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自然界同位素成分变化的机理
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稳定同位素地球化学



第一节 自然界同位素成分变化
的机理

同位素地球化学是研究地球和宇宙

体中核素的形成、丰度以及在自然作用

过程中分镏和衰变规律的科学。它是地

球化学的一个分支学科。



同位素的定义：

所谓同位素是指同一元素原子核内质子数相同而中

子数不同的一类原子，它们在元素周期中占据同一个

位置。

例如，硫有4个同位素，它们分别为32S、33S、34S和
35S，这4个同位素都有16个质子，因而它们都位于元

素周期表第三周期第ⅥA族。一个元素可以由一种或

几种同位素组成。

同位素地球化学是研究同一元素具有2个或2个以上

组成的核素。



自然界存在两类同位素：

一类是放射性同位素，它们能够自发

地衰变形成其它同位素，最终转变为稳

定的放射成因同位素；

另一类是稳定同位素，它们不自发地

衰变形成其它同位素或由于衰变期长，

其同位素丰度变化可忽略不计。



同位素地球化学在地学领域的作用：同位素地球化学在地学领域的作用：

计时作用：每一对放射性同位素都是一只时

钟，可以测定各种地质体的年龄。

示踪作用：利用同位素成分变化指示地质体形

成的环境条件、机制，示踪物质来源。

测温作用：由于某些矿物同位素成分变化与其

形成的温度有关，为此可用来设计各种矿物对

的同位素温度计，来测定成岩成矿温度。



放射性衰变反应和衰变定律

1. 1. 放射性同位素衰变反应放射性同位素衰变反应

在自然界，放射性同位素大约有64种，它们大多

数的质量数大于210。这些放射性同位素不断自发地

发射出质点和能量，改变同位素组成并转变成稳定

的核素，这种过程称核衰变反应或蜕变。衰变反应

是引起放射性同位素丰度变化的主要原因。

发生放射性衰变的同位素称放射性同位素，或母

体同位素

放射性衰变过程中及最终形成的稳定同位素称为

放射成因同位素，或子体同位素

Note：自发衰变，有新元素形成



具有天然放射性具有天然放射性//放射成因同放射成因同
位素的元素位素的元素



ββ衰变衰变

自然界多数为自然界多数为ββ衰变，即放射性母核中的一个中衰变，即放射性母核中的一个中
子分裂为子分裂为11个质子和个质子和11个电子（即个电子（即ββ粒子），同时粒子），同时
放出反中微子放出反中微子 γγ ：：

衰变结果，核内减少衰变结果，核内减少11个中子，增加个中子，增加11个质子，新个质子，新
核的质量数不变，核电荷数加核的质量数不变，核电荷数加11，变成周期表上右，变成周期表上右

侧相邻的新元素。侧相邻的新元素。
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重核裂变

同位素自发地分裂为2-3片原子量大致相同的碎片。

如：238U、235U和232Th等重核都可能发生这种裂变。

在自然界中，有些放射性同位素只通过一次某一

种固定形式的衰变过程就转变为某种稳定同位素，

从而停止了放射性衰变，如87
37Rb→87

38Sr+β，而其

它一些放射性同位素，如238U、235U和232Th等原子核

要通过一系列的α衰变和β衰变，形成许多中间过

渡的放射性同位素，最终才转化为铅同位素，从而

结束了其放射性衰变过程。



2.2.放射同位素衰变定律放射同位素衰变定律

衰变作用是发生在原子核内部的反应，反应结果由

一种核素变成另一种核素；

衰变自发地不断地进行，并有恒定的衰变比例；

衰变反应不受温度、压力、电磁场和原子核存在形

式等物理化学条件的影响；

衰变前和衰变后核数的原子数只是时间的函数。通

常我们把衰变前的核素称为母体（母核），而衰变

后新形成的核素称为子体（子核）。

1902年Rutherford通过实验发现放射性同位素衰变反应不同

于一般的化学反应，具有如下特点：



根据放射性同位素以上特性，放射性同位素衰

变定律为：单位时间内衰变的原子数与现存放

射性母体的原子数成正比。其数学表达式为：

-dN/dt=λN

式中：N为在t时刻存在的母体原子数；dN/dt
为t时的衰变速率，负号表示N随时间减少；λ

为衰变速率常数，表示单位时间内发生衰变的

原子的比例数，用实验方法测定，其单位为1/
年或1/秒。



将上式由t=0到t求积分 得到：

ln(N/N0)=-λt

式中， N0为t=0时的衰变母体原子数。由此得：

N=N0e-λt  或 N0 =Neλt

以上为放射性同位素衰变的基本公式，表明母

核原子数为N0的放射性同位素，经时间t后残

存的母体原子数N= N0e-λt，N与t为指数函数。



常用放射性同位素体系常用放射性同位素体系





基本原理

放射性同位素的衰变定律是同位素地质年代学的理

论基础。由于质谱分析只对同一元素同位素比值的

测定，而不能直接测定单个同位素的原子数。因

此，在一些同位素年代学方法中，必须选取子体元

素的其它同位素作参照，进行同位素比值的测定。

记参照的同位素为Ds，并使等式D*=N(eλt-1)两边同

除以DR，则： D*/DR=N/DR(eλt-1)

第二节第二节 同位素地质年代学同位素地质年代学



同位素地质年代学基本原理方程

t=1/λln{[(( D/DR)- (D/DR) 0)/ N/DR]+1} 



同位素封闭温度及冷却年龄同位素封闭温度及冷却年龄

封闭温度是指：封闭温度是指：对各种同位素定年体系来说，

它们不是在矿物、岩石形成时的那一瞬间就开

始计时，而是必须当温度降低到能使该计时体

系达到封闭状态时，即子体由于热扩散丢失可

以忽略不计时，子体才开始积累，这个开始计

时的温度就是封闭温度，得到的年龄即为表面

年龄或称冷却年龄。



1.  Rb-Sr定年法及Sr同位

素地球化学



Rb-Sr 法定年

Rb：85Rb(72.15%) ，87Rb(27.85%) 

Sr：84Sr(0.56%)、86Sr(9.86%)、87Sr(7.02%)和88Sr(82.56%)

衰变反应为：87Rb→87Sr+β

考虑到在研究的地质样品中，可能含有初始87Sr,记作(87Sr)0

87Sr=(87Sr)0+87Rb(eλt-1)

将上式两端除以非放射成因的86Sr原子数，得：

87Sr/86Sr =(87Sr/86Sr)0+87Rb/86Sr (eλt-1) 

第一部分：Rb-Sr定年法



含钾矿物是Rb-Sr法定年的主要对象，如果矿物

中样品(87Sr/86Sr)0为0或(87Sr/86Sr)0相对于87Sr/86Sr

来说可忽略不计，则可直接计算矿物的年龄，如

钾长石、白云母、锂云母、天河石、铯榴石、海

绿石、钾盐、光卤石等。

而对于不可忽视的(87Sr/86Sr)0样品来说，如岩石

样品中一般都包含有一定数量的(87Sr/86Sr)0，则必

须考虑(87Sr/86Sr)0对测定年龄的影响。
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截距，代表(87Sr/86Sr)i
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斜率=exp( λ t)-1



在等时线的拟合中，早期采用最小二乘法或图解

法，但这些方法难以对等时线的质量进行评价。

目前一般采用York 方程进行双回归误差分析拟合

求解拟合直线的斜率和截距，同时给予出一个等

时线拟合参数MSWD。

MSWD值是评价等时线质量的一个重要参数，该

值越小，等时线质量越好。当存在地球化学误差

时，MSWD>1；当不存在地球化学误差时，

MSWD≤1。



要正确获得样品的形成年龄必须满足以下条件：

所研究的一组样品具有同时性和同源性，

所谓同源性是指每一个样品具有相同的

(87Sr/86Sr)0比值。

在样品形成后，保持Rb和Sr封闭体系，没

有与外界发生物质上的交换。

所测样品中，有较为明显的Rb/Sr比值差

异，以确保获得一条较好的等时线。



Rb-Sr全岩等时线法主要适用于基性、中性

和中酸性岩浆岩形成年龄的测定;
对于变质岩，由于受变质作用的影响，使

得对变质岩原岩的Rb-Sr 同位素系统进行改

造，因此，等时年龄往往不能提供原岩形成

年龄的信息，而往往代表变质事件的年龄或

无意义的年龄信息;
Rb-Sr全岩等时线法很少用于沉积岩的年龄

测定。



第二部分：Sr同位素地球化学

地球化学系统中初始(87Sr/86Sr)0比值是一个重要

的地球化学示踪参数，该值代表物质形成时的

87Sr/86Sr比值，不同的地球化学储存库，它们的

(87Sr/86Sr)0值是不同的。因此，(87Sr/86Sr)0比值对

示踪物质来源，壳幔物质演化及壳幔相互作用等

方面具有重要意义。



通过全岩Rb-Sr等时线法可获得岩石形成时

(87Sr/86Sr)0，对于单个样品，若年龄t已知，实

测该样品的87Sr/86Sr 和87Rb/86Sr比值，下式计

算(87Sr/86Sr)0比值：

(87Sr/86Sr)0 =87Sr/86Sr -87Rb/86Sr (eλt-1)



(87Sr/86Sr)0比值除了研究成岩和成矿物质来源

外，还可用来划分岩石的成因类型。如花岗

岩的成因类型可划分为S型和I型花岗岩，S型

花岗岩的(87Sr/86Sr)0大于0.706，而I型花岗岩

的(87Sr/86Sr)0小于0.706。



2.  Sm-Nd定年法及Nd同
位素地球化学



第一部分：Sm-Nd定年法

144144Sm     143.912009           3.16Sm     143.912009           3.16
147147Sm     146.914907           15.07Sm     146.914907           15.07
148148Sm     147.914832           11.27Sm     147.914832           11.27
149149Sm     148.917193           13.84Sm     148.917193           13.84
150150SmSm 149.917285           7.47149.917285           7.47
152152Sm     151.919741           26.63Sm     151.919741           26.63
154154Sm     153.922218           22.53Sm     153.922218           22.53

Sm同位素组成

同位素 原子量 丰度（%）

147Sm,148Sm和
149Sm有放射性，

但后两者半衰期
太长(~1016yr)，现

有技术条件下无
法准确测量出其
子体同位素的变
化量，故目前不
能成为定年方法



Nd同位素组成

同位素 原子量 丰度（%）

142142Nd      141.907731        27.09Nd      141.907731        27.09
143143Nd      142.909823        12.14Nd      142.909823        12.14
144144Nd      143.910096        23.83Nd      143.910096        23.83
145145Nd     144.912582        8.29Nd     144.912582        8.29
146146Nd      145.913126        17.26Nd      145.913126        17.26
148148Nd      147.916901        5.74Nd      147.916901        5.74
150150Nd      149.9209001      5.63Nd      149.9209001      5.63

Nd的7 个同位素均
为稳定同位素(144Nd
和145Nd是放射性同

位素，但它们的半
衰期很大，分别为
2×1015年和1017年，

故可视为稳定同位
素)。其中143Nd为
147Sm经α衰变形成
的子体同位素。



147Sm → 143Nd + α

λ147Sm = 6.54×10-12 yr-1

根据衰变定律有：143Nd=147 Sm(eλt-1)

143 143 147

144 144 144 ( 1)t

i

Nd Nd Sm e
Nd Nd Nd

λ⎛ ⎞
= + −⎜ ⎟
⎝ ⎠

考虑样品中有初始Nd同位素，则有：

143Nd=(143Nd)i+147 Sm(eλt-1)



Sm-Nd法定年主要应用全岩等时线法或全岩+矿物等

时线法，其等时线的构筑方法类同于Rb-Sr法。
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要获得可靠的Sm-Nd 等时年龄，同样要满足下

列条件：

所研究的一组样品具有同时性和同源性。

样品形成后，保持Sm和Nd的封闭体系。

所测样品中有较为明显的Sm/Nd比值差异。



自然界中，各岩石的Sm/Nd比值变化范围较小（一般

变化于0.1-0.5之间），而酸性岩类其Sm/Nd比值变化

范围更小。因此，Sm-Nd全岩等时线法不宜对酸性岩

进行年龄测定，主要应用于对基性岩、超基性岩等岩

类的年龄测定，而对于基性和超基性的结晶岩，往往

应用全岩+矿物等时线法进行年龄测定效果更好



第二部分：Nd同位素地球化学示踪

Nd 同位素地球化学示踪主要基于Nd同位素初始比

值(143Nd/ 144Nd)0

对于一个已知年龄的样品，通过实测该样品的
143Nd/144Nd和147Sm/144Nd比值，就能计算该样品的

(143Nd/144Nd)0比值，公式如下：

(143Nd/144Nd)0=143Nd/144Nd -147Sm/144Nd(eλt-1) 

亏损地幔： 0.51315

原始地幔：0.512836



由于在整个地质时期，143Nd/144Nd比值变化较小，

所以一般用εNd表示。

假设原始地幔具有球粒陨石型的均一岩浆库

(Chondrite Uniform Reservoir)即CHUR，在

CHUR地幔源区中，Nd同位素的演化方程为：

1)(eNd)Sm/((0)I(t)I λt0
CHUR

144147Nd
CHUR

Nd
CHUR −−=

定义：定义：地质样品与地质样品与CHURCHUR在在tt时刻的时刻的143143Nd/Nd/144144NdNd值的相值的相

对大小即为对大小即为εεNd(tNd(t)&)&

4
t
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144143

t
CHUR
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Nd)Nd/(
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⎤

⎢
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⎡ −
=tNdε



εεNd(t) Nd(t) 的示踪意义的示踪意义

εεNd(t)>0, Nd(t)>0, 物质来自亏损地幔物质来自亏损地幔

εεNd(t)<0, Nd(t)<0, 物质来自于地壳物质来自于地壳

εεNd(t)Nd(t)≈≈0, 0, 物质来自于未分异的原始地幔物质来自于未分异的原始地幔
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在Nd同位素示踪应用中，常结合Sr同位
素的研究，构筑εNd(t)-εSr(t)图解或
εNd(t)-εSr(t)图解





第三部分：Nd模式年龄

假设未发生分异作用的原始地幔岩浆库是一个具

有球粒陨石Sm/Nd比值的均一岩浆库(CHUR)，并假

定地壳岩石的Sm/Nd比值变化只发生在从CHUR源

区分离的时刻，其后Sm/Nd比值保持不变，则地壳

岩石在一个时间为t的(143Nd/144Nd)0值就是CHUR源

区在时间为t的演化值

根据样品的Sm/Nd和(143Nd/144Nd)t比值，可以计算

除样品从CHUR源分离出来的时间(TCHUR)



亏损地幔亏损地幔NdNd模式年龄模式年龄(T(TDMDM))

]
Nd)Sm/(Nd)Sm/(
Nd)Nd/(Nd)(143Nd/144ln[1

λ
1T

s
1441470

DM
144147

s
1441430

DMNd
DM −

−
+=

TDM为样品相对于亏损地幔的Nd同位素模式年龄，

代表地壳物质从亏损地幔中分离的时代，也称为平
均地壳滞留时间

DM:   (DM:   (143143Nd/Nd/144144Nd)Nd)PP=0.51315=0.51315
((147147Sm/Sm/144144Nd)Nd)PP=0.2137=0.2137



3. U-Th-Pb同位素定年法

及Pb同位素地球化学



UU、、ThTh放射性衰变参数放射性衰变参数
238238U  U  →→ 206206Pb + 8Pb + 8αα + 6+ 6ββ

tt1/21/2 = 4.47 = 4.47 ×× 101099yryr λλ11= 1.551 = 1.551 ×× 1010--1010yryr--11

235235U  U  →→ 207207Pb + 7Pb + 7αα + 4 + 4 ββ

tt1/21/2 = 704  = 704  ×× 101066yr   yr   λλ22= 9.848 = 9.848 ×× 1010--1010yryr--11

232232Th Th →→ 208208Pb + 6Pb + 6αα + 4 + 4 ββ

tt1/21/2 = 14 = 14 ×× 101099yryr λλ33= 4.9475 = 4.9475 ×× 1010--1010yryr--11

第一部分：U-Th-Pb同位素定年原理



UU--ThTh--PbPb衰变方程衰变方程
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UU--ThTh--PbPb等时线方程等时线方程

• 由于U、Th地球化学特征的差异和自然界中Th/U比值的

可变性，Th-Pb同位素常用作独立定年方程。



然而，由于U、Pb的易活动性(尤其是

U)，即使因地表条件下风化和低级变

质条件下，体系的同位素组成往往不

能保持封闭，因此用等时线法成功获

得有意义年龄的实例相对有限。



由于238U、235U和232Th半衰期较大，因此U-
Th-Pb法一般只适合于古老地质体的年龄测

定。要正确地进行U-Th-Pb法定年，必须满

足以下条件：

样品保持U-Th-Pb体系的封闭，即样品形

成后未发生子体同位素和母体同位素的丢失

或从外界的带入。

合理地选择铅同位素初始比值。



第二部分：副矿物U-Th-Pb法定年

（含）U、Th矿物（主要为一些稳定的重矿

物）是U-Th-Pb法定年的主要研究对象，如：

锆石、独居石、榍石、磷灰石、沥清铀矿、晶

质铀矿、钍石等。

由于锆石在各种地质体中分布较为普遍，且

锆石中的初始铅同位素比值接近于0，因此锆石

是目前广泛用来进行U-Pb法年龄测定的主要对

象，受到人们的重视。



锆石特征锆石特征

高硬度（7.5）、高化学稳定性使得锆石具较强的抗

风化、抗蚀变和变质作用影响的能力，有利于同位

素体系保持相对封闭；

锆石结晶时，选择性富集U（及部分Th，即与Zr形
成类质同象）而排斥Pb，即具较高的238U/204Pb比
值，即高μ值。较大程度地限制了初始Pb的存在；

具高μ值特征的矿物还包括榍石和独居石。
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假如矿物形成于3.0Ga，则其
具谐和年龄的207Pb/235U、

206Pb/238U比值将分别为
18.1902和0.59249

假如矿物形成于假如矿物形成于3.0Ga3.0Ga，则其，则其
具谐和年龄的具谐和年龄的207207Pb/Pb/235235UU、、

206206Pb/Pb/238238UU比值将分别为比值将分别为
18.190218.1902和和0.592490.59249

谐和曲线谐和曲线谐和曲线



然而，锆石的成因较为复杂，如存在有

岩浆成因、变质成因和碎屑锆石等。据

此在进行锆石U-Pb年龄测定前，必须对

锆石进行矿物形态学的研究，区分锆石

的成因类型，如岩浆型锆石晶型完好，

而碎屑成因锆石表面一般有磨蚀现象，

只有这样才能对锆石年龄所代表的地质

意义作出合理的解释。



UU--PbPb体系的开放形式体系的开放形式
理论上，锆石还存在发生理论上，锆石还存在发生UU、、PbPb体系开放的另外体系开放的另外

三种可能情形：三种可能情形：

获得获得UU：：对锆石在谐和曲线上位置的影响与Pb丢
失情况相同；

丢失丢失UU：：将致使锆石组成沿不一致线外切线方向

分布，但其与谐和曲线上、下交点的地质意义相

同；

获得获得PbPb：：将使同位素组成失去年代学意义，通常

情况下难以获得真实的地质信息。

地质实践观察表明，绝大多数锆石的体系开放行地质实践观察表明，绝大多数锆石的体系开放行
为均表现为为均表现为PbPb丢失丢失。



锆石锆石UU--PbPb定年的基本方法定年的基本方法

传统方法（准确可靠，但费时、对复杂样品不能得到
好的结果）

TIMS法、锆石蒸发法--用单个锆石颗粒进行样品的化

学制备和质谱测定，通过多个锆石的分别测定确定谐
和年龄或构筑不一致线确定与谐和线的交点年龄。

微区分析法（原位分析、高效快速）

SIMS、LA-ICPMS--单颗粒锆石不需要进行化学制
样，直接用激光探针质谱测定锆石中质点的U-Pb同位
素组成，通通谐和线的确定锆石的年龄，对于有复杂

生长历史和环带构造的锆石，往往可给出锆石不同阶
段的生长年龄。



用于Pb同位素定年的其它矿物

独居石：独居石为富LREE的磷酸盐矿物，含较高的Th及少

量U，主要出现于贫Ca富Al的花岗质岩石和高级变质岩中，并

常可与锆石共生。

榍石：榍石为钛的硅酸盐，其封闭温度为约625°C，虽然封

闭温度低于锆石，但其低温阶段U-Pb同位素封闭性强于锆石。

斜锆石：与锆石类似，地球化学特征上表现为高U(200-
1000ppm，Th<20ppm)，Pb含量低，其U-Pb同位素体系的封闭

温度可能甚至高于锆石。斜锆石主要出现于基性和超基性岩

中，且主要形成于这些岩类结晶作用的晚期。

石榴石：石榴石的U-Pb封闭温度为约800 °C，故可记录变质

岩进变质事件年龄；石榴石U-Pb定年的应用多局限于U的分布

相对均一的矿物中，因此其应用范围受到限制



第三部分：Pb同位素地球化学示踪

Pb同位素的质量数较大，加之Pb同位素之间的质

量数相对差异较小，因此任何物理化学条件引起Pb
同位素的分馏作用极小，可忽略不计，而引起Pb同
位素组成变化的主要原因是放射性U和Th的衰变。

204Pb是非放射成因同位素，而206Pb、207Pb、208Pb
是放射成因同位素，随时间的演化，206Pb、207Pb和
208Pb不断积累，导致 206Pb/204Pb、207Pb/204Pb和
208Pb/204Pb比值逐渐增长，而Pb的母体同位素238U、
235U和232Th 的原子数不断降低。



根据Pb同位素的演化，将地球样品中Pb分为4类：

(1)原生铅原生铅：地球物质形成以前在宇宙原子核合成过

程与其它元素同时形成的铅，原生铅都是非放射成

因铅，而且以富含204Pb为特征。

(2)原始铅原始铅：地球形成最初时刻存在的铅，其铅同位

素组成等于原生铅同位素组成加上原子核合成作用

完成至地球刚形成之间由于U、Th放射性衰变所积

累的铅。



(3)普通铅（或正常铅）普通铅（或正常铅）：指产于U/Pb、Th/Pb比值低

的矿物和岩石中任何形式的铅（如方铅矿、黄铁矿、

钾长石等）。



(4)异常铅异常铅：指放射成因铅含量较高的铅，异常铅通异

发生在富含U、Th的岩石或矿物中，它经历了两个或

两个以上的铅演化学阶段。

(5)混合铅混合铅：指由不同U/Pb、Th/Pb比值的两个以上体

系混合而成的铅，这种铅的同位素组成复杂。

另外，根据铅同位素测定对象可将铅同位素分为岩石

铅、矿石铅和单矿物铅。



关于Pb同位素的应用

1）建立了Pb构造模型

Doe和Zartman(1979)根据板块构

造理论，提出了铅构造模型
(Plumbotectonic model)，给出了

上地壳、下地壳、地幔和造山带
铅同位素组成的演化趋势，利用
该图可判断成岩成矿物质的来源

及构造环境。



2) 为揭示地幔不均一性提

供重要佐证：地幔中铅同

位素组成的不均一性不只

是局限于一两个海岛内，

而是一个普遍的、全球性

的现象。全球来源于地幔

的大洋拉斑玄武岩岩的研

究表明，南半球具有

DUPAL型异常的高放射成

因铅同位素组成，而北半

球具有较低的放射成因铅

同位素组成。对南半球和

北半球出现的这种差异还

存在多种解释。



3)铅同位素可用来划分区域铅构造-地球化学省：研

究表明在不同的构造块体中，铅同位素组成存在明

显差异，而同一块体内铅同位素组成较为稳定，这

称之谓铅同位素块体效应。根据铅同位素的块体效

应，可划分铅构造地球化学省。

4)Pb同位素可用来研究岩浆物质的来源，进而可用
分析构造块体的相互作用

5)铅同位素对矿床成因和成矿物质来源有重要指示作

用。



4. K-Ar及Ar-Ar同位素

体系



第一部分：K-Ar定年法

钾有三种同位素组成：39K，40K和41K。

它们的相对丰度为：
39K=93.2581%，40K=0.01167%，41K=6.73021%。

其中40K是放射性同位素，有β和电子捕获二

种衰变方式，前者占40K总衰变的88%, 后者占

12%，其衰变反应如下：
40K+ e→40Ar，记衰变常数为λe
40K→40Ca+β，记衰变常数为λβ

因此40K的总衰变常数λ=λe+λβ



钾是常量元素，可进行K-Ar分析的矿物相当多，

这是K-Ar应用的一个优点，但考虑到岩石或矿物对

氩的保存性，并不是所有的岩石或含钾矿物用作K-
Ar法年龄测定的对象。

一般认为，角闪石、黑云母、白云母、高温碱长石

等是K-Ar法年龄测定的理想矿物，新鲜的粗面岩、

玄武岩、辉绿岩等也可给出地质意义的年龄，沉积

地层中的海绿石和伊利石，作为沉积过程中形成的

自生矿物，在研究沉积地层的年龄中受到重视。



第二部分：Ar-Ar定年法

60年代开始发展起来的40Ar-39Ar法（又称快中子

法），是通过用快中子照射矿物或岩石样品，使其

中的39K通过核反应转化成39Ar为基础。

19
39K（n, p)            18

39Ar     T1/2=126 y
其中39Ar=39K ΔT∫φ(ε)σ(ε)dε
式中：ΔT辐照时间

φ(ε)能量为ε的中子流密度

σ(ε)能量为ε的中子流捕获面积

ε能量



39Ar=39K ΔT∫φ(ε)σ(ε)dε…………(1)
根据K-Ar 定年公式：
40Ar*=(λe/λ)40K(eλt-1) …………………(2)
(2)/(1)并整理得：
40Ar*/39Ar=(eλt-1) /J
其中：J =(λ/λe)(39K/40Ar) ΔT∫φ(ε)σ(ε)dε

t=1/λln[(J( 40Ar*/39Ar)+1] 
式中：40Ar*/39Ar 由质谱测定，J为每次快中子照射样

品的参数，无量纲，可由每次照射的标准样品（年龄

已知）的（40Ar*/39Ar)s标定：

J=( 40Ar*/39Ar)s(eλt-1) 
式中s代表标准样品，这样就可以计算样品的年龄。



用上述方法所得到的年龄称为“全部Ar释放

年龄”，这些年龄与常规的K-Ar年龄受到同样

的局限性，因为它们都取决于以下假设: 放射

成因40Ar没有从样品中逃脱过，也没有过剩

40Ar的存在。然而，该方法避开了钾和氩在样

品中的不均一分布问题，因为只需一份样品

测定即可，而且只需求氩的同位素比值。



5. 年轻地质体同位素定年

年轻地质样品，特别是几万年以内的样品，难以

用上面的方法进行定年，为解决这一问题，须选择

半衰期较小的放射性同位素体系。

年轻体系同位素年代测定主要用于海洋和湖泊沉

积物、年轻火山岩、第四纪地质和考古学研究。

方法主要有14C法、裂变径迹和不平衡铀系法等。



1、14C法

14C法是一种比较成熟的方法，定年范围可达5

万年以上，样品对象为有机质、生物遗体、碳

酸盐岩层等，该方法不仅用于研究第四纪地

质，而且还用于考古学研究。

天然14C是在大气层上部，宇宙射线产生的中

子(n)与大气中的氮核(14N)发生核反应的产物，

其反应为：14N+n—14C+1H



新产生的14C在大气层中很快被氧化成14CO2，并与大气层的

CO2充分混合后扩散到整个大气层中，大气层中的CO2通过

与溶解于海水中的CO2交换以及通过植物的光合作用、动物

对食物中碳的吸收等，使水圈及生物圈中都存在着宇宙辐射

成因的14C。

14C的产生速率主要取决于由宇宙射线产生的中子数量，即宇

宙的辐射强度，一般认为至少在14C可测范围内，宇宙射线强

度与现在相近。因此，可认为14C产生的速率大体是一个常

数，活的有机体与大气圈或水圈和生物圈进行14C交换与循

环，达到平衡。据研究，这种平衡过程是相当快的，当生物

死亡后，碳的交换循环作用就停止，有机体内保存的14C将随

时间逐渐衰亡而减少。



2、裂变径迹法

裂变径迹分为两类：

一类是矿物中的铀，在其存在的历史过程中，会自发

地产生裂变，裂变碎片所造成的损伤区，称为自发裂

变径迹。

一类是样品送反应堆照射，吸收中子后，其中235U产

生裂变，裂变碎片所造成的损伤区，称为诱发裂变径

迹。



第一部分 稳定同位素地球化学基本理论

稳定同位素定义稳定同位素定义

稳定同位素基本特征稳定同位素基本特征

稳定同位素分馏原理稳定同位素分馏原理

稳定同位素温度计稳定同位素温度计

稳定同位素分析与标准稳定同位素分析与标准

第三节稳定同位素地球化学



稳定同位素的定义

稳定同位素也是相对概念，即为在现今

技术条件下观察不到有放射性衰变现象

的同位素(通常指半衰期大于109年的核

素)。目前已知的稳定同位素有约270

个，而不稳定同位素为约1200个。



稳定同位素的两大规律

对称性规律：低质量稳定核素的中子(N)和质

子(Z)数近于相等，即N/Z近似为1。对于质子

数大于20的稳定同位素，其N/Z的极限比值为

约1.5。

奇偶规律：偶数原子数核素大大多于奇数原

子数核素。



自然界核素类型与丰度自然界核素类型与丰度

质子数-中子数 稳定核素数

偶数-偶数 160

偶数-奇数 56

奇数-偶数 50

奇数-奇数 5



地球化学中常用的稳定同位素特征

地球化学常用稳定同位素包括H、C、N、O、S、和Li、Si、
Cl等元素的同位素，其主要特征有：

原子数相对较低

同一元素的同位素间相对质量差异较大

它们之间常以强共价键结合

多具一种以上氧化价态，形成多种化合物，或组成
自然界固态或液态物质的重要部分

比例相对小的同位素在元素所有同位素组成中的丰
度足够高，易于进行分析测试



稳定同位素的主要地球化学应用

同位素地质温度计：如矿物对氧同位素测温

同位素地球化学示踪：如应用氧同位素组成确定

岩石的成因（壳源/幔源）或构造背景，大气圈、水

圈和生物圈循环和环境科学等

物理化学过程识别：如对动物化石进行C同位素分

析，确定其是否属于C4(木本？)或C3(草本？)类植

物的食用动物



稳定同位素分馏作用

自然界能引起同位素丰度发生变化的原因有两种：

放射性衰变放射性衰变

同位素分馏同位素分馏

产生同位素分馏的原因是同位素之间存在物理-化学性

质的微小差异

稳定同位素地球化学是研究物理-化学(包括地

球化学和生物化学)过程所引起的同位素组成在

自然界中变化的地球化学分支。



同位素效应

同一元素不同同位素间因原子量差异引起其化

学和物理性质的差别，该现象称同位素效应。

元素的化学性质取决于核外电子层结构，而物理性质

取决于原子核结构。由于元素的同位素具相同的电子

层结构，理论上具相同的化学性质。但由于同位素间

原子量的差异，即原子核结构不同，导致其物理性质

的差异；而因原子核内中子数量的不同，直接影响了

各同位素的化学反应速度。这些物理和化学特征上的

差异在质量数较小的元素中表现最明显。



不同同位素组成的水不同同位素组成的水(H(H22
1616OO、、DD22

1616OO、、HH22
1818O)O)及其物及其物

理化学性质差异理化学性质差异 ((HoefsHoefs, 1987), 1987)

常数 H2
16O D2

16O H2
18O

比重(20°C，g/cm3) 0.9979 1.1051 1.1106

达最大密度的温度(°C) 3.98 11.24 4.30

熔点(760托， °C) 0.00 3.81 0.28

沸点(760托， °C) 100.00 101.42 100.14

蒸汽压(100 °C，托) 760.00 721.60

粘度(20 °C，泊松%) 1.002 1.247 1.056



同位素分馏的类型：

物理分馏物理分馏：也称质量分馏，同位素之间因质量差异引起一系

列同质量有关的性质的不同，如密度、比重、熔点、沸点等

微小的差别，使之在蒸发、凝聚、升华、扩散等自然物理过

程中发生轻重同位素的分异。

动力分馏动力分馏：含两种同位素的分子，由于质量不同导致它们参

加化学反应活性的差异。质量不同的同位素分子具有不同的

分子振动频率和化学键强度。轻同位素形成的键比重同位素

更易于破裂，因此，轻同位素分子的反应速率高于重分子，

在共存平衡相之间产生微小的分馏，反应产物，特别是活动

相中更富集轻同位素。如：

C+16O2→C16O2 平衡常数为K1

C+16O18O→C16O18O      平衡常数为K2

经实验测定 K1/K2=1.17

对同位素交换反应：aA1 +bB2
aA2 +bB1

b
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平衡分馏平衡分馏：在化学反应中反应物和生成物之间由于物态、相

态、价态以及化学键性质的变化，使轻重同位素分别富集在

不同分子中而发生分异叫做平衡分馏，也称同位素交换反应。

达到同位素交换平衡时共存相同位素相对丰度比值为一常

数，称分馏系数αα。

αα值值定义定义：：两个同位素在化合物A和B中的比值分别为RA和

RB，其相对比值RA/RB称分馏因子，即：

ααAA--BB=R=RAA/R/RBB=(A=(A22/A/A11)/(B)/(B22/B/B11))

3
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2525°°CC时，其分馏因子为方解石和水中时，其分馏因子为方解石和水中1818O/O/1616OO比值的相对比值比值的相对比值



αα值的意义为：

当αα >1,反应向右进行；

当αα <1，反应向左进行；

α=1，无同位素分馏。

α值愈偏离1，则同位素分馏愈强。给定反应的αα值
可通过实验方法测定，也可以用理论公式计算。



生物化学分馏生物化学分馏：生物活动和有机反应的同位素分馏效应更强。

如植物通过光合作用使12C更多地富集于生物合成有机化合物中。

因此生物成因的地质体如煤、汕气等有最高的12C/13C值。生物

化学分馏是同位素分异作用中重要的控制反应。

同位素丰度的变异通常用R值来衡量和比较，如大气中的
16O/18O比值：

R=16O/18O=99.763/0.1995=500.065，或R=18O/16O=2.0×10-3。

R值只代表同位素丰度的相对变化。若取某一给定样品的R值

为标准，则可测得各地质样品中R值与标准的绝对变差，以δ

表示

10001
R
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稳定同位素地质温度计

理论基础：

同一元素的两个稳定同位素在两个不同矿物中的分

配，可视为元素在矿物相间分配的特例。如果假定同

位素的分配基本与压力条件无关，则可定量地根据同

位素组成在不同矿物相中的分配来确定平衡温度。



热力学理论表明，矿物间同位素交换反应的分馏因子热力学理论表明，矿物间同位素交换反应的分馏因子αα与绝与绝

对温度平方的倒数成正比。对温度平方的倒数成正比。Bottinga&Javoy(1973)Bottinga&Javoy(1973)首先揭示首先揭示

出，在出，在T>500 T>500 °°CC时时无水矿物对的同位素分馏可表达为：无水矿物对的同位素分馏可表达为：

1000ln1000lnαα=A/T=A/T22

式中式中AA为常数因子。为常数因子。

对于低于对于低于500 500 °°CC的矿物与流体间同位素分馏，其关系式为：的矿物与流体间同位素分馏，其关系式为：

1000ln1000lnαα=A/T=A/T2 2 + B+ B
AA、、BB均为常数因子。均为常数因子。

同位素地质温度计的应用前提是矿物相间、或矿物与流体间同位素地质温度计的应用前提是矿物相间、或矿物与流体间

达到同位素平衡，这取决于同位素平衡的性质和程度，即判别达到同位素平衡，这取决于同位素平衡的性质和程度，即判别

同位素平衡的准则和分析所涉及的样品空间尺度。同位素平衡的准则和分析所涉及的样品空间尺度。



实验观察表明，不同实验室间对相同样品用质谱仪测得的绝实验观察表明，不同实验室间对相同样品用质谱仪测得的绝

对比值的误差明显大于对两个不同样品间同位素比值差异的对比值的误差明显大于对两个不同样品间同位素比值差异的

测定，即不同实验室各质谱仪之间存在系统误差。为使稳定测定，即不同实验室各质谱仪之间存在系统误差。为使稳定

同位素分析结果同位素分析结果有统一的对比基础，建立了国际标样；有统一的对比基础，建立了国际标样；

通过国际标样的实测结果与其定值通过国际标样的实测结果与其定值((绝对值绝对值))比较，确定出实比较，确定出实

验室的系统误差值，以便于对样品测量结果进行校正；验室的系统误差值，以便于对样品测量结果进行校正；

为节约国际标样，各实验室通常建有自己内部的为节约国际标样，各实验室通常建有自己内部的““工作标工作标

样样””，但所报告的测量数据均需相对国际标样的，但所报告的测量数据均需相对国际标样的δδ值进行相应值进行相应

的校正。的校正。



H、O、C、S同位素国际标准

同 位 素
之比

缩 写 符
号

标准样

2D/1H SMOW 标准平均大洋水

18O/16O SMOW 标准平均大洋水

18O/16O PDB 美国南卡罗林纳州白晋系皮狄组的美洲
似箭石

13C/12C PDB 美国南卡罗林纳州白晋系皮狄组的美洲
似箭石

34S/32S CDT 美国亚历桑那州卡扬迪阿布洛铁陨石中
的陨硫铁

稳定同位素标准样



第二部分 氢氧同位素地球化学

在氢同位素中，1H与D同位素质量比差（ΔA/A）达100%

氧同位素16O与18O的质量比差达12.5%

在自然条件下，它们发生最大程度的同位素分馏



氢有二种稳定同位素，它们是：1H（99.985%）和D（2H）

（0.015%）。

另外还有一种放射性同位素3H（氚），半衰期为12.5a左
右，丰度值为1×10-15%。

在氢同位素研究中，通常用δ D表示：

δ D(‰)=[(D/H)样/(D/H)标 -1] ×1000

氧有三种稳定同位素，它们是：16O(97.62%)、17O(0.038%)
和18O(0.200%)。

在氧同位素研究中，通常用δ18O表示：

δ18O(‰)=[(18O/16O)样/(18O/16O)标 -1] ×1000



自然界中氢氧同位素的分馏

1）蒸发-凝聚分馏

赤道大洋有最强的蒸发作用。水分子经过反复多

次的蒸发-凝聚分馏作用使内陆及高纬度地区雨、雪

集中了最轻的水，而低纬度地区大洋中心出现最重

的水，同时δD和δ18O平行变异。克来格（Craig）
统计不同纬度的大量大气降水样品的氢氧同位素组

成得出以下统计关系式：

δD=8δ18O+10                                      
该直线称为Craig线，也叫大气降水线



2）水-岩同位素平衡分馏

当大气降水同岩石接触，水同矿物间发生O（H）同

位素交换反应，可达到平衡。

1/2Si16O2+H2
18O≒1/2Si18O2+H2

16O, α=1.0492

1/3C16O3
2-+H2

18O≒1/3C18O3
2-+H2

16O, α=1.0286

在25℃时都有较大的分馏系数，其结果岩石中富集了18O，而

在水中富集16O。由于大部分岩石中氢含量很低，因此水-岩
同位素交换反应中氢同位素成分变化不大。但一些实验证

明，在含OH-成分的矿物中，水-岩反应结果使矿物的δD增

高。总之，水-岩体系中同位素分馏强度取决于温度、水-岩
质量比及初始值。



3）矿物晶格的化学键对氧同位素的选择研究表明，

当火成岩和变质岩达到氧同位素平衡时，岩石中矿

物的氧同位素有一个相应的分馏次序，其中Si-O-Si
键的矿物最富18O，其次为Si-O-Al，Si-O-Mg，Si-
O-Fe等，含有（OH）的矿物18O最贫，这同水分子

富集16O的规律是一致的。泰勒等研究指出，矿物的

化学成分、晶体构造、形成温度、氧化状态等都影

响同位素的选择和分馏强度。



石英、白云石、硬石膏

硬性长石、方解石、文石

白榴石

霞石、蓝晶石

钙长石

海绿石、十字石

硬柱石

石榴子石、普通辉石、角闪石

黑云母

橄榄石、榍石

绿泥石

钛铁矿、金红石

磁铁矿、赤铁矿

烧绿石

δ18O
值
减
少

δ18O值减少



4）生物分馏作用

植物光合作用使18O在植物体中富集，释放出来的O2

富含16O
反应为：2H2

16O+C18O2≒2（HC18O）n+16O2

光合作用实质是水的去氢作用，植物将水分解，吸

收其中的H和CO2结合成有机化合物分子（HCOH）

n 。活的生物体、有机质、生物碳酸盐等都具有较

高的δ18O值。



氢氧同位素的地球化学示踪意义

确定成矿液体的来源及矿床成因

矿床学研究中一个重要的问题是成矿溶液

的来源及其在成矿过程中的演化特征，而水

是成矿流体的基本组分，因此研究成矿溶液

中水的来源是揭示矿床成因的关键。形成金

属矿床的成矿溶液可来自于热卤水、同生水、

大气降水、变质水和岩浆水等，而成矿溶液

中水的氢氧同位素组成是研究不同成因水的

重要示踪剂。



确定岩石成因

氧同位素研究可有效利确定火成岩的物质来源，并

据此进行岩石成因类型的划分。例如对花岗岩研究

来说，来自陆壳碎屑物质部分熔融形成的S型花岗

岩，其δ18O值一般大于10，而来自陆壳火成物质

部分熔融形成的I型花岗岩一般δ18O小于10，由幔

源岩浆分异形成的M型花岗岩，其δ18O值较低。



国际同位素标准样品国际同位素标准样品

元 素 标 准 样 缩 写

H、O 标准平均大洋水 SMOW
C 美国南卡罗来纳州, 

皮迪组的美洲箭石
（已耗尽）

PDB

C 索洛霍芬石灰岩 NBS-20
S 美国亚利桑那州迪

亚布洛峡谷铁陨石
中的陨硫铁

CDT
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