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Проведено петролого-геохимическое сравнение трех мезозойских магматических провинций Юж-
ной Африки (провинция Кару) и восточной Антарктиды (Земля Королевы Мод (ЗКМ) и Феррар).
Результаты подтверждют предполагаемую связь образования феррарской магматической провин-
ции, протягивающейся более чем на 3000 км вдоль окраины восточной Антарктиды, с мезозойским
плюмом Кару–Мод. Состав источника магматических расплавов во всех трех регионах характери-
зуется заметными отрицательными Nb и Ta аномалиями. Такими же особенностями обладают и
магмы древних даек (позднепротерозойские и раннепалеозойские) в пределах мезозойской магма-
тической провинции Феррар. Причиной указанного сходства составов является единый долгожи-
вущий источник магм, которым в течение длительного времени являлась литосфера Восточно-Ан-
тарктического кратона. К особенностям феррарских магматитов относится и преимущественное
распространение базальтов с пониженным содержанием титана, которые выплавляются из депле-
тированного (претерпевшего неоднократное плавление) сублитосферного мантийного источника,
обогащенного в процессе палеосубдукции калием (флюидное обогащение). Образование магматит-
ческой провинции Феррар происходило за счет латерального распространения материала плюма
Кару–Мод (в виде мегаапофиза от основной области его проявления) при плавлении метасомати-
чески измененной гондванской мантии вблизи тихоокеанской зоны палеосубдукции. Специфиче-
ские условия образования под воздействием субдукционного флюида привели к обогащению пер-
вичных расплавов провинции Феррар крупноионными литофильными элементами, такими как U,
Th, и Rb. Вариации изотопного состава этих расплавов образуют тренд смешения от мантийного ис-
точника, по составу близкого к обогащенным магмам провинций Кару и ЗКМ (87Sr/86Sr: 0.708,
143Nd/144Nd: 0.5122, 206Pb/204Pb: 18.2, 207Pb/204Pb: 15.6, 208Pb/204Pb: 37.6), до источника с повышенны-
ми значениями 206Pb/204Pb: 20.5, 207Pb/204Pb: 15.7, 208Pb/204Pb: 40.3 и 87Sr/86Sr: 0.716 и пониженными
143Nd/144Nd: 0.5124, который может быть результатом проявления процесса флюидного обогащения
мантийного вещества в зоне палеосубдукции. Определенный нами изотопный состав древних магм,
территориально приуроченных к области распространения изверженной провинции Феррар, попа-
дает в поле составов мезозойских магматических пород провинций Кару и ЗКМ.

Ключевые слова: плюм Кару–Мод, магматическая провинция Феррар, изотопный состав распла-
вов, геохимия литофильных элементов
DOI: 10.31857/S0016752522060097

ВВЕДЕНИЕ
Образование крупных изверженных (траппо-

вых) провинций и их связь с мантийными плюма-

ми глубинного заложения продолжает оставаться
предметом активных дебатов (Albarede, 1992; An-
derson 1994; Anderson, Natland, 2005; Arndt, Chris-
tensen, 1992; Ernst, Buchan, 2001; Ernst et al., 2021;
Farmer, 2003; Farnetani, Richards, 1994; Foulger
et al., 2005; Peters, Day, 2017; Storey, Kyle, 1997 и др.).

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по
doi 10.31857/S0016752522060097 для авторизованных поль-
зователей.

EDN: YSTFSK
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Многие исследователи связывают появление та-
ких провинций с декомпрессионным плавлением
нижележащей мантии в ходе плитотектонических
процессов (Anderson, 2000, 2005; Foulger, Jurdy,
2007; King, Anderson, 1995; Natland, 1989; Elkins-
Tanton, 2005). Тем не менее, очвидная причина
появления крупных магматических провинций
связана с термальной аномалией в субконтинен-
тальной мантии (Coltice et al., 2007; Garfunkel,
2008; Johnston, Thorkelson, 2000; Richards et al.,
1989; Thompson, Gibson, 2000; White, McKenzie,
1989). Внедрение мантийного плюма Кару–Мод в
литосферу суперконтинента Гондвана около
180 млн лет назад привело к образованию круп-
ных изверженных провинций на смежных терри-
ториях южной Африки (провинция Кару) и Ан-
тарктиды (восточная часть Земли Королевы Мод)
и, возможно, к последующему распаду суперкон-
тинента (Dalziel et al., 2000; Elliot, Fleming, 2000).
Предполагается, что этот плюм способствовал
так же формированию линейно вытянутых маг-
матических провинций (Elliot, Fleming, 2004, Su-
shchevskaya et al., 2011; Сущевская и др., 2017), ко-
торые можно рассматривать в качестве мегаапо-
физов от основной, изометричной в проекции на
земную поверхность, области проявления плю-
мового магматизма (рис. 1). Одна из них прослеже-
на подо льдом и осадками шельфа вдоль побережья
Земли Королевы Мод вплоть до Земли Эндерби и
маркируется высокоинтенсивной линейной маг-
нитной аномалией, а также моделируется на осно-
вании гравиметрических данных (Лейченков и др.,
2003; Leitchenkov et al., 2008). Другая, известная
как провинция Феррар (Elliot, Fleming, 2004,
2008, 2018), протягивается почти на 3500 км вдоль
границы Восточной и Западной Антарктиды до
юго-восточной оконечности Австралии, Тасма-
нии и Новой Зеландии (рис. 1).

В настоящее время трапповый магматизм, свя-
занный с плюмом Кару–Мод в пределах Антарк-
тиды и Африки, охарактеризован как детальными
геологическими, так и геохимическими, и изо-
топно-геохимическими исследованиями в раз-
ных районах проявления (Coetzee, Kisters, 2018;
Duncan et al., 1997; Ellam, Cox, 1991; Ellam et al.,
1992; Ellam, 2006; Jourdan et al., 2006, 2007;
Hastie et al., 2014; Heinonen, Luttinen, 2010; Hei-
nonen et al., 2010, 2013; Luttinen, Furnes, 2000; Lut-
tinen et al., 2010, 2015; Neumann et al., 2011; Sush-
chevskaya et al., 2011; Svensen et al., 2012; Сущев-
ская и др., 2019, 2021; и др.). В настоящей статье
рассматриваются геохимические особенности
мезозойского магматизма Антарктиды на основе
детального изучения базальтоидных образований
провинции Феррар. Не менее важным, на наш
взгляд, является сравнение древних базальтоидов
и мезозойских пород, распространенных, по су-
ществу, в одних и тех же районах; до сих пор из-за
малочисленности данных по древним проявлени-

ям магматизма такое сравнение не проводилось.
Особое внимание уделено описанию модели эво-
люции плюма Кару–Мод в пределах Антарктиды
и места изверженной провинции Феррар в рас-
пространении мезозойского плюма.

Взаимодействие плюмовой тектоники и пли-
тотектоники для палеоконтинента Гондвана
(750–160 млн лет назад) изучены в недостаточной
мере (Dalziel et al., 2000; Elliot, Fleming, 2000; Sto-
rey et al., 2013; Svensen et al., 2018). Мезозойские
плюмы приурочены, главным образом, к окраи-
нам современных континентов и их формирова-
ние происходило в краткий промежуток времени,
но являются ли восходящие плюмы причиной
раскола суперконтинета в мезозойское время,
или горизонтальное перемещение тектонических
плит, – остается до конца не ясным (Hole et al.,
1995; Martin, 2007; Betts et al., 2012; Dalziel, 2013).
Для объяснения причины формирования протя-
женных магматических провинций, может быть
использована модель существования в субконти-
нентальной астеносферной мантии долгоживу-
щих термальных аномалий (White, McKenzie,
1989; Thompson, Gibson, 2000; Sweeney et al., 1991;
Coltice et al., 2007), описывающая возникновение
и развитие крупных плюмов, либо модель деком-
прессионного плавления мантии в процессе суб-
горизонтального перемещения плит (Anderson,
2000, 2005; Elkins-Tanton, Hager, 2000; Gallagher,
Hawkesworth, 1992; Hole, 2015).

Главная цель данной статьи – провести петро-
лого-геохимическое сравнение магматической
провинции Феррар с одновозрастными крупны-
ми изверженными провинциями Кару (Южная
Африка) и Земли Королевы Мод (ЗКМ) (Encarna-
cion et al., 1996; Duncan et al., 1997; Fleming et al.,
1997; Minor, Mukasa, 1997; Riley, Knight, 2001) для
выявления особенностей развития плюма Кару–
Мод и определения его специфики. Исследова-
ние выполнено на основе геохимической базы
данных магматических пород провинции Феррар,
созданной по литературным источникам и отчетам
Российских антарктических экспедиций, и с ис-
пользованием международной базы GEOROC
(Antonini, et al., 1999; Brewer et al., 1992, 1996; Brot-
zu et al., 1988; Compston et al., 1968; Demarchi et al.,
2001; Elliot et al., 1995; 1999; Faure et al., 1974, 1982,
1991; Fleck et al., 1977; Fleming et al., 1992, 1995,
1997; Foland et al., 1993; Ford, Kistler, 1980; Gunn,
1966; Heimann et al., 1994; Hergt et al., 1989; Hoers
et al., 1980, 1989; Hornig, 1993; Kyle, 1980; Melluso
et al., 2014; Mensing et al., 1991, 1996; Molzahn et al.,
1996; Riley et al., 2001; Semenov et al., 2014; Sidcrs, El-
liot, 1985; Sung et al., 2019; Zavala et al., 2011; Zieg,
Marsh, 2012). Дополнительно были изучены 28 об-
разцов из коллекции ФГБУ “ВНИИОкеангеоло-
гия” (табл. 1 и 2, приложение). Всего для геохими-
ческого сравнения использовано более 300 анали-
зов образцов с установленным возрастом, из
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которых 46 имели полную информацию о составе
как петрогенных, так и следовых элементов, и
только 35 сопровождались изотопным составом
Sr, Nd и Pb. На рисунке 1 показаны районы рас-
пространения магматизма, связанного с плюмом
Кару–Мод (183–180 млн лет назад), и положение
основных ранее опробованных геологических
объектов феррарской провинции – горы Терон
(60 образцов), массив Дюфек (20 образцов), Су-
хие Долины и горы Принца Альберта (193 образ-
ца). В коллекцию дополнительно изученных об-

разцов магматических пород основного состава
провинции Феррар были включены образцы
древних (протерозойского и палеозойского воз-
раста) долеритовых даек, развитых в пределах гор
Шеклтон и Земли Котса (Marsh et al., 1984; Brewer
et al., 1992; Gose et al., 1997; Spaeth et al., 1995; Kro-
hne et al., 2018), для характеристики внутриплит-
ного магматизма, предшествовавшего внедрению
мезозойского плюма, и уточнения закономерно-
стей эволюции верхнемантийных источников в
пределах провинции на протяжении геологиче-

Рис. 1. Положение основных магматических проявлений крупной изверженной провинции Феррар на реконструкции
древней Гондваны (по Encarnación et al., 1996) и изученных образцов. 
Серой штриховой линией показаны контуры магматической провинции Кару–Мод, черной – Феррар. Треугольни-
ки – древние дайки в пределах Феррараской провинции; звездочки – мезозойские породы; отрезки черного цвета –
мезозойские дайки плюма Кару–Мод. Номера образцов соответствуют образцам табл. 1. Серым цветом залиты пло-
щади распространения пород девонской группы Бикон и их аналогов (включая осадки бассейна Кару, Африка).
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ского времени. Надо подчеркнуть, что принад-
лежность базитов к мезозойскому или более древ-
нему магматизму не всегда очевидна, т.к. часто
дайки и силлы залегают в одних и тех же структу-
рах, а их взаимоотношения в полевых условиях не-
возможно установить. Так, в районе гор Шеклтон
упомянутые палеозойские дайки встречены среди
описанных находок долеритов мезозойского воз-
раста (Hotten, 1993, 1995; Spaeth et al., 1995). Един-
ственным доказательством принадлежности к
феррарскому магматизму в этом случае остается
независимое определение абсолютного возраста
конкретного проявления базитов.

ИСПОЛЬЗУЕМЫЕ МЕТОДЫ АНАЛИЗА
Валовые составы базальтов (табл. 1, приложе-

ние) определены рентгено-флюоресцентным ме-
тодом в ГЕОХИ РАН на спектрометре AXIOS Ad-
vanced (PANalytical B.V.). Прибор оснащен рент-
геновской трубкой с Rh анодом, мощностью 3 kW
сканирующим каналом с кристаллами-анализа-
торами (PE-002-С, PX-1, GeIII-C, LIF-200, LIF-220)
и детектирующим устройством. Пробы для ана-
лиза были изготовлены прессованием в таблетки
диаметром 20 мм растертого до 200 меш исходно-
го материала весом 300 мг с добавлением в каче-
стве связывающего вещества полистирола в соот-
ношении 5 : 1. Из отдельной навески определя-
лась “потеря при прокаливании”.

Содержание литофильных элементов опреде-
лялось в Центральной Аналитической Лаборато-
рии ГЕОХИ РАН (Москва) по оригинальной ме-
тодике разложения геологических проб массой
100 мг в открытой системе (Колотов и др., 2020). В
работе использовали квадрупольный масс-спек-
трометр с индуктивно связанной плазмой XSeries
II (Thermo Scientific) Для верификации процеду-
ры анализа использовались стандартные образцы
базальтов (BHVO-2, BIR-1, BCR-2). Долговре-
меннная воспроизводимость анализа для боль-
шинства элементов достигала 2–5%, для туго-
плавких металлов (Мо, W, Ta), Cd и Cs 5–7%, ред-
коземельных элементов 5–10%.

Изотопный состав Sr, Nd и Pb в породах опре-
делялся в Центре изотопных исследований ФГБУ
“ВСЕГЕИ” (С.-Петербург, табл. 4, приложение).
Химическая сепарация элементов осуществля-
лась хроматографическим методом на ионооб-
менных колонках. Бланки (холостой опыт) при
проведении анализов не превышали 0.01 и 0.1 нг
для Rb и Sr, и 0.02 нг для Sm, Nd, и 0.01 нг для Pb.
Содержания элементов определялись методом
изотопного разбавления с добавлением калибро-
ванного изотопного трассера по ранее опублико-
ванной методике (Лучицкая и др., 2017). Измере-
ния изотопного состава элементов проводились
на многоколлекторном твердофазном масс-спек-
трометре TRITON (Thermo Scientific) в статиче-

ском режиме регистрации масс-спектров. Для
нормализации измеренных изотопных отноше-
ний использовались природные значения отно-
шений 88Sr/86Sr 8.375209 и 146Nd/144Nd 0.7219. Изо-
топный состав международных стандартов в про-
цессе аналитических сессий соответствовал:
143Nd/144Nd: 0.512109 ± 0.000006 (JNdi-1), 87Sr/86Sr:
0.710225 ± 12 (SRM-987), 206Pb/204Pb: 16.913 ± 0.001,
207Pb/204Pb: 15.451 ± 0.001, 208Pb/204Pb: 36.594 ± 0.001
(SRM-981).

Датирование единичных зерен бадделеита из об-
разца (48Г) долерита дайки гор Шеклтон (табл. 3,
приложение) производилось локальным U-Th-Pb
изотопным методом на вторично-ионном масс-
спектрометре SHRIMP-II в ЦИИ ФГБУ “ВСЕГЕИ”
по ранее разработанной и описнной методике
(Rodionov et al., 2012). Интенсивность первичного
пучка молекулярных отрицательно заряженных
ионов кислорода составляла 4 нА, при этом диаметр
аналитического пятна на поверхности зерен бадде-
леита достигал 25 мкм. Обработка полученных дан-
ных осуществлялась в программе SQUID-1.0 (Lud-
wig, 2001), а построение графиков с конкордией –
с применением ISOPLOT/EX (Ludwig, 2013). Из-
мерения проводились относительно стандарта
бадделеита “Phalaborwa” с известным изотопным
отношением 206Pb/238U равным 0.37652, что соот-
ветствует возрасту 2060 млн лет. Коррекция изме-
ренных изотопных отношений на состав и содер-
жание нерадиогенного свинца производилась по
измеренному 208Pb изотопу и современному изо-
топному составу свинца согласно модели Стейси-
Крамерса (Stacey, Kramers, 1975).

ГЕОЛОГИЧЕСКОЕ СТРОЕНИЕ 
ПРОВИНЦИИ ФЕРРАР 

И ОСОБЕННОСТИ МАГМАТИЗМА

Магматическая провинция Феррар, в сего-
дняшних географических координатах протяги-
вающаяся от Земли Котса через Трансантаркти-
ческие горы до Земли Виктории и Земли Георга V
и далее в Юго-Восточную Австралию и Новую Зе-
ландию (Kyle, 1980; Kyle et al., 1981; Elliot, Fleming,
2004, 2008; Hergt et al., 1989, 1991; Mortimer et al.,
1995), была сформирована 183 млн лет назад
практически синхронно с проявлением магма-
тизма в провинции Кару (Южная Африка) и на
Земле Королевы Мод (Восточная Антарктида).
Это позволяет связать эти события с воздействи-
ем крупного суперплюма Кару на юго-западную
часть палеоконтинента Гондвана (Heimann et al.,
1994; Encarnacion et al., 1996; Duncan et al., 1997;
Fleming et al., 1997; Minor, Mukasa, 1997; Riley,
Knight, 2001; Riley et al., 2005; 2006). При этом
провинция Феррар пересекает регионы с различ-
ным тектоническим строением и возрастом зем-
ной коры. Так горы Терон и Шеклтон сложены
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преимущественно архейскими и протерозойски-
ми метаморфическими комплексами кристалли-
ческого щита Восточной Антарктиды (Leat et al.,
2005; Will et al., 2009), тогда как Трансантарктиче-
ские горы и юго-восточная Австралия комплек-
сами раннепалеозойского подвижного пояса (El-
liot, 2013).

Общий объем изверженных магм в пределах
Антарктиды оценивается приблизительно в
200000 км3 (Leat, 2008; Dalziel, 2013). Магматиче-
ская провинция Феррар сформировалась практи-
чески одновременно, менее чем за 0.4 млн лет
(средний возраст 182.7 млн лет, Burgess et al., 2015;
Ivanov et al., 2017; Elliot, Fleming, 2018), на всей пло-
щади проявления и включает в свой состав эффу-
зивные и интрузивные образования. Юрский
магматизм Трансантарктических гор представлен
силлами и дайками (долериты Феррар), внедрен-
ными в палеозойскую (платформенную) осадоч-
ную толщу (Riley, Knight, 2001; Elliot, Fleming,
2004), а также лавовыми потоками, и расслоен-
ными интрузиями. Наиболее изученным и хоро-
шо опробованным районом провинции Феррар
является расслоенный интрузив горы Дюфек в
горах Пенсакола, общая площадь которого со-
ставляет 34000 км2 (Semenov et al., 2014). Другим
представительным районом являются горы Терон
на Земле Котса (Leat et al., 2005, рис. 1). Далее на
юг магматизм распространяется вдоль Трансан-
тарктических гор, образуя отдельные магматиче-
ские провинции в районе Сухих Долин и на са-
мом южном окончании – в районе Земли Коро-
левы Виктории и Георга V. Остальные находки
мезозойских пород единичны, хотя и важны для
понимания характера распространения мезозой-
ского магматизма в провинции Феррар. При от-
сутствии надежных данных о возрасте, говорить
об их принадлежности к тому или иному проявле-
нию плюмового магматизма преждевременно.
Так, при детальном исследовании возраст даек
долеритового состава гор Шеклтон (г. Гасс) ока-
зался не мезозойским, как предполагалось ранее
(Spaeth et al., 1995), а раннеордовикским, 500 млн
лет (табл. 3, рис. приложение), что указывает на
их образование в росскую орогению (Boger, Mill-
er, 2004).

Относительное положение изученных образцов
провинции Феррар показано на рисунке 1, а ре-
зультаты силикатного анализа и содержание ред-
ких элементов приведены в табл. 1 (приложение).

Ранее были установлены основные характер-
ные черты магматизма провинции Феррар, в
частности, широкое распространение двух типов
магм – высоко- и низкокремнистых (Antonini
et al., 1999; Kyle, 1980; Hergt, 2000). По возрасту и
общему химическому составу они сходны с низ-
котитанистыми базальтами плюма Кару, разви-
тыми на юге Африки и в горных системах Земли

Королевы Мод (Восточная Антарктида), но су-
щественно отличаются изотопными характери-
стиками, прежде всего, радиогенным составом
стронция (Compston et al., 1968; Elliot, Fleming,
2018; Encarnacion et al., 1996; Faure et al., 1991;
Melusso et al., 2014; Riley et al., 2006; Storey et al.,
2013).

Сравнение составов магм трех провинций:
Земли Королевы Мод (ЗКМ), Кару и Феррар,
связанных с плюмом, которое мы выполнили на
основе общих выборок по литературным данным,
показало, что все магмы близки по вариациям ос-
новных компонент (рис. 2). Вариации содержа-
ния MgO находятся в интервале 0.1–20 мас. %
(рис. 2а), CaO: 2–13 мас. % (рис. 2б), FeO: 7–
20 мас. % (образцы феррарских долеритов имеют
и более низкие содержания до 4 мас. %, рис. 2г). В
тоже время, как ранее и отмечалось (Ellam, Cox,
1991; Luttinen et al., 2010; Riley et al., 2005), для
магматитов провинций Кару и ЗКМ существуют
некоторые региональные особенности. Так, для
провинции Кару типичным является проявление
двух типов магм: высоко- и низкотитанистых
(Jourdan et al., 2007; Hastie et al., 2014; Luttinen
2018; Меланхолина, Сущевская, 2019), что отра-
жено на графиках рис. 2 (рис. 2а и 2б). При этом в
районе ЗКМ расплавы высокотитанистых разно-
стей распространены локально. Феррарские маг-
матиты относятся к низко-Ti разностям. Причем
их первичные расплавы, согласно трендам диф-
ференциации рис. 2, по содержанию титана наи-
более обедненные. Это может указывать на более
деплетированный характер источника, испытав-
шего предшествующее плавление. В тоже время
большая часть изученных образцов феррарских
магматитов содержит повышенные количества
калия по сравнению с мезозойскими базальтами
восточной Антарктиды и южной Африки. Лишь
незначительное количество образцов пород мож-
но отнести к высококремнистым в пределах про-
винции Феррар, остальные представляют собой
типичные толеиты с содержанием 50–55 мас. %
SiO2 (рис. 2в), как и расплавы провинций ЗКМ и
Кару. Хорошо проявленный тренд фракциониро-
вания от толеитов до андезитов с увеличением
SiO2 свидетельствует о длительной кристаллиза-
ции в условиях промежуточных очагов.

На эти же графики, для сравнения и выявления
особенностей, нанесены и составы древних ба-
зальтов провинции Феррар, из районов гор Крауль
и Шеклтон (Spaeth et al., 1995), и таблицы 1 (при-
ложение). Несмотря на то, что древние базальто-
иды имеют возраст 500–1000 млн лет, даже по со-
держанию К2О их составы незначительно отлича-
ются от мезозойских магм. Они попадают в
основное поле составов мезозойских магм про-
винций Кару – ЗКМ, что указывает на опреде-
ленное сходство их источника и условий форми-
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рования. В то же время от мезозойских магм про-
винции Феррар древние расплавы отличаются
более высокими содержаниями титана. Сходство
составов древних и молодых долеритов в пределах
этой провинции может свидетельствовать о близ-
кой геодинамической обстановке формирования
литосферной мантии после распада Родинии в
условиях зарождения зоны субдукции на югово-
сточной окраине Гондваны (Dalziel et al., 2013;
Jordan, Becker, 2018).

ГЕОХИМИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
ФЕРРАРСКИХ МАГМ

Вариации нормированных к составу прими-
тивной мантии содержаний литофильных эле-
ментов в изученных образцах из провинции Фер-
рар на рис. 3 показаны в сравнении с аналогичны-
ми характеристиками базальтов провинций ЗКМ
и Кару (Luttinen, 2018) На графике 3а приведены

спектры распределения элементов, как для мезо-
зойских магматитов, так и для более древних, и
хорошо видно принципиальное сходство этих
распределений. Средняя величина нормирован-
ных отношений (Nb/Ta)n, (Nb/Th)n и (La/Lu)n для
древних магматитов 0.6, 0.45, 3.72, а для мезозой-
ских – 0.75, 0.23 и 3.37, соответственно. Такие же
соотношения получены и для долеритов гор Ше-
клтон, где помимо протерозойских даек были
изучены и мезозойские (Spaeth et al., 1995).

К особенностям спектров распределения эле-
ментов феррарских магм, как древних, так и ме-
зозойских, можно отнести обогащение несовме-
стимыми литофильными элементами: величина
отношения (La/Lu)n в среднем составляет 3.37
(127 анализов). Спецификой спектров является и
отчетливая Nb–Ta отрицательная аномалия, ха-
рактеристическая для пород трапповых форма-
ций и субдукционных магм (Wang et al., 2016;
Zheng et al., 2020). Надо подчеркнуть, что подоб-

Рис. 2. Сравнительная характеристика магматизма провинции Кару (Южная Африка), Земли Королевы Мод и про-
винции Феррар (Восточная Антарктида), связанного с распространением мезозойского плюма Кару–Мод. 
1 – магмы ЗКМ, 2 – провинции Кару, 3 – провинции Феррар, 4 – древние дайки. Составы даек, распространенных в
пределах провинции Феррар, приведены по данным работ (Antonini, et al., 1999; Brewer et al., 1992, 1996; Brotzu et al.,
1988; Compston et al., 1968; Demarchi et al., 2001; Elliot et al., 1995; 1999; Faure et al., 1974, 1982, 1991; Fleck et al., 1977;
Fleming et al., 1992, 1995, 1997; Foland et al., 1993; Ford, Kistler, 1980; Gunn, 1966; Heimann et al., 1994; Hergt et al., 1989;
Hoers et al., 1980, 1989; Hornig, 1993; Kyle, 1980; Melluso et al., 2014; Mensing et al., 1991, 1996; Molzahn et al., 1996; Riley
et al., 2001; Semenov et al., 2014; Sidcrs, Elliot, 1985; Sung et al., 2019; Zavala et al., 2011; Zieg, Marsh, 2012; Spaeth et al., 1993)
и табл. 1 (приложение).
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ный характер распределения типичен и для состава
большинства образцов базальтов провинций Кару
(300 анализов) и ЗКМ (200 анализов) (рис. 3б и 3в).
Средние значения нормированных отношений
(Nb/Ta)n, (Nb/Th)n и (La/Lu)n для выборки фер-
рарских базальтов и базальтов провинции Кару и
ЗКМ близки между собой: 0.63, 0.91, 7.01, и 0.89,
0.75, 5.89, соответственно (ср. феррарские: 0.75,
0.23, и 3.37). Возможно, тем не менее, плюмовые
магмы провинций ЗКМ и Кару более обогащен-
ные, так величины отношения (La/Lu)n в 1.5–2 ра-
за превышают значения характерные для базаль-
тов провинции Феррар. В тоже время среди мезо-
зойских базитов ЗКМ встречены магмы с
высокими значениями отношения Nb/Ta, кото-
рые не имеют подобной тенденции и отрицатель-
ной Nb–Ta аномалии (Luttinen, Furnes, 2000; Lut-
tinen, 2018; Сущевская и др. 2019). Такие расплавы
пространственно связывались с центральной об-
ластью плюма (Сущевская и др., 2021).

На рис. 4 приведены корреляционные диа-
граммы для отдельных элементов и характери-
стических отношений, которые позволяют оце-
нить специфику источников первичных распла-
вов феррарских базальтов. Так, на диаграммах

типа Ce/Y–Zr/Nb, Ce/Pb–Сe, и La/Ba–La/Nb
(рис. 4а, 4б, 4г) хорошо видно, что по содержанию
Zr и Ce магмы всех трех провинций близки и об-
разуют поле, вариации в пределах которого связа-
ны с меняющейся степенью и глубиной плавле-
ния источника, и литосферной контаминацией
(Ce/Y vs Zr/Nb и La/Ba vs La/Nb). На корреляци-
онной диаграмме Ce/Pb–Сe (рис. 4б) составы
всех магм находятся ниже области составов магм
астеносферных источников (Hofmann, 1997) и
попадают в поле магм, связанных с плавлением
нижне- и верхнекоровых источников, что на гра-
фике в координатах La/Ba–La/Nb сопровождается
более низкими значениями La/Ba и повышенными
величинами отношения La/Nb (рис. 4г).

Основное геохимическое отличие мезозой-
ских базальтов провинции Феррар – повышен-
ные содержания U, что проявляется и на бинар-
ном графике зависимости вариаций содержания
U и Zr (рис. 4з), и пониженные величины отноше-
ния TiO2/Yb (рис. 4ж). На диаграммах в координа-
тах отношений элементов, типа Th/Yb–Nb/Yb и
Nb/U–Nb (рис. 4в и 4е), эти особенности состава
выражены особенно наглядно. Элементное отно-
шение Nb к U было предложено использовать для

Рис. 3. Вариации содержания литофильных элементов, нормированных к составу примитивной мантии по (Mc-
Donough, Sun, 1995), в изученных образцах (табл. 1) в сравнении с составами базальтов ЗКМ и Кару. 
Cоставы базальтов провинции Феррар по литературным данным (а) и по данным табл. 1 (б). Более жирными линиями
отмечены базальты мезозойского возраста. Составы базальтов провинций Кару (в) и ЗКМ (г) по (Luttinen, 2018).
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Рис. 4. Корреляционные зависимости характеристических отношений литофильных элементов, позволяющие иден-
тифицировать обогащенный компонент в трапповых магмах. 
Условные обозначения идентичны рис. 2.
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характеристики источника расплавов (Hofmann,
2003), так как близость коэффициентов распреде-
ления этих элементов делает это отношение
инертным к процессам кристаллизационного
фракционирования расплавов (рис. 4е). Несмот-
ря на возможные вторичные изменения, которые
в пределах континентальных областей Антаркти-
ды и Африки, так или иначе, проявлены, для
траппов провинций Кару и ЗКМ величина отно-
шения Nb/U в среднем около 25 и близка средне-
му значению для пород нижней коры (Rudnick,
Gao, 2014). В то же время величина этого отноше-
ния для базальтов провинции Феррар варьирует
от 2 до 10, что сопоставимо с различными оценка-
ми среднего состава верхней и континентальной
коры в целом (8 – для континентальной коры, и
3–5 для верхней коры; Collerson, Kamber, 1999;
Carpentier et al., 2013; McLennan, 2001; Rudnick,
Gao, 2014), причем, чем более молодая кора, и бо-
лее проявлено метасоматическое воздействие
субдукционного флюида, тем эта величина мень-
ше (Bebout, 2014; Bebout, Penniston-Dorland, 2016;
Carpentier et al., 2013). Также о наличии субдукци-
онного компонента свидетельствуют повышен-
ные значения Th/Yb отношения при данных ве-
личинах Nb/Yb (рис. 4в). Аналогичные зависимо-
сти отмечаются и на диаграмме в координатах
Rb/Sr vs Sr (рис. 4д), где повышенные содержания
рубидия по сравнению со стронцием коррелиру-
ют с привносом корового компонента (Hofmann,
2003; Keleman et al., 2014; Plank, 2014).

ИЗОТОПНЫЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ 
ФЕРРАРСКИХ МАГМ

При сравнении изотопного состава Sr, Nd, и
Pb мезозойских базитов, очевидно, что базальты
провинции Феррар отличаются в целом от соста-
ва магм провинции Кару и ЗКМ (рис. 5 и 6) повы-
шенными значениями отношений изотопов Pb и
Sr, и пониженными Nd. Средние величины отно-
шений, характеризующие изотопный состав магм
провинции Феррар, следующие: 143Nd/144Nd:
0.5124, 87Sr/86Sr: 0.712, 206Pb/204Pb: 18.5, 207Pb/204Pb:
15.6, 208Pb/204Pb: 38.5. Более того, вариации соста-
ва магм провинции Феррар образуют протяжен-
ное поле на диаграммах в координатах изотопных
отношений, крайний компонент, которого имеет
повышенные значения отношений изотопов
206Pb/204Pb: 20.5, 207Pb/204Pb: 15.7, 208Pb/204Pb: 40.3,
87Sr/86Sr: 0.716 и пониженные 143Nd/144Nd: 0.5122
(рис. 5 и 6а). Изотопный состав изученных нами
образцов долеритов мезозойского возраста из
района Сухих Долин (рис. 1; табл. 2, приложение)
находится в центральной части поля изотопных
составов феррарских магм. Наименее радиоген-
ные составы магм провинции Феррар сравнимы с
наиболее обогащенными составами базальтов
провинций Кару–ЗКМ (рис. 5). Несмотря на

установленную изотопную гетерогенность маг-
матизма провинций Кару и ЗКМ (Heinonen et al.,
2010, 2014, 2016; Jourdan et al., 2007; Luttinen et al.,
1998, 2015; Natali et al., 2017; Neumann et al., 2011;
Riley et al., 2005; Сущевская и др., 2019, 2021), ме-
нее проявленную для последней, базальты Кару–
Мод образуют более компактное поле вариаций
состава по сравнению с составами мезозойских
магм провинции Феррар. В изотопном составе
ранее изученных в пределах северной части про-
винции Феррар магнезиальных лампрофиров
(Riley et al., 2003) обнаружена изотопная метка
глубинной метасоматизированной мантии, по
составу близкая HIMU компоненту, которая от-
личает их от феррарских магм. Тренд на диаграм-
ме в координатах 87Sr/86Sr–206Pb/204Pb, связанный
с увеличением доли радиогенного Sr в расплавах
и повышением величины изотопного отношения
206Pb/204Pb, обусловлен увеличением доли флю-
идной составляющей в источнике, что не типич-
но для источника расплавов лампрофиров (рис. 5а).

Древние долериты, начальные составы кото-
рых были пересчитаны на соответствующий воз-
раст (образцы 48в и 48г горы Шеклтон – 510 млн
лет (наши данные); 181-5 и 4з нунатаки Литлвуд и
Бертраб, Земля Котса – 1000 млн лет (Gose et al.,
1997; Kleinschmidt, Boger, 2009); 219-2 хребет Арген-
тина в горах Пенсакола – 510 млн лет (Rowell et al.,
2001)) и нанесены на те же графики в координатах
изотопных отношений, имеют изотопные харак-
теристики близкие к низкотитанистым разно-
стям магм Кару и отличаются по этим параметрам
от большинства феррарских базальтов (рис. 5).

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ
Пространственно-временные особенности фер-

рарской изверженной провинции. Феррарская из-
верженная провинция отличается от других из-
вестных магматических провинций линейно вы-
тянутой структурой, протягивающейся более чем
на 3000 км, и отсутствием значительных дайко-
вых полей, что может отражать специфику рас-
пространения плюма в пределах Антарктической
окраины (Fleming et al., 1995; Elliot et al., 1999). Ха-
рактерной особенностью магматизма, связанного с
плюмом Кару–Мод, является относительная дли-
тельность его проявления: от 188 до 160 млн лет на-
зад (Storey et al., 2013). При этом пик активности в
Африканской области распространения плюма
приходится на узкий интервал времени 183–
182 млн лет назад, тогда как основная вулканиче-
ская активность в Антарктическом секторе охва-
тывает значительно более широкий интервал вре-
мени: 184–178 млн лет назад (Duncan et al., 1997;
Jourdan et al., 2007; Luttinen et al., 2015). Однако,
комплексное прецезионное датирование цирко-
на и бадделеита (U-Pb метод) из габброидов сил-
лов, внедрившихся в осадочный бассейн Кару в
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Рис. 5. Вариации изотопного состава Pb, Nd и Sr в магмах, связанных с плюмом Кару−Мод. 
Магматические породы провинции Кару: низко-титанистый тип магм (1), высоко-титанистый тип (2); Земли Коро-
левы Мод (3); провинции Феррар: по литературным данным (4), по данным табл. 1 − (5); магнезиальные лампрофиры
центральной части провинции (6) по (Riley et al., 2003). Серыми кружками показаны модельные мантийные источни-
ки по (Armienti, Longo, 2011) Полями показаны отдельные провинции. Серым полем очерчены изотопные значения
древних даек феррарской провинции (табл. 1, 3, приложение). Данные пересчитаны на соответствующий возраст из-
лияния.
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южной части провинции (Лесото), при корреля-
ции с наиболее точными возрастными данными
40Ar–39Ar метода по плагиоклазу свидетельствует,
что длительность основного магматического им-
пульса в Южной Африке (образование комплекса
силлов) не превышала 320 ± 180 тыс лет, а сама ин-
трузия сформировалась между 183.4 и 183.0 млн лет
назад (Greber et al., 2020). А это, в свою очередь,
означает, что формирование магматической про-
винции Кару предшествовало (по крайней мере,
на 460 тыс лет раньше) проявлению магматизма в
провинции Феррар. Как уже и указывалось выше,
феррарская магматическая провинция согласно
U-Pb датрованию по циркону и 40Ar–39Ar по пла-
гиоклазу (Encarnacion et al., 1996; Fleming et al.,
1997; Minor and Mukasa, 1997), на всем своем протя-
жении сформировалась менее, чем за 350 тыс лет,
182.779 ± 0.045 млн лет назад (от расслоенной ба-
зитовой интрузии массива Дюфек на северо-западе:
182.65 ± 0.03 млн лет назад, до долеритовых силлов
Тасмании на юго-востоке: 182.54 ± 0.06 млн лет Bur-
gess et al., 2015; Elliot, Fleming, 2018; Ivanov et al.,

2017). Вместе с тем, необходимо отметить, что в
обеих провинциях более кислый и щелочной маг-
матизм поздних стадий развития плюма (напри-
мер, сиенитовый плутон в регионе Мвенези, Юж-
ная Африка, или щелочной нефелин-сиенитовый
комплекс массива Страумсвола, Свердрупфьел-
ла, и секущие его базитовые дайки ЗКМ, или
кремнистый магматизм Трансантарктических
гор) датируется существенно меньшими возрас-
тами: от 176.84 ± 0.06 до 176.6 ± 1.8 млн лет назад,
что указывает на длительную плюмовую актив-
ность не менее 6.5 млн лет (Greber et al., 2020). Та-
ким образом, синхронность формирования лав
феррарской провинции, и совпадение по време-
ни образования с главным этапом магматизма
провинции Кару юго-восточной Африки и Земли
Королевы Мод восточной Антарктиды (ЗКМ),
подчеркивает уникальные особенности развития
плюма Кару–Мод.

Геохимические особенности феррарской извер-
женной провинции. Как указывалось ранее, про-
винция Феррар пересекает регионы с различным

Рис. 6. Изотопная характеристика магм провинции Феррар. 
(а) вариации 207Pb/204Pb − 143Nd/144Nd в магмах провинции Кару, Земли Королевы Мод и Феррар; 
1 − магматические породы, связанные с Кергелен-плюмом; 2 − модельные мантийные источники по (Armienti, Longo,
2011); магматические породы: связанные с плюмом Кару-Мод в пределах Африки (Кару) – 3, Земли Королевы Мод –
4, Феррар − 5; магнезиальные лампрофиры центральной части провинции Феррар по (Riley et al., 2003) – 6. Данные
пересчитаны на соответствующий возраст их излияния. 
(б) корреляция 208Pb/204Pb, 206Pb/204Pb и Th/Yb и Rb/Sr в феррарских базальтах, для оценки возможной примеси
флюидного компонента в литосферном источнике магм.
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тектоническим строением и возрастом земной
коры. И если горы Терон и Шеклтон сложены
преимущественно архейскими и протерозойски-
ми метаморфическими комплексами кристалли-
ческого щита Восточной Антарктиды (Leat et al.,
2005; Will et al., 2009), то Трансантарктические го-
ры, Тасмания и юго-восточная Австралия – ком-
плексами раннепалеозойского подвижного пояса
(Elliot, 2013). При этом каких-либо заметных раз-
личий в составе мезозойских базальтоидов не на-
блюдалось. Сравнительное изучение состава, ха-
рактера распространения и возраста древних и ме-
зозойских мафических даек было проведено ранее
в районе гор Шеклтон (20°–30° з.д., 80°–81° ю.ш.)
и позволило авторам (Hotten, 1993, 1995; Spaeth
et al., 1995), несмотря на более широкое распро-
странение даек возраста 500–1300 млн лет, обна-
ружить на севере провинции дайки мезозойского
возраста, которые сопоставимы с возрастом и со-
ставом магматитов феррарской провинции. Изу-
ченные нами образцы долеритовых даек из этого
района оказались более древними (510 млн лет),
синхронными с возрастом Росского орогенеза
(Spaeth et al., 1995), а генезис связан с плавлением
древней литосферы Гондваны. Сравнение соста-
ва литофильных элементов и изотопных характе-
ристик этих образцов и более древних базитов
(таблицы приложения) с соответствующими ха-
рактеристиками мезозойских долеритов позволи-
ло выявить отличия и специфику более позднего
магматизма в пределах феррарской провинции.

Сравнение геохимических характеристик маг-
матизма провинций Кару, ЗКМ и Феррар показа-
ло, что составы магматических расплавов, в це-
лом, близки между собой, что может указывать на
относительное сходство условий их образования
и близкий состав магматического источника. Та-
ким источником, вероятно, является метасома-
тизированная литосферная мантия восточной
Гондваны. В то же время магматиты феррарской
провинции характеризуются преимущественным
распространением магм обедненных титаном и
обогащенных калием по сравнению с базальтами
провинций Кару и ЗКМ (рис. 2). Вариации нор-
мированных к примитивной мантии литофиль-
ных элементов с отчетливыми отрицательными
Nb и Ta аномалиями также близки для источни-
ков магм всех трех провинций, и различаются
лишь степенью обогащения при дифференциа-
ции. Такими же особенностями обладают и маг-
мы древних даек, образовавшиеся в пределах про-
винции Феррар 500–1000 млн лет назад, источни-
ком которых была древняя литосфера Гондваны.

Кроме того, ранее было установлено, что с плав-
лением вещества древней литосферы Гондваны
связан и магматизм трапповых провинций восточ-
ной Индии, Антарктиды, Австралии, образованных
130 млн лет назад, и магматизм подводных подня-
тий восточной части Индийского океана, обуслов-

ленный проявлением Кергелен–плюма в пределах
открывающегося Индийского океана (Frey et al.,
2000; Olierook et al., 2016; Сущевская и др., 2017).
Вариации изотопных составов, показанные на
рис. 6а в координатах начальных (скорректиро-
ванных на возраст) 207Pb/204Pb–143Nd/144Nd отно-
шений, магм, связанных с магматической актив-
ностью плюмов Кару–Мод и Кергелен, позволяют
выявить некоторые особенности формирования
магматических провинций. Так для провинции
Кару в составе магм отчетливо проявляется влия-
ние древнего источника ЕМI, тогда как для соста-
ва расплавов провинции ЗКМ характерно участие
вещества более деплетированного источника, а
для магм Кергелен–плюма (оазис Джетти, Во-
сточная Антарктида, провинция Бамбери, Запад-
ная Австралия, подводные поднятия Индийского
океана – Афанасия Никитина, плато Натуралист)
отмечается присутствие разнообразных обогащен-
ных источников (Frey et al., 2000; Olierook et al.,
2016; Сущевская и др., 2017). Особое положение
на диаграмме занимают базальты глубоководной
скважины 738, пробуренной в южной части плато
Кергелен, и базальты древних океанических под-
нятий Натуралист и Брокен, составы которых ха-
рактеризуются низкими величинами отношения
143Nd/144Nd (0.5122) при повышенных значениях
207Pb/204Pb (15.75–15.8) (рис. 6а). Для этих магм
предполагается присутствие в родоначальном
расплаве вещества специфического обогащенно-
го компонента, образованного при плавлении
метасоматически изменененной древней мантии
в пределах плато Кергелен (Сущевская и др.,
2017). Изотопный состав базальтов провинции
Феррар попадает в поле составов магм Кергелен–
плюма, что, возможно, также отражает их связь с
плавлением континентальной метасоматизиро-
ванной мантии Гондваны. Это предположение
согласуется и с установленными соотношениями
литофильных элементов (рис. 4). В то же время
влияние флюида, возможно, субдукционного
происхождения, особенно заметно в составе ис-
точника расплавов именно феррарской извер-
женной провинции (Choi et al., 2019). При этом
корреляция изотопного состава свинца и величи-
ны соотношений Th/Yb и Rb/Sr, свидетельствует,
что флюид был обогащен Pb и Yb (рис. 6б), а так-
же, возможно, U и Rb. В процессе субдукции
мантия существенно обогащалась по сравнению с
деплетированной океанической мантией элемен-
тами растворимыми в водосодержащем флюиде:
Cs, Rb, U, Sr и Pb, радиогенный состав Pb и Sr ко-
торых определялся относительной древностью
субдуцируемого материала (Zheng, 2019). Надо
отметить, что изотопный состав древних магм,
территориально приуроченных к области распро-
странения изверженной провинции Феррар, по-
падает в поле составов мезозойских вулканитов
Кару–ЗКМ, а не феррарских магматитов, т.е.
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влияние палеосубдукции на состав формирую-
щихся расплавов ограничивалось предельным ве-
ременем начала этого процесса 570–530 млн лет
назад (Boger, Miller, 2004; Cawood, 2005) и для
древних расплавов было незначительным.

Изучение магматических производных плюма
Кару–Мод позволило установить геохимическую
зональность плюма, отражающую его эволюцию
(Heinonen et al., 2010, 2018; Luttinen et al., 2010;
Luttinen, 2018; Natali et al., 2017; Сущевская и др.,
2021). Пространственная геохимическая зональ-
ность платобазальтов определяется, в частности,
распространением низко- и высокотитанистых
разностей, так низкотитанистые базальты широ-
ко представлены в обрамлении провинции. Тогда
как высокотитанистые разности и группа высо-
котитанистых ферропикритов служит маркером
центральной, более высокотемпературной части
плюма, внедрявшегося в литосферу в районах
Нуанетси (Африка) и Альманнрюгген (Земля Ко-
ролевы Мод, Антарктида) (рис. 7). Подобные вы-
сокотитанистые ферропикриты, обогащенные Ti,
Fe, и Mg, связаны с плавлением пироксенитового
источника и скорее всего фиксируют проникно-
вение поднимающегося (гетерогенного) плюма в
верхнекоровые горизонты, Образование пирок-
сенитов в нем могло происходить либо при подъеме
собственно гетерогенного плюма, как указывалость
в работах (Sobolev et al., 2007; Соболев и др., 2009;
Yang et al., 2016)) дибо при взаимодействии с осно-
ванием литосферы. Многочисленные экспери-
ментальные работы показывают возможность
присутствия таких расплавов в различных про-
порциях в родоначальных магмах (Lambart et al.,
2012; Matzen et al., 2017; Søager et al., 2015; Yang et al.,
2016). Появление подобных магм на начальных
стадиях активности плюма отражает именно ве-
щественный состав поднимающейся расплавлен-
ной плюмовой магмы. Эксперименты по плавле-
нию пироксенитов при давлениях 20–25 кбар по-
казали возможность существования близких по
составу к изученным нами образцам расплавов
(Lambart et al., 2013, 2016). Причиной возникно-
вения гетерогенности плюмовых магм может
быть, как ассимиляция разнообразных коровых
пород, так и деламинация корневых частей лито-
сферы при плюмовом воздействии, плавление
малых степеней глубинных частей литосферы и
последующее смешение различных типов магм в
различных пропорциях. Выделить какой-либо
один предпочтительный или превалирующий ме-
ханизм достаточно трудно. Однако детальное
изучение магматизма Гавайского архипелага (га-
вайский плюм развивался и продолжает разви-
ваться в условиях утоненной океанической лито-
сферы) и Сибирских траппов (проявление плюма
в условиях утолщенной литосферы) показало, что
мантийные плюмы могут нести большое количе-
ство фрагментов пироксенитов, плавление которых

фиксируется по геохимическим меткам ликвидус-
ных оливинов (Sobolev et al., 2007; Соболев и др.,
2009; Yang et al., 2016). Образование теплового по-
граничного слоя между относительно холодной
истощенной литосферой и горячим ядром ман-
тийной струи не позволяет литосфере прогреться
до температуры струи даже в течение 10 млн лет и
обеспечить плавление литосферной мантии. По-
этому пироксенит литосферы не может являться
источником расплавов массива Альманнрюгген.
Более вероятным представляется, что восходя-
щий мантийный плюм уже содержал примесь
фрагментов плотной рециклированной океани-
ческой коры (Stroncik, Devey, 2011; Day et al.,
2009). Появление расплавов, обогащенных Ti, Fe,
и Mg, связано с плавлением пироксенитового ис-
точника, что должно происходить на ранней ста-
дии внедрения плюма, в противном случае эти
расплавы смешивались бы с расплавами, произ-
водными перидотитовой мантии.

Прямое наблюдение таких расплавов является
редкой возможностью, поскольку внедрившиеся
плюмовые магмы обычно представляют собой
производные плавления литосферной мантии,
измененной и метасоматизированной (Меланхо-
лина, Сущевская, 2019). В образовании плюмо-
вых магм в пределах Антарктиды и Африки участ-
вуют близкие по составам главных и редких ком-
понентов литосферные источники. Различия в
составе их производных – низко- и высоко-Ti
магмах, в пределах провинции Кару связаны с
глубиной и степенью плавления этих источников
(Heinonen et al., 2013; Jourdan et al., 2007; Riley et al.,
2005). Геохимические отличия источников рас-
плавов провинции Феррар связаны, прежде все-
го, с тем, что литосфера Восточной Антарктиды
вдоль Трансантарктических гор испытывала ин-
тенсивное воздействие процессов субдукции од-
новременно с влиянием плюма Кару–Мод, фор-
мирующим провинцию 183–182 млн лет назад
(Choi et al., 2019; Leat, 2013).

Источником мезозойских плюмов Гондваны и
современных горячих точек в южной части Ин-
дийского и Атлантического океанов предположи-
тельно является горячая область на границе
внешнего ядра и мантии, оконтуренная по пони-
женным скоростям поперечных волн и известная
в литературе, как “крупная провинция низких
скоростей поперечных волн – Large Low-Shear-
Velocity Province, LLSVP” (Burke et al., 2008;
Davaille, Romanowicz, 2020; Torsvik, Cocks, 2013).
Африканская низкоскоростная провинция (“Ту-
зо”) характеризуется неправильными очертания-
ми в плане и чрезвычайно неровной конусообраз-
ной кровлей, а скорости поперечных волн во
внутренних ее частях отклоняются от средних
значений до 2.9%, что может указывать на разо-
гретое состояние материала (Burke et al., 2008;
Torsvik et al., 2006). Палеомагнитные данные и,
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расчитанные на их основе палеореконструкции,
указывают, что как мезо-кайнозойские, так и па-
леозойские крупные изверженные провинции
проецируются радиально вниз на низкоскорост-
ные участки в зоне D'', образуя кольцо по их кра-
ям (Torsvik, Cocks, 2013). При этом мезозойские
провинции располагаются над южной и цен-
тральной частями Африканской LLSVP, а палео-
зойские – почти исключительно на севере (Burke
et al., 2008; Torsvik et al., 2006, 2016). Считается,
что внедрение мезозойских плюмов и, соответ-
ственно, связанный с ними магматизм (в том чис-
ле, кимберлитовый) приурочены к краям этой
провинции (горячей области нижней мантии
(Torsvik, Cocks, 2013); рис. 7). Над центральной
частью Африканской LLSVP на протяжении
200 млн лет сохранялось стационарное положе-

ние Африканского континента (Burke et al., 2008).
Важным представляется, что вблизи Африкан-
ской LLSVP фиксируется наличие высокоско-
ростных субдуцированных пластин и их фрагмен-
тов, образующих, так называемые, “кладбища
плит” (slab graveyard, Van der Meer et al., 2018). Су-
ществование области LLSVP Тузо под Африкой в
течение длительного интервала времени может
являться главным фактором термальной, магма-
тической и структурной эволюции южной части
Гондваны и последующего образования океани-
ческих областей (Меланхолина, 2021; Torsvik,
Cocks, 2013). Существенную роль при образова-
нии плюмовых магм провинции Феррар играла и
долгоживущая тихоокеанская палеосубдукцион-
ная зона (Cawood, 2005; Choi et al., 2019). Как от-
мечалось, магматическая провинция Феррар

Рис. 7. Реконструкция Гондваны по (Gray et al., 2008 с изменениями и дополнениями) и развитие мезозойских ман-
тийных плюмов 180–110 млн лет назад 
1–2 – архейско–мезопротерозойские кратоны Западной Гондваны (1) и Восточной Гондваны (2), 3 – мезопротеро-
зойские – раннепалеозойские орогены, 4 – магматические комплексы провинции Кару, 5 – область проявления
мантийного плюма Кару–Мод (183–170 млн лет назад), 6 – центральная (наиболее горячая) часть плюма Кару–
Мод, 7 − мегаапофизы, связанные с внедрением плюма Кару–Мод; 8 – область проявления мантийного плюма
Кергелен (136 − 110 млн лет назад), 9 – проекция на поверхность крупной провинции низких скоростей поперечных
волн в нижней мантии, 10 – зона палеосубдукции. ЗКМ − Земля Королевы Мод.
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пространственно развивалась субпараллельно
древней тихоокеанской окраине Гондваны (Hergt
et al., 1991), по мнению многих исследователей,
сопоставимой с кембрий-ордовикским орогеном
Росса (Storey et al., 2013; Hagen-Peter, Cottle, 2016).
Практически линейно вытянутая структура маг-
матической провинции Феррар (мегапапофиз),
сформированная под воздействием мантийного
плюма, отличается от мегаапофиза, протянувше-
гося вдоль побережья Земли Королевы Мод в во-
сточном направлении и распространявшегося
183–170 млн лет назад от центра плюма до района
оазиса Ширмахера (Sushchevskaya, Belyatsky, 2011).
При этом очевидно, что на палеореконструкциях
на момент формирования провинции Феррар
Гондвана находится на фланге горячей области
нижней мантии (Тузо) и не имеет с ней прямой
связи. Вероятно, образование подобной протя-
женной магматической провинции, в большей
степени может быть обусловлено условиями рас-
тяжения, которые возникли в задуговой обстанов-
ке тихоокеанской зоны палеосубдукции (Buiter,
Torsvik, 2014; Elliot, Fleming, 2004).

В процессе распространения плюма Кару–
Мод на восток формировались магматические
провинции Антарктиды в районе оазиса Ширма-
хер (около 170 млн лет назад), ледника и трога
Ламберта (130–110 млн лет назад) и в районе горы
Гауссберг (50 тыс. лет назад) (Sushchevskaya et al.,
2011; Сущевская и др., 2014). Последние провин-
ции связаны уже с активизацией Кергелен–плю-
ма (рис. 7). Возможно, спустя 40–50 млн лет глу-
бинная мантийная конвекция, проявленная под
центральной Гондваной (Hassan et al., 2016), распро-
странилась в восточном и западном направлении,
образовав крупные, более молодые (130–120 млн лет
назад) магматические провинции плато Кергелен
(южная часть Индийского океана) и Этендека–
Парана (юго-западная Африка, Южная Америка)
(Сущевская и др., 2014).

На основании изотопных характеристик и со-
отношения литофильных элементов было пока-
зано (Меланхолина, Сущевская, 2019, и ссылки в
ней) – источником первичных расплавов для всех
районов проявления плюмового магматизма
(провинции Кару, Земли Королевы Мод, и Фер-
рар) является древняя литосфера Гондваны. В
различных регионах она претерпевала неодно-
кратное изменение в ранние этапы своего разви-
тия и в разной степени была обогащена летучими,
литофильными элементами и радиогенными изо-
топами Sr и Pb. Магматизм, проявленый в преде-
лах Индийского океана и связаный с активным
воздействием Кергелен–плюма, также обладает
геохимическими метками, характерными для ли-
тосферы Антарктиды (Сущевская и др., 2017).

Вместе с тем, образование источников магма-
тических расплавов провинции Феррар происхо-

дило при плавлении метасоматически изменен-
ной гондванской мантии вблизи тихоокеанской
зоны палеосубдукции, которая окружала южную
часть Гондваны. Формирование феррарского
магматизма сопровождалось интенсивным взаи-
модействием зоны субдукции и поднимающегося
плюма Кару–Мод (Betts et al., 2012), что и отрази-
лось на составе первичных расплавов провинции
Феррар – обогащением крупноионными лито-
фильными элементами, такими как U, Th, и Rb,
под действием мантийного флюида (East et al.,
2020). На диаграмме в координатах изотопных от-
ношений это проявилось в формировании протя-
женного поля изменения изотопных составов
расплавов, которое значимо отличается от вариа-
ций изотопных отношений 143Nd/144Nd, 87Sr/86Sr,
206Pb/204Pb, 207Pb/204Pb, 208Pb/204Pb для источника
расплавов провинций Кару и ЗКМ (Jourdan et al.,
2007; Luttinen et al., 2015; Luttinen, 2018; Neumann
et al., 2011). В отличие от источника магм ЗКМ это
поле определяется присутствием вещества обога-
щенного компонента с повышенной долей ра-
диогенного Sr и Pb. Магмы с близкими характе-
ристиками обогащенного компонента были вы-
явлены в пределах тройного сочленения Буве
(южная Атлантика), образованного при расколе
Гондваны под воздействием плюма Кару–Мод и
дальнейшего отделения Африки от Антарктиды
(Сущевская и др., 2003). В процессе неоднократ-
ных геодинамических перестроек под регионом
южной Атлантики сформировалась (не в один
этап) метасоматизированная, обогащенная суб-
океаническая мантия с геохимическими характе-
ристиками обогащенных источников типа мо-
дельных HIMU и EMII (Hagen-Peter, Cottle,
2016), которая характерна и для источников рас-
плавов большей части островов западной Антарк-
тиды (Panter et al., 2006; Phillips et al., 2018). При
образовании неустойчивых спрединговых зон в
их пределах могли оставаться мелкие плиты и
блоки, часто в виде континентальных отторжен-
цев, плавление которых приводило к образова-
нию обогащенных толеитовых магм (Дубинин
и др., 1999; Сущевская и др., 2003). Влияние плю-
ма Кару–Мод и близость долгоживущей субдук-
ционной зоны способствовало образованию спе-
цифической обогащенной субокеанической ман-
тии под большей частью западной Антарктиды
(Bull et al., 2014) с геохимическими чертами, при-
сущими магматическим расплавам провинции
Феррар, связанной с распространением плюма
Кару–Мод вдоль обрамления Восточной Антарк-
тиды.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Крупная изверженная провинция Феррар
сформировалась 183–182 млн лет назад в течение
0.4 млн лет на всем своем протяжении субсин-
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хронно с формированием магматических про-
винций Кару и Земли Королевы Мод. Каких-ли-
бо региональных геохимических отличий рас-
плавов, распространенных вдоль вытянутой на
3000 км провинции Феррар, не обнаружено. Фер-
рарские магматиты представлены преимуществен-
но низко-Ti разностями. Они характеризуются
наиболее низкими содержаниями титана, что от-
ражает более деплетированный характер сублито-
сферного мантийного источника, ранее претер-
певшего неоднократное плавление. В то же время
базальтовые расплавы провинции Феррар отли-
чаются и повышенными содержаниями калия по
сравнению с мезозойскими базальтами восточ-
ной Антарктики и южной Африки.

Состав источников магм всех трех регионов
(Кару, ЗКМ, Феррар), связанных с плюмом Ка-
ру–Мод, характеризуется отрицательными Nb и
Ta аномалиями. Такими же особенностями обла-
дают и магмы древних (500–1000 млн лет) даек в
пределах провинции Феррар, что указывает на
древнюю литосферу Гондваны как на возможный
источник для тех и других.

Магматизм провинции Феррар формировался
в условиях плавления метасоматически изменен-
ной мантии вблизи зоны палеосубдукции, окру-
жавшей южную часть Гондваны и достаточно ак-
тивной во время воздействия плюма Кару–Мод.
Это привело к обогащению первичных расплавов
U, Th, Rb и Pb, элементами из метасоматически
измененного под действием флюида мантийного
источника, и существенным вариациям изотоп-
ного состава Sr и Pb (87Sr/86Sr, 206Pb/204Pb,
207Pb/204Pb, 208Pb/204Pb: 0.705–0.716, 18.1–20.4,
15.52–15.72, 37.8–40.3, соответственно) в отличие
от характерных незначительных колебаний для
первичных расплавов мезозойских магматитов
провинций Кару и Земли Королевы Мод.
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Неопределенность изотопных составов исходных (первичных) компонентов ксенона, образующих
его измеренный состав, в наноалмазе метеоритов требует более углубленного анализа этих данных
и моделирования с использованием различных исходных составов. В этой работе нами впервые
проведен анализ содержаний компонентов ксенона в обогащенных наноалмазом фракциях метеори-
тов Orgueil (С1) и Indarch (ЕН3-4). Эти содержания были вычислены в предположении, что Хе-HL и
Хе-Р6е состоят из смеси Хе-Р3 и аномальных по изотопному составу субкомпонентов, обозначен-
ных нами как Хе-pr1 и Xe-pr2, соответственно. Две последние компоненты могли быть образованы
в р- и r-процессах нуклеосинтеза при взрыве одной из сверхновых II типа. Изотопные составы компо-
нентов Хе-pr1 и Xe-pr2 были вычислены в предположении, что в компонентах Хе-HL и Xe-P6e почти
изотопно нормальной компонентой является Хе-Р3. На основании вычисленных содержаний ис-
ходных Хе-Р3, Хе-pr1 и Xe-pr2 компонентов в наноалмазе таких метеоритов как Indarch (ЕН3-4) и
Orgueil (С1) установлено следующее: 1. Каждая из компонентов Xe-pr1, Xe-pr2 и Xe-P3 находится в
индивидуальных популяциях зерен алмаза с разной термоокислительной стабильностью. По отно-
сительному содержанию компонентов ксенона основным из них является Xe-P3. 2. Различия между
компонентами Xe-pr1 и Xe-pr2 по значениям изотопных отношений 124Хе/136Хе и 134Хе/136Хе обу-
словлены, вероятно, по модели Отта (Ott, 1969), ограничением продолжительности образования
изотопов Хе в результате распада их радиоактивных предшественников с момента взрыва сверхно-
вой до их захвата: для Xe-pr2 равны 1.89 ч, тогда как для Xe-pr1 – 2.17 ч. Предполагается, что фазы
носители с компонентами Xe-pr1 и Xe-pr2 образованы в различных турбулентных зонах смешения
фрагментов внешних и внутренних слоев сверхновых II типа.

Ключевые слова: наноалмаз метеоритов, изотопный состав ксенона, содержания исходных компо-
нентов ксенона
DOI: 10.31857/S0016752522060024

ВВЕДЕНИЕ

В наноалмазе метеоритов каждый из благород-
ных газов – это смесь нескольких его компонен-
тов с различными изотопными составами (Huss,
Lewis, 1994a). Эта особенность обусловлена раз-
ными астрофизическими источниками газов и
процессами их нуклеосинтеза. Выделить в чистом
виде и идентифицировать исходные (первичные)
индивидуальные компоненты благородных газов
также как и анализировать Хе в отдельных зернах
в настоящее время не представляется возможным
из-за нанометровых размеров зерен алмаза (в
среднем 26 Å) (Lewis et al., 1989) и крайне низких
содержаний благородных газов в индивидуаль-
ных зернах. Тем не менее, возможные изотопные
составы компонентов благородных газов, в част-
ности ксенона, были определены на основании

корреляционного анализа измеренных изотоп-
ных отношений ксенона, выделенного при сту-
пенчатом пиролизе из обогащенных наноалма-
зом фракций различных метеоритов (Huss, Lewis,
1994a). Полученные изотопные составы компо-
нентов ксенона были обозначены как Xe-P3, Xe-
HL, Xe-P6 или Xe-P6exotic (далее обозначена как
Xe-P6е) и Xe-S. При определении изотопных со-
ставов для Xe-P3 и Xe-P6 отношение 136Xe/132Xe
было принято равным 0.31 (близко к минимально
измеренному), тогда как для Xe-HL и Xe-P6e –
0.70 (близко к максимально измеренному) и 0.55,
соответственно. Этими авторами было получено,
что компоненты Xe-P3 и Xe-P6 имеют почти
“нормальные” изотопные составы, т.е. они по-
добны солнечному составу ксенона, но несколько
различны между собой, тогда как компоненты
Xe-HL и Xe-P6e изотопно-аномальны из-за рез-

EDN: KGSXJV
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кого обогащения легкими (124, 126Хе) и тяжелыми
(134, 136Хе) изотопами по сравнении с солнечным
составом. Одновременное обогащение ксенона
этими изотопами обусловлено некоторой (допол-
нительной) долей этих изотопов, образованных,
наиболее вероятно, при взрыве сверхновой II ти-
па. Источником изотопов 124, 126Хе предполагается
p-процесс (фоторасщепление) во внутренних
оболочках сверхновой (Rayet et al., 1995), тогда
как изотопы 134, 136Хе образуются при быстром
процессе захвата нейтронов (r-процесс), напри-
мер, при “мини r-процессе” в С- и Не-оболочках
сверхновой (например, (Heymann, Dziczkaniec,
1979; Clayton, 1989; Howard et al., 1992). Избытки
всех тяжелых изотопов (т.е. “ ветвь” Xe-H) ком-
понента Xe-HL могли быть образованы также при
классическом r-процессе при взрыве сверхновой,
но с ограниченным временем образования изото-
пов ксенона в результате распада их радиоактив-
ных предшественников (Ott, 1996), которые мог-
ли отделяться от продуктов распада. Возможны и
другие астрофизические источники избыточных
изотопов Xe-HL и Xe-P6e. Предполагается, на-
пример, что образование почти всех обогащен-
ных нейтронами изотопов могло произойти в r-
процессе при слиянии (поглощении) нейтрон-
ных звезд (Thielemann et al., 2017). Тем не менее
сверхновые II типа как единый источник всех из-
быточных изотопов в компонентах Xe-HL и Xe-
P6e и содержащих их зерна наноалмаза в настоя-
щее время представляется предпочтительным.
Отметим, что пока не удается разделить между со-
бой зерна алмаза с избытками только легких или
тяжелых изотопов ксенона. Промежуточные по
массе изотопы компонента Xe-HL с массой 128–
132, кроме 130Хе, могли быть образованы как в r-
процессе при взрыве сверхновой, так и при мед-
ленном (s-процесс) захвате нейтронов (напри-
мер, в звездах асимптотической ветви гигантов).
Изотоп 130Хе был образован только в s-процессе
нуклеосинтеза, так как цепочки последователь-
ных б-распадов, образующихся в r-процессе ней-
тронно-избыточных ядер останавливаются на
стабильном изотопе 130Te. Таким образом, Xe-HL
и Xe-P6e – это смесь изотопов ксенона, образо-
ванных в разных процессах нуклеосинтеза и , воз-
можно, в астрофизических источниках. В настоя-
щее время общепринято, что аномальные по изо-
топному составу компоненты ксенона – это
смесь двух субкомпонентов: почти “нормально-
го” по изотопному составу ксенона и аномально-
го, обусловленного изотопами ксенона, образо-
ванными в вышеупомянутых процессах.

Поэтому изотопный состав аномальных суб-
компонентов можно определить, вычитая из со-
става компонентов Xe-HL и Xe-P6e их изотопно-
“нормальную” составляющую, нормируя ее к со-
держанию всего 130Хе. Изотопный состав “нор-

мального” ксенона принимается равным, напри-
мер, составу солнечного ксенона (Ott, 1996) или
Хе-Р3. Использование Хе-Р3 более предпочти-
тельно, т.к. состав этой компоненты является од-
ним из конечных членов почти линейной зависи-
мости на трех изотопном графике 134Хе/132Хе и
136Хе/132Хе, на основании которой был определен
изотопный состав Xe-HL (Huss, Lewis, 1994a).
Может ли и при каких условиях после взрыва
сверхновой образоваться индивидуальная попу-
ляция зерен наноалмаза только с аномальными
субкомпонентами ксeнона – открытые вопросы.
Возможно, например, что предшественником
этих зерен была углеродная фаза с сорбирован-
ными изотопами ксенона, образованными в p- и
r-процессах нуклеосинтеза. Образование наноал-
маза из этой фазы могло произойти, например, в
результате ультрафиолетового облучения.

Возможность образования наноалмаза из ор-
ганического вещества в молекулярном облаке под
действием ультрафиолетового облучения была
показан, на пример, в работе (Kouchi A. et al.,
2005). Также может быть, что аномальный и изо-
топно нормальный Хе были смешаны и стали
единым компонентом до имплантации в зерна
алмаза. Впервые содержания компонентов Xe-P3,
Xe-P6 и Xe-HL были вычислены на основании
данных для благородных газов, полученных при
ступенчатом пиролизе обогащенных наноалма-
зом фракций различных метеоритов в работе
(Huss, Lewis, 1994а).

Анализ вычисленных содержаний компонен-
тов Xe-P3, Xe-P6 и Xe-HL и кинетики их выделе-
ния при ступенчатом пиролизе наноалмаза раз-
личных метеоритов показал следующие их основ-
ные особенности (Huss, Lewis, 1994b). Выделение
Хе-Р3 из наноалмаза наименее термально мета-
морфизованных метеоритов, например Orgueil
(CI), является бимодальным с максимумами вы-
деления около 500 и 1420°С. Компоненты Xe-HL
и Xe-P6 – высокотемпературные с максимумами
выделения в интервале 1400–1650°С, причем Xe-
P6 несколько более высоко температурный, чем
Xe-HL. С увеличением степени термального ме-
таморфизма родительских тел метеоритов содер-
жание компонента Хе-Р3 резко уменьшается.
Так, например, в наноалмазе метеорита Indarch
(EH3-4), испытавшего термальный метаморфизм
при 630°С, Хе-Р3 практически не наблюдается.
Вероятно, что эти особенности выделения и со-
держаний компонентов ксенона изменятся, если,
в частности, использовать вместо компонента Xe-
HL его аномальную по составу субкомпоненту
при оставшихся без изменений остальных компо-
нентов Хе-Р3, Xe-P6 и Xe-S. Это было показано
нами при анализе ксенона в обогащенных нано-
алмазом фракциях таких разных метеоритах как
Orgueil (CI), Tieschitz (H3.6) и Indarch (EH3-4)
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(Фисенко и Семенова, 2020). Выбор этих метео-
ритов из исследованных в работе (Huss, Lewis,
1994а) обусловлен тем, что родительское тело ме-
теорита Orgueil испытало наиболее сильные вод-
ные изменения при слабом термальном метамор-
физме (около 100°С), тогда как метеорита Indarch –
наиболее сильный термальный метаморфизм
(около 630°С). Родительское тело обыкновенного
хондрита Tieschitz (H3.6) испытало более слабый
термальный метаморфизм, чем Indarch. Исполь-
зование аномальной субкомпоненты вместо Xe-
HL привело к предполагаемому существенному
увеличению содержания высокотемпературного
изотопно-нормального компонента Xe-P3 в ука-
занных метеоритах по сравнению с таковыми в
работе (Huss, Lewis, 1994б). Эти различия могут
привести к разным сценариям происхождения и
процессов захвата компонентов ксенона в нано-
алмазе метеоритов.

В данной работе мы приводим результаты вы-
числений содержаний компонентов ксенона в
обогащенных наноалмазом фракциях метеоритов
Orgueil (CI) и Indarch (EH3-4) при использовании
аномальных субкомпонентов (вместо Xe-HL и
Xe-P6), отнесенных нами к возможным исходным
компонентам и обозначенных далее как Xe-pr1 и
Xe-pr2. Полученные данные были использованы
для анализа кинетики выделения этих компонен-
тов Хе при ступенчатом пиролизе, а также для
установления их возможных фаз носителей.

ВЫЧИСЛЕНИЕ СОДЕРЖАНИЙ 
ВОЗМОЖНЫХ ИСХОДНЫХ КОМПОНЕНТОВ 

КСЕНОНА В ОБОГАЩЕННЫХ 
НАНОАЛМАЗОМ ФРАКЦИЯХ МЕТЕОРИТОВ

Вычисления содержаний компонентов ксено-
на Xe-P3, Xe-pr1 и Xe-pr2 проведены на основа-
нии измеренных содержаний 132Xe и изотопных
отношений ксенона, выделенного при ступенча-
том пиролизе наноалмаза Orgueil (CI) и Indarch
(EH3-4) в работе (Huss, Lewis, 1994a). Использо-
ванные для вычислений изотопные составы ком-
понентов ксенона приведены в таблице 1.

Важно подчеркнуть, что изотопные составы
исходных компонентов Xe-pr1 и Xe-pr2 были по-
лучены в предположении, что содержания 130Хе в
компонентах Xe-HL и Xe-P6e обусловлены толь-
ко компонентом Xe-РЗ. Поэтому ксенон компо-
нентов Xe-pr1 и Xe-pr2 состоит в основном из 124–

126Xe и 134–136Xe, которые, как отмечалось выше,
были образованы в p- и r-процессах, например,
при взрыве сверхновой типа II. При вычислениях
учитывалось, что благородные газы в обогащен-
ных алмазом фракциях содержат также Xe-S, изо-
топы которого образованы в s-процессах нукле-
осинтеза, и содержатся в зернах SiC, присутству-
ющих как примеси в небольших количествах в
этих фракциях. Вычисления проводились по сле-
дующим уравнениям:

(1)

(2)

(3)

(4)

где переменные X, Z, Y, V – это содержания 132Xе
компонентов Xe-P3, Xe-pr2, Xe-pr1 и Xe-S, соот-
ветственно. Индексы Р3, pr2, S и pr1 относятся к
изотопному составу компонентов ксенона (табл. 1),
а индекс m – к измеренным содержаниям 132Хе и
изотопным отношениям ксенона при пиролизе се-
паратов метеоритов в работе (Huss, Lewis, 1994а).

Вычисления содержаний выделенных компо-
нентов ксенона для каждой температурной ступе-
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Таблица 1. Изотопный состав компонентов ксенона (132Хе ≡ 100)

*Huss, Lewis, 1994a; ** Lewis et al., 1994; *** При вычислениях использовали 130Хе/132Хе = 15.83.

Компоненты 124Xe 126Xe 128Xe 129Xe 130Xe 131Xe 134Xe 136Xe

HL* 0.842(9) 0.569(9) 9.05(6) 105.6(2) 15.44(3) 84.42(13) 63.61(13) 70

P3* 0.451(6) 0.404(4) 5.06(2) 104.2(4) 15.91(2) 82.32(10) 37.70(10) 31.0

S** 0 0.033(19) 21.59(14) 11.8(1.1) 48.26(42) 18.6(1.2) 2.22(53) 0.34

Р6е* 0.687(8) 0.521(8) 8.99(5) 107.8(2) 15.89(3)*** 83.55(13) 51.80(13) 55

pr1 13.68 5.99 41.57 151.6 0 153.4 914.8 1351

pr2 47.38 20.49 193.0 820.1 0 326.9 2842 4804



ГЕОХИМИЯ  том 67  № 6  2022

НАНОАЛМАЗ МЕТЕОРИТОВ: КОНЦЕНТРАЦИИ И КИНЕТИКА 529

ни пиролиза проводились путем нормирования
уравнений (1–4) к измеренным изотопным отно-
шениям 130, 134, 136Xe/132Xe для данной ступени в ра-
боте (Huss, Lewis, 1994а). При вычислениях со-
держаний компонентов ксенона нами использо-
вались изотопные составы этих компонентов без
их погрешностей. Это связано с тем, что эти со-
ставы должны быть постоянными не зависимо от
температуры их выделения при пиролизе алмаз-
ных фракций и типа метеоритов, из которых эти
фракции были выделены. Вместе с тем измерен-
ные изотопные отношения Хе, использованные
для нормирования вышеприведенных уравне-
ний (1–4), привлекались с их погрешностями по
данным (Huss, Lewis, 1994а) для обогащенных на-
ноалмазом фракций метеоритов Orgueil (CI) и In-
darch (EH3-4).

РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ

Из данных в табл. 1 следует, что значения отно-
шений 124Хе/136Хе для компонента Xe-pr1 выше,
чем для Xe-pr2 на (2.7 ± 0.2)%, а для отношения
134Хе/136Хе это превышение составляет (14.4 ± 0.3)%.
Согласно модели Отта (Ott, 1996) наблюдаемые
различия связаны с разными периодами полурас-
пада радиоактивных предшественников 124Хе,
134Хе и 136Хе. Согласно этой модели различия меж-
ду изотопными составами Xe-pr1 и Xe-pr2 обуслов-
лены ограничением продолжительности образова-
ния изотопов Хе в результате распада их радиоак-
тивных предшественников с момента взрыва
сверхновой до их захвата. На основании периодов
полураспада и содержаний радиоактивных предше-
ственников ксенона расчеты временных интерва-
лов образования компонентов Xe-pr2 и Xe-pr1 по-
казали, что они равны 1.89 и 2.17 ч, соответствен-
но, при взрыве одной из сверхновой II типа.
Отметим, что выявленная Оттом (Ott, 1996) про-
блема несоответствия времени образования ано-
мальной компоненты Хе-HL с величиной отно-
шения 132Хе/136Хе в этом компоненте остается так-
же и в компоненте Xe-pr1. Решение указанной
проблемы находится вне рамок данной статьи. Воз-
можно также, что компоненты Xe-pr1 и Xe-pr2 бы-
ли образованы при взрыве разных сверхновых
II типа (Gilmour et al., 2005). Источником популя-
ции зерен Xe-P3 является, вероятно, молекуляр-
ное облако ( например, Huss, Lewis, 1994а) и ос-
новными факторами образования зерен наноал-
маза могут быть ультрафиолетовое излучение и
ударные волны. Вариации вычисленных содер-
жаний 132Хе компонентов Xe-P3, Xe-pr1, Xe-pr2 и
Хе-S, выделенных при ступенчатом пиролизе
обогащенных наноалмазом фракций Orgueil (CI)
и Indarch (EH3-4), представлены графически
(рис. 1).

На этом рисунке, также как и на остальных
(см. ниже), вычисленные содержания компонен-
тов ксенона, для которых ошибки вычислений
превышают их значения, приведены без их по-
грешностей. Суммарные значения 132Хе для всех
компонентов приведены в табл. 2.

Рис. 1. Вычисленные содержания 132Xe в компонентах
ксенона в обогащенных наноалмазом фракциях
Orgueil и Indarch. Обозначения: 1 – Orgueil, 2 – Indarch;
а, б, в, г – компоненты Xe-P3, Xe-pr1, Xe-pr2, Xe-S.
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Здесь приведены также содержания всех изо-
топов ксенона для каждого компонента. Из при-
веденных данных можно видеть, что содержание
Xe-P3 значительно превышает содержания дру-
гих компонентов в алмазных фракциях обоих ме-
теоритов (табл. 2).

Кинетика выделения
возможных исходных компонентов ксенона

Ступенчатый пиролиз обогащенных наноал-
мазом фракциях метеоритов Orgueil и Indarch в
работе (Huss, Lewis, 1994а) был проведен при по-
чти одинаковых условиях, а именно: температур-
ный интервал ступеней пиролиза (около 185°С) и
продолжительность нагрева на каждой ступени
(10 мин – до 800°С, 5 мин – от 800 до 1800°С и
3 мин – выше 1800°С) (Huss, Lewis, 1994а). На ос-
новании полученных при этом данных анализ ги-

стограмм дифференциальных выделений вычис-
ленных нами содержаний компонентов Xe-P3,
Xe-pr1, Xe-pr2, а также Хе-S для обогащенных на-
ноалмазом этих фракций (рис. 2, 3,4) показал сле-
дующее:

1. Использование компонентов Xe-pr1 и Xe-pr2
вместо компонентов Xe-HL и Xe-P6е привело к сле-
дующему расположению температур максимумов
выделения этих компонентов, а также Xe-P3
(рис. 2, 3, 4). При температуре выше 1000°С, т.е.
при начале интенсивной графитизации зерен на-
ноалмаза, температуры максимумов скорости вы-
деления компонентов Xe-P3 и Xe-pr1 из Orgueil сов-
падают, и они меньше, чем таковые для Xe-pr2. Та-
кая же картина наблюдается для Xe-HL и Хе-Р3
при пиролизе наноалмаза метеорита Orgueil (Huss,
Lewis, 1994б). Для Indarch наблюдается другая
картина, здесь температура максимума выделе-
ния Xe-P3 совпадает c Xe-pr2 и эта температура
выше, чем таковая для Xe-pr1. Наблюдаемые раз-
личия в температурах максимумов выделения
компонентов ксенона в таких разных метеоритах
по термальной истории как Orgueil и Indarch ука-
зывают на то, что компоненты ксенона находятся
в индивидуальных популяциях зерен наноалмаза
с разной термо-окислительной стабильностью.
Меньшая термостабильность аномальных компо-
нентов Xe-pr1 относительно Xe-pr2 следует также из
уменьшения величин отношения (Xe-pr1)/(Xe-pr2),
которые равны 3.30 ± 1.14 и 1.54 ± 0.20 для алмаза
Orgueil и Indarch (табл. 2).

2. Относительная доля выделенного Xe-pr2 до
температуры максимума из Orgueil существенно
выше, чем из Indarch (50.0 и 28.7%, соответствен-
но). Это превышение показывает, что, вероятно,
некоторые зерна с Xe-pr2 в Orgueil имеют более
низкую температуру графитизации из за более
высокой дефектности, обусловленной процесса-
ми окисления при метаморфизме. Поэтому на-
блюдаемое самое низко температурное выделе-
ние Xe-pr2 (около 680°С) (рис. 3) является наибо-
лее вероятно результатом графитизации наиболее
дефектных зерен и/или поверхностной части
этих зерен.

3. Более высокая температура выделения ос-
новной доли Хе-pr2, чем Xe-pr1 из обогащенных
наноалмазом фракций Orgueil и Indarch может
быть обусловлена тем, что первая содержится в
зернах наноалмаза с менее дефектной кристалли-
ческой решеткой. На рис. 3 можно видеть, что в
температурном интервале выделения основного
количества Хе-pr2 наблюдается выделение Xe-S
из обоих метеоритов (рис. 3 и 4). Существенно от-
метить, что для Indarch резкое увеличение кон-
центрации выделения Xe-S в ступенях выше
1650°С практически не сопровождается таковым
для Хе-pr2. Почти такая же картина наблюдается
и для Orgueil, а именно, после 1600°С содержание

Таблица 2. Вычисленные содержания 132Xe и суммы
всех изотопов компонентов ксенона (10–8 см3/г)

* Измеренные общие содержания 132Xe в обогащенных на-
ноалмазом фракциях метеоритов по данным в Huss, Lewis,
1994а.

Изотопы Xe-P3 Xe-pr1 Xe-pr2 Xe-S Сумма

Orgueil (CI), 132Xe = 49.8*
132Xe 49.299 0.3232 0.02586 0.05163 49.7
124–136Xe 187.36 8.83 2.368 0.1047 198.67

Indarch (EH3-4), 132Xe = 30.91*
132Xe 30.203 0.46612 0.08833 0.1572 30.91
124–136Xe 114.78 12.735 8.09 0.3188 135.92

Рис. 2. Гистограммы дифференциальных выделений
132Xe компонента Хе-Р3, вычисленного для обога-
щенных наноалмазом фракций Orgueil и Indarch.: 1 –
Orgueil, 2 – Indarch. Погрешности вычислений содер-
жаний Хе-Р3 на каждой ступени пиролиза в основ-
ном не превышают 1% от приведенных значений.
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Хе-pr2 также почти отсутствует при увеличенном
содержания Xe-S, хотя и в меньшей степени, чем
для Indarch. Здесь важно отметить следующее.
Все обогащенные алмазом фракции метеоритов,
исследованные в работе (Huss, Lewis, 1994а), в
том числе Orgueil и Indarch, данные которых мы
использовали, были выделены из коллоидно-по-
добной взвеси, полученной в результате диспер-
гирования НF–HCL остатков вещества метеори-
тов в слабо щелочном растворе. Такая сепарация

позволяет отделять зерна алмаза от относительно
крупнозернистых кислотостойких остатков. По
данным (Huss, Lewis, 1994а) в обогащенных алма-
зом фракциях также наблюдаются 22Ne-E и Xe-S,
что свидетельствует о наличие зерен SiC, которые
из за нахождения в коллоидно-подобной взвеси
должны иметь крайне малые размеры. По дан-
ным для Indarch на рис. 3 можно видеть, что ско-
рости выделения Xe-S в температурных интерва-
лах до 1650°С и после 1650°С резкое различны (в

Рис. 3. Гистограммы дифференциальных выделений 132Xe компонентов ксенона, вычисленных для обогащенных на-
ноалмазом фракций Orgueil. Обозначения: 1, 2, 3 – компоненты Xe-pr1, Xe-pr2, Хе-S. Погрешности вычислений со-
держаний компонентов ксенона, превышающих их величину на рис. 3, а также рис. 4, не приведены.
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Рис. 4. Гистограммы дифференциальных выделений 132Xe компонентов ксенона, вычисленных для обогащенных на-
ноалмазом фракций Indarch. Обозначения – см. на рис. 3.
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последующем – низкотемпературные и высоко-
температурные части пиролиза, соответственно).
Аналогичная картина выделения наблюдается и
для Orgueil. Вероятно, что зерна SiC, выделенные
из коллоидно-подобной взвеси, по их размерам и
по концентрациям Xe-S можно разделить на две
части – на “мелкозернистые”, из которых де-
сорбция Xe-S происходит до 1650°С, и “грубозер-
нистые” – выше 1650°С.

Важно отметить, что зерна SiC, образованные
при взрыве сверхновой II типа и обозначенные
как зерна типа SiC-Х, были обнаружены в кис-
лотно нерастворимом остатке метеорита Mur-
chison (СМ2) (см. например, Hoppe et al., 2019).
Имеются ли зерна типа SiC-Х в обогащенных
наноалмазом фракциях Orgueil и Indarch и со-
держат ли они или нет Хе-pr2 или Хе-pr1 – все
эти вопросы являются открытыми из за больших
погрешностей вычисленных содержаний Xe-S
на данном этапе исследования. Резкие различия
кинетики выделения Xe-S из алмазных фракций
(рис. 3 и 4) свидетельствует о резком различии
термостабильности зерен SiС в окислительных и
восстановительных условиях при термальном
метаморфизме родительских тел этих метеори-
тов. Отсутствие резкого уменьшения содержа-
ния Xe-S в мелко зернистых зернах SiС по срав-
нению с крупными зернами в алмазной фракции
Orgueil можно объяснить их сильной экрани-
ровкой веществом матрицы. Влияние процессов
окисления на “мелкие зерна” SiC все же про-
явилось в появлении наиболее низкотемпера-
турного выделения Xe-S в Orgueil с максимумом
при 490°С (рис. 3). Отсутствие этих низкотемпе-
ратурных выделений компонентов ксенона из
Indarch свидетельствует либо о разрушении наи-
более дефектных зерен SiC, либо о десорбции
ксенона.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Анализ вычисленных содержаний компонен-
тов Xe-pr1 и Xe-pr2 , использованных вместо Xe-
HL и Xe-P6, а также Хе-Р3 и Хе-S в обогащенных
наноалмазом фракциях метеоритов Orgueil (CI) и
Indarch (EH3-4), показал следующее.

1. Компоненты Xe-pr1 и Xe-pr2, а также Xe-P3,
наиболее вероятно, находятся в индивидуальных
популяциях зерен наноалмаза с разной термо-
окислительной стабильностью.

2. Выделение низко температурного Хе-S
(около 490°С) из метеорита Orgueil показывает,
что процессы окисления в родительских телах ме-
теоритов приводят к дефектности некоторой до-
ли зерен SiC больше, чем зерен наноалмаза и, тем
самым, к более низкой температуре выделения
газов при пиролизе в лабораторных условиях.

3. Различия между компонентами Xe-pr1 и
Xe-pr2 по значениям изотопных отношений
124Хе/136Хе и 134Хе/136Хе могут быть объяснены на
основании модели Отта (Ott, 1969) ограничением
продолжительности образования изотопов ксе-
нона в результате распада их радиоактивных
предшественников с момента взрыва сверхновой
до их захвата фазами носителями. В этом случае
эти интервалы времени образования для Xe-pr2
равны 1.89 ч, тогда как для Xe-pr1 – 2.17 ч. Возмож-
но, что фазы носители с компонентами Xe-pr1 и
Xe-pr2 были образованы в различных по продол-
жительности существования и химическим со-
ставам турбулентных зонах смешения фрагмен-
тов внешних и внутренних слоев одной из сверх-
новой II типа при ее взрыве. Популяция зерен с
почти изотопно нормальной компонентой Xe-P3
была образована, вероятно, в молекулярном об-
лаке, содержащем продукты нуклеосинтеза раз-
личных изотопов ксенона.

Таким образом, успешное использование ано-
мальных компонентов Xe-pr1, Xe-pr2, а также по-
чти изотопно нормальной компоненты Xe-Р3 при
анализе компонентного состава ксенона в нано-
алмазе метеоритов Orgueil (CI) и Indarch (EH3-4),
показало, что происхождения компонентов ксе-
нона можно ограничить двумя астрофизически-
ми источниками, а именно, одной из сверхновых
II типа и молекулярным облаком. При этом фаза-
ми носителями всех этих компонентов являются,
наиболее вероятно, индивидуальные популяции
нанозерен алмаза, различающиеся степенью де-
фектности их кристаллической решетки.

Авторы признательны рецензентам А.Б. Верхов-
скому и В.А. Дорофеевой за важные замечания,
учет которых позволил существенно улучшить
статью.
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Во второй части исследования рассматривается влияние кристаллизационной дифференциации на
вариации содержаний элементов и их отношений, наблюдаемых в составах расплавных включений
и стекол пород из главных геодинамических обстановок. Проведен анализ опубликованных экспе-
риментальных данных по коэффициентам распределения элементов, рассматриваемых в первой
части работы, между минералами (оливин, пироксены, гранат, амфибол, биотит, сульфид, апатит,
шпинель, ильменит, рутил, циркон) и силикатными расплавами. Показано, что кристаллизация
главных минералов незначительно влияет на отношения некогерентных элементов. Коэффициен-
ты распределения некоторых элементов между акцессорными минералами и расплавом могут быть
очень велики, но эффекты кристаллизационной дифференциации не могут быть очень большими из-
за малого количества кристаллизующихся фаз. Наиболее значительные эффекты наблюдаются для
халькофильных элементов (Cu, Ni и др.) при отделении сульфидов и Nb и Ta при кристаллизации ру-
тила. Рассмотрены различия концентраций и отношений элементов к Cs в разных геодинамических
обстановках. Максимальные значения отношений практически всех элементов к Cs наблюдаются в
расплавах срединно-океанических хребтов. Расплавы океанических островов и задуговых бассейнов
характеризуются пониженными отношениями без существенных аномалий. Минимальные отноше-
ния элементов к Cs наблюдаются в расплавах континентальных и окраинных обстановок. Для них ха-
рактерны также четко выраженные геохимические аномалии, свойственные породам соответствую-
щих обстановок (отрицательная Ta–Nb аномалия, положительная Pb аномалия и др.).

Ключевые слова: расплавное включение, коэффициент распределения, кристаллизационная диф-
ференциация, акцессорные минералы
DOI: 10.31857/S0016752522060048

В первой части данного исследования (Наумов
и др., 2022, далее Часть I) мы оценили средние со-
ставы расплавов из различных геодинамических
обстановок по данным анализа расплавных
включений и стекол пород. Эти оценки выявили
сходство и различия расплавов из разных обста-
новок по содержаниям 45 летучих, редких и руд-
ных элементов. Но, поскольку приводимые в
публикациях химические анализы стекол отно-
сятся к расплавам разной степени дифференциа-

ции, оценки средних составов и отношений эле-
ментов не могут непосредственно использоваться
для суждений о геохимических характеристиках ис-
ходных магм и их источников (Коваленко и др.,
2007). Поэтому в этой статье мы рассмотрим вли-
яние процессов кристаллизационной дифферен-
циации на геохимические характеристики распла-
вов, используя данные по составам включений и
стекол (Часть I) и опубликованные эксперимен-
тальные данные по коэффициентам распределения
элементов между минералами и силикатными рас-
плавами.

1 Дополнительная информация для этой статьи доступна по
doi 10.31857/S0016752522060048 для авторизованных поль-
зователей.

EDN: CISDKF
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Одна из характерных черт поведения рудных
элементов при кристаллизации магм – значи-
тельное влияние акцессорных минералов, накоп-
ление которых часто является главным фактором
образования промышленных руд. Мы рассмот-
рим возможное влияние кристаллизации акцес-
сорных минералов (шпинель, ильменит, апатит,
рутил, циркон, сульфиды) на составы магм в
сравнении с влиянием породообразующих мине-
ралов. Эффекты, связанные с отделением флю-
идных фаз и контаминацией, в этой статье не за-
трагиваются.

Особая роль акцессорных минералов в про-
цессах кристаллизации связана с двумя фактора-
ми. Во-первых, количество их ограничено из-за
низкого содержания главных элементов акцес-
сорных фаз (S для сульфидов, Ti для ильменита и
рутила, P для апатита, Zr для циркона и т.п.).
Максимальное количество акцессорных минера-
лов, кристаллизующихся из первичных распла-
вов, можно оценить по средним содержаниям
этих элементов в основных расплавах. Такие
оценки варьируют от 4 мас. % для ильменита до

1 мас. % для циркона. Отметим, что количество
биотита, который обычно не относится к акцес-
сорным минералам, лимитируется исходным со-
держанием калия в расплаве. При содержании
K2O в основных расплавах ~0.4 мас. %, общее ко-
личество кристаллизующегося биотита не превы-
шает 4 мас. %. Поэтому мы будем рассматривать
биотит вместе с акцессорными фазами. Другой
особенностью акцессорных минералов является
то, что коэффициенты распределения некоторых
элементов между минералами и расплавом могут
быть очень велики. В качестве примера можно
привести значительное накопление халькофиль-
ных элементов в сульфидах или Zr и Hf в цирконе.

КОЭФФИЦИЕНТЫ РАСПРЕДЕЛЕНИЯ 
ЭЛЕМЕНТОВ МЕЖДУ МИНЕРАЛАМИ 

И РАСПЛАВОМ

Оценка равновесных коэффициентов распре-
деления элементов между минералами и распла-
вами различного состава – одна из важнейших за-
дач геохимии. В литературе периодически появ-
ляются сводки экспериментальных данных по
распределению редких элементов между минера-
лами и силикатными расплавами (Irving, 1978;
Green, 1994; Wood, Blundy, 2014). Однако, суще-
ствующий массив данных все время пополняется,
причем появляются работы, расширяющие спи-
сок исследованных фаз и элементов. Поэтому мы
провели анализ соответствующих публикаций
вплоть до 2021 г. для элементов, рассмотренных в
Части I. Список публикаций, из которых заим-
ствованы данные по распределению элементов,
приводится в Электронном приложении.

!

Коэффициенты распределения элементов
(Di = Ci(минерал)/Сi(расплав), где Ci – массовая
концентрация) между акцессорными и главными
минералами и расплавом приведены в табл. 1.
Поскольку мы рассматриваем общие тенденции
поведения элементов, для оценок коэффициен-
тов распределения были использованы все имею-
щиеся данные для силикатных расплавов при
значительных вариациях условий, составов рас-
плавов и концентраций примесей. При определе-
нии коэффициентов распределения некогерент-
ных элементов один из основных источников
ошибок – контаминация анализов синтетиче-
ских минералов материалом закаленного распла-
ва (стеклом). Поэтому небольшая часть экспери-
ментов с высокими содержаниями некогерент-
ных элементов в минералах была отброшена. Для
минимизации влияния контаминированных ана-
лизов в качестве оценки Di использовались меди-
анные значения. Коэффициенты распределения
когерентных элементов (Ni, Cr, Co и др.) могут
сильно варьировать в зависимости от состава рас-
плава и термодинамических условий. Но эти ва-
риации в данной статье не рассматривались, и для
этих элементов также были определены только
медианные значения Di (табл. 1).

Таблица 1 показывает, что значения Di некото-
рых элементов между акцессорными минералами и
расплавом могут быть очень велики (DAg, Au, Ni, Cu, Se >
> 100 для сульфида; DCr > 100 для шпинели; DNd >
> 200 для апатита; DPr, Y > 20 для апатита; и DTa > 70
для рутила). В то же время значения Di для поро-
дообразующих минералов, как правило, не пре-
вышают 10 (табл. 1). Из-за этого отделение даже
небольших количеств акцессорных фаз может су-
щественно изменять отношения элементов в
остаточных расплавах. Для анализа поведения
элементов при кристаллизации расплава удобно
рассматривать отношения содержаний элемента
к содержанию одного из наиболее некогерентных
элементов, который практически целиком оста-
ется в расплаве. Из рассматриваемых элементов
таким является, например, Cs. Почти для всех
главных и акцессорных минералов DCs < 0.1 и
только для биотита DCs ~ 0.5. Кроме того, Cs про-
анализирован в большом количестве образцов
(Часть I), поэтому его удобно использовать в ка-
честве референсного элемента. Изменение отно-
шения содержания элемента в расплаве к содер-
жанию Cs при кристаллизации минерала описы-
вается уравнениями (Ci/CCs) : (Ci/CCs)0 = (1 – α +
+ DCsα)/(1 – α + Diα) для равновесной кристал-
лизации и (Ci/CCs) : (Ci/CCs)0 = (1 – α)(Di – 1)/(1 –
‒ α)(DCs – 1) для фракционной кристаллизации,
где  – содержание элемента в исходном распла-
ве в мас. %, Ci – содержание в дифференцирован-
ном расплаве в мас. %, и α – массовая доля выде-

0
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лившегося минерала. При этом предполагается,
что коэффициент распределения не меняется при
кристаллизации. Учитывая, что количества акцес-
сорных минералов незначительны, такое упроще-
ние является для них допустимым. Рассчитанные
изменения отношений элементов к Cs при кри-
сталлизации главных и акцессорных минералов
приведены в табл. 2. В расчетах мы использовали
максимальные количества акцессорных минера-
лов, которые могут выделиться из основных рас-
плавов со средними содержаниями критических
для данного минерала элементов (S для сульфида,
Ti для рутила и ильменита и т.д.) в расплавах. В
большинстве случаев разница между равновес-
ной и фракционной кристаллизацией пренебрежи-
мо мала. Только для когерентных элементов отно-
шение Ci/CCs в расплаве падает заметно быстрее при
фракционной кристаллизации. Несмотря на высо-
кие коэффициенты распределения, геохимические
эффекты кристаллизации акцессорных минералов
могут быть незначительными из-за малого количе-
ства фазы. С другой стороны, кристаллизация
большого количества породообразующих мине-
ралов может существенно отражаться на поведе-
нии умеренно когерентных элементов.

По поведению в процессах кристаллизации
рассматриваемые элементы различаются (табл. 2).
Наиболее некогерентные элементы (Ba, Be, Cl, Li,
Mo, Nb, Th, U и W) характеризуются очень незна-
чительными изменениями отношений к цезию
при кристаллизации ((Ci/CCs) : (Ci/CCs)0 > 0.95).
Отношения этих элементов к Cs и друг к другу
должны в наибольшей степени соответствовать ис-
точнику расплавов в том случае, если в остаточном
материале не сохраняется значительное количество
акцессорных минералов. Есть элементы, отноше-
ния которых к Cs существенно меняются при кри-
сталлизации только одного минерала, в то время
как влияние остальных минералов пренебрежимо
мало. Это означает, что отношение их к Cs (либо
другому некогерентному элементу) является инди-
катором кристаллизации одного акцессорного или
главного минерала. Это – Ce и Nd для апатита, Cu
для сульфида, Sr для плагиоклаза и Ta для рутила.
Наконец, некоторые элементы проявляют уме-
ренно и сильно когерентные свойства по отноше-
нию к нескольким минералам, как главным, так и
акцессорным. Относительные содержания таких
элементов (Co, Cr, In, Ni, Sc, V, Y) в наибольшей
степени изменяются в процессах кристаллиза-
ции. Так, отношение Ni/Cs заметно падает при
осаждении даже очень небольших количеств
сульфида, и кристаллизация значительных коли-
честв оливина и пироксенов приводит к соизме-
римому эффекту. Кобальт входит в заметных коли-
чествах в состав практически всех рассматриваемых
минералов. Поведение Y и Sc определяется двумя
минералами – гранатом и амфиболом. Кроме того
кристаллизация клинопироксена может суще-

ственно понижать отношение Sc/Cs, а кристалли-
зация апатита влияет заметно на значение Y/Cs.

ВАРИАЦИИ ОТНОШЕНИЙ ЭЛЕМЕНТОВ 
В РАСПЛАВАХ

Различие в поведении элементов отражается
на ковариациях отношений к Cs, что иллюстри-
руют диаграммы на рис. 1–4.

Подобно Cs, Ba и La относятся к наиболее не-
когерентным элементам. Поэтому отношения
Ba/Cs и La/Cs должны отражать состав источника
и не меняться при кристаллизационной диффе-
ренциации. В этом случае возможные корреля-
ции на диаграмме Ba/Cs-La/Cs должны прохо-
дить через 0. Диаграммы на рис. 1 демонстрируют
значительные вариации обоих отношений. Для
обстановки I (срединно-океанические хребты)
наблюдаются наиболее значительные вариации
отношения La/Cs и отсутствие корреляций с
Ba/Cs. Это отражает, вероятно, вариации составов
источников от значений отношения Ba/La ~ 12, что
близко к примитивной мантии (~10; Palme,
O’Neill, 2014), до Ba/La ~ 2, что намного меньше,
чем предполагается для обедненной мантии
(~5.1; Salters, Stracke, 2004). Некоторое смещение
составов может быть связано с кристаллизацией
апатита и биотита, но эти эффекты значительно
меньше, чем наблюдаемые вариации (рис. 1).

Отношение La/Cs в основных расплавах об-
становки II (океанические острова) значительно
более выдержано и демонстрирует отчетливую
корреляцию с Ba/Cs (рис. 1). Эта корреляция не
связана с кристаллизационной дифференциацией
и соответствует постоянному отношению Ba/La,
близкому к отношению в примитивной мантии
(~10). Прослеживается также менее отчетливый
тренд в направлении состава обедненного ман-
тийного источника (DM). С другой стороны, со-
ставы кислых расплавов заметно отклоняются от
этой корреляции и характеризуются примерно
постоянным отношением La/Cs ~ 80. Это может
быть связано со значительной долей биотита при
кристаллизации средних и кислых расплавов и
(или) влиянием флюидного переноса и контами-
нации.

Обстановки III (островные дуги) и IV (активные
континентальные окраины) обнаруживают низкие
отношения La/Cs при значительных вариациях
Ba/Cs (рис. 1). Отношения Ba/La, как правило, вы-
ше 20, причем очевидно имеется ряд источников с
различными значениями этого отношения. Влия-
ние процессов кристаллизационной дифференци-
ации незначительно, причем поля основных и кис-
лых пород практически совпадают.

Основные расплавы обстановки V (внутри-
континентальные рифты и горячие точки) также
характеризуются высокими отношениями Ba/La,
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но для кислых расплавов (которые в данном слу-
чае доминируют) наблюдается ряд трендов со
значительно меньшими значениями Ba/La,
вплоть до ~2. Основные расплавы обстановки VI
(задуговые бассейны) характеризуются значи-
тельными и незакономерными вариациями отно-
шения Ba/La, сопоставимыми с таковыми обста-
новки I (при значительно меньшем количестве
наблюдений) (рис. 1).

Другой пример вариаций компонентов, кон-
тролируемых главным образом составом источ-
ника, представляет диаграммы Th/Cs–Nb/Cs
(рис. 2). На этих диаграммах влияние фракцио-
нирования главных и второстепенных минералов
пренебрежимо мало. Для обстановки I наблюда-
ется высокая корреляция отношений при значе-
нии Nb/Th ~ 15, что близко к оценке состава де-
плетированной мантии (Salters, Stracke, 2004).

Рис. 1. Ковариации отношений La/Cs–Ba/Cs в расплавных включениях и стеклах пород главных геодинамических об-
становок. Показаны также составы примитивной мантии (PM по Palme, O’Neill, 2014), обедненной мантии (DM по
Salters, Stracke, 2004) и континентальной коры (CC по Rudnick, Gao, 2014). Стрелками показаны изменения отноше-
ний при кристаллизации из расплава заданного количества породообразующих и акцессорных минералов: 10 мас. %
амфибола (Am), 1 мас. % апатита (Ap), 4 мас. % биотита (Bt), 10 мас. % граната (Grt), 4 мас. % ильменита (Ilm), 10 мас. %
клинопироксена (Cpx), 10 мас. % оливина (Ol), 10 мас. % ортопироксена (Opx), 10 мас. % плагиоклаза (Pl), 1 мас. % ру-
тила (Rt) и 0.33 мас. % сульфида (Sul). Показаны только те минералы, которые вызывают заметное изменение хоты бы
одного отношения.
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Средние значения отношений Th/Cs и Nb/Cs
также близки к DM, но для них характерны зна-
чительнее вариации. Вклады источников, сход-
ных по составу с примитивной мантией (PM) или
континентальной корой (CC), в данном случае
незначительны. При переходе к обстановке II ва-
риации отношения Nb/Th заметно увеличивают-
ся и, в дополнении к DM (Nb/Th ~ 15), появляет-
ся источник со значительно меньшим Nb/Th,
близким к значению, принимаемому для прими-
тивной мантии (7; Palme, O’Neill, 2014). При этом
наблюдаются и все промежуточные составы, что
может свидетельствовать о существовании сме-
шанного источника с переменными пропорция-
ми материала DM и PM.

Для всех остальных обстановок (III–VI) опре-
деляющим является вклад источников с Nb/Th
отношением близким к значению для континен-
тальной коры (1.4; Rudnick, Gao, 2014). Наиболее
однородным составом характеризуется источник
обстановок III и IV, в то время, как для расплавов
обстановок V и VI проявляется вклад материала,
сходного с DM, а возможно также и PM (рис. 2).

Совершенно иные соотношения наблюдаются
на диаграммах, включающих элементы, чувстви-
тельные к процессам кристаллизации, например,
Cu/Cs–Ta/Cs (рис. 3). Первое отношение меняет-
ся при отделении сульфидного расплава или кри-
сталлизации сульфидов, а второе – при кристал-
лизации рутила. Эти два отношения не чувстви-

Рис. 2. Ковариации отношений Nb/Cs–Th/Cs в расплавных включениях и стеклах пород главных геодинамических
обстановок. Условные обозначения – на рис. 1.
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тельны к удалению или добавлению других
акцессорных или породообразующих минералов.
Для обстановки I наблюдаются значительные не-
закономерные вариации обеих отношений, при-
чем Cu/Ta меняется от значений, соответствую-
щих DM (~2200; Salters, Stracke, 2004) до значе-
ний существенно ниже значения Cu/Ta = 465,
характерного для примитивной мантии (Palme,
O’Neill, 2014). Отсутствие корреляции отноше-
ний Cu/Cs и Ta/Cs свидетельствуют о том, что
разброс значений по каждому отношению связан
с независимым процессом. Как показывают рас-
четы (рис. 3), отделение даже небольшого коли-
чества рутила и сульфидов снижает отношения
Ta/Cs и Cu/Cs почти в два раза (табл. 2). Таким

образом, наблюдаемые вариации для обстановки I
могут быть связаны с этими минералами.

Для обстановки II влияние накопления суль-
фидов было несущественным, поскольку для этих
расплавов почти нет составов с высокими отно-
шениями Cu/Cs. Большая часть составов характе-
ризуются отношениями Cu/Ta ниже, чем в прими-
тивной мантии. Очень низкие значения Cu/Ta < 200
могут быть следствием отделения сульфидов. Для
обстановок III–V наблюдаются низкие отноше-
ния Cu/Cs и значительные вариации Ta/Cs, что
может говорить о значительной роли рутила в
эволюции этих магм. Вариации составов в обста-
новке VI напоминают ситуацию, наблюдаемую
для обстановки I при значительно меньшем объе-

Рис. 3. Ковариации отношений Cu/Cs–Ta/Cs в расплавных включениях и стеклах пород главных геодинамических об-
становок. Условные обозначения – на рис. 1.
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ме данных. Довольно отчетливо проявляется
тренд субпараллельный оси Cu/Cs, что, вероятно,
отражает влияние сульфидов на состав силикат-
ного расплава.

Интересно также поведение элементов, входя-
щих в значительных количествах в состав породо-
образующих минералов. Для примера на рис. 4
приведены диаграммы V/Cs–Co/Cs. И V, и Co ха-
рактеризуются умеренной когерентностью по от-
ношению к пироксенам, гранату, биотиту и ам-
фиболу. Кобальт также когерентен по отноше-
нию к оливину и сульфидам, а V – ильмениту. Но
эффекты, связанные с кристаллизацией этих фаз,
менее значительны по сравнению с рассмотрен-
ным выше влиянием кристаллизации сульфидов
и рутила на поведение Cu и Ta, соответственно. В
результате, несмотря на изменение отношений
Co/Cs и V/Cs при кристаллизации расплавов,
между этими отношениями сохраняется отчетли-
вая корреляция (рис. 4). Как и в предыдущих слу-
чаях, максимальные вариации наблюдаются для
обстановки I, что в некоторой степени может
быть следствием большего объема выборки. При
этом в большинстве случаев отношения V/Co
значительно выше, чем значения для примитив-
ной (~0.85; Palme, O’Neill, 2014) и деплетирован-
ной мантии (0.75; Salters, Stracke, 2004). Причина
этого вероятно заключается в большей когерент-

ности Co по отношению к оливину и ортопироксе-
ну – основным минералам мантийных реститов.
Некоторый вклад может вносить также снижение
отношения Co/Cs при отделении сульфидов.

Примечательно также почти точное перекры-
тие полей составов расплавов из разных обстано-
вок на диаграмме V/Cs–Co/Cs (рис. 4), что не-
ожиданно, учитывая очень разную степень коге-
рентности элементов. Такое закономерное
расположение составов может быть связано с
небольшими вариациями отношения V/Co в ис-
точниках, что согласуется с близкими отношени-
ями V/Co в примитивной и обедненной мантии.
С другой стороны, это также свидетельствует о
сходных условиях выплавления и кристаллиза-
ции магм, поскольку отношения V/Cs и Co/Cs
меняются при добавлении и удалении основных
породообразующих силикатов.

Проведенный анализ позволяет выделить
группу наиболее некогерентных элементов, отно-
шения которых в расплавах отражают составы ис-
точников магм и не меняются при кристаллиза-
ции главных и второстепенных минералов: Ba,
Be, Cs, La, Li, Th, U, W. Специфическое поведе-
ние некоторых элементов может определяться
фракционированием одного акцессорного или
главного минерала. В этом случае вариации отно-
шений таких элементов к наиболее некогерент-

Рис. 4. Ковариации отношений Co/Cs–V/Cs в расплавных включениях и стеклах пород главных геодинамических об-
становок. Условные обозначения – на рис. 1.
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ным являются чувствительными индикаторами
удаления или ассимиляции соответствующих ми-
нералов. Среди таких индикаторных элементов –
Cu для сульфидов, Ce и Nd для апатита, Nb и Ta
для рутила, Sr для плагиоклаза, In для амфибола.
Кристаллизация рутила не только снижает содер-
жания Ta и Nb в остаточных расплавах, но и при-
водит к эффективному фракционированию этих
элементов. Удаление всего одного весового про-
цента рутила уменьшает отношение Ta/Nb в 1.6–
2 раза (табл. 2). Относительные концентрации
многих элементов значимо меняются при кри-
сталлизации нескольких фаз, как главных, так и
акцессорных. Среди них такие когерентные и
слабо некогерентные элементы, как Co, Cr, Ni,
Sc, Sn, V, Y, Zn. Интерпретация вариаций отно-
шений таких элементов к наиболее некогерент-
ным – сложная задача, которая должна решаться
для каждого конкретного объекта.

Приведенные диаграммы отношений различ-
ных элементов к Cs (рис. 1–4) показывают, что
наибольшими вариациями отношений некоге-
рентных элементов характеризуются расплавы
срединно-океанических хребтов (обстановка I).
Эти отношения отражают составы источников
расплавов, что позволяет заключить, что источ-
ники базальтов срединно-океанических хребтов
варьируют по составу от модельного состава DM
до примитивной мантии и более обогащенных
материалов. Столь значительные вариации соста-
вов источников обстановки I могут быть связаны
с тем, что в данной обстановке происходит наи-
более масштабное плавление мантии, затрагива-
ющее объемы, превышающие характерные раз-
меры мантийной неоднородности. Образование
магм в других обстановках происходит более ло-
кально, вследствие чего происходит, в основном,
избирательное плавление легкоплавких зон. На-
блюдаемое различие может быть связано до неко-
торой степени также и с максимальным объемом
выборки для обстановки I. Однако в последние
годы накоплен значительный материал также и
по другим обстановкам (Часть I), но разница в ва-
риациях отношений некогерентных элементов
остается значительной.

СХОДСТВО И РАЗЛИЧИЕ СОСТАВОВ 
РАСПЛАВОВ РАЗНЫХ 

ГЕОДИНАМИЧЕСКИХ ОБСТАНОВОК
На рис. 5 показаны средние содержания эле-

ментов в расплавах разных геодинамических об-
становок (Часть 1), нормализованные к составу
примитивной мантии (Palme, O’Neill, 2014). Эле-
менты на этой диаграмме расположены в порядке
возрастания валового коэффициента распределе-
ния между мантийным материалом, принятым как
0.59 оливин + 0.15 ортопироксен + 0.10 клинопи-
роксен + 0.05 плагиоклаз + 0.10 гранат + 0.01 шпи-

нель. Очевидно, такая ассоциация не соответ-
ствует никакому реальному перидотиту, но в та-
кой же мере средние составы расплава также не
соответствуют конкретной магме, а являются ин-
тегральной характеристикой расплавов, образо-
ванных в разных условиях и подвергшихся в раз-
ной степени фракционированию. В самой левой
части диаграммы порядок элементов немного из-
менен для того, чтобы объединить геохимические
родственные пары – U–Th и Nb–Ta. Элементы,
для которых надежные экспериментальные дан-
ные для вышеперечисленных фаз отсутствуют,
показаны в правой части диаграммы. В основном
здесь представлены летучие и халькофильные
элементы (рис. 5, от Br до S).

Рисунок 5 демонстрирует значительные вари-
ации содержаний элементов в расплавах разных
обстановок, особенно отчетливые для наиболее
некогерентных элементов. Хорошо проявлено
обеднение расплавов срединно-океанических
хребтов (обстановка I) и обогащение расплавов
краевых и континентальных обстановок III–V.
Для того чтобы сделать разницу составов более
отчетливой, мы снова используем отношения со-
держаний элементов к Cs и нормализуем их к со-
ответствующим отношениям в средних составах
расплавов из обстановки I (рис. 6). На этой диа-
грамме расплавы обстановки I ложатся на пря-
мую линию со значением 1. Большая часть эле-
ментов в других обстановках попадают в поле под
этой линией, что отражает, в первую очередь,
низкие концентрации Cs в расплавах срединно-
океанических хребтов. В то же время наблюдается
закономерное распределение большинства эле-
ментов.

Нормализованные содержания элементов в
расплавах океанических островов (обстановка II)
демонстрируют плавное снижение от наиболее
некогерентных к когерентным элементам. Все
нарушения этой закономерности не превышают
соответствующих аналитических погрешностей.
Такое закономерное распределение можно объ-
яснить геохимическим сходством источников
расплавов обстановок I и II при более низкой
средней степени плавления для обстановки II
(McKenzie, O’Nions, 1991).

Расплавы континентальных и окраинно-кон-
тинентальных обстановок (III–V) демонстрируют
в целом такой же тренд при значительно более
низких нормированных отношениях и ряд анома-
лий. Первая из них – хорошо известный Ta–Nb
минимум, проявленный в большинстве краевых
обстановках (Briqueu et al., 1984) и связанный, веро-
ятно, с участием рутила в образовании и эволюции
магм (Kelemen, Hanghøj, 2003) или влиянием флю-
идного переноса элементов (Baier et al., 2008). Обо-
гащение Pb – одна из особенностей субдукцион-
ных остановок и континентальной коры (Pearce,
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Peate, 1995; Hofmann, 1988; Rudnick, Gao, 2014).
На уровне расплавов оно проявляется во всех
континентальных и краевых обстановках. Другие
аномалии этих обстановок, четко проявленные
на рис. 5, – относительное обогащение расплавов
W, B, Li и Sn. Происхождение этих аномалий не
однозначно. Вполне вероятно, что заметную роль
в их образовании играло перемещение флюида (по
крайней мере, для B; Ryan, Langmuir, 1993). Распла-
вы задуговых бассейнов (обстановка VI) являются

переходными – по большинству элементов они
практически идентичны расплавам океанических
островов (обстановка II), но при этом обнаружива-
ют четкий Nb–Ta минимум. Вероятно, это связа-
но с особыми условиями генерации магм под за-
дуговыми бассейнами, приводящими к стабили-
зации рутила в мантийном материале и (или)
промежуточных магматических камерах.

Распределение содержаний летучих и халько-
фильных элементов в правой части диаграмм

Рис. 5. Средние содержания элементов, нормализованные к составу примитивной мантии (Palme, O’Neill, 2014), в рас-
плавах разных геодинамических обстановок (I–VI). Порядок расположения элементов в ряду от Cs до Ni соответствует
увеличению валового коэффициента распределения элементов между модельным мантийным материалом и распла-
вом, определенном на основании обобщения опубликованных экспериментальных данных. Для элементов в правой
части диаграммы (от Br до S) соответствующие экспериментальные данные отсутствуют или слишком фрагментарны.
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(рис. 5, 6) позволяет сделать некоторые предпо-
ложения об их поведении в процессах образова-
ния магм. Для этого мы расположили элементы в
порядке убывания нормализованных отношений
к Cs в среднем составе расплавов обстановки II
(рис. 5, 6). Это дает возможность сопоставлять
элементы, для которых нет надежных экспери-
ментальных данных, с другими элементами из
главной последовательности на рис. 5, 6. Летучие
элементы – Br, As и I – определенно сопостави-
мы с наиболее некогерентными литофильными
элементами (Rb, Ba и др.). Умеренно халько-
фильные и умеренно летучие Bi, Sb, Cd сопоста-
вимы с некогерентными элементами из средней
части спектра на рис. 5, 6, например, средние РЗЭ
и Zr, что не противоречит имеющимся фрагмен-
тарным экспериментальным данным. Интересны
низкие значения S/Cs и Se/Cs, сходные с отноше-
ниями значительно более когерентных элемен-
тов, таких как V, Sc, Zn. Такое поведение S и Se,
вероятно, свидетельствует о присутствии сульфи-
дов в зоне генерации и кристаллизации магм. Но
при этом обращает на себя внимание более неко-
герентное поведение Au и Ag по сравнению с S,
хотя средние экспериментально определенные
коэффициенты распределения Ag и Au между
сульфидом и расплавом значительно выше, чем
коэффициент распределения S (табл. 1). Можно
предположить, что экспериментальные значе-
ния, приводимые для Au и Ag, в значительной
степени завышены из-за контаминации сульфи-
дов металлической фазой. В этом случае, мини-
мальные значения коэффициентов распределе-
ния могут быть более правильными. Можно
предположить, что коэффициенты распределе-
ния Ag и Au не превышают 100 (Li, Audetat, 2012,
2013, 2015), и эти элементы действительно более
некогерентны при плавлении мантии в присут-
ствии следов сульфидов, по сравнению с S (и Se).

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В Части I мы оценили средние содержания
элементов в расплавах главных геодинамических
обстановок. Отмечались специфические особен-
ности обстановок и большие вариации концен-
траций элементов в отдельных обстановках, ко-
торые характеризуются стандартными отклоне-
ниями, приведенными в таблицах Части I. В
данной статье более детально показаны вариации
некоторых когерентных и некогерентных эле-
ментов. Построенные диаграммы (рис. 1–4) по-
казывают, что отношения элементов значительно
варьируют в каждой отдельной обстановке. Кри-
сталлизационная дифференциация – один из
главных процессов, влияющих на составы рас-
плавов в отношении главных породообразующих
элементов. Совместное рассмотрение природных
и экспериментальных данных показало, что вли-

яние кристаллизационной дифференциации на
отношения элементов оказывается существенно
меньше, чем наблюдаемые вариации этих отно-
шений в анализах расплавных включений и сте-
кол пород. Таким образом, совокупность данных
по составам природных стекол свидетельствует о
гетерогенности источников расплавов. Такая ге-
терогенность устанавливается также на основа-
нии геохимических и изотопных данных для по-
род (Hofmann, 2003; Stracke, 2012). Данные по со-
ставам включений и стекол позволяют оценить
степень гетерогенности расплавов, захваченных в
разные стадии эволюции магматических систем.
В ряде исследований отмечалась более высокая
вариабельность составов расплавных включений,
по сравнению с составами пород (Sobolev, Shi-
mizu, 1993; Gurenko, Chaussidon, 1995; Maclennan,
2008; Jackson et al., 2015). Это свидетельствует о
том, что расплавные включения могут сохранять
информацию о мелкомасштабной гетерогенности
источников и вариациях условий образования
расплавов, которая теряется вследствие смешения
небольших порций расплавов, поступающих в
приповерхностные магматические резервуары. В
этом отношении было бы интересно провести
детальное сопоставление составов пород и рас-
плавных включений, но эта – предмет будущих
исследований.

Работа выполнена в рамках тем Государственно-
го задания ГЕОХИ РАН и ИГЕМ РАН.
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Соотношение потоков вещества и фациально-
го разнообразия океана на глубоководном ложе и
его континентальных окраинах всегда привлека-
ло внимание морских геохимиков и литологов
(Мурдмаа, 1987). Региональные геологи, нефтя-
ники и тектонисты традиционно интересуются
проблемами геологического строения и эволю-
цией континентальных окраин (Burk, Drake, 1974;
Конюхов, 1987 и др.). Таким образом, публика-
ции на эту тему весьма актуальны.

Настоящая статья заканчивает серию работ о
сравнительном анализе количественных пара-
метров седиментации плейстоценовых отложе-
ний Мирового океана в пелагиали и на подвод-
ных частях континентальных окраин (Левитан,
2020; Левитан и др., 2021).

Описание плейстоценовых осадков Атланти-
ческого океана в его пелагической области было
опубликовано в работе (Левитан, Гельви, 2016).
Затем авторский коллектив исследовал отложе-
ния плейстоцена в 7 районах подводных конти-
нентальных окраин этого океанического бассейна
(рис. 1), для каждого из которых были рассмотрены
проблемы современной седиментации, составлены
литолого-фациальные карты нео- и эоплейстоце-
новых отложений (с изопахитами). Все карты были
обсчитаны с помощью объемного метода А.Б. Ро-
нова (1949) и в итоге составлены таблицы таких
количественных параметров как площади, объе-

мы, массы сухого осадочного вещества и массы
вещества в единицу времени (скорости накопле-
ния). Полученный объем данных слишком велик
для того, чтобы быть отраженным в рамках насто-
ящей статьи. Пока опубликован материал лишь
по морю Скоша (Левитан и др., 2020).

Ниже основное внимание будет уделено толь-
ко сравнительному анализу полученных количе-
ственных параметров и тем выводам, которые
следуют из этого анализа.

ПОЛУЧЕННЫЕ РЕЗУЛЬТАТЫ

Фациальная структура

Атлантический океан состоит из двух фаци-
альных мегаобластей: пелагической области и
подводных континентальных окраин. Пелагиче-
ская фациальная мегаобласть состоит из гемипе-
лагической и миопелагической литолого-фаци-
альных зон, в каждой из которых присутствуют
еще и азональные подводные поднятия (хребты,
возвышенности, плато) различного генезиса (Ле-
витан, Гельви, 2016). Как и в современную эпоху
(Лисицын, 1978), распределение плейстоценовых
осадков подчинялось сочетанию основных видов
зональности: циркумконтинентальной, широт-
ной (климатической), вертикальной и тектониче-
ской.

EDN: DBJSPD
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Рис. 1. Расположение скважин глубоководного бурения (залитые кружки) в Атлантическом океане. Звездочкам соот-
ветствуют длинные колонки осадков в море Скоша. Числами обозначены районы исследования подводных континен-
тальных окраин: 1 – Юго-Западной Африки; 2 – Северо-Западной Африки; 3 – Западной Европы, Исландии и южной
Гренландии; 4 – США; 5 – Мексиканского залива; 6 – Карибского моря; 7 – моря Скоша.
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В состав фациальной мегаобласти подводных
континентальных окраин Атлантического океана
входят окраины двух основных типов: пассивные
и активные островодужные. Среди изученных
ключевых районов к пассивным окраинам при-
надлежат подводные окраины Африки, Западной
Европы, Исландии и Южной Гренландии, США
и Мексиканского залива. Островодужные окраи-
ны находятся в Карибском море и в море Скоша.

На фациальную структуру плейстоценовых
осадков континентальных окраин помимо геоди-
намических факторов большое влияние оказыва-
ют климатические особенности, а также, разуме-
ется, рельеф дна, структура циркуляции, первич-
ная продукция и т.д. Особенно заметна роль
климата. Так, на севере и юге океана значитель-
ную роль в составе плейстоценового осадочного
чехла играют марино-гляциальные отложения: на
юге – кремнистые (существенно диатомовые)
осадки, а карбонатные отложения практически
отсутствуют. Карбонатные планктоногенные илы
и бентогенные постройки, напротив, широко
развиты в средних и низких широтах.

Далее основная часть статьи будет посвящена
сравнительному анализу количественных пара-
метров седиментации в обеих фациальных мега-
областях, с одной стороны, и выявлению в них
трендов плейстоценовой седиментации, с другой.

Площади, мощности и объемы 
плейстоценовых осадков

В табл. 1 показаны сводные результаты как по
пелагической области Атлантического океана,
так и по его континентальным окраинам. Содер-
жание табл. 1 свидетельствует о том, что далеко не
все области континентальных окраин океана
охвачены нашими исследованиями. Например, к
таким областям относится практически вся окра-

ина Южной Америки, т.к. здесь пробурено слиш-
ком мало скважин глубоководного бурения на
глубинах до 3000 м. Не учтена площадь континен-
тальных окраин в Лабрадорском море и на широ-
те Ньюфаундленда, а также на пассивной окраи-
не Антарктиды. С учетом приведенных в табл. 1
данных по континентальным окраинам, для ко-
торых были рассчитаны площади, занятые не-
оплейстоценовыми осадками, получаем общую
площадь развития неоплейстоценовых осадков
на континентальных окраинах Атлантического
океана 8753 тыс. км2. Площадь изученных нами
участков подводных окраин в Атлантике состав-
ляет 71.7% от общей площади всех видов конти-
нентальных окраин.

Отношение рассчитанных площадей пелаги-
ческих и окраинно-континентальных осадков в
неоплейстоцене составило 8.06. Такое же соотно-
шение для эоплейстоцена равно 7.86, и для плей-
стоцена в целом – 7.96. Не следует забывать, что в
суммарную площадь пелагических осадков вклю-
чены данные и по Норвежско-Гренландскому
бассейну. Это обстоятельство является одной из
причин столь высоких отношений, приведенных
выше.

Суммарные объемы неоплейстоценовых отло-
жений на континентальных окраинах (табл. 1) рав-
ны 556 тыс. км3, эоплейстоценовых – 328 тыс. км3,
а плейстоценовых в сумме – 884 тыс. км2. Отно-
шения зафиксированных в табл. 1 объемов в пе-
лагической области и на континентальных окра-
инах, соответственно, равны 3.06, 6.92 и 4.50. В
пелагической области отношение объема не-
оплейстоценовых отложений к объему эоплей-
стоценовых осадков равно 0.75 раза, а на конти-
нентальных окраинах величина такого отноше-
ния равна 1.70.

Таблица 1. Площади (S, тыс. км2), средние мощности (Н, м) и объем (V, тыс. км3) осадков плейстоцена в Атлан-
тическом океане

Стратигра-
фические
подразде-

ления

Пара-
метры

Пелаги-
ческая 
область

Юго-
Западная 
Африка

Северо-
Западная 
Африка

Северная 
Анлантика США

Мекси-
канский 

залив

Карибское
море

Море 
Скоша

Все 
континен-

тальные 
окраины

Неоплей-
стоцен

S 70579 227 653 1697 691 1179 2472 1834 8753
Н 24 66 32 51 98 204 45 7 64
V 1703 15 21 87 68 240 112 13 556

Эоплей-
стоцен

S 71417 227 653 1928 679 1194 2575 1831 9087
Н 32 66 58 31 65 95 21 2 36
V 2271 15 38 61 44 114 53 3 328

Плейсто-
цен

S 70998 653 653 1813 685 1187 2524 1833 8920
Н 56 132 90 82 163 299 66 9 99
V 3974 30 59 148 112 354 165 16 884
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Показанные в табл. 1 средние мощности (част-
ные от деления объемов на площади) свидетель-
ствуют о том, что рассматриваемая величина в пела-
гической области равна для неоплейстоцена 24 м, а
для эоплейстоцена – 32 м. Следовательно, сум-
марная мощность для плейстоцена равна 56 м. В
районах исследованных континентальных окра-
ин средние мощности равны, соответственно, 64,
36 и 99 м, а их колебания составляют, соответ-
ственно, от 7 до 204 м, от 2 до 114 м, от 9 до 299 м.
Минимальные значения присущи морю Скоша, а
максимальные – Мексиканскому заливу.

Массы сухого осадочного вещества и массы 
вещества в единицу времени

Приведенные в табл. 1 данные об объемах на-
туральных осадков невозможно пересчитать в
массы сухих осадков, т.к. физические свойства
отложений различного состава заметно отлича-
ются друг от друга. Поэтому для получения пред-
ставленных в табл. 2 результатов использованы
ранее полученные данные по массам конкретных
литологических разновидностей для изученных
районов Атлантики.

Итак, основные данные табл. 2 выглядят сле-
дующим образом: массы сухих осадков для пела-
гической области Атлантического океана для не-
оплейстоцена, эоплейстоцена и всего плейстоцена,
соответственно, равны 1291, 1505 и 2796 × 1018 г.
Суммарные величины для всех изученных конти-
нентальных окраин, соответственно, равны 539,
325 и 864 × 1018 г. Таким образом, без учета выше-
указанных областей континентальных окраин,
для которых нет данных по объемам и массам оса-
дочного материала, получается, что в пелагиали
Атлантического океана и в неоплейстоцене, и в
эоплейстоцене, и в плейстоцене в целом накап-
ливалось заметно больше сухого осадочного ве-
щества, чем суммарно на изученных континен-
тальных окраинах. Соответствующие отношения

масс равны 2.40, 4.6 и 3.2. Следовательно, даже
если мы примем, что площадь всех континен-
тальных окраин примерно на одну треть больше
изученной, и предположим ту же структуру рас-
пределения масс, то все равно в синхроничных
горизонтах на глубоководном ложе содержится
больше сухого осадочного вещества, чем на окра-
инах. При этом особенно высок градиент масс
для эоплейстоцена.

Если изучить соотношения масс осадков меж-
ду нео- и эоплейстоценом, то выяснится, что в
пелагической области Атлантического океана в
эоплейстоцене было аккумулировано в 1.17 раз
больше сухого осадочного материала, чем в не-
оплейстоцене. Превышение массы осадков в эоп-
лейстоцене по сравнению с неоплейстоценом за-
фиксировано также для подводной континен-
тальной окраины Северо-Западной Африки. Во
всех остальных изученных районах подводных
континентальных окраин (а также суммарно для
исследованных районов) в неоплейстоцене нако-
пилось больше осадков, чем в эоплейстоцене.

Для каждого рассматриваемого региона вели-
чины масс сухих осадков в единицу времени (ско-
рости накопления) имеют еще большее значение,
чем просто массы. Их соотношения между пелаги-
ческой областью и суммарно континентальными
окраинами однозначно свидетельствуют: 1) о реша-
ющем превосходстве пелагической области для
всех синхроничных горизонтов; 2) о бóльших
скоростях в неоплейстоцене, чем в эоплейстоце-
не, для всего Атлантического океана. Однако для
отдельных регионов континентальных окраин
отношение I неоплейстоцена/I эоплейстоцена
заметно отличается. По этому отношению выде-
ляются две группы окраин: в первой рассматри-
ваемое отношение больше единицы, во второй –
меньше. К первой группе относятся подводные
континентальные окраины Юго-Западной Афри-
ки; Европы; Исландии и Южной Гренландии;
США; Мексиканского залива; Карибского моря

Таблица 2. Массы сухого осадочного вещества (М, 1018 г) и скорости накопления (I, 1018 г/млн лет) осадков плей-
стоцена в Атлантическом океане

Стратигра-
фические 
подразде-

ления

Пара-
метры

Пелаги-
ческая 
область

Конт. 
окраина 

Юго-
Западной 
Африки

Конт. 
окраина 
Северо-

Западной 
Африки

Конт. окраина 
Европы, 

Исландии 
и Южной 

Гренландии

Конт. 
окраина 

США

Мекси-
канский 

залив

Карибское 
море

Море 
Скоша

Все 
континен-

тальные 
окраины

Неоплей-
стоцен

M 1291.0 11.4 18.1 86.1 60.2 256.0 98.9 8.2 538.9
I 1634.2 14.4 22.9 109.0 76.2 324.1 125.2 10.4 682.2

Эоплей-
стоцен

М 1504.8 9.4 35.7 55.6 45.1 125.7 51.4 1.7 324.6
I 1504.8 9.4 35.7 55.6 45.1 125.7 51.4 1.7 324.6

Плейсто-
цен

М 2795.8 20.8 53.8 141.7 105.3 381.7 150.3 9.9 863.5
I 1561.9 11.6 53.8 79.2 105.3 213.2 84.0 5.5 488.4
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и моря Скоша. Ко второй относится лишь окраи-
на Северо-Западной Африки.

Имеющиеся в нашем распоряжении данные
позволяют рассчитать абсолютные массы осадоч-
ного материала (раздельно для пелагической об-
ласти и изученных подводных континентальных
окраин). Результаты расчета выглядят следую-
щим образом (для неоплейстоцена, эоплейстоце-
на и всего плейстоцена, соответственно): для пе-
лагической области – 2.315, 2.120 и 2.107 г/см2

тыс. лет; для континентальных окраин – 7.793,
3.572 и 5.408 г/см2 тыс. лет. Таким образом, на
подводных окраинах средняя величина плейсто-
ценового потока аккумулирующегося осадочного
материала превышает среднее его значение для
пелагической области примерно в 2.5 раза.

Литологический состав плейстоценовых отло-
жений подводных континентальных окраин в Ат-
лантическом океане отличается от литологиче-
ского состава в пелагической области. Поэтому для
интерпретации вышеприведенных данных необхо-
дима информация о литологии изученных отложе-
ний. В следующем параграфе представлены соот-
ветствующие материалы по основным группам
осадков: литогенной, карбонатной и кремнистой.

Массы сухого осадочного вещества основных групп 
осадков и осадкообразующих компонентов

В литогенную группу осадков включены доми-
нирующие терригенные отложения, вулкано-тер-
ригенные осадки, миопелагические глины и ред-
кие вулканические пеплы. К карбонатным осад-
кам отнесены не только собственно карбонатные
планктоногенные илы и карбонатно-обломоч-
ные отложения, но также глинисто-карбонатные
илы и карбонатные турбидиты. В группу кремни-

стых осадков попали диатомовые илы и диатомо-
вые глины.

Результаты расчетов масс сухого осадочного
вещества основных групп осадков приведены в
табл. 3. Ее изучение показывает, что литологиче-
ский состав в пелагической области и суммарно
на континентальных окраинах отличался.

Если обобщить полученные результаты, то по-
лучится, что в пелагической области в неоплей-
стоцене, эоплейстоцене и плейстоцене в целом
соотношение литогенных, карбонатных и крем-
нистых осадков составляло 58 : 36 : 6, 29 : 66 : 5 и
43 : 52 : 5, соответственно. Для всей изученной об-
ласти подводных континентальных окраин рас-
сматриваемое соотношение составляло 72 : 27 : 1,
56 : 41 : 3 и 66 : 32 : 2, соответственно. Таким обра-
зом, в целом в области подводных континенталь-
ных окраин преобладают литогенные осадки, на
втором месте находятся карбонаты и на третьем (с
большим отрывом) – кремнистые отложения. В
пелагиали на границе эо- и неоплейстоцена про-
изошло радикальное изменение: преобладание
карбонатных осадков сменилось преобладанием
литогенных отложений, при этом относительная
роль кремнистых осадков осталась прежней
(очень небольшой). В среднем для плейстоцена
относительная роль карбонатов выше в пелагиа-
ли, а литогенных осадков – на континентальных
окраинах. Относительная роль кремнистых осад-
ков, вероятно, не изменялась.

Вышеприведенные соотношения основных
групп донных осадков свидетельствуют о том, что
в пелагической области в неоплейстоцене по
сравнению с эоплейстоценом уменьшилось зна-
чение карбонатов и возросло значение литоген-
ных осадков. В области континентальных окраин
заметно увеличилось относительное содержание

Таблица 3. Массы сухого осадочного вещества (М, 1018 г) основных групп осадков плейстоцена в Атлантическом
океане

Стратигра-
фические 
подразде-

ления

Осадки
Пелаги-
ческая 

область

Конт. 
окраина 

Юго-
Западной 
Африки

Конт. 
окраина 
Северо-

Западной 
Африки

Конт. окраина 
Европы, 

Исландии 
и Южной 

Гренландии

Конт. 
окраина 

США

Мекси-
канский 

залив

Кариб-
ское 
море

Море 
Скоша

Все 
континен

тальные 
окраины

Неоплей-
стоцен

Литог. 739.7 5.4 0 65.1 28.7 224.5 55.7 7.6 389.0
Карб. 464.1 4.9 16.9 17.3 31.5 31.5 43.2 0.2 145.5
Кремн. 71.0 1.1 1.2 0 0 0 0 0.4 2.7

Эоплейсто-
цен

Литог. 391.6 4.2 0 38.1 21.6 90.9 20.4 1.6 176.8
Карб. 900.6 2.1 25.5 15.3 23.5 34.8 30.9 0.03 132.1
Кремн. 81.0 3.1 6.5 0 0 0 0 0.04 9.6

Плейстоцен Литог. 1131.3 9.6 0 103.2 50.3 315.4 76.1 9.2 565.8
Карб. 1364.7 7.0 42.4 32.6 55.0 66.3 74.1 0.2 277.6
Кремн. 152.0 4.2 7.7 0 0 0 0 0.4 12.3
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литогенных отложений и уменьшилось – карбо-
натных.

В то же время внимательное изучение табл. 3
свидетельствует о серьезных различиях между
районами континентальных окраин. Например,
литогенные отложения явно доминируют в осад-
ках Северной Атлантики, Мексиканского залива
и моря Скоша. Роль карбонатных отложений от-
носительно высока на окраинах Северо-Запад-
ной Африки и юго-востока США, а также в Ка-
рибском море. Более или менее заметна роль
кремнистых осадков только на окраине Юго-За-
падной Африки и в море Скоша.

Важно иметь в виду, что в приведенных табли-
цах 1–3 средние значения для континентальных
окраин зависят, прежде всего, от районов с мак-
симальными величинами того или иного пара-
метра. Например, для табл. 3 это массы литоген-
ного вещества в Мексиканском заливе.

Учет перечисленных выше неисследованных
нами районов континентальных окраин может
слегка изменить приведенные соотношения ос-
новных групп осадков. Тем не менее, представля-
ется, что основные литологические соотношения
нами обозначены правильно.

С точки зрения генетического состава осадков
и приближения к познанию их химического со-
става более корректным является оперирование
не массами основных групп осадков, а массами
основных осадкообразующих компонентов: ли-
тогенного вещества, СаСО3 и биогенного опала.
Для расчетов принято среднее содержание СаСО3
в карбонатных осадках 85% (соответственно, со-
держание литогенного вещества 15%), опала в
кремнистых илах – 60% (т.е. содержание литоген-
ного вещества равно 40%). В слабокарбонатных
осадках находится в среднем 50% СаСО3 и 50%
литогенного вещества, а в слабокремнистых

осадках – 40% опала и 60% литогенного вещества.
Полученные результаты показаны в табл. 4.

Из анализа таблицы следует, что в неоплейсто-
цене, эоплейстоцене и в плейстоцене в целом
массы всех компонентов на континентальных
окраинах были ниже, чем в пелагиали (напоми-
наем: только в пределах изученных районов!).
При этом в течение плейстоцена и в пелагиали, и
на континентальных окраинах произошло увели-
чение масс литогенного вещества, а массы био-
генных компонентов, напротив, уменьшились.

Абсолютные массы (MAR) групп осадков 
и осадкообразующих компонентов

Результаты расчета абсолютных масс основ-
ных групп осадков (раздельно для пелагической
области и подводных континентальных окраин)
для неоплейстоцена, эоплейстоцена и всего
плейстоцена показаны в табл. 5. Результаты ее
изучения свидетельствуют о том, что в обеих фа-
циальных мегаобластях в неоплейстоцене сохра-
нялась сходная структура седиментации с явным
преобладанием потоков накапливавшихся на дне
литогенных осадков, заметно меньшими потока-
ми карбонатных осадков и незначительными –
кремнистых. При этом MAR литогенных отложе-
ний на континентальных окраинах были больше,
чем в пелагической области, в 4.3 раза, а биоген-
ных компонентов – больше в 2.5 раз для карбонат-
ных осадков и меньше в 0.3 раза для кремнистых
осадков. В эоплейстоцене структура седиментации
заметно отличалась: если для континентальных
окраин она практически была такой же, то в пелаги-
али абсолютные массы карбонатных осадков были
больше, чем в неоплейстоцене, и превышали аб-
солютные массы литогенных осадков (рис. 2).
При этом отношения абсолютных масс осадков
на окраинах к абсолютным массам в пелагиали в

Таблица 4. Массы (M, 1018 г) основных осадкообразующих компонентов плейстоценовых отложений в фациаль-
ных мегаобластях Атлантического океана

Стратиграфические
подразделения Компоненты Пелагическая

область
Все континентальные

окраины

Неоплейстоцен Литогенное вещество 894.2 446.6 0.5
СаСО3 267.6 93.8 0.4
Биогенный опал 97.9 1.1 0.01

Эоплейстоцен Литогенное вещество 710.7 276.7 0.4
СаСО3 977.6 99.8 0.1
Биогенный опал 112.1 3.5 0.03

Плейстоцен Литогенное вещество 1604.9 723.3 0.5
СаСО3 1245.2 193.6 0.2
Биогенный опал 210.0 4.6 0.02

M
M конт. окр.

пелаг. обл.
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принципе были примерно такими же, как в не-
оплейстоцене.

Существует еще одно важное следствие анали-
за табл. 5. Если мы разделим MAR неоплейстоце-
новых групп осадков на MAR эоплейстоценовых
осадков, то в пелагической области для литоген-
ных, карбонатных и кремнистых отложений по-
лучим, соответственно, значения 2.42, 0.66 и 1.12.
Для континентальных окраин этот ряд будет вы-
глядеть следующим образом: 2.87, 1.45 и 0.37. Та-
ким образом, в неоплейстоцене по сравнению с
эоплейстоценом потоки аккумулировавшегося
на дне литогенного материала выросли в обеих
фациальных мегаобластях, причем практически в
одинаковой степени (чуть больше на окраинах). В
пелагиали абсолютные массы карбонатных осад-
ков стали меньше в неоплейстоцене, чем в эоп-
лейстоцене, а кремнистых – чуть больше. На кон-
тинентальных окраинах, напротив, абсолютные
массы карбонатных осадков выросли в неоплей-
стоцене по сравнению с эоплейстоценом, а пото-
ки кремнистых осадков уменьшились.

Однако наиболее корректными с точки зрения
сравнительного анализа являются данные по аб-
солютным массам основных осадкообразующих
компонентов (табл. 5). В итоге анализа этих дан-
ных подтвердились ранее сделанные по абсолют-

ным массам осадков выводы как по пелагической
области, так и по континентальным окраинам.
При этом MAR литогенного вещества на конти-
нентальных окраинах были больше, чем в пелаги-
ческой области, в 3–4 раза. Интенсивность седи-
ментации СаСО3 в неоплейстоцене также вырос-
ла на окраинах по сравнению с пелагиалью, а в
эоплейстоцене – уменьшилась. Абсолютные мас-
сы биогенного опала на протяжении всего плей-
стоцена были выше в пелагиали, чем на подвод-
ных частях континентальных окраин (рис. 2).

Существует еще одно важное следствие анали-
за табл. 5. Если мы разделим MAR неоплейстоце-
новых основных осадкообразующих компонен-
тов на MAR эоплейстоценовых, то в пелагиче-
ской области для литогенного вещества, СаСО3 и
биогенного опала получим, соответственно, зна-
чения 1.61, 0.35 и 1.12. Для фациальной мегаобла-
сти континентальных окраин этот ряд будет вы-
глядеть следующим образом: 2.12, 1.24 и 0.41. Та-
ким образом, в неоплейстоцене по сравнению с
эоплейстоценом потоки литогенного вещества
выросли в обеих фациальных мегаобластях, при-
чем в большей степени на континентальных
окраинах, чем в пелагиали. Потоки СаСО3 увели-
чились на континентальных окраинах и умень-
шились в пелагической области. Потоки биоген-

Таблица 5. Абсолютные массы (MAR, г/см2 тыс. лет) групп осадков и основных осадкообразующих компонентов
плейстоценовых отложений в фациальных мегаобластях Атлантического океана 

Стратиграфические 
подразделения

Осадки,
компоненты

Пелагическая
область

Все континентальные
окраины

Неоплейстоцен Литогенные осадки 1.327 5.650 4.3
Карбонатные осадки 0.832 2.104 2.5
Кремнистые осадки 0.127 0.039 0.3
Литогенное вещество 1.604 6.459 4.0
СаСО3 0.480 1.356 2.8

Биогенный опал 0.176 0.016 0.1
Эоплейстоцен Литогенные осадки 0.548 1.970 3.6

Карбонатные осадки 1.261 1.454 1.2
Кремнистые осадки 0.113 0.106 0.9
Литогенное вещество 0.995 3.045 3.1
СаСО3 1.369 1.098 0.8

Биогенный опал 0.157 0.039 0.2
Плейстоцен Литогенные осадки 0.890 3.568 4.0

Карбонатные осадки 1.074 1.739 1.6
Кремнистые осадки 0.120 0.077 0.6
Литогенное вещество 1.263 4.530 3.6
СаСО3 0.980 1.213 1.2

Биогенный опал 0.165 0.029 0.2

MAR конт. окр.
MAR пелаг. обл.
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ного опала на континентальных окраинах стали
меньше.

ОБСУЖДЕНИЕ РЕЗУЛЬТАТОВ

В статье рассмотрены данные о покрытых
плейстоценовыми осадками областях дна Атлан-
тического океана, составляющих порядка 86.4%
от общей его площади (Атлас…, 1980). Для обеих
фациальных мегаобластей в неоплейстоцене харак-
терна близкая фациальная структура с доминиро-
ванием литогенных образований, существенно
меньшей ролью карбонатных осадков и очень
незначительной долей кремнистых отложений.
В эоплейстоцене примерно такая же структура су-
ществовала на континентальных окраинах, но в пе-
лагиали массы карбонатных осадков превышали
массы литогенных отложений.

Литогенное вещество в основном оседает на
континентальных окраинах недалеко от районов
его поставки. По нашим данным, наиболее мощ-
ные его депоцентры в неоплейстоцене были раз-
виты в дельтовой области системы Миссисипи–
Миссури и в фэне р. Миссисипи. Судя по литера-
турным источникам, примерно такие же мощности
накапливались в фэне р. Амазонки; значитель-
ные количества литогенного материала аккуму-
лировались в фэне р. Нигер (Лисицын, 1988).

Большую роль в накоплении литогенного ма-
териала в Атлантике сыграло континентальное
оледенение северного и южного полушарий. При
этом в неоплейстоцене масштабы аккумуляции
марино-гляциальных осадков существенно воз-
росли по сравнению с эоплейстоценом (Левитан,
Гельви, 2016).

Рис. 2. Абсолютные массы (г/см2 тыс. лет) групп осадков и основных осадкообразующих компонентов плейстоце-
новых отложений. Условные обозначения: 1 – литогенные осадки; 2 – карбонатные осадки; 3 – кремнистые осадки;
4 – литогенное вещество; 5 – СаСО3; 6 – биогенный опал.
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Заметная поставка вулканического и вулкано-
терригенного материала зафиксирована рядом с
областями активного плейстоценового вулканиз-
ма: Исландией и Малыми Антильскими остро-
вами. Судя по литературным данным, такие же
процессы описаны по соседству с Канарскими
островами и другими областями активного вул-
канизма во внутриплитных регионах (Левитан,
Гельви, 2016).

Массы миопелагических глин в эоплейстоцене
были существенно выше, чем в неоплейстоцене, за
счет меньшего разбавления терригенным и карбо-
натным материалом (Левитан, Гельви, 2016).

Нельзя не отметить существенно бóльшую
роль терригенных и вулканогенных турбидитов в
неоплейстоцене, чем в эоплейстоцене. Это явле-
ние обусловлено заметно возросшим потоком ли-
тогенного материала с окружающих континентов
и островов. Причины таких изменений сложны и
разнообразны. В отличие от Тихого и Индийско-
го океанов, где явно ведущую роль играли горооб-
разовательные неотектонические движения, в
Атлантике их роль существенно ниже (однако за-
метна в таких, например, районах как фэн Ама-
зонки и север подводного хребта Рейкьянес).
Представляется, что очень важное значение в
этом процессе имели гляциоэвстатические коле-
бания уровня Мирового океана (на фоне общего
тренда к понижению этого уровня в течение
плейстоцена). Особенно четко это прослеживает-
ся в разрезах плейстоцена в Мексиканском зали-
ве, в Северной Атлантике и на подводной окраи-
не США.

Явно большее возрастание потоков литоген-
ного вещества в неоплейстоцене на континен-
тальных окраинах по сравнению с пелагической
областью свидетельствует о том, что существенно
более заметное количество этого осадочного ма-
териала накапливалось на континентальных
окраинах, а не в пелагиали.

Поступающие в океан растворенные вещества
(включая питательные вещества типа фосфатов,
нитратов, растворенной органики и т.д.), как пра-
вило, разносятся течениями и в значительной
степени обезличиваются. В Атлантическом океане,
в отличие от Тихого океана (Левитан, 2020), основ-
ные массы биогенного вещества в плейстоцене бы-
ли сосредоточены в пелагической области.

По сравнению с Тихим и Индийским океана-
ми, где и в пелагиали, и на континентальных
окраинах в плейстоцене происходило возраста-
ние масс и скоростей накопления карбонатных
осадков, в Атлантическом океане зафиксирована
определенная аномалия. На континентальных
окраинах указанный тренд также отмечен, а в пе-
лагической области абсолютно четко доказаны
гораздо большие массы и скорости накопления
карбонатов в эоплейстоцене, чем в неоплейстоце-

не. Этот феномен объясняется резко возросшим
растворением карбонатов на больших глубинах, на-
чиная с уровня 1.1 млн лет (Sexton, Barker, 2012). На-
ши расчеты позволяют предположить, что за по-
следние 1.1 млн лет в Атлантике растворилось кар-
бонатных осадков, возможно, до 480.2 × 1018 г.
Таким образом, в неоплейстоцене, вероятно, рас-
творилось в пелагиали примерно столько же карбо-
натов, сколько и осталось в осадках. Ранее указыва-
лось (Sexton, Barker, 2012), что причиной этого ин-
тересного феномена явилось беспрецедентное
возрастание потока антарктических придонных и
глубинных вод, агрессивных к карбонатам, про-
исшедшее во время Среднеплейстоценового пе-
рехода. Нельзя не отметить, что это явление кор-
релируется с синхронным увеличением объемов
дрифтов в Северной Атлантике, вызванным воз-
растанием потоков контурных течений. В целом
на подводных континентальных окраинах Атлан-
тики, расположенных на глубинах до 3000 м, и в
более глубоководном Карибском море, куда ан-
тарктические воды не поступают, сохранился
“общеокеанический” тренд возрастания масс и
абсолютных масс накопления карбонатов в тече-
ние плейстоцена.

Плейстоценовые отложения Атлантики явля-
ются заметно более карбонатными, чем тихооке-
анские и индоокеанские отложения. Однако при-
чины этого явления для континентальных окраин
и для пелагиали различные. В целом можно гово-
рить о существенно отличающемся геологиче-
ском строении окружающих эти океаны конти-
нентов (Хаин, 2001). Гидрохимикам хорошо изве-
стен более “карбонатный” состав вод Атлантики
по сравнению, например, с более “кремнистым”
Тихим океаном. На континентальных окраинах
важную роль в рассматриваемом явлении играет
меньшая роль разбавляющих терригенных осад-
ков, чем в других океанах. Для пелагиали основ-
ное значение имеет существенно бóльшая пло-
щадь развития различных подводных хребтов и
возвышенностей по сравнению с глубоководны-
ми впадинами, чем в Тихом и Индийском океа-
нах (Harris et al., 2014).

В плане кремненакопления очевидны следую-
щие закономерности: 1) сосредоточение основ-
ной массы биогенного опала и скоростей его ак-
кумуляции на юге пелагической области океана
(в диатомовых илах и глинах), а не на континен-
тальных окраинах; 2) примерное равенство абсо-
лютных масс биогенного опала в пелагических
осадках эо- и неоплейстоцена (с незначительным
преобладанием в неоплейстоцене); 3) приурочен-
ность кремненакопления на континентальных
окраинах к апвеллингам вдоль Западной Африки
(прежде всего – в пределах Бенгельского апвел-
линга); 4) явное преобладание кремненакопле-
ния в зонах апвеллингов в эоплейстоцене по
сравнению с неоплейстоценом. Последнее явле-
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ние обусловлено именно спецификой истории
апвеллингов, связанной с подъемом промежуточ-
ных субполярных вод северного и южного полу-
шарий, а не с историей эоловой активности на со-
предельных с апвеллингами пустынях.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

В результате проведенных работ получены
данные о литологическом составе нео- и эоплей-
стоценовых осадков на площади, составляющей
несколько менее 90% от общей площади дна Ат-
лантического океана.

Нами выделены две фациальные мегаобласти:
пелагическая и подводных континентальных окра-
ин. Сравнительный анализ материалов по обеим
областям проведен по ряду количественных пара-
метров. Средняя мощность плейстоценовых отло-
жений в пелагиали равна 56 м, а на окраинах – 99 м
(табл. 1). В плейстоцене масса сухого осадочного
вещества основных групп осадков в пелагиали
превышала массу на континентальных окраинах
в 3.2 раза (табл. 2), а при сопоставлении масс ос-
новных осадкообразующих компонентов эта ве-
личина равна 2.2 для литогенного вещества, 6.4
для СаСО3 и 45.7 для биогенного опала (табл. 4). В
то же время соотношение абсолютных масс ос-
новных осадкообразующих компонентов для пе-
лагиали и континентальных окраин в плейстоце-
не сильно варьировало, составляя для литогенно-
го вещества 0.3, для СаСО3 – 0.8, а для биогенного
опала – 5.7 (табл. 5).

Сравнение данных для неоплейстоцена и эоп-
лейстоцена выявило, что в течение плейстоцена
массы сухого вещества в фациальной мегаобласти
континентальных окраин выросли в 1.6 раза, а в
пелагиали уменьшились в 0.9 раза. Соответствую-
щие отношения масс сухого вещества основных
осадкообразующих компонентов составили для
литогенного вещества пелагиали 1.3, для СаСО3 –
0.3, для опала – 0.9. На континентальных окраи-
нах этот ряд выглядит следующим образом: 1.6,
0.9, 0.3.

В статье исследованы литологические измене-
ния в Атлантическом океане в течение части чет-
вертичного периода: с 1.8 по 0.01 млн лет. Круп-
ные отрезки времени – неоплейстоцен и эоплей-
стоцен – позволили исследовать тренды этих
изменений. В палеоклиматологии в это время из-
вестен общий тренд глобального похолодания,
который был синхронизирован с трендом паде-
ния уровня Мирового океана, нарастанием гло-
бального объема ледников и возрастанием пер-
вичной продукции. На этом фоне происходили
не рассматривавшиеся в статье разнопериодные
изменения климата: ледниково-межледниковые,

орбитальные, суборбитальные и другие. Есте-
ственно, что эти изменения отражались и в соста-
ве донных осадков Атлантического океана. Они
накладывались на отмеченные выше тренды в се-
диментации в течение плейстоцена.

Работа выполнена за счет финансирования по
Госзаданию № 0137-2019-0007.
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Для горных арктических озер Хибинского щелочного массива установлены природные и антропо-
генные факторы формирования химического состава вод и донных отложений, дана оценка воздей-
ствия глобальных изменений климата и окружающей среды на функционирование первичных про-
дуцентов – фитопланктона. Дана характеристика геохимических, климатических и морфометриче-
ских особенностей водосборной территории и водоемов, а также антропогенной нагрузки.
Установлено, что воды Хибинских озер характеризуются гидрокарбонатно-натриевым составом,
нейтральными и слабокислыми значениями pH, низкой минерализацией и концентрацией микро-
элементов, относительным повышенным содержанием катиона K+ в ионной композиции вод.
Крайне малые содержания биогенных элементов и фитопланктона характеризуют озера как олиго-
трофные. Металлы в основном находятся в ионных формах вследствие низкого содержания органи-
ческого вещества. Фитопланктон представлен типичными арктическими видами и характеризуется
бедным видовым составом и низкими количественными показателями. Выявлена тенденция сни-
жения величины pH, минерализации, содержания главных ионов и микроэлементов, количествен-
ных показателей фитопланктона, увеличения доли сульфатов в анионом составе с увеличением вы-
соты озер Хибинского массива над уровнем моря. Влияние атмосферных выбросов близ располо-
женных предприятий “Североникель” и АО “Апатит” сказывается в увеличении содержания Cu,
Ni, Zn и Sr, а также соединений азота в воде озер. Увеличение содержания тяжелых металлов (Ni,
Cu, Pb, Cd, Hg) в поверхностном слое донных отложений горных озер отражает антропогенную на-
грузку со стороны локальных производств и трансграничного переноса загрязняющих веществ в
высоких слоях атмосферы. Наряду с накоплением тяжелых металлов в донных отложениях наблю-
дается увеличение численности и изменение видового разнообразия диатомовых водорослей, кото-
рое, возможно, отражает увеличение периода открытой воды, вызванное современными изменени-
ями климата Арктики.

Ключевые слова: горные арктические озера, донные отложения, качество воды, Хибины, тяжелые
металлы, диатомовые комплексы, фитопланктон
DOI: 10.31857/S0016752522050053

ВВЕДЕНИЕ

Горные озера являются чувствительными ре-
гистраторами глобальных изменений окружаю-
щей среды и трансграничных переносов загряз-
няющих веществ в атмосфере благодаря их уда-
ленности и малой доступности (Моисеенко и др.,
2000; Catalan et al., 2013). Кроме того, резкие кли-
матические и экологические градиенты, харак-
терные для горных районов, оказывают влияние

на факторы формирования химического состава
воды и экологическое состояние горных озер.
Например, равнинные озера обычно характери-
зуются более высокими концентрациями глав-
ных ионов и растворенного органического угле-
рода (Cорг.), чем горные озера, что связано с более
широким распространением почвенно-расти-
тельного покрова на более низких участках и
большим количеством осадков на более высоких
отметках.

EDN: NAZMZZ
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ДАУВАЛЬТЕР и др.

Малые горные арктические водоемы являются
уникальным источником экологической информа-
ции о состоянии окружающей природной среды,
антропогенном загрязнении, условиях формирова-
ния качества вод и широко используются в ком-
плексном экологическом мониторинге и палеоэко-
логических исследованиях (Моисеенко и др., 1997,
2000, 2012; Денисов, 2012; Денисов и др., 2015а). Эти
озера представляют собой модельные объекты для
оценки экологического состояния и степени ан-
тропогенного влияния на определенную террито-
рию, потому что они характеризуются малой пло-
щадью водосбора, преобладанием атмосферного
питания и коротким периодом открытой воды.
На водосборе горных озер практически не проис-
ходят преобразования химического состава атмо-
сферных осадков из-за отсутствия прямых источни-
ков загрязнения и слабого развития или отсутствия
почвенно-растительного покрова (Моисеенко и др.,
1997, 2012) и хорошей фильтрационной способно-
сти обломочного материала, залегающего на во-
досборе озер. Поэтому горные озера наилучшим
образом отражают глобальные и локальные изме-
нения состояния окружающей среды. Преимуще-
ством исследований малых горных водоемов явля-
ется возможность получения репрезентативных
данных даже в результате однократного отбора и
исследования колонок донных отложений (Моисе-
енко и др., 2000, 2012). Горные озера часто распола-
гаются в охраняемых природных зонах, и эта осо-
бенность ведет к тому, что они становятся индика-
торами глобальных изменений окружающей среды
(Moser et al., 2019). На территории Хибинского гор-
ного массива в феврале 2018 г. создан националь-
ный парк “Хибины” для охраны уникальных эко-
систем горных тундр.

Цель работы – выявить влияние природных и
антропогенных факторов на формирование хи-
мического состава вод и донных отложений, осо-
бенности структурно-функциональной органи-
зации фитопланктона, оценить воздействие гло-
бальных изменений климата и окружающей
среды на биогеохимическое функционирование
арктических горных озер.

МАТЕРИАЛЫ И МЕТОДЫ ИССЛЕДОВАНИЯ
Исследованиям гидрохимических и гидробио-

логических особенностей озер Хибинского гор-
ного массива посвящено довольно большое коли-
чество публикаций (Моисеенко и др., 1997, 2000,
2012; Денисов, 2005, 2012; Денисов и др., 2006,
2015а; Кашулин и др., 2008, Сулименко и др.,
2017; Чукаева, Матвеева, 2018; Павлова и др.,
2019; Слуковский и др., 2019; Югай и др., 2013), но
результаты исследований отдельно по высоко-
горным озерам до этого не рассматривались. В
пределах Хибин выражена четкая высотная пояс-
ность, в соответствие с которой выделяются лес-

ной, лесотундровый и тундровый пояса. К высо-
когорным озерам отнесены озера с абсолютными
отметками выше 400 м, находящиеся в пределах
тундрового пояса, характеризующегося слабым
развитием почвенно-растительного слоя.

В статье рассматриваются результаты изуче-
ния химического состава воды и донных отложе-
ний (ДО) семи горных альпийских озер, располо-
женных на различных абсолютных отметках от
412 до 830 м на территории Хибинского щелочно-
го горного массива и национального парка “Хи-
бины” (рис. 1, табл. 1). Питание исследуемых во-
доемов осуществляется за счет атмосферных
осадков, за долгую зиму (8–9 мес.) накапливаю-
щихся в виде снежников, иногда присутствую-
щих на водосборе озер в течение всего года, на-
пример, на водосборе оз. Академическое. Хибин-
ский щелочной массив представляет собой
сложное интрузивное тело палеозойского возрас-
та, застывшее около 300 млн лет назад, сложенное
нефелин-сиенитовыми породами, породообразу-
ющими минералами которых являются калиево-
натриевые полевые шпаты, эгирин NaFe3+(Si2O6)
и нефелин (Na,K)AlSiO4 (Природные условия…,
1986). В результате выветривания этих горных по-
род, залегающих на территории водосборов, не-
фелин разрушается скорее полевых шпатов, и в
исследуемые озера в повышенных концентраци-
ях поступают щелочные металлы Na и K. Почвен-
ный покров на водосборах исследуемых озер вы-
ражен слабо. Растительность характеризуется пре-
обладанием лишайников рода Certaria, встречаются
представители семейств Vacciniaceae, Cyperaceae и
другие типичные растения высокогорной тундры.
Склоны берегов озер крутые, с каменными осыпя-
ми, скальными выступами, трещинами. Литораль-
ная зона водоемов каменистая, которая часто пере-
ходит в чашу озера с крутыми уклонами. Вода
озер характеризуется малым содержанием рас-
творенных и взвешенных веществ, высокой про-
зрачностью и голубым цветом. Летом в озерах
устанавливается температурная стратификация.

Прямое антропогенное воздействие на исследу-
емые водоемы не оказывается, рекреационная на-
грузка незначительна. Атмосферное питание озер
определяет зависимость химического состава вод и
ДО от природных особенностей водосбора и аэро-
техногенного загрязнения горнодобывающих и ме-
таллургических предприятий (АО “Апатит” и Коль-
ская горно-металлургическая компания), а также
трансграничных переносов загрязняющих веществ
в атмосфере. Выбросы пыли расположенных в
нескольких километрах от исследуемых озер руд-
ников и обогатительных фабрик АО “Апатит”,
содержащие главным образом нефелин и апатит
Ca5(PO4)3(F, OH, Cl), достигают водосборы озер и
обогащают их воды Na, K, Ca, P, Al, Sr, F и други-
ми элементами, входящими в состав апатитоне-
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фелиновой руды и продуктов их переработки. Хи-
бинские месторождения представлены в основ-
ном фторапатитом, но присутствуют также и
другие его разновидности. Апатит содержит так-
же примеси Mn, Fe, Th, редкоземельных элемен-
тов, карбоната кальция CaCO3 (карбонат-апатит)
и другие примеси (Ферсман, 1924, 1968; Воло-
шин, Майстерман, 1983).

Пробы воды с поверхностного слоя (1 м от по-
верхности) озер отбирались 2-х литровым пла-
стиковым батометром. Химический состав воды
определяли в центре коллективного пользования
ИППЭС Кольского НЦ РАН по единым методи-

кам (Моисеенко и др., 2002; Standard method…,
1999). Донные отложения были отобраны только
из трех озер Академическое, Сердцевидное и Тах-
таръявр, потому что в других озерах не было воз-
можности отобрать образцы из-за каменистости
дна. Мощность изученных колонок ДО составила
11, 14 и 20 см для озер Академическое, Сердцевид-
ное и Тахтаръявр соответственно. Отбор проб ДО
был произведен отборником колонок гравитаци-
онного типа из наиболее глубоких частей озер.
При отборе соблюдалась ненарушенность ото-
бранных колонок. Колонки ДО были разделены
на слои по 1 см, помещены в полиэтиленовые

Рис. 1. Расположение исследованных озер Хибинского горного массива: 1 – Партомъявр, 2 – Академическое, 3 – Серд-
цевидное, 4 – Длинное, 5 – Тахтаръявр, 6 – Каровое, 7 – Ловчорр. Номера станций на этом и рисунках 2–4 соответству-
ют порядковым номерам станций в таблицах 1–4 и 6.
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Таблица 1. Координаты (DD) и морфометрические показатели исследуемых озер

№№ 
озер Озеро Широта, N Долгота, E

Площадь 
водосбора, км2

Площадь 
озера, км2

Отношение 
площадей 

водосбор/озеро

Высота 
над уровнем 

моря, м

1 Партомъявр 67.802508 33.714200 0.81 0.01 81.0 483.9
2 Академическое 67.744986 33.718200 2.04 0.31 6.6 759.4
3 Сердцевидное 67.734403 33.600300 2.84 0.03 94.7 412.0
4 Длинное 67.713314 33.609925 2.25 0.05 45.0 475.0
5 Тахтаръявр 67.660278 33.513611 1.22 0.11 11.1 812.0
6 Каровое 67.652086 33.607669 1.28 0.01 128.0 522.0
7 Ловчорр 67.595586 33.833350 0.76 0.10 7.6 830.0



562

ГЕОХИМИЯ  том 67  № 6  2022

ДАУВАЛЬТЕР и др.

контейнеры и отправлены в лабораторию для
анализа, где они хранились при температуре 4°С
до анализа. Первичная обработка проб ДО и
определение содержания химических элементов
методом атомно-абсорбционной спектрофото-
метрии проводились в лабораториях ИППЭС
КНЦ РАН. Контроль точности определения со-
держания химических элементов проводилось
анализом стандартного образца L6M (проба ДО,
Центр окружающей среды Финляндия (SYKE)
06/2008), а также участием в сравнительных ис-
пытаниях в рамках международной интеркалиб-
рации (Intercomparison…, 2016). Методика отбора
и химического анализа проб ДО подробно описа-
на ранее (Даувальтер, 2012; Методы…, 2019).

Формы нахождения элементов в водных про-
бах рассчитывались с помощью разработанной
компьютерной программы в Mathcad (ACID-
FORMMET № 2015617036) (Дину, 2012, 2017; Мо-
исеенко и др., 2013). В основе расчетов лежат мо-
делирование уравнений материального баланса,
математическое выражение констант равновесий,
уравнения электронейтральности, уравнения про-
тонных равновесий, протекание конкурирующих
реакций. Доминирующими реакциями в водной
среде рассматривались комплексообразование ме-
таллов с органическими веществами, а также неор-
ганические комплексы сульфат-, хлорид-, карбо-
нат (-гидрокарбонат), гидроксогруппа и т.д. Для
каждого металла (Ca, Mg, Sr, Fe, Al, Zn, Cd, Pb,
Cu, Ni, Co, Cr, Mn) моделировались наиболее ха-
рактерные реакции, протекающие в конкурент-
ной среде.

Предложенный алгоритм расчета содержал
следующие стадии:

1. Расчет констант кислотно-основного равно-
весия для органических веществ гумусовой при-
роды на основе экспериментальных работ с выде-
ленными из вод региона образцами. Данный этап
необходим для последующего расчета констант
равновесия металлов с органическим веществом.
Возможный механизм диссоциации органиче-
ских кислот: L – различные функциональные
группы, Rn–Rm – ядро гумусовых кислот, Hk –
возможное число степеней диссоциации кислот:

L–Rn–Rm–Hk → kH+ + L–Rn–Rm– .
2. Расчет условных констант устойчивости

комплексов металлов с органическими вещества-
ми был проведен с использованием эксперимен-
тальных результатов оценки кислотно-основного
и комплексообразующего равновесий и литера-
турных данных (для применения констант устой-
чивости металлов с неорганическими лигандами
как конкурентных процессов). Особое внимание
уделялось оценки конкурентного связывания Cu,
Ni, Co с органическими лигандами в присутствии
других катионов и неорганических анионов.
Применялись спектрофотометрические и элек-

трохимические экспериментальные методы для
расчета условных констант устойчивости ком-
плексов.

3. Расчет степени связывания иона металла с
характерными для него анионами неорганиче-
ского типа и органического в условиях присут-
ствия других катионов и анионов в системе завер-
шал компьютерную программу. Схематично си-
стема выглядела следующим образом:

M1 + R1–R2 + M2 +  → Me1–R1–R2–M2 + 
+ M1–  + R1–R2–M2 ,

где М – ионы металлов, R1–R2 – органические
лиганды,  – неорганические лиганды.

Исследования фитопланктона проводили стан-
дартными общепринятыми в гидробиологической
практике методами, описанными ранее (Кашулин
и др., 2008; Методы…, 2019). Дополнительно оце-
нивалась концентрация хлорофилла “a” в планк-
тоне (Минеева, 2004; Determination, 1996, Мето-
ды…, 2019). Трофический статус вод определяли
по шкале, предложенной С.П. Китаевым (2007).
На основе таксономического состава фитопланк-
тона была произведена оценка качества вод с
определением класса согласно (ГОСТ, 2010) на
основе индекса сапробности (S) методом Пантле
и Букк в модификации Сладечека (Pantle, Buck,
1955; Сладечек, 1967). Диатомовый анализ коло-
нок ДО был выполнен для трех водоемов, в кото-
рых были отобраны ДО, по стандартной обще-
принятой методике (Диатомовый анализ, 1949;
Давыдова, 1985), описанной в предыдущих рабо-
тах (Денисов и др., 2006; Денисов и др., 2015б).
Видовое разнообразие диатомовых комплексов
(ДК) оценивалось индексом Шеннона–Уивера
(Shannon, Weaver, 1949). Названия таксонов пред-
ставителей фитопланктона и диатомей из ДО
приведены в соответствии с альгологической ба-
зой данных (Guiry, Guiry, 2020); экологические
характеристики выявленных таксонов были взя-
ты из работ авторов (Баринова и др., 2006; Каган,
2012).

РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ
Особенности химического состава горных озер
Величины pH исследуемых озер близки к ней-

тральным значениям (табл. 2), что нетипично для
озер Хибинского массива, воды которых находят-
ся в тесном контакте с коренными щелочными
горными породами (Кашулин и др., 2008), и от-
носятся к слабощелочным и щелочным по клас-
сификации О.А. Алекина (1970). Воды озер Каро-
вое и Ловчорр по величине pH относятся к слабо-
кислым, что характерно для вод атмосферных
осадков (Даувальтер и др., 2008). Для исследуе-
мых озер Хибинского массива установлена тен-

−neo( rg)A
−neo( rg)A

−neo( rg)A
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денция снижения величины pH с увеличением
высоты озера над уровнем моря – озера ниже от-
метки 500 м имеют pH > 7, а выше 500 м до 5.9
(оз. Каровое). Подобная тенденция была отмечена
для горных Мультинских озер особо охраняемой
территории Горного Алтая (величина pH снижается
с 6.2 до 5.3, Бородина, Бородина, 2019), а также на-
ционального парка Абиску, Швеция, расположен-
ного севернее полярного круга, где, несмотря на на-
личие карбонатных горных пород (известняков), в
озерах выше 1000 м отмечались значения pH < 6
(Nauwerck, 1994).

Для природных вод Кольского Севера харак-
терна низкая минерализация 20–30 мг/л и следу-
ющий порядок распределения главных ионов:

 >  > Cl–; Ca2+ > Na+ > Mg2+ > K+ (Мо-
исеенко и др., 1996). Качество вод Хибинских ма-
лых горных озер соответствует естественно-при-
родным водоемам Мурманской области, с низкими
концентрациями биогенных элементов, общей ми-
нерализации и высоким содержанием кислорода
(Кашулин и др., 2008).

Минерализация исследованных озер на высо-
тах более 500 м очень низкая (<12 мг/л, а оз. Каро-
вое 3.7 мг/л, табл. 2), а ниже – сопоставима со
средней минерализацией озер, находящихся вда-
ли от влияния выбросов промышленных пред-
приятий Мурманской области (>20 мг/л). В целом
отмечается тенденция уменьшения минерализации
с увеличением абсолютных отметок уреза воды в
озерах (r = –0.65, p < 0.05). Установлена также отри-
цательная корреляция между морфометрическими
показателями исследуемых озер – высотой над
уровнем моря и отношением площадей водо-
сбор/озеро (r = –0.82, p < 0.05). С увеличением
высоты озера увеличивается время периода с от-
рицательными температурами (накопления сне-
га), а также соотношение площадей водосбора и
озера, т.е. талая вода, поступающая в период сне-
готаяния в озера на больших абсолютных отмет-
ках, практически не подвергается преобразованию
химического состава на территории водосбора и в
неизменном виде пополняет запасы озерных вод.

−
3HCO −2

4SO

С уменьшением площади горных озер природного
парка “Ергаки” (Западный Саян) происходит
уменьшение минерализации воды с 23 до 7.2 (Ани-
щенко и др., 2015). С увеличением высоты озера за-
фиксировано снижение минерализации с 60 до
38 мг/л в Мультинских озерах Горного Алтая (Бо-
родина, Бородина, 2019), а также национального
парка Абиску, Швеция, где происходит снижение
величины электропроводности со 140 до 6 мкСм/см
(Nauwerck, 1994), наименьшие значения сопоста-
вимы с величинами электропроводности в озерах
Каровое, Ловчорр и Академическое (табл. 2).

Воды исследованных озер относятся к гидро-
карбонатному классу (кроме оз. Каровое) и на-
триевой группе (рис. 2). Водоемы (за исключением
озер Каровое и Ловчорр) способны противостоять
кислотным выпадениям благодаря щелочному со-
ставу подстилающих горных пород, сравнительно
высокой буферной емкости (больше критическо-
го значения 50 мкг-экв/л) и значительным глуби-
нам. Это подтверждается невысокими концентра-
циями анионов сильных кислот , Cl–,  и
нейтральными значениями pH (табл. 2 и 3). В озе-
рах Каровое, Ловчорр и Партомъявр отношение
эквивалентных концентраций [ ]/[ ]
равно 0.3, 1.6 и 1.2 соответственно, в то время как
в других озерах оно выше 3. Примерно равное со-
отношение главных анионов [ ] и [ ] в
воде оз. Партомъявр свидетельствует о поступле-
нии сернистых соединений на водосбор озера с
выбросами комбината “Североникель”. Соотно-
шение главных анионов в воде оз. Каровое отли-
чается от всех исследуемых озер –  > Cl– >
> . По химическому составу воды озер Ка-
ровое и Ловчорр близки к составу атмосферных
осадков (Даувальтер и др., 2008). Можно сделать
вывод, что основное участие в питании этих озер
принимают атмосферные осадки, главным обра-
зом, в твердом виде (снежники), которые не под-
верглись преобразованию химического состава
на территории водосбора. Гидрокарбонатных класс
воды отмечается в горных озерах других регионов

−2
4SO −

3NO

−
3HCO −2

4SO

−
3HCO −2

4SO

−2
4SO

−
3HCO

Таблица 2. Средние значения величины pH, электропроводности (χ, мкСм/см), содержания главных ионов и
минерализации (М) в воде исследуемых озер (мг/л)

№№ озер Озеро pH χ Ca2+ Mg2+ Na+ K+ Cl– М

1 Партомъявр 6.97 33 0.40 0.13 6.11 0.99 9.1 6.0 1.2 23.9
2 Академическое 6.86 13 0.20 0.03 2.50 0.60 4.9 1.4 0.5 10.1
3 Сердцевидное 7.28 34 0.56 0.07 6.33 1.74 15.5 3.1 0.6 27.9
4 Длинное 7.07 26 0.47 0.07 4.45 1.35 10.6 2.6 0.7 20.3
5 Тахтаръявр 6.86 16 0.36 0.04 2.77 0.64 6.3 1.3 0.6 11.9
6 Каровое 5.91 7 0.15 0.03 0.82 0.25 0.5 1.5 0.4 3.7
7 Ловчорр 6.40 13 0.27 0.04 1.82 0.55 3.2 1.6 0.5 8.0

−
3HCO −2

4SO
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Евразии (Бородина, Бородина, 2019; Nauwerck,
1994; Camarero et al., 2009a; Tornimbeni et al., 2012).
С увеличением высоты озер национального парка
Абиску фиксируется увеличение доли сульфатов
и хлоридов в анионном составе (Nauwerck, 1994).

Для исследуемых озер вследствие влияния гео-
химического состава подстилающих щелочных
горных пород выявлен следующий порядок рас-
пределения главных катионов: Na+ > K+ > Ca2+ >
> Mg2+. Особенностью химического состава воды
исследуемых озер является повышенное относи-
тельное содержание катиона K+ (в пересчете на
эквивалентную концентрацию), который нахо-
дится на втором месте после иона Na+, за исклю-
чением озер Тахтаръявр и Каровое, в которых
Ca2+ незначительно превышает K+. Равнинные
озера Мурманской области, не получающие пря-
мых стоков промышленных предприятий, харак-
теризуются гидрокарбонатным классом и каль-
циевой группой, и катион K+ стоит, как правило,
на последнем месте среди основных катионов

(Кашулин и др., 2008). Соотношение суммы ионов
щелочноземельных металлов к сумме ионов щелоч-
ных металлов в воде исследуемых озер находится в
пределах от 0.09 до 0.21, в то время как в озерах
Мурманской области соотношение [Ca2+ +
+ Mg2+]/[Na+ + K+] в среднем близко к единице
(Кашулин и др., 2008). Пресноводные горные озера
других регионов характеризуются, как правило,
кальциевой группой (Анищенко и др., 2015; Бороди-
на, Бородина, 2019; Nauwerck, 1994; Camarero et al.,
2009a; Tornimbeni et al., 2012).

По содержанию биогенных элементов иссле-
дуемые водоемы относятся к олиготрофным с
признаками мезотрофного (табл. 3). Содержание
общего фосфора (Pобщ) соответствует олиготроф-
ному статусу, а общего азота (Nобщ) в воде озер
Тахтаръявр и Партомъявр – нижней границе ме-
зотрофного (Романенко и др., 1990). Подобное
содержание Pобщ зафиксировано в горных озерах
национального парка Абиску (от 4 до 12 мкг/л,
Nauwerck, 1994) и Западного Саяна (от 7 до

Рис. 2. Распределение (в %–экв) главных анионов (а) и катионов (б) в воде исследуемых озер (1–7, см. рис. 1).
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Таблица 3. Средние содержания соединений N и P (мкг/л), цветности (°Pt), химического потребления O, орга-
нического C и Si (мг/л) в воде исследуемых озер

№№ озер Озеро Nобщ Pобщ Цветн. ХПКMn Cорг Si

1 Партомъявр 26 161 277 2 5 5 0.3 1.8 2.31
2 Академическое 4 44 93 н.о. 3 5 0.6 2.0 1.30
3 Сердцевидное 11 87 203 1 4 5 0.4 1.9 2.38
4 Длинное 11 65 172 1 4 7 0.5 2.0 1.45
5 Тахтаръявр 7 90 236 2 6 4 0.5 1.9 1.66
6 Каровое 6 2 152 1 3 5 0.6 2.0 0.37
7 Ловчорр 10 129 175 2 5 5 0.8 2.2 1.38

+
4NH −

3NO −3
4PO
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9 мкг/л, Анищенко и др., 2015), а также Норвегии
(от 1 до 6 мкг/л, Camarero et al., 2009b). Медиан-
ные значения для ,  и Nобщ в фоновых
озерах северо-восточной части Мурманской об-
ласти водосбора Баренцева моря равны 10, 2 и
188 мкгN/л (Кашулин и др., 2008), что сопостави-
мо с содержаниями в воде исследуемых озер, кро-
ме нитрат-иона, которого в Хибинских озерах
значительно больше (за исключением оз. Каро-
вое). Повышенные содержания соединений азота
в озерах связаны, скорее всего, с близким распо-
ложением рудников АО “Апатит” и выбросами в
атмосферу продуктов взрывов при добыче апати-
тонефелиновых руд и с их поступлением с произ-
водственной пылью Второй апатитонефелиновой
обогатительной фабрики (АНОФ-II) и его хво-
стохранилища (оз. Тахтаръявр находится на рас-
стоянии 7 км от АНОФ-II). Меньшее содержание

 отмечено в горных озерах национального
парка Абиску (от 5.9 до 8.1 мкг/л, Nauwerck, 1994)
и большее – в озерах Западного Саяна (от 115 до
375 мкг/л, Анищенко и др., 2015).

Содержание органических веществ в воде ис-
следуемых горных озер (табл. 3) меньше, чем
средние показатели в озерах северо-восточной
части Мурманской области водосбора Баренцева
моря (Кашулин и др., 2010) – 62 Pt°, 9.5 мг/л и
7.7 мгC/л для цветности, ХПКMn и Cорг соответ-
ственно. Вероятно, это связано с тем, что водные
массы исследуемых озер формируются за счет по-
верхностного стока с территории водосборов, в
меньшей степени покрытой почвенно-раститель-
ным слоем по сравнению с условиями на более
низких абсолютных отметках, что уменьшает по-
ступление аллохтонного органического материа-
ла. В пользу этого предположения говорит отри-
цательная корреляция уреза воды озер над уров-
нем моря и цветности (r = –0.78, p < 0.05). Низкое
содержание Cорг (до 1–2 мгC/л) зафиксировано
также в Альпийских горных озерах, а также Нор-
вегии (Camarero et al., 2009a).

В исследуемых озерах концентрации тяжелых
металлов (ТМ) меньше средних значений для ма-
лых озер восточной (фоновой) части Мурман-
ской области (Kashulin et al., 2017). Максималь-

+
4NH −

3NO

−
3NO

ные содержания Cu, Ni и Zn отмечены в воде оз.
Партомъявр, находящегося ближе всех из исследуе-
мых озер к комбинату “Североникель” (40 км), вы-
бросы которого беспрепятственно достигают во-
досбора озера. Хибинский горный массив являет-
ся препятствием для атмосферных выбросов
металлургического комбината, и они с трудом до-
стигают водосборов исследуемых озер. Поэтому в
воде озер, расположенных в центре Хибин (напри-
мер, оз. Академическое), зафиксированы наимень-
шие содержания ТМ (табл. 4). Подобное содержа-
ние ТМ зафиксировано в воде Альпийских озер се-
вера Италии – диапазон 0.2–2.4, 0.1–1.2 и 1.1–
7.2 мкг/л для Cu, Ni и Zn соответственно (Tornim-
beni et al., 2012).

Характерной особенностью химического со-
става поверхностных вод Арктической зоны и Се-
вера России является повышенные концентра-
ции Fe, Al, Mn вследствие гумификации водосбо-
ров (Моисеенко и др., 2013). Но вследствие
малого содержания органического материала в
воде исследуемых озер, содержания этих метал-
лов невысокие по сравнению с равнинными озе-
рами (медианные концентрации 81, 44 и 3 мкг/л
для Fe, Al и Mn соответственно, Кашулин и др.,
2010). Концентрация элементов, поступающих в
озера в результате деятельности апатитонефели-
нового производства (Al и Sr), находится в преде-
лах диапазона значений, характерных для других
малых озер Хибинского горного массива, куда не
поступают стоки рудников (Кашулин и др., 2008).
Наибольшие содержания Al и Fe зафиксированы
в оз. Каровое, что связано с низкими величинами
pH в воде, при которых эти металлы приобретают
большую миграционную способность (Никано-
ров, 2001). Это подтверждает также отрицатель-
ные значения коэффициента корреляции вели-
чин pH с содержаниями Al и Fe (r = –0.70 и –0.55
соответственно). Наибольшие содержания Sr
(также как и соединений азота) отмечены в воде
озер, близко расположенных к предприятиям АО
“Апатит”, – Сердцевидное, Ловчорр, Длинное и
Тахтаръявр.

Таблица 4. Средние содержания микроэлементов в воде исследуемых озер (мкг/л)

№№ озер Озеро Al Fe Cu Ni Co Zn Mn Sr Pb

1 Партомъявр 35 18 3.4 2.3 0.2 3.6 2 29 0.30
2 Академическое 19 5 0.7 0.5 0.1 0.9 0.6 3 н.о.
3 Сердцевидное 56 10 0.4 0.5 0.2 1.9 н.о. 71 0.30
4 Длинное 45 9 0.9 0.5 0.2 2.2 1 64 0.28
5 Тахтаръявр 24 7 0.6 0.6 0.3 1.8 5 43 0.10
6 Каровое 133 28 0.2 0.6 0.3 2.3 3 32 0.30
7 Ловчорр 41 4 0.3 0.3 0.2 1.1 1.1 64 н.о.
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Распределение элементов по формам 
нахождения в воде

Характеристика распределения элементов по
формам может быть представлена балансом ла-
бильных и нелабильных содержаний элемента.
Лабильными формами нахождения элементов
принимаются аква-ионные, связанные в неорга-
нические (в том числе смешенные) комплексные
соединения металлов, а также слабо связанные с
органическим веществом (с низкой условной
константой устойчивости). К нелабильным фор-
мам условно относятся прочно связанные соеди-
нения металлов с органическим веществом, пре-
имущественно гумусовой природы (Родюшкин,
1995). Первостепенным параметром для оценки
менее активных форм являются содержания ор-
ганических веществ. В зависимости от условных
констант устойчивости комплексов металлом с
различными лигандами в условиях конкурентной
среды и общего (валового) содержания элемента
(принцип Ле-Шателье) равновесие может сме-
щаться в сторону лабильных или нелабильных
форм нахождения.

Озера Хибинского щелочного массива харак-
теризуются меньшей минерализацией и содержа-
нием органических веществ в химическом соста-
ве по сравнению с водами равнинных озер Мур-
манской области (Базова, 2017; Даувальтер, 2020).
Содержание главных ионов и некоторых ТМ (Fe,
Mn, Cu и Ni) в воде озер в зоне влияния арктиче-
ского железорудного предприятия (АО “Олкон”,
г. Оленегорск) до 10 раз выше, чем в Хибинских
озерах (Даувальтер, 2020). В водах Хибинских озер
концентрация органического вещества (ХПКMn,
табл. 3) не превышает 1 мгО/л, при относительно
большом суммарном содержании конкурентных
неорганических анионов (гидрокарботаны, хло-
риды, сульфаты). Низкое содержание органиче-
ских веществ способствует связыванию в нела-
бильные комплексы в первую очередь ионов ме-
таллов, обладающих наибольшими условными
константами устойчивости органических ком-
плексов с ними, – Al и Fe, в среднем 37 и 55% со-
ответственно (рис. 3), что ниже, чем для вод озер
Оленегорского района для этих же металлов (от
60 до 91%). Оставшаяся часть ионов Al и Fe обра-
зует связь с гидроксогруппами –OH (в среднем 55
и 40% соответственно). Доля гидроксогрупп
Al(III)–OH и Fe(III)–OH больше в озерах, в кото-
рых значение pH ≥ 7, что подтверждается отрица-
тельной корреляцией содержания гидроксогрупп
этих металлов с величиной pH (r = –0.81 и –0.77
соответственно). Отмечена также отрицательная
корреляция Fe(III)–OH и содержания органическо-
го материала (ХПКMn и Cорг) в воде озер (r = –0.70).
Для всех форм нахождения Al и Fe в воде Хибин-
ских озер установлена тесная корреляция с отно-
шением площадей водосбор/озеро (r = 0.66–0.93)

и отрицательная связь с высотой озера над уров-
нем моря (r = 0.68–0.72), что говорит о влиянии
времени контакта горных пород и атмосферных
осадков на территории водосбора озер на содер-
жание этих металлов в воде. Соединения Fe(II) в
Хибинских озерах, характеризующихся высоким
содержанием растворенного кислорода в воде,
находятся в меньших концентрациях, чем Fe(III)
(рис. 3).

Ионы других металлов в озерах Хибинских
озер из-за дефицита органических лигандов для
образования комплексов (процент нелабильных
соединений значительно ниже) связываются в
неорганические комплексные соединения со-
гласно тем же правилам – в соответствие со зна-
чениями констант устойчивости комплексов и
конкурентным содержанием металлов, т.е. рав-
новесие смещается в сторону образования ла-
бильных форм нахождения элементов. Для ионов
Ni(II) и Cu(II) – это возможность преимуще-
ственно образовывать гидроксо-комплексы (в
среднем 94 и 82%) и в меньшей степени комплексы
с органическими лигандами (в среднем 5 и 18%);
для ионов Zn(II), содержание которых выше, чем
Ni(II) и Cu(II) в Хибинских озерах (табл. 4) – рав-
новесие смещается в сторону образования гид-
роксо-комплексов (в среднем 73%) и неорганиче-
ских сульфатно-хлоридно-нитратных комплек-
сов (в среднем 23%). В воде озер Оленегорского
района основными формами нахождения Zn(II)
являются связанные с органическими вещества-
ми и гидроксо-комплексами (Даувальтер, 2020).
Из-за очень низких содержаний и низкого срод-
ства к органическим веществам в водах Хибин-
ских и Оленегорских озер, ионы Co(II) представ-
лены только лабильными гидроксоформами
Co(II)–OH. Ионы Mn(II), также как и Pb(II), в
Хибинских и Оленегорских озерах находятся в
виде смешанных неорганических комплексов и
ионных/аква-ионных соединений Mn(II)–
SO4/Cl/OH (рис. 3) и Pb(II)–SO4/Cl/OH (в сред-
нем 97%).

Исследованиями (Родюшкин, 1995) получен
следующий ряд способности металлов к ком-
плексобразованию с органическими лигандами в
поверхностных водах Кольского Севера –
Fe(99%) > Cu(65%) > Al(30%) > Ni(25%) >
> Zn(10%) > Mn(<1%) > Sr(<1%), где в скобках
указан % форм, закомплексованных с органиче-
ским веществом, от общего содержания металла.
Сходный ряд активности металлов в процессах
комплексобразования для поверхностных вод
Кольского Севера был получен исследованиями
(Дину, 2012, 2017). Высокой способностью к ком-
плексобразованию обладает Fe, что определяется
его физико-химическими свойствами (радиусом
ионов и зарядами, конфигурационными свой-
ствами) (Моисеенко, 2015). По сравнению с рав-
нинными озерами Мурманской области в воде
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Хибинских озер получен другой ряд с гораздо
меньшей долей закомплексованности с органи-
ческими лигандами вследствие их дефицита в
горных озерах – Fe(55%) > Al(37%) > Cu(18%) >
> Ni(5%) = Zn(5%) > Mn(1%) = Pb(1%) > Co(0%).
В воде озер в зоне влияния арктического железо-
рудного предприятия (АО “Олкон”, г. Олене-
горск), в которых содержание органического мате-
риала на порядок выше, чем в Хибинских озерах,
получен следующий ряд комплексобразования ме-
таллов с органическими лигандами – Cu(77%) >
> Fe(53%) > Ni(30%) > Al(27%) > Zn(23%) > Co(8%) >
> Mn(2%) (Даувальтер, 2020), т.е. здесь на первое
место выходит Cu.

Химический состав донных отложений озер 
и оценка степени антропогенной нагрузки

Характер распределения содержания ТМ в ДО
свидетельствует о крайне низких скоростях осад-
конакопления в озерах (рис. 2). С учетом данных
(Денисов, 2012; Даувальтер и др., 2015), особенно-
стей рельефа и малой площади водосбора, а также
в связи с незначительным поступлением аллох-
тонного вещества с территории водосборов, ско-
рость накопления ДО составляет доли мм в год.
Аккумуляция некоторых ТМ (Сu, Ni, Hg и осо-
бенно Pb) наблюдается начиная с верхних слоев
ДО (3–5 см) озер Татхтаръявр и Сердцевидное,
что объясняется глобальным загрязнением атмо-

Рис. 3. Содержание форм нахождения металлов в воде исследуемых озер (1–7, см. рис. 1).
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сферы северо-запада Европы этими элементами в
XIX–XX вв (Norton et al., 1992). Резкое увеличе-
ние содержания ТМ в поверхностном слое 0–2 см
является результатом деятельности крупных ме-
таллургических комбинатов в Мурманской обла-
сти в XX в. (Даувальтер и др., 2010, 2015). В
оз. Академическое заметное увеличение содержа-
ний ТМ отмечается только в поверхностном 1-см
слое ДО, что говорит о незначительной скорости
осадконакопления.

Заметный рост концентраций Pb в датируемых
ДО озер Севера Фенноскандии зафиксирован в
середине XVIII в., что может быть связано с разви-
тием индустриальной революции в Европейских
странах (Даувальтер и др., 2015). С этого времени
происходит постоянное увеличение содержания Pb
вследствие усиления металлургического производ-
ства, в том числе и Pb. Поэтому увеличение содер-
жания Pb в ДО оз. Татхтаръявр, характеризующе-
еся большей скоростью осадконакопления, отме-
чено на большей глубине (5 см), чем других ТМ
(рис. 4). Особенно заметно увеличение содержа-
ния Pb в ДО озер Севера Фенноскандии произо-
шло в середине прошлого века, и связано это с
интенсивным развитием промышленности в це-
лом после Второй мировой войны, в том числе с
усиливающимся использованием этилированно-
го бензина, и возобновлением металлургического
производства в регионе (Даувальтер и др., 2015). В
это время происходит также увеличение концен-
траций, характерных для Мурманской области
загрязняющих ТМ Ni и Сu.

Коэффициенты загрязнения (Cf – отношение
концентрации элемента в поверхностном 1-см

слое ДО к содержанию этого элемента в самой
нижней части колонки, определяемого как фоно-
вое, Håkanson, 1980) для Cu и Ni наибольшие в
оз. Тахтаръявр и они относятся к высоким по
классификации Л. Хокансона. В этом озере за-
фиксировано также максимальное загрязнение
для Hg, значительное по классификации Л. Хо-
кансона. Максимальная величина Cf по Pb (зна-
чительное по классификации Л. Хокансона) от-
мечена в оз. Академическое, хотя максимальная
концентрация этого высокотоксичного ТМ за-
фиксирована в оз. Тахтаръявр (рис. 2, табл. 5).
Наибольшее значение степени загрязнения Cd
(пограничное между значительным и высоким по
классификации Л. Хокансона), рассчитанной как
сумма коэффициентов загрязнения восьми ТМ
(Cu, Ni, Co, Zn, Cd, Pb, Hg и As), отмечено в
оз. Тахтаръявр, расположенном на юго-западном
склоне Хибинского массива, до которого беспре-
пятственно доходит аэротехногенное загрязнение
комбината “Североникель” и АНОФ-II. Озера Ака-
демическое и Сердцевидное также подвержены за-
грязнению, но меньшему, чем оз. Тахтаръявр, о чем
свидетельствуют значения степени загрязнения,
находящиеся на границе между умеренным и зна-
чительным согласно классификации Л. Хокансона. 

Структура фитопланктона и оценка 
трофического статуса озер

Альгоценозы планктона исследованных водо-
емов характеризуются сравнительно бедным ви-
довым составом (от 6 до 27 таксонов рангом ниже
рода) и низкими количественными показателя-

Рис. 4. Вертикальное распределение ТМ в ДО исследуемых озер (мкг/г сухого веса, 2, 3, 5, см. рис. 1).
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ми, что объясняется малым периодом открытой
воды и неблагоприятным температурным режи-
мом (табл. 6). Подобными низкими количествен-
ными показателями фитопланктона (содержание
хлорофилла “a” от 0.15 до 1.88 мг/м3 и биомасса от
0.03 до 0.84 г/м3) характеризуются горные озер
национального парка Абиску (Nauwerck, 1994). В
составе сообществ преобладали диатомовые и золо-
тистые водоросли, также встречались харовые (де-
смидиевые) и зеленые водоросли (Денисов и др.,
2015а). Концентрация биогенных элементов
определяет, вероятно, не столько биомассу фито-
планктона, сколько его таксономическое разно-
образие. Так, максимальные показатели видового
разнообразия характерны для фитопланктона оз.
Тахтаръявр, где выявлено самое высокое содер-
жание общего фосфора (табл. 3). Здесь были об-
наружены представители зеленых водорослей и
цианопрокариот, характерных для мезотрофных
водоемов (Pandorina charkowiensis Korsch; Micro-
cystis sp.). Не исключено, что за короткое гидро-
биологическое лето (3–4 месяца) уровень разви-
тия фитопланктона оказывается недостаточным
для утилизации доступных биогенных элементов,
включая востребованный фотосинтезирующими
организмами нитрат-ион. По уровню содержания
Сhl “a” и средней летней биомассе фитопланкто-
на все водоемы соответствуют α-олиготрофному
трофическому статусу, за исключением оз. Серд-
цевидное, воды которого относятся к β-олиго-
трофному. Рассчитать индекс сапробности S для
некоторых озер (Ловчорр, Академическое, Каро-
вое) оказалось невозможным в силу отсутствия
достаточного количества водорослей-сапробион-
тов. Для прочих S соответствует I и II классу каче-
ства вод – “очень чистые” и “чистые” (ГОСТ,
2010). Достоверных связей показателей фито-
планктона с микроэлементами-загрязнителями
не установлено. Очевидно, роль фитопланктона в
круговоротах веществ в экосистемах исследован-
ных водоемов не высока.

На развитие альгоценозов оказывает влияние
не столько аэротехногенное загрязнение, сколько
естественно-природные факторы. Так, малый пе-
риод открытой воды и высокий снежный покров
весной, очевидно, затрудняют подледную вегета-
цию, а низкий уровень развития фитопланктона в
течение короткого гидробиологическое лета не
позволяет водорослям использовать доступные
биогенные элементы. Озера с относительно вы-
соким содержанием соединений фосфора и азота
отличаются более высоким таксономическим бо-
гатством фитопланктона, в составе сообществ от-
мечено присутствие таксонов, характерных для
мезотрофных вод. Предыдущими исследования-
ми (Денисов, 2010) было показано, что в сравни-
тельно крупных водоемах Хибинского массива на
свободных ото льда участках обильно развивается
фитоперифитон, участвующий в утилизации био-
генных элементов. В исследованной группе ма-
лых горных озер поверхностный сток либо не вы-
ражен, либо озера не освобождаются ото льда и
снега в весенний период, поэтому этот путь ути-
лизации биогенов не реализуется. Использование
индекса сапробности S для оценки качества вод во-
доемов этого типа ограничено ввиду бедного видо-
вого состава и малого количества водорослей – са-
пробионтов.

Диатомовые комплексы донных отложений 
и оценка влияния температурного фактора

Видовой состав и структура ДК в ДО изучен-
ных озер существенно отличаются (рис. 5). В
оз. Сердцевидное до начала интенсивной аккуму-
ляции ТМ в ДО развивались диатомеи, характер-
ные для олиготрофных озер со значениями pH,
близкими к нейтральным (рис. 5а): Aulacoseira al-
pigena (Grun.) Kramm.; Aulacoseira subborealis
(Nygaard) Denys, Muylaert & Kramm., а также ал-
калибионт – Cyclotella radiosa (Grun.) Lemm.,
предпочитающий pH > 7.0. Начиная со слоя 7 см

Таблица 5. Концентрации ТМ в поверхностных (0–1 см) и фоновых слоях (вторая строка) ДО, значения коэф-
фициентов (Cf) и степени (Cd) загрязнения исследуемых озер

Озеро Слой, см ППП Cu Ni Zn Co Cd Pb As Hg Cd

Академическое 0–1 24.68 24.1 31.6 103 5.44 0.94 35.1 3.32 0.020 –
19–20 24.97 12.0 12.5 51 5.16 0.58 7.3 2.37 0.007 –

Cf – 2.0 2.5 2.0 1.1 1.6 4.8 1.4 2.9 18.3

Сердцевидное 0–1 22.90 58 79 122 7.0 1.19 27 – – –
13–14 16.70 25 12 121 5.0 1.19 8 – – –

Cf – 2.3 6.6 1.0 1.4 1.0 3.4 – – 15.7

Тахтаръявр 0–1 15.16 136 213 270 19.8 0.506 102 11.6 0.130 –
19–20 16.89 17 25 390 16.6 0.196 27 9.62 0.024 –

Cf – 8.1 8.4 0.7 1.2 2.6 3.7 1.2 5.4 31.4
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вверх по разрезу происходит постепенное обога-
щение ДК диатомеями-ацидофилами, предпочита-
ющими pH < 7.0 (Frustulia saxonica Rabenh.), C. radio-
sa сменяет другой массовый вид-алкалифил – Cy-
clotella kuetzingiana var. planetophora Fricke. Наиболее
яркие изменения в ДК произошли с началом по-
ступления загрязнителей в водоем, начиная со
слоя 4 см. В этот период увеличилась доля ацидо-

бионтов (предпочитают pH ≤ 6.0) – Eunotia spp.,
как результат поступления кислотообразующих
соединений антропогенного происхождения
(Моисеенко и др., 1997; Денисов, 2005; Каган,
2012). В этом же интервале ДО отмечено резкое
увеличение численности диатомей (в 8 раз) наря-
ду с сокращением видового разнообразия (с 2.7 до
1.8 бит/экз.), как реакция на поступление биоген-

Таблица 6. Некоторые средние показатели фитопланктона в исследованных озерах (N – количество проб, B –
биомасса фитопланктона, Chl a – содержание хлорофилла “a”, S – индекс сапробности, Wq – класс качества
вод, T – трофический статус вод (α-о – α-олиготрофный; β-о – β-олиготрофный), H' – индекс видового разно-
образия

№№ озер Озеро N, шт. B, г/м3 Chl a, мг/м3 S Wq T H', бит/экз.

1 Партомъявр 2 0.11 0.32 1.28 II α-о 1.5
2 Академическое 4 0.24 0.86 – – α-о 1.1
3 Сердцевидное 8 0.79 1.14 1.22 II β-о 1.9
4 Длинное 8 0.06 0.72 0.72 I α-о 1.6
5 Тахтаръявр 4 0.04 0.18 1.35 II α-о 2.7
6 Каровое 8 0.18 0.40 – – α-о 0.8
7 Ловчорр 2 0.03 0.22 – – α-о 1.2

Рис. 5. Изменение массовых и индикаторных таксонов ДК в ДО исследованных озер в различные периоды осадкона-
копления (а – Сердцевидное; б – Академическое; в – Тахтаръявр).
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ных элементов. В настоящее время в озере в лет-
ний и осенний период сохраняются нейтральные
значения pH (табл. 2). Можно предположить, что
увеличение доли ацидобионтов в верхних слоях
ДО является реакцией на кратковременное весен-
нее снижение pH, наблюдаемое в Хибинах во время
снеготаяния (период так называемого “pH-шока”,
Моисеенко, 1991).

В оз. Академическое ДК во всей изученной
толще ДО характеризуются бедным видовым со-
ставом (29 таксонов рангом ниже рода) и пред-
ставлены преимущественно видами-индикатора-
ми олиготрофных условий, развивающихся при
малом содержании биогенных элементов (рис.
5б). В самых древних слоях (24–19 см) доминиро-
вали ацидофилы Brachysira brebissonii (Grun. in
Van Heurck) Ross, Frustulia rhomboides (Ehrb.) De
Toni и ацидобионты – Eunotia exigua (Bréb. ex
Kütz.) Rabenh, Eunotia alpina (Näg.) Hust. В сред-
ней части колонки ДО (16–2 см) были выявлены
некоторые изменения таксономического состава
ДК связанные с сокращением доли ацидобионтов
и замене их ацидофилами. Это свидетельствует о
пониженных значениях pH в озере до начала
аэротехногенного загрязнения (Денисов, 2012).
Значимые изменения в ДК произошли в верхних
слоях ДО (2–0 см) – появились диатомеи – алка-
лифилы, не встречающиеся в более древних сло-
ях: Psammothidium subatomoides (Hust.) Bukhtiyaro-
va & Round и Achnanthidium minutissimum (Kütz.)
Czarnecki, при этом из состава ДК исчезли некото-
рые представители ацидобионтов – Eunotia spp. Ви-
довое разнообразие снизилось с 2.3 до 1.9 бит/экз.
Вероятно, основным модулятором этих измене-
ний выступило поступление загрязнителей с ат-
мосферными осадками с последующей транс-
формацией условий формирования качества вод.

Причиной пониженных значений pH в озере,
находящемся в щелочном горном массиве, оче-
видно, следует считать наличие в озере большого
количества водных мохообразных (сем. Marchan-
tiophyta), способных уменьшать pH в ходе своей
жизнедеятельности (Ильяшук, 1999). Многие ви-
ды диатомей, входящие в комплекс доминантов,
используют мхи в качестве субстрата и таким об-
разом развиваются в условиях пониженных зна-
чений pH. Вероятно, сообщества обрастателей,
сформированные мохообразными и диатомеями,
существовали совместно в водоеме на протяжении
всего исследованного периода. Антропогенные
кислотообразующие соединения не привели к сни-
жению pH в озере, напротив, наблюдается рост зна-
чений pH (Денисов, 2012). Это может быть вызвано
сокращением площади мохообразных, а также
интенсификацией эрозионных процессов на во-
досборе и увеличением водообмена. Роль диато-
мовых водорослей в круговоротах элементов в
озере, очевидно, была незначительной на протя-
жении всего исследованного периода. Основным

утилизатором биогенных элементов являлись
водные мохообразные.

ДК оз. Тахтаръявр в нижней части исследован-
ных ДО (19–24 см) отличаются невысоким таксо-
номическим богатством – 17 таксонов рангом ниже
рода, H' = 1.6 бит/экз. Доминировали диатомеи, ха-
рактерные для олиготрофных холодноводных во-
доемов, предпочитающие нейтральные и слабо-
кислые значения pH: Aulacoseira pfaffiana (Reinsch)
Kramm., Brachysira brebissonii, Eunotia arcus Ehrb.;
встречались алкалифилы – Aulacoseira subborealis
(рис. 5в). В средней части колонки (4–19 см) про-
изошло обеднение таксономического богатства
диатомей (до 13 таксонов рангом ниже рода),
встречались практически “немые” слои. В пробах
присутствует значительное количество мине-
ральных частиц, предположительно, коротко-
столбчатые и гексагональные кристаллы нефели-
на и(или) апатита (рис. 6). Они служат маркером
интенсивности эрозионных процессов и свиде-
тельствуют о многочисленных осыпях склонов лед-
никового цирка, которым ограничен водосбор озе-
ра в период накопления этого интервала ДО. Харак-
тер распределения ТМ показал, что условия
седиментации при этом не были нарушены (рис. 4).
Таким образом, каменные осыпи в чашу водоема
приводили к появлению большого количества
взвешенных частиц, самые тонкодисперсные из
которых осаждались в зоне аккумуляции – на глу-
бине 25 м. Поверхностные слои ДО (0-4 см) соот-
ветствуют периоду, когда началось аэротехноген-
ное загрязнение озера. Поступление биогенных
элементов вызвало резкое увеличение численно-
сти и таксономического разнообразия диатомей,
всего в этом интервале ДО было выявлено 53 так-
сона диатомей рангом ниже рода. В ДК домини-
руют диатомеи, предпочитающие pH < 7.0 – Aula-
coseira pfaffiana и Platessa lutheri (Hust.) Potapova.
Появилось множество обрастателей и бентосных
диатомей, не встречавшихся в более древних сло-
ях ДО: Surirella roba Leclercq, Encyonema gaeuman-
nii (Meister) Kramm., Achnanthidium minutissimum
виды рода Eunotia и др. Причиной увеличения чис-
ленности и видового богатства диатомей, наряду с
биогенными элементами, также может быть уве-
личение периода открытой воды, вызванное со-
временным потеплением климата Арктики (Де-
мин и др., 2015). Современная диатомовая флора
соответствует холодноводному олиготрофному озе-
ру. Можно констатировать увеличение роли водо-
рослей в круговороте элементов на современном
этапе.

Основные изменения в ДК исследованных
озер произошли в период, когда началась интен-
сивная аккумуляция ТМ в ДО, что говорит об из-
менении геохимических условий формирования
качества вод в результате аэротехногенного за-
грязнения. Сообщества диатомей оказались наи-
более чувствительны к изменению величины pH.
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Исследованные озера проявляют устойчивость к
кислотообразующим выпадениям, благодаря ще-
лочным подстилающим породам. Так, в оз. Ака-
демическое, которое защищено горами от атмо-
сферных выпадений, ДК отражают увеличение
pH в период накопления самого верхнего слоя
ДО. В оз. Тахтаръявр развиваются диатомеи,
предпочитающие нейтральные и слабокислые
условия. Мелководное озеро Сердцевидное ока-
залось наиболее уязвимо к аэротехногенному за-
кислению, о чем говорит увеличение доли диато-
мей, предпочитающих pH < 7.0 в поверхностных
слоях ДО; при этом интенсивного закисления во-
ды в настоящее время не происходит. Для всех
озер отмечен рост численности створок диатомей
в современных слоях ДО, что может быть след-
ствием увеличения концентрации соединений
азота и фосфора в воде на фоне увеличения перио-
да открытой воды в результате потепления климата
Арктики. Минеральные частицы, обнаруженные в
ДО оз. Тахтаръявр служат маркером интенсивности
эррозионных процессов, протекающих на склонах
ледникового цирка, где расположено озеро. Ис-
ходя из распределения ТМ в ДО, наиболее актив-
но склоны разрушались до начала развития про-
мышленности в Европе и Мурманской области.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Геохимические и климатические особенности
водосборной территории и морфометрическая
характеристика водоемов влияют на их химиче-
ский состав воды и донных отложений (Håkan-
son, 2005). В последние десятилетия все большее
влияние на процессы формирования качества
озер оказывает антропогенная деятельность. Хи-
бинский массив сложен щелочными нефелин-
сиенитовыми породами, в которых, помимо ще-
лочных металлов Na и K, в больших количествах

содержатся Ca, P, Al, Si, Sr, F, Mn, Fe, Th, редко-
земельные элементы. Хибинские озера на высо-
тах более 400 м характеризуются малой площадью
водосбора, преобладанием атмосферного пита-
ния и коротким периодом (3–4 мес.) открытой
воды. С увеличением высоты над уровнем моря
озера увеличивается время периода с отрицатель-
ными температурами и накопления атмосферных
осадков в твердом виде, и талая вода, поступаю-
щая в период снеготаяния в озера на больших аб-
солютных отметках, практически не подвергается
преобразованию химического состава на терри-
тории водосбора и в неизменном виде пополняет
запасы озерных вод. Незначительная мощность
или отсутствие почвенно-растительного слоя, его
обедненность органическими остатками, недо-
статочное время контакта вод поверхностного
стока с подстилающими породами не способству-
ет их активному выщелачиванию и поступлению
макро- и микроэлементов в Хибинские горные
озера. Вышеперечисленные особенности водо-
сборов и самих озер способствуют формирова-
нию уникальных гидрохимических и гидробио-
логических особенностей Хибинских горных
озер: воды озер относятся к гидрокарбонатному
классу и натриевой группе, они характеризуются
нейтральными и слабокислыми значениями pH,
низким содержанием главных ионов, биогенных
элементов, органических веществ и микроэле-
ментов, олиготрофным статусом, меньшей долей
закомплексованности металлов с органическими
лигандами, повышенным относительным содер-
жанием катиона K+, низкими скоростями осадко-
накопления в озерах, бедным видовым составом и
низкими количественными показателями фито-
планктона, представленным типичными арктиче-
скими олиготрофными видами. Наибольшее со-
держание Al и Fe зафиксировано в озерах с мини-
мальными значениями pH в воде, при которых

Рис. 6. Минеральные частицы – кристаллы нефелина и (или) апатита из ДО оз. Тахтаръявр (линейка – 10 мкм).
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эти металлы приобретают большую миграцион-
ную активность. С увеличением высоты озер Хи-
бинского массива над уровнем моря установлена
тенденция снижения величины pH, минерализа-
ции, содержания главных ионов и микроэлементов,
количественных показателей фитопланктона, уве-
личения доли сульфатов в анионом составе.

Антропогенная деятельность сказывается в
незначительном увеличении содержания микро-
элементов в воде озер, находящихся ближе к ком-
бинату “Североникель” (Cu, Ni и Zn) и АО “Апа-
тит” (Sr), а также соединений азота в воде близле-
жащих к АО “Апатит” озер. В результате
трансграничных переносов загрязняющих веществ
в атмосфере и деятельности крупных металлургиче-
ских комбинатов в Мурманской области в XX в.
увеличивается содержания ТМ в поверхностном
слое 0–5 см ДО. С началом поступления загряз-
нителей в Хибинские озера происходит резкая
перестройка диатомовых комплексов ДО: увели-
чивается численность диатомей и доля ацидо-
бионтов (реакция на кратковременное весеннее
снижение pH во время снеготаяния) наряду с со-
кращением (в озерах Сердцевидное и Академи-
ческое) либо увеличением (в оз. Тахтаръявр) ви-
дового разнообразия. Причиной увеличения
численности и видового богатства диатомей в
оз. Тахтаръявр, наряду с ростом содержания био-
генных элементов, может быть увеличение перио-
да открытой воды, вызванное современным по-
теплением климата Арктики. Наиболее уязвимым
к аэротехногенному закислению и загрязнению
оказалось мелководное озеро Сердцевидное, о чем
говорит увеличение доли ацидобионтов в поверх-
ностных слоях ДО; при этом интенсивного закис-
ления воды в настоящее время не происходит.
Несмотря на невысокое содержание ТМ в воде ис-
следуемых озер, в ДО зафиксированы высокие (для
Ni и Cu) и значительные (для Pb и Hg) величины ко-
эффициента загрязнения (Cf). Исследуемые Хи-
бинские горные озера характеризуются значитель-
ными (по классификации Л. Хокансона) величина-
ми степени загрязнения (Cd). Установлено, что
геохимический состав и диатомовые комплексы
ДО горных озер являются лучшими индикатора-
ми процессов региональных и глобальных изме-
нений окружающей среды и трансграничных пе-
реносов загрязняющих веществ в атмосфере по
сравнению с гидрохимическими показателями.

Работа выполнена в рамках темы НИР № 0226-
2019-0045 (полевые работы) и поддержана из средств
грантов РФФИ № 18-05-60125 (химический и диато-
мовый анализ) и РНФ № 19-77-10007 (определение
форм нахождения металлов).
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Проведено определение удельной электропроводности, активностей ионов Na+, Ca2+, Cl–, F– в во-
дах термальных источников, поверхностных водах Кучигерского болотного массива, в водах, скап-
ливающихся на поверхности почвы после сильных дождей на вогнутых элементах рельефа аллюви-
альной равнины, в водах ручья, берущего начало в отрогах Баргузинского хребта, в водах реки Ин-
дихэн и в грунтовых водах. Выявлена существенная пространственная неоднородность показателей
различных типов вод в пределах Улюнханской впадины. Установлен узкий диапазон изменения со-
става горячих родников и широкий – в теплых и холодных. Статистические распределения изме-
ренных показателей болотных вод смещены в сторону более высоких значений по сравнению с та-
ковыми для изливающихся термальных вод. Выявлены три особенности пространственного рас-
пределения показателей состава вод: (1) пятнистый общий характер, (2) тенденция изменения
состава вод в направлении транзита в соответствии с общим уклоном местности, (3) тенденция уве-
личения содержания солей в водах возле внешней береговой линии болотного массива, а также
внутри него, вокруг островов.

Ключевые слова: Байкальская рифтовая зона, газогидротермальные флюиды, удельная электропро-
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ВВЕДЕНИЕ

Территории с выходами на поверхность гидро-
термальных источников встречаются на всех кон-
тинентах (Басков, Суриков, 1989). Они приурочены
к тектонически активным зонам с разломами зем-
ной коры и вулканами (Элис, 1982; Rodman et al.,
1996). Разгружающие воды преобразуют мине-
ральный состав пород и почв (Касимов, 1980;
Гольдфарб, 2005; Геннадиев и др., 2007; Костюг,
Геннадиев, 2014; Казаков, 2015; Schoen et al., 1974;
Bockheim, Ballard, 1975; Stoffregen, 1987; Arm-
strong, 1995; Hewitt, 1992). При характеристике
рельефа термальных полей обращают внимание на
образование вогнутых форм (котловин, грязевых
котлов и др.) за счет увеличения количества пор и
пустот при растворении минералов (Wilson et al.,
1997; Солнцева, Гольдфарб, 1994). В местах выхода
термальных вод формируются специфические мик-
робные сообщества, локализуются некоторые энде-
мичные виды растений и животных (Лазарева и др.,

2010; Намсараев и др., 2011; Самкова и др., 2016;
Burns, 1997).

Отличительной чертой Байкальского рифта
среди других континентальных рифтов планеты
(Восточно-Африканского, Невадийского, Во-
сточномексиканского и др.) является отсутствие
вулканических извержений с выходом пепла, га-
за, жидкого магматического расплава (Логачев,
2003). Современная активная флюидоразгрузка в
этом районе проявляется в большинстве случаев в
виде разгрузки гидротермальных вод (Ломоно-
сов, 1974), хотя и отмечается формирование гря-
зевулканических (Исаев, 2006, 2016; Хлыстов,
2006; De Batist et al., 2002; Van Rensberger et al.,
2002), гидратоносных структур, нефте- и газопро-
явлений (Кузьмин и др., 1998; Калмычков и др.,
2006; Конторович и др., 2007; Хлыстов и др., 2017;
Ахманов, Хлыстов, 2018; Khlystov et al., 2013; Pi-
menov et al., 2014). Подъем вод и газов из глубоких
слоев литосферы на земную поверхность осу-
ществляется по принципу блуждающих сит (Тро-

EDN: GULZTF
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шин и др., 2008) через выводные каналы рыхлых
отложений (Татаринов и др., 2016). Из-за процес-
сов сжатия и растяжения происходит раскрытие
или закрытие флюидопроводящих систем, поэто-
му минеральные воды на дневную поверхность
поступают по-разному: в виде открытых, скры-
тых, рассеянных или субаквальных родников
(Дзюба, 2002).

Многообразие вышеназванных форм разгруз-
ки вод в рыхлые, пылевато-песчаные аллювиаль-
но-озерно-болотные отложения отмечено в месте
пересечения генерального Баргузинского и попе-
речного Дыренского разломов (северо-восточная
часть Байкальской рифтовой зоны). Воды Кучи-
герских гидротермальных вод имеют сильноще-
лочную реакцию (pH 9.28–9.90) и слабую мине-
рализацию (365–508 мг/дм3) (Чернявский и др.,
2018). Химический состав – хлоридно-сульфат-
но-фторидно-гидрокарбонатный натриевый
(Плюснин и др., 2013; Шварцев, 2015). По газово-
му составу воды источника отнесены к Байкаль-
ской гидротермальной области азотных терм, со-
держание азота достигает 63.3–95.5%. Газ над
грифонами Кучигерского термального поля обо-
гащен примесями H2S (0.65–3.35 мг/м3), SO2 (до
26.7 мг/м3), CH4 (0.035 мг/м3), CO (2.25 мг/м3) и
CO2 (1.5 об. %) (Исаев, 2006; Плюснин и др.,
2013). По концентрации кремнекислоты, фтора,
вольфрама, молибдена, германия они близки к
азотным термам мира (Барабанова, Дислер, 1968;
Басков, Суриков, 1989; Ломоносов, 1974; Замана,
2000; Плюснин и др., 2008; Helvachi et al., 2004;
Bragin et al., 2016; Chelnokov et al., 2015).

В статье Вилора Н.В. с соавторами (2015) на ос-
нове серии поперечных и продольных профилей
через болотный массив с активными термальными
грифонами представлены изотермы распределе-
ния температуры поверхностной воды и рассчита-
на плотность теплового поверхностного потока.

К участкам с активными грифонами, местам
скрытой и палеоразгрузки минеральных терм
приурочены ареалы засоленных, сильно засолен-
ных и солонцеватых почв сульфатно-натриевого
типа химизма засоления, формирование кото-
рых не характерно для природно-климатических
условий лесной зоны (Убугунов и др., 2016, 2017).
Состав легкорастворимых солей в определенной
степени наследует химизм минеральных источ-
ников с заметной педогенной трансформацией.
Геохимическое своеобразие проявляется в ано-
мально высоких концентрациях S, высоких – Ba,
Sr, P, Na (Жамбалова, 2018; Убугунов и др., 2020).
Характерной особенностью территории является
чередование на малых расстояниях своеобразных
типов почв с проявлением признаков засоления,
турбации, глееватости, гидрометаморфизации
(квазиглееватости), импрегнации, не имеющих
адекватных вариантов в Классификации почв

России (2004) и международной классификации
WRB (2015) (Хитров и др., 2019, 2020).

Эти необычные сочетания различных почво-
образовательных процессов в засоленных почвах
в значительной степени связаны со сложным вза-
имодействием поверхностных, грунтовых и горя-
чих минеральных вод, транспортирующих подвиж-
ные элементы (Шварцев, 1998). Взаимодействие
жидкой фазы с минеральной и органической ком-
понентами почв определяет их эволюционные и ге-
нетические особенности.

В имеющихся опубликованных материалах по
этой территории содержатся сведения о составе
термальных вод источника Кучигер (Ломоносов,
1974; Трошин, Ломоносов, 2005; Чернявский, 2012;
Плюснин и др., 2013; Вилор и др., 2015; Ульзетуе-
ва и др., 2015), ручьев Баргузинского разлома (Ви-
лор и др., 2015). Вместе с тем, сведений о про-
странственном распределении данных по составу
поверхностных болотных вод, вод внутрипочвен-
ного стока, вод мочажин, грунтовых вод нами не
обнаружено.

Цель работы – оценить пространственное рас-
пределение показателей состава вод болотного
массива с активными грифонами термальных вод
Кучигерского источника и прилегающих к нему
участков аллювиальной равнины.

ОБЪЕКТЫ И МЕТОДЫ

Исследования проведены на северо-западе
Баргузинской котловины в Улюнханской впади-
не возле д. Кучигер (Республика Бурятия). Объ-
ектами являлись следующие группы вод: (1) изли-
вающиеся на поверхность воды гидротермальных
источников (аршанов), включающих Кучигерские
гидротермы (грифоны с постройками для приня-
тия ванн, именуемых “банями”) и множество бо-
лее мелких активных грифонов в Кучигерском
болотном массиве и по берегам р. Индихэн;
(2) поверхностные воды Кучигерского болотного
массива, в который происходит разгрузка основ-
ного поля гидротерм; (3) воды, скапливающиеся
на поверхности почвы после сильных дождей на
вогнутых элементах рельефа аллювиальной рав-
нины, прилегающей к болотному массиву; (4) во-
ды ручья без названия (далее его будем называть
“Безымянным”), берущего начало в отрогах Бар-
гузинского хребта, протекающего через Кучигер-
ский болотный массив и впадающего в р. Индихэн;
(5) воды реки Индихэн, находящейся приблизи-
тельно в 700–900 м к юго-востоку от Кучигерских
гидротерм, по берегам которой обнаруживаются
участки надземной разгрузки глубинных вод;
(6) грунтовые воды, вскрытые на глубине менее
1.5 м на аллювиальной равнине между руч. Безы-
мянным и р. Индихэн и на островах в болотном
массиве (рис. 1).
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По каждой группе вод были сформированы
выборки объемом от 6–15 до 100–328 проб. Для
всех площадок наблюдения фиксировали геогра-
фические координаты с помощью приемника
GPS, давали краткое описание размеров моча-
жин, доминирующей растительности, отмечали
наличие запаха H2S и воронок в бактериальных
матах, через которые происходит выход на по-
верхность подземных вод и газов.

Отбор вод выполнен в июне 2018 г. и июне 2019 г.
В водных пробах определяли: удельную электро-
проводность (EC) и температуру полевыми кон-
дуктометрами КП-01 и COM-100; pH и активно-
сти ионов Na+, Ca2+, Cl–, F– ионоселективными
электродами ЭЛИС с иономером ЭКОТЕСТ-120.
Значения EC, измеренные КП-01, корректирова-
ли к стандартной температуре 25°C (ЕС25) путем
умножения на поправочный коэффициент (Rich-
ards, 1954). Кондуктометр COM-100 выполняет
эту операцию автоматически. Значения EC25, по-
лученные двумя кондуктометрами, статистиче-
ски не отличались.

Площадную съемку состава воды болотного
массива в области активной разгрузки гидротер-
мальных источников произвели в июне 2018 г. в

узлах нерегулярной сетки с шагом от 10 до 50 м в
зависимости от наличия воды в мочажинах и про-
ходимости по болоту. Пространственное распре-
деление показателей состава воды создано мето-
дом обратного взвешенного расстояния в про-
граммном комплексе ArcGIS.

В июне 2019 г. опробование состава вод про-
должающейся части болотного массива проведе-
но вдоль 11 трансект с шагом от 5 до 15 м в направ-
лении поперек болотного массива, вытянутого
вдоль ручья Безымянного. Расстояние между
трансектами варьировало в основном от 40–80 до
170–210 м, самые дальние 300–400 м.

Воду в руч. Безымянном в пределах болотного
массива и в р. Индихэн анализировали на разных
участках, как выше, так и ниже по течению от об-
ластей разгрузки гидротерм.

Статистическая обработка данных выполнена
в MS Excel.

РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ
Проверка нормальности статистических рас-

пределений выборок разных групп вод и всего
массива данных с помощью критерия Шапиро-
Уилка для выборок менее 40 или критерия хи-

Рис. 1. Географическое положение Кучигерских гидротерм (1) и точек эмпирических наблюдений: I) эндогенной раз-
грузки источников (грифонов): 2 – в Кучегирском болотном массиве; 3 – на берегах р. Индихэн; II) поверхностных
вод: 4 – в Кучигерском болотном массиве; 5 – в русле р. Индэхэн и руч. Безымянный; III) 6 – грунтовых вод.
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квадрат для выборок более 100 (Дмитриев, 1995)
показала, что для всех измеренных показателей
эмпирические статистические распределения
имеют левостороннюю асимметрию и не могут
быть аппроксимированы нормальным или ло-
гнормальным законами. По этой причине исполь-
зовали непараметрические показатели: минимум,
нижний квартиль, медиану, верхний квартиль и
максимум. В дополнение к ним формально рас-
считывали среднее арифметическое и среднеквад-
ратическое отклонение. Статистические показате-
ли распределения активностей ионов и удельной
электропроводности представлены (табл. 1).

Воды имеют в основном низкую минерализа-
цию. В 90% случаев ЕС25 не превышала 3.26 дСм/м

и в 75% исследованных образцов была меньше
1.18 дСм/м. Хотя максимальные значения ЕС25

достигали 22.5 дСм/м. На этом фоне наблюдался
широкий диапазон изменения рН (3.77–9.78).

Эмпирические распределения активностей Na+,

Ca2+, Cl– и F– имеют асимметрию в области ма-
лых значений аналогично распределению ЕС25.

Отмеченные особенности для общего массива
данных 2018 и 2019 гг. обусловлены различием со-
става образцов, отобранных из качественно раз-
личающихся групп воды в ландшафте. Поэтому
рассмотрим их раздельно.

В ручье Безымянном и реке Индихэн отмечались
самые низкие значения EC25 (0.17–0.38 дСм/м).

До области разгрузки подземных вод в реке и ру-
чье значения EC25 не превышали 0.2 дСм/м. По

мере поступления в ручей Безымянный болотных
вод с термальных источников EC25 быстро увели-

чивалась (0.32–0.37 дСм/м). Аналогичную карти-
ну изменения удельной электропроводности во-
ды отмечали и в р. Индихэн. Воды имели слабо-
щелочную реакцию среды (7.36–8.15), низкую

активность Cl–, F–, Na+ и, как правило, относи-

тельно высокую активность Ca2+. Обращает вни-
мание возраставшая активность ионов натрия
(aNa) с 0.01 ммоль/л в горной части до 0.2–

0.4 ммоль/л в р. Индихэн и до 0.5–1.5 ммоль/л в
ручье Безымянном, протекающем по болотному
массиву после разгрузки Кучигерских гидротерм.

Воды подземных источников, разгружающиеся в
Кучигерский болотный массив, представлены Ку-
чигерскими гидротермами (грифонами, над ко-
торыми сделаны постройки для принятия ванн) и
множеством мелких активных грифонов, кото-
рые были обнаружены при площадном обследо-
вании болотного массива. В течение двух полевых
сезонов (2018 и 2019 гг.) было найдено 50 ком-
пактных групп грифонов разной интенсивности
и температуры, в том числе 6 горячих (34–45°C),
11 теплых (20–32°C) и 33 холодных (6–19°C). Теп-
лые и холодные грифоны формировали в болот-
ном массиве большие мочажины неправильной

формы размером от 1.5 до 10 м по длине и от 1 до
5 м по ширине. Их топкое дно было покрыто бак-
териальными матами разного цвета (черного, се-
рого, оранжевого, зеленого), в которых имелись
воронки выхода воды и газов (грифоны). Слой
воды над бактериальным матом варьировал от 5–
7 до 15–20 см. Возле каждой большой мочажины
заметно усиливался запах сероводорода.

Воды подземных источников имели широкий
диапазон изменений каждого показателя, что
также характерно для многих территорий Забай-
калья (Ульзетуева, Хахитов, 2011; Плюснин и др.,
2013; Замана, 2014; Шварцев и др., 2015).

Значения ЕС25 источников восточной части

болотного массива изменялись в пределах 0.18–
0.98 дСм/м. Более 75% исследованных образцов
имели более узкий диапазон ЕС25 (0.5–0.7 дСм/м)

(табл. 1). Указанные значения совпадают с имею-
щимися данными (Вилор и др., 2015). По мере
удаления от области основной разгрузки Кучи-
герских гидротерм на запад вдоль болотного мас-
сива по направлению общего уклона местности
значения удельной электропроводности в круп-
ных мочажинах с грифонами заметно возросло
(1.25–11.6 дСм/м) на самых дальних исследован-
ных профилях 10 и 11 (табл. 2).

В составе катионов термальных вод абсолютно

доминировал Na+. Его активность (aNa) в 77%

проб составляла 2–5 ммоль/л. В имеющихся пуб-
ликациях (Плюснин и др., 2013; Вилор и др., 2015)
концентрация ионов натрия в горячих Кучигер-
ских источниках варьировала в пределах 85–
117 мг/л, что соответствует 3.69–5.08 ммоль/л.
При ионной силе и коэффициенте активности
для одновалентного иона, принятыми со значе-
ниями 0.0075 и 0.91 соответственно, активность
ионов натрия составила 3.4–4.6 ммоль/л. Изме-
ренная нами aNa в горячих (34–45°C) Кучигер-

ских источниках, над которыми сооружены стро-
ения для принятия лечебных процедур, изменя-
лась в тех же пределах (от 3.55 до 4.57 ммоль/л).

Вместе с тем общий диапазон варьирования
aNa (табл. 1) для источников восточной части бо-

лота расширялся в обе стороны. Это расширение,
как в сторону значений меньше медианы
(3.55 ммоль/л), так и в сторону значений более
4.6 ммоль/л, было связано с водами источников,
имеющих температуру 20–25°C. Как правило,
они разгружались в большие мочажины непра-
вильной формы диаметром более 1.5–3 м (иногда
до 10 м).

Наиболее низкой активностью ионов натрия
(0.09 ммоль/л) отличается глазной аршан, кото-
рый расположен в области выклинивания делю-
виального шлейфа осадочных пород со стороны
Баргузинского хребта в озерно-аллювиальную
равнину на самом краю болотного массива, куда



580

ГЕОХИМИЯ  том 67  № 6  2022

ХИТРОВ и др.

Таблица 1. Статистические оценки показателей состава вод возле дер. Кучигер по результатам отбора в июне 

2018 и 2019 г.

Показатель воды *
Статистический показатель**

n min Q1 med Q3 max M s

Общий массив данных 2018 и 2019 гг.

T, °C 419 1.4 8.4 11.4 14.9 42.3 12.5 6.1

ЕС25, дСм/м 423 0.165 0.579 0.733 1.184 22.48 1.334 2.231

pH 172 3.77 7.06 7.34 7.94 9.78 7.56 0.94

aF, ммоль/л 158 0.01 0.38 0.62 0.86 6.61 0.75 0.80

aCl, ммоль/л 175 0.02 0.31 0.69 1.23 10.72 0.944 1.13

aNa, ммоль/л 176 0.03 2.55 4.47 6.65 97.72 6.9 11.12

аСа, ммоль/л 157 0.00003 0.007 0.019 0.112 1.318 0.091 0.16

aNa/√ аСа 118 0.04 6.52 21.88 37.91 141.25 26.89 24.86

lg(аСа* ) 118 –16.8 –11.56 –11.08 –10.72 –9.88 –11.25 0.96

ПА/ 118 0.001 0.068 0.206 0.467 3.268 0.469 1.172

Ручей Безымянный и р. Индихэн, 2018 и 2019 гг.

T, °C 23 4.8 8.9 10.6 12.4 14.5 10.4 2.5

ЕС25, дСм/м 23 0.165 0.306 0.335 0.354 0.378 0.323 0.049

pH 14 7.36 7.813 7.94 8.02 8.15 7.90 0.19

aF, ммоль/л 13 0.01 0.04 0.07 0.08 0.40 0.11 0.12

aCl, ммоль/л 14 0.02 0.098 0.15 0.21 0.56 0.182 0.14

aNa, ммоль/л 14 0.03 0.1 0.225 0.32 1.48 0.312 0.37

аСа, ммоль/л 13 0.0003 0.186 0.331 0.331 0.537 0.276 0.171

aNa/√ аСа 10 0.04 0.10 0.34 0.46 0.73 0.32 0.23

lg(аСа* ) 10 –13 –12.31 –11.96 –11.798 –11.66 –12.12 0.43

ПА/ 10 0.002 0.012 0.027 0.04 0.054 0.026 0.018

Источники в восточной части болота, 2018 г.

T, °C 22 9.3 19.4 21.5 32.2 42.3 25.7 9.4

ЕС25, дСм/м 22 0.18 0.534 0.593 0.67 0.975 0.606 0.173

pH 21 7.21 7.51 9.26 9.57 9.75 8.67 1.02

aF, ммоль/л 21 0.01 0.51 0.56 0.68 0.79 0.55 0.18

aCl, ммоль/л 21 0.03 0.43 0.69 1.29 2.63 0.96 0.79

aNa, ммоль/л 21 0.09 2.63 3.55 3.8 6.76 3.42 1.36

аСа, ммоль/л 21 0.001 0.008 0.019 0.044 0.427 0.058 0.107

aNa/√ аСа 19 0.13 23.69 30.55 44.26 74.99 33.01 19.85

lg(аСа* ) 19 –13.15 –11.775 –11.3 –10.9 –10.57 –11.422 0.643

ПА/ 19 0.002 0.044 0.124 0.312 0.667 0.186 0.184

Источники вдоль р. Индихэн, 2018 г.

T, °C 7 8.6 9.6 12.1 15.8 19.5 13.0 4.1

ЕС25, дСм/м 7 0.29 0.35 0.43 0.48 0.90 0.47 0.21

pH 7 7.50 7.70 7.90 7.93 8.30 7.85 0.26

aF, ммоль/л 7 0.030 0.060 0.098 0.274 0.692 0.213 0.236

aCl, ммоль/л 7 0.07 0.16 0.20 0.39 0.52 0.27 0.18

aNa, ммоль/л 7 0.03 0.24 0.87 1.41 4.57 1.25 1.58

аСа, ммоль/л 7 0.028 0.173 0.257 0.312 0.468 0.246 0.144

aNa/√ аСа 7 0.05 0.46 1.68 6.36 10.47 3.69 4.48

lg(аСа* ) 7 –12.37 –12.04 –11.6 –11.36 –9.97 –11.534 0.819

ПА/ 7 0.011 0.029 0.062 0.124 2.657 0.433 0.982

2
Fa

2CaFПР

2
Fa

2CaFПР

2
Fa

2CaFПР

2
Fa

2CaFПР
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поступают пресные воды ручья, питающегося в
горах.

Многие большие мочажины с грифонами, рас-
положенные в болотном массиве ниже по тече-
нию ручья от глазного аршана, но выше зоны ос-

новной разгрузки горячих источников, имели aNa

в интервале 2.09–3.47 ммоль/л, т.е. соответство-

вали первым двум квартилям эмпирического рас-

пределения. Более высокие значения aNa (3.55–

6.76 ммоль/л) характерны для мочажин с грифо-

* Показатели воды: Т, °C – температура воды при отборе пробы; ЕС25 – удельная электропроводность воды при 25°C,

дСм/м; aF – активность ионов F–, ммоль/л; aCl – активность ионов Cl–, ммоль/л; aNa – активность ионов Na+, ммоль/л;

аСа – активность ионов Ca2+, ммоль/л; lg(  ) – логарифм произведения активностей (ПА) ионов кальция и фторида для

оценки равновесия с флюоритом CaF2;  – степень насыщенности раствора по флюориту (отношение произведе-

ния активностей к произведению растворимости при 25°C),  = 4.0335 × 10–11.

** Статистические показатели: n – объем выборки; min – минимальное значение; Q1 – нижний квартиль (25%); med – меди-
ана (50%); Q3 – верхний квартиль (75%); max – максимальное значение; M – среднее арифметическое; s – среднеквадрати-

ческое отклонение.

Болото, восточный участок, 2018 г.

T, °C 64 8 13.5 16.0 18.3 24.9 15.8 3.5

ЕС25, дСм/м 64 0.34 0.63 0.71 0.83 1.48 0.76 0.22

pH 64 6.47 6.99 7.14 7.37 9.45 7.30 0.57

aF, ммоль/л 64 0.15 0.45 0.61 0.71 1.15 0.60 0.22

aCl, ммоль/л 64 0.05 0.27 0.46 0.75 1.17 0.49 0.30

aNa, ммоль/л 64 0.72 3.09 4.37 5.31 10.23 4.48 2.02

аСа, ммоль/л 64 0.005 0.018 0.044 0.129 0.513 0.093 0.112

aNa/√ аСа 64 1.26 11.65 21.75 37.58 91.2 26.13 18.6

lg(аСа* ) 64 –12 –11.095 –10.845 –10.558 –9.88 –10.838 0.401

ПА/ 64 0.025 0.199 0.354 0.687 3.268 0.53 0.53

Болото, западный участок, 2019 г.

T, °C 251 2.7 7.5 9.3 12.0 31.6 10.3 4.5

ЕС25, дСм/м 251 0.26 0.62 0.77 1.25 22.48 1.34 2.36

pH 39 6.10 7.01 7.28 7.63 9.15 7.34 0.62

aF, ммоль/л 33 0.25 0.89 1.26 1.62 2.04 1.24 0.48

aCl, ммоль/л 39 0.22 1.06 1.32 1.62 5.89 1.58 1.05

aNa, ммоль/л 39 0.79 4.42 5.50 10.12 97.72 10.64 16.55

Вогнутые поверхности на аллювиальной равнине, временно затопляемые после дождей

T, °C 13 11.9 12.6 13.2 13.7 14.7 13.2 0.8

ЕС25, дСм/м 13 0.71 1.32 4.64 6.20 15.55 4.80 4.22

Грунтовые воды, 2018 и 2019 гг.

T, °C 11 1.4 6.65 10.5 16.3 19.8 10.791 5.991

ЕС25, дСм/м 15 0.70 0.94 1.67 2.26 4.38 1.88 1.14

pH 21 4.13 6.86 7.43 8.94 9.78 7.57 1.37

aF, ммоль/л 18 0.003 0.09 0.49 1.31 6.61 1.23 2.01

aCl, ммоль/л 24 0.18 0.66 1.09 1.84 10.72 1.70 2.14

aNa, ммоль/л 25 0.62 5.62 7.59 13.49 54.95 13.17 14.23

аСа, ммоль/л 18 0.00007 0.006 0.010 0.021 1.32 0.09 0.31

aNa/√ аСа 18 7.41 41.45 58.95 137.78 812.83 141.08 207.67

lg(аСа* ) 16 –16.80 –12.76 –11.76 –11.46 –10.62 –12.38 1.69

ПА/ 16 3.9E–07 0.005 0.045 0.087 0.595 0.093 0.149

Показатель воды *
Статистический показатель**

n min Q1 med Q3 max M s

2
Fa

2CaFПР

2
Fa

2CaFПР

2
Са F*а a

2CaFПА ПР

2CaFПР

Таблица 1.  Окончание
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нами, расположенными в болотном массиве в
районе основной разгрузки горячих источников в
радиусе около 100–150 м. В западной части боло-
та, расположенной ниже по течению ручья Безы-
мянного, значения aNa в больших мочажинах с

грифонами и сильным запахом сероводорода воз-
растали до 30–50 ммоль/л.

Активность Ca2+ (аСа) в изливающихся водах

подземных источников чрезвычайно низкая. Она
не превышала 0.43 ммоль/л и в 95% случаев имела
значения менее 0.046 ммоль/л. Вместе с тем, в во-
дах с нейтральной или слабощелочной реакцией
среды (pH 7.2…8.1) наблюдали более высокие зна-
чения аСа (0.035…0.43 ммоль/л), в сильнощелоч-

ных водах (pH 8.9–9.7) – более низкие (0.001–
0.018 ммоль/л). Последние значения удовлетво-
рительно согласуются с литературными данными
о концентрации ионов кальция (1–2 мг/л) в Ку-
чигерских горячих источниках (Плюснин и др.,
2013; Вилор и др., 2015).

Одной из особенностей Кучигерских термаль-
ных источников является повышенное содержа-
ние в них фтора – 10–12 мг/л (Плюснин и др.,
2013; Чернявский и др., 2018). Измерение актив-
ности фторид-ионов (aF) ионоселективным элек-

тродом показало, что aF варьировал от 0.013 до

0.794 ммоль/л. С учетом коэффициента активно-

сти 0.9–0.91 это соответствовало концентрации
фтора от 0.27 до 17.7 мг/л. Самое низкое значение
aF (0.013 ммоль/л) наблюдалось в глазном арша-

не, относительно низкие показатели aF (0.25–

0.38 ммоль/л) – в разных частях небольшого мел-
кого озера с сердечным аршаном. Остальные го-
рячие (34–45°C) и теплые (20–25°С) источники
характеризовались сравнительно узким диапазо-
ном aF (0.48–0.79 ммоль/л).

Использование ионоселективных электродов на

Ca2+ и F– позволило оценить произведение актив-

ностей (ПА =  ) и степень насыщенности вод

по флюориту ПА/ , где  = 4 × 10–11 –

произведение растворимости CaF2 (Замана, 2014;

Замана, Аскаров, 2018). Значения ПА/  в

водах горячих и теплых источников в болоте ва-
рьировали от 0.002 до 0.667, т.е. воды исследован-
ных источников не насыщены по флюориту.

Источники вдоль р. Индихэн заметно отлича-
лись от рассмотренных выше источников в Кучи-
герском болотном массиве. Они изливаются на
высоте 0.1–0.5 м относительно уровня воды в ре-
ке из сравнительно высокого (2–3 м) берега узкой
долины р. Индихэн, резко прорезающей озерно-
аллювиальную равнину. В большинстве точек от-
бора для них характерен запах выделяющегося се-

2

Са Fа a

2CaFПР
2CaFПР

2CaFПР

Таблица 2. Статистические оценки удельной электропроводности вод при 25°С (ЕС25, дСм/м) в болотном мас-
сиве и ручье северо-западнее дер. Кучигер по результатам отбора в июне 2019 г.

* Статистические показатели: n – объем выборки; min – минимальное значение; Q1 – нижний квартиль (25%); med – медиана
(50%); Q3 – верхний квартиль (75%); max – максимальное значение; M – среднее арифметическое; s – среднеквадратическое
отклонение.

Объект
Статистический показатель *

n min Q1 med Q3 max M s

Общая 315 0.264 0.600 0.782 1.410 22.476 2.325 2.540

Профиль 1 42 0.357 0.457 0.591 0.684 2.439 0.648 0.353

Профиль 2 38 0.264 0.491 0.608 0.718 2.196 0.682 0.343

Профиль 3 36 0.437 0.642 0.712 0.813 1.868 0.768 0.250

Профиль 4 34 0.354 0.634 0.903 1.534 7.849 1.455 1.621

Профиль 5 24 0.492 0.819 1.379 2.523 15.552 2.702 3.379

Профиль 6 11 0.616 1.163 1.250 1.339 1.974 1.248 0.327

Профиль 7 12 0.730 0.783 0.799 0.986 1.215 0.889 0.175

Профиль 8 10 0.693 0.838 0.894 2.244 3.084 1.542 0.984

Профиль 9 13 1.160 1.955 2.025 3.058 5.602 2.534 1.182

Профиль 10 6 2.287 3.814 4.159 4.539 5.950 4.153 1.198

Профиль 11 12 0.815 1.280 1.872 7.971 22.476 6.697 8.785

Профиль 12 27 0.299 0.657 0.776 1.26 2.598 0.971 0.484

Большие мочажины профилей 1-11 28 0.371 0.530 0.684 2.943 11.615 2.281 2.905

Большие мочажины профилей 1-8 19 0.371 0.491 0.579 0.684 1.300 0.654 0.271

Большие мочажины профилей 10-11 9 1.248 4.510 6.015 6.402 11.615 5.717 2.959

Ручей 12 0.330 0.348 0.354 0.364 0.378 0.355 0.014
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роводорода, также, как и в болотном массиве, но
температура их не превышала 20–25°C.

Удельная электропроводность EC25 изменя-

лась от 0.29 до 0.90 дСм/м. Эмпирическое распре-
деление EC25 источников вдоль Индихэна немного

смещено в сторону больших значений по сравне-
нию с источниками в восточной части болотного
массива, расположенной приблизительно на той же
абсолютной высоте. На этом фоне эмпирическое
распределение aNa, наоборот, сдвинуто в область

более низких значений (табл. 1), причем в 75%
случаев aNa < 1.4 ммоль/л.

Воды имеют нейтральную или слабощелочную
реакцию среды (7.5–8.3). По этой причине аСа в

большинстве случаев варьирует в диапазоне 0.17–
0.47 ммоль/л. Распределение фторидов (aF) сме-

щено в сторону меньших значений с медианой
0.06 и максимумом 0.69 ммоль/л по сравнению с
распределением источников в болоте. Большин-
ство вод также не насыщены по флюориту

(ПА/  < 0.18) за исключением одного ис-

точника, в котором наблюдали сильную перена-

сыщенность по флюориту (ПА/  = 2.65). На

месте этого источника на поверхности высокого
берега р. Индихэн образовалась воронка глубиной
0.6 м и диаметром 5–6 м, в днище которой сочилась
вода. С юга край воронки подмыт рекой, так что
часть воды стекала в реку с высоты около 2 м.

Поверхностные воды Кучигерского болотного
массива исследованы на основе площадного от-
бора проб по нерегулярной сетке в восточной ча-
сти (июнь 2018 г.) и серии поперечных профилей-
трансект в западной части (июнь 2019 г.) относи-
тельно положения горячих Кучигерских источ-
ников. Пробы воды брали из мочажин между тор-
фяными кочками. Чаще всего размеры мочажин
варьировали в интервале 30–50 см, глубина сво-
бодной воды составляла от 3–5 до 10–15 см. В
редких случаях в краевой части болота воду вы-
давливали нажатием ноги на поверхность торфа в
углублении между кочками. Растительные торфя-
ные кочки обычно имели высоту 10–15 см и диа-
метр 30–40 см, хотя на некоторых участках болота
их высота достигала 30–50 см и диаметр до 60 см.
Поскольку отбор проб воды на болоте производили
утром с 6 до 9 ч температура воды в мелких мочажи-
нах изменялась от 4 до 15–17°C. Только большие
мочажины с активными грифонами выделялись бо-
лее высокой температурой (>20°C) за счет поступ-
ления теплых и горячих подземных вод (рис. 2а).

Эмпирические распределения pH вод обеих
частей болотного массива смещены в область бо-
лее низких значений по сравнению с распределе-
нием pH для теплых и горячих источников (табл. 1).
Большая часть вод в малых мочажинах имели
нейтральную или слабощелочную реакцию сре-
ды. В западной части болотного массива на про-

2CaFПР

2CaFПР

филе 8 встретились две пробы со слабокислой ре-
акцией (pH 6.1–6.2). Сильнощелочная реакция
(8.6–9.45) обнаружена в 6 пробах, в том числе в
четырех в восточной части и в двух в западной. На
карте пространственного распространения вели-
чины pH основные очаги с pH > 8.5 в восточной
части болотного массива соответствовали местам
излияния теплых и горячих подземных источни-
ков (рис. 2б).

Статистические распределения EC25 вод бо-

лотного массива сдвинуты в область более высо-
ких значений относительно распределения теп-
лых и горячих источников (табл. 1, 2). Причем в
восточной части такой сдвиг распределения не-
большой, а в западной – существенно более замет-
ный, особенно на профилях 5, 6 и 9–11 (табл. 2). Это
означает, что в болотных водах постепенно повы-
шалось общее содержание растворимых солей,
очевидно, за счет частичного испарения в услови-
ях замедленного бокового оттока.

Пространственное распределение в восточной
части болотного массива имело очаговый харак-
тер с тенденцией увеличения значений EC25 возле

краев болота до 1–1.2 дСм/м (рис. 2б). В западной
части болота, которая расположена ниже по тече-
нию ручья относительно горячих Кучигерских
источников, также отмечалась тенденция увели-
чения EC25 на обоих краях болота. Вместе с тем,

на южном крае со стороны аллювиальной равни-
ны она выражена сильнее, чем на северном крае
со стороны делювиального подгорного шлейфа
(рис. 3 ЕС = f(расстояния)). На этом фоне более
40% случаев представлены EC25 > 1 дСм/м внутри

основного массива.

Используя непараметрические показатели эм-
пирических распределений значений EC25, уста-

новлены тенденции изменения общего содержа-
ния растворимых солей в болотных водах (рис. 4).
В направлении общего уклона местности от лес-
ного массива, из которого вытекает ручей Безы-
мянный, впадающий в болото, далее через об-
ласть основной разгрузки горячих Кучигерских
источников, расположенной на расстоянии 200–
300 м от начала (наиболее высокой части) болота,
и еще дальше вниз по течению ручья, отмечалось
увеличение значений электропроводности. От-
дельное внимание обращают заметно понижен-
ные значения всех показателей на расстоянии
800–900 м от начала (гипсометрически высшей
части) болота, которые нарушают общую тенден-
цию. На космическом снимке эта область соот-
ветствует изгибу ручья, связанному с более силь-
но выдвинутым делювиальным подгорным шлей-
фом. В результате в болотном массиве получается
своеобразное сужение, в котором, по-видимому,
чаще обновляются воды. Далее в сторону центра
Улюнханской впадины с большим числом озер,
EC25 болотных вод еще сильнее увеличивается,
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составляя более 4–5 дСм/м в 50% случаев. Это
способствует накоплению легкорастворимых со-
лей в болотных почвах с образованием солевых
корочек на поверхности кочек.

Пространственное распределение aNa (рис. 5а)

аналогично распределению EC25 за счет преобла-

дания натрия в составе катионов и высокой связи
между EC25 и aNa: EC25 = 0.2378 + 0.13aNa, n = 122,

R2 = 0.79, F = 550, оба коэффициента регрессии
значимы. Наименьшие значения aNa наблюда-

лись в самом начале болотного массива на восто-
ке, куда периодически поступают воды поверх-
ностного стока со склонов Баргузинского хребта.
Далее в юго-западном направлении общего укло-
на местности, составляющего около 0.005, харак-
терно пятнистое (очаговое) распределение вели-
чин aNa с локальными максимумами, располо-

женными поблизости от берега аллювиальной
равнины или выпуклых островов в болотном мас-
сиве (рис. 5а).

Рис. 2. Площадное распределение температуры (а), рН (б) и ЕС25 (в) вод восточной части Кучигерского болотного
массива.
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Рис. 3. Изменение удельной электропроводности бо-
лотных вод EC25 вдоль поперечных профилей (2 вы-
борочных примера) через болотный массив. Направ-
ление профилей – с юго-востока от аллювиальной
равнины (0 м) на северо-запад к делювиальному под-
горному шлейфу (около 400 м). Разрывы на кривых
соответствуют островам в болотном массиве.
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Картина распределения активности хлоридов

(рис. 5в) и фторидов (рис. 5г) в болоте в общих чер-

тах похожа на таковую для EC25 и aNa. Наименьшие

значения aCl и aF отмечались в самой восточной ча-

сти массива, средние значения – в области основ-

ной разгрузки горячих Кучигерских источников, и

наибольшие значения – ближе к береговой линии

болота с аллювиальной равниной или с островами.

Рис. 4. Изменение минимума (1), нижнего квартиля (2), медианы (3), верхнего квартиля (4) и максимума (5) удельной
электропроводности EC25 в водах болотного массива в направлении общего уклона местности от верховьев на северо-
востоке вниз по течению ручья. Горячие Кучигерские источники расположены на отрезке от 200 до 300 м.
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Рис. 5. Площадное распределение активности ионов натрия (aNa) (а), кальция (аСа) (б), хлорид-ионов (aCl) (в) и фто-
рид-ионов (aF) (г) в восточной части Кучигерского болотного массива.
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Воды, временно застаивающиеся в вогнутых по-
верхностях аллювиальной равнины после обильных
дождей, отличались более высокими значениями
удельной электропроводности. В 75% случаев
EC25 варьировало в диапазоне 1.32–6.20 дСм/м.

Это связано с растворением дождевыми водами
солевой корки, появлявшейся на поверхности
почвы особенно обильно на выпуклых элементах
микрорельефа в засушливый период в условиях
капиллярной подпитки растворами от близко
расположенных (0.8–1.5 м) грунтовых вод. После
высыхания обширных луж, на кочках и на по-
верхности микродолин между ними вновь кри-
сталлизуются светлые солевые корочки. По на-
шим данным и данным (Вилор и др., 2915), кри-
сталлы солей представлены мирабиллитом. На
космическом снимке (рис. 1), сделанном в сухой
период, отчетливо видны белые ареалы, поверх-
ность которых покрыта тонкими солевыми кор-
ками.

Грунтовые воды, вскрытые в местах заложения
почвенных разрезов на аллювиальной равнине и
некоторых островах в болотном массиве, характе-
ризовались наибольшим варьированием боль-
шинства измеренных показателей (табл. 1).

Реакция среды изменялась от сильнокислой
(рН 4.13) до сильнощелочной (рН 9.78). Это обу-
словлено разнообразием окислительно-восста-
новительных условий и накоплением пирита в
аллювиальных отложениях под болотом и на рав-
нине. Пирит в исследованных объектах образо-
вался в восстановительных сильнощелочных
условиях при выделении сероводорода в резуль-
тате сульфатредукции. При окислении пирита
происходит образование серной кислоты, что вы-
зывает заметное понижение рН (Acid sulphate
soils, 1973).

70% исследованных проб грунтовых вод имели
EC25 > 1 дСм/м, т.е., как правило, содержали

больше растворимых солей, чем изливающиеся
подземные и болотные воды. Эта тенденция сопро-
вождалась увеличением доли проб с aNa > 5 ммоль/л

(80%) и aCl > 1 ммоль/л (50%). Измерение актив-

ностей Ca2+ и F– показало, что грунтовые воды не

насыщены по флюориту (ПА/  < 0.6).

ВЫВОДЫ

1. Удельная электропроводность в водах р. Ин-
дихэн и ручья Безымянного, являющегося его при-
током, после поступления в них подземных тер-
мальных вод возле дер. Кучигер увеличивается при-
близительно в 2 раза с 0.17–0.2 до 0.32–0.39 дСм/м.
При этом в составе речной воды резко увеличивает-
ся активность ионов натрия с 0.01 ммоль/л в гор-
ной части течения до 0.2–1.5 ммоль/л ниже обла-
сти разгрузки гидротерм.

2CaFПР

2. Возле дер. Кучигер помимо горячих (30–
45°C) родников, которые используются в баль-
неологических целях, существует большое число
теплых и холодных источников (грифонов) подзем-
ных вод. Основная их часть разбросана по терри-
тории болотного массива, где обнаружено 44 ис-
точника, остальные – вдоль р. Индихэн (7 источ-
ников). В болотном массиве над источниками
подземных вод сформированы большие (размер
>1.5 м) мочажины, дно которых покрыто бакте-
риальным матом разного цвета, прорванным в
разных местах воронками выхода вод и газов.

3. Горячие родники имеют узкий диапазон из-
менения состава: EC25 0.5–0.7 дСм/м, pH 9.5–9.8,

aNa 3.55–4.47 ммоль/л, аСа 0.008–0.019 ммоль/л,

aCl 0.7–1.9 ммоль/л, aF 0.48–0.79 ммоль/л, и не

насыщены по флюориту (ПА/  0.07–0.22).

Для теплых и холодных источников характерен
более широкий диапазон изменения измеренных
показателей воды, отражающий их разнообразие.

4. Эмпирические статистические распределе-
ния EC25 и активностей измеренных ионов раз-

дельно для источников подземных вод и болотных
вод не могут быть аппроксимированы нормальным
или логнормальным законом распределения. Для
их характеристики использованы непараметри-
ческие показатели.

5. Пространственное распределение показате-
лей поверхностных вод в Кучигерском болотном
массиве, в который поступают подземные воды,
имеет три особенности. Первая из них – пятни-
стый характер распределения в связи с неравно-
мерным расположением грифонов и, по-видимо-
му, степени проточности болотных вод. Вторая
особенность – тенденция постепенного увеличе-
ния основных статистических непараметриче-
ских показателей EC25, aNa, aCl, aF и, наоборот,

уменьшение таковых аСа в направлении сверху

вниз по общему уклону местности за счет поступ-
ления ультрапресных вод поверхностного стока
со склонов Баргузинского хребта, их смешения с
изливающимися подземными водами и постепен-
ного упаривания болотных вод в условиях замед-
ленного их движения. Третья особенность – тен-
денция увеличения EC25, aNa, aCl, aF возле береговой

линии болота на контакте с аллювиальной равни-
ной (на юге) и островами в самом болотном мас-
сиве.

Работа выполнена по теме бюджетного проек-
та № АААА–А17–117011810038–7 и финансовой
поддержке гранта РФФИ № 18-04-00454 А.
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ВВЕДЕНИЕ
Алунит в соответсвии с предложенной в (Bay-

liss et al., 2010) номенклатурой является членом
алунитовой надгруппы с общей формулой

, где D – четырех-, трех-, двух-, одно-
валентный катион или вакансия; G – трехвалент-
ный катион; T – шести- или пятивалентный ка-
тион; X и X' – O, (OH), возможно, F или H2O. В
собственно алуните позицию D занимает K, пози-
цию G – Al, позиции TX4 и X' – анион  и ОН-
группа соответственно. Замещение алюминия
трехвалентным железом приводит к образованию
непрерывной серии твердых растворов алунит
KAl3(SO4)2(OH)6 – ярозит (SO4)2(OH)6; Na-K
изоморфизм (ряд натроалунит NaAl3(SO4)2(OH)6 –
алунит KAl3(SO4)2(OH)6) ограничен из-за значи-
тельного различия размеров катионов калия и на-
трия (радиусы соответственно 1.33 и 0.95 Å), од-
нако, как показано в работе (Stoffregen et al., 2000)
синтез при температурах выше 350°С приводит к
полной смесимоcти в ряду алунит – натроалунит,
с понижением температуры можно ожидать явле-
ний распада. Диаграмма составов природного
алунита, представленная в (Lerouge et al., 2006),
демонстрирует отсутствие в природе образцов

алунита с содержанием менее ≈25% калиевого
компонента. Алунит кристаллизуется в триго-
нальной сингонии, пространственная группа
R3m, Z = 3. В кристаллической структуре алунита
K имеет координационное число 12 и окружен
шестью атомами кислорода и шестью гидрок-
сильными группами, Al находится в октаэдриче-
ской координации и окружен четырьмя гидрок-
сил-ионами и двумя атомами кислорода из суль-
фатных групп.

Алунит образуется в близповерхностных усло-
виях в интервале температур 15–400°С в низко-
температурном гидротермальном процессе, под
воздействием на глиноземистые породы серно-
кислых вод, полученных при разложении пирита,
или сольфатарной деятельности в вулканических
областях. Также алунит характерен для зоны
окисления сульфидных месторождений.

Алунитовые руды, содержащие алюминий, се-
ру и щелочные металлы, используются для извле-
чения из них всех полезных составляющих. В не-
которых странах эти руды перерабатываются на
квасцы и сульфат калия. В России добыча алуни-
та ведется в Забайкалье, Амурской области, на
Урале. Месторождения алунитовой породы обна-
ружены в Азербайджане, Казахстане, Узбекиста-

3 4 2 6( ) 'DG TX X

−2
4SO

+3
3KFe

КРАТКИЕ СООБЩЕНИЯ

EDN: TVIRCT
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не, Украине, США, Италии, Испании, Франции,
Австралии, Китае.

Залежи белой глины и алунита с помощью ор-
битального спутника “Марс Экспресс” были об-
наружены на Марсе, эти данные в соответствии с
условиями образования земного алунита могут
указывать на возможное существование в про-
шлом богатых алюминием кислых соленых марси-
анских вод (Carr, 1996; Benison, 2016; Ehlmann et al.,
2016). Изучение геологической истории нашей
соседней планеты возможно с применением тер-
модинамического моделирования условий мине-
ралообразования, что, в свою очередь, требует на-
дежных термодинамических констант минера-
лов, обнаруженных на марсианской поверхности,
в том числе минералов группы алунита (алунита,
натроалунита, ярозита, натроярозита и др.).

Основная масса проведенных физико-хими-
ческих исследований алунита посвящена изуче-
нию его синтетических аналогов. В работах (Bro-
phy et al., 1962; Parker, 1962; Serna et al., 1986; Stoffre-
gen, Alpers, 1992; Stoffregen et al., 2000; Frost et al.,
2006a; Küçük, Yildiz, 2006; Majzlan et al., 2006;
Toumi, Tlili, 2008; Murphy et al., 2009; Jones, 2017)
представлены результаты рентгенографического
изучения; в работах (Serna et al., 1986; Bishop, Mu-
rad, 2005; Frost et al., 2006b; Frost, Wain, 2008a; Tou-
mi, Tlili, 2008; Murphy et al., 2009; Maubec et al., 2012;
Henry et al., 2013; Сергеева, 2019) – результаты
КР- и ИК-спектроскопии. Термические и термо-
гравиметрические исследования выполнены ав-
торами публикаций (Arazi, Krenkel, 1970; Bohm-
hammel et al., 1987; Küçük, Yildiz, 2006; Frost et al.,
2006b; Frost, Wain, 2008b; Zema et al., 2012). Ин-
формация же о термодинамических свойствах
алунита весьма немногочисленна. Имеется
единственная экспериментальная калоримет-
рическая работа, в которой в 1947 году методом
растворения в 0.2N растворе KOH получена ве-
личина энтальпии образования синтетического
основного сульфата калия и алюминия из эле-
ментов (–5169.7 ± 1.9 кДж/моль (Kelley et al.,
1947)). Впоследствии эти данные были пересчи-
таны Хемингуэем и Роби (Hemingway, Robie,
1995) и включены в созданный ими справочник
по термодинамическим свойствам минералов
(–5176.5 ± 2.4 кДж/моль (Robie, Hemingway,
1995)). Рассчитанная по измеренной на калоримет-
ре энтальпии реакции разложения синтетического
образца алунита в работе (Bohmhammel et al., 1987)
величина ∆fH(298.15 K), равная –5026.24 ±
± 30 кДж/моль, значительно отличается от при-
веденных выше значений. В работах (Gaboreau,
Vieillard, 2004; Valero et al., 2012) представлены
оцененные значения энтальпии и энергии Гиббса
образования алунита. Авторами (Kelley et al.,
1947; Hemingway, Robie, 1995) была измерена низ-
котемпературная теплоемкость синтетического

алунита и рассчитано значение стандартной эн-
тропии.

В настоящей работе представлены результаты
калориметрического изучения природного об-
разца алунита с целью определения его энтальпии
образования.

ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНАЯ ЧАСТЬ
Характеристика образца

Для исследований был выбран алунит (место-
рождение Заглик, Азербайджан) из коллекции
кафедры минералогии геологического факульте-
та МГУ имени М.В. Ломоносова. Образец пред-
ставлен плотным однородным скрытокристалли-
ческим агрегатом алунита светло-бежевого цвета
с тусклым матовым блеском.

Рентгенографическое изучение было выполнено
на порошковом дифрактометре “STOE-STADI MP”
(Германия) с изогнутым Ge (III) монохромато-
ром, обеспечивающим строго монохроматиче-
ское CoKα1-излучение (λ = 0.178897 Å). Сбор дан-
ных осуществлялся в режиме поэтапного пере-
крывания областей сканирования с помощью
позиционно-чувствительного линейного детекто-
ра, угол захвата которого составлял 5° по углу 2Θ с
шириной канала 0.02°. Рентгендифракционный
спектр образца (рис. 1) соответствует спектру алу-
нита согласно базам данных ICDD (The Interna-
tional Centre for Diffraction Data, 2013; карточка
№ 01.072.1630), RRUFF (Database of Raman spec-
troscopy, X-ray diffraction and chemistry of minerals;
карточка № R070448) и MINCRYST (Crystallo-
graphic and Crystallochemica Database for Minerals
and their Structural Analogues, карточка № 7140).

ИК-спектроскопические исследования (FTIR)
были выполнены на Фурье-спектрометре “ФСМ
1201” (Россия) в режиме пропускания на воздухе
при комнатной температуре в диапазоне волно-
вых чисел от 400 до 4000 см–1 с точностью ±2 см–1.
Образцы были приготовлены в виде суспензий
порошка минерала (3–5 мг) в вазелиновом масле
и наносились на пластинку из бромида калия, в
качестве образца сравнения использовалась та же
пластинка из KBr до нанесения на нее минераль-
ной суспензии.

Описание спектра исследованного образца
алунита (рис. 2) может быть выполнено на осно-
вании результатов работ (Toumi, Tlili,2008; Серге-
ева, 2019), в которых представлены ИК-спектры,
схожие со спектром, полученным в настоящей
работе. Полосы поглощения алунита группируются
в трех спектральных диапазонах с примерными гра-
ницами: 3200–3600, 900–1300 и 400–750 см–1. В вы-
сокочастотной спектральной области зарегистри-
рована одна очень интенсивная симметричная по-
лоса поглощения с максимумом при 3476 см–1,
относящаяся к валентным колебаниям гидрок-
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Рис. 1. Порошковая дифрактограмма изученного алунита, межплоскостные расстояния указаны в Å.
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Рис. 2. Спектр ИК-поглощения изученного алунита.
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сильных групп. Отсутствие дополнительных ком-
понент у этой полосы указывает на то, что ОН-
группы занимают эквивалентные кристаллогра-
фические позиции. Спектральный диапазон
900–1300 см–1 содержит широкую интенсивную
полосу с четырьмя компонентами, которым мож-
но дать следующие отнесения: интенсивные по-
лосы при 1221 и 1088 см–1 приписываются трижды
вырожденным антисимметричным валентным
колебаниям ν3 аниона ; слабоинтенсивное
плечо при 1160 см–1 относят к обертону либрацион-
ных колебаний гидроксильных групп 2γ(ОН); узкая
полоса средней интенсивности при 1027 см–1 при-
писывается симметричным валентным колеба-
ниям ν1 аниона . Особенность спектральной
области 400–750 см–1 заключается в том, что здесь
проявляются полосы поглощения, соответствую-
щие валентным и деформационным колебаниям
AlO6-октаэдров, деформационным и валентным
колебаниям SO4-тетраэдров и либрационным ко-
лебаниям гидроксильных групп. Перекрывание
полос создает трудности при точном отнесении
полос поглощения. С учетом этого факта отнесе-
ние полос может быть следующим: интенсивная
полоса с максимумом при 681 см–1 приписывает-
ся деформационной моде ν4 аниона  и три-
жды вырожденной деформационной моде ν3
AlO6-октаэдра; полосу поглощения при 628 см–1

связывают также с деформационной модой ν4 ани-

она  и трижды вырожденной деформационной
модой ν3 AlO6-октаэдра; полоса при 599 см–1 при-
писывается колебанию ν3 AlO6-октаэдра, и при-
близительно здесь же находится полоса, отвечаю-
щая либрационным колебаниям гидроксильных
групп γ(ОН); узкая полоса поглощения средней
интенсивности с максимумом около 526 см–1 свя-
зывается с полносимметричным валентным ко-
лебанием ν1 AlO6-октаэдров; слабоинтенсивную
полосу при 488 см–1 приписывают трижды вы-
рожденному деформационному колебанию ν4
AlO6-октаэдров, а интенсивную узкую полосу при
430 см–1 – дважды вырожденному деформацион-
ному колебанию ν2 аниона .

Термическое поведение алунита было изучено
на дериватографе “Q-1500D” (Венгрия) в интер-
вале температур от комнатной до 1273 K со скоро-
стью нагрева 20 K/мин, масса образца составляла
210 мг. Полученная картина ТГ, ДТГ и ДТА кри-
вых согласуется с результатами предшествующих
исследований (Arazi, Krenkel, 1970; Иванова и др.,
1974; Bohmhammel et al., 1987; Küçük, Yildiz,
2006). В образце отсутствует адсорбированная во-
да, потеря массы, происходящая в интервале
500–650°С (tmax = 590°C), соответствует процессу

−2
4SO

−2
4SO

−2
4SO

−2
4SO

−2
4SO

дегидроксилизации. Согласно данным (Иванова
и др.,1974; Küçük, Yildiz, 2006) при этом образует-
ся аморфный глинозем и сульфаты калия, натрия
и алюминия, которые при дальнейшем нагрева-
нии выше 700°С (tmax = 870°C), подвергаются раз-
ложению с потерей оксида серы.

Химический анализ был выполнен на электрон-
ном микрозондовом анализаторе “CAMEBAX
SX-50” (Франция), ускоряющее напряжение
15 кВ, ток пучка 30 нА. Изученный образец имеет
следующий состав (мас. %): Na2O 2.77; K2O 6.81;
MgO 0.01; CaO 0.02; Fe2O3 1.08; Al2O3 37.50; SO3
38.71; H2O 13.4 (количество воды получено по
данным термогравиметрии). Химическая форму-
ла, рассчитанная на 10 зарядов, имеет вид
(K0.58Na0.38)( )(SO4)1.97(OH)6.02 и упро-
щенно: K0.6Na0.4Al3(SO4)2(OH)6. Изучаемый обра-
зец представляет собой промежуточный член
изоморфной серии алунит – натроалунит.

Термохимическое исследование

Термохимическое исследование алунита было
проведено на высокотемпературном теплопрово-
дящем микрокалориметре Тиана–Кальве “Se-
taram” (Франция) методом калориметрии раство-
рения. В качестве растворителя был использован
расплав состава 2PbO ⋅ B2O3, приготовленный
сплавлением стехиометрических количеств окси-
да свинца и борной кислоты при 1073 К. Раство-
рение проводили на воздухе методом “сброса”:
фрагменты образца алунита массой 5–12.5 (±2 ×
× 10–3) мг сбрасывали от комнатной температуры
в калориметр с расплавом, находящимся при T =
= 973 К; измеряемое значение теплового эффекта
представляло собой сумму приращения энтальпии
образца [(H0(973 K) – H0(298.15 K)] и энтальпии его
растворения ΔраствH0(973 K). При использовании
30–35 г растворителя и проведении 6–8 экспери-
ментов соотношение растворенное вещество –
растворитель можно было отнести к бесконечно
разбавленному раствору с пренебрежимо малой
энтальпией смешения. Калибровку прибора осу-
ществляли измерением приращения энтальпии
эталонного вещества – платины, проводимым в
условиях экспериментов по растворению. Необхо-
димые данные по [(H0(973 K) – H0(298.15 K)] для Pt
были взяты из (Robie, Hemingway, 1995).

Среднее значение измеренной величины
[H0(973 K) – H0(298.15 K) + ΔраствH0(973 K)]. Из
6 определений, выполненных на микрокалоримет-
ре Кальве, составило 1371.1 ± 17.9 Дж/г = 559.1 ±
± 7.3 кДж/моль (М = 407.77 г/моль), погрешности
определены с вероятностью 95%.

+3
2.96 0.04Al Fe
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ПОЛУЧЕННЫЕ РЕЗУЛЬТАТЫ

Энтальпия образования из элементов

На основании полученных калориметрических
данных и термохимического цикла, включающего
растворение минерала и составляющих его компо-
нентов, была рассчитана энтальпия образования
алунита состава K0.6Na0.4Al3(SO4)2(OH)6. Расчет
проводили с использованием реакции (1) и урав-
нений (2) и (3).

(1)

(2)

(3)

где ΔH = [H0(973 K)–H0(298.15 K) + ΔраствH0(973 K)] –
термохимические данные для изученного алуни-
та и оксидов калия, натрия, кальция, алюми-
ния, сульфата кальция и гидроксида алюминия
(табл. 1), необходимые для расчетов значения
ΔfH0(298.15 K) компонентов этой реакции также
приведены в табл. 1. Полученное значение эн-
тальпии образования изученного алунита пред-
ставлено в табл. 2.
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Калориметрические данные по растворению
природного образца алунита позволили рассчи-
тать энтальпии образования из элементов конеч-
ных членов ряда алунит – натроалунит. Пересчи-
танные на их составы экспериментальные значе-
ния [H0(973 K)–H0(298.15 K) + ΔраствH0(973 K)]
были использованы для расчета ΔfH0(298.15 K)
по уравнениям, аналогичным (1), (2) и (3). Рас-
считанные энтальпии образования алунита
KAl3(SO4)2(OH)6 и натроалунита NaAl3(SO4)2(OH)6
приведены в табл. 2. Полученное в настоящей ра-
боте значение ΔfH0(298.15 K) алунита согласуется
в пределах погрешностей с результатами един-
ственной калориметрической работы, выполнен-
ной методом растворения (–5169.7 ± 1.9 кДж/моль)
(Kelley et al., 1947) и с приведенной в справоч-
ном издании (Robie, Hemingway, 1995) величи-
ной (–5176.5 ± 2.4 кДж/моль). Такое согласова-
ние полученных разными методами значений
подтверждает достоверность полученных резуль-
татов. Энтальпия образования натроалунита со-
гласуется с рассчитанной в (Stoffregen, Cygan,
1990) из обменных равновесий в водных сульфат-
ных растворах величиной (–5131.97 кДж/моль),
приведенной в работе без погрешности.

Энергия Гиббса образования из элементов

Значение ∆fG0(298.15 K) алунита KAl3(SO4)2(OH)6
(табл. 2) было рассчитано с использованием вели-
чин полученной нами энтальпии образования и
стандартной энтропии по данным (Robie, Hem-
ingway, 1995). Для расчета значений ∆fG0(298.15 K)
изученного алунита и натроалунита были оценены
их стандартные энтропии (табл. 2). Расчет прово-
дился с использованием реакций (4) и (5) и значе-
ния энтропии S0(298.15 K) = 321 ± 5 Дж/(моль K)
для алунита (Robie, Hemingway, 1995).

Таблица 1. Термохимические данные, использованные в расчетах энтальпии образования алунита и натроалу-
нита (кДж/моль)

Примечания. а Справочные данные (Robie, Hemingway, 1995). 
б По данным (Kiseleva et al., 2001). 
в–д Рассчитано с использованием справочных данных по [H0(973 K) – H0(298.15)] (Robie, Hemingway, 1995) и эксперимен-
тальных данных по растворению ΔраствH0(973 К): в (Киселева и др., 1979); г (Ogorodova et al., 2003); 
д (Котельников и др., 2000). 
ж По данным (Огородова и др., 2011).

Компонент H0(973 K) – H0(298.15 K) + ΔраствH0(973 K) – ΔfH0(298.15 K) а

Na2O(к.) –111.8 ± 0.8б 414.8 ± 0.3

K2O(к.) –193.7 ± 1.1б 363.2 ± 2.1

CaO(к.) –21.78 ± 0.29в 635.1 ± 0.9

Al2O3(корунд) 107.38 ± 0.59г 1675.7 ± 1.3

СaSO4(ангидрит) 131.3 ± 1.6д 1434.4 ± 4.2

Al(OH)3(гиббсит) 172.6 ± 1.9ж 1293.1 ± 1.2
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(4)

(5)

Полученные значения ∆fG0(298.15 K) приведены
в табл. 2.

Таким образом, в результате проведенного ка-
лориметрического изучения природного образца
алунита промежуточного состава изоморфной се-
рии алунит – натроалунит получены новые дан-
ные по энтальпиям образования конечных чле-
нов этого ряда и рассчитаны энергии Гиббса их
образования.

Порошковый дифрактометр “STOE-STADI MP”,
инфракрасный Фурье-спектрометр “ФСМ-1201”,
дериватограф “Q-1500D” и микрокалориметр Ти-
ана–Кальве “Setaram” установлены на геологи-
ческом факультете МГУ имени М.В. Ломоносова.
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Установленная на большом статистическом материале линейная корреляция между содержаниями
в горных породах TiO2 и P2O5 доказывает, что титан является (наряду с кальцием и оксидами желе-
за) геохимическим барьером для фосфора. В гипергенных процессах наиболее вероятным механиз-
мом представляется сорбция фосфатов на двуокиси или гидроокиси титана, в частности, на лейкок-
сене, для чего получено и экспериментальное подтверждение.
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Понятие о геохимических барьерах предложе-
но в 1961 г. А.И. Перельманом. Так названы такие
участки зоны гипергенеза, в которых на коротком
расстоянии происходит резкая смена условий ми-
грации химических элементов, что приводит к их
концентрации (Перельман, 1989). Двумя извест-
ными геохимическими барьерами для фосфора
являются кальциевый и окисно-железный (Юдо-
вич и др., 2020; Юдович и др., 2018б). На кальци-
евом барьере фосфат фиксируется в виде апатита
(обычно в эндогенных процессах) или франколи-
та, часто называемого карбонат-апатитом, в про-
цессах экзогенных, в том числе в гипергенных ру-
дах фосфора – фосфоритах. На окисно-железном
барьере фосфат вначале сорбируется, а затем
фиксируется в виде фосфор-содержащих железных
руд типа керченских, а также в тесной генетической
ассоциации с глауконитом (Юдович и др., 2018б).

Однако в громадной литературе по фосфори-
там нет упоминаний еще об одном геохимиче-
ском барьере для фосфора – о барьере титановом.
Между тем, в недавно опубликованной книге
“Геохимия титана” (Юдович и др., 2018а) на боль-
шом аналитическом материале было надежно до-
казано существование линейной корреляции
между Р2О5 и TiO2 в большинстве типов горных
пород. В только что завершенной нами книге
“Геохимия фосфора” эта корреляция была под-
тверждена на еще более значительном аналитиче-
ском материале (около 190 тыс. полных силикат-
ных анализов); было получено несколько десят-
ков уравнений регрессии фосфата на титан, с
коэффициентами линейной корреляции не хуже,
чем с 0.01% уровнем значимости.

На рис. 1–3 приведены типовые примеры та-
ких уравнений для пород магматических, мета-
морфических и осадочных. Возле линий регрес-
сии пунктиром очерчена зона квадратичной
ошибки уравнения. Поскольку большинство об-
работанных нами аналитических совокупностей
не соответствуют нормальному (Гауссовскому) рас-
пределению, для определения примерно “двухсиг-
мового” интервала вокруг медианы нами использо-
вана формула Дж. Чамберса и др. (Chambers et al.,
1983):

Ме ± 1.57(Q3–Q1)/√ N,

где Ме – медиана, Q3 и Q1 – третий и первый
квартили, N – численность выборки (в нашем
случае – число выборочных средних).

В приведенных примерах можно видеть корре-
ляцию Р2О5 с ТiО2 в самых разнообразных геоло-
гических объектах: в различных базитах по всему
миру (Кудинов, 1971), в плиоцен-четвертичных
кислых вулканитах Кавказа (Попов и др., 1987); в
архейских биотитовых гнейсах олекминской се-
рии на Алданском щите (Петров, 1976); в верхне-
юрско-нижнемеловых алевролитах Предверхо-
янского прогиба (Ивенсен, 1991). Иногда (рис. 3а)
корреляция лучше проявлена не для ТiО2, а для ти-
танового модуля (ТМ = TiO2/Al2O3), подробно ис-
следованного в книге (Юдович, Кетрис, 2000), а
также для одного из трех других предложенных на-
ми фосфорных модулей: фосфор-кальциевого
(P2O5/CaO), фосфор-железного ФЖМ (P2O5/Fe2O3)
и фосфор-общежелезного ФОЖМ (P2O5/Fe2O3 +
+ FeO).

КРАТКИЕ СООБЩЕНИЯ

EDN: KDHCQA
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Очевидно, что сопряженность концентраций
Ti и Р создается за счет образования каких-то
устойчивых соединений. Из химии титана из-
вестно, что одним из таких соединений может
быть монофосфид титана TiP, который формиру-
ется двумя способами: действием паров фосфора
на элементарный титан при 450°С или длитель-
ным действием фосфина PH3 на порошкообраз-
ный титан при 850°С. В природе более вероятно
не прямое взаимодействие элементарных титана
и фосфора, а реакция хлорида титана с фосфином
РН3 с образованием комплекса. Как отмечено в
(Корбридж, 1982), впервые фосфиновый комплекс
H3P · TiCl4 был получен Розе в 1832 г. Приведя 16 ти-
пичных примеров немногочисленных соединений
титана с фосфином РН3, Д. Корбридж среди них

указывает и два титансодержащих: TiCl4 · H3P и
TiCl4 · 2H3P.

Известно также, что в кислой (в частности, со-
лянокислой) среде при повышенной температуре
можно синтезировать водный гидрофосфат титана
вида Ti[HPO4] · 2H2O, который применяется в каче-
стве пигмента, адсорбента, наполнителя пласт-
масс и катализатора. Известны также безводная
соль пирофосфорной кислоты TiP2O7 и метафос-
фат трехвалентного титана Ti[PO3]3, образующий-
ся, очевидно, в сильно восстановительной среде.
Образование подобных высокотемпературных со-
единений, вероятно, могло бы объяснить корреля-
ции фосфора с титаном, фиксируемые в эндоген-
ных горных породах (магматических и метамор-
фических).

Однако такое объяснение не годится для ис-
толкования наблюдаемой корреляции Р2О5 с TiO2
при низких температурах в условиях гипергенеза –
в осадочных породах, почвах или осадках. Такая
корреляция может быть результатом поглощения
фосфат-ионов на минералах титана, таких как
ильменит или полиморфы диоксида титана – ру-
тил, брукит, анатаз. Действительно, брянские хи-
мики (Авдащенко, Кузнецов, 2011) эксперимен-
тально доказали сорбцию фосфата на кристалличе-
ском диоксиде титана – анатазе. Они установили,
что в реакции 3TiO2 + 2H2O +  + 3e →
→ (TiO)3PO4 + 5 OH– при рН 7 сорбировалось
около 40% фосфат-ионов, при рН 8 уже около
90%, а максимум сорбции иона метафосфата

 приходился на значение рН примерно 8.5.
Поскольку весьма распространенной формой

существования титана в гипергенезе является
лейкоксен, мы предположили, что именно это ве-
щество является основным геохимическим ба-

−2
4HPO

−2
4HPO

Рис. 1. Примеры корреляции фосфора с титаном в магматических горных породах. 
а – различные базиты мира. Построено по данным Б. П. Кудинова, 1971 г. (Кудинов, 1971); б – плиоцен-четвертич-
ные кислые вулканиты Кавказа. Средние составы. Построено по данным В. С. Попова и др., 1987 г. (Попов и др.,
1987, с. 152–161).
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Рис. 2. Пример корреляции фосфора с титаном в ме-
таморфических горных породах: архейские биотито-
вые гнейсы олекминской серии на Алданском щите.
Построено по данным А.Ф. Петрова, 1976 г. (Петров,
1976).
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рьером для фосфора, сорбируя фосфат-ионы, на-
пример, по схеме: TiO2 nH2O (лейкоксен) +
+ [PO4]3– ⇒ Ti[HPO4] 2H2O. Лейкоксен, как пра-
вило, содержит примеси оксида или гидроксида
железа, поэтому при сорбции на лейкоксене мо-
гут действовать оба барьера – и титановый, и же-
лезо-окисный. Известно, что для очистки сточ-
ных вод от тяжелых металлов рекомендовано
применение синтезированного сорбента –
аморфного водного гидроксофосфата титана ви-
да Ti(OH)2 – x [HPO4]2 – x · nH2O (Маслова и др.,
2016). Не исключено, что подобное соединение
может получаться и в природной обстановке – в
предполагаемом процессе сорбции фосфата на
лейкоксене.

С целью прояснения предполагаемого меха-
низма сорбции, нами экспериментально изучена
зависимость сорбции фосфат-иона на тиманском
лейкоксене от рН раствора (Котова, Понарядов,
2020). Исходная титановая руда Пижемского место-
рождения (Средний Тиман) после отмучивания и
гравитационного обогащения в бромоформе была
разделена по магнитной восприимчивости. Выде-
ленная немагнитная фракция –0.25 + 0.1 мм состо-
яла из лейкоксена (70%) и лейкоксенизированно-
го ильменита (30%), а в единичных знаках содер-
жала циркон, рутил и турмалин. Раствор фосфата
натрия исходной концентрации 0.01 моль/л гото-
вился в дистиллированной воде из химически чи-
стого Na3PO4. Оказалось, что при слабокислом
рН 6.07, концентрация в сорбенте составила
примерно 0.02% Р2О5, при около нейтральном
рН 7.10 – впятеро больше, около 0.10% Р2О5.
Максимум сорбции наблюдался в щелочной сре-
де при рН 8.94; при таких условиях из раствора
было поглощено около 7.6% всего фосфора, кон-
центрация которого в сорбенте достигла пример-
но 0.13% Р2О5. Хотя условия экспериментов далеки
от природных (концентрация фосфора в морской

воде не превышает 0.1 мг/л), эти эксперименты
подтверждают идею о полной реальности титано-
вого барьера в геохимии фосфора – не только в
высокотемпературных процессах, но и в условиях
гипергенеза.

КРАТКИЕ ВЫВОДЫ
Как известно, главными геохимическими ба-

рьерами в геохимии фосфора являются кальцие-
вый, закисно- и окисно-железный, так как фос-
фаты Ca, Fe(II) и Fe(III) плохо растворимы. Са-
мым мощным геохимическим барьером для
фосфора в условиях гипергенеза является барьер
органический: живое вещество (ЖВ). Например,
планктон содержит в среднем 0.15% Р2О5 рыбы –
около 4%, а кости животных – около 27%.

От внимания исследователей ускользнул еще
один геохимический барьер для фосфора – тита-
новый. Однако реальность этого барьера доказы-
вается выявленной на огромной аналитической
базе корреляцией фосфора с титаном. Эта корре-
ляция была известна химикам еще в 19 веке и объ-
яснялась взаимодействием фосфата с диоксидом
титана. Огромный статистический материал, по-
лученный уже в наши дни в геохимии титана и
фосфора, добавляет к числу возможных объясне-
ний этой корреляции сорбцию фосфата на поли-
морфах диоксида титана, а в условиях гипергене-
за – на таком сорбенте, как лейкоксен.

И хотя эти химические механизмы не всегда
достаточно убедительны, сама эмпирическая
корреляция Р2О5 и ТiО2 надежно доказана на сот-
нях аналитических выборок как магматических и
метаморфических, так и осадочных пород, и по-
этому не подлежит сомнению.

Исследования выполнены при поддержке Россий-
ского фонда фундаментальных исследований, про-
ект № 20-55-53019.

Рис. 3. Примеры корреляции фосфора с титаном в осадочных горных породах. 
а – верхнеюрско–нижнемеловые алевролиты Предверхоянского прогиба; Построено по данным Г.В. Ивенсен, 1991 г.
(Ивенсен, 1991); б – нижнесилурийские карбонаты о-ва Вайгач. Построено по данным М.Б. Птицына и др., 1983 г.
(Юдович и др., 2016).
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