele se obţin prin pipetarea a 1 ml de granule fine în 

suspensie (2 mg de granule/1 ml acetonă) pe fiecare disc de aluminiu. Granulele grosiere 

se depun în formă uscată, aderenţa pe discuri fiind asigurată printr-un ulei siliconic, care 

se pulverizează pe suprafaţa discului.  

 

DOMENIU DE APLICABILITATE 

Principalele direcţii în datarea prin luminescenţă sunt aplicaţiile în arheolgie (datare 

efectivă de ceramică, respectiv teste de autenticitate) şi în geologie (datarea de 

sedimente). Deşi fenomenul emisiei luminescente este cunoscut ca fiind o proprietate a 

mai mult de 2/3 din mineralele existente în mod natural în mediu (McKeever, 1985), 

aplicațiile luminescenței în scopul datării sunt limitate la cuarț si feldspați.    

 

LIMITĂRI 

Una  din problemele asociate cu utilizarea cuarțului în datarea prin luminescență se referă 

la transferul termin de sarcini din capcanele stabile termic, dar insensibile la lumină, în 

cele sensibile la lumină. Acest fenomen poate cauza supraestimarea paleodozei (Rhodes 

și Bailey, 1997; Rhodes, 2000). Pierderea semnalului luminescent din cauze atermice 

(fading) constituie o problemă în mod deosebit în cazul feldspaților (Wintle, 1973; 

Huntley și Lamothe, 2001; Huntley și Lian, 2006), dar a fost observat și în cazul 

cuarțului de origine vulcanică (Bonde și colab., 2001; Tsukamoto și colab., 2007) și se 

concretizează în subestimarea dozei echivalente (Wintle, 2008). Metoda de datare prin 

luminescență a cuarțului poate fi afectată și de saturația componentei rapide a semnalului 

luminescent la doze relativ reduse, de posibile modificări în sensibilitatea semnalului 

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

Primele încercări de utilizare a acestui fenomenului de luminescenţă pentru măsurarea 

dozelor de radiaţie au apărut în anii 50 la Universitatea din Wisconsin, în paralel 

dezvoltându-se  şi intersul pentru aplicaţii în datare (Daniels şi colab., 1953). Fenomenul 

de termoluminescență manifestat de ceramici a fost detectat la Universităţile din Berna 

(Grogler şi colab., 1960) şi California (Kennedy şi Knopff, 1960). Începutul aplicaţiilor 

legate de datarea materialului arheologic prin termoluminescenţă este legat de activitățle 

din laboratoarele din Oxford (Aitken şi colab., 1964; Aitken şi colab., 1968) şi din 

Danemarca (Mejdahl, 1969). Datarea optică a sedimentelor a decurs firesc în urma 

încercărilor făcute prin termoluminescenţă în fosta URSS de către Morozov (1968) şi în 

occident de către Wintle şi Huntley (1979, 1980). În ceea ce priveşte stimularea optică 

(Huntley şi colab., 1985), principala motivaţie a fost găsirea unei metode mai adecvate 

pentru sedimente decât termoluminescenţa. În contextul datării sedimentelor, vârsta 

obţinută se referă la momentul depunerii acestora, moment în care granulele minerale au 

fost expuse pentru ultima dată luminii. Această expunere la lumină este cunoscută în 

literatură sub termenul de ‘‘bleaching‘‘ şi este evenimentul care practic resetează 

semnalul luminescent. În cazul ceramicii, resetarea are loc în momentul arderii, etapă în 

procesul de fabricație. După acest moment de zero care coincide cu momentul care este 

datat, avem o nouă acumulare de semnal luminescent datorită expunerii la fluxul de 

radiaţie natural. Marele avantaj al stimulării optice în cazul sedimentelor este că aceasta 

asigură culegera unui semnal care cu siguranţă a fost resetat.  

În ceea ce priveşte aplicaţiile geologice ale metodei, în cazul datării de sedimente eoliene, 

metodele luminescente nu au în prezent concurent, mii de date luminescente fiind 

publicate în ultimele două decenii. Acest lucru se datorează pricipalelor două avantaje 

cumulate ale metodei şi anume că în cazul sedimentelor metodele luminescente sunt 

singurele metode absolute de datare ce se bazează pe granulele minerale care constituie 

sedimentele în sine. Implicaţiile geologice ale cunoșterii unor vârste exacte în cazul 

sedimentelor sunt vaste, având ramificaţii în special în probleme climatice şi de mediu. 

Depunerile de sedimente de natură eoliană sunt în general indicatori ai unor schimbări 

climatice, fiind asociate cu perioade reci, vântoase şi aride. Prin reconstruirea teoretică a 
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climatelor trecute se pot obţine parametri care pot fi folosiţi în modelarea schimărilor 

climatice globale. Proiectul internaţional DIRTMAP demarat în urmă cu câţiva ani 

încearcă să creeze o bază de date legată de depunerile eoliene între Holocen şi Ultimul 

Maxim Glaciar. Aceste date vor fi folosite pentru verificarea modelelor aflate în 

dezvoltare legate de circulaţia atmosferică a particulelor minerale şi influenţa acestora 

asupra încălzirii sau răcirii globale. Pe Pământ există două medii în care de-a lungul 

timpului a avut loc o depunere constantă de sedimente: fundul oceanelor şi marile 

platouri de loess cum ar fi cel din China. Informaţiile referitoare la sedimentele oceanice 

sunt stratigrafice, pe baza separării izotopilor oxigenului, combinate cu scara astronomică 

legată de teoria Milankovich, iar similitudinile între această ordonare stratigrafică marină 

şi depunerile de loess din marile platouri a îndreptat atenţia asupra acestora din urmă. 

(Arimoto, 2001, Harrison şi colab., 2001; Kohfeld şi Harrison, 2001; Singvi şi colab., 

2001;  Smalley şi colab., 2001; Sun şi colab., 2000; Wintle, 1990). Bineînţeles, există şi 

procupări de reconstrucţie climatică la nivel local, sau de obţinere a unor date exacte în 

diverse alte scopuri : Bălescu şi colab., 2003; Vandenberghe, 2004; Van den haute şi 

colab., 1998, 2003. O altă aplicaţie de interes deosebit ar fi cea legată de posible indicaţii 

ce ar putea ajuta la crearea de modele în ceea ce priveşte evaluarea şi combaterea riscului 

asociat cu calamităţi naturale cum ar fi cutremure sau inundaţii (Fattahi şi Walker, 

2006; Thomas şi colab., 2006), dar și evenimente de tip tsunami (Murari și colab., 

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

În ceea ce priveşte aplicaţiile în arheologie, avantajul major al metodei luminescente 

constă în faptul că este o metodă rapidă de efectuare a testelor de autenticitate, precizia 

metodei fiind mai scăzută decât în cazul datării prin C-14. Se pot enumera câteva lucrări 

importante legate de aplicaţii din arheologie: Aitken (1999), Martini şi Sibilia (2001), 

Sekkina şi colab. (2003). Cu toate acestea nu trebuie uitat faptul că această metodă este 

aplicabilă în cazul siturilor în care nu avem material organic prezervat. Mai mult, metoda 

este aplicabilă la vârste mai înaintate, iar aceasta a făcut ca anumite datări prin 

luminescenţă să aducă câteva contibuții majore legate de cunoştinţele asupra dezvoltării 

speciei umane. Prin datarea luminescentă a cremenei găsită alături de câteva schelete 

aflate în situri paleolitice din vestul Asiei, Mercier şi colab. (1995) au stabilit că o 

populaţie homoidă e existat în acea zonă acum aproximativ 100 000 ani, contrazicând 
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tradiţionala concepţie conform căreia homoizii sunt descendenţi ai omului de Neanderthal 

iar recent, Westaway şi colab. (2007) au tras nişte concluzii asemănătoare asupra omului 

Floresiensis. Un studiu arheologic, corelat cu studii antropologice și de reconstrucție 

climatică efectuat de Sun și colab. (2013) a concluzionat că în Bazinul Luonan au existat 

activități ocupaționale intense ale hominizilor, iar corelările cu secvențele de loess din 

China indică în mod clar modificări paleoclimatice. Studiul a demonstrat că Bazinul 

Luonan a fost ocupat de hominizi în urmă cu aproximativ 115 000 de ani, aceștia 

adaptându-se condițiilor de mediu de la climatele reci și umede la climatele calde și 

uscate.  

O altă aplicație interesantă ce are la bază datarea prin metode luminescente, dezvoltată în 

ultimii ani, se referă la materiale extraterestre. Studii asupra meteoriților de pe Marte și a 

unor materiale simulante susțin aplicabilitatea datării luminescente pentru astfel de 

materiale (Blair și colab., 2007; Jain și colab., 2006; McKeever și colab., 2010). În 

momentul de față, sunt în derulare proiecte de cercetare in situ a sedimentelor marțiene, 

menite să obțină informații cronologice asupra schimbărilor climatice de pe această 

planetă.    

 

Datarea prin rezonanță electronică paramagnetică (REP)  

Rezonanța electronică paramagnetică (REP), cunoscută și sub denumirea de rezonanță 

electronică de spin, este o metoda relativ recentă de datare descrisă în detaliu de către 

Henning și Grün, 1983; Grün, 1989; Ikeya, 1993; Jonas, 1997; Rink, 1997; 

Blackwell, 1995; Grün, 2007.  Metodă introdusă de Ikeya (1975) pentru datarea 

stalactitelor, REP a cunoscut o continuă dezvoltare, odată cu îmbunătățirea calității 

spectrometrelor și a înțelegerii structurii și comportamentului semnalului REP folosit 

pentru datare.    

Principiul de funcționare al acestei metode are la bază același fenomen de captare a 

electronilor la nivelul defectelor prezente în minerale naturale, descris pentru tehnica de 

datare prin luminescență (vezi figura 47). Acești electroni nepereche constituie defecte 
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paramagnetice și au capacitatea de a absorbi radiație electromagnetică (de regulă, 

microunde) atunci când sunt plasați într-un câmp magnetic extern.  

Aplicații ale REP includ datarea evenimentelor paleoseismice (cutremure din trecut), 

estimarea vârstelor unor activități neotectonice de-a lungul coastelor folosind corali și 

moluște, a unor erupții vulcanice folosind sedimente sau roci ce conțin cuarț, 

determinarea unor cronologii pentru evenimente din evoluția biologică și culturală umană 

folosind smalțul dinților, speleoteme și cremeni arse, dar și datarea extincțiilor unor 

mamifere (Rink, 1997).    

Un avantaj major al metodei de datare prin REP îl reprezintă potențialul acesteia de a 

obține vârste într-un interval mai larg decât vârstele obținute prin oricare altă metodă de 

datare a Cuaternarului. Deși poate estima vârste de până la 5 Ma (Rink și colab., 2007), 

cele mai importante aplicații se referă la intervalul 40.000 – 200.000 ani, deoarece 

materialele cu aceste vârste sunt prea bătrâne pentru a fi datate prin metoda radiocarbon 

și prea tinere, în majoritatea cazurilor, pentru aplicații ale metodei 
40

Ar/
39

Ar (Rink, 

1997).    

Nivelul de încredere garantat de metoda de datare prin REP variază în funcție de 

materialul analizat. De exemplu, eroarea medie asociată cu vârstele coralilor se 

încadrează în intervalul 5-8%. În schimb, rezoluția datării REP a moluștelor și 

gastropodelor este cu 10-15% mai mică, iar valorile vârstelor au tendința de a prezenta o 

împrăștiere substanțială. În ceea ce privește geodatarea cuarțului, acuratețea cu care 

paleodoza poate fi determinată depinde, printre altele, de gradul de resetare a semnalului 

REP. La ora actuală, tehnicile experimentale de datare a cuarțului produc erori relativ 

mari, de obicei în jur de 15%. (Schellmann și colab., 2008) 
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RELAȚIILE MATEMATICE FOLOSITE LA DETERMINAREA VÂRSTELOR   

Existenţa radionuclizilor naturali cu timp mare de viaţă determină apariţia de radicali 

liberi, care în mineralele cu proprietăţi electrice izolatoare au timp de conservare de 

ordinul sutelor de ka. Astfel, dacă din momentul formării, mineralul sau scheletul 

fosilizat nu mai schimbă elemente radioactive naturale cu mediul înconjurător şi în 

acelaşi timp nu suferă un proces de recristalizarea, atunci are loc o acumulare monotonă a 

radicalilor liberi, după o lege cel mai bine descrisă într-o primă aproximaţie de relaţie 

exponenţială de saturaţie: 

  ( )      (   
 

   ) 

unde: t este vârsta probei, Ns reprezintă concentraţia radicalilor de iradiere la saturaţie,  

T0 este un parametru având dimensiunea unui interval de timp şi semnificând vârsta 

probei pentru care amplitudinea semnalului REP reprezintă 0.632121 = e
-1

 din 

amplitudinea de saturaţie.  

În cazul în care t <<T , relaţia se simplifică devenind:  

 ( )     
 

 
 , ceea ce indică o acumulare liniară în timp a radicalilor de iradiere. 

Deoarece toţi radicalii liberi au proprietăţi paramagnetice datorită existenţei cel puţin a 

unui electron cu spinul necuplat, singura metodă capabilă să pună în evidenţă existenţa 

acestora şi să determine cantitativ numărul acestora este REP. În general, sensibilitatea 

spectrometrelor REP actuale este de circa 10
12

 – 10
16

 spin/mT. Pentru o probă care de 

regulă cântăreşte 0,1 g, acest număr de radicali liberi corespunde unei concentraţii de 1,5 

ppb – 15 ppm, ceea ce face ca REP, pentru această categorie de probe, să se numere 

printre cele mai sensibile metode spectrometrice. Din acest motiv, amplitudinea liniilor 

spectrului REP, proporţională cu concentraţia radicalilor liberi, va fi în acelaşi timp şi o 

măsură a dozei totale absorbite. Astfel, dacă debitul dozei este cunoscut, atunci 

determinând doza totală absorbită, se poate calcula vârsta probei cu ajutorul relației: 
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unde De reprezintă doza echivalentă (doza indusă artificial în urma iradierii probei în 

laborator, care să producă un semnal REP egal cu cel natural) și D semnifică doza anuală.  

În felul acesta, pentru a putea determina vârsta unei probe este necesară determinarea cu 

precizie atât a paleodozei cât şi a debitului anual al dozei. Având origini diferite, fiecare 

din aceste mărimi este determinată în mod diferit, procedurile fiind asemănătoare celor 

prezentate în cazul metodelor luminescente.  

Paleodoza se determină prim metoda aditivarii dozei, conform căreia, după înregistrarea 

semnalului inițial (intensitatea naturală), proba investigată este iradiată cu radiaţii gama 

emise de 
60

Co cu doze cunoscute, urmărindu-se evoluţia amplitudinii semnalului REP. În 

figura 48 sunt prezentate câteva spectre REP. Reprezentarea intensității relative a 

semnalului REP în funcție de doză absorbită de probă duce la stabilirea unei curbe doză-

răspuns. Valoarea dozei echivalente este obținută în urma extrapolării curbei la 

intensitatea REP zero și e reprezentată de punctul de interesecție dintre curba doză-

răspuns și abscisă. În funcţie de paleodoza şi de mărimea dozelor aditivate, dependenţa 

amplitudinii semnului REP poate fi liniară său poate urmări o curbă exponenţială de 

saturaţie (Figura 49). În acest din urmă caz, trebuie acordată o deosebită atenţie calculări 

vârstei deoarece aproximaţia liniară a dependenţei amplitudinii semnalului REP de doză 

absorbită nu mai este corectă. 
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Figura 48. Spectrele REP ale unor carbonaţi fosili naturali şi de origine animală 

(fragmente de exoschelete de corali şi de moluşte marine). Toate spectrele au fost 

înregistrate în banda X. (după Bahain şi colab., 1994) 

 

Cea mai bună modalitate pentru determinarea vârstei probei constă în convertirea dozelor 

administrate în intervale de timp prin împărţirea acestora la debitul dozei aşa cum rezultă 

din concentraţiile elementelor radioactive naturale existente în probă şi fitarea datelor 

experimentale privind amplitudinea semnalului REP cu o curbă exponenţială de saturaţie 

dependentă de timp având expresia:  

Speleotem calcitic 
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unde A0 este amplitudinea semnalului REP al probei neiradiate, ∆Ai reprezintă creşterea 

acestei amplitudini în urma absorbţiei dozei Di , A∞ este amplitudinea semnalului REP de 

saturaţie pentru o vârstă (iradiere) infinită. 

În total, trebuiesc determinaţi trei parametri, A, T0, şi t0, dintre care ultimul reprezintă 

vârsta probei, ceea ce înseamnă că sunt necesare minimum cinci doze aditive pentru 

determinarea acestor parametri şi în final a vârstei probei, însa pentru a se obţine rezultate 

de bună calitate, acest număr trebuie să se apropie de valoarea zece.  

 

Figura 49. Reprezentarea determinării experimentale a paleodozei prin metoda 

aditivarii dozei în cazul unei dependenţe liniare a amplitudini relative a semnului REP 

(stânga) sau a unei dependenţe exponenţiale de saturaţie (dreapta). Punctele din dreapta 

originii reprezintă amplitudinile relative ale amplitudinilor semnalelor REP după 

iradierea suplimentară. Ideal este ca dozele aditive să nu fie mai mici de jumătate din 

paleodoza, dar lucrul aceste este destul de greu de determinat experimental din prima 

iradiere, în special în cazul probelor unicat (după Jonas, 1997). 
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Cele două cazuri de calcul al vârstelor prezentate în figura 49 sunt valabile numai în 

ipoteza constanţei debitului dozei pe toată durata existenţei probei fosile. Acest lucru 

presupune pe de o parte existenţa de la începutul procesului de fosilizare a echilibrului 

radioactiv în mediul în care se află proba, iar pe de altă parte inexistenţa vreunui transfer 

de elemente radioactive din mediu către probă şi invers sau, în cazul în care acesta există, 

trebuie luat în considerare, în caz contrar erorile fiind de ordinul de mărime al vârstelor 

probelor. Din această cauză, probleme ce se pune cu deosebită stingenta în geocronologia 

REP constă în estimarea afluxului de uraniu în probă din mediul exterior şi procesul 

invers de migrare a uraniului din probă în exterior.   

În general, acumularea radicalilor liberi se face sub acţiunea radiaţiilor ionizante emise de 

U şi descendenţii săi, Th şi descendenţii săi şi de 
40

K, plus o componentă a radiaţiilor 

cosmice. Contribuţia radiaţilor ionizante naturale la doza anuală în cazul dentinei este 

prezentată în figura 50.  

Dozele absorbite de probele cu vechimi de peste 1 Ma sunt considerabile şi depăşesc 

limita acumulării liniare a radicalilor liberi, limita estimată a fi între 10 şi 15 kGy. La 

prepararea probelor şi la interpretarea rezultatelor experimentale trebuie luat în 

considerare parcursul liniar maxim (în cazul radiaţiilor alfa sau beta) sau parcursul mediu 

(în cazul radiaţiilor gamă) atât în proba fosilă cât şi în solul ce o înconjoară. În Figura 50 

este reprodusă schematic interrelaţia dintre aceste mărimi şi dimensiunile medii ale unei 

probe fosile îngropate în sol. Este evident că pentru fiecare tip de probe valorile debitului 

dozelor absorbite va fi determinat de valorile concrete ale concentraţiilor acestor 

elemente, dar rezultatele nu vor diferi semnificativ. 
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Figura 50. Reprezentarea schematică a parcursurilor radiaţiilor alfa, beta şi gama la 

nivelul unui dinte fosil îngropat în sol. Se observă că emailul dentar este iradiat de 

radiaţia alfa emisă de membri seriilor radioactive naturale existenţi în principal în 

interiorul acestuia. Din acest motiv, pentru a elimina influenţa surselor alfa aflate în sol 

la interfaţa cu smalţul, după separarea chimică sau mecanică smalţul este supus acţiunii 

unei soluţii de acid acetic pentru a elimina un strat superficial cu o grosime egală cu cea 

a parcursului maxim al radiaţiilor alfa. În acest timp, radiaţia beta, datorită parcursului 

liniar maxim mai mare, iradiază emailul atât din sursele beta existente în mediul 

înconjurător, cât şi de la sursele distribuite în interiorul acestuia. Emiţătorii de radiaţii 

beta sunt aceleaşi elemente radioactive ce formează seriile radioactive naturale. 

Contribuţia la paleodoza a radiaţiilor beta aflate în exterior sau la interfaţa se 

calculează de regulă presupunând o atenuare exponenţială a acestora. Radiaţiile gama, 

datorită parcursului mediu mare, şi deci a atenuării reduse la nivelul dinţilor fosili mici 

sau a fragmentelor de cochilii şi corali, sunt considerate ca având practic debitul fluenţei 

constant la nivelul ansamblului fragmentului fosil şi a solului înconjurător. Numai în 

cazul dinţilor fosili de elefanţi sau mamuţi este necesar calculul atenuării acestora în 

ţesutul fosil ce însoţeşte emailul dentar (ciment şi dentină). În cazul radiaţiei cosmice, al 

cărui parcurs mediu este foarte mare datorită energiei sale, debitul fluenţei acesteia este 

considerat constant la nivelul întregii probe, indiferent de dimensiunile acesteia, iar 

efectuarea de corecţii suplimentare nu mai este necesară. 
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PREPARAREA  ȘI  INVESTIGAREA PROBELOR  

În cazul dentinei, prepararea presupune selectarea probelor, curăţarea lor de impurităţi, 

mojararea la dimensiuni medii de 0,1 mm pentru a media anizotropia spectrelor REP. 

Înregistrarea spectrelor REP se efectuează inițial pentru probele neiradiate şi apoi diferite 

alicote ale aceleiaşi probe sunt iradiate gamă cu doze progresiv crescătoare şi bine 

determinate, după care amplitudinile spectrelor REP corespunzătoare sunt reprezentate în 

funcţie de valoarea dozelor absorbite.  

 

DOMENIU DE APLICABILITATE   

Datorită stabilității remarcabile a radicalilor liberi în hidroxiapatită la temperatura 

mediului ambient, geodatarea REP poate fi aplicată pentru probe de smalț dentar sărace 

în elemente radioactive naturale a căror vârsta ajunge la câteva Ma, acoperind un 

domeniu al vârstelor pe care atât metodele de dezechilibru, cît și cele tradiționale ca 

K/Ar, Ar/Ar, U/Pb sau Th/Pb nu îl acopera în totalitate. Pot fi datați de asemenea 

carbonații precum cei aflați în corali, cochilii de moluște, travertine și speleoteme 

(stalactite și stalagmite), foraminifere, carbonații nodulari și calișele. Datarea prin REP 

poate fi aplicată cu succes și pentru determinarea vârstelor pentru cuarț în diverse 

contexte geologice.  

 

LIMITĂRI   

Difuzia uraniului, procesele de încălzire la temperaturi de peste 50 ºC, expunerea la 

radiaţii ultraviolete, recristalizarea sunt principalele procese ce pot afecta concentraţia de 

radicali liberi şi deci şi valorile vârstelor astfel determinate. În acelaşi timp saturarea 

acumulării de defecte odată cu creşterea vârstei probelor poate conduce la erori mari în 

stabilirea vârstei probei investigate. De asemenea, variaţia umidităţii solului, care la 

rândul său influenţează difuzia uraniului, contribuie la diminuarea preciziei acestei 

metode. Este recomandat ca ori de câte ori este posibil, vârsta aceleiaşi probe să fie 

determinată şi printr-o metodă alternativă.  
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Principala sursă de erori în geocronologia REP o constituie transferul de uraniu în şi din 

probă din şi în mediul exterior. Această problemă apare numai în cazul uraniului datorită 

faptului că uraniul sub forma ionilor U
6+

, forma obișnuită sub care se găseşte în sol, spre 

deosebire de toriu, este solubil în apă. În acelaşi timp, majoritatea membrilor seriei 

radioactive a uraniului sunt alfa şi beta activi, iar aceste radiaţii au un parcurs finit şi 

extrem de redus în carbonaţii şi fosfaţii naturali ce formează cavsitotalitatea 

exoscheletului nevertebratelor său a emailului dentar al mamiferelor, de ordinul 

micronilor în cazul radiaţiei alfa şi de cel mult de un milimetru în cazul radiaţiilor beta, 

adică de ordinul de mărime al grosimii fosilelor. Radiaţiile gamă emise de 
40

K  având 

energia de 1,47 MeV, au o grosime de semiatenuare de ordinul centimetrilor, mult mai 

mare decât grosimea fosilelor, motiv pentru care nu există o problemă a migraţiei 

potasiului. Pe de altă parte, în cazul molarilor de elefanţi fosili, a căror dimensiuni pot 

depăşi 15 - 20 cm, atenuarea radiaţiilor gama în corpul molarior este un factor ce trebuie 

luat în considerare.  

În cazul în care concentratia de uraniu atât în probă cât şi în solul din vecinătatea sa nu 

depăşeşte 0,2 ppm, problema migraţiei uraniului nu se pune, dar acesta este un caz 

extrem de rar întâlnit. Din această cauză este necesară estimarea cantităţii de uraniu ce 

migrează în probă. În acest scop au fost elaborate o serie de modele referitoare în 

principiu la momentul în care procesul de migrație a avut loc. 

 

EXEMPLE REPREZENTATIVE 

Geodatarea REP a fost folosită pentru determinarea vârstelor unor dinţi fosili de cabaline 

aparţinând probabil speciei Equus burchelli (zebră) excavaţi în anul 2001 în situl Cheile 

Olduvai din Tanzania, din care au fost excavate şi fragmente de unelte din piatră 

aparținânt epocii de tranziţie dintre mezolitic şi paleolitic. Inexistenţa unor roci vulcanice 

contemporane a făcut imposibilă datarea acestora folosind metoda Ar/Ar, astfel încât 

REP a fost singura alternativă. Absenţa unor urme ce ar fi indicat faptul că fosilele ar fi 

fost erodate datorită deplasării sedimentelor sub acţiunea apei şi presupunerea unei 

constanțe a condiţiilor meteorologice în ultimii 50 ka a făcut ca REP să poată fi aplicată 
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în acest caz. Folosind metoda aditivării dozei simultan cu determinarea conţinutului de 

elemente radioactive naturale în dinţi şi în sol şi folosind modelul unei migraţii liniare a 

uraniului, au fost obţinute vârste pentru fragmentele fosile ce au format un cluster în jurul 

valorii de 62±5 ka. Aceste date, considerabil mai bătrâne decât vârstele estimate anterior 

pentru același sit prin alte metode, au sugerat că tranziţia mezolitic-paleolitic a avut loc în 

Africa de Est mult mai timpuriu decât se credea (Skinner şi colab., 2003).  

Un studiu din 2001 (Molodkov, 2001) folosește ca materie primă pentru datare o serie de 

specii de gastropode terestre pentru investigări arheologice paleolotice în Peștera 

Treugolnaya din Nordul Caucazilor. Rezultatele REP sugerează că omul antic a venit în 

această zonă acum nu mai târziu de 583 ± 25 ka, într-o perioadă caldă corespunzând 

stadiului OIS 15. Următoarea ocupație umană a peșterii a avut loc acum aprox. 393 ka, 

aparent în OIS 11. Lipsa oricăror dovezi ale intervenției umane între aceste două perioade 

poate indica instalarea unor condiții nefavorabile vieții, datorită răcirii climatului în 

etapele OIS 14-12. Acest interval de timp poate fi corelat cu pătrunderea omului antic în 

zone sudice ale Câmpiei Est-Europene.    

Darea prin REP poate fi folosită cu destul succes şi la stabilirea vârstelor formaţiunilor 

geologice autigene cum este cazul venelor de hidroxiapatită din peştera Tabun situată pe 

versantul vestic al muntelui Carmel din Israel. Această peşteră a fost locuită încă din 

Paleolitic, astfel încât aici s-a acumulat o cantitate apreciabilă de fosfaţi naturali în 

special sub formă de hidroxiapatită conţinută de scheletul animalelor vânate, dar şi 

proveniţi din dejecţiile umane. În decursul timpului acestea au dat naştere prin diageneză 

la două vene de hidroxiapatită naturală, aflate la circa 7,4 m sub suprafaţa sedimentelor 

depuse în peşteră. Datorită prezenţei potasiului ca impuritate majoră, este de aşteptat ca 

radiaţiile gama emise de izotopul 
40

K să conducă la acumularea de defecte de iradiere şi 

în final să permită datarea prin REP a acestor formaţiuni autigene (Rink şi colab., 2003). 

Măsurătorile REP pe fragmente de hidroxiapatită colectate din aceste formaţiuni au 

indicat prezenţa spectrelor REP specifice radicalilor liberi CO2
-
,
 
întâlniţi în carbonaţii şi 

fosfaţii naturali. Datate prin metoda dozelor aditive, cele două formaţiuni au prezentat 

vârste concordante cuprinse între 49,47 ± 2,6 ka şi 47,4 ± 2,5 ka în modelul migraţiei 

timpurii a uraniului şi 71,8 ± 4,1 ka şi 64,2 ± 3,8 ka în modelul migraţiei liniare a 
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uraniului. Trebuie remarcat că aceste vârste sunt semnificativ mai mici decât vârsta de 

306 ± 33 ka sedimentelor înconjurătoare, vârsta estimată prin termoluminescenţă 

(Mercier, 1995a; 1995b), ceea ce pledează pentru cristalizarea lor in situ după formarea 

sedimentelor, acest fapt indicând încă o dată complexitatea proceselor de fosilizare şi 

atenţia cu care trebuiesc interpretate datele de vârsta, indiferent de metoda prin care au 

fost obţinute (Rink şi colab., 2003).  

REP poate fi folosită şi la datarea unor probe de vârstă relativ recentă. În aceste situaţii, 

datorită cantităţii relativ reduse de radicali liberi acumulaţi, metoda dozelor aditive 

conduce la creşteri liniare a amplitudinii semnalului REP cu doza absorbită. Astfel, 

problemele migraţiei uraniului și a atingerii echilibrului radioactiv sunt mai puţin 

stringente având în vedere vârstele prezumtive ale probei. Un exemplu sugestiv este 

reprezentat de datarea unor fragmente de dinţi umani fosili excavaţi din situl arheologic 

Qaryat al-fau din sudul Arabiei Saudite. În acest caz, semnalul specific radicalul CO2
- 
din 

emailul dentar al dinţilor fosili a permis determinarea pentru cele două fragmente 

investigate a unor vârste de 2340 ± 70 ani şi 1650 ± 190 ani, foarte apropiate de vârstele 

aceloraşi probe determinate prin metoda 
14

C (2130 ± 55 ani, respectiv 1750 ± 150 ani). 

Este printre puţinele exemple de corespondență, în limitele erorilor experimentale ale 

rezultatelor obţinute prin două metode geocronologice diferite, ceea ce subliniază 

importanţa migraţiei uraniului în probă, care în acest caz, datorită vârstelor reduse, este 

practic neglijabilă (Hefne şi colab., 2002).  

Istoria evoluţiei unui sistem hidrotermal a putut fi reconstituită graţie datării cuarţului 

precipitat hidrotermal prin intermediul analizării centrului paramagnetic de Al, observabil 

experimental numai la temperatura azotului lichid. Cum cuarţul precipitat hidrotermal 

formează un sistem închis, problemele legate de migraţia uraniului sau a altor elemente 

radioactive naturale nu există, şi nici problemele legate de atingerea echilibrului 

radioactiv al descendenţilor uraniului. În aceste condiţii, vârstele determinate pentru un 

număr de 34 de probe colectate de-a lungul râului Minase din Prefectura Akita din Nord-

estul Japoniei au indicat o vârsta medie de depunere a cuarţului hidrotermal de 10 ± 6 ka, 

împrăştierea mare a datelor fiind atribuită în special variaţiei locale a conţinutului de 

uraniu (Mizugaki, 2002).  
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O altă aplicație notabilă a datării REP o reprezintă studiul unor sedimente marine, de 

estuar și eoliene din Florida ce poate ajuta la o mai bună înțelegere a fluctuațiilor și a 

ciclicității locale a nivelului mării, comparată cu mișcările eustatice ale nivelului oceanic 

planetar și a efectului acestora asupra platformei expuse Florida de-a lungul ultimilor 2,5 

Ma. În plus, asocierea unor unități geologice cu vârste depoziționale precise poate 

permite rafinarea cartărilor geologice din Florida (Burdette și colab., 2013).  

 Metoda datării prin REP poate fi utilizată și în analize arheologice. Într-un studiu recent 

(Cano și colab., 2013), vârstele unor fragmente ceramice dintr-un sit arheologic din 

valea amazoniană sunt determinate atat prin REP, cât și prin luminescență stimulată optic 

(OSL). Aceste vârste corespund în limitele erorilor, demonstrând că rezonanța electronică 

paramagnetică poate fi folosită cu încredere în astfel de cazuri.   
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Metode geocronologice relative   

 

Metodele geocronologice relative reprezintă o a doua categorie de metode folosite în 

geodatare ce fac apel la modificări ciclice, mai mult sau mai puţin regulate, permiţând 

astfel stabilirea unor evenimente geologice majore prin raportarea la evenimente similare 

petrecute în decursul istoriei geologice şi climatologice a Pământului. Evoluția și 

succesiunea în timp a numeroase evenimente periodice sau cvasiperiodice constituie 

markeri ai timpului geologic. Dintre acestea, amintim: alternanţa polarităţii Câmpului 

Magnetic Terestru (CMT), variaţiile insolaţiei ca urmare a suprapunerii diferitelor cicluri 

ale elementelor orbitei terestre, ale înclinării axei de rotaţie a Pământului şi ale ciclurilor 

activităţii solare, alternanţa inelelor de creştere ale copacilor din zonele cu climă 

temperată, alternanţa densităţii şi a altor caracteristici fizico-chimice ale sedimentelor 

lacustre şi marine, modificarea compoziţiei izotopice a oxigenului şi a carbonului din 

depozitele de gheaţă din Antarctica şi Groenlanda şi din testul foraminiferelor din 

sedimentele marine şi lacustre și alternanţa loess-paleosol din depozitele de loess. 

Majoritatea evenimentelor mai sus enumerate sunt marcate numai de momentele variaţiei 

parametrilor fizici specifici ce rămân practic constanţi între aceste momente a căror 

succesiune în timp poate fi de ordinul zecilor de ka sau chiar Ma. De aceea, metodele 

geocronologice bazate pe determinarea variaţiei acestor parametri au atât un caracter 

orientativ cât şi un caracter relativ, evenimentele nefiind datate faţă de o scară a timpului 

absolută.  

Relativitatea nu face aceste metode mai puţin atractive deoarece, pe de o parte ele pot fi 

etalonate prin intermediul metodelor geocronologice absolute, iar pe de altă parte, 

succesiuni întregi ale acestor evenimente ce au avut loc într-o anumită arie geografică sau 

sunt păstrate într-o anumită formaţiune geologică pot fi corelate cu secvenţe 

asemănătoare din cu totul altă parte a globului, contribuind astfel la stabilirea unei 

cronologii terestre universale. În cazul schimbării polarităţii câmpului magnetic terestru 
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(CMT), aceasta formează o succesiune continuă ce a putut fi evidenţiată până la limita 

Ordovician-Silurian (Cox, 1982; Gradstein şi colab., 2004), fiind unul din suporturile 

geocronologiei actuale. Procedura corelării diferitelor secvenţe stratigrafice, 

paleomagnetice sau a celor privind fracţionarea izotopică δ
18

O a fost folosită cu deosebit 

succes la realizarea scalei timpului geologic 2004 (GTS2004) (Gradstein şi colab., 

2004).  

 

Paleomagnetismul 

Paleomagnetismul este una dintre primele metode geocronologice relative propusă de 

Folgheraiter (1899) şi dezvoltată prin lucrările lui Thellier și Thellier (1959). Prin 

paleomagnetism se pot data,  în principiu, fragmente de sol, ceramică, roci vulcanice, 

sedimente şi orice rocă cu condiţia că în acestea să existe fragmente de minerale cu 

proprietăţi magnetice, cum sunt hematitul şi magnetitul. Pentru vârste de până la 15 ka, 

măsurătorile paleomagnetice pot indica vârsta probei cu o precizie de până la 40 de ani 

dacă sunt cunoscute hărţile de calibrare tridimensională a componentelor locale ale CMT 

(Creer, 1981; Creer și Tucholka, 1982; Creer şi colab., 1983).   

Pentru corelarea vârstelor diferitelor formaţiuni cu o vechime de până la 400 Ma, sunt 

folosite momentele inversiunii polarităţii CMT, în acest caz precizia datării depinzând de 

întinderea în timp a perioadelor cu polaritatea fixă, metoda nefiind însa capabilă să dateze 

exact momentul, decât dacă se fac presupuneri suplimentare privind geneza formaţiunii 

respective. Pe lângă variaţiile polarităţii CMT, este posibil să existe şi variaţii locale ce 

simulează inversiunile la scara globului terestru, dar în absenţa unor date clare asupra 

extinderii în spațiu a acestor modificări, ele sunt considerate ca având un caracter local 

(Verosub, 1982). Pentru vârste mai mari de 1,5 ka nu se poate vorbi de o precizie în 

determinarea vârstelor, eroarea în aceste cazuri fiind egală cu durata acestora.   
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PROPRIETĂŢILE CÂMPULUI MAGNETIC TERESTRU          

CMT poate fi considerat, la nivel local, ca reprezentând o suprapunere dintre un câmp 

magnetic dipolar orientat aproximativ pe direcţia axei de rotaţie terestre şi un câmp 

magnetic regional, ne-dipolar, astfel încât rezultanta acestor două câmpuri este cel mai 

bine descrisă de trei parametri: înclinaţia magnetică I, declinaţia magnetică D şi inducţia 

CMT (Figura 51). Variaţia în timp a acestor parametri, în măsura în care poate fi 

reconstituită din măsurătorile efectuate pe diverse probe, atât arheologice cât şi 

geologice, permite în anumite limite determinarea vârstelor acestora.    

 

Figura 51. Înclinaţia magnetică , declinaţia magnetică D şi inducţia CMT 

 

În total, au fost identificate patru moduri de variaţie a CMT:  

- Variaţia seculară a direcţiei CMT cauzată de o deplasare spre vest combinată cu o 

variaţie locală a componentei ne-dipolare a câmpului geomagnetic (Creer, 1981). 

Această variaţie are un pronunţat caracter local și este cel mai bine reprezentată de 

variaţia înclinaţiei magnetice I. Astfel, reconstituirea sa pentru anumite regiuni geografice 

permite determinarea vârstelor absolute de până la 2 ka prin compararea valorilor 

declinaţiei magnetice D şi ale înclinaţiei magnetice I ale probei investigate cu cele 

reconstituite sub forma diagramelor D, I, t .  



190 
 

- Variaţia seculară a intensităţii CMT are de asemenea un caracter mai mult local. În 

acelaşi timp, imprecizia în determinarea intensităţii F a CMT pentru probele vechi este 

destul de mare, ceea ce face ca folosirea acesteia pentru datări de obiecte arheologice să 

fie mai rar folosită (Beer și colab., 1984).   

- Inversarea polarităţii CMT este un fenomen ce se petrece cvasiperiodic, la intervale ce 

variază între câţiva ka şi câţiva Ma. Polaritatea actuală este considerată polaritatea 

normală. Cauzele inversării polarităţii CMT sunt puţin cunoscute dar, independent de 

aceasta, polaritatea CMT reprezintă unul din markerii temporali de primă importanță în 

geocronologie (Olson şi colab., 1999; Buffet, 2000; Glatzmaier și Olson, 2005). 

- Deplasarea aparenţă a polilor magnetici (Evans, 1983) este un fenomen ce se manifestă 

la intervale mari de timp de peste 10 Ma şi este datorată deplasării relative a plăcilor 

continentale, motiv pentru care modificarea orientării polilor poate fi observată numai 

între continente, dar nu şi în cadrul aceluiaşi continent. Deplasarea aparentă a polilor 

magnetici poate fi folosită pentru a evidenţia mişcările de rotaţie ale plăcilor continentale.   

Pentru a fi folosite, înregistrările paleomagnetice şi paleostratigrafice (atunci când se 

referă la coloane stratigrafice) trebuie calibrate cât mai precis folosind metode 

geocronologice absolute şi pe cât posibil folosite pentru datări ulterioare în vecinătatea 

locurilor de unde au fost colectate.    

Cele mai exacte înregistrări magnetostratigrafice alibrate cu ajutorul metodei K/Ar sunt 

cele ce se referă la Pleistocen şi Pliocenul superior, acoperind o perioadă de timp de peste 

5 Ma. În Pleistocen este localizată cea mai importantă inversiune a polilor magnetici: 

inversiunea Brunhes-Matuyama ce a avut loc acum 730 ka (Figura 52). 

Măsurătorile paleomagnetice se referă la evenimente ce au avut loc fie după răcirea sub 

temperatura de blocaj a rocilor ce conţin minerale cu proprietăţi magnetice (în principiu 

hematit şi magnetit), fie la momentul formării acestora, fie, în cazul rocilor sedimentare, 

la evenimentele depozitionale sau post-depozitionale legate de depunerea acestora. 

Trebuie menţionat că în cazul rocilor sedimentare, proprietăţile magnetice sunt conferite 

de micile particule de hematit sau magnetit ce se depun odată cu restul componentelor, 

orientarea lor finală depinzând de momentul în care procesele de revocare sau de 



191 
 

bioturbaţie nu se mai manifestă, cele două tipuri de magnetizare remanentă reprezentând 

înregistari magnetice termoremanente şi respectiv detritice (Butler, 1992).   

 

Figura 52. Succesiunea polarităților câmpului magnetic terestru în Pleistocen și Pliocen. 

Atât cronii cât și subcronii sunt subiectul unor revizuiri și completări continue. 
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PREPARAREA ŞI INVESTIGAREA PROBELOR   

Determinarea parametrilor magnetizării termoremanente necesită recoltarea unui număr 

variabil de probe (minimum 10, de preferinţă de formă cubică cu latura variind între 0,4 

cm şi 4 cm), pentru fiecare din acestea fiind necesară atât stabilirea coordonatelor 

geografice ale locului de recoltare (actualmente un receptor GPS este suficient) cât şi 

orientarea acestora faţă de direcţia Nord-Sud geografică. 

Pentru obţinerea unor rezultate interpretabile, este necesar ca pentru fiecare probă să fie 

determinate valorile înclinaţiei, declinaţiei și cele ale intensităţii câmpului magnetic. În 

cazul studiilor magnetostratigrafice este necesară prelevarea mai multor carote din 

formațiunea investigată care să aibă o lungime suficient de mare pentru a cuprinde mai 

mulţi croni. În cazul sedimentelor lacustre, este de dorit ca aceste carote să fie recoltate 

din zone diferite sau chiar din lacuri diferite pentru a compensa variaţiile locale ale 

procesului de sedimentare. Valorile medii ale înclinaţiei I şi declinaţiei D 

corespunzătoare fiecărei carote sau grup de carote sunt apoi corelate şi în final calibrate 

folosind o metodă geocronologică absolută (U/Th, 
14

C, OSL, etc.) sau folosind curbe 

standard pentru zona geografică studiată (dacă există) pentru determinarea vârstelor 

diferitelor formaţiuni. Cele mai exacte datări se obţin folosind valorile înclinaţiei şi 

declinaţiei deoarece reflectă mai bine variaţiile CMT faţă de datările bazate pe 

determinarea valorilor intensităţilor acestuia (McElhinny și Senanayake, 1982). 

 

DOMENIU DE APLICABILITATE   

Metodele geocronologice bazate pe determinări ale paleomagnetismului sunt folosite în 

arheologie, în care caz permit determinări de vârste absolute. Pe măsură ce se înaintează 

pe scara timpului, devine din ce în ce mai probabilă identificarea doar a schimbărilor de 

polaritate, astfel încât în cadrul unui cron, vârstele absolute pot fi determinante numai 

presupunând o viteză de sedimentare constantă pe toată durata cronului, ceea ce nu este 

întotdeauna corect.   
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Ținând cont de facputl că inversiunile câmpului magnetic sunt identificate pe ultimii 400 

Ma (33 de croni au fost identificaţi până în Campinian, Cretacicul mediu), 

magnetostratigrafia ca metodă geocronologică poate fi folosită, cu limitările de rigoare, 

până la această vârsta.   

 

LIMITĂRI  

Limitările folosirii paleomagnetismului în geocronologie sunt legate în primul rând de 

modificările în timp ale magnetizării termoremanente, provocate mai ales de alterările 

chimice în timpul proceselor diagenetice cum sunt formarea oxizilor de fier și conversia 

magnetitei în hematit. Recristalizarea, deshidratarea, hidratarea, redepoziția sunt de 

asemenea capabile de a modifica magnetizarea termoremanentă. În acelaşi timp, 

formaţiunile ce au suferit un proces lent de răcire sunt greu databile prin paleomagnetism 

datorită unei mari incertitudini privind momentul atingerii temperaturii de închidere 

(temperatura Curie).  De asemenea, pe măsură ce vârsta rocilor creşte, se observă o 

reducere a numărului de croni identificaţi, de aici rezultând şi scăderea preciziei metodei 

în stabilirea vârstelor.   

 

EXEMPLE REPREZENTATIVE  

Bazinele neogene din estul Cordilierei Betice  (Sud-estul Spaniei) conţin sedimente din 

Pliocen şi Miocenul superior presupuse a se fi depus în perioada existenţei Coridorului 

Betic ce unea Mediterana de Vest cu Oceanul Atlantic şi în momentul în care strâmtoarea 

Gibraltar a fost închisa  datorită variaţiilor eustatice ale nivelului oceanului planetar, 

producând închiderea în Messinian a Mării Mediterane.  În acelaşi timp, aceste sedimente 

conţin evidenţe ale modificărilor paleoclimaterice din Miocenul superior şi Pliocen. 

Pentru a obţine o cronologie cât mai exactă a unei secţiuni sedimenatare cu grosimea de 

240 m au fost folosite valorile experimentale ale înclinaţiei şi declinaţiei magnetice prin 

intermediul cărora a fost calculată latitudinea Polilor Geomagnetici Virtuali ca un 

indicator al schimbării polarităţii câmpului magnetic terestru. În felul acesta, au putut fi 
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corelate formaţiunile de evaporite şi de marne cu inversiunile câmpului magnetic marcate 

de subcronii C3An.1n și C3An.1r, respectiv  C3Br.1n şi C3Br.1r cărora le corespund 

vârstele absolute de 6.13 Ma şi 7.15 Ma, fiind astfel întinse pe o porţiune semnificativă a 

Mesinianului. Datele astfel obţinute au permis o comparare directă cu cronologia altor 

bazine mediteraneene şi o reconstrucţie mai exactă a evoluţiei acestor formaţiuni pe 

durata Miocenului superior (Dinarés-Turell și colab., 1999).  

Tranziţiile de la polarităţi normale la polarităţi inverse au fost folosite împreuna cu datele 

obţinute prin tomografie seismică pentru a investiga depozitele sedimentare Pleistocene 

din formaţia Puget Lowland din statul Washington. Având în vedere vârsta lor 

prezumtivă de peste 300ka și faptul că asemenea depozite sunt foarte greu databile prin 

metode geocronologice absolute, pentru datarea acestora s-a ecurs la determinări 

paleomagnetice. Studiul a fost făcut pe un număr de 83 de probe recoltate de la suprafaţă 

pentru a identifica magnetostratigrafia întregii regiuni cu o suprafaţă de circa 600 km
2
, 

regiune aflată într-o zonă cu seismicitate ridicată datorită interacţiei plăcilor tectonice 

Juan de Fuca şi cea a Americii de Nord.  Cea mai importantă inversiune de polaritate 

identificată este cel mai probabil Bruhnes-Matuyama iar depozitele sedimentare 

corespunzătoare reprezintă un marker temporal de primă importanţă pentru înţelegerea 

proceselor sedimentare ce au condus la structura geologică actuală (Hagstrum şi colab., 

2002).  

Depozitele de loess din China, având cea mai mare grosime înregistrata (peste 140 m), 

reprezintă o arhivă paleoclimatică de primă mărime. Aceste depozite reprezintă o 

succesiune de loess şi paleosol, fiecare din aceste două categorii fiind formate în condiţii 

climaterice diferite, primele în timpul maximelor glaciare, celelalte în perioadele 

interglaciar. Din acest motiv, stabilirea unei cronologii cât mai exacte a acestor depozite 

este de extremă importanţă pentru reconstituirea paleoclimatului cuaternar. Deoarece 

formarea mineralelor cu proprietăţi magnetice (magnetit şi magnetohematit) are loc în 

urma acţiunii microorganismelor din sol, între variaţia susceptibilităţii magnetice a 

paleosolului şi variaţia temperaturii atmosferice aşa cum rezultă din analiza fracţionării 

izotopice δ
18

O din carotele sedimentare recoltate din oceanului planetar sau din carotele 

de gheaţă din Groenlanda şi Antarctică există o foarte bună corelaţie. Loessul poate fi 
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datat în mod absolut numai prin luminescență şi numai pentru vârste mai mici de 1 Ma, 

astfel încât corelarea măsurătorilor de paleomagnetism cu fracţionarea izotopică δ
18

O, 

granulometrie şi ciclurile insolaţiei poate constitui o modalitate de a stabili cronologia 

depozitelor de loess mai bătrâne. Acest lucru a fost realizat pentru secvenţa de loess de la 

Luochuan, cu rezultate remarcabile folosind tehnici de analiză spectrală sofisticate ca 

tehnica Blackman-Tukey  (Paillard și colab., 1996) astfel încât în final, au putut fi 

stabiliţi şi dataţi 72 de markeri ataşaţi atât tranziţiilor loess-paleosol, cât şi diferitelor 

zone identificate pe baza valorilor susceptibilităţilor magnetice din orizonturile de loess şi 

din cele de paleosol, ajungând până la baza formaţiunii la 156,7m faţă de suprafaţă, 

căreia i s-a stabilit în felul acesta o vârsta de 2,596 Ma (Heslop şi colab., 2000). 

Măsurătorile de paleomagnetism ale sedimentelor terestre (aluviale şi lacustre), împreuna 

cu determinările paleontologice ale fosilelor de mamifere au permis elaborarea unei scale 

a timpului geologic pentru Miocenul din cinci bazine sedimentare din centrul şi estul 

Spaniei. Raritatea formațiuinilor vulcanice intercalate între aceste sedimente a făcut 

datarea lor prin metode absolute extrem de imprecisă. Din acest motiv s-a recurs la 

determinările de paleomagnetism şi corelarea acestora cu scala timpului geomagnetic. 

Corelaţiile detaliate efectuate pentru fiecare secţiune studiată au permis realizarea unei 

scale stratigrafice întinsa din Miocenul mediu (18 Ma) până în Miocenul superior (8 Ma), 

fiind evidenţiată şi răcirea bruscă ce a avut loc la mijlocul Miocenului (14,1 Ma) şi criza 

intra-Valesiena (9,7 Ma) manifestate prin modificările paleofaunei (Krijgsman și colab., 

1996).  Absenţa oricăror formaţiuni vulcanice ce ar permite datarea prin una din metodele 

radiometrice absolute (K/Ar, Ar/Ar, U/Pb, etc.) a făcut necesară utilizarea 

paleomegnetismului ca metodă geocronologică pentru reconstituirea evoluţiei tectonice a 

secţiunii Kuitun He din versantul nordic al munţilor Tian San. Din analiza a 801 probe 

colectate dintr-o secţiune cu grosimea de 1559 m compusă în principal din sedimente 

fluvio-lacustre conţinând numai magnetit ca mineral magnetic, au putut fi identificate 29 

de inversiuni ale polarităţi ce se corelează foarte bine cu inversiunile ce au avut loc într-o 

perioadă cuprinsă între Miocenul superior (cca. 3,1 Ma) şi cel mediu (cca. 10,5 Ma). În 

felul acesta a putut fi calculată o viteză medie de sedimentare de 0,21 ± 0,01 mm/an. Din 

datele privind vârsta sedimentelor şi viteza lor de sedimentare a putut fi stabilit faptul că 
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orogeneza munţilor Tian San era încă activă în Miocenul mediu (cca. 10,5 Ma)  

(Charreau şi colab., 2005).  

 

 Fracționarea izotopică δ
18

O 

Este o metodă geocronologică ce pentru vârste mici, de ordinul sutelor de ka până la 1 

Ma, permite determinarea vârstelor absolute ale sedimentelor pelagice, pornind de la 

determinarea fracționării izotopice δ
18

O din foraminifere (Martinson și colab., 1987).  

 

FRACŢIONAREA IZOTOPICĂ   

Atât hidrogenul cât şi oxigenul sunt compuşi din doi izotopi stabili, având abundenţele 

izotopice relative 
2
H/

1
H şi 

18
O/

16
O egale cu 1/6000, respectiv cu 1/490. Datorită 

diferenţelor existente între masele atomice ale celor două elemente, rapoartele 

abundenţelor izotopice relative atât în cazul hidrogenului, cât şi în cazul oxigenului sunt 

dependente de temperatura apei (Urey, 1947; Epstein şi colab., 1953), variaţia valorii 

acestora fiind un bun indicator al temperaturii apei. În momentul schimbării de fază a 

apei (evaporare, condensare, îngheţare, topire, sublimare) are loc fracţionarea acestor 

izotopi, izotopul mai greu concentrându-se mai mult în faza lichidă, în timp ce faza 

gazoasă este mai bogată în fracţiunea uşoară deoarece presiunea vaporilor saturaţi este 

mai mică pentru fracţiunea mai grea. Fiind vorba de acelaşi proces, între fracţionarea 

izotopică a hidrogenului şi cea a oxigenului în cazul apei meteorice există relaţia:  

 

Valoare parametrului s este dependentă de natura precipitaţiilor (în medie 8 pentru 

precipitaţiile din zona continentală, 4 pentru apa evaporată şi 2 pentru apa evaporată din 

sol), ceea ce permite printre altele identificarea sursei de apă meteorică.   

În același timp, valoarea fracţionării izotopice a oxigenului din apa meteorică este 

dependentă de temperatura la care are loc evaporarea, fiind de 0,7 ‰/ºC pentru 
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precipitaţiile din zona continentală şi de 0,2 ‰/ºC pentru zona marină (Gat și 

Gonfiantini, 1981).   

Dependenţa de temperatură a fracţionării izotopice se păstrează în precipitaţiile solide 

care, acumulate an de an sub forma ghețarilor continentali, reprezintă o arhivă a variaţiei 

temperaturii atmosferice în zona de formare a acestora. Deoarece depunerea zăpezii are 

un caracter sezonier, aceasta formează straturi anuale ce pot fi identificate uşor datorită 

impurităţilor conţinute şi datorită variaţiei sezoniere a δ
18

O. Însă, pe măsură ce se coboară 

spre baza carotei de gheaţă, datorită presiunii mării şi a deformării plastice a gheţii, 

straturile anuale încep să nu mai poată fi diferenţiate, dar variaţia fracţionării izotopice 

δ18O se păstrează nealterată, permiţând stabilirea vârstei relative a nivelului (Dansgaard 

şi colab., 1971; Hammer şi colab., 1978; Lorius şi colab. 1985; Johansen, 1977). 

Mediul marin reprezintă al doilea mediu în care are loc procesul de fracţionare izotopică 

al oxigenului, acesta fiind în final "înregistrat" în carbonaţi solizi ce sunt depuşi în 

exoscheletul foraminiferelor, crustaceelor ostracode şi al moluştelor marine pornind de la 

ionul bicarbonat solubil existent în apă. Între concentraţia izotopului 
18

O din carbonaţii 

marini şi concentraţia aceluiaşi izotop din apă marină există o corelaţie directă şi 

dependentă de temperatura apei, exprimată prin relaţia (Epstein şi colab., 1953):  

 

unde δ
18

OPDB este valoarea fracţionării izotopice din carbonaţii marini exprimată în 

funcţie de standardul PDB (Pee Dee Belemnite), δ
18

OSMOW este valoarea fracţionării 

izotopice din apa marină exprimată faţă de standardul SMOW (Standard Medium Ocean 

Water). Este posibil, cunoscând valorile celor două fracţionări, măsurate experimental 

atât în carbonaţii marini cât şi în carotele de gheaţă din Groenlanda şi Antarctica, să fie 

calculată paleotemperatura apei marine. Pe de altă parte, fracţionarea izotopică δ18O în 

testele foraminiferelor este determinată atât de temperatura apei mării cât şi de valoarea 

fracționării izotopice a apei marii în momentul formării testelor, ceea ce determină o 

corelaţie directă între aceste mărimi dar nu şi o proporţionalitate a acestora în testele 

foraminiferelor.  
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Apa de suprafaţă a oceanului se află sub influenţă aportului de apă dulce ce apare în 

perioadele interglaciare, în momentul topirii gheţarilor şi a banchizelor, astfel încât 

fluctuaţia fracţionării izotopice δ
18

O este determinată atât în mod direct de temperatura 

apei, cât şi în mod indirect de formarea şi topirea calotelor glaciare. Din acest motiv, 

variaţia seculară a fracţionării izotopice δ
18

O este un bun indicator al volumului de gheaţă 

şi în consecinţă şi al nivelului oceanului planetar (Cullen & Curry, 1997; Lea şi colab., 

2002). Fluctuaţia fracţionării izotopice δ
18

O în carbonaţii marini şi în special în testele 

foraminiferelor este valabilă la orice latitudine sau longitudine şi reflectă foarte bine 

variaţiile de temperatura în special între perioadele glaciare şi interglaciare (Shackelton 

și Opdyke, 1973; Shackelton, 1982; Martinson şi colab., 1987). Începând cu anul 1976 

s-a încercat şi în mare măsură s-a reuşit ca pentru ultimii 750 ka ciclurile de variaţie ale 

fracţionării izotopice să fie corelate cu ciclurile variaţiei elementelor orbitei terestre şi ale 

înclinării axei de rotaţie a Pământului faţă de planul orbitei sale, după o procedură 

asemănătoare cu cea folosită la analiza grosimii sedimentelor şi a prezenţei sau a absenţei 

sapropelului (Kuiper şi colab., 2004). Dintre toate acestea, cel mai bine reflectat de 

variaţia δ
18

O este ciclul de 41 ka de variaţie a înclinării axei de rotaţie (Berger, 1988). 

Din aceste motive, fracţionarea izotopică din carbonaţii marini şi cea din carotele de 

gheaţă din Antarctica şi Groenlanda au fost folosite atât la reconstrucţia variaţiei 

paleotemperaturii terestre, cât şi la stabilirea unor markeri temporali similari cronilor, dar 

numiţii stadii izotopice ale oxigenului şi numerotaţi în ordine crescătoare pe măsură ce 

vârsta lor creşte. Deoarece cronii şi subcronii paleomagnetici nu coincid decât absolut 

întâmplător cu stadiile izotopice ale oxigenului, cele două seturi de markeri, dacă pot fi 

folosiţi simultan, permit cel puţin stabilirea aproximativă a vârstelor geologice, ceea ce 

pentru celelalte metode geocronologice absolute reprezintă un criteriu de verificare de 

primă importanţă. 

 

PREPARAREA ȘI INVESTIGAREA PROBELOR  

Prepararea probelor presupune în cazul carotelor de gheaţă păstrarea acestora după 

recoltare în recipiente menţinute la temperaturi negative, închise ermetic pentru a 

împiedica schimbul izotopic cu atmosfera şi contaminarea probelor. În cazul carbonaţilor 
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marini, aceştia sunt manipulaţi în atmosferă inertă, testele de foraminifere fiind selectate 

sub microscop. În acest din urmă caz, probele trebuiesc apoi calcinate la 400 ºC pentru 

înlăturarea urmelor de carbon organic ce pot altera rezultatele. Determinarea cantitativă a 

izotopului 
18

O este făcută folosind spectrometria de masă a bioxidului de carbon rezultat 

din dizolvarea carbonaţilor în acid fosforic sau a vaporilor de apă în cazul gheţii, caz în 

care este determinată şi compoziţia izotopică a hidrogenului. Pentru a reduce în cât mai 

mare măsură erorile experimentale, este necesară analiza a cel puţin 5-10 probe din 

acelaşi eşantion. 

 

DOMENIU DE APLICABILITATE   

Fracționarea izotopică δ
18

O este extrem de utila atât ca marker geocronologic absolut 

pentru gheața de vârstă holocenă, cât și pentru foraminiferele marine începând cu 

Pleistocenul mediu și pâna în prezent.   

Pentru vârste mai mari, fracționarea izotopică este un excelent indicator al stadiilor de 

oxigen, permițând verificarea vârstelor obținute prin alte metode absolute. Dependența 

fracționării izotopice de temperatura mediului în care aceasta a avut loc, face ca studiile 

de acest tip să fie foarte utile în reconstituirea paleoclimei, în special pe durata 

Pleistocenului și Holocenului, adică în timpul ultimelor glaciațiuni.   

 

LIMITĂRI   

Tehnica experimentală existentă permite determinarea valorii fracţionării izotopice δ
18

O 

cu o eroare mai mică de 0,1‰, respectiv 1 ‰. Pe de altă parte, mediile pentru care aceste 

determinări se pot face sunt reduse la gheaţă fosilă, carbonaţi marini fosil şi în anumite 

situaţii şi speleoteme, ceea ce limitează aplicabilitatea acestei metode. În acelaşi timp, 

fiind vorba de variaţii mai mult sau mai puţin ciclice, de extremă importanţă este prezenţa 

sau absenţa bioturbației în cazul sedimentelor pelgice marine, comprimarea şi deformarea 

plastică a gheţii în profunzimea calotelor de gheaţă şi schimbul izotopic în momentul 

precipitării carbonaţilor în mediul carstic. În acest din urmă caz, apare o complicaţie 
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datorită faptului că în perioada de maxim glaciar, creşterea stalagmitelor încetează 

complet (Geyh & Henning, 1986). Mai trebuie remarcat faptul că între fracţionarea 

izotopică δ
18

O şi alţi markeri ai temperaturii apei cum este raportul Mg/Ca din testul 

foraminiferelor nu există întotdeauna o corelație perfectă, ceea ce face ca în studiile 

privind valoarea numerică a temperaturii suprafeţei marii aceşti doi proxi să fie folosiţi cu 

prudență (Cullen & Curry, 1997). Toate acestea reprezintă limitări mai mult sau mai 

puţin importante ce trebuie luate în considerare la interpretarea rezultatelor 

experimentale.  

 

EXEMPLE REPREZENTATIVE PENTRU GEOCRONOLOGIA NEOGENULUI   

Carotele sedimentare recoltate de la o adâncime de 3315 m de pe versantul muntelui 

submarin Ceara, situat la circa 6º latitudine nordica si 44º longitudine vestica în Oceanul 

Atlantic, într-o zonă cu climă tropicală, cu o temperatură de suprafață ușor variabilă în 

jurul valorii de 27 ºC, au fost investigate privind atât diversitatea foraminiferelor fosile, 

cât și din punct de vedere al fracționării izotopice δ
18

O (Cullen și Curry, 1997). Analiza 

a 200 de probe recoltate dintr-o secvență sedimentară cuprinsă între 23 m și 43 m 

adâncime față de fundul oceanului, au permis reconstituirea variației fracționării 

izotopice δ
18

O care, prin comparație cu variația similară din două carote învecinate 

(Bickert și colab., 1997), a permis stabilirea cronologiei variației în timp a populației 

diferitelor specii de foraminifere în încercarea de a stabili o corelație între densitatea 

acestora și temperatura suprafeței oceanului (SST). Deși concentrația testelor de 

foraminifere aparținând genurilor Globigerinoides, Globigerinita și Neogloboquadrina a 

înregistrat o variație ciclică, seriile temporale ce descriu această variație sunt slab corelate 

cu seriile temporale ce descriu variația fracționării izotopice δ
18

O. Acest fapt indică 

prudență în folosirea variației concentrației de teste ca proxi pentru temperatura 

suprafeței oceanului, concentrațiile diferitelor specii de foraminifere neputând fi corelate 

cu acest parametru.    

Folosind procedura matematică MAT (Modern Analog Technique), a fost comparată 

compoziția faunistică a foraminiferelor fosile cu cele actuale și a putut fi evidențiată o 
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asemanare marcantă între compoziția actuală și cea din stadiul izotopic 21, dar variațiile 

bruște și nesincrone cu fracționarea izotopică δ
18

O observate în testele acelorași 

foraminifere indică controlarea populației acestora de alți parametri decât temperatura 

suprafeței oceanului (Cullen și Curry, 1997).  

Așa cum s-a afirmat mai sus, fracționarea izotopică δ
18

O în testele foraminiferelor 

reflectă atât temperatura suprafeței oceanului, cât și eventualele modificări ale fracționării 

determinate de transportul de apă dulce provenită din topirea ghețarilor și din condițiile 

hidrologice locale. Deoarece raportul Mg/Ca este un foarte bun indicator al temperaturii 

de cristalizare a carbonatului de calciu (Mashiotta și colab., 1999), variația acestuia cu 

vârsta poate fi extrasă din variația globală a fracționării izotopice δ
18

O, astfel încât 

variația reziduală rezultată poate fi considerată un indicator al modificărilor climaterice 

din perioada considerată (Lea și colab., 2002). Acest procedeu a fost folosit pentru a 

separa din semnalul complex al variației fracționării izotopice din testul foraminiferelor 

pe cel al temperaturii de cristalizare a carbonaților dintr-o carotă de sedimentare ce 

conține sedimente a căror vârstă se întinde din prezent pâna acum 350 ka, recoltată de pe 

lanțul submarin Cocos, în vecinătatea insulelor Galapagos. Variația reziduală a 

fracționării izotopice δ
18

O astfel rezultată poate fi mai bine pusă în legatură cu variațiile 

climaterice și în special cu volumul total de gheață și în consecință și cu variația nivelului 

oceanului planetar (Lea și colab., 2002), permițând datarea cu mai mare precizie a 

momentelor de maxim si minim glaciar.    

Variaţia ciclică a parametrilor orbitei terestre şi a înclinării axei de rotaţie a Pământului 

faţă de ecliptică a putut fi pusă în corelaţie cu variaţiile ciclice ale climei terestre 

începând cu Pliocenul superior şi până în prezent. Enunţată de Milankovitch (1941), 

această teorie a fost confirmată cel puţin pentru ultimii 2,6 Ma din determinările 

combinate ale fracţionării izotopice δ
18

O din carotele de foraj din oceanele Atlantic şi 

Pacific, determinarea nivelului oceanului planetar prin datarea prin metoda U/Th a 

teraselor coraligene din insula Barbados şi peninsula Huon (Papua Noua Guinee) şi prin 

măsurători paleomagnetice, cel mai importnat reper fiind reprezentat de inversiunea 

Brunhes/Matuyama (780 ka). La aceasta se pot adăuga variaţiile periodice ale grosimii şi 

compoziţiei straturilor sedimentare din diferite regiuni. Folosind aceste variaţii periodice 
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a fost posibilă alcătuirea unei cronologii foarte precise privind ultimii 2,6 Ma. O 

contribuţie importantă la acest studiu a fost adusă din analiza fracţionării izotopice δ18O 

din testul foraminiferelor din genul Uvigerina, din carota V19-30 colectată în zona 

ecuatorială a Pacificului de Est, calibrată cu variaţia nivelului oceanului determinată din 

terasele coraligene din peninsula Huon. Acest tip de analiză a permis stabilirea unor 

relaţii matematice simple între nivelul oceanului în perioade de maximum şi minimum 

glaciar şi fracţionarea izotopică δ18O:  

 

În felul acesta, presupunând constantă viteza de sedimentare și folosind ca marker 

temporal inversiunea magnetică Gauss/Matuyama cu o vârsta de 2,58 Ma, a fost extinsă 

cronologia variației nivelului oceanului și a alternațelor glaciar/interglaciar pâna în 

Pliocenul superior, circa 2,8 Ma față de prezent, acest lucru permițând și stabilirea 

cronologiei coloanei sedimentare ciclostratigrafice Rangitikei din bazinul Wanganui din 

Noua Zeelandă (Pillans si colab., 1998).   

Coralii reprezintă una din cele mai complete arhive privind variaţiile mediului oceanic, 

aceasta incluzând temperatura, salinitatea, microelementele, regimul precipitaţiilor. 

Coralii sunt cu atât mai interesanţi din acest punct de vedere cu cât zonele în care trăiesc 

sunt destul de greu accesibile măsurătorilor directe. Creşterea coralilor are loc tot timpul 

anului, dar variaţia ciclică a condiţiilor de viaţă este foarte bine ilustrată în variaţia anuală 

a densităţii acestora, variaţie ce poate fi pusă uşor în evidenţă prin radiografie sau 

tomografie axială computerizată (CAT). Studiul distribuţiei diferiţilor proxi ca raportul 

Sr/Ca sau fracţionarea izotopică δ
18

O în coralii actuali sau fosili cu o vechime de câteva 

sute de ani au permis o mai bună calibrare a valorilor numerice a acestor proxi în raport 

cu temperatura şi salinitatea apei oceanului, în timp ce 14C a fost folosit pentru stabilirea 

vârstei coralilor fosili. Extinzând calibrările făcute pe coralii recenţi la corali fosili a putut 

fi reconstituită cu mare rezoluţie (inelele anuale de creştere permit acest lucru) variaţia 

temperaturii suprafeţei oceanului pe toată durata Holocenului şi la finele Pleistocenului 

(Gagan şi colab., 2000). Cu această ocazie a fost evidenţiat faptul bine cunoscut din 
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analiza testelor foraminiferelor, că şi în cazul coralilor, raportul Sr/Că este un excelent 

indicator al temperaturii suprafeţei oceanului şi că variaţia fracţionării izotopice δ
18

O în 

timp depinde nu numai de temperatura suprafeţei oceanului dar şi de alţi factori, mai greu 

de cuantificat, dar care sunt de asemenea legaţi de variaţiile climaterice. Rezultatele 

numerice ale reconstituirii paleotemperaturii au indicat că în timpul ultimului episod de 

răcire puternică de la finele Pleistocenului, evenimentul Younger Dryas, temperatura 

suprafeţei Oceanului Pacific de sud-vest a fot mai scăzută cu 4ºC până la 6ºC decât în 

prezent (Gagan şi colab., 2000). În acelaşi timp a fost confirmat marele potenţial pe care 

îl au măsurătorile concordante ale raportului Sr/Ca, ale fracţionării izotopice δ
18

O şi a 

conţinutului de carbon din scheletul coralilor actuali şi fosili privind reconstituirea 

balanţei hidrologice la nivelul suprafeţei oceanului, variaţia conţinutului de 
14

C din 

atmosferă şi modificarea circulaţiei apei în emisfera sudică ca urmare a fenomenului El 

Niño (Gagan şi colab., 2000).  

Deşi speleotema nu este cel mai indicat mediu pentru conservarea înregistrărilor 

climaterice prin intermediul fracţionării izotopice δ
18

O sau a altor elemente în urmă, 

există o mulţime de situaţii în care singurele înregistrări confidente paleoclimaterice se 

găsesc în stalactite sau stalagmite (McDermott şi colab., 2001; Kolodny şi colab., 

2003). Dacă procesele legate de cristalizarea calcitului pot altera distribuţia δ18O, pe de 

altă parte viteza mică de creştere a speleotemei, posibilitatea de a fi exact datate folosind 

metodă U/Th şi tehnicile actuale de spectrometrie de masă cu surse cu bombardament 

ionic cresc foarte mult acurateţea determinării pofilelor fracţionării izotopice δ
18

O pe 

intervale mari de timp şi a datării diferitelor evenimente climaterice. Aceste particularităţi 

au determinat alegerea ca obiect de studiu a unui număr de 15 stalactite şi stalagmite 

recoltate din două peşteri situate în zonele aride din Israel, una în sud în vecinătatea 

deşertului Neghev (peştera Soreq) şi celalaltă în nord-est (peştera Ma‘ale Efrayim), într-o 

zona săracă în precipitații pe malul vestic al Mării Moarte, făcând posibilă o comparaţie 

pe termen lung între cele două subtipuri climatice. Simultan cu determinările fracţionării 

izotopice δ18O au fost făcute şi determinări de vârstă prin metodă U/Th pentru o mai 

bună localizare în timp a evenimentelor climaterice. Rezultatele privind variaţia 

fracţionării izotopice δ
18

O în cele două seturi de speleoteme au indicat o mare 

similitudine în perioada maximumului glaciar între 25 ka şi 67 ka BP, ceea ce indică 
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existenţa unei surse de apă pluvială comună, dar care nu s-a mai păstrat în condiţiile 

minimelor glaciare, atunci când diferenţele de circulaţie ale apei au deveni asemănătoare 

cu cele din prezent. Pentru o zona săracă în precipitaţii şi având un climat în mare parte 

arid datorită instalării unui maxim de presiune ce a existat probabil în perioada ultimelor 

minime glaciare, speleotemele s-au dovedit a conţine cele mai fidele înregistrări climatice 

întinse pe o perioadă de zeci şi chiar sute de ka (Vaks şi colab., 2003). 

 

Ciclostratigrafia 

Ciclostratigrafia nu este o metodă geocronologică stricto senso, deoarece nu se bazează 

pe variația în timp, monotonă sau discontinuă a unui fenomen fizico-chimic cum a fost 

cazul metodelor prezentate până acum. Ea reprezintă mai degrabă o tehnică de analiză 

matematică a formațiunilor sedimentare complexe, gandită cu scopul de a evidenția 

existența unor secvențe similare, în primul rând din punct de vedere al succesiunii și 

ciclicității acestora și apoi, pe cât posibil și din punct de vedere al petrologiei diferitelor 

lamine din alcătuirea acestora.  

  

FORMAREA VARVELOR 

Varvele sunt compuse în mare măsură din material autigen cu o mică fracţiune de 

material detritico-clastic constând din aluminosilicati de origine eoliană (Dean şi colab., 

2002). Varvele reprezintă formaţiuni sedimentare laminare formate anual într-un mediu 

acvatic ca urmare a unor variaţii sezoniere ale condiţiilor climaterice din zona de apariţie 

a acestora. Din acest motiv, fiecare varvă este formată de din două lamine fine de culori 

şi compoziţii mineralogice diferite depuse în decursul unui singur an, reflectând în acest 

fel alternanța climatică anuală. Depunerea sezonieră a varvelor face din acestea o 

excelentă arhivă a modificărilor climaterice. Varvele se formează în bazine depoziționale 

caracterizate printr-o variaţie periodică a compoziției sedimentelor necesară diferenţierii 

acestora în funcţie de sezonul în care are loc depunerea şi de existenţa unei concentraţii 

scăzute a oxigenului pe fundul bazinului pentru a împiedica bioturbația produsă de fauna 
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bentică. Varvele se pot depune atât în mediu dulcicol, cât şi în mediu marin, grosimea lor 

variind de la fracţiuni de 1 mm la centimetri sau chiar decimetri. Spre deosebire de 

laminele sedimentare formate în mediile marine sau lacustre prin acumularea şi 

depunerea sezonieră a sedimentelor şi care din acest motiv au aceeaşi structura 

mineralogică, prezentând un gradient al granulaţiei, varvele sunt constituite în mod 

obligatoriu din cel puţin două componente mineralogie diferite alternante, reflectând 

tocmai variaţia sezonieră a condiţiilor de formare şi depunere a acestora. În zonele cu 

climă temperată şi polară, varvele sunt constituite dintr-o alternanţă de diatomee, 

cianobacterii sau alge formate în sezonul cald, atunci când suprafaţă bazinului nu este 

acoperită cu gheaţă şi silt fin depus în perioada îngheţului, atunci când luciul apei este 

acoperit cu gheaţă. Materialul sedimentar poate fi transportat în regiunea de depunere atât 

prin influxul de particule minerale în suspensie adus de râurile şi fluviile tributare 

bazinului respectiv, cât şi pe cale eoliană, în special în regiunile învecinate zonelor 

deşertice (zona nord-estică a Mării Arabiei, bazinul Santa Barbara din vecinătatea 

Californiei).  

Având o ciclicitate anuală, varvele reprezintă un excelent material pentru evidenţierea 

modificărilor climatice atât pe termen scurt, cât şi pentru intervale de timp de ordinul ka. 

Din acest motiv, pentru exprimarea vârstelor în cazul unor secvenţe stratigrafice complete 

ce pornesc de la momentul actual se folosesc anii/varve, un an/varvă fiind egal cu un an 

calendaristic.  

Pentru a se obţin date de încredere, cronologia bazată pe numărarea varvelor anuale 

trebuie confirmată prin alte metode geocronologice absolute. Pentru vârste de ordinul 

zecilor de ani, cele mai bune metode sunt cele bazate pe identificarea izotopilor 

radioactivi 
210

Pb (Appleby şi Oldfield, 1978) şi
 137

Cs (Lotter şi colab., 1997), în timp ce 

pentru vârste de ordinul ka pot fi folosite cu succes metodele 
14

C şi U/Th. Existenţa unor 

straturi de tefra databile prin K/Ar sau Ar/Ar şi intercalate printre varve reprezintă 

markeri geocronologici de primă importanţă ce permit stabilirea unor cronologii absolute 

a varvelor. În aceste condiţii, analiza modificărilor periodice ale grosimii varvelor pentru 

intervale de timp cât mai mari cu putinţă permite evidenţierea factorilor externi, de cele 

maei multe ori de natură climatică, ce controlează procesele de formare şi de sedimentare 
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a componentelor minerale şi organice ce intră în compoziţia acestora. Cunoscute sub 

numele de analiză a seriilor temporale, procedura matematică ce permite evidenţierea 

acestor variaţii periodice, de cele mai multe ori imposibil de sesizat direct, se bazează în 

mare măsură pe analiză Fourier precedată de diferite proceduri de filtrare pentru a extrage 

variaţiile periodice de frecvenţa foarte joasă şi care ar afecta foarte mult rezultatele finale 

(Weedon, 2003; Shumway şi Stoffer, 2005) sau pe utilizarea funcţiilor wavelet pentru 

analiza atât a grosimii laminelor individuale cât şi a nuanţei de gri sau chiar culorile 

fundamentale (roşu, albastru, verde) ale acestora (Dean şi colab., 2002). 

 

PREPARAREA ȘI INVESTIGAREA PROBELOR  

Sedimentele varvate pot fi colectate fie prin carotaj obişnuit, fie folosind carotajul 

criogenic, în acest din urmă caz în sedimente fiind introdusă o sondă prin care circulă un 

agent de răcire (o soluţie concentrată de clorură de sodiu) cu o temperatura cu mult sub 

temperatura de îngheţ a apei, astfel încât în jurul sondei se dezvoltă o zona compactă de 

sedimente îngheţate şi aderenţe la această, ce apoi sunt extrase şi prelucrate pentru 

observaţii ulterioare.  

Cea mai bună, dar şi cea mai laborioasă metodă folosită pentru investigarea sedimentelor 

varvate constă în prelevarea unor fragmente longitudinale cu o grosime de 1-2 mm, 

extragerea apei prin imersiuni repetate în acetonă, impregnarea sedimentelor astfel 

deshidratate cu răşini epoxidice, şlefuirea celor două feţe şi radiografierea eşantionului 

astfel prelucrat prin radiografiere de contact folosind tuburi de raze X cu microfocalizare 

pentru a reduce cât mai mult cu putinţă neclaritatea introdusă de dimensiunile finite ale 

petei focale optice. În acelaşi timp, în cazul varvelor cu grosimi de ordinul milimetrilor, 

imaginea acestora poate fi obţinută folosind metode imagistice nedistructive ca 

radiografia digitală sau tomografia computerizată. Următoarea etapă constă în analiza 

imaginilor varvelor, analiză pentru care există mai multe metode. Fiind vorba de 

sedimente cu o structură şi compoziţie complexă, analiza de imagine poate fi completată 

cu o analiză palinologică, mineralogică sau de susceptibilitate magnetică. 
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DOMENIU DE APLICABILITATE   

Fiind o metodă geocronologică relativă, ciclostratigrafia, sensus lato, poate fi folosită la 

analiza sedimentelor varvate indiferent de vârsta acestora, însă măsurători de vârste 

absolute bazate pe numărătoarea varvelor sunt reduse de regulă la sedimentele de vârstă 

holocenă şi mai rar de vârstă pleistocenă, acest fapt fiind explicabil prin absenţa unor 

secvenţe stratigrafice continue care să acopere perioade de timp de ordinul sutelor de ka. 

Modificările climatice majore din Pleistocen şi Holocen au făcut practic imposibile 

existenţa unor condiţii staţionare de depozitare a sedimentelor şi deci a unor secvenţe 

stratigrafice care să cuprindă intervale mari de timp.  

Pe de altă parte, faptul că structura secvenţelor stratigrafice este puternic influenţată de 

condiţiile climatice, iar acestea sunt la rândul lor influenţate de diversele variaţii ciclice 

ale elementelor dinamicii orbitei terestre şi a înclinării axei polare pe ecliptică, face 

posibilă stabilirea unor corelaţii pe termen lung (zeci de ka) între secvenţe stratigrafice 

aflate la distanţe apreciabile unele faţă de altele şi deci extinderea datelor cronologice 

absolute de la o secvenţă la altă.  

 

LIMITĂRI  

Ciclostratigrafia este inerent limitată la studiul sedimentelor varvate recoltate atât din 

bazine sedimentare active cum sunt lacurile din nordul zonei temperate sau din bazinele 

anoxice marine şi lacustre, căt şi din diferitele locaţii de pe glob unde secvențialitatea 

acestora s-a păstrat şi acoperă intervale de timp de ordinul zecilor de ka. 

 

EXEMPLE REPREZENTATIVE 

O secvenţă sedimentară de înaltă rezoluţie cu lungimea de 430 cm e fost extrasă din lacul 

glaciar d‘Annecy situat în Alpii Francezi la o altitudine de 446 m. Datările cu 
14

C au 

indicat a vârstă maximă de circa 16 ka pentru momentul formării varvelor, acestea fiind 

distribuite pe toată lungimea carotei. Numărătoarea acestora şi analiza lor detaliată a 
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evidenţiat existenţa a cel puţin cinci unităţi stratigrafice, dintre care patru au putut fi 

corelate cu cicluri anuale de depunere. În felul acesta au putut fi evidenţiate diferitele 

etape ce au avut loc în procesul retragerii ultimei glaciaţiuni. Procesul acesta a fost în 

primul rând marcat de modificarea compoziţiei sedimentelor prin trecerea de la 

sedimente clastice la sedimente calcaroase endogene datorată în primul rând procesului 

de încălzire. Acest fenomen a fost determinat de retragerea gheţarilor, ceea ce a făcut ca 

sursele de material sedimentar să se schimbe de la complexul molasic alpin la rocile 

calcaroase de pe fundul lacului. Interesantă este evidenţierea în structura sedimentelor a 

evenimentului Younger Dryas, moment în care datorită scăderii temperaturii şi refacerii 

gheţarilor, varvele sunt înlocuite cu o structura sedimentară omogenă (Brauer & 

Casanova, 2001).  

Sedimentele recoltate din lacul Donald, din insula Baffin, Canada sunt compuse din varve 

de origine clastică. Folosind pentru recoltare atât un box-corer cât şi un carotier cu piston, 

a fost posibilă reconstrucţia unei secvenţe întregi de varve până la o adâncime ce 

corespunde unei vârste de aproximativ 1200 ani/varvă. Analiza microscopică a varvelor a 

indicat existenţa unei puternice variaţii sezoniere a compoziţiei acestora datorate în mare 

măsură topirii de vară a gheţarului Caribou, generând astfel o structură dublu-strat 

specifică varvelor. Pe de altă parte, relativa constanţă a condiţiilor climatice locale a 

permis identificarea varvelor până la o vârstă de circa 800 ani BP. Folosind datele 

meteorologice cu privire la variaţiile temperaturii atmosferice de vară în vecinătatea 

capului Dyer şi grosimile corespunzătoare ale varvelor, a putut fi stabilită o corelaţie 

pozitivă între aceste două mărimi exprimată prin relaţia:  

 

unde t3 este temperatura medie pe trei ani a temperaturii de vară iar r este coeficentul de 

corelaţie. Folosind această calibrare, a fost posibilă reconstituirea, folosind variaţia în 

timp a grosimii varvelor, variaţiei corespunzătoare temperaturii medii de vară în 

vecinătatea lacului Donald, datele astfel obţinute confirmând existenţa Micii Epoci 

Glaciare de la finele Evului Mediu şi perioada de relativă încălzire ce a precedat-o 

(Moore şi colab., 2001).   
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Lacul Holtzmaar (6°53'E, 50°7'N) din Germania, cu adâncimea maximă de 20 m şi 

localizat în câmpul vulcanic Eifel este al doilea lac din lume în ceea ce priveşte grosimea 

şi vechimea sedimentelor, ceea ce face din acesta o arhivă extrem de valoroasă privind 

evenimentele climatice din ultimul interglaciar (circa 23, 22 ka BP) şi până în prezent. O 

carotă completă cu lungimea de 31,3 m a fost investigată stabilindu-i-se cronologia prin 

intermediul a 37 de markeri temporali (orizonturi de tefra sau modificări majore în 

structura sedimentelor) şi mai multor metode cronologice absolute (
14

C, TL, OSL). S-a 

urmărit variaţia cu vârsta sedimentelor a mai multor indicativi cum sunt carbonul organic 

total (TOC), carbonul anorganic total (TIC), pigmenţii clorofilieni fosili, susceptibilitatea 

magnetică, viteza de sedimentare, toţi aceştia în corelaţie cu concentraţia de calciu ca 

indicator al prafului atmosferic din două carote de gheaţă din Groenlanda: GRIP 

(Greenland Ice Core Project) şi GISP2 (Greenland Ice Sheet Project). Rezultate acestui 

studiu au indicat pe de o parte faptul că o cronologie absolută bazată pe numărătoarea 

varvelor este extrem de utilă, în timp ce, pe de altă parte, variaţia conţinutului de carbon 

anorganic total legat de aportul de praf nu poate fi încă perfect corelat cu cel din ambele 

carotele de gheaţă din Groenlanda (de altfel, nici între acestea nu există o corelaţie 

perfectă). În acelaşi timp, a fost posibilă datarea cu exactitate a trei morene terminale: 

Brandemburg, Frankfurt şi Pomerania corespunzătoare ultimelor trei stadii de avansare a 

gheţarilor în nordul Germaniei (Zolitschka şi colab., 2000).  

Lacul Van din zona aridă din sud-estul Anatoliei este considerat ca fiind cel mai mare lac 

din lume cu ape alcaline (pH 9.81, salinitate 21.4‰). Aflat într-o zonă climatică 

continentală cu influenţe mediteraneene, clima din zona lacului este caracterizată prin 

veri scurte şi secetoase şi ierni lungi şi reci. Precipitaţiile importante sunt datorate 

afluxului de aer umed din zona Mării Mediterane. Lacul Van este în acelaşi timp un bazin 

de acumulare, din el neizvorand niciun râu, astfel încât bălanţa hidrică este menţinută în 

principal prin evaporare, ceea ce determină şi precipitarea sărurilor de calciu. Din cauza 

alcalinităţii ridicate, în apele lacului se dezvoltă numai alge şi acestea numai în sezonul 

de vară, astfel încât în permanenţă pe fundul lacului se formează varve anuale constând în 

alternanţa de resturi de alge şi carbonaţi. Constanţa condiţiilor hidro-geografice a făcut ca 

varvele să poată fi identificate până la o vechime de 13 ka, numărătoarea acestora 

reprezentând o excelentă metodă geocronologică absolută. Aceste particularităţi 
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remarcabile au făcut posibilă utilizarea numărătorii varvelor pentru a studia modificările 

climatice ce au avut loc în sud-estul Anatoliei de la începutul evenimentului Younger 

Dryas şi până în prezent, incluzând şi influenţa factorului antropic. Ca proxi ai climei au 

fost folosite variaţiile concentraţiilor de polen ale unui număr de circa 25 de taxoni, 

conţinutul de microparticule de mangan şi fracţionarea izotopică δ
18

O, în timp ce raportul 

molar Mg/Ca a fost folosit ca proxi al salinităţii apei. În felul acesta a fost stabilit faptul 

că la finele Pleistocenului clima a fost uscată şi rece, în timpul evenimentului Younger 

Dryas nivelul apei a scăzut dramatic, pentru ca începând cu Holocenul, clima să devină 

mai caldă şi mai umedă astfel încât vegetaţia de silvo-stepă cu păduri de Quercus a atins 

un maxim de dezvoltare circa acum 6,2 ka, dar începând cu circa 4 ka BP clima a 

cunoscut din nou un proces de aridizare, ajungându-se la condiţiile climaterice actuale. 

Deşi prezenţa umană a fost identificată începând cu 3,8 ka BP, impactul maxim 

manifestat prin modificarea compoziţiei vegetaţiei de stepă datorată păşunatului a început 

cu circa 0,6 ka BP (Wicket şi colab., 2003).  

Studiul periodicităţii grosimii varvelor sedimentelor din lacul Elk, ţinutul Clearwater, 

statul Minnesota, ce conţine o secvenţă completă de vârstă holocenă făcută prin metodele 

analizei spectrale şi al analizei wavelet au pus în evidenţă existenţa mai multor 

periodicităţi: 10, 22, 40, şi 90 ani, similare cu cele găsite în spectrul de frecvenţe al 
14

C. 

Acest fapt sugerează o influenţă a ciclurilor solare, cel mai probabil prin intermediul 

modificării câmpului magnetic terestru. Pe de altă parte, acelaşi tip de analiză a 

periodicităţii nuanţelor de gri ale varvelor a condus la un cu totul alt rezultat, ceea ce 

ridică un semn de întrebare privind factorii naturali pe termen lung ce controlează 

nuanţele de gri ale sedimentelor (Dean şi colab., 2002).  

Din exemplele prezentate mai sus se poate desprinde imediat rolul major pe care îl joacă 

studiul varvelor, atât din punct de vedere al unei geocronologii absolute cât şi din punct 

de vedere al varietăţii de proxi ce pot fi folosiţi în reconstrucţia condiţiilor paleoclimatice 

din regiunea sedimentelor investigate. 
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