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ПРЕДИСЛОВИЕ

Эта книга подготовлена по материалам, представленным на советско- 
японский симпозиум по изотопной геологии, состоявшийся в Иркутске.

Читатель не может не обратить внимание на чрезвычайно широкий диапа
зон тем, которым посвящены работы японских и советских авторов. 
В определенном смысле это было сознательно предопределено организато
рами симпозиума. Поскольку такая встреча с японскими коллегами была 
первой, представлялось интересным познакомиться со всем спектром 
научных направлений изотопной геологии, разрабатываемых в Японии, 
и соответственно представить японским ученым состояние дел у нас.

В сборник помещена работа японских ученых Ш. Сасаки и К. Наказавы, 
иллюстрирующая современный изотопно-космохимический подход к  изуче
нию истории земной атмосферы с ’’нулевой точки” -  ее возникновения 
при аккреции. Ряд статей освещает проблемы дальнейшей эволюции всего 
вещества Земли начиная с ее аккреции. Здесь неоценимую помощь совре
менной геохимии приносят данные о закономерностях, систематике распре
деления изотопов благородных газов в геосферах. Так, в работах М. Озимы 
и Дж. Игараши, И. Канеоки содержатся интересные выводы об истории 
как  атмосферы, так и мантии и коры  нашей планеты.

Не менее важен и совершенно иной подход к  изучению эволюции гео
сфер — метод численного моделирования систем, включающих в себя, преж
де всего, пары радиоактивный—радиогенный изотопы, благородные газы 
и некоторые литофильные элементы (И.Я. Азбель, И.Н. Толстихин). Инте
ресна работа Ю.Д. Пушкарева, где автор развивает свою оригинальную 
идею о том, что хорошо известные мантийные изотопные корреляции 
являются следствием дифференциального плавления изотопно-гетероген- 
ного субстрата. На этой основе намечается новая модель эволюции систе
мы кора—мантия, которая основывается на учете изотопных эффектов, 
вызванных неравновесным дифференциальным плавлением.

Изотопная геохронология — традиционная область исследований совет
ских геохимиков, и некоторые представленные работы, выполненные 
Е.В. Бибиковой, Л.К. Левским, С.Б. Брандтом и их сотрудниками, де
монстрируют новые достижения: тончайшее исследование сложных внутри- 
зерновых изотопных систем цирконов с помощью ионного микрозонда, 
детальное датирование цирконов из пород Камчатки в попытке найти при
знаки первичного древнего возраста в более молодых образованиях и дру
гие данные.

Японские и советские участники симпозиума в г. Иркутске познакоми
лись с состоянием изотопно-геохимических и изотопно-геохронологиче
ских исследований в сибирских научно-исследовательских институтах.
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Помещенные в сборнике статьи Г.С. Плюснина, С.Б. Брандта и их сотрудни
ков представляют интересные исследования, проводимые хозяевами сове
щания.

Наряду с радиогенными изотопами для изучения эволюции глубинного 
вещества используются стабильные изотопы легких элементов. Две рабо
ты — В.И. Виноградова и В.А. Гриненко с сотрудниками — содержат очень 
информативные данные о применении изотопов в комплексе для оценки 
процессов рециклинга, т.е. участия пород осадочного цикла в формирова
нии более глубинных пород. Оригинальна работа, где решается обратная 
задача, -  поиск мантийного компонента (благородные газы и другие 
летучие) в некоторых метаморфических породах. В книге представлено 
исследование изотопной геохимии карбонатных пород (В.Н. Загнитко).

Читатели, интересующиеся методикой изотопно-геохимических иссле
дований, также найдут в книге интересные работы: оригинальное исследо
вание летучих в породах с помощью масс-спектрометрического метода, 
проведенное под руководством Л.К. Левского; чрезвычайно перспектив
ное направление по изотопной микрозональности кристаллов кальцита 
и графита в мраморе (X. Вада); изящный метод лазерного 39Аг/40Аг 
датирования, развиваемый М.И. Карпенко и В.В. Иваненко. Наконец, тео
рия изотопного фракционирования представлена в предлагаемой внима
нию читателя книге в статье В.Б. Полякова.

Конечно, такой широкий диапазон тематики книги не бесспорен, одна
ко он выражает собой именно ту идею, которой сознательно руковод
ствовались составители при компановке книги; представить по возмож
ности все направления, которые обсуждались на советско-японском сим
позиуме — первой, но, надеемся, не последней плодотворной встрече совет
ских и японских специалистов в области изотопной геологии.



УДК 550.42

М. Озима, Дж. Игараши

ЗЕМНЫЕ ИНЕРТНЫЕ ГАЗЫ:
ОГРАНИЧЕНИЯ И ВЫВОДЫ ОБ ЭВОЛЮЦИИ АТМОСФЕРЫ

ВВЕДЕНИЕ

Браун [11] впервые отметил заметное различие в относительной рас
пространенности летучих элементов, особенно инертных газов, в атмо
сферах Земли и Солнца. Из своих наблюдений он сделал вывод, что это 
расхождение — следствие вторичности земной атмосферы, поскольку 
в первичной атмосфере, состоящей из остатков солнечной туманности, 
распространенность элементов должна быть идентична распространенности 
элементов в космосе, что наблюдается в атмосфере Солнца. В этом случае 
инертные газы являются источником информации о происхождении и эво
люции земной атмосферы.

Существует два различных подхода использования данных по инертным 
газам в исследовательских задачах: первый заключается в сравнении эле
ментной распространенности инертных газов или их относительной распро
страненности; второй — в исследовании их изотопных отношений. Начиная 
с успешной попытки Брауна, первый из этих подходов дал ключ к пони
манию происхождения планетарных атмосфер [48, 65, 82]. Однако анализ 
распространенности элементов, особенно таких летучих, как  инертные газы, 
легко подвергающихся фракционированию, может оказаться затрудни
тельным, поскольку довольно часто трудно установить, является ли наблю
даемая распространенность элементов (или их относительная распростра
ненность) отражением начального состояния или она уже характеризует 
последующие изменения. И напротив, изотопные отношения в значительно 
меньшей степени подвержены фракционированию, и поэтому вполне допу
стимо предположить, что они несут истинную информацию о начальном 
состоянии. Выводы, сделанные исходя из изотопных отношений, можно 
считать менее неопределенными.

В последние несколько лет был получен ряд интересных данных об 
изотопных отношениях земных инертных газов. В первой части настоящей 
работы мы покажем ’’состояние дел” , сложившееся в исследованиях зем
ных инертных газов, особенно обратим внимание на изотопный состав 
вещества Земли. Будут также рассмотрены инертные газы в палеоатмосфе
ре. Во второй части мы исследуем земные инертные газы по отношению 
к инертным газам, распространенным в Солнечной системе. В третьей 
части мы рассмотрим различные эволюционные модели земной атмосферы 
в свете особенностей инертных газов.

©  М. Озима, Дж. Игараши, 1989
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ИСХОДНЫЕ ДАННЫЕ

ИНЕРТНЫЕ ГАЗЫ АТМОСФЕРЫ

Инертные газы воздуха. Весьма вероятно, что воздух является основным 
резервуаром, в котором содержатся земные инертные газы (с точки зрения 
запаса инертных газо в). Это следует из сравнения содержания инертных 
газов в воздухе и в скальных породах мантии Земли (см.,, например, 
рис. 9.1 в работе [5 7 ]). Однако необходимо отметить,что все эти хорошо 
проанализированные образцы относятся к верхней мантии. Поэтому вполне 
вероятно, что значительное количество инертных газов все еще остается 
в нижней мантии и даже в ядре Земли. Выше рассмотрены очень высокие 
отношения 3Не/4Не, обычно наблюдаемые в кратерах вулкана, что говорит
о наличии первичного Не в глубине мантии. Хе может также находиться 
в глубине мантии [60]. По предположению Стивенсона (личное сообще
ние) , некоторое количество Хе может находиться в ядре Земли. И все же

Таблица 1
Данные изотопного состава инертных газов в воздухе

Изотопы Изотопные
отношения

Альтернативная нор
мализация

Распространенность, 
а.е.м., %

Гелий
3 1,399+13 1 0,00014
4 106 714 800 ~  100

Неон
20 100 9,800 90,50
21 0,296±2 0,029 0,268
22 10,20±8 1 9,23

Аргон
36 0,3378±6 1 0,3364
38 0,0635 + 1 0,188 0,0632
40 100 295,5 99,60

Криптон
78 0,6087±20 1,994 0,3469
80 3,9599+20 12,973 2,2571
82 20,217±4 66,23 11,523
83 20,136±21 65,97 11,477
84 100 327,6 57,00
86 30,524±25 100 17,398

Ксенон
124 0,3537±11 2,337 0,0951
126 0,33±17 2,180 0,0887
128 7,136±9 47,15 1,919
129 98,32+12 649,6 26,44
130 15,136*12 100 4,07
131 78,90±11 521,3 21,22
132 100 660.7 26,89
134 38,79+6 256,3 10,43
136 32,94±4 217,6 8,857
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поскольку сейчас мы не имеем возможности оценить количество инертных 
газов, содержащихся в ядре Земли, то будем придерживаться предположе
ния, что в воздухе содержится приблизительно весь запас земных инертных 
газов. Несмотря на то что содержание инертных газов в воздухе прибли
жается к  общему их запасу на Земле, изотопный состав некоторых инерт
ных газов (Ne и Не) в воздухе и в веществе Земли заметно отличается 
друг от друга. Очевидно, что такое различие является отражением какого- 
то особого эволюционного процесса в системе атмосфера—Земля. Следо
вательно, сравнение изотопного состава инертных газов, содержащихся 
в воздухе и внутри Земли, даст очень нужную информацию об этом про
цессе [44, 61]. В табл. 1 представлен изотопный состав инертных газов 
в воздухе.

Палеоатмосфера. Доказательство изменения во времени таких изотоп
ных отношений палеоатмосферных инертных газов, как 40Аг/36Аг или 
129Х е/130Хе дало бы возможность наложить весьма полезное ограничение 
на модель эволюции системы атмосфера—Земля. До сих пор предпринима
лись попытки найти только отношение 40Аг/36Аг. Впервые Александер
[2] попытался определить 40Аг/36Аг, анализируя несколько докембрий- 
ских известняков, в надежде, что в отложениях мог находиться древний 
атмосферный Аг. Наиболее трудной задачей при определении палеоатмо- 
сферного отношения 40Аг/36Аг было определение поправки на радиоген
ный 4 0 А г, образовавшийся in situ . Для этого он использовал 40Аг-39Аг 
изохронный метод. К сожалению, попытка оказалась безуспешной.

Позже Кадоган [13] провел с помощью 40Аг-39Аг изохронного метода 
анализ известняка возрастом 380 млн лет и оценил изотопное отношение 
4° а г/ 36Аг = 2 9 1± 1 (для захваченного А г), которое он считал палеоатмо- 
сферным изотопным отношением.

Джонс [42] проанализировал несколько окаменевших растений и извест
няков, полагая, что окаменевшие растения обладают лучшей способностью 
отразить истинный палеоатмосферный изотопный состав Аг. Однако ре
зультаты оказались не очень обнадеживающими.

Недавно Келли и др. [36] использовали 36Аг/40Аг— К/40Аг—С1/40Аг 
корреляционную диаграмму для того, чтобы получить отношение 
40 Аг/30 Аг для Аг, содержащегося в жидких включениях аутигенной слюды 
(возрастом 268 млн лет). На этой диаграмме поправочная компонента 
хлора представляет природную компоненту из современной морской воды,
I поправочная компонента на калий соответствует образовавшемуся 
in s itu  радиогенному изотопу 40Аг. Скорее всего, надежные изотопные 
отношения палеоатмосферного Аг могут быть получены из образцов, ко- 
горые содержат пренебрежимо малое количество калия и, следовательно, 
фебуют введения только малой поправки для радиогенного 40Аг. К со 
-калению, таких образцов пока нет.

ИНЕРТНЫЕ ГАЗЫ ВНУТРИ ЗЕМЛИ

Весьма вероятно, что, за исключением радиогенных 40Аг и 4Не, коли- 
'И'1 гно инертных газов, находящихся в коре Земли, пренебрежимо мало 
нп сравнению с количеством инертных газов, содержащихся в мантии 
1смли. Поскольку мы не имеем сведений о содержании инертных газов
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в глубинных слоях мантии и в ядре Земли, то ограничимся только рас
смотрением верхней мантии. Однако это не повлияет на общность наших 
выводов об эволюции земной атмосферы, так как  весьма вероятно, что 
современная атмосфера является продуктом верхней мантии или ее про
изводных.

Гелий. Гелий имеет два изотопа — 3Не и 4 Не. В то время как  изотоп 
4 Не образуется непрерывно вследствие радиоактивного распада U и Th, 
образованием изотопа 3Не можно пренебречь при оценке полного содержа
ния Не в веществе Земли (внутри ее) [44]. Образование 3Не становится 
существенным только в некоторых веществах, например в обогащенных 
литием минералах [44] или на поверхности скал на большой высоте, в по
родах, подверженных облучению космической радиации в течение значи
тельного времени (>  105 лет) [38, 46]. Следовательно, мы с большой 
достоверностью можем предположить, что изотоп 3Не является, по суще
ству, первичным, а отношение 3Не/4Не в породах внутри Земли постоянно 
уменьшалось по величине с момента образования Земли по настоя
щее время.

На рис. 1 представлек .1 обобщающие данные отношения 3Не/4Не в ти
пичных веществах Земли. Из данных рисунка видно, что изотопное отно
шение изменяется в широких пределах, однако можно обнаружить не
сколько примечательных черт. Во-первых, отношение 3Не/4Не для веществ 
земной коры в целом намного меньше, чем в веществе мантии. Это вполне 
объяснимо, поскольку U и Th намного больше в земной коре, нежели в 
мантии. Во-вторых, это отношение в MORB (среднеокеанические подводные 
базальты) находится в довольно узком  диапазоне — от 1,1 до 1,2 Х10"5, 
как  следует из работы [39]. В третьих, образцы из зон ’’горячих пятен” 
имеют самое высокое отношение 3Не/4Не из всех наиболее часто встречаю
щихся земных веществ [4, 33, 40 ]. Для некоторых алмазов это отношение 
на порядок больше любых других земных веществ [29, 58, 60].

Более высокие значения отношения 3Не/4Не в породах ’’горячих пятен” 
обычно объясняют тем, что они зародились на большой глубине в менее 
дифференцированной мантии и поэтому содержат больше 3Не [3, 4, 24, 
33, 77].

Самые высокие значения отношения 3Не/4Не, обнаруженные в несколь
ких алмазах, приводят к интересным гипотезам о природе первичного 
Не в породах Земли [58]. Поскольку содержание U и Th в алмазах предель
но мало (к  настоящему времени проведено несколько измерений, которые 
показали, что содержание U составляет менее МГ9% [37], то значение от
ношения 3Не/4Не в некоторых кристаллах алмаза практически не изме
нилось, образно говоря, ’’застыло” . Поэтому алмазы с таким низким 
содержанием U и Th, по всей видимости, имеют отношение 3 Не/4Не, харак
терное для окружающей мантии, где произошла их кристаллизация.

Некоторые алмазы, как  известно, лмеют очень большой возраст 
(>  3 млрд лет) [37, 68]. Следовательно, благодаря их сильной химической 
инертности и высокой температурной стабильности в условиях низкой 
летучести 0 2 и низкой диффузионной способности Не [29] мы можем 
надеяться, что некоторые алмазы несут уникальную информацию об изо
топном отношении Не в первичной мантии. Причем подобную информацию 
невозможно получить из образцов других веществ. Озима и др. [60] нашли, 
8
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Рис. 1. Отношение 3Не/4Не для различных земных веществ
Д ля планетарного Не (Не = А) 3Н е/4Не = 1,4 • 10"4 и для Не Солнца 3Н е/4Не = 

= 4 • 10” . Данные океанические и для ’’горячих пятен” соответствуют вулканизм у 
океаническому и ’’горячих пятен” . Данные для алмазов получены в результате ана
лиза 100 образцов 129, 5 8 ,6 0 1

что некоторые алмазы имеют отношение 3Не/4Не больше 10~4 , а два алмаза 
даже больше, чем планетарное отношение (1,4X10-4 ) ,  — вплоть до 3,2Х 
Х1СГ4. Хонда [29] нашел у австралийских алмазов отношение 3Не/4Не 
также выше планетарного. Поскольку отношение 3Не/4Не монотонно 
уменьшается во времени в породах Земли, то начальное значение его во 
время образования Земли должно быть выше наибольшего из найденных 
значений у алмазов. В соответствии с этим Озима и Зашу [58] пришли 
к  выводу, что первичный гелий внутри Земли не может быть планетарным, 
а, вероятнее всего, является частью гелия Солнца (для него 3Не/4Не = 
= 4Х10-4 ) . К такому же выводу пришли Хонда и др. [29], которые обна
ружили солнцеподобный неон в алмазах. Этот факт мы рассмотрим ниже.

Итак, значение отношения 3Не/4Не внутри Земли изменяется очень силь
но (на несколько порядков), что объясняют появлением радиоактивного 
4 Не за счет распада U и Th. Исходя из изотопного состава Не в некоторых 
алмазах, мы приходим к выводу, что первичный Не в породах Земли 
не планетарного происхождения, а является, по-видимому, частью солнеч
ного Не.

Неон. Неон имеет три изотопа — 20Ne, 21 N e ,2 2 Ne. Общепринято изо
бражать изотопный состав неона в трехизотопной диаграмме, т.е. 
20Ne/22Ne—2 I Ne/22Ne (рис. 2 ). На рисунке показаны три основных вида 
неона, наблюдаемые в Солнечной системе, а именно: неон в солнечном 
ветре, планетарный неон и неон воздуха; кроме того представлено содер
жание неона в мантии.

Различное происхождение этих видов неона мы  рассмотрим в последнем 
разделе. В отличие от других инертных газов (Аг, Кг и Хе, за исключением 
нуклеогенных изотопов последнего) Ne, по-видимому, имеет в воздухе 
изотопный состав отличный от изотопного состава Ne земных пород.

Пореда и др. [66] нашли, что отношения 20Ne/22Ne в некоторых образ
цах MORB значительно выше (на 9% ), чем для Ne воздуха. Эти авторы,
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a H t / a Ht Рис. 2. Изотопы неона в различных 
земных веществах, представленных в 
диаграмме 20Ne/22N e - 21 Ne/22Ne. Ли
ния, проходящая через ’’воздух” — ли
ния масс-фр акционирования

1 — австралийские и арканзасские 
алмазы [29]; 2 — заирские алмазы
[62]; 3 — углекислый газ из пробурен
ной скважины  в Нью-Мексико [64]; 
4 — неон в лунной брекчии; 5 — неон 
в солнечном ветре; 6 — планетарный 
неон; 7 — MORB

0,02 0,0 if 0,06 0,08
г1Ие/ггИе

однако, предположили, что такое различие объясняется не масс-фракцио- 
нированием во время процесса образования магмы и ее перемещения, 
а смешением некоторого неизвестного вида Ne с высоким отношением 
20Ne/22Ne и неоном воздуха. Стаудечер [77] для стекла из MORB пред
сказал, что отношение 20Ne/22Ne изменяется в диапазоне от 10 до 13. 
Финней [64] нашел, что значение 20Ne/22Ne в С 0 2 из пробуренной сквг- 
жины оказалось равным 11,6±0,9. Дополнительный анализ показал нали
чие у Хе более высоких отношений 129Х е/130Хе и 131 ~ 1 збХ е/1 30Хе 
по сравнению с атмосферным ксеноном. Хонде [29] впервые удалось 
провести анализ изотопных отношений Ne в алмазах. Оказалось, что в че
тырех алмазах отношения 20Ne/22Ne значительно выше, чем в атмосфер
ном Ne, причем самое высокое было найдено для бесцветного алмаза 
из Австралии —14,2±2,1. Озима и Зашу [62] провели анализ пяти алмазов 
из Заира (весьма вероятно, что они были из одного геологического обра
зования) с целью определения изотопных отношений для Не и Ne. У всех 
пяти образцов отношение 20Ne/22Ne также оказалось выше, чем у атмо
сферного неона. Эти изотопные данные на диаграмме 20Ne/36A r—22Ne/36Ar 
расположены на линии, которую они интерпретировали как  линию ’’смеше
ния” атмосферного неона и неона, находящегося в алмазах, причем по
следний, по их мнению, состоял из захваченного солнечного и нуклеоген- 
ного Ne, образовавшегося in situ .

В то время как  содержанием в Земле нуклеогенных изотопов 20Ne 
и 22Ne можно пренебречь, количество синтезированного изотопа 21Ne 
может стать значительным [40]. Ядерные реакции, в результате которых 
синтезируется 21Ne, имеют вид 180 (а ,  n ) 21Ne и 24Mg (a, n ) 21Ne [82], 
где а  и п образуются при распаде U и Th. Избыток 21 Ne по отношению 
к неону воздуха был обнаружен как  в веществах земной коры, так и ман
тии, в частности в термальных водах [28], вулканических газах [14, 66], 
ксенолитах мантии [40] и в некоторых минералах [62, 81, 84]. Авторы 
указанных выше работ недвусмысленно объяснили этот избыток нуклео- 
генным происхождением 21 Ne. Эти ядерные реакции имеют особенно 
важное значение для вещества земной коры, где концентрации U и Th 
очень высоки.
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Итак, совершенно очевидно, что изотопный состав Ne внутри Земли 
(20Ne/22Ne, 21Ne/22Ne) отличается от изотопного состава неона воздуха. 
Избыток изотопа 21 Ne может быть объяснен нуклеогенным происхожде
нием, т.е. в результате реакций 180 (а , « ) 21Ne и 24Mg (се, « ) 21Ne, однако 
различие в значениях отношения 20Ne/22Ne между неоном воздуха и нео
ном, содержащимся в породах Земли, возникает, вероятнее всего, из-за 
фракционирования последнего в течение эволюции атмосферы. Неон, 
находящийся в породах Земли, по-видимому, похож на неон Солнца.

Аргон и криптон. За исключением радиогенного 40 Аг, который является 
продуктом радиоактивного распада 40 К, Аг и Кг, судя по всему, имеют 
идентичные изотопные составы в воздухе и в породах Земли. В минералах 
с большим содержанием U криптон, образовавшийся в результате реакции 
деления, можно обнаружить, однако эти минералы практически не играют 
сколько-нибудь значительной роли с точки зрения глобального запаса 
инертных газов.

Изотопное отношение Аг в мантии Земли — 40Аг/36Аг — было первым 
источником информации при построении модели дегазации мантии. Был 
проведен ряд исследований, в которых изучалось отношение 40Аг/36Аг 
в современных вулканических породах, особенно в подводном вулканиче
ском стекле, которое в наименьшей степени ’’загрязнено” аргоном воздуха, 
для того чтобы получить представление об изотопном отношении аргона 
древней мантии [21, 24, 58, 72]. Результаты этих исследований однозначно 
показали очень высокое значение отношения 40Аг/36Аг — более 10 000. 
Несмотря на то что большинство исследователей считают, что в мантийном 
источнике MORB или в породах верхней истощенной мантии в настоящее 
время отношение 40Аг/36Аг более 10 000, некоторые авторы полагают, 
что в более глубинной мантии, представленной вулканическими породами 
’’горячих пятен” , отношение 40А г/36Аг значительно ниже (менее 1000), 
чем в верхних слоях истощенной мантии [3, 24, 35, 45]. Однако Фишер 
[22] утверждает, что такое низкое значение отношения 40Аг/36Аг получи

лось в результате загрязнения атмосферным аргоном. Это расхождение 
остается открытым для разрешения в будущих исследованиях.

Ксенон. Вследствие «очень небольшого содержания ксенона в веществе 
мантии (менее 10"11 см3/г  при нормальных условиях) очень трудно про
вести точные измерения изотопного состава в исследуемых образцах. За 
исключением радиогенного ( 129Хе) и полученных в результате расщепле
ния ( 131Хе— 136Хе) компонент, по-видимому, нет какого-либо заметного 
различия в изотопных составах Хе воздуха и Хе, содержащегося в различ
ных породах мантии. Это видно из рис. 3, где изотопный состав Хе пред
ставлен в виде процентного отклонения от изотопного состава Хе воздуха.

Об избытке 129Хе и 131Хе—136Хе в различных веществах мантии по 
отношению к  атмосферному Хе сообщалось различными авторами, напри
мер в MORB [4, 78], в ксенолитах мантии [34, 40], в алмазах [29, 62] 
и в газе из скважины [12]. Избыток 1 29Хе относительно Хе воздуха можно 
объяснить образованием из вымершего изотопа 1291, а изотопов 13'Х е — 
136Хе — спонтанным делением либо 238U, либо 244Ри. Вследствие того 
что времена полураспада 1 2 Э1 и 244 Ри короткие — 15,9 и 82 млн лет, нали
чие этих нуклеогенных изотопов Хе указывает на очень раннее образование 
атмосферы — приблизительно в течение нескольких десятков миллионов
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Рис. 3. Процентное отклонение изотопных отношений Хе (нормализованных по
“Хе) из соответствующих изотопных отношений Хе воздуха, где Ь "М -

|('м/‘ 30м )обр/('м /130м)воза -  1} X 100возд.
1 — различные вещ ества мантии Зем ли (для вулканических пород из работ [3,

57, 7 8 ], д л я  ксенолитов мантии из [12, 27, 71 ], для алмазов из [29, 6 2 ] ) ;  2, 3 — 
1 2 ’ Хе в хондритах [63]

лет после образования Земли. Следовательно, их существование наклады
вает решающее ограничение на эволюцию атмосферы Земли, а установление 
изотопных аномалий Хе имеет первостепенное значение в понимании этой 
эволюции.

Хотя наличие избытка 129Хе в веществе мантии скорее правило, нежели 
исключение, все же еще не совсем ясны происхождение и величина этого
избытка. Стаудечер [78] и Аллегр [4] обнаружили избыток 129Х е/130Хе 
в MORB, причем были получены значения, превышающие изотопные отно
шения в любых других земных веществах. Однако столь большой избыток 
129Хе в MORB не был подтвержден другими исследователями, хотя причи
на отсутствия такой аномалии может заключаться в загрязнении исследуе
мых образцов ксеноном воздуха или в их гетерогенности. Кроме MORB, 
один из самых больших избытков 129Хе впервые был обнаружен в угле
кислом газе из пробуренной в Нью-Мексико скважины [12]; позже это 
было подтверждено другими исследователями [10, 64, 76]. Сообщалось, 
что избыток 129Хе обнаружен во многих образцах ксенолитов мантии 
и алмазах, что может в принципе соответствовать действительности, хотя 
этот избыток и измерялся с большими ошибками вследствие малого коли
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чества Хе в образцах. Изотопы ксенона, образующиеся в результате реакций 
деления, диагностируются труднее. В некоторых образцах удается обна
ружить избыток изотопов 131_136Хе по отношению к  ксенону воздуха, 
однако в большинстве случаев невозможно определить однозначно, в ре
зультате деления какого изотопа они образовались — 2 3 8U или 244Ри. 
Только в С 0 2 из скважины удалось однозначно установить, что причиной 
избытка 131_ 13 бХе была реакций деления 2 3 8 U.

Пока еще не потаилась работа, в которой бы сообщалось о существова
нии компонент Хе, образовавшихся в результате расщепления 244Ри. 
Однако предполагается, что избыток 131-1 Хе, обнаруженный в неко
торых MORB [4, 78] и в алмазах [29], есть продукт расщепления 238U. 
Но, если принимаем значение 244Pu/238U = 0,015, оцененное для метео
ритов [Подосек, 1972] как  начальное значение, а содержание U на Земле 
равным 32 ■ 10- 9 , то 136Хе, образовавшийся в результате расщепления 
244Ри, должен быть сравним с 136Хе воздуха. С другой стороны, предпо
лагая содержание U равным 32 • 10“ 9 в целом на Земле, количество изо
топа 136Хе, образовавшегося в результате реакции деления урана 
за 4,5 млрд лет, должно быть только около 1,7% от 136Хе воздуха [8]. 
Недавние оценки отношения 244Pu/238U для метеоритов дают значительно 
меньшее значение (~  0,005) [46] [Марти и др., 1983], чем предваритель
ная оценка (0,015). Но даже принимая во внимание меньшую оценку, 
содержание изотопов 131-13бХе, образовавшихся в результате расщепле
ния 244Ри, должно быть больше или, по крайней мере, сравнимо с содержа
нием изотопов ксенона, образовавшихся в результате деления 2 38U в це
лом  на Земле.

В результате тщательного изучения данных по метеоритам и земным 
образцам Пепин и Финней [63] пришли к  выводу, что ксенон воздуха 
содержит 6,7% радиогенного 129Хе, образовавшегося в результате распада 
1291, и около 4,7% изотопа 136Хе, образовавшегося в результате деления 
244Ри. Игараши и Озима [31], обработав дополнительные данные по метео
ритам (которые можно найти в литературе) и используя усовершенство
ванный аналитический метод (многовариантный корреляционный анализ), 
подтвердили данные Пепина и Финнея, хотя и получили несколько меньшее 
значение (около 3,1% атмосферного 136Хе) для ксенона, образовавшегося 
в результате расщепления 2 44Ри.

Эти результаты, равно как  и начальное значение отношения 244Pu/2 38U, 
полученное из анализа метеоритов, указывает на то, что Земля ’’содержала” 
довольно большое количество 244Ри и 12 91. Следовательно, весьма вероят
но, что в земных породах содержится не пренебрежимо малое количество 
и радиогенного 12 9Хе и ксенона, появившегося в результате расщепления 
244Ри, часть которых затем перешла (дегазировала) в атмосферу.
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ВЫВОДЫ И ОГРАНИЧЕНИЯ

ИНЕРТНЫЕ ГАЗЫ СОЛНЦА,
ПЛАНЕТ СОЛНЕЧНОЙ СИСТЕМЫ И ЗЕМЛИ

В этом разделе мы рассмотрим характеристики атмосферных инертных 
газов по отношению к  инертным газам, распространенным в Солнечной 
системе. Здесь мы ограничимся только теми характерстиками, которые 
касаются эволюции земной атмосферы. Для более общего рассмотрения 
космохимии инертных газов, в частности, исследующей внеземные компо
ненты инертных газов, читателю рекомендуется обратиться к  главе, напи
санной Пепином [57].

Обычно считается, что существует две широко распространенные компо
ненты инертных газов в Солнечной системе: солнечного типа — инертные 
газы на Солнце, наблюдаемые при эмиссии элементарных частиц Солнцем 
в виде солнечного ветра или солнечных вспышек (Не и Ne) или определяе
мые как  поверхностно-связанные компоненты в лунных грунтах (Аг, 
Кг и Х е ); планетарного типа — обнаруживаемые, как  правило, в метеори
тах, обычно в кислотоупорных компонентах, называемых Q [43], и хондри- 
тах, причем как  элементный, так и изотопный состав последних 
существенно отличается от инертных газов солнечного типа. Вследствие 
своего широкого распространения и довольно однородного элементного 
и изотопного составов эта компонента инертных газов, как  полагают, 
происходит от какого-то однородного и большого по размерам источни
ка, находящегося в Солнечной системе, но происхождение этого источни- 
к ак  еще не совсем понятно. Хотя существование этих основных компонент 
уже не вызывает сомнений, их определение потребует в будущем дополни
тельных исследований.

Д ля солнечной компоненты сейчас хорошо известно, что изотопный со
став инертных газов в большой степени зависит от энергии испускаемых 
частиц. Например, отношение 20Ne/22Ne в солнечном ветре (Е  ~  1 кэВ/н) 
равно приблизительно 13,7 [16], а в солнечных вспышках изменяется от
11 до 12 (£■ — 1 МэВ/н) [9, 17, 52, 53, 67]. Предполагается, что для частиц 
с еще большей энергией характерно даже более низкое значение отношения 
20Ne/22Ne согласно спутниковым измерениям [15, 19, 49 ]. Особенно 
большое изменение изотопного отношения, как  предполагается, отмечается 
для Не, у которого отношение 3Не/4Не, измеренное с помощью спутника 
(Е  ~  1СК50 МэВ/н), составляет 10-2 в отличие от солнечного ветра — 
4Х10-4 (Е  ~  1 КэВ/н) [15]. Следовательно, встает вопрос: сможем ли мы 
найти характеристику среднего изотопного состава инертных газов Солнца 
при какой-либо произвольной эмиссии элементарных частиц Солнцем? 
Утверждалось, что вследствие своего довольно постоянного элементного 
состава, особенно Fe/O, солнечный ветер характеризует объемный хими
ческий состав Солнца (см., например, [5 0 ]). Однако учитывая то, что 
не наблюдается фракционирования в изотопных отношениях С, N, О, Mg 
между веществом в солнечных вспышках и земными веществами, Мейер 
[50] предположил, что солнечные вспышки точнее всего характеризуют 

изотопный состав инертных газов в объеме Солнца. Здесь, однако, не
обходимо отметить, что нет данных наблюдений по этим изотопным соста-
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Рис. 4. Отношения 20 Ne/12 Ne при эмиссии элементарных частиц Солнца в зависимости 
от их энергии (частицы солнечного ветра (SW) обладают средней энергией в несколь
ко КэВ/н, а частицы солнечных вспышек -  выше 1 МэВ/н)

1 — измерения с помощ ью  спутников [15, 19, 4 9 ];  2 — неон лунной брекчии [17, 52,
67, 8 3 ];  3 — неон в метеоритах [9, 5 3 ]; 4  — космический неон (косм ическая пыль) 
[5 ]. Стрелками показаны  данные, характеризую щие атмосферный (Air) и планетарный 
(Р1) неон.

вам для солнечного ветра — солнечный ветер может иметь такие же изо
топные составы, которые характерны для вещества Земли.

Из-за такого разброса изотопных отношений, характерных для испускае
мые Солнцем частиц, может оказаться невозможным выбрать какие-то 
характерные изотопные отношения или удельную эмиссионную способ
ность, характеризующую средний изотопный состав инертных газов 
на Солнце. На рис. 4 представлены отношения 20Ne/22Ne при различных 
типах солнечной эмиссии с различными энергиями частиц. Там же нанесе
ны данные по атмосферному и планетарному Ne. Несмотря на значитель
ный разброс изотопных отношений различных типов солнечной эмиссии 
элементарных частиц, необходимо обратить внимание на то, что отношение
20Ne/22Ne, характерное для солнечной эмиссии, заметно больше по вели
чине, чем у атмосферного и планетарного Ne. Хотя частицам с высокой 
энергией (~ 1 0  МэВ/н) соответствует значительно более низкое отношение 
20Ne/22Ne (по отношению к воздуху), их ’’вкладом” в изотопное отно
шение Ne можно без всяких опасений пренебречь, поскольку количество 
таких частиц с увеличением энергии быстро уменьшается. Поэтому мы 
считаем, что Ne Солнца, или Ne в объеме Солнца, имеет более высокое от
ношение 20Ne/22Ne, чем планетарный и земной Ne. Что касается изотопа
21 Ne, то вследствие появления дополнительного количества нуклеогенной
компоненты из-за облучения космическими лучами и его относительно 
малой распространенности очень трудно определить первоначальное изо-
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Рис. 5. Сравнение состава земного Хе с неземными изотопными составами

В качестве единиц измерения используются (в ° / 00) : 6 , 3 0 = (R a/R  — 1) 1000, 
где Ra и R  соответствую т изотопному отношению Хе воздуха к  незем ном у изотопно
м у отношению (отношения нормализованы к  l3 0 Xe); SUCOR -  газы, связанные 
с поверхностью частиц лунного грунта; Murray — углистый хондрит; UR: U -  Хе 
[63]. Пунктирные линии соответствуют линиям изотопов 134Хе, 1 Хе, 1 J ,Xe и 

30Хе и дают приблизительную степень фракционирования Хе по отношению к  вне
зем ны м  составам [S ]

топное отношение, поэтому мы будем рассматривать главным образом 
отношение 2 0 Ne/2 2 Ne.

Д ля Аг и Кг, по-видимому, нет большего различия в изотопных отно
шениях для земной, планетарной и солнечной компонент, за исключением 
радиогенного изотопа 40Аг. Б лэк  [9] утверждал, что отношение 38Аг/36Аг 
для солнечных вспышек на 20% больше, чем у солнечного ветра и других 
компонент (планетарного и земного А г). Однако Виелер [83] не получил 
таких больших значений отношения для солнечных вспышек и пришел 
к  выводу, что отношение 38Аг/36Аг приблизительно одинаково для Аг 
воздуха, Солнца и планет. Планетарный и солнечный Кг, по-видимому, 
также сходны по своему относительному изотопному составу.

Эбергарит [16] указывал на 0,4%/а.е.м. фракционирования (за исклю
чением 8 6Кг) Кг воздуха по сравнению с Кг Солнца или планетарным Кг. 
Однако в работе [6] указывалось на наличие двух изотопных типов сол
нечного Кг — первый весьма близок к земному Кг (в пределах 10~3 для 
всех изотопов), а второй сильно фракционирован по сравнению с изотоп
16



ным составом земного Кг — около 0,25%/а.е.м., что меньше, чем у Эбер- 
гардта [16]. Создается впечатление, что фракционирование Кг воздуха 
по отношению к  Кг Солнца или планетарному Кг установлено недостаточно 
достоверно и нуждается в дальнейшем уточнении. Поскольку степень фрак
ционирования (если оно есть) очень мала, то в дальнейшем мы будем 
считать изотопные составы Кг у планетарной, солнечной и земной компо
нент подобными.

Компоненты планетарного и солнечного Хе, отделенные от их тяжелых 
изотопных компонент, подобных компонентам деления, почти идентичны. 
Это предполагает, что они представляют собой повсеместно распростра
ненную компоненту в Солнечной системе. Эта компонента была обозначена 
Такаока (1972 г.) как  первый Хе, а Пепином [63] как  U-Xe. Ксенон 
воздуха тесно связан с U-Xe масс-фракционированием. Фракционирование 
почти линейно зависит от массового числа и достигает 3,5%/а.е.м (рис. 5 ).

Ниже мы отметили некоторые основные отличия в изотопных составах 
между земными атмосферными инертными газами и планетарными и сол
нечными их компонентами.

1. Отношение 20Ne/22Ne оказалось наименьшим (8,2±0,4) для плане
тарного Ne, промежуточным (9,8 ±0,8) для неона воздуха и наибольшим 
(11 -13 ,6 ) для солнечного ветра и солнечных вспышек.

2. Все изотопы Аг и Кг подобны для компонент воздуха, Солнца и пла
нет, за исключением нуклеогенных изотопов.

3. Планетарный и солнечный Хе (за исключением его изотопов, образо
вавшихся в результате реакции расщепления) имеет почти идентичный 
изотопный состав. Хе воздуха оказывается тяжелым и является фракцио
нированным по отношению к  Хе Солнца и планет.

4. Изотопный состав Не довольно изменчив не только между земной, 
планетарной и солнечной компонентами, но даже ’’внутри” одной земной 
компоненты. Кроме того, Не достаточно легко уносится из атмосферы, 
и поэтому весьма вероятно, что существующий сейчас атмосферный Не 
скорее изменчив, чем имеет постоянную структуру. Поэтому мы не будем 
рассматривать изотопы Не с точки зрения эволюции атмосферы.

ВЗАИМОСВЯЗЬ ПРОИСХОЖДЕНИЯ КОМПОНЕНТ ИНЕРТНЫХ ГАЗОВ

В предыдущих разделах мы рассматривали характерные особенности 
земных инертных газов с точки зрения их различия между атмосферной 
компонентой и инертными газами мантии Земли, а также отличие атмосфер
ных газов от инертных газов Солнечной системы. Поскольку считается, что 
первичная солнечная туманность, из которой образовались планеты, была 
довольно хорошо гомогенизирована, то мы можем предположить, что зем
ные инертные газы, равно как  и две другие основные компоненты инертных 
газов, сформировались в начальной стадии из однородного образования, 
т.е. из хорошо гомогенизированных первичных инертных газов первичной 
солнечной туманности. Поскольку в настоящий момент Солнце содержит 
99% всей массы Солнечной системы, то резонно предположить, что (не 
учитывая более поздние добавления нуклеогенных компонент) инертный 
газ Солнца представляет собой первичную компоненту, а земная и плане- 
2. Зак . 2261 17



Земля Плпнтпппные

Рис. 6. Распространенность изотопов инертных газов на Земле (в атмосфере и в ман
тии) и в составе планет (углистые хондриты) по отношению к  распространенности 
изотопов инертных газов на Солнце (горизонтальная линия)

Числа на диаграмме распространенности изотопов инертных газов на Солнце со
ответствуют м ассовы м  числам изотопов. Распространенность инертных газов на Земле 
и в метеоритах либо горизонтальна (отсутствие ф ракционирования), либо имеет по
ложительный наклон (наличие тяжелых изотопов) по отношению к  распространен
ности инертных газов на Солнце. Масштаб по вертикали отсутствует

тарная компоненты образовались из солнечной компоненты. Рассмотрим 
эту точку зрения.

На рис. 6 схематично показаны изотопные составы всех инертных газов 
в земной (в атмосфере и внутри Зем ли), планетарной и солнечной компо
нентах (изотопные составы нормализованы по отношению к солнечной 
компоненте — обозначены горизонтальными полосами). Во всех случаях 
фракционирования относительно солнечной компоненты наблюдается 
повышение содержания тяжелых изотопов.

Это можно достаточно просто объяснить, если предположить, что сол
нечная компонента представляет собой первичную компоненту, а другие 
получены из последней'посредством некоторых процессов фракциониро
вания. Тот факт, что во всех случаях фракционирования наблюдается 
повышение содержания тяжелых изотопов, прямо указывает на то, что 
атмосферные и планетарные инертные газы являются остаточными компо
нентами в процессе фракционирования. Это также вполне объяснимо, 
поскольку и атмосферная, и планетарная компоненты связаны с твердыми 
(сконденсировавшимися) веществами, а процесс конденсации обычно 
сопровождается уменьшением содержания легких элементов и изотопов. 
Однако тот факт, что фракционирование имеет место только у Хе из зем
ных инертных газов (одновременно у атмосферного и содержащегося 
в породах Земли Х е ), предполагает наличие некоторого необычного процес
са фракционирования. Ниже мы рассмотрим этот процесс.

Для неона же в отличие от Хе фракционирование наблюдается только
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для атмосферной компоненты. Поэтому мы можем утверждать, что фрак
ционирование Ne происходит в течение или после образования земной 
атмосферы.

Рассматривая все эти факты наблюдений, мы можем предположить, что 
эволюция земных инертных газов происходила по следующему ’’сцена
рию” . Первоначально Земля имела инертные газы Солнца, за исключением 
Хе. Еще до земной аккреции Хе был фракционирован в процессе захвата 
при аккреции планетезималей [56]. Земная атмосфера (включая инертные 
газы) была затем образована за счет дегазации вещества Земли. В течение 
или после образования земной атмосферы Ne воздуха был фракциониро
ван. В настоящее время мы пока не можем объяснить процесс фракциони
рования Ne. Это, например, могло быть вызвано гидродинамической утеч
кой Н2 из первичной атмосферы в течение последней стадии образования 
Земли [30 ,73 ].

Как упоминалось выше, процесс фракционирования Хе должен быть спе
цифичен: в результате этого процесса происходит очень большое фракцио
нирование самого тяжелого из инертных газов — Хе, оставляя нетронуты
ми более легкие инертные газы. В обычно встречающихся процессах фрак
ционирования степень фракционирования обратно пропорциональна массо
вому числу, поэтому фракционирование тем больше, чем меньше массовое 
число изотопа. Например, для рэлеевской дистилляции и также для диф
фузионных потерь коэффициент фракционирования (=  (N 2 /N i ) /(N 2 jN x) 0, 
где N lt N 2 — номера двух изотопов, а индекс 0 обозначает начальное со
стояние) и может быть записана в виде

где г — обозначает остаточную фракцию / (TVi) 0» М  — массовое число, 
AM - М \  —M i - Аналогично для утечки Джинса

где А  — константа (положительная), независящая от массового числа М. 
В обоих случаях мы полагаем, что \АМ\/М <  1.

Из уравнений (1) и (2) следует, что для одних и тех же значений г 
(<  1) и AM  коэффициент фракционирования /  уменьшается с увеличением 
массового числа М, т.е. чем больше масса, тем меньше фракционирование.

Однако для системы, которая ’’приобретает” инертные газы из внешней 
системы, все наоборот — фракционирование имеет обратную направлен
ность. Озима и Наказава [56] продемонстрировали, что переход за счет 
собственной гравитации инертных газов в протопланетную структуру 
приводит к  большему изотопному фракционированию для элементов 
с большим атомным весом. Коэффициент фракционирования тогда имеет 
вид

где а, Ъ — константы ( > 0 ) , независящие от массового числа М; R, Т  — уни
версальная газовая постоянная и температура соответственно. Из уравнения
(3) видно, что фракционирование увеличивается экспоненциально с увели
чением массы. Озима и Наказава [56] считают, что гравитационный захват

(1)

f=Ae~>г'Ш аг, (2)

/ =  aexp(bM /R T ) , (3)
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инертных газов протопланетным веществом позволяет понять наиболее 
труднообъяснимое (наблюдаемое у земных инертных газов) явление — 
более сильное фракционирование у более тяжелых элементов.

Изложенная выше теория может объяснить существенную особенность 
земного Хе, однако некоторые вопросы остаются нерешенными. Во-первых, 
теория гравитационного захвата, объясняя сильное фракционирование Хе, 
необходимо требует небольшого, но не пренебрежимо малого фракциони
рования второго по массе инертного газа Кг. Однако этого не наблюдается. 
Во-вторых, из уравнения (3) следует, что фракционирование должно иметь 
место не только для изотопного отношения, но даже в большей степени 
для элементной распространенности. Распространенность элементов и отно
сительная характеристика распространенности инертных газов, которые 
следуют из уравнения (3 ), дают лишь грубое приближение распространен
ности этих газов. Часть этих трудностей может быть преодолена, если 
предположить некоторое специфическое распределение по размеру земного 
протопланетного вещества [31].

Другое объяснение сильного изотопного фракционирования Хе было 
предложено позже в работах [30, 73]. В этих работах предполагается, что 
гидродинамическая утечка Н2 из первичной атмосферы сопровождалась 
также фракционированной утечкой и инертных газов. Однако эта теория 
не в состоянии объяснить, почему изотопный состав Хе идентичен в земной 
атмосфере и во внутренних породах Земли и почему у более легких инерт
ных газов фракционирование слабее.

МОДЕЛИ ЭВОЛЮЦИИ АТМОСФЕРЫ

Исходя из того, что, как  указывал Браун, земная атмосфера существен
ным образом отличается по относительной распространенности летучих 
элементов от Солнца, естественно предположить, что существующая ныне 
земная атмосфера образована за счет дегазации твердых веществ Земли. 
Эта теория находится в согласии с часто принимаемым астрофизическим 
сценарием образования планет, согласно которому протопланетное образо
вание сливается и образует форму в виде планет после диссипации солнеч
ной туманности или даже образование планет происходит в вакууме [70]. 
Настоящая земная атмосфера, следовательно, имеет вторичную природу. 
И поэтому основной вопрос о происхождении атмосферы заключается 
в том, когда и как  произошла дегазация твердого вещества земли. Однако 
группой из Киото был предложен другой астрофизический сценарий [26], 
который предполагал, что Земля сформировалась из протопланетного ве
щества в присутствии солнечной туманности. Как необходимое следствие 
этого сценария мы должны принять, что Земля сразу же была окружена 
солнечной туманностью или что она имела первичную атмосферу. Хаяши 
[5] пришел к выводу, что первичная атмосфера, ’’притянутая” гравита
цией Земли, содержала приблизительно 50% существующих ныне атмосфер. 
Со временем эта первичная мощная атмосфера была диссипирована глу
бинным ультрафиолетовым излучением в течение нахождения Солнца в ста
дии Г-тельца [75]. Если Земля имела такую плотную первичную атмосферу, 
то даже малая остаточная часть становится важной с точки зрения атмосфер
ного запаса.
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В этом разделе мы рассмотрим различные модели происхождения зем
ной атмосферы с точки зрения особенностей инертных газов, описанных 
в предыдущих разделах. Будем считать, что эволюция инертных газов в ат
мосфере происходила параллельно с эволюцией атмосферы. Это предполо
жение основывается на том факте, что, за исключением радиоактивного 
4 0 А г , инертные газы были первоначально ’’захвачены” совместно с други
ми летучими компонентами, а затем произошло полномасштабное газовы- 
деление летучих компонент из твердого вещества Земли вместе с инертны
ми газами.

Дегазация мантии -  случай 40Аг/36Аг. Руби [69] утверждал, что земная 
атмосфера формировалась непрерывно в течение всей геологической исто
рии Земли за счет вулканов, гейзеров и гейгеров, так как  выход вулкани
ческих газов и горячих вод гейзеров за время всего геологического периода 
более чем достаточен для получения ныне существующей массы атмосферы 
и гидросферы. Однако Фейнал [20] подверг сомнению теорию непрерывной 
дегазации на основе многих свидетельств, которые дала геологическая нау
ка. Необходимо также упомянуть, что Ишуйские метаотложения (наиболее 
старые на Земле — 3,8 млрд лет) предполагают наличие значительных 
по объему океанов во время образования первичных отложений, тем са
мым свидетельствуя о ранней дегазации (3,8 млрд лет) в атмосферу.

Озима и Кудо [55] пришли к выводу, что сравнение изотопного состава 
Аг в атмосфере и внутри Земли даст возможность выявить основополагаю
щие ограничения моделей дегазации мантии [4, 8, 24, 23, 54, 74], основы
вающиеся на отношении 40Аг/36Аг. Выводы этих работ более или менее 
схожи — предполагается ранняя внезапная (быстрая) дегазация мантии. 
В качестве примера кратко рассмотрим модель дегазации мантии, пред
ложенную Хамано и Озимой [23]. Они впервые предложили двухстадийную 
эволюционную модель атмосферы, которая предполагает раннюю внезап
ную дегазацию с последующей непрерывной дегазацией мантии. Используя 
ограничения: 1) 40Аг/36Аг >  5000 и 80 ч. на тыс. <  К <  400 ч. на тыс. 
(массовый пикопроцент); 2) процесс дегазации аргона из мантии в атмо
сферу был, по крайней мере, столь же быстрым, как  и переход К из мантии 
в земную кору. Хамано и Озима показали, что начальная внезапная дегаза
ция произошла более 3,8 млрд лет назад, причем дегазированная часть 
составляла 75%. Оставшаяся часть (~  25%) дегазировала непрерывно
до настоящего времени, вероятнее всего посредством вулканической 
деятельности. Это видно из рис. 7, где условиям 1 и 2 соответствует лишь 
заштрихованная область.

Следовательно, изотопные данные земного Аг свидетельствуют в пользу 
ранней внезапной дегазации, а не непрерывной дегазации, предложенной 
Руби. Интересно также то, что модель дегазации, построенная на основе 
изотопов Аг, согласуется с моделью предельно ранней дегазации, т.е. дегаза
ции одновременно с образованием Земли. Однако в этом случае внезапно 
дегазировавшаяся часть газов будет значительно меньше 75%.

Дегазация мантии — случай 129Х е/130Хе. Как указывалось в предыду
щем разделе, изотопные данные согласуются с ранней внезапной дегаза
цией. К такому же выводу пришли авторы работ [4, 10, 64, 78, 80], иссле
дуя избыток 129Хе в веществе мантии по отношению к  Хе воздуха, по
скольку избыток 129Хе связан, скорее всего, с распадом 1291, а наличие
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Время внезапной дегазации, п  Ю3лет

Рис. 7. Модель дегазации, согласно кото
рой атмосфера Земли сформировалась в 
результате внезапной дегазации мантии 
и последующей непрерывной ее дегаза
ции

При ограничениях 40Аг/56А г>  5000 
и содержании калия в современной 
мантии 80° /00 <  К <  4 0 0 ° /00 для м о 
дели дегазации допустима лишь за
ш трихованная область (построена на ос
нове рис. 6 в работе [2 3 ])  .

последнего указывает на то, что при образовании земной атмосферы за 
счет дегазации внутренних слоев Земли там все же остается некоторое ко
личество 12 91. Это говорит о том, что дегазация произошла до распада 
12 91. Однако нужно быть очень осторожным, относя избыток 12 9Хе к  очень 
ранней дегазации, как  это рассматривается ниже.

Во-первых, в отличие от Аг, для которого получено много изотопных 
данных, недвусмысленно показывающих очень высокое отношение 
40 А г/3 6 Аг, для веществ верхней мантии изотопных данных по Хе все еще 
очень мало, и поэтому было бы преждевременным делать вывод о том, что 
наличие большого избытка 12 9Хе, найденного в MORB [4, 78], характерно 
для всей верхней мантии. Желательно иметь больше изотопных данных по 
Хе в MORB, найденных другими авторами. Во-вторых, еще труднее объяс
нить избыток 129Хе ранней дегазацией мантии из-за того, что избыток
12 9Хе в MORB, о котором сообщал Аллегр [4], не сопровождался избыт
ком  компонент Хе, образующихся за счет реакции расщепления 244Ри по 
отношению к Хе воздуха. Вследствие намного большего периода полурас
пада 244Ри, чем у 1291, отношение 244Ри к  1291, сохраняющееся в мантии 
после ее дегазации должно быть выше, чем в период ее дегазации. Следова
тельно, отсутствие Хе, образовавшегося в результате расщепления 244Ри 
в MORB (изученного Аллегром) указывает на то, что избыток 129Хе не 
был вызван дегазацией мантии, либо говорит о том, что его наличие нельзя 
считать доказательством дегазации мантии. Вместо этого в работе [61] 
утверждается, что отсутствие компонент Хе, образовавшихся в результате 
расщепления 244Ри, должно указывать на то, что ксенон в этих веществах 
был из регионов, полностью изолированных от системы мантия—атмосфера 
с самого начала образования Земли.

Ударная дегазация. Из предыдущего раздела следует, что отношение 
40Аг/36Аг в  породах Земли отвечает теории ранней внезапной дегазации, 
согласно которой более 75% летучих элементов высвобождается в атмо
сферу на ранней стадии истории Земли. Тогда возникает вопрос: какой 
механизм мог привести к  такой эффективной дегазации летучих элементов 
из вещества Земли? Несомненно, что диффузия в твердом веществе слиш
ком  медленна, чтобы быть определяющей при перемещении летучих эле- 
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ментов из вещества Земли в атмосферу. Если же в начальный момент 
вещество Земли было в расплавленном состоянии и существовало прину
дительное конвективное движение, то тогда мы можем ’’оправдать” такое 
эффективное дегазирование, вытекающее из изотопных данных Аг. Однако 
пока неизвестно была ли большая часть Земли подвержена конвективно
му движению. В этом смысле ударная дегазация, очевидно, предлагает 
более реалистичный механизм дегазации.

Впервые природу ударной дегазации как источника образования земной 
атмосферы предложили Бенлоу и Мидоу [7], которые считали, что проис
ходит ударный нагрев Земли вследствие соударений пылевых частиц из про- 
топланетного вещества, что приводит к  дегазации летучих элементов. Ланг 
и Аренс [41, 42] продемонстрировали экспериментально сильную дегаза
цию Н2 О и С 0 2, когда минералы, содержащие летучие вещества (такие, как  
змеевик (Н20 )  и кальцит (С 02) ) ,  подвергались ударному воздействию 
(ударной волне) с давлением до нескольких десятков гектопаскалей. 
Исходя из результатов этих экспериментов они предположили, что процесс, 
вызывающий дегазацию минералов, содержащих летучие вещества, в пе
риод образования Земли является основным в эволюции первичной атмо
сферы. Мацуи и Абэ в работах [1, 47] провели оценку структуры ударной 
дегазации первичной атмосферы, состоящей главным образом из Н20 . 
Они пришли к выводу, что первичная атмосфера, образовавшаяся в ре
зультате дегазации за счет удара, может объяснить характерные черты 
ныне существующей системы атмосфера—океан. Ниже приведена оценка 
того, совместима ли ударно-дегазационное происхождение земной атмо
сферы с ограничениями, накладываемыми инертными газами.

Из ударно-дегазационной модели вытекает строгое ограничение, накла
дываемое на время атмосферной эволюции. Образование первичной атмо
сферы должно было произойти в одно время с формированием Земли 
или около 4,5 млрд лет назад. Однако и такая экстремально ранняя эво
люция атмосферы по-прежнему согласуется с ограничениями, вытекающи
ми из изотопного состава Аг, которые представлены на рис. 7. Ограничение 
по изотопному составу Ne требует, чтобы имело место изотопное фракцио
нирование Ne между ударно-дегазированной первичной атмосферой и зем
ными недрами. Однако для тяжелых инертных газов процесса фракциони
рования быть не должно, поскольку тогда может случиться, что в течение 
последней стадии образования Земли произойдет утечка инертного газа 
из атмосферы из-за высокой температуры. Если такая утечка имела место, 
мы можем ожидать также фракционирование по массе, которое заметно 
больше для легких элементов, таких, как  Ne. Процесс утечки может иметь 
гидродинамическую природу [30, 73] Нам остается только выяснить, 
возможно ли такое фракционирование.

Другие ограничения по инертным газам должны рассматриваться с точки 
зрения происхождения Солнечной системы, а не в системе атмосфера- 
вещество Земли. Это относится также и ко  всем другим моделям эволюции 
атмосферы. Процессы, которые связаны с рассмотренными ограничениями, 
должны завершиться до момента образования Земли.

Остатки солнечной туманности. Принято полагать, что создание планет 
происходило в вакууме или, точнее говоря, произошло после диссипации
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солнечной туманности1. Однако Хаяши [25] утверждал, что в отсутствие 
силы трения в газе (которая имеет место в солнечной туманности) образо
вание планет продолжалось бы слишком долго. Так, за Ю10 лет дальние 
планеты Уран, Нептун и Плутон даже не образовались бы. В работе [51] 
показано, что при наличии солнечной туманности сила трения в газе приво
дит к  увеличению эффективного поперечного сечения столкновения прото- 
планетного вещества благодаря гравитационному притяжению настолько, 
что образование планет происходит значительно быстрее, например земная 
аккреция происходила в течение менее 107 лет. Поскольку диссипацию * 
солнечной туманности обычно относят к  стадии Г-Тельца, эволюция Солнца, 
которая, как  полагают, имела место около 107 лет после образования Солн
ца [18], то из этого ’’сценария” прямо следует вывод о существовании 
солнечной туманности во время формирования Земли. Следовательно, 
Земля ’’притянула” толстую первичную атмосферу из солнечной туман
ности благодаря своему гравитационному полю.

Сасаки и Наказава [73] попытались объяснить фракционирование изо
топов Хе именно такой мощной первичной атмосферой. Они утверждали, 
что последующая диссипация солнечной туманности в период нахождения 
Солнца в стадии Г-Тельца приводит к  сильному фракционированию по мас
се элементов, включая Хе. Для того чтобы получить изотопные отношения 
Хе нынешней атмосферы, первичная должна быть диссипирована вплоть до 
значения 10"9 от начального количества (~  50 атм ). Такой большой унос 
первичной атмосферы должен привести к  почти полной диссипации Аг 
и Кг, однако должно сохраниться относительно большое количество Ne и 
Хе в примитивной атмосфере из-за относительно большого содержания Ne 
в солнечной туманности по сравнению с содержанием в существующей 
ныне атмосфере. В течение этого процесса Ne фракционируется от началь
ного изотопного отношения (предполагается равному солнечному) до зна
чения близкого отношения для ныне существующей атмосферы. Согласно 
этому сценарию, предполагается, что весь Аг и Кг, содержащиеся в атмо
сфере, дегазировались из пород Земли.

Хотя модель остаточной туманности объясняет некоторые важные ас
пекты земных инертных газов, все же она противоречит некоторым огра
ничениям инертных газов, а именно идентичности изотопного состава Хе 
атмосферы и внутреннего вещества Земли. Кроме того, исходя из этого 
’’сценария” , трудно объяснить относительную элементную распростра
ненность, наблюдаемую в существующей ныне атмосфере. Упомянутый 
выше "сценарий” предполагает, что существующая атмосфера состоит 
из остатков первичной атмосферы (Ne, Хе) и компонент, дегазировавших
ся позже (Ne, Аг, Кг, Х е). Следовательно, для того чтобы получить на
блюдаемую ныне элементную распространенность, количества остаточных 
и дегазировавшихся компонент должно быть определенными. Однако 
механизма для получения такого определенного количества предложено 
не было.

1 Впервые эта гипотеза бьп а  выдвинута в классической статье Сафронова [70]. 
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Земные инертные газы имеют некоторые отличительные особенности 
по сравнению с другими основными компонентами Солнечной системы 
(т.е. с солнечной и планетарной компонентами). В то время как для Аг 
и Кг эти компоненты имеют много общего, земные Ne (воздуха, а не мантии) 
и Хе заметно отличаются от солнечной и планетарной компонент. Различие, 
должно быть, отражает специфичный эволюционный процесс, характерный 
для Земли. Ниже мы обобщаем некоторые особенности, непосредственно 
связанные с эволюцией земной атмосферы.

1. Наблюдается почти повсеместно в MORB экстремально высокое 
отношение 40Аг/36Аг (>  10 ООО) по сравнению с Аг воздуха. Это говорит
0 том, что истощаемая верхняя мантия (источник MORB) должна иметь 
даже еще более высокое отношение 40Аг/36Аг. Такое значение 40Аг/36Аг 
согласуется с моделью очень ранней внезапной дегазацией.

2. Изотопный состав Ne воздуха заметно отличается от изотопного соста
ва Ne, содержащегося во внутреннем веществе Земли, причем последний 
весьма близко по значению к изотопному составу Ne Солнца, который, 
как  полагают, является первичным Ne. Отсюда следует, что изотопное 
фракционирование воздушного Ne происходило или в течение, или после 
образования атмосферы Земли. Однако нам неизвестно, какой это был 
процесс фракционирования.

3. В отличие от других инертных газов Хе воздуха и земных недр до
вольно похожи друг на друга (за исключением радиогенного 12 9Хе и изо
топов 131-136Хе, полученных в результате реакции деления), однако 
оба заметно отличаются от планетарного и солнечного Хе. Это означает, что 
возникновение различия между земным, планетарным и солнечным Хе 
произошло до формирования Земли. В качестве возможного механизма 
получения такого специфического изотопного состава земного Хе мы пред
лагаем механизм гравитационного захвата инертных газов из окружающей 
солнечной туманности аккрецирующими планетезималями.

4. Оказывается, что в некоторых образцах вещества мантии содержится 
больше радиогенного 129Хе и изотопов 131 ~ 136Хе, полученных в резуль
тате деления 2 38U, по сравнению с Хе воздуха. Однако в этих образцах 
не найден Хе, образовавшийся в результате деления 244Ри в отличие отХ е 
воздуха, в котором, по-видимому, содержится около 3-4%  Хе, возникше
го за счет деления 244Ри, что указывает на то, что область, из которой 
взят образец (давший избыток 12 9Х е), была изолирована от системы атмо
сфера—дегазирующая мантия на протяжении всей истории эволюции Земли. 
Как следствие этого — избыток 129Хе, найденный в этих образцах мантии, 
не может быть взят в качестве показателя очень ранней дегазации, 
как  обычно принято полагать.
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УДК 550. 4

И.Я. Азбелъ, И.Н. Толстихин

ЧИСЛЕННОЕ МОДЕЛИРОВАНИЕ 
ГЕОХРОНОМЕТРИЧЕСКИХ СИСТЕМ 
И ПРОБЛЕМА ЭВОЛЮЦИИ ЗЕМЛИ

ВВЕДЕНИЕ

В силу ряда особенностей данные космогеохронометрии и космогеохи
мии радиогенных изотопов являются уникальным ключом к пониманию 
проблемы эволюции природного вещества. Во-первых, только методы 
космогеохронометрии позволяют определить время протекания процес
сов формирования вещества. Во-вторых, такие методы дают возможность 
получить усредненные изотопные характеристики резервуаров, недоступ
ных для непосредственного изучения, восстановить отношение материнс
кого элемента к  дочернему и составить представление о распространен
ности многих других элементов. В-третьих, в силу резкого различия пове
дения ряда материнских и дочерних элементов сопоставление данных для 
разных изотопных систем позволяет охарактеризовать особенности про
цессов фракционирования вещества, аналогично могут быть получе
ны сведения и об обратном процессе — смешении вещества разных 
резервуаров.

Неудивительно поэтому, что многие исследователи, интересовавшиеся 
эволюцией вещества Солнечной системы, планет земной группы или не
посредственно Земли, основывали свои построения на данных космо
геохимии радиогенных изотопов, на эту тему опубликованы сотни науч
ных, статей, в частности несколько десятков из них, наиболее близких 
к настоящей работе, посвящено количественному моделированию процес
са эволюции земного вещества.

До настоящего времени названная проблема далека от решения. С од
ной стороны, всегда индивидуальный отбор ’’главных” наблюдений, раз
личие подходов к  их качественной интерпретации и количественному 
описанию привели к тому, что число моделей не уступает числу авторов. 
С примерно равным успехом рассматриваются модели, основанные на 
представлении о ранней дифференциации Земли с последующим переме
шиванием вещества отдельных резервуаров [15] ; модели, иллюстри-
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рующие несоответствие между таким представлением и некоторыми 
наблюдениями [26 ]; модели, в которых непрерывный длительный рост 
коры  происходит за счет перехода в нее литофильных элементов из 
обедняющегося резервуара [20], модели, описывающие непрерывный во 
времени процесс фракционирования вещества исходного мантийного 
резервуара, приводящий к росту коры  и обедненной мантии [25]; моде
ли, в которых отдается предпочтение процессу ранней быстрой дегазации 
Земли [23], и модели, в которых в качестве основного принят процесс 
медленной, постепенной дегазации [9].

С другой стороны, количество и характерные особенности использу
емых изотопных систем, а также обилие экспериментальных данных не 
позволяют надеяться на появление в обозримом будущем ’’решающих” 
аргументов (если таковые вообще возможны в столь далеких от точных 
знаний науках о Зем ле), которые примирили бы авторов и привели бы к 
созданию базовой модели.

Существенным вкладом в дальнейшее развитие проблемы может стать, 
по нашему мнению, тщательный совместный анализ систем, включающих 
благородные газы в качестве дочерних элементов, и систем, состоящих из 
литофильных элементов. Простое и хорошо аргументированное предполо
жение о том, что процесс фракционирования твердой Земли и роста (кру
говорота) земной коры сопровождается дегазацией силикатного вещества 
и ростом земной атмосферы, может служить основой для объединения 
разных по своей сущности изотопных систем в рамках одной модели. 
Главная задача такого объединения — уточнить наши представления о про
цессе эволюции твердой Земли и атмосферы, определить параметры этого 
процесса и выявить плохо совместимые наблюдения, оценки, с тем чтобы 
в дальнейшем сконцентрировать усилия на разрешении наметившихся про
тиворечий.

Развития такой модели посвящена настоящая работа, в значительной ме
ре основанная на фундаментальных трудах Якобсона и Вассербурга [2 5, 
2 6 ], реализирующая в главных чертах их подход к  сложнейшей проблеме. 
Настоящая работа имеет и ряд существующих отличий от исследований 
названных авторов, в ней рассматривается большее количество разных 
по своей сути изотопных систем и отражен процесс дегазации Земли; ис
пользованы все надежно идентифицированные резервуары, в том числе 
и верхняя континентальная кора и атмосфера. Принятая методика расчетов 
(численное моделирование) представляется более гибкой, она позволяет 
приблизить описываемые в модели процессы к наблюдаемым в действи
тельности .

Формально решением модели называется набор параметров, при кото
рых удается наилучшим образом согласовать наблюдаемые и расчетные 
данные. Фактически, однако, не всегда удается провести достаточно объек
тивно границу между наблюдениями и параметрами; обычно данные, ко 
торые считаются хорошо определенными (наблюдения) , позволяют в рам
ках принятой модели уточнить другие данные, которые считаются хуже 
определенными (параметры). В настоящей работе в качестве наблюде
ний, где это было возможно, использовались изотопные отношения до
черних элементов и их корреляции (стронций-неодимовая, аргон-гелиевая), 
а также изотопные отношения газов и их содержания в атмосфере Земли.
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Несколько менее определенными считались отношения элементов, характе
ризующихся одинаковым геохимическим поведением (например, K/U 
или К/Pb) в глобальных резервуарах, а также содержанием в них нелетучих 
и несидерофильных элементов, таких, как  редкие земли, уран, стронций. 
Наименее определенными считались содержания летучих и сидерофильных 
элементов, а также некоторые параметры процессов фракционирования, 
смешения и дегазации.

КРАТКОЕ ОПИСАНИЕ МОДЕЛИ

В большинстве работ, посвященных количественному описанию процес
сов эволюции силикатных оболочек Земли и атмосферы (настоящая работа 
в этом смысле не является исключением), предполагается, что вскоре 
после завершения аккреции Земли и сегрегации ядра сформировались 
относительно гомогенный силикатный резервуар и начальная атмосфера, 
и рассматриваются три схемы, по которым в дальнейшем могло происхо
дить фракционирование силикатных оболочек Земли и рост атмосферы. 
Первая из них предполагает (см. например, [2 5 ]), что рост континенталь
ной коры, обогащенной несовместимыми элементами, и комплементарного 
ей мантийного резервуара (в дальнейшем, условно, — верхней мантии), 
обедненного такими элементами, происходил постепенно во времени за 
счет фракционирования исходного мантийного резервуара (нижней ман
тии). Согласно второй схеме [20, 25], континентальная кора и верхняя 
мантия постепенно формировались за счет фракционирования части исход
ного силикатного резервуара — верхней мантии. Третья схема предусмат
ривает ранее формирование континентальной коры за счет фракциониро
вания вещества верхней мантии и последующего круговорота вещества 
этих резервуаров [1 4 ,1 5 ,2 6 ].

Некоторые принципиальные следствия первых двух схем противоречат 
надежным наблюдательным данным. Начальные отношения радиогенного и 
стабильного изотопов, получаемые при изохронном датировании, приводят 
к  выводу о преимущественном формировании вещества континентальной 
коры из обедненного несовместимыми элементами резервуара [27, 20] ; 
при этом особое значение имеют результаты датирования Sm-Nd методом. 
Многие работами [4, 12, 27] показано, что отношение Sm/NdB силикатной 
Земле в целом практически не отличается от хондритового, и, таким обра
зом, идентификация дериватов верхней, обедненной мантии осуществля
ется особенно надежно (рис. 1). Эти данные лимитируют вклад вещества 
нижней, необедненной мантии, что подтверждается и прямыми современ
ными наблюдениями: в структурах типа ’’горячих пятен” формируется ис
чезающе малая доля современных магматитов.

Непременным следствием второй схемы является значительное убыва
ние отношения Rb/Sr в производных верхней мантии во времени [25], 
что не наблюдается в действительности [4, 8] (рис. 2 ). Кроме того, и пер
вая и вторая схема не освещают эволюции главных резервуаров Земли на 
протяжении первых 500--700 млн лет (см. подробнее [2 ]).

Учитывая сказанное вы ш е,в  настоящей работе будет рассматриваться 
лишь третий вариант эволюции силикатной Земли и атмосферы [2], в со-
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О 1,0 2,0 3,0 4,0
Возраст, млрд лет

Рис. 1. Начальные значения eNd древних изверженных и метаморфизованных пород 
в зависимости от возраста [27]

Рис. 2. Вариации отношения Rb/Sr во времени
г — текущ ее вр ем я; Т  — возраст в 109 лет; 1 — снижение отношения Rb/Sr во 

времени согласно расчетам для модели с непрерывным неравномерным во времени 
ростом  ко р ы  за  счет вещ ества верхней мантии [2 ]; 2  — вариации того же отношения 
в основных эф ф узивах; 3 — в сланцах, умножить на коэффициент 20 [8 ]; 4 — вариа
ции того же отношения в низкорубидиевых гранитоидах [4]

ответствии с которым в течение первых 100 млн лет после аккреции Зем 
ли сформировались следующие силикатные резервуары (рис. 3): обеднен
ная верхняя мантия, океаническая и континентальная земная кора, состав 
которых существенно не отличается от современного, и начался кругово
рот вещества, предусматривающий следующие процессы. Блок вещества 
ДМ2 верхней мантии М2 подвергался фракционированию в рифговых зо 
нах, расплавы 6М25 формировали океаническую кору, тугоплавкий оста
ток ДМ22 — океаническую литосферу. Затем следовал спрединг коры М5 
и ее субдукция. В зоне субдукции также происходило фракционирование 
вещества верхней мантии, причем в ”зону магмаобразования” М6 могло 
добавляться вещество континентальной (верхней, а4ДМ46, и нижней, 
а 3ДМ36) и океанической (а 5 ДМ56) коры. Возникшие в этой зоне расплавы 
5М63 формировали континентальную кору в зонах сочленения континента 
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Рис. 3. Схема перераспределения масс и нуклидов между земными резервуарами [3]
Пояснения — в тексте

и океана; тугоплавкий остаток ДМ62 , а также часть вещества океанической 
коры , (1 — а 5) ДМ52, и эродированного вещества континентальной коры, 
(1 — а 4)ДМ 46 и (1 — а 3) ДМ36, погружались в верхнюю мантию и гомо
генизировались с ее веществом. Расплавы 5М63 стимулировали фракциони
рование континентальной коры . Вследствие этого процесса формировалась 
верхняя кора, наиболее обогащенная несовместимыми элементами, и ниж
няя, — отличавшаяся существенно меньшим содержанием таких элемен
тов. Скорость роста континентальной коры принималась равной скорости 
ее деструкции, т.е. масса коры  в ходе численного моделирования поддер
живалась постоянной. С другой стороны, темп процессов роста (и деструк
ции) коры варьировал во времени таким образом, чтобы обеспечить совре
менное соотношение масс блоков коры  разного возраста.

Все процессы частичного плавления, фракционирования и последующего 
перемещения расплавов сопровождались дегазацией вещества Земли и по
полнением атмосферы новыми порциями летучих компонентов. Более под
робно процесс дегазации рассмотрен в работах [2, 3 ]. Ниже основное вни
мание уделено проблемам, связанным с эволюцией Sm-Nd и Rb-Sr геохро- 
нометрических систем.

Упомянутые выше процессы описывались транспортными дифферен
циальными уравнениями первого порядка и решались методом числен
ного интегрирования на ЭВМ.
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РЕЗУЛЬТАТЫ РАСЧЕТОВ И ОБСУЖДЕНИЕ 

РАННЯЯ ЭВОЛЮЦИЯ СИСТЕМЫ МАНТИЯ-КОРА-АТМОСФЕРА

Взаимно согласованные параметры системы мантия—кора—атмосфе
ра приведены в таблице. Отметим, что начальные значения использован
ных концентраций радиоактивных и радиогенных изотопов легко могут 
быть восстановлены на основании первого столбца таблицы, в котором 
приведены их современные содержания в сохранившейся без фракциони
рования части исходного гомогенного силикатного резервуара (нижней 
м антии); современные концентрации стабильных изотопов в нем, естест
венно, равны начальным.

На основании анализа J—Xe изотопной системы [10, 13] был сделан вы 
вод, что не менее 60% летучих компонентов (прежде всего имеются в виду 
благородные газы) выделилось в атмосферу очень рано, в течение первых 
~  100 млн лет, в период аккреции планеты, и в силу специфического практи
чески не излученного характера дегазации в этот период (по-видимому, 
ударная дегазация, см. [5]) принимается, что газы выделились а атмос
феру без фракционирования; соответственно в исходном силикатном ре
зервуаре соотношение благородных газов было близко к  наблюдаемому в 
современной атмосфере. Вскоре после аккреции и сегрегации ядра (воз
можно и в ходе этих процессов) сформировались кора и верхняя мантия. 
Примерное постоянство отношения Rb/Sr во времени свидетельствует о 
том, что процесс формирования коры, близкой по массе и составу к сов
ременной, завершился в ’’догеологический” период эволюции Земли, т.е. 
в течение первых 500-700  млн лет. Соотношение между массой коры и 
комплементарным по отношению к ней резервуаром — верхней мантией 
составляло 0,0175. Такое соотношение масс позволяет получить наблюда
емые в обоих резервуарах современные соотношения изотопов неодима 
при близких к  хондритовым начальных содержаниях редкоземельных эле
ментов в веществе Земли (см. подробнее [26]; учитывая этот коэффици
ент и массу коры 0,225 • 1026 г, получим массу верхней мантии 12,8 - 1026, 
т.е. примерно 1/3 силикатной Земли.

Этот ранний период отличался исключительно высоким темпом круго
ворота вещества океанической и континентальной коры: (15—30) • 1017 г ■
• год-1 , примерно в 100 раз более высоким, чем в современную геологи
ческую эпоху. Соответственно время существования континентальной к о 
ры составляло всего 108 лет. Естественно, при таком темпе круговорота 
не сохранились древнейшие породы, о чем свидетельствуют результаты 
радиологического датирования. В ходе круговорота осуществлялась дегаза
ция мантии, сопровождавшаяся существенным фракционированием благо
родных газов. Коэффициенты распределения газов между расплавом и ре- 
ститом и их растворимости в силикатных расплавах обеспечили преиму
щественные потери аргона мантией Земли, в то время как легкие (гелий, 
неон) и тяжелые (ксенон) газы терялись существенно медленнее.

Дегазация мантии осуществлялась прежде всего в ходе формирования 
океанической коры  наиболее мощного магматического процесса, протекав
шего при высокой степени плавления вещества. В среднем доля расплав
ленного вещества составляла ~ 0 ,1 , но не исключено, что в рассматривае
мый период она была еще выше. Кроме того, дегазация осуществлялась и в
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ходе островодужного магматизма, который характеризовался существенно 
более низкой степенью плавления вещества, в среднем 0,015. В противном 
случае не удается обеспечить наблюдаемые в континентальной коре концен
трации наиболее несовместимых элементов, таких, как калий, рубидий, 
уран. Приведенные выше значения скорости круговорота вещества мантии 
и коры обеспечили в рамках принятой модели необходимую степень и дега
зации мантии, и фракционирования благородных газов в ней, т.е. позволи
ли согласовать результаты расчетов с наблюдательными данными. Отметим, 
что за последние 3,5 млрд лет в атмосферу добавилось, согласно рассчетам, 
всего около 3% нерадиогенного 36 Аг, т.е. количество нерадиогенных благо
родных газов в атмосфере практически не изменилось за всю геологиче
скую историю Земли.

Следующий период, 4,0— 3,0 млрд лет тому назад, отличался сравнитель
но низким темпом круговорота вещества коры и мантии: (3-^5) • 1017 г •
• год”1, так что отдельные блоки континентальной коры такого возраста 
сохранились до настоящего времени. В дальнейшем темп круговорота ве
щества коры и мантии немонотонно затухал и в течение последних 2 млрд 
лет был близок к  современному ~  0,6 • 1017 г • год-1 [35, 2, 3 ]. Соответст
венно снизился с темп дегазации вещества Земли.

СОВРЕМЕННЫЕ СООТНОШЕНИЯ И ПОТОКИ ГАЗОВ

Всего к  настоящему времени из твердой Земли выделилось более 99,5% 
находившегося в ней количества нерадиогенного изотопа 36 Аг и более 
70% радиогенного 40 Аг, при этом в силу фракционирования газов в ходе 
дегазации мантии отношения 3Не/36 Аг, 20Ne/36Ar и 130Хе/36 Аг в современ
ной мантии возросли по сравнению с начальными (для неона и ксенона 
близкими к  атмосферным) в 4,2 и 8 раз соответственно. Предусмотрен
ный в модели процесс дегазации обеспечивает суммарные современные по
токи 3Не и 4Не из недрЗем лив атмосферу 4,4 и 1,6 • 10б ат • см"2с-1, 
при этом соотношении изотопов 3Не/4Не = 2,75 • 10-6 . Практически весь 
3Не и 1/4 потока 4 Не выделяются из верхней мантии; указанные значения 
потоков 3Не и 4Не из мантии в атмосферу находятся в хорошем соответ
ствии с оценками Крэйга и соавт. [19], основанными на анализе избытка 
изотопов гелия в океанических водах. Приведенные значения существенно 
ниже, чем полученные в прежних моделях дегазации [9]. Таким образом, 
наметившееся противоречие между наблюдаемыми и рассчитанными значе
ниями потоков [29, 32] можно считать ликвидрованным.

КОНЦЕНТРАЦИИ И СООТНОШЕНИЕ ЛИТОФИЛЬНЫХ ЭЛЕМЕНТОВ

Обсудим теперь рассчитанные, внутренне согласованные концентрации 
радиоактивных и дочерних литофильных элементов. Наиболее надежно мо
жет быть оценено количество К в продифференцировавших резервуарах 
Земли, так как  дочерний изотоп 40 Аг в значительной степени сконцентри
рован в атмосфере, где его количество, как  уже отмечалось выше, точно из
вестно. Масса продифференцировавших резервуаров может быть оценена из 
данных Sm-Nd системы; соответственно может быть определено и среднее
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Рассчитанные концентрации и соотношения элементов и изотопов для К-Ar, U-He, Rb-Sr и Sm-Nd изотопных систем

Параметры Единицы изме- Мантия Океаническая
кора

Континентальная коре
рения

нижняя верхняя нижняя верхняя в среднем

27,33 • 10J 6г 12,67 • Ю** г 0,059 • 10“  г 0,158 • 10а*г 0,068 • 10“ г 0,226 • 10”  г

1 2 5 3 4 3 + 4

К мае. % 0,048

К-Ar сис

0,015

тема*'

0,10 1,2 3,4 1,9
40 Ах 1<Г* см3 • г ' 1 39 7,8 1,7 42 590 200
40 Аг/36 Аг - 1000 21 000 25 000 105 10* 10*
К-Ar возраст 10* лет 4550 3800*3 390 720 2200 1600

и 10~6 г • г '1 0,038

U-He система 

0,012 0,08 1,0 2,7 1,5
“Не 10г‘ см3 - г '1 74 10 24 18 68 33
3 Не/4 Не 10‘ 40 11 11 0,2 0,01 0,1

Rb 10"* г • г ' 1 0,94

Rb-Sr система 

0,30 2,0 14 88 36
Sr 1СГ6 г • г '1 33 25 120 370 510 410
87 Sr/ee Sr - 0,7045 0,7030 0,7030 0,7045 0,717 0,709
Rb-Sr воз - 106 4550 8800 - 1900 2200 2080
раст * 3 

Sm 1(Г6 г - г ”1 0,40

Sm-Nd система 

0,30 1,4 6,1 6,0
Nd 1СГ‘ г - 1,3 0,70 4Д 32 32
143N d/144Nd 0,5118 0,512381 0,51241 0,511267 0,51044

(«Nd) (0) (11,4) (11,8) (-10 ,4 ) (-2 6 )

к /и 104 1,26 1,25 1,25 1,25 1,26 1,27
K/Rb - 510 500 510 800 380 510
4Не/40 Аг - 1,9 1,3 14 0,4 0,1 0,16
3Не/36 Аг - 0 ,08* 0,30 3,9 — _ _
DK =D>U = - 0,01 0,001 0,35
= £>Rb
£*Не - 0,07 0,07 —
&Ах - 0,1 ОД -

L  Аг • \Аг
К  год"1

0,05 0,01 0 ,3 5 .1 0 -’ * 6

^-Не/^Аг. 10 10

О»1О*но

*«е
£*Sr _ 0,085 0,085 0,7
^Sm - 0,065 0,065 1,0
■0Nd - 0,025 0,025 1,0
F 0,1 0,015 -
* Приведенные в таблице значения расчетных параметров согласованы с наблюдаемым в атмосфере количеством  и изотопным со

ставом аргона ( 36 Аг = 1,25 • Ю 20 с м 3; 40 Аг/36 Аг = 296) ; при этом учитывалось [37 ], что 60% нерадиогенных изотопов аргона (идругих  
газов) выделились в атмосферу на этапе ранней дегазации, т.е. до начала моделируемых процессов.

*2 Больш ое значение возраста обусловлено неравенством D / ^  > £>к J на самом деле врем я жизни несовместимых радиоактивных 
элементов верхней мантии намного меньше (см. текст) .

*3При оценке возраста верхней и нижней мангии в качестве начального отношения использовалось BABIt ,7 Sr/**Sr = 0,69899, для 
коры  — среднее рассчитанное значение 87 S r/8e Sr = 0,7015 в мантии 2 м лрд лет тому назад.

• “ Отношения даны в соответствии с коррекцией за масс-дискриминацию по значению 146N d/, 4 , Nd = 0,636151.
*5 Значение 3 Н е/3< Аг получено в предположении, что отношения 3 Не/4 Не и 4 Не/50 Ne перв в протовещ естве Земли были близки к  сре

дним значениям, установленным для  метеоритов: 3,3 • 10 4 и 500 соответственно; отношение J0N e/36 Аг в протовещ естве Земли прини
малось равным таковом у в атмосфере — 0,524.

*6 Потери аргона и гелия из пород коры  принимались пропорциональными их конентрациям; коэффициенты пропорциональности 
\д г  и Л.не приведены в таблице в скобках  (см. текст).



содержание К = 0,048% (см. таблицу). Следует отметить, что неопределен
ность оценки связана, прежде всего, с соотношением масс верхней и ниж
ней мантии. Поскольку отношение К/U в породах коры и мантии варьи
рует в узких пределах, в частности почти постоянно и равно 12 700 [28] в 
свежих стеклах срединно-океанических рифтовых базальтов (MORB), 
эго отношение и обеспечивающее его равенство коэффициентов распределе
ния U и К были приняты для всех резервуаров. Соответственно содержание 
U в силикатных оболочках оказалось равным 0,038 • 10~6 г - г '1, т.е. содер
жания радиоактивных элементов весьма близки к так называемой смеси 
Вассербурга, при которой теплопотери Земли и генерация в ней тепловой 
энергии за счет распада радиоактивных элементов сбалансированы [38].

Отношение K/Rb также является своеобразной геохимической констан
той, значение 510 было принято на основании работы [28] и полагалось рав
ным для верхней и нижней мантии и (в среднем) континентальной коры. 
Фракционирование этих элементов было введено только в процесс форми
рования континентальной коры на основании данных о существенном де
фиците Rb в нижней коре, проявившемся как  в изотопном составе стронция, 
так и в отношениях Rb/Sr и да*е K/Rb [7, 17, 22, 39]. Значение K/Rb от
ношения для силикатной Земли, в среднем 510, определяет содержание Rb 
в нижней, недифференцированной мантии: 0,94 ■ 10“6 г • г '1.

Изотопный состав Sr в этом резервуаре был определен на основании 
Sr-Nd изотопной корреляции 87Sr/*6Nd = 0,7045 [21]. Хотя по мере на
копления данных эта оценка становится несколько менее определенной, 
тем не менее она по-прежнему может считаться удовлетворительной, по
скольку занимает разумное, поддающееся балансу значение между доста
точно надежно известными соотношениями изотопов стронция в компле
ментарных резервуарах, континентальной коре и верхней мантии (см. 
таблицу). Такое значение отношения 87S r/86Sr обусловливает современ
ную концентрацию стронция в недифференцированной нижней мантии 
33 • 10~б г • г-1 в удовлетворительном соответствии с содержанием этого 
элемента в метеоритах (занимает промежуточное положение между хон- 
дритами и богатыми Са ахондритами [1 1 ]).

Содержание редкоземельных элементов .выпадает из представленой вы 
ше цепочки взаимосвязанных между собой содержаний материнских и до
черних элементов, хотя они исключительно важны, так как  лежат в основе 
соотношения масс. Как уже отмечалось выше, их начальные содержания 
принимаются обычно в 1,5—2 раза выше хондритовых коэффициентов, 
учитывающих сегрегацию ядра и обеднение вещества Земли летучими эле
ментами. В настоящей работе концентрации Sm и Nd приняты такими же, 
как  в работе [25], т.е. примерно в 2 раза превышающие хондритовые. Не 
исключено, однако, что несколько лучше было использовать коэффициент 
1,5, а не 2, — в этом случае содержания рассмотренных выше элементов уда
лось бы снизить на 25%, а соотношение масс верхней и нижней мантии при
близилось бы к  0,4; однако такой вариант модели пока не просчитан.
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ВРЕМЕНА ЖИЗНИ И ЗНАЧЕНИЯ ВОЗРАСТА

Представленные выше средние для силикатной Земли концентрации ин
тересующих нас элементов согласованы с таковыми в подвергшихся ф рак
ционированию резервуарах. Используя последние совместно с массами ре
зервуаров и значениями массопотока из верхней мантии в океаническую и 
континентальную кору, можно оценить важный для дальнейшего обсужде
ния параметр — время жизни атома в верхней мантии

A T ,  > « W ,(2 /<& ,25 + Л б з ) ,

где N, 2 — количество атомов / -го сорта в верхней м а н т и и , 2s и ,63 — 
количества атомов, переносимых расплавами в единицу времени из верхней 
мантии в океаническую и континентальную кору соответственно. Исполь
зуя приведенные в таблице и в тексте численные данные, получаем, что вре
мя жизни наиболее несовместимых элементов, таких, к ак  К, Pb, U, Th и 
РЬ, в верхней мантии составляет приблизительно 1 • 109 лет. Для элемен
тов, характеризующихся существенно большими коэффициентами распре
деления, в нашем случае редкоземельных элементов и стронция, это время 
близко к 4 млрд лет. Масса верхней мантии ’’обновится” при современном 
темпе круговорота вещества в течение 19 млрд лет. Эти оценки близки к 
полученным ранее [26] для более простой модели, в которой круговорот 
вещества осуществляется между двумя силикатными резервуарами (ко
рой и мантией).

Другим отражением процессов круговорота вещества являются значе
ния К-Ar и Rb-Sr возраста верхней мантии, не имеющие реального возраст
ного смысла (см. таблицу). Коэффициент распределения и соответственно 
время жизни аргона в верхней мантии ( ~  3,7 • 109 лет для 36 Аг) намного 
больше, чем время жизни калия. Соответственно К-Ar возраст этого резер
вуара оказался весьма высоким, намного превышающим время жизни К в 
нем. Не исключено, что весьма древние значения К-Ar возраста алмазов 
[33] также не имеют реального возрастного смысла, а обусловлены процес
сами переноса масс и атомов между резервуарами. Еще большее значение 
Rb-Sr возраста является следствием весьма малого времени жизни рубидия, 
малой его концентрации в верхней мантии и привносе обогащенного радио
генным изотопом стронция в этот резервуар из континентальной коры.

Времена жизни несовместимых элементов в континентальной коре со
ставляют ~  4 • 109 лет (существенно выше, чем в верхней мантии) в силу 
двух обстоятельств: во-первых, в континентальной коре, несмотря на ее 
относительно малую массу, сконцентрировано большее количество таких 
элементов; во-вторых, в круговороте вещества между континентальной к о 
рой и верхней мантией не принимает участие наиболее мощный ’’транспор
тный” процесс формирования и субдукции океанической коры. Близкие 
значения времен жизни получены и для менее несовместимых элементов, 
такие, как  стронций. Аналогично значения Rb-Sr возраста континентальной 
коры  менее подвержены влиянию круговорота вещества и ближе к  реаль
ному среднему возрасту этого резервуара. Сказанное справедливо для 
Sm-Nd изотопной систематики и, вероятно, для U-Th-Pb.
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ПРОЦЕССЫ СМЕШЕНИЯ ВЕЩЕСТВА 
И ИЗОТОПНО-ГЕОХИМИЧЕСКАЯ НЕОДНОРОДНОСТЬ 

ВЕРХНЕЙ МАНТИИ

Хотя трех арифметических действий достаточно для того, чтобы убе
диться в нелинейности (в  общем случае) кривых смешения вещества раз
ных резервуаров в изотопных координатах, тем не менее до настоящего 
времени при обсуждении проблемы изотопно-геохимической неоднород
ности вещества, сформировавшегося в верхней мантии, этому важнейшему 
обстоятельству нередко не уделяется должного внимания. В частности 
утверждение о том, что, если РЬ-РЬ корреляции являются результатом би
нарного смешения, Sr-Nd изотопные соотношения должны отражать их 
[40], повторяется во многих работах (см. например, [6 ] ) .  Хотя в изложен

ном выше положении из работы Уайта и др. [40] подчеркивается, что от
сутствие корреляции не является доказательным, а лишь ’’свидетельству
ет” против процессов смешения, тем не менее такой подход к  интерпрета
ции Sr-Nd-Rb изотопных данных не представляется правильным. Как это бу
дет показано ниже, бинарное смешение вещества разных резервуаров, как  
правило, не должно приводить и не приводит (см., например, рис. 2, 4 в ра
боте [24]) к  четким изотопным корреляциям, если концентрации элемен
тов в смешивающихся резервуарах существенно различаются, как  это имеет 
место, например, при сопоставлении свинца и стронция. Подчеркнем, что 
справедливо и обратное утверждение: при соизмеримых концентрациях эле
ментов в смешивающихся резервуарах смешение, к ак  правило, должно 
быть отражено в изотопных координатах, как  это и имеет место в действи
тельности, ибо такова, по всей вероятности, природа Sr-Nd корреляции.

Рассмотрим вначале подробнее проблему смешения вещества коры  и 
мантии при соизмеримых концентрациях дочерних элементов в этих резер
вуарах (см. таблицу) на примере неодима и стронция (рис. 4 ). Линия сме
шения не сильно отличается от прямой, т.е. смешение приводит к  сильным 
изотопным корреляциям. Из рис. 4 следует, что в большинстве случаев наб
людаемые стронций-неодимовые изотопные характеристики самых разно
образных пород могут быть объяснены смешением вещества трех принци
пиальных резервуаров — верхней мантии, нижней и верхней континенталь
ной коры. Веерообразно расходящиеся от верхней мантии (ДМ) очертания 
мантийной последовательности подчеркивают участие в процессах смеше
ния всех трех рассматриваемых резервуаров. Следует подчеркнуть, что рас
положение Sr-Nd данных для ряда геологических формаций вне площади 
смешения отнюдь не является аргументом против такого объяснения. В 
реальных процессах эрозии, субдукции и последующего смешения с вещест
вом мантии участвуют не идеализированные усредненные резервуары, но 
весьма различающиеся по составу, возрасту и геологической истории бло
ки коры ; некоторые из них и должны находиться вне зоны, ограниченной 
линиями смешения.

Так, например, можно показать, что наблюдаемые Sr-Nd характеристи
ки древних (2,9 млрд лет) левизианских гнейсов в Шотландии (см. рис. 4, 
23) и рассчитанные для блока древней нижней коры  практически совпада
ют. Соответственно Sr-Nd тренды для четвертичных базальтов этого регио
на (см. рис. 4, 17, 18) могут быть объяснены контаминацией мантийных
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расплавов таким веществом. Аналогичные рассуждения справедливы и при 
сопоставлении Sr-Nd данных для составных проб древнего Канадского щи
та с (см. рис. 4,25) рассчитанными характеристиками верхней коры в 
среднем.

Существенно, что незначительный вклад вещества континентальной к о 
ры приводит к  заметному отклонению изотопных составов стронция и не
одима от типичных для обедненной мантии. Добавки к  мантийным произ
водным 0,1% вещества верхней континентальной коры практически обес
печивает смешение изотопных составов вдоль всей мантийной последова
тельности (см. рис. 4). Такая добавка не может быть зафиксирована при 
сопоставлении содержаний распространенных элементов, поскольку она 
находится за пределами погрешности химического анализа горных по
род. Из сказанного ясно, что петрологические аргументы, которые неред
ко  используются для суждения об отсутствии процессов контаминации, 
должны использоваться с большой осторожностью. Что касается редких и 
рассеянных (прежде всего, некогерентных) элементов, то и в этом слу
чае необходимо учитывать возможность разделения материнских и дочер
них элементов как непосредственно в ходе процессов контаминации или 
смешения, так и при формировании и дальнейшей эволюции магматических 
расплавов. Такие процессы могут нередко приводить к  ’’отрыву” изотоп
ных ’’меток” от генетически обусловивших их соотношений материнского 
и дочернего элементов, поэтому и распространенности редких и рассеян
ных элементов не могут быть использованы в качестве надежных аргу
ментов, подтверждающих или отвергающих процессы смешения вещества 
разных резервуаров при формировании вновь возникающих пород.

Заканчивая анализ рис. 4, следует отметить, что отношение 143Nd/144Nd 
в верхней и нижней коре существенно различаются, несмотря на одинако
вое отношение Sm/Nd в этих резервуарах (см. табл.). Такое различие обус
ловлено принятым в настоящей модели (и разделяемым многими исследо
вателями, см., например, [36, 37 ]) процессом формирования коры, под
робно рассмотренным ранее [1, 2 ]: нижняя кора пополняется вещест
вом, сформировавшимся в мантии и характеризующимся значениями е Nd >  
>  0 и в силу фракционирования редкоземельных элементов при формиро
вании расплавов зн а ч е н и я м и /(8 т /Ш ) = [ (Sm /N d)расГО1ав/ (Sm /N d)мангия-  
— 1] < 0 .  Благодаря этому обстоятельству e N(i в нижней коре уменьша
ется во времени, что и приводит к  его современному среднему для этого 
резервуара значению. Верхняя кора пополняется веществом, сформировав
шимся в нижней коре и характеризующимся отрицательными значениями 
е Nd и /  (S th /N d); соответственно проинтегрированные по времени и усред
ненные значения 6 Nd в верхней коре всегда будут меньшими по сравнению 
с таковыми в нижней коре. Такой процесс объясняет различие изотопных 
соотношений неодима верхней и нижней коры, не привлекая процессы ф рак
ционирования редкоземельных элементов в ходе формирования этого ре
зервуара [37], хотя, вообще говоря, оба эти процесса не являются альтер
нативными и могут протекать совместно.

Обсудим теперь ситуацию, когда смешению подвергаются вещества глав
ных силикатных резервуаров Земли, при существенно различных концен
трациях и изотопных соотношениях интересующих нас элементов, напри
мер стронция и гелия (рис. 5 ). Прежде всего следует подчеркнуть, что во
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многих случаях отрезки кривых смешения приближаются к  прямым, па
раллельным одной из осей координат. Иными словами, если процесссмеше- 
ния реализуется в ограниченном интервале отношений смешивающихся 
масс (как это и имеет место в действительности), то он вполне может не 
быть проявленным в изотопных координатах. Из рис. 5 следует, что при 
смешении вещества обедненной мантии с веществом нижней и (или) верх
ней коры отношение 3Не/4Не практически неизменно при возрастании от
ношения ®7S r/86Sr до 0,704 и 0,710 соответственно. Наблюдаемый тренд 
смешения для Италии (см. рис. 5, 16) не должен следовать линии смеше
ния, поскольку сопоставлялись изотопные соотношения гелия во флюидах 
и стронция в базальтах, а такой фазовый переход не учтен при построении 
линий смешения. Важной в смысле интерпретации данных изотопии стронция 
в океанических базальтах представляется ветвь кривой смешения обед
ненной и необедненной мантии. Незначительный вклад первого из указан
ных резервуаров прежде всего проявляется в возрастании изотопного соот
ношения 3Не/4Не, которое является, очевидно, главным критерием для 
идентификации этого процесса. Поэтому объяснения природы повы
шенных значений 87S r/86Sr « 0 ,7 0 3 5  в MORB (при отношениях 3Не/4Не ~  
~  10~5 в этих породах) добавкой вещества необедненной мантии не пред
ставляется убедительным, ибо такой процесс привел бы к  существенно 
более высоким отношениям 3Не/4Не. Напротив, изотопные составы строн
ция и гелия в таких породах вполне согласуются с представлением о сме
шении вещества верхней мантии и континентальной коры. Единственным 
исключением являются структуры типа ’’горячих пятен” — Исландия и осо
бенно Гавайи. Подчеркнем, что темп наращивания вулканитов в таких 
структурах в современную геологическую эпоху несоизмерим с общей 
продуктивностью магматического процесса в рифтовых зонах и зонах ос
тровных дуг. Более того, если рассмотренный выше процесс дегазации ман
тии близок к  реальному, то такое заключение справедливо практически для 
всей истории Земли.

Из рис. 5 в еще большей степени, чем из предыдущего, следует, что до
бавка незначительного количества вещества одного резервуара может весь-

Рис. 4. Изотопы стронция и неодима в силикатных резервуарах Земли и разнообраз
ных горных породах

Резервуары: обедненная верхняя мантия DM; континентальная кора в среднем 
ТС; верхняя — UC; нижняя — LC; линии, соединяющие резервуары  — линии смеше
ния; числа возле линий — соотношение масс вещ ества резервуаров в смеси; линии 
смеш ения на этом и последующих рисунках построены для средних концентраций 
соответствующих дочерних элементов в резервуарах и (или) в гипотетических про
дуктах смеш ения без учета процессов фракционирования при формировании распла
вов, переноса компонентов флюидами и т.д.; базальты океанической коры  [24] (там 
же — ссы лки на оригинальные источники); 1 — о-в Вознесения; 2 — о-в Св. Елены;
3  — о-в Тубуаи; 4 — о-в Марион; 5 -  о-в Пасхи; 6 — Гавайи; 7 — о-в Жан Фернандес;
8 — Северо-Западный подводный хребет; 9 — о-в Сан-Феликс; 10 — подводный хре
бет Валвис; 11 — о-в Тристан-де К унья; 12 — о-в Кергелен; 13 — о-в Общества; 14 —
о-в Самоа; 15 — М аркизские острова [4]; 16 — траппы [17, IS ) ;  интрузии четвертич
ных базальтов Шотландии; 17  — Скай; 18  — Мулл; 19 — М ук; 20 — Эиг; 21 — бато
литы К алифорнии; 22 — некоторые изверженные породы; 23 — породы гранулитовой 
фации м етам орф изм а (Левизианские гнейсы) [30]; 24 -  5-граниты [3 1]; 25 -  со
ставные пробы изверженных пород К анадского щита
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3He/VHe, * /0 's

Рис. 5. Соотношения изотопов стронция и гелия в современных вулканитах и основ
ных резервуарах Земли

Резервуары: UM — необедненная мантия (ниж няя), DM — верхняя мантия, L C  — 
нижняя континентальная кора, UC -  верхняя континентальная кора; кривы е, соеди
няющие резервуары  — линии смеш ения их вещ ества, числа возле кривы х — соотнош е
ния масс в смеси; необходимые для построения кривы х смешения данные приведены 
в табл. 1. Экспериментальные данные: 1 — значения типичные для  MORB; 2 — о-в 
Рейкьянес; 3 — о-в Исландия; 4 — о-в Л охи; 5 — о-в Килауза; 6 — о-в Гулалаи; 7 — 
о-в Мауна Лоа (Г авайи); 8 — о-в Реюньон; 9 — о-в Б ове; 10 -  о-в Ян Майен; 11 — 
данные для Срединно-Атлантического рифта в сегменте между 33 —50 N; 12 — о-в 
Ла-Пальма; 13 — о-в Принц-Эдвард; 14 — о-в Тристан-де-Кунья; 15 — о-в Г оух; 16 — 
зависимость между изотопным составом стронция в базальтах Италии и изотопным 
составом во флюидах, циркулирую щих в этих базальтах. Масштаб горизонтальной 
и вертикальной осей переменный

ма существенно повлиять на изотопный состав одного или обоих сопостав
ляемы х элементов. Так, например, добавление 1% вещества верхней коры к 
веществу обедненной мантии изменит отношение 87Sr 86S ro i  0,703 до
0,708 при снижении соотношения изотопов гелия всего до 9,5 -10~6 .

Поскольку содержание изотопов гелия в необедненном резервуаре (тем 
более в сформировавшемся в нем расплаве) может быть по определению 
значительно выше, чем в обедненном, а содержания стронция различаются 
не очень сильно (см. таблицу), небольшая добавка вещества обедненной 
мантии должна влиять на изотопный состав стронция и не сказываться на 
соотношении изотопов гелия; такой тренд и наблюдается на рис. 5.

Поэтому обратный тренд вряд ли имеет физический смысл.
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Рис. 6. Аппроксимация трендов, наблюдаемых для океанических островов, линиями 
смещения вещества коры и верхней мантии

1 — область, занимаемая срединно-океаническими базальтами; крестикам и п о к а
заны изотопные отношения 206РЬ /2 04 РЬ и 8 7Sr/56 8г,использованные в качестве одного 
из ’’крайны х членов” для аппроксимации; концентрации свинца и стронция для этой 
области во всех случаях принимались одинаковы ми (здесь и далее концентрации 
1 0 '6 г • г - 1 ) 2 04 РЬ = 0,0015 (соответствует концентрации U = 0,012, см. табл., 
и обычно принимаемому для мантии значению ц = 8 ,2 ); 86Sr = 2,5 (см. табл. ) ;
2  — о-в Св. Елены; здесь и далее кривы е — линии смещ ения, числа возле кривы х — 
соотношения масс ко р ы  и мантии; соотнош ения изотопов РЬ и Sr в правом верхнем 
углу (на врезке) ; кора  в данном случае представлена смесью (в соотношении 1:1) : 
осадков, сносимых с древних щитов континентальной ко р ы , концентрации 2 0 4РЬ = 
= 0,265 (соответствует содержанию U = 3 и типичному для коры  значению м = 11) 
86Sr = 20 [8 ], изотопные отношения 2 06 РЬ/204 РЬ = 23,5 (осадки Гудзонова залива 
[34]) , * 7 S r/8 6 Sr = 0,72 (озера К анадского щита) [11 ]; базальтов океанической коры , 
концентрация 204 РЬ = 0,01 (соответствует содержанию U = 0,08, см. табл. , и д= 8), 
87Sr/86Sr = 0,7025 (соответствуетзначениям, типичным для области 1) ; 3 — А зор
ские острова, крайний член — верхняя континентальная кора в среднем, изотопные 
отношения на врезке  вверху, концентрации те же, что и для осадков области 2; 4 — 
хребет Валвис (Южная А тлантика), крайний член — нижняя континентальная кора 
с содержанием 204 РЬ = 0,061 (соответствует содержанию U = 0,5 и ц  = 8 ,2 ), 86 Sr = 
= 40 ( табл. ) , изотопные отношения в верхнем левом  углу

Хотя " U-Th-Pb система пока не моделировалась, тем не менее рис. 6 
иллюстрирует, что и в Pb-Sr координатах наблюдаемые изотопные харак
теристики пород и тренды могут быть аппроксимированы смешением ве
щества континентальной и океанической коры и верхней мантии. Для 
такой иллюстрации выбраны три региона: 1) о-в Святой Елены в Южной 
Атлантике, породы которого характеризуются весьма радиогенным 
свинцом: 2 06 РЬ/204РЬ = 20,82 и в то же время низким отношением 
87Sr/86Sr = 0,7032. Так что, по мнению Харта и др. [24], подбор’’крайнего 
члена” т.е. вещества, подвергшегося смешению, весьма затруднителен, 
и поэтому концепция смешения вещества коры и мантии в этом случае 
сомнительна; 2) архипелаг Азоры, Центральная Атлантика, породы к о 
торого образуют субвертикальный тренд, т.е. изотопный состав Sr варьи
рует при постоянном изотопном составе РЬ : 3) подводный хребет Валвис, 
Юго-Западная Атлантика, породы которого образуют ’’обратный тренд” — 
по мере возрастания отношение 206РЬ/204РЬ вклад радиогенного стронция 
убывает (данные из работы [24]) .
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При подборе крайних членов допустимо, по нашему мнению, руковод
ствоваться следующими правилами: один их них должен непременно нахо
диться в пределах значений изотопных составов, типичных для MORB, а 
концентрация интересующих нас изотопов — в пределах между MORB и 
веществом обедненного резервуара; второй может состоять из вещества 
верхней и (или) нижней континентальной коры разного возраста и вещест
ва свежей или контаминированной стронцием морской воды океанической 
коры , причем последняя может иметь изотопные составы и концетрации 
дочерних элементов, наблюдаемые в океанических базальтах.

Как следует из рис. 5, во всех случаях приведенные на нем эксперимен
тально установленные тренды в Pb-Sr изотопных координатах могут быть 
объяснены процессом смешения вещества коры и мантии. В единственном 
случае (о-в Св. Елены) для такого объяснения потребовался ’’составной” 
конечный член: осадки древней континентальной коры и подстилающая 
их океаническая кора. Другие изотопные характеристики пород о-ва Св. 
Елены (отношения 143 Nd/144NdH 207Pb/204Pb) также были получены при 
смешении тех же крайних членов. Подчеркнем, что эти данные используют
ся не более чем для иллюстрации того, что смешение реально наблюдаемых 
пород коры в принципе может объяснить и такое аномальное соотношение 
изотопных составов, как  наблюдаемое на о-ве Св. Елены. Конечно, прямая 
параллель между осадками, сформировавшимися на Канадском щите (вы 
несенными с него в Гудзонов залив) и на о-ве Св. Елены, неправомочна. 
Где могла возникнуть специфическая смесь осадков древней континен
тальной и океанической коры, которая, претерпев субдукцию и латераль
ное перемещение вследствие конвекции мантии, оказалась бы на коорди
натах о-ва Св. Елены? Ответ на этот вопрос пока затруднителен, тем более 
что вообще неясно, где происходит субдукция вещества, компенсирующая 
формирование океанической коры в южном сегменте Срединно-Атланти
ческого рифта. Для ряда районов подобная задача решена [16 и д р .] . 
Дальнейшая идентификация источников вещества океанических вулкани
тов с последующим использованием полученных сведений для выяснения 
направлений и скоростей конвекции современной мантии представляется 
весьма перспективным приложением изотопно-геохимических данных 
к фундаментальным геофизическим проблемам.

Концепция формирования островодужных и внутриплитных вулканитов 
главным образом в результате смешения вещества коры и верхней мантии 
позволяет не только объяснить наблюдаемые в изотопных координатах 
тренды, но и приводит к  весьма простому представлению о процессах, 
обеспечивающих такое смешение. Единственное дополнительное предпо
ложение, необходимое для развития представления, заключается в том, 
что субдуцированное вещество коры  по мере прогрева становится петроге- 
нетически активным, возможно в связи с обилием законсервированных 
в нем летучих компонентов.

Подводя итог настоящей работе, кратко охарактеризуем, не претендуя 
на оригинальность, процесс формирования мантийных расплавов с позиций 
изотопно-геохимического количественного моделирования. Возникающие 
над зонами субдукции расшивы отражают прежде всего фракционирование 
вещества верхней мантии, однако в большинстве (если не во всех) случаев 
они отмечены контаминацией вещества коры. Хотя многие авторы полага
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ют, что привнос редких и рассеянных элементов осуществлялся не пос
редством частичного плавления субдуцируемого вещества как  инициатора 
магматического процесса в таких регионах. Заметим, что преобразование 
вещества коры в зоне магмаобразования вследствие фазовых переходов 
может привести к  значительному изменению соотношений между материн
скими и дочерними элементами; определенному изменению могут подверг
нуться изотопные соотношения последних. По мере дальнейшего переме
щения субдуцированной плиты, сохранившиеся (хотя и преобразованные) 
фрагменты коры могут вновь инициировать процессы частичного плавле
ния, в ходе которых могут возникнуть весьма разнообразные по своим 
изотопным характеристикам расплавы. Изотопные соотношения дочер
них элементов в достигнувших океанической коры расплавах будут оп
ределяться процессами смешения вещества: обогащенной несовместимыми 
элементами субдуцированной преобразованной коры; расположенной ря
дом особенно обедненной такими элементами океанической литосферы; на
конец, расположенной выше обедненной мантии.

Поскольку масштабы внутриплитного вулканизма несоизмеримы с про
дуктивностью магматизма в рифтах, погрузившаяся плита должна повтор
но принять участие в процессах плавления вещества в рифтовых зонах — 
в противном случае необходимая степень дегазации вещества мантии не 
была бы достигнута. Вновь в рифтовых зонах субдуцированная кора 
инициирует плавление мантии, и если степень плавления невелика, то сох
раняются следы происхождения вещества, в частности более радиогенные сос
тавы дочерних элементов, иногда повышенные содержания несовместимых 
элементов (высокорубидиевые базальты, см. [4 ]) . Однако степень плав
ления вещества в рифтовых зонах достаточно высока для его эффектив
ного перемешивания и усреднения изотопных меток, и поэтому субдуциро- 
ванное вещество теряет здесь свою индивидуальность и превращается во 
вновь возникшие МОРБ, изотопно-геохимическая неоднородность кото
рых вызвана многократным повторением и усреднением продуктов такого 
процесса.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Наиболее существенным результатом работы является выбор схемы 
эволюции силикатных оболочек Земли, при которой результаты численного 
моделирования изотопных геохронометрических систем наилучшим обра
зом согласуются с эмпирическими данными. Эта схема объединяет сле
дующие процессы:раннее формирование континетальной коры с последую
щим немонотонно затухающим во времени круговоротом ее вещества; 
круговорот океанической коры, темп которого примерно на порядок пре
вышал темп круговорота континентальной коры; перенос расплавами не
совместимых элементов из мантии в кору и газов из мантии в атмосферу.

Получены взаимно согласованные в рамках количественной модели со
держания радиоактивных элементов в силикатной Земле, а именно (в г /т ) : 
К  = 480, Rb = 0,94, U = 0,038 и в верхней мантии, обедненной несовмести
мыми элементами (в г /т ) : К = 150, Rb = 0,30, U = 0,012. Определены вре
мена жизни таких элементов в верхней мантии: ~1 млрд лет, и в континен
тальной земной коре: ~3 ,5  млрд, лет при среднем возрасте верхней мантии 
и континентальной коры около 2 млрд лет.
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Показано, что в рамках этой модели, основанной на круговороте ве
щества коры, изотопно-геохимические неоднородности верхней мантии 
получают простое и естественное объяснение как  результат смешения 
вещества принципиальных резервуаров — верхней мантии, нижней и верх
ней континентальной коры и океанической коры.
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С. Сасаки, К. Наказава

ПРИРОДА ИЗОТОПНОГО ФРАКЦИОНИРОВАНИЯ 
ИНЕРТНЫХ ГАЗОВ ЗЕМЛИ.

ГИДРОДИНАМИЧЕСКОЕ ФРАКЦИОНИРОВАНИЕ 
ПРИ ДИССИПАЦИИ ПЕРВИЧНОЙ 

ВОДОРОДНО-ГЕЛИЕВОЙ АТМОСФЕРЫ

ВВЕДЕНИЕ

Фракционирование изотопов инертных газов дает нам очень важный 
ключ к  пониманию происхождения планет и их атмосфер, поскольку лишь 
немногие процессы могут обусловить сильное изотопное фракционирова
ние инертных газов. Изотопный состав земного ксенона и неона сильно 
отличается от изотопного состава этих газов в метеоритах, в то время как  
для изотопов аргона или криптона такое отличие практически не наблю
дается, за исключением радиогенного аргона-40.

КСЕНОН

Ксенон, содержащийся в земной атмосфере, сильно отличается по изотоп
ному составу от ксенона метеоритного и солнечного типа (SUCOR): в 
атмосфере Земли наблюдается повышенное содержание тяжелых изотопов 
ксенона и пониженное содержание более легких изотопов [25, 15]. На 
рис. 1 показан изотопный состав различных типов ксенона. Данные об 
изотопном составе ксенона, содержащиеся в этой работе, нормализованы 
по отношению к  U-Xe, который Такаока [31], Пепин и Финней [24] считают 
первичным компонентом. Можно полагать, что U-Xe характеризует изотоп
ный состав ксенона первичной солнечной туманности. Для решения проб
лемы фракционирования изотопов земного ксенона [22] нужно объяснить 
следующие важные положения.

1. Фракционирование изотопов очень значительное: ~  3,5%/а.е.м. Избы
точный ксенон-129 образуется в результате распада иода-129.

2. Ксенон, захваченный метеоритами, обычно является изотопно нефрак- 
ционированным. Обогащение метеоритного ксенона тяжелыми изотопами 
по сравнению с U-Xe объясняется присутствием ксенона, образующегося 
в г-процессе.

3. В земных образцах не обнаружено фракционирования изотопов крип
тона и аргона. Хотя земной криптон и обладает признаками изотопного 
фракционирования, этот тренд противоположен по направлению тренду 
фракционирования изотопов ксенона (обогащение легкими изотопами), 
а степень фракционирования изотопов криптона гораздо меньше, чем 
степень фракционирования изотопов ксенона; это можно было бы объяс
нить различными составами продуктов ядерных реакций.

Изотопный состав земного ксенона, особенно обеднение его более легки
ми изотопами, вряд ли обусловлен какими-либо сочетаниями продуктов
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Массовое число Хе
Рис. 1. Изотопный состав ксенона (данные нормализованы по отношению к U-Xe)

1 — в современной атмосфере Земли; 2 — типа SUCOR (солнечный тип) ; 3 — 
в углистых хондритах Murray и Кеппа

аномальных ядерных реакций. Адсорбция на частицах межзвездного ве
щества не может вызвать сильное фракционирование изотопов [22], однако 
она может объяснить характер элементарного фракционирования инертных 
газов [7]. Имплантация ионов низкой энергии (от 50 до нескольких сйт 
электронвольт), образующихся в результате электрического разряда, 
может вызвать фракционирование изотопов ксенона около 1%/а.е.м. одна
ко  при этом происходит такое же фракционирование и изотопов криптона 
[2, 3, 8]. Следовательно, отсутствие фракционирования изотопов криптона 
и аргона (положение 3) не удается объяснить.

Озима и Наказава [21] предположили, что происходило перемешивание 
гравитационно-фракционированных газов, находящихся в порах планете- 
зималей, и газов, изначально содержавшихся в твердых фазах. Изотопный 
состав последних должен быть идентичен изотопному составу газов в 
метеоритах. Эти авторы не только объясняют высокую степень фракциони
рования изотопов ксенона гравитационным механизмом, но также дают 
следующее объяснение упомянутого выше третьего положения: массы 
фракционированных криптона и аргона должны быть значительно меньше 
этих газов в современной атмосфере; современные нерадиогенные крип
тон и аргон, вероятно, происходят из первичных газов, содержавшихся в 
твердых фазах. Однако размер гшанетезималей, необходимый для дости
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жения высокой степени фракционирования изотопов ксенона (>  3,5% 
на I а .е .м .), довольно велик (>  600 к м ) , и газы пор вряд ли находятся в 
гравитационно-диффузном равновесии внутри такого большого небесного 
тела.

Таким образом, объяснение упомянутых положений — непростая задача. 
Первой целью этого исследования является создание модели, способной 
объяснить три перечисленных выше положения проблемы фракционирова
ния изотопов ксенона.

НЕОН

Изотопный состав неона в современной атмосфере Земли (20Ne/22Ne = 
= 9,8) отличается от изотопного состава неона в солнечном ветре 
(20Ne/22Ne = 13,6) или метеоритах (планетарный неон Ne-Л: 20Ne/22Ne = 
= 8,2) [22]. Особенности изотопного состава неона Земли обычно объясня
ются изотопным фракционированием или смешиванием неона солнечного 
типа и Ne-Л, хотя в деталях механизмы этих процессов неизвестны. В 
случае неона нужно ответить почти на те же самые вопросы, что и для 
ксенона: чем обусловлена большая степень фракционирования изотопов, 
почему изотопный состав неона в метеоритах отличается от изотопного 
состава неона в атмосфере Земли и почему отсутствует изотопное фракцио
нирование криптона и аргона?

Что касается изотопного состава первичного неона, т.е. неона первона
чальной солнечной туманности, то существует две возможности. Первая 
состоит в том, что солнечная туманность содержала Ne-Л. В этом случае 
изотопный состав солнечного неона изменился за 4,6 • 109 лет либо изотоп
ный состав неона в солнечном ветре изменился на пути от Солнца в Земле, 
поскольку изотопный состав неона в солнечном излучении высоких энер
гий, по данным наблюдений с искусственных спутников Земли, почти 
совпадает с изотопным составом Ne-Л [5, 17]. Другая возможность заклю
чается в том, что неон в солнечной туманности был близок по изотопному 
составу к  солнечному неону; Ne-Л образуется в результате какого-то 
микроскопического процесса [13] или в результате смешения с Ne-/T (ко
торый состоит только из неона-22). Цель настоящего исследования в прило
жении к  изотопам неона заключается в том, чтобы вывести изотопный 
состав неона современной атмосферы Земли из одного из первичных ком 
понентов — солнечного неона, или Ne-Л, который бы представлял неон 
солнечной туманности.

МОДЕЛЬ ФРАКЦИОНИРОВАНИЯ ИЗОТОПОВ 
В ПРОЦЕССЕ ДИССИПАЦИИ АТМОСФЕРЫ

На рис. 2 показана схема нашей модели. Согласно газово-аккреционной 
теории образования планет (модель К иото), планеты земного типа, а также 
планеты-гиганты формировались в газе солнечной туманности [12]. Расту
щая Земля удерживала своим гравитационным полем плотную первичную 
атмосферу, имевшую тот же состав, что и солнечный газ. Первичная атмос
фера предотвращала быструю потерю аккреционной энергии и способство
вала нагреву поверхности планеты до температур, превышающих темпера
туры плавления твердых компонентов, и тем самым создавала условия
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Рис. 2. Схема рассматриваемой модели
1 — растущая Зем ля окружена первичной водородно-гелиевой атмосферой, состав 

которой соответствует составу Солнца, и ксенон, которы й не подвергся изотопному 
фракционированию  (U = Хе) : вначале внутренние части содержали инертные газы 
планетарного типа с нефракционированным ксеноном (U = Х е ); 2 — первичная 
атмосфера рассеивается под действием сильного далекого УФ-излучения прото-Солн- 
ца на стадии Т-Тельца. М олекулы инертных газов захватываются водородом  и про
исходит их изотопное фракционирование; 3 — в результате дальнейшей дегазации 
и смеш ения формируется современный изотопный состав ксенона

для ранней химической дифференциации планет [11, 19, 26]. На стадии 
Г-Тельца прото-Солнца сильное ультрафиолетовое излучение должно было 
оторвать первичную атмосферу прото-Земли в результате сильного разогре
ва молекул водорода. Секия и др. [28, 30] произвели соответствующие 
расчеты и показали, что если далекое ультрафиолетовое излучение Солнца 
было в 102 —103 интенсивнее, чем в настоящее время, то на стадии Г-Тельца 
(~  107 лет) Земля могла почти полностью лишиться первичной атмосферы.

В процессе диссипации атмосферы сильно разогретые молекулы водоро
да при столкновении с молекулами других газов могли увлекать их за 
собой; таким образом другие газы также могли приобрести высокую 
скорость истечения. Так как  эффект увлечения молекулами водорода 
молекул других газов зависит от массы последних, более легкие молекулы 
или изотопы могут удаляться быстрее, а тяжелые — медленнее. Таким 
образом, вследствие этого гидродинамического процесса происходило 
изменение и элементного, и изотопного состава инертных газов в остаточ
ной атмосфере. Мы полагаем, что после удаления основной массы газов 
первичной атмосферы в остаточной атмосфере остается еще значительное 
количество ксенона с измененным в результате фракционирования изотоп
ным составом. Однако содержание более легких компонентов, криптона 
и аргона, в остающемся газе становится гораздо меньше их содержания в 
современной атмосфере и при этом происходит их изотопное фракцио
нирование. Мы считаем, что состав инертных газов в современной атмосфе
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ре сложился в результате смешения подвергшихся изотопному фракциони
рованию остаточных газов первичной атмосферы с изотопно-нефракциони- 
рованным газом, который первоначально находился в недрах Земли и для 
которого характерен ’’планетарный” элементный состав. Эта модель сходна 
с моделью Озимы и Наказавы [21].

Ксенон, содержащийся в современной атмосфере, видимо, состоит из 
обоих компонентов и имеет фракционированный изотопный состав, но 
более легкие газы, криптон и аргон. Состав атмосферы представлен только 
тем компонентом, который первоначально был захвачен в недрах Земли, 
поэтому их современный изотопный состав не несет следов фракциониро
вания. Что касается неона, то в современной атмосфере, как  и в случае 
ксенона, может присутствовать подвергшийся фракционированию остаточ
ный газ первичной атмосферы.

Некоторые исследователи [6, 14, 29, 32] количественно определили 
эффект увлечения и связанное с этим фракционирование при процессах 
удаления атмосфер протопланет. Секия и др. [29] исследовали потерю 
различных инертных газов и пришли к выводу, что все инертные газы пер
вичной водородно-гелиевой атмосферы могли полностью улетучиться из 
окрестностей Земли вместе с удаляющимся водородом. Донахью [6] 
пытался объяснить присутствие легких инертных газов в атмосферах 
Марса, Земли и Венеры процессами дегазации планетезималей. Однако 
небольшие планетезимали вряд ли могли удерживать значительное ко 
личество газа, так что содержание ксенона в современной атмосфере не 
может быть объяснено таким способом. Хантен и др. [14] исследовали 
элементный состав атмосферы Марса и характер фракционирования зем
ного ксенона в иных условиях, а именно в случае образования водорода 
за счет разложения воды. Но они не дали объяснения положениям 2 и 3, 
упомянутым выше при обсуждении проблемы ксенона.

ОСНОВНЫЕ УРАВНЕНИЯ

В настоящей работе мы рассмотрим изменение изотопного состава и 
содержания инертных газов в процессе диссипации первичной атмосферы. 
В связи с этим — исследуем эффект захвата газовых молекул молекулами 
водорода и выразим скорость удаления молекул каждого вида через ско
рость улетучивания водорода, которая определяется интенсивностью сол
нечного ультрафиолетового излучения. При этом мы исходим из следую
щего предположения: противодействие второстепенных компонентов
улетучиванию водорода незначительно, так как  количество молекул других 
видов очень мало по сравнению с количеством молекул водорода. Скорость 
улетучивания водорода близка к  скорости звука; это изотермический 
процесс, и диффузией, связанной с наличием градиента концентрации, 
можно пренебречь, что объясняется следующим образом.

Основное уравнение диффузии и главное упрощение. Согласно кинети
ческой теории газов [4 ], скорость диффузии молекул вида /  в многокомпо
нентном газе может быть выражена следующим уравнением:

x iX j ( V i - V j ) т /



+ k T . A  In Т  (р F,- р,-F ,) , (1)
Гр i

где i , j  — виды молекул; Р  — суммарное давление газа; р;- — плотность 
молекул вида /;  р — плотность всего газа; Т  — температура; m.j — масса 
молекулы вида/;  m  — средняя молекулярная масса; Vj — средние скорости 
движения молекул; X/ — мольная доля, Ft — внешняя сила, действующая 
на единичную массу; х,- — мольная доля (выражается через относительную 
плотность или парциальное давление как  Xj = rij/n = P j / P ). D , _ j  — коэффи
циент взаимной диффузии между молекулами видов / и /; К т. — коэффи
циент термической диффузии молекул вида /. Так как сила гравитации — 
это единственная внешняя сила в данном случае, последний член в уравне
нии (1) можно опустить, и, так как  атмосфера сферически симметрична, 
считать, что Д = d/dr, где г -  радиус от центра планеты. Тогда

x i x i ( v i ~ v i) I m i \ d  d dz  = j _ _ J _  _ l n / , + -----  x  + k  -  In T, (2)
,■ D j_j ’ \  m 1 dr dr 1 'd r

где первый, второй и третий члены в правой части уравнения выражают 
соответственно взаимную диффузию вдоль градиента давления, которая 
зависит от массы, диффузию вдоль градиента концентрации и диффузию 
в направлении температурного градиента.

Можно дать аппроксимированный вариант этого уравнения на основе 
следующих предположений. Во-первых, так как  мы оцениваем диффузию 
газа в нижней части истекающей сферы, где скорость истечения субзвуко- 
вая, то имеем

d  In Р GMsp

dr r P
(3)

где G — гравитационная постоянная, Ms — масса планеты. Во-вторых, мы 
можем пренебречь последним членом в правой части уравнения (2 ): если 
/  — второстепенный член, то к т. ~  0 (лгу) 4, а так как  изменение температуры 
существенно больше изменения давления (|с/1п7Ус?г| <  \d In P/dr\ ) , то
последний член в правой части уравнения (2) заметно меньше первого. 
Кроме того, мы можем пренебречь членом, включающим градиент кон
центрации dx/dr в уравнении (2 ): для нижней части истекающей сферы 
этот член гораздо меньше, чем первый член в правой части уравнения (2), 
за исключением тех молекул, масса которых очень близка к  переходной 
массе (определение понятия будет дано ниже) [27]. Это предполагает хи
мическую однородность системы по вертикали. С учетом упрощений урав
нение (2) можно записать в следующем виде:

z 4 4 < y , - y , - > ,  р / _ л д ^ .  (4)
/ Df_j \m / г2Р

Д вух- или трехкомпонентная аппроксимация. Главные компоненты 
первичной атмосферы — Н2 и Не (хне/-*нг = 0,16 по данным Андерса и 
Эбихары [1] для Солнечной системы); молекулы других газов присутст
вуют в гораздо меньшем количестве. При количественной оценке диффузии
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4Не мы можем пренебречь всеми другими газами, кроме Н2 и Не. При 
аппроксимации системы двумя компонентами уравнение (4) может быть 
записано в следующем виде:

1 (m s \  GM~p
Унг - г , =  —  -  - 1  р Н, - / - 7 7 -> (5)х н \  ш /  г Р“ 2

где /  = 4 Не для данного случая. Если газ состоит только из Н2 и /, то выра
жение Хн-1 (.mj/m  — 1) можно заменить на ( n i j  -  т н  ̂)1т и приведенное 
выше уравнение приобретает такой же вид, как  уравнение (12) в работе 
Хантена и др. [14].

При оценке диффузии других второстепенных компонентов мы должны 
учитывать их увлечение и гелием, и водородом. В случае трехкомпонент
ной диффузии разность скоростей диффузии молекул Н2 и /  определяется 
из уравнения (4 ):

1 ( /  itii \G M ^p  x He
VH -  Vt = --------------------------------  -----------------------------------  (  -  -  1 — г ^ + -------------—  (У н  -  ^Не)

’ x HJ D H i_ i + x He/DH e 4 \ \ m  J r 'P  Я н е - /  2

(6)
где Не обозначает 4 Не.

Коэффициент диффузии. В уравнениях (5) и (6) коэффициент диффу
зии D t_ j переписывается в форме

Di_ l-(P, = - * = 1 2 1 ,  (7)
1 1  Р п к в Т  v

где п — плотность всего газа, кв  — постоянная Больцмана. В уравнении
(7) /)•_/ (7) является функцией только температуры и определяется на 
основе экспериментальных данных [16]. Изменения f t_ j в связи с разли
чием изотопов или разным количественным соотношением молекул видов
i и /  малы, и во многих случаях ими можно пренебречь; кроме того, вариа
ции f i_ j  для молекул разного вида имеют один и тот же порядок величины. 
Следовательно, эффект увлечения молекул одного газа молекулами друго
го зависит в основном от молекулярной массы: более тяжелые элементы 
или изотопы с большой m  имеют большую разность скоростей вследствие 
более слабого эффекта увлечения, а в случае более легких элементов и 
изотопов наблюдается противоположная картина.

Скорость удаления м олекул разных газов. Теперь, используя уравнения 
(5) и (6 ), вычислим изменение количеств других инертных газов, чтобы 
установить изменение концентраций элементов и их изотопных отношений. 
Определим эффективный радиус (г0) к ак  расстояние до нижней границы 
зоны истечения газа или до границы плотной атмосферы. Предположим, что 
в атмосфере происходит конвективное перемешивание газов и что ее 
химический состав в нижней части, где г <  г0, всегда однороден; тогда 
слой, обозначаемый г0 , называется также гомопаузой. Это предположение 
разделяет и Сасаки [26], который считает, что атмосфера в ее плотной 
части должна иметь конвективные потоки вследствие, поступления допол
нительного количества Н20 . Мы можем определить массу молекул вида 
/  в атмосфере Mj по массе их в гомопаузе, где г < г 0.
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Скорость потери массы молекул вида /  Qj на расстоянии г0 равна

Qj = -  dM j/dt = 4 я  rl pj (го ) V,- (г0 ) = 4 п г\ п,- (г) т, V,- (г0) ,  (8)

где t -  время. Уравнения (5) и (6) можно переписать в следующем виде:
для /  = 4 Не имеем 

mi.
Qj

nix i /  

*нЛWH2

а для других молекул

G/ =

<2н, - / н ,  - / '
AnGMsm н  2 (т / -  rn) 

(кв Т ) 2 )• (9)

mix i ( Л
У н 2-

М,Хн I

*Н„ 4ttGMsiWh

w h 2* h _

* н е / н 2 -  Не 

* н 2/ н е - /

m.j — П1 +

(mHe -  ™) (10)

Видно, что зависимость от г, очевидно, устраняется, и нам не нужно знать 
значением 0 от определения Qj.

Изотопные отношения. Мы можем вычислить изменение массы молекул 
ви да/, интегрируя уравнение (8) или (9 ):

(И)

где начальная масса М у (0) оценивается по принятому значению начальной 
массы атмосферы и по составу Солнца. Так к а к ху{ t) = (А // / )/ш,)/ 2  (Л-/,( /)/ M t ) , 
то отношение количества изотопа /  к  количеству изотопа А: выражается так

* Д 0  = rnkM j(t)

x k(t) mjMk (t)

Изотопное отноше 
/) значению, имеет i

x j( t) lx k(t) _ Mj(r)M(t)

( 12)

Изотопное отношение, приведенное к  его первоначальному (солнечно
му) значению, имеет вид

(13)
х;<0)/хЛ(0) 0)

Отсюда мы можем определить изменение изотопного состава.
Лимитирующий поток и переходная масса. Минимальный поток водоро

да ( Q i) , при котором может происходить истечение молекул данного вида, 
называется лимитирующим потоком водорода [28]. QH  ̂ = Q, можно оп- 
пределить, подставив Qj = 0 в уравнения (8) и (9 ). В двухкомпонентной 
системе мы имеем

Qi -  / н ,
4nGMsm H (m j -  m )

(kB T ) 2

В случае трехкомпонентной системы

* н , 4 TrGMsm H^

(14)

<?,=
* Н 2/ / и 2 -/■ + * H e / / H e - /  ( ^ В ^ ) 2

mj - m  + *Н е/н, -Не

* н 2/ н е - /
(15)
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Рис. 3. Пороговый поток улетучивающегося водорода (б ;) , необходимый для уда
ления самых тяжелых изотопов каждого инертного газа, когда Ms  = 1МЕ

Сплошные кривы е отвечают тем случаям, когда учитывается увеличение м олекул 
инертных газов гелием-4. Прерывистые линии показы ваю т пороговые потоки в слу
чае двухкомпонентной системы (Н 2 и соответствующие виды м олекул, что показано 
на рис. 1 в работе [28])

Рис. 4. Скорость удаления водорода (£?н  ) во время рассеивания первичной атмо
сферы под действием далекого УФ-излученйя [30]

Ма — общ ая масса остаточной атмосферы ; 1 — расчетные значения Qil^ (Ма) для 
интенсивности далекого УФ-излучения, равной 10- 1, 1 и 10В/м2 в случае, когда Mg  = 
= ^ Е '  ^  ~  б[{ , соответствующая предполагаемой нами иненсивности далекого 
УФ-излучения 0,22 В /м 2 ; 3 — изменение <2|[ для случая Affl(0) = 10~4 Мjr и =
= 0,6 м Е

Используя лимитирующий поток мы можем выразить уравнения
(8) и (9) через изменение относительной плотности

А  = 6 н ? z Q lU ) , (16)
трс/ т Нгх Нг

На рис. 3 показана зависимость лимитирующих потоков Н2 для разных 
инертных газов от температуры. Когда исходящий поток водорода Q.H _ 
значительно превышает лимитирующий поток для молекул данного вида 
( б н 2 Q i) ,  то эти молекулы удаляются вместе с водородом (относи
тельное количество молекул разных видов не меняется) и не остаются в ат
мосфере Земли. Когда поток водорода приближается к лимитирующему 
потоку ( 0 н 2 ^  Q t) ,  скорость удаления увлекаемых молекул становится 
маленькой и относительное количество Н2 увеличивается. Так как  2 Hj 
в значительной мере зависит от т ,• (б/СШ2/ при nij >  т, m Hti) , отношение 
Qj/m.jXj различно для разных значений те у; происходит сильное фракцио
нирование изотопов инертных газов. Когда <  Qt ( j  ) ,  скорость удале
ния молекул данного вида становится, наконец, равной 0. Из чего следует, 
что влияние температуры на процесс не очень велико. Это происходит по
тому, что, хотя значение /} _ у сильно увеличивается при повышении тем
пературы, получаемый лимитирующий поток при этом уменьшается слабо, 
так как этот поток пропорционален 2 .

Принимая в уравнении (9) или (10) Q, =0, мы можем определить
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переходную массу (т с) ,  показывающую наибольшее массовое число, 
которое могут иметь удаляющиеся молекулы [14]. Из уравнения (9) 
имеем

(kBT f
mc = m + -------------—  ----------  , (17)

4irGMsm Hi / н г _ /

а из уравнения (10)

«  - т  х Н е /н 2 — Не QH t(kBT f  Х Н / / н - / + * H e / / H e - /
Щ - m  -------------------- (w He -  m ) + ------1---------------- ------ 1----------------------  .

* н , / н е - /  4nGMsm H2 x Hi

До тех пор пока гп/ <  т с, молекулы газа могут удаляться, и из уравне
ния (5) мы находим, что скорость удаления молекул приблизительно про
порциональна (т с -  m j) . Однако, когда т / >  т с , молекулы вида /  
не могут удаляться с исходящим потоком водорода, и V/ становится 
равным 0.

Ф РА К Ц И О Н И РО В А Н И Е И Н ЕР ТН Ы Х  ГА ЗО В  
ВО ВРЕМ Я У Д А Л Е Н И Я  АТМ ОСФ ЕРЫ

Первоначальный состав газа и принятые параметры. Состав первичной 
атмосферы до начала ее удаления определяется составом вещества Солнеч
ной системы [1]. Элементный и изотопный составы инертных газов харак
теризуются значениями, соответствующими солнечному типу. Ксенон пер
вичной атмосферы и ксенон, находящийся в недрах Земли (первично за
хваченный) , имеют состав U-Xe. Что касается неона, то мы полагаем, что 
первичная атмосфера содержала солнечный неон (20Ne/2 2Ne = 13,6).

Масса прото-Земли Ms - IM E = const (т.е. предполагается, что исчезнове
ние атмосферы происходило после аккреции), а начальная масса первич
ной атмосферы 1,0 • 1023 кг  (0 ,017Ж £ ) .  Температура газа предполагается 
равной 100 К [29] (у нижней границы слоя, поглощающего ультрафиолето
вые лучи). Секия и др. [30] рассчитали зависимость между интенсивностью 
далекого УФ-излучения и скоростью потери массы водорода (Q н , )  (рис. 4). 
При уменьшении массы атмосферы QH 2 уменьшается и приближается 
к  постоянной величине с уменьшением сечения захвата УФ-излучения, 
приближающегося к л т 2 . Мы полагаем, что интенсивность далекого УФ-из
лучения была постоянной и равной 0,22 В/м2, что в 10 раз больше совре
менной величины.

Фракционирование изотопов ксенона. На рис. 5 показано изменение изо
топного состава ксенона в остающейся атмосфере. Вводится коэффициент 
уменьшения массы атмосферы / „ ,  представляющий собой отношение оста
точной массы атмосферы к первоначальной массе. Сначала ( f a >  10"2) 
скорость удаления водорода настолько велика ( б н 2 Qi и т с 
для всех изотопов инертных газов), что не должно происходить сильное 
фракционирование изотопов; затем 2 н  уменьшается и приближается 
к  Qi для изотопов ксенона; в этих условиях начинает преобладать 
масс-зависимое фракционирование изотопов. Наконец ( f a <  Ю '8) ,  
как  в случае более тяжелых изотопов ксенона, фракционирование изотопов
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Массовое число Хе
Рис. 5. Фракционирование изотопов ксенона в остаточной атмосфере (данные норма
лизованы по отношению к  U-Xe)

Цифры у каждой кривой показываю т значения коэффициента уменьшения массы 
первичной атмосферы ( / а) ; пунктирная линия — изотопный состав ксенона в совре
менной атмосфере (которая мож ет включать радиогенный компонент)

и удаление молекул инертных газов прекращается, потому что Q n 2 <  Qi 
(или m j >  т с) . Возникающее при этом фракционирование изотопов до
статочно велико, чтобы им можно было объяснить наблюдающийся изотоп
ный состав земного ксенона. Таким образом, предложенный механизм 
объясняет первое положение, а именно высокую степень фракционирова
ния изотопов ксенона.

Затем мы покажем, что количество остающегося фракционированного 
ксенона достаточно велико, чтобы объяснить изотопный состав ксенона 
в современной атмосфере. На рис. 6 показано изменение количества каждо
го инертного газа во время удаления атмосферы. Первоначально проис
ходит удаление всех инертных газов, и количества их уменьшаются моно
тонно. Позднее, когда Qh 2 приближается к  Q t для изотопов ксенона, уда
ление ксенона замедляется; в конечном счете в остаточной атмосфере 
сохраняется значительное количество ксенона, сравнимое с количеством 
ксенона, находящимся в атмосфере Земли в настоящее время. Теперь 
рассмотрим процесс перемешивания ксенона, подвергшегося гидродинами
ческому фракционированию, и нефракционированного ксенона, находив
шегося в недрах Земли. Изотопный состав ксенона смешанного происхож
дения показан на рис. 7, где масса его после процесса смешения принимает-
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Рис. 6. Изменение массы газов (Н , и инертные 
газы ), содержащихся в остаточной атмосфере

Ма — общ ая абсолютная масса атмосферы  (Ма) , 
f a — коэффициент уменьшения массы атмосферы, 
представляющий собой отношение Ма к  первона
чальной массе атмосферы Ма (0 ) . Масса планеты 
Ms  = 1МЕ , Мд (0) = 0,017 МЕ  (1,0 • 10”  к г ) .  Го
ризонтальные прерывистые линии показы ваю т мас
сы инертных газов (кром е радиогенных ком по
нентов) в современной атмосфере Земли

Рис. 7. Изотопный состав ксенона после переме
шивания фракционирования ксенона остаточной 
атмосферы и первоначально захваченного нефрак- 
ционированного ксенона

M g  = т Е , Ма (0) = 0,017 МЕ . Число у каждой 
кривой — значение коэффициента уменьшения 
массы атмосферы ( fa) , число в скобках  — доля 
гидродинамически фракционированного ксенона 
в смеси

Па ,м

10 10

НассоНое число  Хе

ся равной массе ксенона в современной атмосфере Земли. Когда коэффици
ент уменьшения массы атмосферы равен 109 или Ю10, ксенон смешанного 
происхождения имеет изотопные характеристики, довольно близкие к изо
топному составу современного ксенона Земли. Это подтверждает правиль
ность данного нами объяснения первого положения.

Как обстоит дело с другими положениями, касающимися проблемы 
ксенона? На рис. 6 показано, что потеря легких инертных газов при умень
шении массы атмосферы продолжается после прекращения удаления ксе
нона и их содержание в остаточной атмосфере становится гораздо меньше 
их содержания в современной атмосфере Земли (прерывистые горизон-
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Рис. 8. Изменение изотопного состава инертных газов во врем я диссипации первичной 
атмосферы

Вычисления производились для значений коэффициента уменьшения массы атмо
сферы ( fa) Ю~2, 10” 4 , 10"8 и 10 " 1 0 ; ш триховая линия показы вает элементный со
став инертных газов современной атмосферы Земли

Рис. 9. Гидродинамическое фракционирование изотопов неона в  коодинатах 2 2N e /20Ne 
и 21 N e/2 0 Ne

По изотопному составу первичный неон отнесен к  солнечному типу (т.е. изотопный 
состав соответствует изотопному составу солнечного ветра)

тальные линии на рис. 6 ). Остаточные легкие инертные газы в первичной 
атмосфере будут сильно изотопно-фракционированными (рис. 8 ) , но они 
не могли влиять на изотопный состав газов в современной атмосфере. 
Современные криптон и аргон должны были возникнуть в основном за счет 
изначально захваченных компонентов, которые не испытали изотопного 
фракционирования. Таким образом, наша модель позволяет объяснить 
и третье положение проблемы: отсутствие изотопного фракционирования 
у современных земных криптона и аргона.

С помощью предлагаемой модели можно также объяснить и второе 
положение: отсутствие изотопного фракционирования у метеоритного ксе
нона. Масса атмосферы, удерживаемой протопланетной, зависит в основном 
от массы последней (Маа М |~ 4) [26]. Если радиус планеты меньше
1000 км , она еще не имеет атмосферы. Материнские тела метеоритов 
вряд ли притягивали газ протопланетного облака в виде атмосферы, 
так как  масса их была невелика. В этом случае описанный выше процесс 
фракционирования не мог происходить и метеоритный ксенон должен 
сохранять изотопный состав первоначально захваченного газа.

Таким образом, модель смешения гидродинамически фракционирован
ного и изначально захваченного газа может объяснить все положения про
блемы ксенона.

Фракционирование изотопов неона. Изотопный состав земного неона
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(20N e/22Ne = 9,8) может быть также объяснен процессами масс-фракцио- 
нирования во время гидродинамического рассеивания первичной атмосфе
ры. Когда коэффициент уменьшения массы атмосферы достигает величи
ны 10~8 вследствие удаления газов атмосферы, масса неона составляет 
более 10% массы водорода и скорость удаления водорода может умень
шиться в результате противодействия эффекту захвата. Если при f  а = 10~8 
удаление атмосферы прекратится, масса остающегося неона будет достаточ
но большой и этот неон явится существенным компонентом неона сов
ременной атмосферы, как  это показано на рис. 6 ,8 .

На этой же стадии количества остающихся криптона и аргона гораздо 
меньше их современного содержания в атмосфере Земли. Если неон первич
ной атмосферы' представлен Ne-^4 (20N e/22Ne ~  8,2) , то отношение изото
пов в остаточном неоне п р и /а = 10~8 будет ниже 6 и наблюдаемое в совре
менной атмосфере отношение изотопов неона вряд ли будет достигнуто. 
Если первичный неон является неоном солнечного типа (20N e/22Ne = 13,6), 
то отношение 20N e/22Ne в остаточном неоне п р и /а = 10-8 становится рав
ным 9,4, т.е. несколько меньше, чем в современной атмосфере Земли (9,8) 
(рис. 9 ) . Расстояние между кривой фракционирования и значением изотоп
ного состава неона в атмосфере Земли на рис. 9 можно объяснить ошибкой 
определения 21Nе в неоне солнечного типа. Мы можем принять Ne-B за пер
вичный неон, чтобы кривая фракционирования проходила ближе к  значе
нию изотопного состава земного неона, но тогда значение отношения 
20N e/22Ne должно быть меньше. Как бы то ни было, небольшое отклоне
ние от кривой фракционирования может быть объяснено существованием 
дополнительного компонента с высоким значением отношения 20N e/22Ne: 
должен существовать растворенный компонент неона, отражающий величи
ну этого отношения в первичной атмосфере(~13,6) [18] .Недавнополучен
ные данные показывают, что в недрах современной Земли должен присут
ствовать неон солнечного типа [23].

Таким образом, используя модель гидродинамического фракционирова
ния изотопов во время диссипации первичной атмосферы, можно вывести 
изотопный состав неона современной атмосферы Земли из изотопного сос
тава так назьюаемого солнечного неона. Согласно этой модели, неон в про- 
тосолнечном облаке по изотопному составу должен отвечать неону солнеч
ного типа, а не Ne-Л, хотя различие между солнечным неоном и Ne-Л до 
сих пор не нашло еще объяснения.

Причины того, почему тяжелый ксенон и легкий неон фракционирован
ного газа могли быть источником инертных газов в современной атмосфе
ре Земли, а промежуточные криптон и аргон — не могли, объясняются 
на рис. 8. Кривая элементного состава инертных газов в остаточной атмо
сфере должна иметь выпуклую форму, в то время как соответствующая 
кривая для современной Земли, показанная прерывистой линией, имеет 
скорее вогнутую форму. Если содержание неона и ксенона в остаточном 
газе аналогично таковому в современной атмосфере, то количество аргона 
и криптона, хотя и подвергшихся изотопному фракционированию, в оста
точном газе ниже, чем в современной атмосфере.
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ОБСУЖДЕНИЕ И ЗАМЕЧАНИЯ

Первоначальный состав ксенона. Мы предположили, что изначально за
хваченный газ, равно как  и первичная атмосфера до начала ее рассеивания, 
имели состав U-Xe. Различие между U-Xe и другими кандидатами в первич
ный ксенон (например, A VCC-Xe или SUCOR-Xe) невелико и заключается 
в основном в разном содержании тяжелых изотопов. Более того, если бы 
приняли другой изотопный состав для захваченного ксенона или ксенона 
в первичной атмосфере до начала ее рассеивания, изображенные на рис. 7 
кривые изотопного состава ксенона после смешения выглядели бы более 
похожими на кривые изотопного состава для современной атмосферы, что 
подтвердило бы наш вывод. Это объясняется тем, что A VCC-Xe или ксенон 
солнечного типа несколько обогащены тяжелыми изотопами по сравнению 
cU-Xe.

Отсутствующий ксенон. В настоящей работе мы исходим из того, что 
весь ксенон Земли находится в ее атмосфере. Однако количество ксенона 
в современной атмосфере Земли приблизительно в 10 раз меньше экстра
полированного значения ’’планетарной” концентрации, полученного на ос
нове данных о содержании инертных газов в метеоритах. Концентрация 
ксенона на Земле ниже по сравнению с той, которую можно было бы ожи
дать, судя по содержанию более легких инертных газов. Было высказано 
предположение, что значительное количество ксенона находится где-то 
в недрах Земли, но пока не обнаружено [20]. По нашим расчетам, в недрах 
современной Земли содержится в 5—10 раз больше ксенона, чем в ее атмо
сфере, и этот необнаруженный ксенон имеет ту же степень фракционирова
ния изотопов, что и атмосферный ксенон. Так как скорость удаления тяже
лых молекул, масса которых близка к  переходной, зависит в основном 
от скорости потери массы водорода, то при небольшом уменьшении потока 
удаляющегося водорода в остаточной атмосфере сохранится больше ксе
нона. Мы установили, что наша модель смешения на 3—5 объясняет наблю
даемое фракционирование изотопов ксенона в современной атмосфере, 
если общее количество ксенона было в 10 раз выше количества ксенона 
в сорвеменной атмосфере.

Смешение д вух  компонентов. В наших расчетах мы исходили из того, 
что современное распределение изотопов обусловлено полным перемешива
нием изотопно-фракционированного ( атмосферного) и нефракционирован- 
ного (заключенного в недрах Земли) ксенона. Существует возможность 
неполного перемешивания и присутствия нефракционированного ксенона 
в недрах современной Земли, однако до сих пор мы не наблюдали нефрак- 
ционированный ксенон в недрах Земли. Что же касается неона, то неон 
солнечного типа, отличающийся по изотопному составу от неона современ
ной атмосферы Земли, был недавно обнаружен в образцах из мантии [23]. 
Если в недрах Земли будет также обнаружен и ксенон, подвергшийся мень
шему изотопному фракционированию, чем ксенон современной атмосферы, 
то наша модель, включающая дополнительный фракционированный ксенон, 
получит весомое подтверждение.

Время рассеивания первичной атмосферы. Проведенные вычисления, 
при которых мы исходим из того, что Ма (0) = 102 3 кг, Ms = IMe  и далекое 
УФ-излучение в 10 раз интенсивнее УФ-излучения современного Солнца,
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Рис. 10. Изотопный состав ксенона после смешения фракционированного ксенона 
остаточной атмосферы  и первоначально захваченного нефракционированного ксенона 

М $  = 0,6 МЕ , м а = \0~* M g. Поток водорода вдвое меньше водородного потока, 
показанного сплошной линией на рис. 4. Числа, стоящие против каж дой кривой — зна
чение коэффициента уменьшения массы первичной атмосферы ( f a) , числа в скобках — 
доля фракционированного ксенона в смеси

показывают, что длительность рассеивания атмосферы составляла 
1,1 • 10® лет. Хотя это, возможно, меньше отрезка времени между аккре
цией и вторичной дегазацией (<С 5-10® лет) [10], однако значительно 
больше возможного верхнего предела длительности стадии Г-Тельца 
для звезды небольшой массы (~  1М0). Такое различие между продолжи
тельностью стадии Г-Тельца и длительностью рассеивания атмосферы нужда
ется в объяснении.

Одно объяснение заключается в том, что первоначальная масса атмосфе
ры М а (0) была меньше (j£ 10~3 М е ) . Мы установили, что наблюдаемое 
фракционирование изотопов ксенона может быть получено, если 
Ма (0) = 10-4 МЕ = 6,0 • Ю20 кг , Ms = 0,6 М Е и скорость удаления водорода 
(показанная прерывистой линией на рис. 4) вдвое меньше (рис. 10). В этом 
случае длительность рассеивания атмосфер составляет 9,6 • 106 лет. Эта ве
личина сопоставима с длительностью стадии Г-Тельца (хотя интенсивность 
предсказанного УФ-излучения небольшая: всего в 5 раз больше, чем у со
временного Солнца). Другое объяснение заключается в том, что длитель
ность рассеивания атмосферы в действительности была большей. Современ
ные наблюдения показывают, что стадия 'V'-Тельца сменяется довольно ак
тивной более длительной стадией, на протяжении которой интенсивность
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далекого УФ-излучения была в 3—20 раз выше интенсивности соответству
ющего излучения современного Солнца даже через 5-10® лет после образо
вания планет [9]. Это излучение было достаточно интенсивным и длитель
ным, для того чтобы вызвать фракционирование ксенона во время рассеи
вания довольно массивной атмосферы ( ~  10~2М Е) .
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УДК 550.42

И. Канеока

СИСТЕМАТИКА БЛАГОРОДНЫХ ГАЗОВ 
ВО ВНУТРЕННИХ ОБЛАСТЯХ ЗЕМЛИ -  

КЛАССИФИКАЦИЯ КОМПОНЕНТОВ БЛАГОРОДНЫХ ГАЗОВ

ВВЕДЕНИЕ

В сравнении с другими изотопами изотопы благородных газов имеют 
несколько уникальных характеристик, которые делают их очень полез
ными индикаторами для получения представлений о состоянии внутренних 
областей Земли. Поскольку благородные газы химически инертны, то 
вариации изотопных отношений, по существу, контролируются физичес
кими процессами. Однако количества радиогенных компонентов, таких, 
как  4 Не и 40 Аг, контролируются и количествами материнских элементов 
и временем их накопления. Далее, благородные газы являются относитель
но подвижными в сравнении с другими элементами. В частности, Не являет
ся наиболее подвижным среди многих элементов, за исключением водо
рода. Поэтому изотопы Не легко гомогенизируются во внутренних облас
тях Земли. Однако мы можем идентифицировать различные отношения 
3Не/4Не для образцов из различных геологических обстановок, что ста
новится важной основой для получения представлений о состоянии внут
ренних областей Земли. Отношение 40 Аг/36 Аг также указывает на различ
ные источники магмы, поскольку это отношение определяется одно-
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временно отношением К /36 Аг в источнике и временем,с которого он удер
живал Аг. Это отношение также отражает особенности истории и состояния 
источников магмы. Поэтому комбинация отношений 3Не/4Не и 40 Аг/36 Аг 
может использоваться как  эффективное средство для идентификации 
источников магмы [12, 13].

Для характеристики источников магмы в мантии используются не
сколько комбинаций изотопов. Со времени своего теоретического и экспе
риментального обоснования и до настоящего времени широко исполь
зуется диаграмма 143N d/144N d - 87S r/86Sr [18]. Также широко исполь
зуется диаграмма 207Pb/204Pb—̂ Р Ь / ^ Р Ь ,  поскольку обе систематики 
составляются из изотопов U и РЬ [24]. Разрабатываются [21] также диа
граммы 176H f/177H f—87 S r/86 Sr и 176H f/177H f—143N d/144 Nd. При сборе 
этих данных было обнаружено, что базальты срединных хребтов (MORB) 
и базальты океанских островов (OIB) имеют отличные источники магмы. 
На основании таких данных предложены несколько моделей химической 
структуры мантии [2, 8, 17, 24]. Среди этих моделей наиболее популяр
ными являются химические модели расслоенной по вертикали мантии: 
одна представляет обедненную мантию, из которой образуются базальты 
срединных океанических хребтов, а другая — необедненную мантию, из 
которой мог бы подниматься мантийный плюм. С другой стороны, не
которые модели мантии предполагают, что необедненные части распреде
ляются подобно пятнам в обедненной мантии [5, 27]. Однако эти модели 
основываются главным образом на данных для изотопов твердых элемен
тов, таких, как  Sr, Nd, Hf, Pb, и они не отражают характеристики данных 
по благородным газам, которые могли бы накладывать серьезные ограни
чения на химическую структуру мантии.

Принимая во внимание этот аспект, Канеока [9] попытался выбрать 
наиболее вероятную из химически расслоенных моделей среди моделей, 
предложенных в это время, и сделал вывод о том, что источник базальта 
океанских островов, до некоторой степени сохраняющий первоначальные 
компоненты, должен бы располагаться в мантии в более глубокой части, 
чем источник базальта срединных океанических хребтов. На основании 
данных по благородным газам, Аллегр и др. [1] рассмотрели эволюцию 
Земли, предполагая сходную структуру мантии. Канеока [9] предложил 
классифицировать данные по благородным газам на несколько компонен
тов, причем все результаты наблюдений могут объясняться перемешива
нием этих компонентов. Это предложение более детально объяснено в 
работе Канеока и Такаока [13].

Д И А ГРА М М А  3 Н е/4 Н е - 40 А г/36 Аг 
И К Л А С С И Ф И К А Ц И Я  КО М П О Н ЕН ТО В  Б Л А Г О Р О Д Н Ы Х  ГА З О В

Введенная в предыдущем разделе комбинация отношений 3Не/4Не и 
40Аг/36 Аг дает характерные особенности в определении каждого компо
нента во внутренних областях Земли. На рис. 1 схематично показаны дан
ные по благородным газам для различных резервуаров Земли. Так, ба
зальты срединных океанических хребтов показывают относительно одно
родные отношения 3Не/4Не при изменчивых отношениях 40 Аг/36 Аг. Вариа-
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Рис. 1. Схематическая диаграмма смешения между несколькими типичными источни
ками инертных газов

ции отношения 40 А г/36 Аг обычно объясняются загрязнением за,счет атмо
сферного компонента через воздух или морскую воду.

Если мы предполагаем, что типичный источник базальта срединных 
океанических хребтов имеет отношение 40 Аг/36 Аг, оцененное как  М  на 
рис. 1, то линия смешения между А  (атмосферный компонент) и М охва
тывает результаты наблюдений для базальта срединных океанических 
хребтов. Сходные случаи наблюдались для исландских газов. Если в этом 
случае мы предполагаем, что типичный конечный член представляется 
как  Р, то большинство результатов наблюдений могут объясняться как 
результат перемешивания между Р  и А . Поэтому, как  показано на рис. 2, 
все результаты наблюдений могут объясняться смешением, по крайней 
мере, четырех конечных членов, определенных по систематике Не и Аг. 
Конечными членами являются тип Р (плю м), тип М  (MORB), тип А  (ат
мосфера) и тип С (кора) [9, 13]. Это не значит, что во внутренних облас
тях Земли существуют только четыре конечных члена. Как подчеркивалось 
прежде, благородные газы, особенно Не, являются подвижными и могут 
легко гомогенизироваться в сравнении с другими элементами. Поэтому 
следует отметить, что систематика Не и Аг все же требует наличия отличных 
источников магмы в мантии, представленных как  Р  и М.

Компонента типа М  характеризуется базальтами срединных океани
ческих хребтов, показывающими относительно однородные отношения 
3Не/4Не ((1  — 1,4) • 10~5) вместе с относительно высокими отношения
ми 40Аг/36Аг (более 5000). Компонента типа Р характеризуется образ
цами из некоторых областей типичных горячих пятен, таких, как  Гавай
ские острова, Исландия и о-в Реюньон, которые показывают более высокие 
отношения 3Не/4Не и более низкие -  40Аг/36 Аг (как  правило, менее 1000), 
чем образцы базальтов срединных океанических хребтов. Компонента
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типа А  характеризуется изотопами благородных газов из атмосферы, 
которые также сходны с благородными газами из морской воды. Компо
нента типа С характеризуется типичным коровы м  составом и имеет более 
низкое отношение 3Не/4Не, чем компонента типа А ,  и обычно высокое 
отношение 40 Аг/36 Аг. Однако компонента типа С контролируется главным 
образом геологической историей коры, включая возраст ее формирования 
и процесс дегазации. Среди этих компонентов компонента типа А  имеет 
единственное значение для отношения 3Не/4Не (1,4 • 1СГ6) и отношения 
40 Аг/36 Аг (295,5).

Что касается компонентов типа М  и типа Р, то в качестве конечных 
членов для этих компонентов выбираются предельные значения, наблюдав
шиеся до сих пор. Принимаются следующие значения: Р (3Не/4Не = 
= 6 • 1СГ5; w A r/36Ar = 350), М  (3Не/4Н е= 1,1 • 1СГ5; ^ А г /^ А г  = 2000) . 
Здесь они вводятся как  мера для каждого компонента и могут до неко
торой степени изменяться при накоплении данных. Далее, это не исключает 
наличие неоднородности в локальном масштабе. Важным является то, 
что для объяснения распределения данных в систематике Не и Аг требуют
ся по крайней мере два конечных члена, которые должны бы существовать 
в глобальном масштабе.

В дополнение к  этим компонентам может вводиться еще один компо
нент типа А с  (дуга),который характеризуется вулканическими породами 
и газами из островных дуг, и показывает несколько более низкие отноше
ния 3Не/4Не, чем для базальта срединных океанических хребтов, и отно
сительно более низкие отношения 40Аг/36 Аг, хотя это значение все еще 
больше, чем для типа А  (см. рис. 1). Однако значения типа А с  могли бы 
интерпретироваться как  смесь компонентов типов М, С и А , вероятно, 
созданная в области субдукции добавлением некоторого количества ко- 
ровых компонентов, таких, как  или континентальная кора, или океанские 
осадки. Здесь нам нет необходимости оценивать его как  конечный член 
в мантии. Если бы материалы типов Р и М  перемешивались, как  это по
казано на рис. 1, то результирующий компонент также классифицировался 
бы как  тип А с.

В сравнении с источником типа М  источник типа Р должен бы иметь 
более высокое отношение 3He/U и более низкое отношение К /36 Аг, чтобы 
объяснять наблюдавшийся тренд на рис. 1,2. Поскольку источник типа М  
характеризуется обеднением несовместимых элементов, включая U и К, 
то в общем случае источник типа Р содержит большие количества U и К. 
На рис. 1 используются только молодые образцы, которые должны бы 
указывать на современное состояние внутренних областей Земли. Следо
вательно, требуется, чтобы источник типа Р содержал большие количества 
3Не и 36 Аг, чем источник типа М. Для объяснения такой ситуации Андер
сон [3] предположил, что такие части мантии формировались вследствие 
процессов обогащения в мантии на глубине в течение ранней истории Земли 
без дегазации благородных газов, а современная астеносфера могла бы 
соответствовать таким частям.

Однако Канеока [9] считает, что компонент типа Р  должен бы быть 
первичным и не мог сформироваться из компонента типа М. Действитель
но, для объяснения наличия ‘“ Аг в атмосфере обычно принимается, что 
радиогенный 40 Аг, образовавшийся из 40 К во внутренних областях Земли,
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Рис. 2. Соотношения между 
различными компонентами 
инертных газов

А (Атмосфера, 
порская doda )

I
Стрелка указывает направ

ление главного влияния каж 
дого компонента на другой 
компонент

С

Т у  1 Шт
И (Обедненная 

мантия)
т

т
Р (НеобеЗненная наития)

дегазировался на протяжении истории Земли. Если мы принимаем это 
предположение, то оно требует, чтобы радиогенный 40Аг дегазировался 
достаточно эффективно по крайней мере 1—2 млрд лет назад. Хотя мы 
в настоящее время не можем идентифицировать определенный процесс 
дегазации радиогенного 40 Аг столь эффективно, но должны допускать, 
что большая часть радиогенного 40 Аг могла бы эффективно дегазироваться 
из внутренних областей Земли. Если это так, то очень трудно вообразить, 
что только астеносфера могла бы удерживать Не и Аг как  обогащенный 
источник. Обычно Не имеет больший коэффициент диффузии, чем Аг, 
указывая на большую его подвижность по сравнению с Аг. Поэтому более 
вероятно, что источник типа Р  должен бы располагаться в более глубокой 
части, чем источник типа М, и все еще удерживает первичные компоненты. 
А дегазация радиогенного 40 Аг могла бы произойти главным образом из 
коры и обедненного источника (типа М ) .

Соотношения между различными компонентами благородных газов 
схематически изображаются на рис. 2.

Как упоминалось ранее, изотопы твердых элементов также позволяют 
предполагать отличные источники магмы для базальтов срединных океа
нических хребтов и базальтов океанских островов. В настоящее время 
хорошо установлено, что источник базальтов срединных океанических 
хребтов обедняется несовместимыми элементами, в то время как  источник 
базальтов океанских островов не столь сильно обедняется этими элемен
тами. Однако пока речь идет об изотопах твердых элементов, таких, как  
Sr, Nd и Pb, трудно обосновать, представляет ли источник океанских остро
вов обогащенный источник или первоначальный источник.

На рис. 3 показана диаграмма 143N d/144Nd—87S r/86Sr, где также ука
заны компоненты, оцененные по изотопному составу благородных газов. 
Как объяснялось ранее, компонента С изменяется от места к  месту в зави
симости от их геологической истории. Даже если образец оказывается 
на этом графике около точки Р, это не всегда означает, что источник 
образца относится к  типу Р, поскольку мы можем также объяснять это 
как  результат перемешивания материалов типов М и С. Поэтому для иденти
фикации материала типа Жданный рисунок не вполне достаточен, и образцы 
следует сопровождать изотопными характеристиками благородных газов.

Сходная ситуация возникает и в случае диаграммы 247 РЬ/204РЬ—206РЬ/204РЪ.

СВЯЗИ КАЖДОГО КОМПОНЕНТА 
С ДРУГИМИ ИЗОТОПНЫМИ ПРИЗНАКАМИ
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Рис. 3. Диаграмма 143N d/144N d -87Sr/86Sr для молодых образцов
1 — Исландия; 2 — гора Этна; 3 — о-ва Галапагос; 4 — Гавайские острова; 5 — мор

ская вода; 6 — о-в Бове; 7 — р. Колумбия; 8 — Бразилия; 9 — о-ва Тристан-да-Кунья;
10 — о-в Скай; 11 — северная часть Чили; 12 — Раккамонфина; / — мантийная группа;
11 — Земля в целом; Р, М, С и А с — типичные значения для материалов источников 
типа плюма, базальтов срединных океанических хребтов, коры и дуги

Таблица 1
Классификация каждого компонента во внутренних областях Земли, определенная 
по изотопам благородных газов, и их типичные интервалы для каждого изотопного 
отношения

Тип Пример 3Не/4Не • 10-6 40 Аг/36 Аг 87 Sr/86 Sr

Р (плюм) Гавайские острова 
Исландия

15-60 1000 -  
-2 0 0 0

0,703-0,705

М  (базальты
срединных
океанских
хребтов,
MORB)

Срединный Атланти- 11-14  
ческий хребет Вос
точно-Тихоокеанское 
поднятие

2000 -
-3 0 0 0

0,702-0,703

А с  (дуга) Японские острова 6 -1 0 30 0 -
-4 0 0

0,704-0,706

А  (воздух) Воздух (морская 
вода)

1,4 296 -  (0,709)

С (кора) Континентальная
кора

0 ,01-1 5 0 0 -
-1 0 0 0

0,710
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На этой диаграмме данные для материалов и типов Р  и С располагаются 
в пробах верхней области от источника материала типа М. Поэтому нелегко 
обосновать, классифицируются ли материалы источника базальтов океан
ских островов как  тип Р или они являются результатом перемешивания 
материалов из источников типов М и  С. Материалы типа Ас  также распола
гаются в сходных областях. Следовательно, материалы типов Р к С могут 
хорошо определяться только на основании изотопов благородных газов. 
Кроме того, классификация материалов типов Р  и С, предполагаемая 
по данным об изотопах благородных газов, также является приемлемой 
с точки зрения изотопов твердых элементов. Поэтому компоненты, опре
деленные в настоящем исследовании, применимы для оценки химической 
структуры внутренних областей Земли в глобальном масштабе (табл. 1).

Как упоминалось ранее, настоящая классификация не исключает воз
можности существования во внутренних областях Земли других компо
нентов в региональном или локальном масштабе. Предполагается, что 
другие компоненты мантии требуются для объяснения современного 
распределения изотопных данных, если мы объединяем все имеющиеся 
данные по изотопам твердых элементов [26] . Кроме того, следует упомя
нуть, что источник типа А  не применим к изотопам твердых элементов, 
поскольку он характеризуется изотопами благородных газов в атмосфере, 
а твердые элементы в атмосфере не существуют.

К О М П О Н ЕН ТЫ  Б Л А ГО Р О Д Н Ы Х  ГА ЗО В  
И Г Е О Л О Г И Ч Е С К И Е  О Б С Т А Н О В К И

На рис. 4 схематически показаны соотношения между различными ко м 
понентами благородных газов [13]. Как показано в предыдущем разделе, 
эти компоненты также коррелируются с изотопами твердых элементов. 
В этой модели объясняется, что источник базальтов срединных океани
ческих хребтов имеет обедненный характер по несовместимым элементам 
в результате их экструзии с формированием коры (особенно континенталь
ной к о р ы ). Необедненная мантия, которая содержит первичные компонен
ты, могла бы находиться ниже обедненной мантии, а типичные мантийные 
плюмы могли бы подниматься из этого слоя.

На рис. 5 схематически и более детально показаны соотношения между 
каждым компонентом и геологическими обстановками. Как показано 
на рис. 5,д, материалы типа М, как  правило, наблюдаются на хребте. Не
большие подводные горы около хребта также могли бы иметь характери
стики, сходные с характеристиками базальтов срединных океанических 
хребтов, поскольку их источник может, по существу, не иметь отличий 
от источника базальтов срединных океанических хребтов. Например,Цинд- 
лер и др. [27] сообщили, что отношения 8 7 S r /86 Sr пород подводных гор, 
расположенных около Восточно-Тихоокеанского поднятия, сходны этими 
отношениями для базальтов срединных океанических хребтов. Поскольку 
предполагается, что океанские литосфера и астеносфера представляют 
источник типа М, то даже вулканическая порода, сформированная вулка
низмом вне хребта, показывала бы характеристики типа М, если она воз
никает из астеносферы. Увеличение толщины океанской литосферы может
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Рис. 4. Схематическая диаграмма, которая указывает каждый тип компонентов инерт
ных газов во внутренних областях Земли
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объясняться добавлением материалов из астеносферы вследствие охлажде
ния самой верхней области астеносферы со временем. Ультраосновные 
нодули с Гавайских островов показывают характеристики типа М  [12]. 
Это может объясняться описанным выше процессом.

Материалы типа Р  на поверхности можно наблюдать только при доста
точно активном плюме , чтобы проявились его первоначальные характеристи
ки. Когда плюм поднимается с глубины, он может загрязняться материала
ми типа М. Поэтому нет причин предполагать априорно, что лавовый поток 
из ’’горячего пятна” всегда мог бы показывать характеристики источника 
типа Р. Например, в Галапагосской области отношения 3Не/4Не в гидро
термальных водах сходны с этими же отношениями для базальтов средин
ных океанических хребтов [15], хотя это место считается ’’горячим пят
ном” [16]. Поскольку область расположена близко к  хребту, то на нее 
могла бы оказывать влияние активность хребта. Поэтому видимые приз
наки типа М, а не типа Р. С другой стороны, как  показано в левой части 
рис. 4, субдуктированная литосфера не всегда могла бы полностью гомо
генизироваться с окружающими мантийными материалами. В этом случае 
вблизи границы между обедненной и необедненной мантией мог бы оста
ваться материал типа Ас. Когда из этого материала поднимается плюм, 
то этот материал может оказывать на него влияние, а значения, наблюдае
мые на поверхности, могли бы показывать в некоторых случаях характе
ристики типа Ас. Хотя о-ва Тристан-да-Кунья и Гоф считаются ’’горячими 
пятнами” [ 16], их изотопные признаки сходны с типом Ас  [ 14] . Это может 
объясняться процессами, рассмотренными выше.

Материалы типа Ас, к ак  правило, наблюдаются в областях субдукции, 
где материалы типа М  загрязняются материалами типа С (континенталь
ная кора или океанские осадки). Хотя материалы типа Ас  могут опреде
ляться по изотопным признакам, но их исходные материалы в некоторых 
случаях могли бы быть достаточно отличными. Эта ситуация показана на 
рис. 5,а.

Примером компонента типа С являются природные газы древних конти
нентов, которые обычно показывают очень низкие отношения 3Не/4Не, 
менее чем 10~7 (например, [2 5 ]). Магматические породы, обнаженные 
на таком континенте, показывают значительно более высокие отношения 
87S r /86Sr и более низкие отношения 143Nd/144Nd в сравнении с материа
лами типов Р  и М. Относительно старые океанские осадки могут класси
фицироваться как  этот компонент. Такие случаи схематически показаны 
на рис. 5,6.

По одним изотопным данным мы не можем определять глубину границы 
между обедненной мантией и необедненной мантией. Однако если мы при
нимает во внимание другие факторы, такие, как  концентрации несовмести
мых элементов в каждом источнике, расслоенность мантии на основании 
сейсмических данных, возможное наличие океана магмы в ранней истории 
Земли и другие, мы могли бы выбрать глубину около 650 км  в качестве 
одной из возможностей для месторождения этой границы.
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ДРУГИЕ ХАРАКТЕРИСТИКИ ИЗОТОПОВ 
БЛАГОРОДНЫХ ГАЗОВ ДЛЯ КАЖДОГО КОМПОНЕНТА

Настоящая классификация каждого компонента основывается на изото
пах Не и Аг, а другие изотопы благородных газов не используются для 
определения компонента.

До сих пор отсутствуют сообщения о каких-нибудь систематических 
вариациях для изотопов Кг между отдельными компонентами, за исклю
чением добавки компоненты деления в обогащенных ураном материалах. 
В то же время уже имеются сообщения о наличии избыточного 129Хе для 
базальтов срединных океанских хребтов [23], для С 02 газов из скважин 
[4, 22] и для некоторых ультраосновных ксенолитов [6, 11]. Избыточный 
129Хе обычно приписывается распаду вымершего нуклида 129I {TXj2 = 
= 17 млн лет), а это означает, что часть мантии, которая содержит избыточ
ный 129Хе, никогда не гомогенизировалась с атмосферными компонента
ми в течение примерно более 4,3 млрд лет. На основании этой систематики 
Аллегр и др. [1] предположили, что обедненная мантия формировалась 
уже более 4,4 млрд лет назад. Далее Стаудахер [23] предположил, что СО2 
газы из скважин должны бы происходить из источника, сходного с источ
ником базальтов срединных океанических хребтов. В то же время Озима 
и др. [19] оценили источник газов С 02 из скважин как относительно пер
вичный источник, вероятно, имеющий происхождение в более глубокой 
части внутренних областей Земли, чем источник базальтов срединных 
океанических хребтов.

'" х е /^ х е

Рис. 6. Диаграмма 125Х е/130Х е - 40А г/36Аг для образцов гавайских пород и несколь
ки х  образцов MORB вместе с газам и С 0 2 из скважин

1 — MORB; 2 — С 0 2 из скважин (шт. Нью-Мексико, США) ; 3 — оливиновый мега
крист (Южная А ф р и к а); Гавайские острова: 4 — ксенолит; 5 — стекло; 6 — фено- 
крист; г — отношение ( ' 30Хе/36Аг)в0з д к )  130Xe/36Ar)MORB (из работы [10] с не
больш ими изменениями)
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Однако проблема заключается в том, что присутствие избыточного 
129Хе пока не установлено повсместно даже для базальтов срединных 
океанических хребтов или других материалов. Если это вызывается ат
мосферной контаминацией морской водой или воздухом, то наблюдаемое 
высокое отношение 129Х е/130Хе должно бы коррелировать с высоким 
отношением 40Аг/36Аг. Хотя в некоторых случаях это наблюдается, отно
шение 129Х е/130Хе не всегда коррелирует с отношениями 40А г/36 А г,как  
это показано на рис. 6. Поэтому, является ли наличие избыточного 129Хе 
глобальным явлением или нет, остается серьезной проблемой. Имеется 
возможность того, что избыточный 129Хе мог бы оставаться только в 
ограниченных частях внутренних областей Земли, которые не полностью 
гомогенизировались за последние примерно 4,3—4,4 млрд лет.

Недавно Стаудахер [23] сообщил о наличии высоких отношений 
20Ne/22Ne в базальте срединных океанических хребтов, достигающих 
примерно 13. О таких высоких отношениях 20Ne/22Ne имеются также 
сообщения для некоторых алмазов [7, 20] . Такие компоненты припи
сываются наличию Ne солнечного типа во внутренних областях Земли. 
Однако если мы строим график таких отношений 20Ne/22Ne в связи с 
отношениями 40Аг/ Аг, то не можем наблюдать какие-нибудь система
тические вариации, а атмосферные загрязнение, видимо, не объясняет этот 
тренд должным образом. Поэтому вновь возникает проблема того, почему 
только ограниченные образцы показывают такие высокие отношения 
20Ne/22Ne.

Следовательно, видимо, преждевременно считать аномалии изотопов 
Ne и Хе, наблюдавшиеся в некоторых образцах, как характеризующие каж
дый компонент, определенный по систематике Не и Аг. Для решения этой 
проблемы требуются более систематические данные.
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УДК 550.4

ЮЛ. Пуш карев

МАНТИЙНЫЕ ИЗОТОПНЫЕ КОРРЕЛЯЦИИ 
КАК СЛЕДСТВИЕ ДИФФЕРЕНЦИАЛЬНОГО ПЛАВЛЕНИЯ 

ИЗОТОПНО-ГЕТЕРОГЕННОГО СУБСТРАТА 
И МОДЕЛЬ ЭВОЛЮЦИИ СИСТЕМЫ КОРА-МАНТИЯ

Одним из основных исходных положений геохимии изотопов является 
допущение идентичности изотопного состава дифференциальной выплавки 
и ее исходного субстрата. Если это допущение не соблюдается и в процессе 
плавления изотопный состав минералов остается различным, изотопный со
став выплавки определяется не валовым составом субстрата, а соотноше
нием минералов, вовлекаемых в плавление,и не несет той информации, ко-
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торая ему приписывается. Несмотря на то что от справедливости такого допу
щения зависят многие изотопно-геохимические построения, оно до сих пор 
окончательно не доказано и не опровергнуто.

В настоящее время единственным основанием для суждения о скорости 
гомогенизации изотопов в мантийном веществе являются результаты экс
периментальной работы Снерингера с соавт. [14]. Они определяли коэф 
фициенты диффузии стронция и самария в природном и в синтетическом 
диопсиде. Вспомним основной итог этой работы.

Коэффициенты диффузии в природном диопсиде и в диопсиде синтети
ческом отличались на два порядка в соответствии с их различием по степени 
совершенства кристаллической структуры. В пределах такого различия в 
природе возможны два крайних случая. При идентичности кристаллической 
структуры в мантийном веществе и в природном диопсиде изотопная неод
нородность будет сохраняться 30 млн лет при Т=  1 ООО° С и 500 тыс лет при 
Т  = 1250° С1. При более совершенной структуре мантийных минералов, 
идентичных таковой в синтетическом диопсиде, время сохранения изотоп
ных неоднородностей будет уже 3 млрд и 50 млн лет соответственно.

Из этих результатов нельзя сделать вывод, позволяющий обосновать об
суждаемое положение изотопной геохимии. Скорее, наоборот, можно утвер
ждать обратное. В отличие от лабораторных условий, где различие изотоп
ного состава в ходе опыта необратимо исчезает, в природных минералах оно 
постоянно регенерируется за счет продолжающегося радиоактивного распа
да. Одновременно в процессе отжига совершенствуется кристаллическая 
структура минералов, а следовательно, и уменьшается скорость диффузии 
атомов. В результате общее состояние системы приближается ко второму 
из рассмотренных выше случаев. Стало быть, чем дольше длится гомогени
зация изотопов и отжиг минералов мантийного субстрата, тем больше веро
ятность длительного сохранения изотопной неоднородности, которая воз
никает впоследствии.

Таким образом, для того чтобы ответить на вопрос о том, сколь долго 
изотопная гетерогенность мантийного вещества может сохраняться в суб- 
солидусных условиях, результатов,полученных Снерингером с соавторами, 
недостаточно. Для того, помимо коэффициентов диффузии атомов, необхо
димо знать, как  долго в мантийных условиях может сохраняться дефектная 
кристаллическая структура. Поскольку в настоящее время таких данных 
нет, следует искать иные способы решения проблемы.

Наиболее перспективным в этом плане представляется анализ изотопно
геохимического материала, характеризующего изотопную неоднородность 
глубинного вещества, находящегося в субсолидусных условиях или под
вергающегося частичному плавлению. Такие данные и обсуждение соответс
твующей им проблемы периодически в течение последних 15 лет появляют
ся в отечественных и зарубежных публикациях [7 ,9 , 11 ,1 3 ,1 4 , 16 и д р .]. 
Наибольший интерес среди них представляют следующие: 1) более высокие 
*7S r/87Si в нодулях по сравнению с вмещающими их вулканитами [10] и 
высококачественные изохронные зависимости, выявленные по минералам 
таких нодулей [5, 16], что демонстрирует замкнутость изотопных систем

1 Здесь и далее расчеты выполнены для зерен размером 1 см.
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на уровне минералов в условиях близких к  температуре плавления; 2) при
сутствие в магматических породах цирконов, U-Pb возраст которых соот
ветствует времени образования субстрата, подвергающегося плавлению [12 
и др. ] ,  а также сильное обогащение радиогенным стронцием стекла, кото
рое возникает вследствие затвердевания расплава, образующегося при плав
лении ксенолита гранитоидов в базальте (в стекле 87S r/MSr = 0,7231 ± 
±0,0001,в ксенолите в целом 87S r /86Sr = 0,7060±0,0001 [13] ) ,что является 
прямым доказательством возможности плавления вещества недр без гомо
генизации изотопов в слагающих его минералах; 3) идентичность изотопно
го состава Не и Ах в двух типах базальтов срединно-океанических хребтов 
(MORB) .различающихся по изотопному составу S r и Nd [1] ,что указывает 
на образование расплавов с разным изотопным составом из одного и того 
же химически однородного мантийного вещества и т.п. Дифференциальным 
плавлением изотопно-гетерогенных минералов легко объяснить мантийные 
изохроны, а в сочетании с контаминацией и высокие 87S r/86S r в ультраос- 
новных породах, достигающие 0,7227 [4].

Обсуждение перечисленных фактов приводит к выводу о том, что рас
сматриваемое исходное положение геохимии изотопов не универсально. Это 
ставит под сомнение корректность многих изотопно-геохимических постро
ений и в первую очередь современные модели эволюции системы кора—ман
тия, поскольку все они опираются на классификацию мантийного вещества, 
предложенную в 1976 г. Де Паоло и Д. Вассербургом [8]. В основе такой 
классификации лежат Sm-Nd изотопная систематика континентальных 
пород и Sr-Nd маншйная изотопная корреляция. В то же время весьма ве
роятно, что Sr-Nd мантийная изотопная корреляция является следствием 
неравновесного дифференциального плавления^ одного и того же вещества. 
Иначе говоря, возникает необходимость пересмотра как самой классифика
ции, так и соответствующих ей моделей, с учетом возможного несоответст
вия изотопного состава мантийных вулканитов изотопному составу исход
ного субстрата.

Очевидно, что в случае реальности неравновесного дифференциального 
плавления мантийного вещества для построения корректной модели эволю- 
щии системы кора—мантия необходимо ответить на следующие вопросы: 
1) каков изотопный состав вещества, неравновесное дифференциальное 
плавление которого порождает все разнообразие изотопных составов сов
ременных мантийных вулканитов, 2) как  менялся его изотопный состав во 
времени и 3) когда минералы, слагающие это вещество, стали замкнутыми 
системами?

Первая задача решается относительно просто: необходимо найти такой 
изотопный состав, который является общим для всех современных вулка
нитов независимо от соответствующей им степени дифференциального 
плавления мантийного субстрата. Такому составу отвечает область пере
крытия изотопных характеристик MORB и базальтов океанских островов, 
в которую в частности попадают и изотопные составы коматиитов, т.е. вул-

2 Д ля краткости  здесь.и  далее плавление без гомогенизации изотопов в минералах 
будем условно называть неравновесным, хотя  в физической химии этот термин ис
пользуется несколько  в ином смысле.
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канитов, соответствующих наибольшей степени дифференциального плавле
ния мантии.

Вторая задача решается прослеживанием изменения во времени изотоп
ных составов коматиитов и карбонатитов. В случае карбонатитов исполь
зуются только те изотопные составы, которые характеризуются минималь
ными значениями ®7S r/e6Sr и максимальными 143N d/144Nd, поскольку в 
область равновесного плавления на Sr-Nd мантийной изотопной корреляции 
попадают щелочные базальты только с такими характеристиками. Тренды, 
соответствующие изменению изотопного состава Sr и Nd в главном ман
тийном резервуаре Земли (MMR)1, выявляемые по коматиитам и карбона- 
титам, представлены на рис. 1. Искривление тренда в Sm-Nd систематике 
определенно свидетельствует о том, что состав главного мантийного резер
вуара Земли не остается неизменным, а прогрессивно истощается в отноше
нии более некогерентного и литофильного самария. Особенно интенсивно 
это истощение происходит в течение последних 2,5 млрд лет.

При экстраполяции того же тренда в Rb-Sr систематике ко  времени об
разования Земли выясняется, что он не приходит в BABI, и, следовательно 
у соответствующего ему резервуара есть предыстория. Отношение87 S r /56 Sr 
в MMR по сравнению с BABI оказывается на 0,001 выше. Если на основе та
кой радиогенной добавки и Rb/Sr в хондритовом однородном резервуаре 
CHUR рассчитать то время, которое необходимо для ее возникновения, 
получится 70 млн лет. Это означает, что если Земля действительно имела 
первоначально хондритовый состав, то MMR возник из CHUR через 70 млн 
лет после ее образования. Этот вывод находится в соотаествии с оценкой 
Стаудахера и Аллегра [15]. Они показали, что возраст мантийного резер
вуара, продуцирующего MORB, в которых устанавливается избыток 12уХе, 
всего на 50—70 млн лет меньше возраста метеоритов, т.е. близок к 4,5 млрд 
лет.

Важнейшим в рамках модели неравновесного дифференциального плав
ления является вопрос о времени, начиная с которого изотопные системы 
минералов в мантийном субстрате перешли из открытого состояния в за
крытое, после чего появилась возможность плавления без гомогенизации 
изотопов. Судя по Sm-Nd изотопной систематике, такая возможность суще
ствовала всегда, но особенно активно неравновесное дифференциальное 
плавление стало проявляться в последние 1,6—1,8 млрд лет. Это также от
четливо видно по преобладанию РЬ-РЬ мантийных изохрон с возрастом око
ло 1,6 млрд лет.

Здесь следует подчеркнуть преимущества РЬ-РЬ изотопной системы при 
формировании изотопных зависимостей типа мантийных изохрон. Эта си
стема оказывается единственной, которая ’’нечувствительна” как к  частич
ной гомогенизации субстрата (гомогенизация не нарушает изохронности, а 
лишь уменьшает ’’растяжку” изохроны ), так и к магматической дифферен
циации расплавов после их отделения от исходного субстрата. В итоге РЬ- 
РЬ мантийные изохроны при геохимической замкнутости и одновозрастнос- 
ти минералов мантийного вещества значительно лучше рубидий-стронцие- 
вых или самарий-неодимовых сохраняют линейную зависимость, а стало 
быть, и наиболее точно отражают возраст соответствующих им событий в

1 MMR -  Main mantle reservoir
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87S r / \

Возраст, млрд лет
Рис. 1. Рубидий-стронциевая систематика и определение современного изотопного 
аналога главного мантийного резервуара Земли (MMR) по начальным изотопным 
составам стронция в карбонатитах и коматиитах

I — начальные изотопные составы стронция в геологических объектах, соответ
ствующих в системе (ком пиляция [3 ])  опубликованным данным; I I — м ак
симумы плотности распределения начальных 87Sr/86Sr в гранитоидах (соединены 
пунктиром) по данным статистической обработки 400 изохронных параметров [2 ] ;  
III — наиболее низкие начальные 87Sr/86Sr в гранитоидах моложе 2,0 м лрд лет из той 
же вы борки, что и II; IV — карбонатиты, трассирующие тренд MMR (диаметр значка 
соответствует погрешности 26) по [6 ] , при этом С  — среднее по 42 карбонатитам 
по [41; V — щелочные породы и карбонатиты, предположительно неравновесно в ы 
плавленные или контаминированные коровы м  материалом; 7, 2 — щелочные породы 
Онтарио, Канада [6 ] , 3 — щелочные породы Хибинского и Л овозерского массивов 
и карбонатиты К авдорского, 4 — карбонатиты Хибинского массива, Кольский полу
остров, СССР (по данным автора) ; зона составов MMR — заштрихована

мантии. Согласно обсуждаемой модели, этот возраст фиксирует время по
следней гомогенизации минералов, слагающих MMR, и последующее сниже
ние температуры в недрах до того критического уровня, при котором об
мен изотопами между минералами прекратился.

В то же время при обсуждении геохронометрического смысла этих ман
тийных изохронных датировок и причин разброса точек возле соответству
ющих им изохрон выявляется новый интересный аспект интерпретации 
изотопно-геохимических данных. Дело в том, что с позиций появления без 
полной гомогенизации изотопов высокая однородность субстрата требует 
хорошего усреднения вещества мантии, а это предполагает его активное пе
ремешивание. Однако разные углы наклона мантийных изохрон, отвечаю
щие разным древним возрастам, определяют диаметрально противополож
ное требование — длительное сохранение изотопных, а следовательно, по- 
видимому, и химических макронеоднородностей мантийного вещест
ва, которые консервируются в разных частях мантийного резервуара в 
разное время. Казалось бы, что такие требования взаимно исключают друг 
друга. В действительности альтернатива оказывается мнимой. Для того 
чтобы убедиться в этом необходимо рассмотреть возможные типы текстур 
мантийного вещества, возникающие в процессе конвективного смешения 
коры и мантии, которое происходит в зонах субдукции океанических плит. 
Очевидно, что дезинтеграция смешиваемых компонентов и их усреднение
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на уровне отдельных минеральных зерен крайне маловероятна. Скорее все
го, даже при активном смешении будут возникать мегатакситовые тексту
ры, близкие по морфологии к флюидальным текстурам обсидиановых сте
кол. Причем прослои одного пластичного вещества в другом будут сохра
няться практически при любой степени пластических деформаций.

Огромные размеры блоков вещества коры и мантии, вовлекаемых в 
смешение, позволяет предполагать, что масштабы неоднородностей на по
рядки превосходят тот сантиметр, который положен в основу расчета вре
мени, обеспечивающего сохранность изотопных минералов в работе Снерин- 
гера с соавт. [14]. Соответственно многократно возрастает и вероятность 
плавления без полной гомогенизации изотопов в веществе субстрата.

Конвективное перемешивание обеспечивает однородность смеси на уров
не макрообъемов в целом, что и прояляется в идентичности изотопного со
става вулканитов при высокой степени плавления. В то же время при диф
ференциальном плавлении смесей мантийного вещества с древнокоровым 
могут возникать псевдоизохронные зависимости. Качество таких изохрон 
смешения будет зависеть от химического и возрастного разнообразия сос
тавных частей корового компонента, от эффективности его смешения с 
мантийным компонентом, интенсивности пластических деформаций в ман
тии и от степени геохимической замкнутости пространственно разобщенных 
прослоев корового и мантийного вещества.

Обсуждаемая неоднородность вещества мантии может проявляться в изо
топных эффектах на благородных газах и в возникновении корреляцион
ных зависимостей типа б ’* 0 —87S r/86 Sr. Для этого достаточно, чтобы про
слои корового вещества сохраняли свою изотопную индивидуальность как 
по радиогенным изотопам, так и по нерадиогенным. Специфика изотопного 
состава таких элементов, как кислород, сера, углерод и др., в коровом ве
ществе — явление обычное, поскольку эффективное необратимое разделе
ние изотопов легких элементов — типичный процесс как при формировании 
глубоководных осадков, так и при гидротермальном изменении вулкани
тов , слагающих океаническую плиту.

Согласно такой модели, закономерное обогащение выплавок, соответ
ствующих низкой степени дифференциального плавления мантийного ве
щества, изотопами 3Не и 129Хе [15] означает, что первоочередному плав
лению подвергается мантийный компонент, в котором сохранились юве
нильные газовые составляющие.

Таким образом, предлагаемая модель является моделью однородного 
вещества главного мантийного резервуара Земли на уровне тех макро
объемов, которые вовлекаются в плавление, и в то же время она является 
моделью, в которой химическая и изотопная гетерогенность этого вещества 
на уровне локальных неоднородностей, возникающих в процессе смеше
ния вещества коры и мантии, способны обеспечить появление изотопных 
корреляционных зависимостей при дифференциальном плавлении. С по
зиций такого подхода преобладание среди мантийных изохронных воз
растов значения в 1,6 млрд лет и относительная редкость более древних 
датировок являются следствием двух причин: 1) более интенсивного 
перемешивания мантийного вещества на ранних стадиях развития систе
мы кора—мантия и 2) отсутствием на ранних этапах контрастности в соста
ве смешиваемых компонентов, что связано с недостаточно эффективной
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дифференциацией вещества в коровом резервуаре и с эмбриональным 
развитием гранитного слоя.

В заключение можно обрисовать модель эволюции системы кора—ман
тия, которая в самых общих чертах намечается при учете изотопных эф
фектов, связанных с неравновесным дифференциальным плавлением. 
В ее основу положены те же геодинамические представления, которые 
определяются с позиций изотопно-геохимического подхода при исследо
вании природы мегацикличного проявления эндогенной активности и 
которые в свое время были использованы при построении аналогичной 
модели для условия равновесного плавления [2, 3 ] .

Итак, через 50—70 млн лет после формирования Земли исходное ве
щество планеты (возможно CHUR) преобразуется в MMR с существенно 
меньшим Rb/Sr, большим U/Pb и почти неизменным Sm/Nd отношениями. 
Одновременно возникает комплементарное ему ядро, в котором концент
рируются дефицитные для MMR калий, свинец и рубидий. Вероятнее всего, 
к  возрасту 4,5 млрд лет формируется не все ядро и MMR сохраняет воз
можность его ’’доращивать”. Продолжающийся рост ядра и определяемое 
им появление всплывающего легкого материала в нижней мантии приводят 
к  выделению потенциальной энергии и к  конвективной энергетической 
разрядке недр планеты. В ходе такой разрядки и конвективного перемеши
вания вещества происходит дифференциация мантии и формирование 
континентальной земной коры.
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УДК 550.93

E.B. Бибикова, И. Вильямс, У. Компстон

ВОЗМОЖНОСТИ 
ЛОКАЛЬНОГО ИЗОТОПНОГО АНАЛИЗА ЦИРКОНОВ 

НА ИОННОМ МИКРОЗОНДЕ 
В РАСШИФРОВКЕ РАННЕЙ ИСТОРИИ ЗЕМЛИ 

(на примере новопавловского комплекса)
Украинского щита)

Наше понимание геологических процессов, протекающих в ранней 
истории Земли, базируется главным образом на данных по тектоничес
ком у положению и геологическому строению, петрологии и составе древ
нейших формаций. Исключительную важность в силу этого приобретает 
прецизионное изотопное датирование раннедокембрийских образований, 
надежно устанавливающее их действительную принадлежность к  ранней 
коре Земли.

Одним из наиболее перспективных методов для датирования геологи
ческих процессов в раннем докембрии является U-Pb изотопный метод 
по акцессорным цирконам пород. Он успешно применяется для расшиф
ровки временной эволюции гранит-зеленокаменных регионов раннего 
докембрия [2]. В то же время полиметаморфическая природа большин
ства древнейших высокометаморфизованных регионов, ведущая к неод
нократному нарушению U-Pb изотопных зависимостей в акцессорных 
цирконах, препятствует извлечению корректной возрастной информации 
из анализа U-Pb изотопных зависимостей в акцессорных цирконах.

В последние годы продемонстрированы большие возможности в U-Th-Pb 
изотопном датировании акцессорных цирконов сконструированного в 
Австралийском национальном университете проф. У. Компстоном [8, 9] 
ионного микрозонда SHRIMP, сочетающего высокую чувствительность 
и разрешение с локальностью (30 м км ) анализа. На этом приборе удалось 
выявить отдельные детритовые зерна цирконов возрастом выше 4,2 млрд 
лет в метаосадочных породах верхнеархейского зеленокаменного пояса 
блока Илгарн в Западной Австралии [7] и более 3,9 млрд лет для ранней 
генерации акцессорных цирконов из ортогнейсов Земли Эндерби в Ан-
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тарктиде [6]. Обнаружение корового вещества возрастом древнее 4,0 млрд 
лет имеет огромное научное значение для понимания процессов зарождения 
земной коры.

В статье будут рассмотрены результаты исследования U-Th-Pb изотопной 
системы акцессорных цирконов из древнейших пород Украинского щита 
на ионном микрозонде (SHRIMP) в Австралийском национальном уни
верситете. Предварительно все цирконы были изучены традиционным 
U-Pb изотопным методом в ГЕОХИ АН СССР. Результаты анализа устано
вили их принадлежность к образованиям раннего архея [4].

МЕТОДИКА АНАЛИЗА

Методика U-Th-Pb изотопного анализа на SHRIMP (чувствительный 
вторично-ионный масс-спектрометр высокого разрешения) детально рас
смотрена в [8, 9 ]. Тщательно отобранные зерна циркона, запрессованные 
в эпоксидной смоле, полируются до вскрытия центральных зон кристаллов.

Первичный ионный пучок отрицательно заряженных ионов кислорода 
(Ojf ) энергией в 11 кВ фокусируется на поверхности выбранной области 
зерна циркона. Выбиваемые из точки диаметром 30—40 м км  вторичные 
ионы анализируются счетчиком ионов при разрешении 7000, что препят
ствует значительным изобарным перекрытиям. Последовательно измеряют
ся пики Z r20 +, 204РЬ+, фон, 206Pb+, 207Pb+, 208Pb+, 23 8U+, ThO+, UO+. 
Изотопный состав свинца измеряется непосредственно и не исправляется 
на эффект дискриминации масс, который весьма незначителен. Концентра
ция элементов и межэлементные отношения устанавливаются относительно 
стандарта, в качестве которого выбран циркон Шри-Ланка возрастом 
555 млн лет с конкордатными изотопными возрастами и почти постоянным 
(в пределах 20%) содержанием урана. Точность измерения изотопных 
отношений свинца определяется почти исключительно статистикой счета 
и составляет ±0,2%, величина отношения 206Pb/238U измеряется с точ
ностью менее 2%.

Древнейшие образования Украинского щита, объединенные в аульскую 
серию, представляют собой фундамент хорошо документированных геоло
гическими и геохронологическими методами позднеархейских зелено
каменных поясов возрастом 3,2—3,0 млрд лет. Ортогнейсы, включающие 
тела гранитизированных основных пород, принадлежащих аульской серии, 
обнажаются в Среднем Приднепровье. Ортогнейсы, подобные аульским, 
вскрыты недавно скважинами опорного бурения в центральной части 
Орехово-Павлоградской шовной структуры, разделяющей Приднепров
ский и Приазовский блоки кристаллических пород, от которых она отде
лена глубинными разломами, по геофизическим данным уходящими в 
верхнюю мантию [5].

Древнейший комплекс, названный новопавловским, представлен ультра- 
базит-базиговой ассоциацией пород, сохранившейся в виде включений 
среди ортогнейсов преимущественно тоналитового состава. Ультраоснов- 
ная группа пород включает пироксениты, перидотиты и их измененные 
разности вплоть до флогопитов, которые составляют около 8% разреза. 
Основные породы — амфиболиты и кристаллические сланцы составляют — 
25%, железистые породы — 6%. Основная часть разреза — около 60% —
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ортогнейсы, мигматиты, гранитоиды. По результатам петрографического 
и микрозондового изучения породы новопавловского комплекса испытали 
минимум два этапа метаморфических преобразований. По Р— Г-условиям 
ранний этап был близок к пограничным условиям амфиболитовой и гра- 
нулиговой фации. Поздний этап протекал в условиях амфиболитовой 
фации [1].

Новопавловский комплекс пород залегает среди гнейсов и кристалли
ческих сланцев позднеархейской западноприазовской серии, измененной 
гранитами днепровского типа с образованием плагиомигматитов. Повтор
ная гранитизация, затронувшая и залегающую выше нижнепротерозой
скую центральноприазовскую серию вулканогенно-осадочных пород, 
связана с гранитами приазовского комплекса (1,9 млрд лет).

Взгляды на тектоническое положение новопавловского комплекса 
весьма противоречивы. Ультраосновная—основная часть комплекса вклю 
чалась долгие годы в нижнепротерозойскую серию пород. Только исклю
чительно высокие значения изотопного возраста [4], полученные тради
ционным методом исследования для акцессорных цирконов из различных 
пород комплекса, привели к  необходимости пересмотра его стратиграфи
ческого положения. По современным представлениям [5], новопавлов
ский комплекс разбит на целый ряд тектонических пластин, перемежаю
щихся с образованиями западноприазовской серии. Внутреннее строение 
тектонических чешуй обусловлено разнообразием исходных пород, а 
также неоднократно повторяющимися процессами гранитизации, ультра- 
метаморфизма, метаморфизма и метасоматоза, а также тем, что район 
находится в зоне повышенной тектонической активности, связанной с 
Орехово-Павлоградским разломом. Близость петрографического и хими
ческого состава ранне- и позднеархейских формаций делает невозможным 
их расчленение без геохронологических данных.

Нами были исследованы традиционным U-Pb изотопным методом акцес
сорные цирконы из тоналитов и заключенных в них ультрабазитов из 
двух серий скважин, расположенных по разные стороны от локальной 
зоны разлома (рис. 1). На севере — это гиперсгенсодержащий плагиогранит 
(18106а)и пироксенит(15516), взятые из скважин 3, 61. На юге(скв. 86) — 
тоналитовый гнейс (15532) и два включения пироксенита (29855, 29833).

Улырабазиты представляют собой крупнозернистые массивные породы 
с двупироксеновой ассоциацией орто- и клинопироксена, осложненной 
наложенной минерализацией в виде новообразованного амфибола тремо
лит-актинолитового состава по клинопироксену, и флогопита. Плагиоклаз 
среднего состава присутствует в незначительном количестве. В пироксе- 
ните 15516 только реликты пироксенов могут быть различимы. По резуль
татам исследования изотопного состава кислорода пироксенитов в них 
отсутствует изотопное равновесие между минеральными составляющими. 
Р1-Рх система дает температуру равновесия 7 20° С, совпадающую с данными 
других методов. Флогопит находится в неравновесном состоянии, что согла
суется с представлением о его более позднем образовании в породе.

В шлифах видна приуроченность циркона к  зонам трещиноватости, среди 
вторичных минералов он имеет явно реликтовый характер (рис. 2). Четко 
различимы две разновидности минерала. Большинство зерен представлены 
относительно крупными (до 1—2 мм) темно-коричневыми, почти черными,
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Рис. 2. Положение акцессорных цирконов в пироксените 29855, увел. 50

кристаллами, короткопризматического габитуса. Видно сложное внутрен
нее строение с обилием микровключений большей частью породообразую
щих минералов (рис. 3 , А ) .  Вторая разновидность — прозрачные, светло
окрашенные зерна, незональные (рис. 3 , Б ) .  Результаты микрозондового 
исследования демонстрируют обогащенность первой разновидности гафни
ем, ураном, редкоземельными элементами (рис. 4). В перв'Ъй разновид
ности микрозондом подтверждается наличие включений породообразую
щих минералов, содержащих Si, Al, Mg, Са, Fe, К, Na, что предполагает 
метасоматический генезис этой генерации циркона.

Ортогнейсы. Тоналит (15532) представляет собой среднезернистую 
разгнейсованную породу, состоящую из олигоклаза, кварца, микроклина, 
биотита. В акцессорных количествах присутствуют гиперстен, роговая 
обманка, апатит, циркон. Эндербиг (18106а) — среднезернистая порода с 
массивной текстурой. Минеральный состав — плагиоклаз, кварц, пироксен 
(5%), в незначительных количествах присутствуют биотит, роговая обман
ка, микроклин. Акцессорные — апатит, циркон, магнетит. Микрозондовый 
анализ пироксенов из эндербита свидетельствует о выдержанном составе. 
Железистость варьирует в узких пределах — в ортопироксене 52—53%, 
в клинопироксене 35—37%. Температура равновесия по двупироксеновому 
геотермометру составляет 720°С [1 ].

Среди акцессорных цирконов в обеих пробах гранитоидов преобладают 
субидиоморфно-призматические кристаллы серовато-коричневого цвета 
размером до 0,3 мм при удлинении 2,0—3-,0. Блеск тусклый, прозрачность 
слабая. Несмотря на сглаженность форм четко диагностируется принадлеж
ность кристаллов гиацинтовому габитусу. Отчетливо проявлены зоны роста
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Рис. 3. Морфологические типы акцессорных цирконов в пироксенитах
А  — ранняя генерация: 1 — 2985S, зерно 5, 2-5-29833; 2 — зерно 1; 3  — зерно 2; 

4 — зерно 6, отраженный свет, увел. 200; Б  — поздняя генерация: 5 — зерно 7; 6 — 
зерно 8

(рис. 5 , А ) .  Часто наблюдается двухфазное строение, с розовыми прозрач
ными внешними зонами. В тоналите в небольшом количестве присутствуют 
бурые непрозрачные зерна, характерные для пироксенигов, а также про
зрачные, незональные кристаллы с высоким двупреломлением (рис. 5 , Б ) .

Гетерогенность акцессорных цирконов затрудняла их изотопно-гео- 
хронологическое исследование традиционным U-Pb методом. Тем не менее 
целый комплекс исследований, включающий анализ единичных зерен, 
монофракций, приемы селективного разделения, позволил нам установить 
некоторые возрастные этапы эволюции U-Pb изотопной системы в цирко
нах, приведенные на рис. 6. Изотопный возраст акцессорных цирконов 
в тоналите по дискордии, построенной для единичных зерен, оказался 
равным 3,56 ± 0,15 млрд лет, в пироксените — 3,65+ 0,20 млрд лет. Эти 
два значения совпадают в пределах большой погрешности за счет значи
тельного разброса экспериментальных точек на диаграмме. Для эндербита 
получено несколько меньшее значение возраста — 3,4 ± 0,15 млрд лет [1].
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Рис. 4. Микрозондовое исследование акцессорных цирконов из пироксенита 15516 
(профили 1, 2)

Время протекания процессов метаморфизма гранулитовой фации оценено 
в 2,88 млрд лет по U-Pb изотопной системе акцессорных цирконов из гли
ноземистых гнейсов. Изотопный возраст в 3,6 млрд лет для времени станов
ления тоналитов был подтвержден нами Sm-Nd изотопным методом [3]. 
К-Ar метод в классическом варианте, и метод 40Аг/39Аг датируют послед
нее значительное термальное событие около 1,9 млрд лет назад.

Несмотря на такое детальное геохронологическое исследование пород 
комплекса, целый ряд проблем оставался не решенным. Это в первую 
очередь возраст ультраосновных пород — одновозрастны они или древнее 
вмещающих ортогнейсов. Это временное соотношение гранулитового
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Рис. 5. М орфологические типы акцессорных цирконов в гранитоидах
А  — ранняя генерация: 1 -  15532, зерно 4; 2, 3 — 18106, зерно 2, 3; Б  — поздняя 

генерация: 4 ,5  — 15532, зерна 10, 11, увел. 200

метаморфизма и диафтореза амфиболитовой фации. Мы надеялись, что 
локальность изотопного анализа на ионном микрозонде, позволяющая 
датировать различные зоны внутри цирконов, даст возможность более 
точно установить возраст определенных процессов — первичного станов
ления и метаморфических преобразований.

Было исследовано четыре пробы цирконов (15532, 18106а, 29855, 
29833). Результаты анализа представлены в табл. 1—5 и на рис. 7 —9.

В пробе циркона из тоналита при их кажущейся гомогенности удалось 
установить две генерации. Для двух зерен без следов внутренней зональ
ности получен изотопный возраст 2,85 млрд лет. Цирконы характеризо
вались низкими концентрациями урана и высокой величиной Th/U отно
шения, характерной для ’’гранулитовых” цирконов. Для всех остальных 
зерен циркона вне зависимости от исследованной зоны (кажущееся ядро, 
оболочка или внутренняя часть зерна) можно рассчитать единую дискор- 
дию с пересечениями 3,67 ± 0,05 и 1,98 + 0,3 млрд лет. В ряде случаев 
внутренние части цирконов оказывались более нарушенными, чем внешние. 
Наблюдаемая на некоторых цирконах скорлупообразная оболочка пред
ставляет собой не позднее обрастание, а перекристаллизованную внешнюю 
зону. В ней, как  правило, значительно меньше урана и тория, но соотноше
ние этих элементов сохраняется.

Ультрабазит 29855 был представлен лишь одним кристаллом циркона.
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Рис. 6. U -Pb возраст и геохимические особенности акцессорных цирконов из ультра
базитов (7), тоналитов (2) и габбро (3) новопавловского комплекса Украинского 
щита

4 — поле ’’тоналитовы х” цирконов; 5 — поле ’’вулканических” цирконов; Г, — 
3,65 ±0,15 м лрд лет; Т2 — 3,56 ±0,15 м лрд лет

ш п / ш и

Рис. 7. Диаграмма с конкордией для акцессорных цирконов из плагиогнейса 15532 
(данные ионного микрозонда)

1 — поздняя генерация циркона; 2—4 — ранняя генерация: 2 — край зерна, 3 — 
внутренние зоны, 4 — ядра; 5 — ош ибка; Т — 3670±5 0 м лрд лет

Значения изотопного возрастало отношению 2 07РЬ/206РЬ в четырех точках 
этого кристалла колебались в пределах 3,64—3,58 млрд лет, что говорит 
о синхронности образования циркона в ультрабазите становлению тона
литов. Наиболее интересными оказались акцессорные цирконы в ультра- 
базите 29833, Около 20% циркона в этой пробе составляет циркон поздней 
генерации — прозрачные светлоокрашенные зерна. Изотопный возраст 
этой генерации, измеренный на ионном микрозонде, оказался равным
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Рис. 8. Диаграмма с конкордией для акцессорных цирконов из ультрабазита 29833 
(данные ионного микрозонда)

1 — поздняя генерация циркона; 2—3 — ранняя генерация: 2 — внутренние зоны, 
3 — обрастания; 4 — ош ибка; Т — 3680± 60 млрд лет

Рис. 9. Диаграмма с конкордией для акцессорных цирконов из эндербита 18106 а 
(данные ионного микрозонда)

1 — обрастания; 2 — край зерен; 3 — внутренние зоны; 4  — ош ибка; Т  — 
3465 ± 10 млрд лет
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Изотопный анализ циркона из тоналита 15532 новопавловского комплекса Украинского щита
Таблица 1

№ зерна Зона Содержание, ppm Изотопные отношения* Возраст, 
млн лет
2 0 ,РЬ

и Th Pb*
2°6рь 2 ° !p b 2 °6рь 2°7 p b 2 0»рь

2 04РЬ 2°6рь 23SU 2 3 s и 2 3 2Th 2° 6 РЬ

1-1 Край 173 33 131 2067 0,106 0,6624 29,36 0,0369 3577
1 -2 Центр 1850 493 1539 8809 0,068 0,6957 30,81 0,1788 3576
2-1 Край 528 140 423 3360 0,071 0,6646 30,28 0,1801 3619
2 -2 Центр 1510 375 1294 2577 0,053 0,7219 32,49 0,1559 3601
2 -3 Ядро 663 221 525 6400 0,092 0,6574 27,88 0,1819 3509
2 -4 Ядро 598 163 469 6128 0,078 0,6481 29,11 0,1870 3597
3-1 Ядро 1402 487 1161 25297 0,092 0,6895 28,85 0,1832 3488
3 -2 Центр 2319 1120 2121 14943 0,123 0,7354 32,58 0,1882 3576
4 -1 Край 467 25 352 6758 0,016 0,6569 28,74 0,1976 3559
4 -2 Центр 1200 422 1020 24690 0,092 0,6980 31,09 0,1830 3584
4 -3 Центр 1512 533 1239 25246 0,093 0,6780 29,13 0,1784 3529
5 -1 Ядро 165 35 127 1881 0,0562 0,6449 29,13 0,1732 3606
5 -2 Центр 548 165 406 7334 0,079 0,6201 26,55 0,1670 3523
6-1 Край 1040 260 851 9843 0,068 0,6852 30,06 0,1876 3561
9-1 Измен. 1219 124 859 8785 0,026 0,6207 25,08 0,1609 3434
10-1 Новое 304 230 179 3737 0,214 0,4837 13,51 0,1372 2847
11-2 Новое 226 189 135 1117 0,219 0,4887 13,12 0,1284 2783
12-1 Новое 333 289 212 5616 0,200 0,5139 14,20 0,1426 2830
11-2 Новое 339 313 208 1232 0,245 0,4930 13,64 0,1310 2832
12-1 Измен. 262 104 184 1898 0,103 0,5921 22,54 0,1530 3341
13-1 Измен. 998 98 522 5086 0,027 0,4727 16,92 0,1308 3244
14-1 Центр 546 149 452 5520 0,074 0,6875 30,86 0,1865 3596
16-1 Центр 694 195 562 4425 0,074 0,6764 29,48 0,1799 3551

* Здесь и в табл, 2 - 5  -  радиогенные.
Примечание. Поправка: 204/206 — 0,08823; 207/206 — 1, 16212; 208/206 — 2, 75203.
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Таблица 2
Изотопный анализ цирконов из ультрабазита 29855 новопавловского комплекса Украинского щита

№ зерна Зона Содержание, ppm Изотопные отношения Возраст, 
млн лет
207 Pb/2 oe Pb

и Th Pb
2 06 РЬ 2 0 .Pb 20«ръ 20’ рь 2oePb

j ° 4Pb 206Pb 23SU 23SU- 1S2U

4 -1 Оболочка 166 91 95 566 0,140 0,5100 12,38 0,1295 2616
4 -2 Край 755 183 457 2689 0,058 0,5555 15,94 0,1336 2892
4 -3 Центр 695 297 483 6963 0,116 0,5969 19,39 0,1617 3091
5 -1 Центр 741 227 651 9013 0,080 0,7281 32,24 0,1929 3575
5 -2 Центр 973 235 1180 5888 - 0,7033 28,99 - 3465
5 -3 Центр 1087 266 1029 19153 0,063 0,7878 36,21 0,2041 3633
5 -4 Центр 999 314 903 5752 0,081 0,7444 33,93 0,1918 3620
6 -1 Пере крист. 277 165 207 1921 0,152 0,6144 21,82 0,1569 3232
6 -2 Оболочка 184 147 112 2214 0,224 0,4989 13,33 0,1395 2774
7 -1 Перекрист. 905 282 676 8616 0,083 0,6455 23,22 0,1723 3252
8 -1 Центр 856 128 744 3387 0,049 0,7391 32,30 0,2421 3555
9 -1 Перекрист. 295 230 218 2613 0,207 0,5922 19,74 0,1575 3132

Примечание. Поправка: 2 0 4 /2 0 6 -  0,8640; 2 0 7 /2 0 6 -  1,15776; 2 0 8 /2 0 6 -  2,71320.

Таблица 3
Изотопный анализ циркона из ультрабазита 29833 новопавловского комплекса Украинского щита

№ зерна Зона Содержание, ppm Изотопные отношения Возраст 
млн лет
2 ° 7рь/2 0«рь

и Th Pb
2 06 РЬ 2° » рь 2 06Pb 207 Pb 20врь

204РЬ 2 06 Pb 23*и 2 36ц 23 2 Th

1-1 Оболочка 173 119 94 450 0,163 0,4700 11,74 0,1111 2663
1 -2 Край 740 75 550 2421 0,022 0,6412 28,68 0,1414 3561
1 -3 Центр 2826 335 2638 41736 0,029 0,7921 37,21 0,1954 3666
1 -4 Центр 3110 330 2714 9895 0,030 0,7431 34,32 0,2113 3640
2 -1 Край 405 76 170 2104 0,073 0,3576 14,47 0,1389 3436
2 -2 Центр 508 132 404 1456 0,063 0,6677 29,69 0,1621 3582
3 -1 Край 214 57 164 2083 0,064 0,6421 28,44 0,1540 3576
3 -2 Центр 638 140 478 3622 0,056 0,6331 27,95 0,1627 3571
4 -1 Центр 952 186 224 911 0,091 0,1991 7,76 0,0928 3379
5 -1 Центр 703 39 535 2818 0,019 0,6639 28,66 0,2202 3536
6 -1 Оболочка 77 51 42 761 0,190 0,4516 11,84 0,1313 2744
6 -2 Центр 663 71 454 8054 0,029 0,6067 23,65 0,1627 3378
7 -1 Новое 97 128 65 979 0,370 0,4957 14,13 0,1384 2881
8 -1 Новое 138 188 97 2051 0,384 0,5131 14,56 0,1441 2873
9 -1 Новое 144 161 91 1210 0,299 0,4928 13,77 0,1314 2848
10-1 Новое 378 170 207 1895 0,124 0,4757 14,11 0,1310 2945

Примечание. Поправка: 204/206 — 0,0864; 207/206 -  1,15776; 208/206 - 2 ,7 1 3 2 0 - 3600 млн лет.
0,07711 1,11080 2,51912 - 2800 млн лет.
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Таблица 4
Изотопный анализ циркона из эндербита 18106а новопавловского комплекса Украинского щита

№ зерна Зона Содержание, ppm Изотопные отношения Возраст 
млн лет
2 0 7РЬ

и Th Pb
2°6рь 2 08РЬ 2°6рь 2 0 7рь 2 0 8 Pb

204ръ 2°6рь 2 3S,j 23 2 Th 2°брЬ

1-1 Ядро 479 43 294 1319 0,029 0,5672 17,93 0,1884 3047
1 -2 Центр 1425 194 1053 5182 0,039 0,6464 25,83 0,1868 3417
2 -1 Край 229 55 176 625 0,072 0,6628 24,98 0,1978 3326
2 -2 Центр 4073 1536 3622 11042 0,102 0,7447 29,31 0,2013 3393
3 -1 Ядро 3499 225 2893 14607 0,018 0,7320 29,80 0,2010 3446
3 -2 Центр 2873 344 2460 8185 0,032 0,7444 31,24 0,2009 3493
4 -1 Край 443 30 317 1573 0,021 0,6449 23,74 0,2021 3228
4 -2 Центр 2932 241 2451 8971 0,022 0,7358 30,26 0,1999 3461
5 -1 Край 177 15 117 697 0,026 0,5998 20,66 0,1891 3184

6 -1 Край 485 50 371 1352 0,028 0,6717 27,42 0,1825 3450
6 -2 Центр 2021 594 1053 6206 0,082 0,4469 16,74 0,1252 3315
6 -3 Центр 2499 774 913 17540 0,104 0,3168 10,29 0,1059 3090
7 -1 Край 1074 89 828 3164 0,028 0,6812 27,56 0,1863 3436
7 -2 Центр 1261 95 880 2485 0,018 0,6248 24,15 0,1538 3365
8 -1 Центр 1796 209 1450 5215 0,031 0,7043 29,24 0,1861 3476
8 -2 Центр 2820 179 2181 9085 0,018 0,6827 28,14 0,1916 3465
9 -1 Центр 2704 231 2211 7301 0,023 0,7190 29,66 0,1911 3466
10-1 Центр 1565 345 1351 3799 0,064 0,7379 30,02 0,2159 3445
11-1 Центр 2562 646 2149 6224 0,065 0,7139 29,43 0,1868 3465
12-1 Центр 5122 1977 4753 3347 0,103 0,7689 31,72 0,2055 3466

Примечание. Поправка: 204/206 —0,08466; 207/206 -  1,15209; 2 0 8 /2 0 6 - 2,67644,

Таблица 5
Изотопный анализ цирконов из ультрабазита 15516 новопавловского комплекса Украинского щита

№ зерна Зона Содержание, ppm Изотопные отношения Возраст 
м лн лет 
2 0 7 РЬ/2 06 РЬ

и Th Pb
206 РЬ 2 о 8 РЬ 2 °брь 2°7 р ь 2 08рЬ

204РЬ 2 06 РЬ 2 3 8 и 2 3 5и 2 3 2 Th

1-1 Центр 1070 193 842 11684 0,047 0,6883 26,67 0,1800 3369

2-1 Центр 1441 178 1167 18463 0,033 0,7121 28,39 0,1887 3413

3-1 Край 451 68 369 1354 0,047 0,7113 28,13 0,2240 3400

3 -2 Центр 1012 207 821 10974 0,054 0,6988 28,52 0,1840 3450

10-1 Край 515 178 413 1908 0,097 0,6785 25,86 0,1910 3343

10 -2 Ядро 2291 921 1480 17652 0,108 0,5428 20,65 0,1454 3340
10-3 Центр 1092 192 869 7492 0,046 0,6917 27,67 0,1828 3419

11-1 Центр 1186 203 931 16600 0,045 0,6815 27,51 0,1811 3433

11-2 Центр 1689 237 1371 15984 0,037 0,7120 28,25 0,1899 3406

Примечание, Поправка: 2 0 4 /2 0 6 — 0,8640; 206j 201 — 1,15776; 208/206 — 2,71320,



2,9 млрд лет. Для ранней генерации минимальный возраст составляет 
3,64 млрд лет -  возраст по изотопному отношению 207РЬ/2 0 6 РЬ в одном 
из зерен. Изотопный возраст по верхнему пересечению дискордии с конкор- 
дией составляет 3,67 ± 0,05 млрд лет. Нижнее пересечение дает 1,9 млрд лет. 
На некоторых зернах датированы обрастания возрастом в 2,7 млрд лет.

Несколько меньший изотопный возраст имеют акцессорные цирконы 
из эндербита и ультрабазита из скважин северного участка. Локальный 
изотопный анализ на ионном микрозонде показал для цирконов из эндер
бита возраст по дискордии 3,46 ± 0,01 и 1,35 ± 0,3 млрд лет. Интересной 
является обратная картина дискордатности этих проб — расположение 
точек выше конкордии на диаграмме с конкордией, что может быть объяс
нено либо потерей урана, либо добавкой радиогенного свинца к  пробе. 
Цирконы в эндербите характеризуются исключительно высокими содер
жаниями урана, причем для участков максимально обогащенных этим 
элементом и наблюдается максимальное удаление точек над конкордией 
(рис. 10), что требует огромной добавки радиогенного свинца к  пробе. 
Более логично предположить потерю урана некоторыми зонами кристал
лов циркона, изоляцию его в самостоятельную минеральную фазу с непол
ным удалением радиогенного свинца. В случае, если этот процесс имел 
место в прошлом, произошло бы завышение изотопного возраста по изо
топному отношению 207РЬ/2 0 6 РЬ. Для эндербита 18106а процесс изоля
ции урана, скорее всего, имел место сравнительно недавно. Это находится 
в согласии как  с положением точек на диаграмме с конкордией (см. рис. 9 ), 
так и с результатами микрозондового исследования циркона, установив
шего наличие микровключений урана, не содержащих радиогенного свинца.

Аналогичен возраст и характер дискордантности у циркона из ультраба
зита 15516, заключенного в этом эндербите. Интерпретация полученных 
данных может быть двоякой. В рамках двустадийной модели с одним на
рушением U-Th-Pb изотопной системы, возраст эндербитов и наложенной 
цирконовой минерализации в ультрабазите 15516 — 3,46 млрд лет. Возмож
на и другая интерпретация. Двукратное нарушение U-Pb изотопной систе
мы: вынос радиогенного свинца 2,7 и(или) 1,9 млрд лет назад, переместив
ший точки влево вдоль дискордии 3,65—1,9/2,7 млрд лет, и уход урана в 
современную эпоху, переместивший точки вверх, выше конкордии. В поль
зу такой интерпретации говорит лишенный геологического смысла возраст 
1,3 млрд лет, полученный по нижнему пересечению дискордии с конкор
дией.

На рис. 11 четко видно геохимическое различие двух типов цирконов. 
Первая генерация циркона в тоналитах и ультрабазитах содержит, как  
правило, высокие концентрации урана и тория при низкой величине Th/U 
отношения. Это же соотношение наследуется перекристаллизованными 
зонами, где фиксируется самоочищение структуры минерала с потерей 
радиоактивных элементов. В то же время в метаморфогенной генерации 
циркона содержания урана исключительно низкие, а величина Th/U отно
шения высокая, что отвечает параметрам ’’гранулитовой” генерации цир
кона.

Таким образом, проведенный нами U-Th-Pb изотопный анализ акцес
сорных цирконов на ионном микрозонде из различных пород новопавлов
ского комплекса Украинского щита не выявил образований древнее

100



U, ppm U, ppm

3000 -

1000

/00 30 80 Л  О 0,2 0,If
( т п / т ?ь) г

Рис. 10. Зависимость степени дискордантности (П) от содержания урана в цирконах 
1 _  T ( 206Pb/238U)/T по дискордии; 2 -  Т (207РЬ/206РЬ)/Т по дискордии

Рис. 11. Геохимические особенности акцессорных цирконов
1 — магматическая генерация; 2 — ’’гранулитовая” генерация; 3 — обрастание 

зерен

3,68 млрд лет. Он подтвердил данные традиционного метода о том, что 
становление тоналитов имело место в это время. При их становлении шла 
гранитизация уже существовавших ультрабазитов с образованием в них 
метасоматической генерации циркона, Возможно, около 3,5 млрд лет назад 
имело место еще одно магматическое событие, также сопровождавшееся 
гранитизацией ультрабазитов. Метаморфизм гранулитовой фации протекал
2,9 млрд лет назад. В ходе него шел рост ’’гранулитовых” цирконов и 
перекристаллизация внешних зон ранней генерации циркона с одновремен
ной частичной потерей U и Th и сохранением изотопной памяти о моменте 
становления породы. Внешние наросты на кристаллах датируют процессы 
диафтореза в 2,6—2,7 млрд лет. Все древние цирконы испытали потерю 
радиогенного свинца около 1,9 млрд лет назад при последнем термальном 
событии, зафиксированном в К-Ar системе минералов.
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В методическом плане проделанная работа показала, что максималь
ные нарушения, сопровождаемые уходом радиогенного свинца, связаны 
преимущественно с зонами повышенной трещиноватости, в том числе с 
кажущимися ядрами. Возможен уход радиогенного свинца и по зонам 
роста в магматогенных кристаллах. Следствием этого является отсутствие 
определенной зависимости между степенью сохранности радиогенного 
свинца и положением зоны внутри зерна. Часто внешняя перекристаллиза- 
ционная зона имеет более конкордатную U-Th-Pb изотопную систему, 
чем сильно трещиноватые или зональные внутренние зоны. Не установлено 
определенной зависимости степени дискордантности U-Th-Pb системы от 
содержания радиоактивных элементов. Как уже отмечалось выше, зоны, 
максимально обогащенные ураном, могут демонстрировать обратную дис- 
кордатность. Возможным объяснением этого явления может служить 
частичное самоочищение структуры циркона со сбросом избытков урана 
в самостоятельную минеральную фазу. Таким образом, лучшим материа
лом  для U-Th-Pb изотопного датирования являются слабозональные или 
незональные, нетрещиноватые зерна цирконов, умеренно обогащенные 
радиоактивными элементами (до ~  0,1%).
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ГЕОЛОГО-ГЕОХРОНОЛОГИЧЕСКОЕ ИЗУЧЕНИЕ 
ГАНАЛЬСКОГО КОМПЛЕКСА КАМЧАТКИ

Кристаллические комплексы Ганальского хребта слагают горст-анти- 
клинорий площадью около 1100 к м 2 , вытянутый в субмеридиональном 
направлении и окруженный верхнемеловыми зеленокаменно-изменен- 
ными толщами (рис. 1). Разлом северо-западного простирания делит его 
на два блока, примерно равных по площади. Северный блок сложен вулка
нитами стеновой серии, преобразованными в зеленые сланцы, амфибол- 
плагиоклазовые сланцы, амфиболиты и слюдяные плагиосланцы кислого 
состава. Метаморфизм усиливается с севера на юг от фации зеленых слан
цев до эпидот-амфиболитовой. Южный блок сложен амфиболитами и био- 
титовыми гнейсами ганальской серии, формирующими крупную брахианти- 
клиналь, ядро которой занято габбро-норитами Юрчикского массива. При
сутствуют также тела биотит-амфиболовых тоналитов. И те другие обнару
живают магматические контакты с породами ганальской серии. Метаморфи
ческая зональность северного блока распространяется и на южный, в центре 
которого степень метаморфизма достигает амфиболитовой фации. В поро
дах ганальской серии предыдущими исследователями [3] были встречены 
участки, сохранившие реликтовые минеральные парагенезисы, свидетельст
вующие о существовании более раннего метаморфизма. Кроме того, были 
обнаружены породы гранулитовой фации, распространенные в отдельных 
выходах вдоль контактов Юрчикского массива [2]. В-результате исследо
ваний этих авторов толщи хребта были расчленены на четыре комплекса 
(от молодого к  древнему) : верхнемеловые (фаунистически охарактеризо
ванные) толщи обрамления — ирунейская свита, стеновой и ганальский 
комплексы — в составе одноименных серий, а также гранулитовый комп
лекс.

Вопрос о возрасте метаморфических пород Ганальского хребта диску
тировался с момента их обнаружения. Первоначально было высказано пред
положение о докембрийском возрасте, основанное на традиционном пред
ставлении о том, что все высокометаморфизованные породы являются древ
ними [8, 11]. Позже возникла альтернативная точка зрения об их фанеро- 
зойском возрасте [5, 9 ] . При этом привлечение концепции зонального 
метаморфизма помогло обосновать единство пород метаморфического 
ядра со слабометаморфизованными верхнемеловыми толщами обрамления. 
Однако последующее выявление тектонического характера контактов 
между этими образованиями и восстановление полициклической истории 
метаморфизма пород ядра усилило первоначальную точку зрения. Для 
подтверждения была предпринята попытка датирования пород К-Ar и
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Rb-Sr методами [1]. K-Ar датировки пород ганальского комплекса сгруп
пировались около 95 млн лет, гранулитового комплекса — в интервале 
120—170 млн лет, Юрчикского массива — в интервале 230—300 млн лет. 
К-Аг датировка субвулканических плагиогранит-порфиров, прорываю
щих стратифицированные породы стенового комплекса, равна 60 млн лет, 
их Rb-Sr датировка соответствует 487 млн лет. Сам автор трактует 
К-Ar данные к ак  результат потерь радиогенного аргона в ходе молодых 
наложенных процессов. Основываясь на Rb-Sr датировке, он предполага
ет возраст пород стенового комплекса протерозойско-раннепалеозойским, 
ганальского комплекса — докембрийским, а гранулитового комплекса — 
раннеархейским. Все эти факты и предположения, имевшиеся к  1974 г., 
были суммированы в книге [1].

В ходе исследований 1978—1984 гг. мы должны были согласиться с 
основными представлениями этого автора. Было, однако, доказано, что по
роды гранулитовой фации представляют собой внутренние, наиболее высо
котемпературные части контактового ореола, образовавшегося при крис
таллизации Юрчикского массива на значительной глубине (при Т  = 840— 
860°С, Р  = 7-̂ 8 кб ар ), и, следовательно, являются не самостоятельным ”гра- 
нулитовым” комплексом, более древним, чем ганальский, а его составной 
частью [6]. Породы ганальского комплекса были метаморфизованы дваж
ды: второй раз совместно с образованиями стенового комплекса. Условия 
раннего метаморфизма ганальского комплекса, определенные по характе
ру реликтовых минеральных ассоциаций и химизму минералов в них, со
ответствуют Т  < 6 0 0 ° С; Р  = 8-НО кбар. Условия более позднего, "стеново
го” метаморфизма, явившегося прогрессивным для стенового и наложен
ным для ганальского комплекса, изменяются от Т = 400° С и Р = 2 кбар на 
севере до Т  = 650° С и Р = 5 кбар в центре южного блока. Габброиды крае
вых частей Юрчикского массива на глубину до 100-150 м преобразованы в 
кристаллические сланцы в условиях, соответствующих стеновому мета
морфизму.

Возраст метаморфических комплексов Ганальского хребта оценивался

Рис. 1. Схема метаморфических комплексов и фаций Ганальского хребта (по мате
риалам А.Б. Львова, Д.А. Бабушкина, Л.Л. Германа, Б.К. Долматова, Н.А. Сидор- 
чука, В.И. Шильдинера)

1 — четвертичные отлож ения; 2 — неогеновые отложения; 3 — ирунейская свита 
(верхнемеловы е толщи обрам ления); 4—9 — метаморфические ком плексы : 4, 5 — 
стеновой: 4 — киргуропская и киж иченокская свиты — тектоническое переслаива
ние; 5 — собачья и тумханская свиты стеновой сери; 6—9 — полиметаморфические 
образования: 6 — ганальский ком плекс , 7 — зона гранулитовой фации контактового 
ореола, 8 — зона амфиболитовой фации контактового ореола установленная, 9 — пред
полагаемая; 10—14 — интрузивные породы: 10—12 — постметаморфические грани- 
тоиды: 1 0 — амф иболовы е гранодиориты (неоген); 11 — субвулканические плагио- 
гранит-порфиры; 12  — преимущественно биотитсодержащие трондьемиты; 13, 14 — 
магматиты достенового возраста: 13 — биотитовые и биотит-амфиболовые тоналиты;
14 — габброиды Ю рчикского массива; 15, 17 — метаморфические границы стенового 
цикла: 15 — изограды  биотита:Я — зеленого, б  — коричневого; 16 — изограды  роговой 
обм анки: а — сине-зеленой, б  — зеленой; 17  — граница зоны ультраметаморфизма 
стенового цикла в магматических породах; 18 — ареола наложенного м етам орф изм а 
стенового цикла в магматических породах; 19 — разрывные нарушения (разлом ы  и 
тектонизированные контакты: а — установленные, б — предполагаемые, в — зоны 
дробления и трещиноватости) ; 20 — места отбора проб: а — геохронологических, 
б  — палеобиостратиграфических

104





/ а

/ Р \  
» 4

lc

:<сt v
t :

Iff
:g  l A u

V Г  f  « v 
/ e

V-,j r \!J vi
y /1/ »  л - л -

Puc. 2. Морфология цирконов I из дифференцированных пород Юркчикского массива (а) и биотитовых гнейсов ганальского 
комплекса (б)



нами палеобиостратиграфическим и изотопно-геохронологическими мето
дами. При использовании палеобиостратиграфического метода удалось вы 
делить микрофитофоссилии из ряда пород предположительно осадочной 
природы стенового и ганальского комплексов. И в тех и в других были 
обнаружены комплексы микрофитофоссилий, сходные между собой и близ
кие к  комплексам, обнаруженным в верхнеархейских породах тунгурчинс- 
кой серии Алданского щита [7].

Геохронологическое датирование производилось цирконометрическими 
методами. Наибольшее количество возрастных данных было получено для 
биотитовых гнейсов ганальского комплекса, пород Юрчикского массива и 
тоналитов. Цирконы выделены из субвулканических плагиогранит-порфи- 
ров, прорывающих породы стенового комплекса, и в небольших количест
вах из стратифицированных метадацитов этого комплекса. Изучение мор
фологии кристаллов позволило выделить восемь основных морфологичес
ких типов цирконов. Наиболее распространенными среди них являются мор
фологические типы I, V и VIII.

Цирконы морфотипа I представлены разновидностями Ъ, IЬ, 1с и Id 
(рис. 2 ) . Все они имеют сиренево-вишневую окраску различной интенсив
ности. Цирконы 1а отличаются сильной трещиноватостью, делающей их 
слабопрозрачными, и хорошо выраженным тонкозональным внутренним 
строением. Морфологические особенности сближают их с цирконами, обра
зующимися в глубинных расплавах [4]. Часто они заключены в оболочки 
более прозрачного и светлоокрашенного материала. Этим материалом сфор
мированы также самостоятельные кристаллы (разновидностей 16,1с), сход
ные по облику с цирконами, кристаллизующимися в условиях гранулито- 
вой фации метаморфизма. Цирконы морфотипа I были обнаружены в единич
ных зернах во всех пробах пород Юрчикского массива; в пробе гиперстен- 
амфиболовой породы (кортландита), присутствующей в массиве в виде 
обособленного тела (отторженца ранней фазы?), выявилась локальная кон
центрация этих цирконов. Именно этот материал послужил основой для да
тирования цирконов I. Подобные кристаллы в редких зернах также рас
пространены в породах ганальского комплекса.

Цирконы морфотипа V являются преобладающими в биотитовых гней
сах ганальского комплекса (рис. 3 ). Кристаллы разновидности Va содержат 
многочисленные включения графита. Цирконы Vb содержат малое коли
чество включений или не содержат их совсем.

Цирконы морфотипа VIН распростарнены в гнейсах ганальского комп
лекса, тоналитах южного тела, обнаружены в одной из проб (№3) габбро- 
диоритов Юрчикского массива, а также в порфиробластических гнейсах 
близ зоны разлома, разделяющего блоки ганальского и стенового ком плек
сов (проба 7 ). Кристаллы этого морфотипа идиоморфны, обычно содержат 
вытянутые газово-жидкие включения, свидетельствующие о достаточно вы
сокой скорости роста в относительно низкотемпературных условиях. Цир
коны морфотипов V и VIII, по-видимому, связаны постепенными перехо
дами в ряду Va—Vb—Vc—V d —VIII, выражающимися в очистке кристаллов 
от инородных включений и в повышении их идиоморфизма (см. рис. 3 ). 
Возникновение этого ряда вызвано, вероятно, процессом перекристаллиза
ции цирконов. Степень перекристаллизации быстро нарастает по мере приб
лижения к контакту с Юрчикским массивом. В этом направлении в пробах
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Рис. 3. Морфология цирконов V, VIII из биотитовых гнейсов ганальского комплекса



увеличивается доля цирконов VIII, а цирконы Va в экзоконтактовых по
родах практически полностью вытесняются цирконами УЪ и Ус.

Возраст всех разновидностей цирконов, в том числе и описанных, предва
рительно оценивался РЬ-РЬ методом [7]. В результате было установлено, что 
наиболее древними (около 3,0 млрд лет) являются цирконы морфотипа I, 
а среди них цирконы \а из пород Юрчикского массива и 1с? из тоналитов 
(рис. 4) . Цирконы морфотипа V из биотитовых гнейсов ганальского ком п
лекса и цирконы морфотипа VI из тоналитов близки по возрасту друг дру
гу и являются более молодыми (около 2,0 млрд л ет ). Наконец, цирконы 
морфотипа VIII имеют минимальный возраст (порядка 0,5 млрд лет).

На следующем этапе изотопных исследований датирование цирконов 
морфотипов I и V производилось U-Pb методом с использованием модели 
Аренса—Везерилла. Гидротермальное высокотемпературное разложение 
цирконов и выделение урана и свинца для изотопного анализа велось по 
методике Кроу [13]. Изотопные отношения свинца и урана измерялись на 
масс-спектрометре МИ-1320 с использованием приставки ПРМ-2. Получен
ные данные обрабатывались по методике Людвига [14], а построение изо- 
хроны в координатах 207Pb/23 5 U - 206Pb/238U производилось полиноми- 
нальным методом наименьших квадратов [15]. Полученный в результате 
U-Pb возраст цирконов морфотипа I из пробы кортландита Юрчикского 
массива равен 3407 ± 50 млн лет (табл. 1, рис. 5 ). Возраст цирконов мор
фотипа V из нескольких проб биотитовых гнейсов ганальского комплекса 
на основании полученных U-Pb данных в связи с низким расположением 
экспериментальных точек на графике вряд ли может быть определен кор
ректно (см. табл. 1, рис. 6 ).

Таким образом, среди цирконов, обнаруженных в породах ганальского 
комплекса и Юрчикского массива, наметились три различающиеся по воз
расту и морфологии группы, представленные кристаллами морфотипов I,
V и VIII. При переходе к  геологической интерпретации полученных по ним 
возрастных данных прежде всего необходимо рассмотреть характер про
цессов, в ходе которых могли образоваться эти группы цирконов. Перво
начально предполагалось, что цирконы I, по своим морфологическим осо
бенностям сходные как с цирконами пород гранулитовой фации (разно
видность 1с), так и с цирконами, характерными для глубинных расплавов 
(разновидность \а) , кристаллизовались в Юрчикском массиве на раннемаг
матической (разновидность к )  стадии и, возможно, вскоре после его ста
новления (разновидность 1с) [7]. Образование подобных по морфологии 
и РЬ-РЬ возрасту цирконов во вмещающих породах ганальского комплек
са связывалось с термальным и флюидным воздействием Юрчикского мас
сива, отчетливо выразившемся в формировании контактово-метаморфи
ческого ореола, во внутренних частях которого степень преобразования 
пород достигала (и по температуре и по давлению) гранулитовой фации.

Однако при такой трактовке не учитывается ряд существенных, не 
согласующихся с ней фактов, а именно в точке отбора пробы из тела ги- 
перстен-амфиболовой породы (кортландита) содержание циркона превы
шает 20 г/т, что совершенно нехарактерно для ультраосновных пород нор
мальной щелочности. Распространение цирконов I во вмещающих породах 
не ограничивается пределами контактового ореола и тем более его грану
литовой зоной. Кроме того, далеко не все цирконы I во вмещающих по-
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Рис. 4. Данные РЬ-РЬ метода для цирконов и соотношение их типов (генераций) в по
родах Ганальского хребта

Индексы у пиков обозначают типы цирконов. Высота пиков, соответствующих 
цирконам  I везде (к р о м е  диаграммы  для Ю рчикского массива) преувеличена, так как  
обычно их содержание не превышает 1% относительно всей массы цирконов в пробе. 
П ик, соответствующий цирконам  VIII, на диаграмме для Ю рчикского массива являет
ся дополнительным и отражает присутствие в массиве габбро-диоритов (проба 13), 
цирконы  в которы х представлены почти исключительно типом VIII
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Рис. 5. 2,l6Pb/238U - 20,7Pb/235U график для цирконов I из ультраосновных пород Юр
чикского массива и плагиогранигов (дифференциатов)

Рис. 6. 206Pb/238U - 207Pb/23SU график для цирконов V из биотитовых гнейсов ганаль
ского комплекса и цирконов VI из прорывающих его тоналитов

родах представлены "гранулитовой” разновидностью 1с, распространены 
также и ’’магматогенные” цирконы Iа. Все это заставляет признавать воз
можность отсутствия генетической связи между процессом формирования 
цирконов I и становлением Юрчикского массива. Можно предполагать, 
что цирконы I были захвачены его магмой при подъеме, т.е. являются ксе- 
нокристаллами. С другой стороны, присутствие подобных цирконов в по
родах ганальского комплекса позволяет, хотя и с меньшей степенью веро
ятности, допустить, что захват произошел из этих или подобных пород.

Цирконы V, распространенные в биотитовых гнейсах ганальского ком п
лекса, содержат такие же включения графита, как  и метаморфогенные пла
гиоклазы этих пород, что может рассматриваться как  свидетельство их 
образования за счет вещества гнейсов, вероятно, в ходе их метаморфизма, 
При этом пока не совсем ясно, в ходе какого именно: ганальского, кон
тактового или стенового. Существуют данные о том, что цирконы VI [7] с 
изотопными соотношениями свинца и урана, подобными измеренным в цир
конах V, (см. рис. 4, рис. 6, точка 10) распространены в тоналитах (проба 
323/2) и плагиогранитах (проба X) (см. табл. 1), прорывающих породы 
ганальского комплекса. Эти гранитоиды, как  и вмещающие порода, пре
образованы в режиме стенового метаморфизма, к  которому поэтому и бы
ло первоначально отнесено образование как  цирконов VI, так и цирконов

Обсуждение данного вывода целесообразно провести ниже, после изло
жения всего фактического материала. Здесь же следует отметить тот важ
ный факт, что цирконы V в настоящее время представлены в той или иной

V [7].
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Таблица 1
Изотопия урана и свинца в цирконах из пород Ганальского хребта Камчатки

№
пробы

№
фракции
циркона

Тип
циркона

Содер
жание РЬ, 
мкг/г

Содер
жание и, 
мкг/г

3 0 6pb/J0 4pb J0 7pb/2 0 6pb 2 0 8pb/2 0 6pb 2 0 7Pb/2 3 5U 2 0 6 pb/,2 3 8y

°рад

X 30 1а 163,6 333,5 2550 0,2123 0,0848 12,53 0,4336 0,2094
358/18 29 1с 99000 0,2461 0,2221 14,71 0,4337 0,2461
358/18 20 1а 191,1 343,1 3900 0,2375 0,0701 15,73 0,4872 0,2343
358/18 21а 1а - - 250 0,3123 0,3276 18,25 0,4899 0,2704
358/18 21 1а - - 95000 0,2721 0,1081 21,50 0,5733 0,2721
358/18 22 lb - - 630 0,2785 0,1812 23,73 0,6183 0,2785
13 Вал VIII 1,07 153,0 73 0,2536 0,6599 0,021 0,003 —

7 Вал VIII 1,76 68,6 70 0,2665 0,6400 0,084 0,011 -

397/9 8 X c -d 0,03 153,5 115 0,1805 0,4889 0,0027 0,0003 -
323/2 10 VI 1,5 539,5 25 0,6318 1,4960 0,450 0,0326 0,0892
323/9 6 V b -c - - 270 0,1626 0,2240 0,6251 0,0403 0,1125
9 2 Vb - - 150 0,1915 0,3089 0,7780 0,0574 0,0983
397/9 4 Va 24,8 167,3 70 0,2929 0,5611 0,8391 0,0602 0,1010

Примечание. 1) Погрешности определения изотопных отношений: 20 7 РЬ/206 РЬ -  0,3%; 208 Pb/s<,6Pb -  0,5%; a07Pb/23sU -  2%
РЬ/ U — 2 % ; 2 ) X j 38 = 0,155125 • 1 0 's год-1 ; 38 = 0,98485 • 10"' 0 г о д 1. Изотопный состав обыкновенного свинца для цирко

нов морфотипов 1, V : 206/204 = 11,86; 207/204 = 13,56; для цирконов морф отипа V 111: 206/204 = 18,77; 207/204 = 15,68; 3) в ряде случаев 
содержание U и РЬ не определялись, так как  взвешивание из-за малого количества материала не производилось; 4) X — биотитовый пла- 
ги огне йс-гранит (дифференциаты Юрчикского м ассива?); 358/18 — кортландит (гиперстен-амфиболовая порода с реликтами клинопирок- 
сена, возмож но, первоначально — пироксенит); 13 -н о р и то в ы й  габбро-диорит; 7 — порфиробластический биотит-амфиболовый плагиогнейс 
(ортогнейс?); 397/9 — двуслю дяной плагиогнейс; 323/2 — биотит-амфиболовый тоналит; 9 — гранат-гиперстен-кордиерит-биотитовый 
плагиогнейс.



мере (но все — в значительной) перекристаллизованными разностями. 
Влияние процесса перекристаллизации, кроме чисто морфологических пре
образований в ряду Va—Vb—Vc—Vd ... (см. рис. 3) отчетливо выражается в 
нарушении их изотопных систем, что фиксируется на графике (см. рис. 6) 
значительным смещением экспериментальных точек к  началу координат. 
При этом величина смещения прямо пропорциональна степени перекристал
лизации. На этом основании можно считать, что нижнее пересечение экспе
риментальной линии с конкордией отмечает время перекристаллизации.

Цирконы VIII, как показывают их морфологические особенности, 
являются "чистым” продуктом этого же процесса. Поэтому можно предпо
лагать, что изотопная ’’память” о более древних событиях (слабо сохранен
ная даже цирконами V) в них уже полностью стерта и их возраст соответст
вует моменту перекристаллизации. Предварительные данные, полученные 
РЬ-РЬ методом для цирконов VIII, действительно свидетельствуют о том, 
что они являются наиболее молодыми из всех исследованных (см. рис. 4 ). 
Это же подтверждается данными U-Pb измерений, имеющимися для двух 
проб (см. табл. 1). Одна из них, а именно проба 13, выделяется тем, что она 
была отобрана из норитовых габбро-диоритов Юрчикского массива, тогда 
как  все остальные, содержащие цирконы VIII, представляют вмещающие 
породы. Из нее в отличие от других проб пород массива было получено зна
чительное количество циркона, причем лишь ничтожная часть кристаллов 
(знаки) относится к морфотипу I, обычному для массива (см. рис. 3 ). 
Все остальные очень однородны и морфологически близки к  морфотипу 
VIII, хотя газово-жидких включений в них нет. Порода метаморфизована 
слабо и сохранила магматический облик.

Учитывая эти факты, можно предположить, что и цирконы VIII в данном 
случае имеют магматическое происхождение. Их U-Pb возраст (по одному 
определению) не превышает 100 млн лет, что заставляет с новых позиций 
рассмотреть вопрос о возрасте Юрчикского массива в целом. В связи с 
этим нужно напомнить, что уже давно существовало мнение о наличии в 
массиве двух типов резко разновозрастных пород: более древних— мас
сивных габбро-норитов и более м олоды х— трахитоидных амфиболовых 
габбро [10]. Норитовые габбро-диориты пробы 13 трахитоидны и по этому 
признаку могут быть отнесены к гипотетически молодой группе пород. 
Если это предположение верно, их возраст не будет отражать возраста мас
сива в целом. Возраст же гипотетически древней группы габбро-норитов 
не может быть определен U-Pb методом из-за отсутствия в них других цир
конов, кроме ксеногенных, по-видимому цирконов I. В связи с этим была 
сделана попытка оценки модельного возраста пород массива по изотопным 
соотношениям свинца плагиоклазов.

Анализировались типично магматические плагиоклазы из массивных 
(390/29, 358/17) и трахитоидных (348/40,13) габброидов, плагиогранитов, 
являющихся, видимо, дифференциатами массива (X ), а также тоналитов 
(323/2, табл. 2 ). Характер расположения экспериментальных точек отно
сительно кривых эволюции изотопного состава свинца, построенных по 
модели ’’плюмботектоники” [16] и поля современных базальтов средин- 
но-океанических хребтов (рис. 7) позволяет сделать следующие вы
воды.

1. Плагиоклазы всех проб кристаллизовались из магм, источником к о -
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Рис. 7. 2 0 ,РЪ/204РЪ -20‘ РЪ/:‘04РЬ 
график для плагиоклазов из 
габбро-норитов, плагиогранитов 
Юрчикского массива и тоналитов

1 — вьпцелат; 2 — остаток

торых являлась современная 
(или близкая по возрасту) 
деплетированная мантия.

2. Изотопный состав легко
подвижного свинца (извыщ е- 
латов) несет явные черты к о 
ровой контаминации, причем 
повышенные значения отно
шения 207РЬ/204РЬ могут 
указывать на достаточно древ
ний возраст контаминирую- 

щего агента. Наиболее отчетливо такой характер отмечается для образца, 
отобранного в краевой части массива (348/40) и породах среднего-кислого 
состава (13, 323 /2 ). При этом имеющийся материал не позволяет отметить 
какого-либо влияния на свинцово-изотопные системы степени перекристал
лизации (метаморфизма) первично-магматических плагиоклазов.

Оба вывода являются существенными аргументами в пользу предпо
ложения о ксеногенной природе цирконов I в массиве. Частным следствием 
первого вывода является то, что и массивные и трахитоидные габброиды 
(амфиболовые габбро в данном случае не рассматриваются) кристалли
зовались практически одновременно, из одного расплава. Главным же след
ствием первого вывода является то, что цирконы УП1 и магматические 
плагиоклазы из габбро-диоритов пробы 13 в пределах ошибок определе
ния соответствующих методов оказываются одновозрастными, что, с одной 
стороны, повышает надежность заключения о молодом возрасте Юрчикско
го массива, а с другой -  о магматическом происхождении цирконов VIII 
в нем. С этих позиций проявление во вмещающих породах процесса пере
кристаллизации цирконов V, приводящего в конечном итоге к  формиро
ванию цирконов VIII, и усиление его по направлению к Юрчикскому масси
ву находит свое объяснение как результат его контактового воздействия. 
Становится понятным также широкое распространение цирконов VIII в 
тоналитах южного тела, приближенного к  контакту Юрчикского массива, 
и отсутствие или малочисленность их в тоналитах северного, более удален
ного от этого контакта тела.

Подводя предварительные итоги, нужно отметить, что если в случае цир
конов I и VIII удалось в какой-то степени установить их генетическую связь 
с конкретными геологическими событиями или телами, то для цирконов V 
этот вопрос остается открытым. В самом деле, изложенные факты заставля
ют существенно пересмотреть представления о позиции в шкале геологи
ческих событий стенового метаморфизма, с которым первоначально связы
валось возникновение цикронов V. Коль скоро метаморфизм этого цикла 
накладывается не только на относительно более древние породы ганальско-
114
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Таблица 2
Изотопный состав РЬ плагиоклазов из пород Юрчикского массива

№
пробы

Порода №
плагио

Объект
опыта

Изотопный состав РЬ

клаза 306 РЬ/ 
2 04 РЬ

1 0 ’ РЬ/ 
104РЬ

208рь/
104РЬ

390/29

358/17

Слабо амфиболи- 
зированный мас
сивный габбро- 
норит

Слабо амфиболи-

50

Остаток

Вышелат

18,183

18,207

15,424

15,487

37,735

37,925

348/40

зированный 
массивный 
габбро-нор ит

Амфиболизирован-

50
Остаток

Выщелат

18,182

19,310

15,457

15,735

37,839

39,084
ный трахитоидный 
габбро-нор ит 30 Остаток 18,264 15,520 38,002

13 Трахитоидный Вышелат 18,272 15,635 38,319

323/2

норитовый
габбро-диорит

Б иотит-амфиб оло-

30
Остаток

Вышелат

18,155

18,268

15,446

15,634

37,774

38,253
вый тоналит 30 Остаток 18,220 15,468 37,806

X Биотитовый Вышелат 18,346 15,559 38,243
плагиогнейс-
гранит

30
Остаток 18,235 15,458 37,944

Примечание. Измерения изотопного состава РЬ выполнены с погрешностью ±0,06% 
на единицу разности масс изотопов. В результате внесена коррекция на масс-дискри- 
минацию по данным измерения стандарта SRM-981. / =  0,001 ± 0,0002 на единицу раз
ности масс. Холостой опыт по РЬ — 10 т  20 нг. Полевые шпаты выщелачивались горя
чей H N 03 в течение 1—1,5 ч.

го и стенового комплексов но, как  выясняется, и на молодые габброиды 
Юрчикского массива и тоналиты, он должен рассматриваться как  еще более 
молодой процесс. В этом случае цирконы V, сохранившие информацию о 
своем первоначально древнем происхождении, естественно, не могли воз
никнуть во время этого процесса. С другой стороны, цирконы VI из то- 
налитов, близкие по возрасту к  цирконам V (см. табл. 1, проба 323/2), 
вообще не могли возникнуть в этих молодых породах. Остается предполо
жить, что цирконы VI в тоналитах являются ксеногенными и не исключе
но, что они представляют собой не что иное, как  захваченные из вмещаю
щих пород цирконы V. Образование же цирконов V в силу того, что их ме- 
таморфогенное происхождение пока не подвергается сомнению, может быть 
предположительно отнесено к  раннему метаморфизму ганальского комп
лекса.

Переходя к  обобщению результатов исследований, нужно отметить две 
их существенные особенности. Первая заключается в том, что представле
ния о временной последовательности основных геологических процессов
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остались практически прежними [7]. Вторая особенность связана с доста
точно парадоксальным выводом о том, что увеличение количества изотопно
геохронологических данных привело не к  детализации геохронологичес
кой схемы, а к  ее разрушению, не позволяя в то же время создать новую, 
альтернативную. Причины этого заключаются в отчетливо выявившейся 
ограниченности возможностей использования только одного метода опре
деления изотопного возраста, даже если, как  в данном случае, это цирконо
метрический метод. Аналитические результаты и геохимическая модель не 
вызывают сомнений. Однако их геологическая интерпретация неоднозначна. 
В самом деле, по-видимому, не только в данном, но и в ряде других случаев 
цирконы и их возраст могут не иметь прямого отношения к  конкретным 
геологическим телам, содержащим их, и возрасту этих лет или зафиксиро
ванных в них процессов. Необходимым условием получения корректной 
геолого-геохронологической информации является комплексность не толь
ко геологических, но и изотопно-геохронологических исследований. В дос
тижении ее мы видим свою ближайшую задачу. Можно считать это основ
ным итогом проведенных исследований, однако попытаемся сформулиро
вать и более конкретные выводы.

1. Возраст пород Юрчикского массива достаточно уверенно определя
ется как  фанерозойский. Этот принципиально новый вывод базируется на 
исследовании изотопии свинца в его магматических плагиоклазах и заклю
чении о магматическом происхождении молодых цирконов VIII в габбро- 
диоритах массива. С этих позиций находит свое объяснение и в то же время 
поддерживает их природа цирконов VIII из вмещающих пород ганальско
го комплекса, как  сформировавшихся в результате перекристаллизации 
более древних цирконов V (и, возможно, цирконов I) в условиях контак
тового метаморфизма, сопровождающего внедрение Юрчикского массива. 
Нужно отметить, что возрастные данные характеризуются недостаточной 
точностью в силу малой разрешающей способности примененных методов 
для молодых образований. Интервал неопределенности возрастов цирко
нов VIII простирается от 0 до 100 млн лет, а с учетом РЬ-РЬ оценок до 
600 млн лет. Возраст пород массива [1] и амфиболов из них (наши дан
ные) , определенные К-Ar методом, концентрируется в интервале 200— 
300 млн лет, а неопределенность оценок модельного возраста плагиоклазов 
РЬ-РЬ методом перекрывает его. Между тем то, к  какой из возрастных гра
ниц фанерозоя тяготеет возраст Юрчикского массива, имеет принципиаль
ное значение.

2. Возраст тоналитов, судя по имеющимся геохронологическим данным, 
близок к  возрасту Юрчикского массива. Однако наблюдения морфологи
ческих особенностей цирконов, свидетельствующие о присутствии цирко
нов V I I I b  южной интрузии, приближенной к контакту с массивом, и отсутст
вие их в северной, удаленной от этого контакта, приводят к  заключению о 
наложении контактового метаморфизма на тоналиты (южной интрузии) и, 
следовательно, об относительно более древнем возрасте тоналитов, нежели 
массива.

3. Возраст стенового метаморфизма, накладывающегося на породы кра
ев массива и тоналиты, что особенно отчетливо видно в их северном теле, 
еще моложе. При этом он, по-видимому, не менее 90 млн лет, так как  верх
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немеловые породы ирунейской свиты, обрамляющие блок ганальского 
комплекса (см. рис. 1 ), не подвержены его воздействию.

4. В связи с установлением фанерозойского возраста Юрчикского масси
ва и стенового метаморфизма чисто геологическая обоснованность докемб- 
рийского возраста единственного предшествующего им события — ганальс
кого метаморфизма (а вместе с ним и ганальского комплекса) — несомнен
но, уменьшается. Породы ганальского комплекса тем не менее остаются 
наиболее ранними образованиями в Ганальском хребте. На данном этапе 
оценить их возраст трудно. Можно предполагать, что в ’’памяти” цирко
нов V зафиксирован возраст их раннего метаморфизма (1,6 млрд лет). 
Можно было бы также связать образование цирконов I в породах ганальс
кого комплекса с вулканизмом, сформировавшим эти породы, но для 
этого предположения пока еще меньше оснований, чем для предыдущего.

5. Первичная природа цирконов I, распространенных как в породах 
ганальского комплекса, так и Юрчикского массива в настоящее время 
неясна. Действительно, наряду с предположением о вулканогенном проис
хождении цирконов I в породах ганальского комплекса равновероятны и 
другие, одно из которых допускает возможность захвата этих цирконов 
расплавами, впоследствии излившимися на поверхность, из пород стенок 
очага или глубже -  в месте зарождения. Выбор одного из этих двух вариан
тов станет возможным только после оценки возраста пород нециркономет
рическим методом. В том, что цирконы I, обнаруженные в Юрчикском мас
сиве и тоналитах, являются ксеногенными, почти нет сомнения. Их источ
ник достаточно точно может быть определен только в том случае, если 
удастся доказать близость возраста пород ганальского комплекса к  возрас
ту цирконов I. В противном случае придется допустить возможность захва
та цирконов на любом из уровней, пройденных при подъеме магмой масси
ва — от мантии до верхней коры.

6. Вне зависимости от конечных результатов исследований факт сущест
вования в недрах Камчатки образований древнего возраста (3,4:1,6 и, 
возможно, 2,6 млрд лет [7]) имеет самостоятельное значение для палеотек- 
тонических реконструкций.

В заключение хочется еще раз подчеркнуть, что проблемы, возникшие в 
данном исследовании при попытках интерпретации данных цирконометри
ческих методов, существуют давно, едва ли не с момента их разработки. 
Основная из них — проблема возможной ксеногенности или унаследован- 
ности цирконов — прямо связана с чрезвычайной устойчивостью их крис
таллической структуры в обстановках высоких температур и давлений. 
В данном случае температура ультраосновного расплава, сохранившего поч
ти неизменными цирконы I, превышала 1100° С [12]. С другой стороны, 
очевидно, существуют факторы химического характера (например, высоко
щелочной флюид), с удивительной легкостью преодолевающие цирконо
вую устойчивость. В данном случае их воздействие, видимо, выразилось в 
радикальной перекристаллизации цирконов V, сопровождающейся сущест
венным нарушением их изотопных уран-свинцовых систем. Образования 
Ганальского хребта Камчатки при условии применения более широкого 
комплекса изотопно-геохимических методов могут стать хорошей методи
ческой базой для работы над решением перечисленных проблем.
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Г.С. Плюснин

ИЗОТОПЫ СТРОНЦИЯ КАК КРИТЕРИЙ МАНТИЙНОЙ 
ИЛИ КОРОВОЙ ПРИРОДЫ КИСЛЫХ РАСПЛАВОВ

Происхождение кислых расплавов обычно связывается с плавлением 
субстрата земной коры. Доказательство мантийного генезиса кислых 
вулканитов или тем более гранитов всегда сопряжено с большими труд
ностями и почти никогда не бывает абсолютно надежным, даже в слу
чаях широкого привлечения изотопных данных [2, 3, 5, 11, 12, 14, 20, 22]. 
Наиболее дискуссионной является проблема происхождения кислых вул
канитов бимодальных вулканических серий. Распространенность этих 
пород последовательно возрастает от срединно-океанических областей 
к  районам внутриконтинентальных складчатых поясов. Кислые вулкани
ты, представленные липаритами, риолитами, риодацитами и дацитами, 
образуются на различных стадиях эволюции как  континентальной, так 
и океанической коры.

Рассмотрим возможности использования S r-изотопных данных для 
распознавания мантийных и коровых производных. При этом попытаемся 
представить динамику изменения изотопного состава стронция в про
цессе магмогенерации, что может позволить идентифицировать источ
ники вещества магматических расплавов. В качестве объектов иссле
дования выбраны вулканиты и субвулканические тела кислого состава 
Камчатки, Забайкалья и Восточного Саяна, детально исследованные в 
последние годы. Изотопные анализы выполнены однолучевым методом 
на масс-спектрометре МИ-1201Б по опубликованной методике [26]. Конт
роль за точностью и воспроизводимостью измерений осуществлялся с 
помощью периодических измерений стандартов NBS-987, К-70, ИСГ-1 
и ВНИИМ-Sr. Все расчеты выполнялись на мини-ЭВМ СМ-1 с использова
нием константы распада 87Rb X = 1,42- 1 0 '11 год-1 . Полученные мате
риалы расположены в порядке последовательного усложнения приемов 
интерпретации S r-изотопной информации в связи с ростом содержания 
коровой компоненты в исходных магматических расплавах при переходе 
от океанов к  континентам.

МАНТИЙНЫЕ РАСПЛАВЫ

В минимальной степени процессы коровой контаминации должны про
являться там, где нет коры континентального типа и литосфера имеет 
минимальную толщину.

Исландия. Детальные изотопно-геохимические исследования базальт- 
риолитовых ассоциаций Исландии и хребта Рейкьянес [4, 29, 31, 33] 
обнаружили отсутствие корреляции между изотопным составом гелия, 
стронция, неодима, кислорода и местом отбора проб в рифтовых зонах. 
Все эти породы характеризуются одними и теми же низкими значения-

УДК 550.42:546.42.02:552.323.1
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Рис. 1. Генетическая связь рубвдия и калия в породах базальт-риолитовой ассоциации 
Исландии

1 — толеитовые базальты типа MORB; 2 — щелочные оливиновы е базальты; 3  — 
андезито-дациты; 4 — риолиты и обсидианы

Рис. 2. Генетическая связь рубвдия и калия в кислых вулканитах Камчатки (1) и 
состав ксенолита гранита в пемзах (2)

ми S r-изотопных отношений (0 ,7030-0 ,7035). Это заставляет, считая 
базальты и риолиты комагматами, предполагать, что Sr и Nd попали в 
исходный магматический очаг из истощенной мантии. Поэтому Sr-, Nd- 
изотопные характеристики не несут информации о втором, нижнемантий
ном источнике вещества. Для установления его роли в формировании 
исследуемых пород обратимся к  наиболее подвижным компонентам 
(К, Rb) изучаемой магматической системы, которые, по-видимому, долж
ны быть связаны с привносом из самых глубоких горизонтов мантии, 
если процесс метамагматизма (по Д.С. Коржинскому) или кислотного 
флюидного выщелачивания (по Б .Г . Лутцу) действительно имеет место в 
мантии. Отчетливая корреляция между содержаниями калия и рубидия в 
породах базальт-риолитовой ассоциации [4, 32] свидетельствует о комаг- 
матичности щелочных оливиновых базальтов, андезитов, андезито-дацитов 
и риолитов Исландии (рис. 1), образовавшихся в результате взаимодейст
вия вещества из существенно истощенного (K/Rb = 680) и слабо обогащен
ного (K/Rb = 330) мантийных источников. Толеитовые базальты типа 
MORB, характеризующиеся средним отношением K/Rb = 1230, образуют 
на диаграмме обособленное поле со своим коротким трендом эволюции, 
заканчивающимся появлением дацитов [6].

Камчатка. Курило-Камчатская островная дуга (ККОД) представляет 
собою крупнейшую структуру Земли, в пределах которой на всем ее про
тяжении фиксируются все три части классических островных дуг: фо
кальная зона, глубоководный желоб и активный вулканический пояс. 
Проявления кислого вулканизма обычно связываются здесь с фронталь
ными частями вулканического пояса [5, 20], причем выделяются кислые 
вулканиты закономерно продолжающие и завершающие гомодромный 
цикл развития базали-андезитового магматизма, липариты, относящиеся 
к  бимодальным базальт-липаритовым сериям. Э.И. Пополитов и О.Н. Волы-
120



Таблица 1
Изотопный состав стронция четвертичных кислых вулканитов Камчатки

№ п/п Порода Вулкан, 
место отбо-

Si02 К Rb Sr 87Sr/ee SrHopM

7 г / т

1 Андезито-дацит Крымский 61,50 1,30
Г "

25,6 386 0,7033
2 Андезито-дацит Горелый 62,70 2,20 46,0 399 0,7034

3
(игнимбрит) 
То же Кроноцкий 63,34 1,56 29,0 250 0,7033

4 ” Ксудач 62,36 0,74 14,5 323 0,7031
5 Дацит Ильинский 64,88 1,09 14,0 358 0,7034
6 Дацит (игнимбрит) Паужетка 64,81 1,07 9,0 350 0,7036
7 Липарито-дацит Голыгинские 70,39 1,47 26,0 300 0,7028

8
(игнимбрит)
Липарито-дацит

горы
Крашенинни 71,10 1,32 27,3 226 0,7033

9 Липарит (итнимг
кова
Г олыгинские 71,89 1.37 25,0 400 0,7036

10
брит)
Липарит

горы
Хангар 72,62 2.41 61,6 177 0.7035

11 »» Ичинский 75,08 3,66 73.5 100 0,7039
12 ” Кроноцкий 75,43 2,34 79,0 85 0,7031
13 Риолит ” 73.40 2,44 68,0 78 0,7033
14

15

Риолит, о-в Куна- 
шир
Гранит в пемзах

Менделеева

Карымский 73,34 2,59 20,0 280

0,70407

0,7034
16 Кварцевый трахит Оксичан 68,64 3,67 77,0 200 0,70339
17 Риодацит Сопка Горя - - - 180 0,7036

18 Риолит
чая
Бабий Камень 190 0,7033

19 Андезито-дацит Оксичан 61,70 3.56 $9,0 700 0,7033

20
(игнимбрит)
Включение Хангар _ _ _ 0,70335
кислого состава: 
плагиоклаз биотит _ _ 139.1 107,5 0.70413

21 Риолит: плагио ” - - - - 0,70356

22

клаз
биотит
Дацит: плагиоклаз ”

- - 142,2 45,9 0,70534
0,70343

23
биотит
Кислая порода: Купол _

181,8 32,3 0,70551
0,70355

24

стекло 
сфер о лит 
стекло 
биотит 
Риолит Крашенинни

-
- 98,6

180,0 20,7

0,70365
0,70357
0,70365
0,70399

25 Дацит
кова

_ _ _ 0,70391
26 Дацит Мильна - - - - 0,70314

Приложение. 1 -4 , 8, 10 — данные К. Хеджа и Г.С. Г орш кова (1977) , 1 4 -Д .З .  Журав
лева и др. (1985) , 20—26 — В.И. Виноградова и др. (1986, 19866) ; остальные — наши, 
для измерений использовались образцы из коллекций Э.И. Пополитова, В.Д. Пампуры 
(СибГЕОХИ) и Б.В. Иванова (Институт вулканологии ДВНЦ СО АН СССР) .
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нец [20] исключают возможность формирования кислых расплавов ККОД 
в результате плавления сиалической коры  по ряду причин. Во-первых, явно 
противоречит палингенезу наследование кислыми вулканитами геохими
ческого облика базальтов. Во-вторых, высокий уровень содержаний лито- 
фильных редких элементов в гранитоидных включениях из андезито-ба- 
зальтов исключает возможность появления исследуемых кислых распла
вов за счет плавления коровых пород подобного состава. В-третьих, не 
согласуется с моделью палингенного генезиса независимость состава 
андезито-дацитов от характера, строения и мощности земной коры. В-чет
вертых, вряд ли можно считать случайной приуроченность центров кис
лого вулканизма к  фронтальным частям вулканических поясов, где гра
нитный слой наименее развит. Наконец, наиболее важным аргументом в 
пользу мантийного происхождения кислых вулканитов ККОД являются 
стабильно низкие (0,7028—0,7041) значения первичных S r-изотопных от
ношений, одинаковые для основных и кислых членов серий (табл. 1).

Строго выдержанный, явно инициальный Sr-Nd изотопный состав кис
лых и основных вулканитов свидетельствует о поступлении стронция и ред
ких земель в исходные расплавы из истощенного мантийного субстрата. 
В этих условиях изменения изотопного состава Sr и Nd настолько малы, 
что трудно рассчитывать на получение с их помощью однозначных выво
дов относительно происхождения и эволюции кислых расплавов. Поэтому 
вновь обратимся к  диаграмме К(%) — Rb (г/т) предполагая, что именно ще
лочные элементы, как  наиболее подвижные, помогут пролить свет на ос
новные моменты процесса формирования кислых расплавов ККОД. На 
рис. 2 приведены данные табл. 1, позволившие наметить два геохимических 
тренда эволюции, из которых один (I) предположительно связывается с 
плавлением истощенного верхнемантийного субстрата (K/Rb = 1200) под 
действием ювенильного флюида, существенно обогащенного калием и не
когерентными элементами (K/Rb = 300). Второй тренд (II) соответствует, 
по-видимому, континуальному поступлению в магмогенерирующий очаг 
вещества из нижних горизонтов недифференцированной мантии с отноше
нием K/Rb около 530.

К аналогичным заключениям приводит сравнительный анализ связи кон
центраций Rb и К в лавах многих вулканов ККОД, относимых Э.И. Попо- 
литовым и О.Н. Волынцом [20] к  магматическим сериям разной щелочно
сти (рис. 3 ) . Итак, главным аргументом, доказывающим мантийное проис
хождение исследованных кислых вулканитов, является полная идентич
ность S r-изотопного состава всего ряда комагматов от основных до кис
лых. Однако при исследовании продуктов вулканизма древнее кайно
зойских такой способ доказательства часто оказывается неприемлемым. 
Рассмотрим это на примере девонских вулканитов юго-западного обрам
ления Сибирской платформы.

Минуса. Минусинская система впадин является частью Алтае-Саянской 
области, докембрийские и нижнепалеозойские складчатые структуры к о 
торой были охвачены в среднем палеозое процессами сводово-глыбовой 
активизации. Образовавшиеся при этом впадины входят в состав Мину
синского палеорифта [7, 19]. С глубинными разломами, ограничивающими 
эти впадины, связано становление нижне-среднедевонского вулкано-плуто- 
нического комплекса, породы которого отличает глубокая дифференциа-
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Рис. 3. Генетическая связь рубидия и калия в вулканигах разных по щелочности 
серий ККОД [20]

I—III  вулканы , где проявлена низкокалиевая серия: I  — Ильинский, I I  — Ксудач, 
III  — Головнина и Менделеева (все относится к  базальт-дацитовой ассоциации); 
IV — VI вулканы , где проявлена серия пород умеренной щелочности: I V  — Овальная 
Зимина (базальт-дацитовая ассоциация), V  — Хангар (дацитовая ассоциация), VI — Ку
пол (андезит-липаритовая ассоциация) ; VII, VIII вулканы , где проявлена серия пород 
умеренной и повышенной щелочности: VII — Ичинский (дацитовая ассоциация), VIII — 
ареальная зона Толбачинского дола (базальт-андезит-базальтовая ассоциация) ; IX  — 
вулканы , где проявлена серия пород повышенной щелочности, Черпук (базальт-ли- 
париновая ассоциация). Значения К/Pb отношений у концов трендов — наши

ция по основности и щелочности [1, 13]. По своим петро- и геохимическим 
характеристикам, а также минеральному составу базальтоиды этого ком п
лекса относятся к  формации щелочных оливиновых базальтов, включаю
щей две серии: базальт-трахитовую (субщелочную) и щелочно-базаль- 
тоидную, из которых по объему доминирует первая [1].

Для исследования были выбраны две группы образцов, представляю
щих базальтоиды быскарской серии: одна — характеризующая Мину-
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синскую систему впадин в целом, другая — соответствующая одному раз
резу в Агульско-Нерхинской впадине Восточного Саяна. Полученные нами 
Rb-Sr изотопные данные хорошо описываются одностадийными изохрон
ными моделями [6, 8 ]. Рубидий-стронциевый возраст вулканитов, ото
бранных из минусинских впадин и из одного разреза, оказался равен 
соответственно 383 ± 39 и 416 ± 13 млн лет (рис. 4 ) . Для щелочных интру
зивных пород этого комплекса в северной части Кузнецкого Алатау 
получены близкие К-Ar даты от 372 до 414 млн лет [1]. К тому же по
лученные данные хорошо согласуются с нижне-среднедевонским возрас
том эффузивов быскарской серии, установленным по фаунистическим и 
флористическим остаткам [6]. Первичные отношения (87S r/86S r )0 для 
вулканитов сборной коллекции и для одного разреза в Агульско-Нер
хинской впадине оказались равны соответственно 0,7036 ± 0,0004 и 
0,7043 ± 0,0006 (см. рис. 4 ) . Они попадают в область значений S r-изотоп
ных отношений (0,70278-0,70572), характеризующих базальтоиды океанс
ких островов [2, 30], поэтому существование генетической связи с ман
тией для вулканитов быскарской серии не вызывает сомнений. Синхрон
ный рост первичных S r-изотопных отношений и Rb-Sr дат заставляет 
исключить влияние коровой контаминации на процессы формирования 
вулканитов, связав наблюдаемые небольшие вариации в изотопном сос
таве стронция в них только с условиями магмогенерации в мантии [8].

КО РО ВЫ Е Р А С П Л А В Ы

Геолого-петрологические и изотопно-геохимические исследования 
последних лет со всей определенностью доказали, что магмообразование 
в земной коре самым тесным образом связано с процессами, происходя
щими в это же время в мантии Земли. Каким образом это отражается на 
изотопном составе стронция кислых расплавов, формирующихся в гипа
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биссальных условиях, можно проследить на примере онгонитов Прибай
калья [16].

Байкал. Онгониты были обнаружены в среднем течении р. Утулик 
в составе сложно дифференцированного редкометального дайкового 
комплекса, представленного монцодиоритами, монцодиорит-порфирита- 
ми, диоритовыми порфиритами, граносиенит порфирами, субщелочными 
лейкогранитами, альбитовыми гранит-порфирами, топазовыми риолитами, 
онгориолитами и онгонитами [16]. С заключительными фазами Утуликс- 
кого дайкового комплекса генетически связано редкометально-оловянно- 
вольфрамовая минерализация. Рудоносные гранитоиды отличаются от 
безрудных обогащенностью глиноземом (до 19,2%), натрием (до 7,2%) и 
фтором (до 8,4% ), повышенными концентрациями редких щелочей и нио
бия при пониженных содержаниях бария и стронция. В целом по петрохи- 
мическим и геохимическим данным они близки к  рудоносным ’’нигерий
ским” гранитам [9, 10] или к  плюмазитовым редкометальным лейкогра- 
нитам по классификации академика JI.B. Таусона [23].

Rb-Sr изотопные данные для перлитов, риолитов, онгориолитов и онго
нитов из разных районов мира, как  правило, плохо поддаются обычной 
изохронной интерпретации в рамках одностадийной модели [18, 21, 28, 34]. 
Трудности обусловлены многостадийностью процесса формирования суб- 
вулканических гипабиссальных тел, сопряженного с явлениями гибридиз- 
ма и анатексиса. Часто даже в одной дайке можно выделить до 3 и более 
последовательных фаз внедрения гранит-порфиров, риолитов и онгонитов. 
Признаки гибридизма и контаминации исходных расплавов наиболее 
ярко проявляются на начальных стадиях. При этом в типичных ультракис- 
лых топазовых риолитах отмечаются реликты чуждых им оливинов и пи- 
рок сенов, подтверждающих гибридный характер исходных материнских 
магм, образовавшихся в результате смешения базальтовых мантийных 
расплавов с коровыми кислыми выплавками. Процесс смешения подтвер
ждается также значительной дисперсией содержаний рубидия и стронция 
и, как следствие, Rb/Sr отношений в онгориолитах Утуликской рудной 
зоны. Отмеченные факты заставляют относиться с осторожностью к  интер
претации изотопных данных.

Поэтому, прежде чем приступать к  анализу полученных изотопных дан
ных, попытаемся в рамках обычной модели смешения, отображающей 
взаимосвязь рубидия и стронция в расплавах (рис. 5 ), подтвердить пред
положение о появлении магматического очага в коре под влиянием юве
нильных флюидов, и мантийных расплавов основного состава. Тренды, 
соответствующие калиевому, натриевому и известково-щелочному на
правлениям эволюции магматических расплавов, выявляют коровый 
(Rb = 240 г/т, S r = 5 г/т, Rb/Sr = 48) и мантийный (Rb = 20 г/т, Sr = 190 г/т, 
Rb/Sr = 0,1) магматические источники, так как  столь резко различаю
щиеся геохимические характеристики не могут соответствовать только 
одному коровому или мантийному очагу. Свидетельством гибридного 
характера первичных коровых выплавок является расположение фигура
тивных точек гранит-порфира и топазового риолита на калиевом и извест
ково-щелочном трендах для мантийных производных. Нет сомнений в том, 
что аномально высокие содержания стронция в этих породах связаны с 
воздействием базальтового расплава на состав первичных коровых выпла-
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Рис. 5. Геохимические тренды концентраций, соответствующие калиевому, натриево
му и известково-щелочному направлению эволюции магматических расплавов, выяв
ляют начальный мантийный (Л/) и заключительный коровий (К) источники магмати
ческих расплавов

Утуликская рудная зона (Прибайкалье) : 1 — риолиты, онгориолиты и онгониты; 
2 — лейкограниты  и гранит-порфирины; 3 — монцодиориты и диориты порфиритов

' V WSr

Рис. 6. Рубидий-стронциевые изохроны для риолитов, онгориолитов и онгонитов (1) ,  
лейкогранитов и гранит-порфиршов (2), монцодиоритов и диоритов порфиритов 
(3) Утуликской рудной зоны Прибайкалья

вок. Таким образом, коровые и мантийные производные Утуликского 
дайкового комплекса необходимо датировать раздельно. Причем надо 
иметь в виду возможность завышения Rb-Sr возраста для коровых грани- 
тоидов за счет снижения первичного S r-изотопного отношения и заниже
ния возраста монцодиоритов и диоритовых порфиров благодаря росту от
ношения (87S r/H6S r ) 0 в базальтовом расплаве.
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В связи с изложенным уже не вызывают недоумения резко дискордат- 
ные средние значения Rb-Sr возрастов (рис. 6 ), нолученные для всей суммы 
утуликских гранитоидов (285 млн лет), с одной стороны, и монцодио
ритов с диоритовыми порфиритами (212 млн лет) — с другой, сформиро
вавшихся в этой структурной зоне практически одновременно. Теми же 
причинами объясняется значительный разброс точек относительно общих 
изохрон. Расчет возраста для проб, характеризующих разные направления 
эволюции магматических расплавов, обнаружил, что значения возрастов 
для гранитоидов меняются в пределах от 270 до 250 млн лет при мини
мальном возрасте 240 млн лет, тогда как  для монцодиоритов аналогич
ные оценки попадают в интервал от 180 до 210 млн лет при максималь
ном значении 230 млн лет. Следовательно, наиболее реальным для пород 
Утуликского комплекса следует считать возраст равный 235 млн лет, 
заключенный между минимальным ’’гранитным” и максимальным ’’монцо- 
диоритовым” . Более точная возрастная привязка, по-видимому, возможна 
по серии образцов специально подобранных гибридных пород, в равной 
мере отражающих химический состав гранитоидов и монцодиоритов и 
укладывающихся на одну рубидий-стронциевую изохрону.

Забайкалье. Дарасунская рудно-магматическая система (РМС) являет
ся одной из самых крупных в Восточном Забайкалье. Как и все другие 
подобные РМС в этом регионе, она генетически связана с латитовьш маг
матизмом [24, 25]. Поскольку мантийная природа шошонит-латитовых 
магм сомнений не вызывает, то особое значение для нас приобретает 
проблема установления источника кислых расплавов и рудных компонен
тов, повышенные концентрации которых зафиксированы в магматитах 
латитовых серий. Дарасунская РМС локализуется на пересечении Клич- 
кинско-Дарасунской зоны глубинных разломов мантийного заложения с 
Жарча-Восходовской зоной коровых разломов и морфологически отобра
жается вулкано-полукупольной структурой, имеющей диаметр по длинной 
оси до 17 км . Ядро вулканической постройки слагают субвулканические 
тела плагиогранитов с фациальными переходами в плагиогранит-порфиры, 
плигопорфиры, фельзиты и фельзит-порфиры. Вдоль северо-западной пе
риферии Дарасунской вулканоструктуры сосредоточены покровы вулка
нитов различного состава: андезитов, дацитов, трахиандезитов, латитов, 
трахидацитов, порфировых разновидностей перечисленных пород, кварце
вых порфиров, плагиопорфиров, фельзитов, вулканических стекол. Кис
лые вулканиты сосредоточены обычно в верхней части разреза и содержат 
обломки порфиритов более основного состава [27].

Золотое оруденение Ддрасунской РМС пространственно и генетически 
связано с малыми интрузиями плапгогранит-порфиров и эксплозивными 
брекчиями. Калий-аргоновый возраст плагиогранит-порфиров оказался 
равным 170 ± 10 млн лет, диоритовых порфиритов -  174 ± 10 млн лет и 
кислых эффузивов -  164 ± 7 млн лет [27]. Рудные тела локализуются в 
габброидах, испытавших разную степень гранитизации, в гранитоидах и 
субвулканических телах плагиогранитов. Все породы, в том числе и малые 
интрузии, пропилитизированы, а на контактах с рудными жилами они 
испытали лиственитизацию или березитизацию.

Полученные Rb-Sr изотопные данные использованы для построения 
изохрон (рис. 7) и для расчета возрастов. Результаты изохронного дати-
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Рис. 7. Рубидий-стронциевые изохроны для фельзитов (1) , трахиандезито-базальтов 
(2), трахидацитов (3) и плагиогранит-порфиров (4 ) Дарасунской рудно-магмати
ческой системы

рования процесса рудоотложения по метасоматитам и карбонатам сви
детельствуют о непрерывности процесса гидротермальной деятельности — 
от появления пропилитов через листвениты, березиты, рудные тела до 
формирования пострудных карбонатов в период от 150 до 145 млн лет 
[15]. Даты, вычисленные для всей совокупности латитов, трахидацитов 
и плагиогранит-порфиров по двум перескающимся линиям регрессии, 
оказались равны 201 ± 35 и 311 ± 19 млн лет при первичных S r-изотопных 
отношениях 0,7079 ± 0,0045 и 0,7050 ± 0,0002. Аномально высокие зна
чения сильно различающихся возрастов для вулканитов одного комплек
са не согласуются с реальными геологическими наблюдениями. По-видимо- 
му, прямые IV и V на рис. 7 следует рассматривать не как  изохроны, а как  
линии смешения. При этом возможны два варианта интерпретации, так как 
в качестве общего конечного члена в процессе смешения может высту
пать и коровая и мантийная компонента. В данном случае этот общий член 
определяется по точке пересечения линий смешения со следующими ко 
ординатами: (87S r/86S r )COBp = 0,7130 и 87Rb/86Sr = 1,7, что соответст
вует отношению Rb/Sr = 0,61. Если исходить из предположения о коровой 
природе рассматриваемого общего члена, то придется признать, что от 
40 до 80% корового материала входит в состав латитов и плагиогранит- 
порфиров Дарасунской РМС, что явно нереально. Более достоверным 
представляется чисто мантийное происхождение этих пород. Форми
рование исходных расплавов могло происходить за счет взаимодействия 
двух различных мантийных резервуаров, одним из которых была частично 
истощенная мантия со S r-изотопными отношениями в пределах от 0,7050 
до 0,7080. В этот интервал обычно попадают значения (87S r/86S r )0 
для пород рудоносных шошонит-латитовых серий.

Другим гомогенным мантийным резервуаром, характеризующимся 
современным S r-изотопным отношением равным 0,7130 и содержащим
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Рис. 8. Анализ Sr-изотопных данных в рамках традиционной модели смешения под
тверждает коровую породу фельзитов (1) и мантийный генезис трахиандезито-базаль- 
тов (2), трахидацитов (5) и плагиогранит-порфиров (4)

Мантийные производные располагаются на линиях смешения, характеризующих 
две стадии общ его процесса их образования. В отличие от них коровы е выплавки 
образуют облако точек, так к ак  фельзиты появляю тся в результате плавления суб
страта достаточно пестрого состава

неограниченные количества некогерентных и рудных компонентов, являет
ся недифференцированная мантия [17]. В этом случае находят разумное 
объяснение многочисленные факты, свидетельствующие о росте S r-изотоп
ных отношений с глубиной генерации мантийных расплавов, с увеличе
нием щелочности и кремнекислотности рудоносных фаз основных и кис
лых расплавов длительно развивающихся РМС. В соответствии с сущест
вующими оценками Rb/Sr отношение в различных горизонтах стратифи
цированной мантии изменяется от 0,01 до 0,08. Полученное значение, рав
ное 0,61, свидетельствует о процессах концентрирования редких и рудных 
элементов в наиболее глубинной флюидной фазе, формирующейся в недиф
ференцированном мантийном субстрате. Без такого процесса концентриро
вания образование Дарасунского золоторудного месторождения вряд ли 
было бы возможно.

Дополнительным наглядным подтверждением мантийной природы 
единого ряда латиты—плагиогранит-порфиры служат построения в рамках 
модели смешения на диаграмме в координатах S r-изотопный состав—от
ношение 1 /S r (рис. 8 ). Нетрудно видеть, что и здесь фиксируются два 
этапа эволюции латит-трахидацитовых и плагиогранит-порфировых рас
плавов, ранее выявленных с помощью псевдоизохрон и образующих еди
ный генетический ряд. Мантийные производные располагаются здесь на ли
ниях смешения, имеющих разные углы наклона и характеризующих две 
стадии общего процесса их образования. В соответствии с этой моделью 
фельзиты должны быть связаны с коровым магматическим очагом, о чем 
свидетельствует облако фигуративных точек, возникшее, как  можно пред
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положить, в результате плавления корового субстрата достаточно пестрого 
состава.

Таким образом, для установления мантийной или коровой природы 
кислых расплавов успешно используются S r-изотопные данные, причем 
их информативность многократно возрастает, если одновременно иссле
дуются генетические связи между щелочными и щелочно-земельными 
элементами в исследуемых породах.
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УДК 550.93

М.Н. Масловская, K.H. Егоров, Т.И. Колосницына,
А.П. Секерин, Б.М. Владимиров, С.Б. Брандт

ГЕОХРОНОЛОГИЯ 
И ГЕОЛОГИЯ КИМБЕРЛИТОВ СИБИРИ

Кимберлиты обычно локализуются в тектонически неактивных областях 
древних платформ, или кратонах. Проявления кимберлитового магматиз
ма на территории Сибири известны в центральной и краевой частях древне
го кратона, представляющего собой фундамент Сибирской платформы.

Согласно существующим воззрениям [2, 14], кимберилиты зарождают
ся глубоко в земной мантии, на глубине порядка 300 км . В виде капли — 
части первичного диапира — они затем поднимаются к  земной поверхности, 
проламывая кристаллический фундамент платформы (рис. 1). При своем 
подъеме кимберлитовый расплав захватывает материал боковых пород 
мантии и нижней коры, который остается в нем в виде включений, ксено- 
кристов и т.п. По мере подъема и охлаждения расплав начинает осаждать

©  М.Н. Масловская, К.Н. Егоров, Т.И. Колосницына, А.П. Секерин, Б.Н. Владимиров, 
С.Б. Брандт, 1989.
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свои собственные минералы. Во многих случаях в кимберлитовых интру
зиях встречаются включения ранее консолидированных фаз кимберлитов.

Таким образом, кимберлитовые тела приобретают сложный состав. 
На рис. 2 представлены типичный состав и строение кимберлитовой труб
ки. Наряду с основным телом имеет место система секущих даек в при
корневой части трубки. Основное кимберлитовое тело неоднородно. Гене
тически несвязанные компоненты этой гибридной системы, будучи авто
номными, обладают собственными радиометрическими часами, показания 
которых могут быть перераспределены в результате взаимного влияния 
в момент образования или дальнейшей эволюции этой системы.

Как определить точный возраст становления кимберлитов, когда и как 
в действительности они формировались и эволюционировали?

Мы пытались ответить на эти вопросы, рассмотрев матричные минералы, 
т.е. собственно кимберлитовые образования, фенокристы флогопитов, 
генезис которых недостаточно ясен [5, 9, 10], обломки кимберлитов, 
принадлежащие более ранним интрузивным фазам, а также измененные 
вмещающие породы из зоны контакта с кимберлитом. Этот материал 
изучен рубидий-стронциевым изохронным методом, а также с помощью 
построения систематики изотопов стронция. Исследовались кимберлиты 
сложно построенной трубки Удачная, сопряженной с центральной частью 
Сибирской платформы.

Рубидий и стронций анализировались методом изотопного разбавления 
на масс-спектрометре МИ-1201, снабженном приставкой регистрации масс 
ПРМ-1. Применявшийся для изотопного разбавления раствор индикатора 
обогащен 87Rb и 84Sr. Он был приготовлен на основе моноизотопного 
трассера 84S r NBS-SRM-988. Это позволило учесть влияние изотопного 
фракционирования при масс-спектрометрическом анализе стронция и про
водить нормализацию к  отношению 86S r/88S r = 0,1194. Воспроизводи
мость параллельных анализов отношений 87S r/86Sr и 87Rb/86Sr соответ
ственно составляла 0,04 и 0,8%.

При расчете параметров изохрон и их погрешностей применялся поли
номиальный МНК [4, 8 ]. Весь изохронный материал — валовые пробы и 
минеральные фазы -  для освобождения от карбоната, пропитывающего 
породу и содержащего значительные количества стронция, предваритель
но обрабатывались разбавленными уксусной и соляной кислотами. Ана
логичный подход при изучении изотопно-геохимических характеристик 
южноафриканских кимберлитов использован впервые Барретом [6], Бар- 
ретом и Бергом [7].

Крупные вкрапленники флогопита, так называемые мегакристы, — 
большие одноминеральные образования, достигающие нескольких санти
метров в диаметре. Иногда они изменены до хлорита, в некоторых слу
чаях обнаруживают следы катаклаза в виде хорошо выраженной системы 
трещин отдельности и следов пластической деформации. Они могли крис
таллизоваться из кимберлитового расплава либо быть захваченными.

В табл. 1 представлены результаты определения отношений 87S r/86Sr 
и содержаний Rb и S r в фенокристах флогопитов и мелкочешуйчатой 
слюде из основной массы. На рис. 3 данные представлены в изохронных 
координатах. Неизмененные вкрапленники флогопита вместе со слюдой 
основной массы образовали изохрону, определившую возраст 341+2 млн
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Таблица 1
Rb-Sr данные для флогопитов трубки Удачная

№ пробы Характеристика образца Rb, мкг/г Sr, мкг/г 8 7 R b/8 6 Sr 8 7ST/86Sr

Е-1 Вкрапленник флогопита, 
более 2 см в диаметре; 
из слабоизмененного 
кимберлита

1181 137,7 24,90 0,8228

Е-2 То же 1028 15,22 214,60 1,7557
Е-3 То же; из интенсивно из

мененного кимберлита 
с серпентин-карбонатной 
основной массой, пластин
ки слюды деформированы

1121 15,51 229,80 1,779

Е-4 Крупный вкрапленник 
флогопита размером 
1 ,5 -2  см, полностью хло- 
ритизирован; из изменен
ного кимберлита

310,2 46,95 18,90 0,8087

Е-5 Крупный вкрапленник 
флогопита из неизмененно
го кимберлита; имеются 
следы катаклаза. Глубина 
отбора более 400 м

420,1 45,19 27,2 1,046

Е-6 То же 670,2 15,61 135,6 1,860
Е-7 Вкрапленник флогопита 

из слабоизмененного ким
берлита; со следами меха
нической деформации

1060 19,54 175,4 1,891

Е-9 Крупный вкрапленник 
флогопита размером 
4 -5  см; из измененного 
кимберлита

1062 13,40 256,50 1,9391

Е-10 Крупный вкрапленник 
из слабоизмененного 
кимберлита

416,2 30,63 39,89 0,8965

Е-12 Крупный кристалл флого
пита, свежий; имеется 
кальцит в сростках; 
пластинки слюды дефор
мированы. Вмещающий 
кимберлит изменен

1141 8,112 476,5 2,994

Е-13 То же 844,3 9,280 298,8 2,081
76-875 Идиоморфные кристаллы 

слюды из основной массы 
неизмененного кимберлита

490,5 45,6 31,43 0,8572

лет с начальным отношением 87S r/86S r = 0,7030+0,0007. СКВО для линии 
регрессии составляет 4,75, что не превышает 1 при уровне значимости 
0,05 (расчет по II и III моделям Макинтайра [15] дает цифры 340 и 341 млн 
л е т ) .

Часть вкрапленников, обнаруживающих следы механических деформа
ций, т.е. испытавших дополнительные стрессы в твердом состоянии, отра
жают явно более древний возраст, хотя и не образуют собственной изо-
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V * * S r

Рис. 3. Рубвдий-стронциевая диаграмма для различных типов флогопитов (централь
ная часть платформы)

1 — вкрапленники со следами механической деформации; 2 — неизменные кри
сталлы; 3 — хлоритизированный вкрапленник; 4 — слюда основной массы. Номера 
точек соответствуют данным табл. 1

хроны. Эволюция Rb-Sr систем этих слюд с момента кристаллизации не 
была одностадийной. Можно предположить, что в момент образования 
изохроны (становления кимберлитового тела) древние флогопиты (ксено- 
кристы) попали в физико-химическую обстановку, обусловившую импрег
нацию рубидия и потерю радиогенного стронция. Последнее может быть 
результатом уравновешивания с кимберлитом. Такой гипотетический 
механизм объяснил бы ’’попадание” ксеногенных флогопитов на изохрону.

Сам факт образования изохроны по вкрапленникам, учитывая их одно
родность по содержаниям рубидия и широкий разброс по стронцию, по- 
видимому, нужно связать прежде всего с выносом из них стронция на 
постмагматическом этапе становления тела. Такой вынос мог происходить 
в процессе первичной серпентинизации кимберлитов, совмещенной в преде
лах погрешности данных с моментом формирования (кристаллизации) 
кимберлитового тела.

Значения возраста проверены нами на минеральном новообразовании 
в зоне контакта кимберлитовой жилы с вмещающими осадочными поро
дами. Вмещающие породы представлены доломитизированным известня
ком  с примесью силикатного материала — биотита, каолинита, кварца. 
Изменения минерального химического и изотопного составов (рис. 4, 5) 
под влиянием кимберлита прослеживаются в приконтактовой зоне мощ
ностью не более 10 см. Изохрона, построенная по силикатным составляю
щим проб из зоны, определила возраст 345±20 млн лет и начальное отно
шение 87S r/86Sr, равное 0,7080±10 (простой М Н К). Получение изохронной

135



ЭНДО С/Стах ЭКЗО

Контакт
Рис. 4. Зональности элементов для кимберлитовой жилы С/Ст а х  — отношения кон- 
центрации элемента в рассматриваемой зоне к максимальной

Пробы 2—5 отобраны на расстоянии 1,5 см друг от друга вкрест прострирания 
жилы; проба 1 — из центра жилы; 6 ,7  — неизменненые вмещающие породы ; Sr' — 
содержание стронция в карбонатной составляющей пробы. Цифры в скобках  — отно
шения 8 7Sr/86 Sr в карбонатной составляющей

зависимости свидетельствует об изотопной однородности начального строн- 
ция в силикатных минералах — серпентине и гидрослюде, образованных 
с участием водной фазы.

В трубке Удачная встречается в виде обломков различной величины 
и морфологии слюдяная разновидность кимберлитов с диопсидом в основ
ной массе. Полнокристаллическая основная масса сложена оливином, 
флогопитом, клинопироксеном, рудными минералами. Оливин формирует 
идиоморфные кристаллы величиной 0,5—0,8 мм в количестве до 20%. 
Флогопит образует кристаллографически правильные таблички (средний
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V 8v

1 4  2 3 5 Номера точек
Серпентин Серпентин Гидрослюда Гидровлюда Биотит
Хлорит Гидрослтда Серпентин Серпентин Каолинит

Кварц Кварц Кварц
Рис. 5. Изменения изотопного (а) и химического (б) составов в породах из зоны 
контакта

Номер точки соответствует уменьшенному на единицу номеру рис. 4. Rb-Sr изохро- 
на — по силикатной составляющей проб; 1 — содержание А12О э ; содержание Rb и 
Sr, в м к г /г

размер 0,3 мм) с четким зональным строением. Их количество составляет 
30—35 об.%. Оливин и флогопит из основной массы неизмененного слюдя
ного кимберлита (рис. 6, табл. 2) определяет возраст 352 млн лет и началь
ное отношение 87S r/86Sr, равное 0,7046. Мелкочешуйчатый флогопит 
из серпентинизированного автолита (рис. 7, 8) явно потерял Rb и Sr по 
сравнению с неизмененным на каком-то этапе своей истории, что привело 
к  занижению возраста (см. табл. 2).
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Таблица 2
Rb-Sr данные для автолитов слюдяного кимберлита

№ пробы Минерал Rb, м к г/г Sr, м к г/г !l''R b 

86 Sr

8 7 Sr 

86 Sr

Возраст, 
млн лет

Е-8 Оливин 4,392 7,950 1,592 0,7128 352
Е-8 Мелкочешуйча 455,1 61,34 21,69 0,8134 352

86-178
тый флогопит
Мелкочешуйча
тый флогопит

369,9 38,84 25,64 0,8217 320*

86-178
(центр автолита)
То же (оторочка 
авто лита)

431,1 34,08 37,22 0,8760 323*

•Рассчитаны при начальном отношении 8 7S r/8 6 Sr, равном 0,7050.

Итак, кимберлиты — крайне сложные тела, гетерогенные как  по своему 
составу, так и в возрастном отношении. В то время как  контактовые 
взаимодействия, основная масса кимберлитов, вкрапленники позволяют 
оценить возраст трубки в 341 ±2 млн лет, имеются указания на более древ
ние образования, подтвержденные полной или частичной переработке.

Наряду с геохронометрическими исследованиями были проведены 
определения изотопного состава стронция в минералах основной массы: 
кальцитах и некоторых силикатах. Такие исследования оправданы лишь 
тогда, когда данные могут быть сведены в изотопную систематику. На
пример, широко проявленные в природе процессы смешения диагности
руются вполне определенными закономерностями изменения изотопного 
состава. В работе [5] показано, что смешение вещества двух источников 
(1 и 2) приводит к  гиперболической зависимости между изотопными со
ставами и содержаниями стронция в смешанных системах;

Ъх - Ъ  С х - С

ъ -  ъ2 ~ 13С - С 2 ’ ^
где Ъ = 8 7 Sr/8 6 Sr; С -  содержание элемента, например стронция; /3 = 8 6 Sr2 / 
/86S r,.

Уравнение (1) легко преобразовать в следующую форму:
87Sr/86Sr = Л /(С  + А /В ) + G/B,

где А, В, G -  функции от 2> Су 2, /3.
Так как  С > А / В ,  то

8 7 Sr/8 6 Sr = —— + —
Sr В

уравнение прямой в координатах 8 7 Sr/8 6 Sr—1 /Sr.
Итак, двухкомпонентное смешение на диаграмме изотопный состав 

стронция—обратная концентрация стронция представляется как  прямая. 
Фигуративные точки проб, являющихся смесью трех веществ, на этой 
диаграмме будут занимать поле, ограниченное тремя прямыми, представ
ляющими граничные ряды двухкомпонентного смешения в отсутствии
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Рис. 6. Автолит неизмененного слюдяного кимберлита(Е-8) -  включение в массивном 
кимберлите трубки Удачная (глубина 400 м ).

I'ис. 7. Измененный слюдяной кимберлит -  включение в брекчиевом слюдистом 
кимберлите трубки Удачная (край обломка, обр. 86-178)

Крупны е удлиненно-таблитчатые кристаллы  флогопита погружены в серпентин- 
магнетитовую  основную массу. Таблички флогопита деформированы , изогнуты



оливину и разнообразные выделения рудных минералов слагают основную массу

ъ

1(b, -t/c,)
1/С

Рис. 9. Трехкомпонентная диаграмма смешения для изотопов стронция (принцип 
определения долевого участия Sr компонентов в смеси)

третьего компонента (рис. 9 ). Вершины образованного прямыми смеше
ния треугольника определяют изотопный состав (Ь 1 , 2 , 3 ) и содержание 
(С 1 , 2 , з ) стронция в одном из трех исходных смешивающихся компонен
тов (реперах). Подобно петрологической тройной диаграмме химического 
состава, такой треугольник изотопных составов (см. рис. 8) позволяет 
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Рис. 10. Формирование изотопного состава стронция в породах офиолитового комп
лекса по [14]

Рис. 11. Систематика изотопов стронция в кальцитах кимберлитов
1 — силикатные породы  кристаллического фундамента Сибирской платформы;

2 — кальциты основной массы; 3  — карбонаты  осадочного чехла; 4 — прям ы е смеше
ния; М  — наименьшее значение отношения 8 7 Sr/* 6 Sr (мантийное)

определить относительные доли (I, к , т )  и природу компонентов, слагаю
щих смесь. Каждой точке в треугольнике изотопных составов соответ
ствует однозначный состав смеси (С) и изотопный состав (b) стронция. 
В точке N,  например, смесь содержит 37,5% компонента 1; 37,5% компо
нента 2 и 25% компонента 3.

В качестве примера применим тройную диаграмму смешения к  вопросу 
о влиянии морской воды на породы офиолита Семайл, химический и изо
топный составы которых подробно изучены в работе Мак Каллоха и др. 
[14]. На рис. 10 представлена диаграмма смешения дня этого случая. 
Она отражает смешение стронция трех источников: мантийного (А ) — 
вещества типа MORB, осадочного (В) и морской воды (С) .  Точка мор
ской воды имеет координаты 103/8; 0,7093. Она выходит за пределы 
рисунка. Влияние морской воды на изотопный состав незначительно, явно 
прослеживается ветвь влияния океанических осадков.

Трехкомпонентная диаграмма смешения была использована нами при 
выяснении генезиса кальцита в кимберлитах. На диаграмме рис. 11 пред
ставлены фигуративные точки кальцитов и двух ксенолитов пород крис
таллического фундамента платформы. Фигуративные точки располагают
ся внутри треугольника, вершины которого соответствуют реперам: ман
тийному (М ) ,  осадочно-карбонатному и корово-силикатному, изотопное 
отношение которого превосходит 0,711. Видно, что большая часть точек
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1,500
nsr /" sr Рис. 12. Rb-Sr изохрона для кимберли- 

товой жилы Присаянья (южная окраина 
Сибирской платформы)

1,300
принадлежит прямой мантийно-ко- 
рового ряда смешения. Ксеноген- 
ные флогопиты, так же как  другие 
силикаты, показанные на диаграм
ме, могут рассматриваться в качес
тве корового контамината. Следо
вательно, большая часть стронция, 
ассимилированного кимберлитов и 
входящего в состав кальцита, имела 
своим источником силикатные ми-

1,100

0,900

0,700
10 20 30 e7ftb/seSr

нералы. Участие вмещающего осадочного чехла в формировании было 
незначительным. Это неудивительно, так как  первородная капля должна 
была проломить кристаллический фундамент платформы.

Известно, что в постмагматической истории кимберлитовых тел играла 
большую роль вода. Влияние постмагматических гидротермальных про
цессов сказывалось на перестройке Rb-Sr систем силикатных минералов, 
как  показало данное исследование. Серпентины и флогопиты основной 
массы отчетливо зафиксировали влияние метеорной воды на кимберлиты 
в вариациях 5 180  и 5D [1, 12, 18, 19]. Адэкватное влияние этого агента 
на изотопию стронция в кальцитах основной массы, обладающих макси
мальными концентрациями стронция, исключается вследствие его слабой 
минерализации по стронцию.

Еще Митчел и Крокет [15] отмечали отсутствие влияния серпентиниза- 
ции на изотопный состав стронция кимберлитов. Позднее Пауль [18], 
Боливар и Брукинс [10] показали, что повышение изотопного отношения 
стронция в кимберлитах нельзя связать с процессами их вторичной пере
работки — серпентинизацией и вторичной карбонатизацией.

В нашем примере взаимодействия на контакте также явно проявляется 
инертность изотопных систем стронция кальцитов по отношению к серпен- 
тинизации. Кальцит из экзоконтакта (см. рис. 4 ) , представляющий собой 
смесь осадочного и привнесенного в зону, идентичен по изотопному соста
ву стронция с кальцитом из центра жилы.

Изотопный опыт показывает, что такие глубинные породы, как перидо
титы, дуниты, гипербазиты, обладают удивительно однородным и низким 
отношением 87S r/86S r — порядка 0,7030. В то же время порода несомнен
но глубинная — кимберлиты характеризуются целым спектром значений 
от 0,7040 до 0,7200. Наши исследования проливают свет на причину прояв
ления высоких отношений, но пока не дают ответа на вопрос о месте обога
щения кимберлитов щелочами.

Мы сфокусировали внимание на особенности поздней стадии процесса 
становления кимберлитов. Что касается общего временного интервала 
проявления кимберлитового магматизма в центральной части Сибирской 
платформы, то он занимает период от мела до девона согласно данным 
ряда авторов [3, 4 ].
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Нами было проведено также рубидий-стронциевое определение воз
раста кимберлитоводной из жил краевого выступа юга Сибирской плат
формы. Изохрона для них по флогопиту основной массы, породе в целом 
(силикату) и карбонатам приведена на рис. 12. Возраст оказался равным 
1268± 12 млн лет при начальном отношении 87S r /86Sr, равном 0,7050±10. 
Хотя это значение для рифейского события выше, чем для карбонового, 
но оно достаточно низко и снова свидетельствует о незначительном участии 
древних вмещающих пород в формировании кимберлитов.

Итак, формирование кимберлитовых тел было многостадийным про
цессом. Слюдяной кимберлит с диопсидом в основной массе принадлежит 
ранней фазе внедрения. Само происхождение слюды недостаточно ясно. 
Проявления кимберлитового магматизма в Сибири, также как  и на плат
формах Южного полушария, имело место, по крайней мере начиная с 
верхнего протерозоя.
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Б.Г. Покровский, В.И. Виноградов

ИЗОТОПНЫЕ ИССЛЕДОВАНИЯ ЩЕЛОЧНЫХ ПОРОД 

СРЕДНЕЙ И ЗАПАДНОЙ СИБИРИ

Одна из важнейших проблем геохимии щелочных пород связана с их 
вещественной неоднородностью, которая очень отчетливо проявляется 
в составе как  радиогенных, так и стабильных изотопов. Вместе с тем изо
топный состав Sr и Nd в щелочных породах бывает подчас очень близок 
к  составу продуктов верхней мантии, обедненной подвижными компо
нентами не менее 3—3,5 млрд лет назад. Из чего следует, что щелочные 
породы приобретают избыток подвижных компонентов незадолго до крис
таллизации. Объяснить эти факты невозможно ни фракционными про
цессами, даже экстремальными, ни простой гибридизацией магм.

В последнее время широкое распространение получили гипотеза мантий
ного метасоматоза, согласно которой важная роль в формировании щелоч
ных магм принадлежит глубинным флюидам, приносящим подвижные 
компоненты и тем самым вызывающим плавление верхней деплетирован- 
ной мантии [15].

Конструктивная критика этой гипотезы вряд ли возможна, так как 
сколько-нибудь достоверными сведениями о составе глубинных частей 
мантии наука не располагает и едва ли будет располагать в обозримом 
будущем. Нельзя, однако, не заметить, что опыт изучения гидротермальной 
деятельности изотопными методами заставляет с большим сомнением от
носиться к  существованию свободной воды, а породообразующее значение 
могут иметь лишь существенно водные флюиды. Данные по изотопии 
кислорода и водорода неопровержимо свидетельствуют, что ведущая роль 
в гидротермально-метасоматических процессах принадлежит поверхност
ным водам.

Можно подойти к  проблеме генезиса щелочных пород с иных позиций, 
допустив, что важную роль в их формировании играло вещество осадочного 
цикла. Еще лет 20—25 назад эта гипотеза имела много сторонников. Счи
тается, что она окончательно опровергнута данными по геохимии редких
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июментов, концентрация которых слишком велика, чтобы допустить их 
осадочное происхождение. На самом деле, эти данные опровергают только 
теорию десилификации Дэли, который связывал образование щелочных 
магм с ассимиляцией известняков. Характерные для щелочных пород вы
сокие концентрации Sr, Ва и других элементов могут быть результатами 
нзаимодействия основных—ультраосновных магм с эвапоритами или высо
котемпературными рассолами. Такие взгляды высказывались и ранее 
110], однако широкого признания они не получили.

В данной работе мы попытаемся обосновать участие вещества осадочно
го цикла в формировании щелочных пород, опираясь на результаты сов
местного изучения изотопов стронция, кислорода, углерода и водорода 
н некоторых классических объектах, расположенных в Средней и Западной 
Сибири.

МЕТОДЫ

Пробы для изотопного анализа стронция приготовлены по принятой 
в лаборатории геохимии изотопов и геохронологии ГИН АН СССР методи
ке [6]. Изотопные измерения проводились на масс-спектрометре МАТ-260 
(Финниган). Точность определения 87S r/86S r не хуже 0,001, 87Rb/86S r = 
= ±2%.

Карбонатные минералы для изотопного анализа кислорода и углерода 
разлагались с помощью Н3Р 0 4, силикаты — XeF2 и C1F3, вода для изотоп
ного анализа водорода — на металлическом уране. В деталях используемые 
для этого установки описаны в [6]. Изотопный состав углерода и кислоро
да измерялся на масс-спектрометрах МИ-1201 и МИ-1201В, водорода — 
модернизированном масс-спектрометре GD-150. Значения 6 180  и 6D даны 
в промиллях (° /о о )1 относительно стандарта SMOW, б 13С — в промилях 
относительно PDB. Точность определения 5 18О и 6 13С ± 0 ,2 % о, 5D — 3%.

МАЙМЕЧА-КОТУЙСКАЯ ПРОВИНЦИЯ 
УЛЬТРАОСНОВНЫХ-ЩЕЛОЧНЫХ ПОРОД И КАРБОНАТИТОВ

Маймеча-Котуйская провинция, вероятно, самая крупная в мире про
винция ультраосновных—щелочных пород, расположена на севере Средней 
Сибири — на северо-западном склоне Анабарского щита. К настоящему 
времени в пределах провинции описано около 20 сложных по составу 
интрузий, а также мощные покровы щелочных эффузивов. Площадь самой 
крупной — Тулинской интрузии — превышает 500 к м 2 . К  крупным отно
сятся также интрузии Одихинча (56 км 2) ,  Кугда (16 к м 2) ,  Бор-Юрях 
(18,5 км 2) ,  Моган (42 к м 2) . В строении интрузий наибольшим распро
странением пользуются породы ийолит-мельтейгитового ряда, а также труд
но отличимые от них метасоматические нефелин-пироксеновые породы 
[3]. Значительные площади занимают ультраосновные породы (главным 
образом оливиниты), а также карбонатиты и породы, богатые мелилитом. 
Интрузии прорывают осадочный чехол общей мощностью более 3 км , в ко-

' В тексте знак ” % 0” опущен.
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Рис. I. Rb-Sr системы в мономинеральных ф ракциях  щ елочных пород и карбонатитов 

I  — окаит (Одихинча), условный возраст 212 млн лет; I I  — пироксенит (Гулин- 
с к а я ), 254 м лн лет; II I  — карбонатит (Одихинча), 240 млн лет, и нефелин-пироксено- 
вый метасоматит (К у гд а), 239 м лн лет; IV  — карбонатит (Г улинская), 398 млн лет;
1 — флогопит; 2 — мелилит, карбонат, пироксен; 3 — нефелин

Рис. 2. Соотношения изотопного состава кислорода и стронция в щелочных породах и 
карбонатитах

1 — карбонатиты (кальцит) ; 2 — мелилит; 3  — пироксен; 4 — щелочные эффузи- 
вы ; 5 — поле вмещающих пород; 6 — базальты океанического дна; 7 — возмож ные 
линии смешения мантийного и корового  вещества, цифрами показаны  отношения 
концентраций стронция в исходной м агм е к  его концентрациям в контаминирующем 
веществе (концентрации кислорода предполагаются равными) ; 8 — направление 
смешения изотопного состава мантийных пород под влиянием взаимодействия с 
гидротермами атмосферного происхождения

тором преобладают морские карбонатные отложения, накапливающиеся 
с раннего рифея по поздний девон. Возраст интрузий по К-Ar определениям 
составляет 225—250 млн. лет.

На рис. 1 показаны рубидий-стронциевые системы мономинеральных 
фракций некоторых пород2. Условно рассчитанные по минеральным парам 
Rb-Sr возраста, за одним исключением, совпадают с К-Ar определениями. 
При этом начальные изотопные отношения (87S r/86S r ) 0 в породах зна
чимо различны. Разброс начальных отношений стронция — важный показа
тель неоднородности магмы. Для оценки (87S r/86S r ) 0 в принципе необя
зательно прибегать к  изохронным построениям. Установить (87S r/86S r )0

2 Таблица с результатами изотопных анализов пород и минералов Маймеча-Котуйской 
провинции дана в работе [12]
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можно по минералам с высоким содержанием стронция (таким, как  мели- 
лит) , породам и минералам с низкими отношениями Rb/Sr или по любому 
образцу с поправкой на возраст (для изученных образцов она не превышает 
0,0005).

В породах Маймеча-Котуйской провинции начальные изотопные отноше
ния стронция варьируют в довольно широких пределах — от 0,7031 
до 0,7045. Гетерогенность изотопного состава стронция обнаруживается 
не только в масштабах провинции в целом, но и в породах отдельных маг
матических фаз. Например, в карбонатитах (8 7S r/86Sr = 0,70353-Ю,70407) 
и мелинитовых породах (0,70589—0,70418) интрузии Кугда; карбонати
тах интрузии Одихинча (0,70337—0,70422). Следует отметить, что все эти 
породы лишены каких-либо следов вторичных изменений, причем концен
трации стронция в них велики: в мелилитовых породах от 3000— 
4000 м кг/г, а в карбонатитах — до 10 000 м кг/г.

Очевидно, что разброс изотопных отношений стронция есть результат 
неполного смешения компонентов с различными изотопными характеристи
ками. Одним из источников вещества щелочных пород безусловно являет
ся деплетированная мантия с отношениями 87S r/86Sr <  0,703. Такие от
ношения характерны для океанических базальтов и пород альпинотипных 
основных—ультраосновных ассоциаций, мантийная природа которых оче
видна [6].

Другим потенциальным источником стронция могут служить осадочные 
породы. Значительная часть карбонатных пород рифейского возраста, ото
бранных в пределах Маймеча-Котуйской провинции (но на значительном 
удалении от интрузии), содержат стронций с изотопным отношением 0,705. 
В мраморизованном карбонате с экзоконтакта интрузии Одихинча зафикси
ровано еще более низкое отношение 87S r/86S r = 0,70425. Об осадочной 
природе этой породы однозначно свидетельствует изотопный состав угле
рода и кислорода (513С = -2 ,2 ; б 180  = 20,7). Изотопный состав во вме
щающих породах является как бы верхним пределом для вариаций изо
топного состава стронция в изверженных породах.

Гетерогенность щелочных пород и карбонатитов не менее отчетливо 
проявляется в изотопном составе кислорода. Общий разброс 5 180  — от 
0,9 до 11,1 -  превышает 10% о,что на порядок больше эффектов, которые 
можно было бы объяснить фракционными процессами. Породы, в наиболь
шей степени смещенные относительно ’’нормальномагматических” , т.е. 
мантийных значений 5 180  (5,5±0,5), в наибольшей степени обогащены 
радиогенным стронцием.

Зависимость между (87S r/86S r ) 0 и 5 180  имеет, однако, довольно слож
ный характер. Точки на графике (рис. 2) тяготеют к двум трендам. Пер
вый соединяет область мантийных значений и область, характеризующей 
породы осадочного чехла, а второй — область мантийных значений и область 
с относительно высокими 8 7S r/86Sr, но низкими 5 18О.

Образование обедненных 180  пород (для них характерны также низкие 
6D = —100) с большой определенностью можно связывать с гидротермаль
ными водами атмосферного происхождения. Таких пород сравнительно 
немного, но они очень важны для понимания процессов миграции редких 
элементов, поскольку низкие значения 180  среди прочих обнаружены в 
карбонатитах интрузии Одихинча с концентрацией S r — 1%.
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Одновременное обогащение 87Sr и 180  проще всего объяснить асси
миляцией осадочных пород мантийной магмой. Было бы, однако, совер
шенно неверно полагать, что наблюдающиеся изотопные эффекты могут 
быть результатом ассимиляции обычных осадочных карбонатов. Концен
трации S r в осадочных карбонатах (200—300 м кг/г) на порядок ниже, 
чем в щелочных породах и карбонатитах. Поэтому ассимиляция даже зна
чительных объемов (до 50% и более) осадочных карбонатов на изотопном 
составе стронция практически бы не отразилась. Положение щелочных 
пород на графике смешения (см. рис. 2) показывает, что концентрация 
S r в ассимилированном веществе могла быть существенно (в 50 раз и бо
лее) выше, чем в исходной магме.

Если предположить, что это была обычная магма основного состава 
с содержанием стронция 100—200 м кг/г , то концентрация стронция в асси
милированном веществе должна была достигать 0,5—1%. Такие концентра
ции могут быть только в эвапоритах или даже скорее в продуктах их 
эпигенетической переработки. Примеры целестиновой минерализации и 
промышленных месторождений стронция, связанных с эпигенетической 
переработкой сульфатных залежей соленосных толщ нефтяными водами, 
хорошо известны [4]. Нельзя исключить, что аналогичные явления имели 
место и в пределах Маймеча-Котуйской провинции. Соленосные отложения 
в разрезе верхнего докембрия сохранились здесь до настоящего времени 
[14]; в прошлом они, вероятно, были распространены значительно шире.

Вполне можно допустить, что щелочные породы и карбонатиты были 
сформированы в результате непосредственного взаимодействия высоко
концентрированных рассолов с магмой. Это предположение представляется 
даже более последовательным, так к ак  в некоторых случаях, например 
карбонатитах интрузии Одихинча, участие поверхностных вод представляет
ся несомненным. Карбонатиты интрузий Кугда и Тулинской в координатах 
87S r/86S r - 5 180  обнаруживают прямую корреляцию (см. рис. 2 ) , которая 
теоретически может отражать простое смешение двух пород с близкими 
концентрациями S r и О, но с различным изотопным составом этих элемен
тов. Однако условия простого смешения при ассимиляции магмой осадочных 
пород могут выполняться лишь в исключительных случаях [22]. Прямая за
висимость скорее может отражать пропорциональное участие растворов 
с различным изотопным составом, но с близкими концентрациями строн
ция. Изотопный состав щелочных базальтоидов Маймеча-Котуйской провин
ции лежит в тех же пределах, что и состав интрузивных пород. Значительно 
выше в образце трахита: (87S r/86S r ) 0 =0,70616 и 6180 =  9,3 (Дельканская 
свита). Следует отметить, что все эффузивы в той или иной степени изме
нены гипергенными процессами, хотя иногда эти изменения минимальны. 
На изотопном составе стронция эти изменения, вероятно, отразились не
значительно, так как  концентрации S r в эффузивах тоже очень велики — 
более 1000 м кг/г. Однако на изотопном составе кислорода и водорода 
они несколько сказались -  б 180  и 6D коррелируют с концентрацией воды 
(вариации в пределах 1,15-2,83% ). В наименьшей степени изменен образец 
трахита (Н2 О = 0,44%). Можно не сомневаться, что контаминация коровым 
веществом и в этом случае имела место еще на магматической стадии.
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ЩЕЛОЧНО-ГАББРОИДНАЯ ПРОВИНЦИЯ 
СЕВЕРА КУЗНЕЦКОГО АЛАТАУ 

(юг Западной Сибири)

На севере Кузнецкого Алатау известно более 100 сравнительно неболь
ших интрузий, в составе которых преобладает нефелинсодержащие габбро 
(терралиты), породы ийолит-мельтейгитового ряда (в том числе анхимоно- 
минеральные нефелиновые породы — уртиты) и нефелиновые сиениты [9]. 
Интрузии прорывают очень мощный (>  10 к м ) , преимущественно карбо
натный осадочный чехол возрастом верхний докембрий—нижний палеозой.

Провинция пока слабо изучена изотопными методами, однако имеющие
ся в настоящее время данные позволяют, как  нам представляется, говорить 
о влиянии вещества земной коры в щелочном магматизме с неменьшим 
основанием, чем данные по Маймеча-Котуйской провинции.

Более десяти лет назад были опубликованы результаты анализов изо
топного состава S r в породах интрузии Кия-Ыалтырь [7]. В уртитах отно
шение 87S r/86S r0 оказалось равным 0,7047 и 0,7059. Эти значения под
тверждаются определениями, проведенными в лаборатории ГИН АН СССР 
в последнее время.

В соответствии с представлениями, существовавшими 10—15 лет, авторы 
работы [7] полагали, что изотопный состав стронция в уртитах вполне 
сопоставим с изотопным составом стронция в океанических базальтах,
и, опираясь на этот факт, заметное участие вмещающих пород в уртитах 
отрицали.

В настоящее время с этим выводом согласиться нельзя. Отношения 
87S r/86S r >  0,703 имеют только существенно измененные океанические 
базальты, на что раньше не всегда обращали должное внимание. По изо
топному составу стронция уртиты попадают примерно в середину интервала 
между океаническими базальтами и вмещающими осадочными карбоната
ми ( S r/86S r — 0,708). Это значит, что, как  минимум, 50% стронция 
в уртитах может иметь коровое происхождение.

Влияние осадочного вещества очень заметно и в изотопном составе кис
лорода. По нашим данным, для уртитов характерны очень высокие 6 180  = 
= 8,5-г10,0, несовместимые с мантийным происхождением.

Карбонатиты, обнаруженные в этой провинции сравнительно недавно, 
имеют также достаточно необычный изотопный состав [5] — очень высокие 
б 13С (—2,2^—3,2); 5 180  (1 2 ,6 -1 5 ,5 ); 87S r/86S r (0 ,7057-0 ,7065). Тем 
не менее по геохимическим и петрографическим признакам это нормаль
ные карбонатиты. Фракционирование Д180  в системе кальцит—магнетит 
составляет в них 5 ,3 -5 ,8 % о, что отвечает температурам, близким к  700 °С, 
таким же как  и в карбонатитах массива Ока [16], других интрузивных по
родах. Те или иные гипергенные процессы, если бы они определяли на
блюдающиеся изотопные вариации, наверняка проявились бы и в наруше
нии изотопно-кислородного равновесия. Поэтому вряд ли можно со
мневаться в том, что взаимодействие с вмещающими породами, о котором 
свидетельствуют изотопные данные, имело место на стадии петрогенезиса.
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МУРУНСКИЙ МАССИВ

Мурунский массив расположен на северо-западной окраине Алданского 
щита. Это самый крупный массив мезозойской Алданской щелочной про
винции. Его площадь около 150 к м 2. Основная магматическая фазаМурун- 
ского массива представлена, согласно [2], ультракалиевыми, псевдолей- 
цитовыми и нефелиновыми сиенитами, слагающими лакколитообразную 
интрузию. В северо-восточной части массива описаны эффузивные аналоги 
сиенитов. По нефелиновым сиенитам К-Аг методом установлен возраст 
145 млн лет., по эффузивам (фонолитовым) порфирам — 115 млн 
лет [2].

На юге интрузия сиенитов контактирует с гранито-гнейсами докембрий- 
ского кристаллического фундамента; на севере, западе и востоке — с верх
непротерозойскими и кембрийскими терригенными и карбонатными оса
дочными толщами.

В плане массив разбивается на два купола: юго-западный Болынемурун- 
ский и северо-восточный Маломурунский. К узкой (около 1 км ) полосе 
вмещающих пород, разделяющих купола, приурочены небольшие тела 
карбонатитов бенстонитовых, которые выделяются очень высокими 
концентрациями Sr, а также Ва и редких земель; кальцитовых; рихтерит- 
содержащих и др. [1]. Здесь же расположено единственное в мире место
рождение чароита — ценного поделочного камня [13]. По химическому 
составу он близок к  ультракалиевым сиенитам, но отличается значительно 
более высокими концентрациями Sr, Ва и др.

Опираясь на данные по изотопному составу свинца и стронция, а также 
углерода и кислорода в карбонатитах, Плюснин с соавт. [11] высказали 
мнение о мантийной природе щелочных и карбонатитовых расплавов, 
сформированных под воздействием ювенильных флюидов, поступавших 
из недеплетированной мантии. Мы провели изучение изотопного состава 
стронция, кислорода, водорода и углерода в породах собственно Мурун- 
ского массива, а также во вмещающих осадочных породах и пришли к  су
щественно иным выводам.

Результаты изотопных анализов даны в табл. 1—3. На Rb-Sr изохронной 
диаграмме (рис. 3) щелочные породы Мурунского массива дают очень 
большой разброс. Вне всякого сомнения они не являются производными 
единого мантийного источника. Часть сиенитов группируется вблизи эро- 
хроны, отвечающей возрасту 145 млн лет, что соответствует К-Ar опреде
лениям. Начальное отношение (87S r/86S r ) 0 в этих образцах около 0,7065. 
В чароитах оно существенно выше — до 0,708, они имеют очень низкие 
Rb/Sr отношения, и поправки на возраст незначительны.

Разброс начальных отношений (87S r/86S r ) 0, рассчитанных на возраст 
145 млн лет, в сиенитах и чароитах весьма велик — от 0,7046 до 
0,7095, во всяком  случае много больше возможной ошибки определе
ния (87S r/86S r ) 0, которая может быть связана с некоторой разницей в 
возрасте. В карбонатитах, в которых отношения R b/Sr пренебрежимо 
малы и поправка на возраст не требуется, 87S r/86S r изменяется примерно 
в тех же пределах — 0,70621—0,70818. Существенные различия в изотопном 
составе стронция (до 0,001) обнаружены в образцах рихтеритовых и каль-
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a S r /mSr

Рис. 3. Rb-Sr системы в щелочных породах Мурунского массива 
1 — чароиты; 2 — сиениты; 3 — лампрофиры

( 87S r/86Sr) Н5 млн лет

103/Sr , ppm

Рис. 4. Соотношение изотопного состава и концентраций стронция в щелочных породах 
Условные обозначения см. на рис. 3. Заштрихованная область — состав океани

ческих базальтов

цитовых карбонатитов, отобранных в десятках—первых сотнях метров 
один от другого.

На рис. 4 начальные отношения S r в щелочных породах сопоставлены 
с концентрациями Sr. Намечающаяся связь этих величин может свидетель
ствовать о смещении двух источников: первого — с характеристиками океа
нических базальтов и второго — с очень высокими концентрациями Sr 
и отношением 87Sr/86Sr — 0,708-Ю,709, причем вещество второго источни
ка в большинстве пород преобладает. Нетрудно заметить, что по изотопно
му составу стронция второй источник очень близок к  вмещающим карбо-
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Таблица 1
Результаты изотопных анализов щелочных пород М урунского массива

№ образца Порода Место отбора 87S r / '6Sr Rb, м кг/г

3/84 Чароит Уч. Старый _ _
За/84 »» То же 0,70745 402,02
7/84 Щелочной Малый Мурун 0,70810 244,79

сиенит
14/84 Чароит Уч. Коренной 0,70766 98,00
31/84 Щелочной Большой Мурун 0,70848 173,35

сиенит
34/84 То же То же 0,70768 289,20
38/84 И » 0,70946 217,17
39/84 и » 0,71066 154,85
42/84 »> „ 0,70721 259,28
49/84 »» Малый Мурун 0,71316 342,50
50/84 >> То же 0,70714 208,40
51/84 >» >» 0,7090 248,52
65/84 Чароит Уч. Якутский 0,70692 161,58
67/84 „ Уч. Восточный 0,70695 120,06
63/84 Лампрофир Уч. Грозовой 0,70799 259,09
70/84 „ То же 0,70785 228,99
85/84 Щелочной Силл, 3 км  южнее 0,70914 210,28

сиенит Малого Муруна
87/84 Чароит Уч. Магистральный 0,70707 12,22
88/84 ” То же 0,70786 122,35

натным породам. В карбонатитах никакой зависимости между изотопным 
составом и концентрацией Sr не наблюдается, хотя она меняется более 
чем в 100 раз — от 0,06 до 10%.

На графике 5 180 —(87S r/86S r ) 0 щелочные породы в основном лежат 
на тренде, который связывает мантийную область с вмещающими порода
ми (рис. 5 ). Тренд проведен достаточно произвольно, так как  довольно 
много образцов на него не попадает: этот разброс, однако, совершенно за
кономерен, поскольку изотопный состав во вмещающих породах очень 
изменчив.

Очень важно отметить, что в двух образцах (в сиените и чароите) значе
ния 5 180  несколько понижены относительно’’нормальномагматического” 
интервала. Это важный признак участия в образовании пород вод поверх
ностного происхождения. Карбонатиты на графике 5 180 —87S r/86S r также 
дают большой разброс точек, причем основной тренд — линия смешения — 
для карбонатитов и щелочных пород не совпадает (рис. 6).

Участие вод атмосферного происхождения отчетливо проявилось в изо
топном составе водорода в рихтеритах из карбонатитов и чароитах (6D от 
—110 до —143). Вряд ли можно сомневаться в гидротермально-метасомати- 
ческом происхождении этих пород. В чароитах и рихтеритсодержащих кар
бонатитах наблюдается корреляция 5 18 О с содержанием стронция (рис. 7 ), 
причем в карбонатитах с увеличением 5 18 О увеличивается фракционирова-
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Sr, мкг/г 8 7 R b/' 6 Sr (8 7S r /8  6 S r )  145 млн лет 6 ‘ ®о 6D

_ 6,0 -137
19286,60 0,06 0,7073 5,1 -113
856,40 0,83 0,7064 6,0 -

5787,15 0,05 0,7076 7,2 -125
1116,60 0,45 0,7076 6,6 -

1331,98 0,63 0,7064 5,9 _
724,83 0,84 0,7077 7,3 -

783,33 0,57 0,7095 6,2 -

2426,82 0,31 0,7066 6,6 -

237,97 4,17 0,7046 5,7 -

3371,66 0,18 0,7068 5,0 -

710,88 1,01 0,7069 6,8 -

4524,43 0,10 0,7067 8,1 -131
13008,91 0,03 0,7069 6,4 -

1793,65 0,42 0,7071 7,6 -

1982,44 0,33 0,7072 6,7 -

505,44 1,16 0,7067 6,6 -

13650 0,002 0,70707 6,9 -125
11655,69 0,03 0,7078 6,8 -1 1 0

ние изотопов кислорода в системе кальцит—рихтерит. Хорошо известно, 
что величина фракционирования Д 180  связана обратной зависимостью 
с температурой. Система кальцит—рихтерит экспериментально не изучалась. 
Имеются, однако, лабораторные калибровки зависимости Д 180  от темпе
ратуры для систем кальцит—диопсид и кальцит—волластонит [19], с кото
рыми рихтерит довольно близок по химическому составу.

Если воспользоваться для системы кальцит—рихтерит формулой, выве
денной для системы кальцит—роговая обманка [17], температуры будут 
несколько завышены, так как  в рихтерите в отличие от роговой обманки 
содержится мало железа. Значения температур, вычисленных по разным 
формулам, приведены в табл. 4. С известным приближением температуры 
образования рихтеритсодержащих карбонатитов можно оценить в 450— 
800 °С. Концентрации Sr, таким образом, находятся в прямой зависимости 
от температуры. Трудно сказать, однако, что-либо определенное о природе 
этой зависимости.

Изотопный состав вмещающих Мурунский массив верхнедокембрий- 
ских карбонатных пород весьма своеобразен и, как нам представляется, 
свидетельствует о глубоких метасоматических преобразованиях, возмож
но, имевших региональный характер. Во-первых, обращают на себя вни
мание необычные для морских карбонатов высокие отношения 
87S r/86S r -  до 0,715, обнаруженные в некоторых образцах. Напомним,
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Таблица 2
Результаты изотопных анализов карбонатитов М урунского массива

№ образ
ца

Карбонат Минерал ,7 Sr/86Sr Sr, г/т «13С 618о 6D

4/84 Рихтеритсо- Карбонат 0,70696 11 912 -7 ,8 7,5 _
4/84 держащий Рихтер ит - - - 5,9 -

6/84 1 Карбонат 0,70747 - —6,9 9,0 -

6/84 » Рихтерит - - - 6,6 -118,5
8/84 » Карбонат 0,70747 5 359 -6 ,3 9,5 -

8/84 » Рихтер ит - - - 6,5 -120,5
22/84 > Карбонат - - -6 ,3 9,3 -
53/84 Бенстонит- »> - - -7 ,2 6,9 -
56/84 кальцитовый »» - - -8 ,2 7,3 -

57/84 » »> 0,70712 14 466 -7 ,7 7,8 -
58/84 >» »» 0,70818 40 023 -7 ,8 8,2 -
75/84 Бенстонито- 0,70649 - -6 ,9 6,3 -

76/84 вый »» 0,70630 96 902 -7 ,3 6,0 —

77/84 »» » 0,70621 79 297 -7 ,0 8,0 -

78/84 >» 0,70688 85 513 -7 ,4 7,0 -

63/84 Кварцсодер »> 0,70638 15 390 -8 ,0 8,0 -
64/84 жащий » - - -9 ,2 7,0 -
64/84 »> Кварц - - - 8,9 -
79/84 Рихтер итсо- »» 0,70623 - -7 ,3 8,6 -
79/84 держащий Рихтерит - - - - -143
82/84 Кварцсодер

жащий
Карбонат 0,70653 630 -7 ,8 8,1 ~

83/84 Рихтеритсо- „ 0,70779 9 664 -9 ,0 8,1
83/84 держащий Рихтер ит — — 6,6 -112

что 8 /S r/86S r в современной океанической воде составляет 0,709 (1— 
1,5 млрд лет назад 87S r/86S r в океанической воде был близок к  0,707— 
0,708) [23].

Особенно они характерны для ксенолитов в сиенитах и скарнов, однако 
образцы с высоким 87S r/86Sr обнаружены и вне массива -  в разрезах 
по рекам Сень и Чара.

Вряд ли эти цифры отражают аномальные условия седиментации. Скорее 
их можно объяснить перекристаллизацией под влиянием растворов, кото
рые выщелачивались и переносили стронций либо из кристаллического фун
дамента, либо из терригенной (глинистой) части осадочного чехла.

Об интенсивном обмене карбонатов с поверхностными водами сви
детельствуют также низкие значения § 180  — от 15,2 до 23,4. Однако наи
больший интерес вызывает аномальный изотопный состав углерода 
(рис. 8 ). Большая группа органогенных известняков токинской, торгин- 
ской (R2—R3) и пестроцветной свит ( 6 i ) ,  характеризуются значениями 
5 13С от —7,1 до —10,4, тогда как  обычно значения б 13С для осадочных 
карбонатов не выходят за пределы 0±2 [18, 21]. Пониженные значения 
6 13С указывают на то, что в перекристаллизации карбонатов важная роль 
принадлежала продуктам окисления органики. При метаморфизме обыч- 
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Таблица 3
Результаты изотопных анализов вмещающих Мурунский массив осадочных пород

№ обр. Порода Место отбора и стра
тиграфическое поло
жение

87Sr/,6 Sr Sr, г/т 613С «‘ • о

23/84 Кварцитовидный
песчаник

Восточный контакт 
Большого Муруна

- - - 7,6

35/84 Карбонатный ксе- Большой Мурун 
нолит в сиенитах

0,71511 - -4 ,0 15,5

36/84 То же То же 0,71159 177 -7 ,5 10,0
91/84 Мрамор изо ван

ный известняк
Юго-восточный 
контакт Малого 
Муруна

0,71211 0,8 17,3

98/84 Карбонатный
скарн

Восточный контакт 
Большого Муруна

0,70968 450 -6 ,2 13,2

101/84 То же То же 0,71476 - 2,2 20,4
С-419 Доломитовый

известняк
р. Сень, Кумукулах- 
ская свита (R ,)

0,71354 161 -3 ,7 13,8

С-435 То же р. Чара, Кумукулах- 
ская свита

— — -2 ,8 21,2

С-447 »» То же 0,70787 508 -3 ,8 20,3
С-463 »» р. Чара, Токинская 

свита (Ra- R 3)
— — -9 ,7 21,3

С-468 »» 0,70822 379 -10 ,4 20,9
С-472 »» р. Чара, Торгинская 

свита (R3)
— -9 ,6 22,9

С-475 » То же 0,70917 174 -7 ,1 14,1
С-484 >> » - - -9 ,1 23,4
С-488 Доломитовый

известняк
р. Чара, пестроцвет
ная свита (€ ,)

— -4 ,0 16,6

С-490 То же То же 0,70837 158 -2 ,7 18,8
С-512 »» »» 0,70924 63 -9 ,5 22,9

Таблица 4
Изотопно-кислородные температуры образования рихтеритсодержащих карбона- 
титов

№ образца 8* 8О кальцит 6 1 8 О рихтерит Д1 8 О каль
цит—рихте
рит

Г ,°  С

1 2 3

4/84 7,5 5,9 1,6 720 757 798
6/84 9,0 6,6 2,4 538 568 625
8/84 9,5 6,5 3,0 452 479 539
83/84 8,1 6,6 2,6 753 791 827

Примечание. Расчет по ф ормуле ( Т; °С) : 1 -  lOOOlna альбит-диопсид = 1,58 -106 / Т 2
[1 9 ]; 2 — 1 OOOlna альбит—волластонит = 1,70 • 106/ Г 2 [ 19] ; 3 — lOOOlna альбит—амфи
бол = 2.18 -1 0 ‘ / Г 2 -  0,30 [17J.

Отсутствие фракционирования между альбитом и кальцитом показано в работе
[2 0 ]: lOOOlna = Д180 .
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Рис. 5. Соотношение изотопного состава кислорода и стронция в щелочных породах 
Мурунского массива и вмещающих его карбонатных породах

Вмещающие породы: 1 — неизмененные; 2 — ксенолиты в сиенитах; 3 — скарниро- 
ванные с контактов с сиенитами. Щелочные породы: 4 — чароиты; 5 — сиениты; 
6 — лампрофиры

Рис. 6. Соотношение изотопного состава кислорода и стронция в карбонатитах и 
вмещающих породах

Вмещающие породы: /  -неизмененные; 2 -  ксенолиты; 3 -  скарнированные с 
контактов с сиенитами. Карбонатиты: 4 -г рихтеритсодержащие; 5 -  бентонитовые; 
6 — бентонит-кальцитовые; 7 -  кварцсодержащие. Пунктирной линией показано 
положение основной группы щелочных пород



Рис. 7. Соотношение изотопного состава 
кислорода и концентраций стронция в 
чароитах (1) и рихтеритсодержащих 
карбонатитах (2)

1‘ис. 8. Соотношение изотопного состава 
кислорода и углерода в карбонатитах и 
вмещающих карбонатных породах

Условные обозначения см. на рис. 6
sr, •/. г

ных карбонатных осадков она, как  правило, проявляется очень Слабо. 
Если подыскивать аналоги, то можно обратиться к карбонатам, связан
ным с серными месторождениями, для которых также характерны очень 
низкие значения 5 13С [8]. Их образование связано с эпигенетическим 
преобразованием эвапоритов, при котором происходит бактериальное 
восстановление сульфатов нефтяными рассолами. В ходе этого процесса 
высвобождаются огромные количества изотопно-легкой углекислоты 
органического происхождения. Под воздействием этой углекислоты под
вергаются перекристаллизации не только карбонаты, непосредственно 
связанные с месторождением серы, но и ассоциирующие с ними толщи 
[8]. Можно предположить, что аналогичные процессы протекали и в оса
дочных толщах, вмещающих Мурунский массив. Отметим, что установлена 
соленосность пестроцветной и тиновской свит с которыми, возможно, 
контактирует Мурунский массив.

Изотопный состав углерода в карбонатитах и значительной части вме
щающих пород практически идентичен. Привлекать глубинную углекисло
ту для образования карбонатитов Мурунского массива, таким образом, 
нет необходимости. Мы не решились бы сейчас распространять этот вывод 
и на другие карбонатиты, но исключить такую возможность, по-видимому, 
нельзя.
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ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Изотопный состав стронция в щелочных породах и карбонатитах различ
ных провинций существенно различен. Во всех случаях, однако, он не вы
ходит за пределы интервала между деплетированной мантией и вмещающи
ми осадочными породами. Изотопный состав кислорода в щелочных поро
дах также обнаруживает характерные смещения относительно ’’нормально
магматических” мантийных значений. Несвойственные мантийным породам 
вариации имеет изотопный состав водорода. В ряде случаев между различ
ными изотопными системами (87S r/86S r и S180 ; 5 180  и 6D) устанавли
ваются корреляционные зависимости, которые также представляются убе
дительными свидетельствами участия вещества земной коры  в образовании 
щелочных пород и карбонатитов и важной роли, которую играли в этом 
процессе поверхностные воды.

Было бы принципиально неверно связывать изотопные эффекты с теми 
или иными гипергенными процессами. Концентрации Sr в щелочных поро
дах и карбонатитах очень велики, и ’’загрязнить” их можно только 
веществом с такими же или еще более высокими концентрациями. 
В земной коре такими веществами могут быть эвапоритовые залежи, про
дукты их эпигенетической или гидротермальной переработки и сами высо
коконцентрированные рассолы. Контаминация в этом случае становится 
важнейшим фактором петрогенезиса, поскольку должна приводить к  глу
бокому преобразованию химического состава исходной магмы. Простая 
связь между изотопным составом и петрохимией тем не менее вряд ли 
существует, поскольку изотопный состав зависит практически только 
от материального баланса компонентов, а петрохимический облик породы 
определяется наряду с прочими факторами процессами магматической 
и метасоматической дифференциации вещества.
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УДК 550.42

С.Д. Минеев, В.А. Гриненко

ПРИРОДА СЕРЫ ЭФФУЗИВНЫХ ПОЮД 

КАМЧАТО-КУРИЛО-ЯПОНСКОЙ ОСТРОВНОЙ ДУГИ

Исследования магматических пород островных дуг в рамках уран- 
торий-свиндовой, самарий-неодимовой, калий-аргоновой и рубидий-строн- 
циевой изотопных систем [2], а также данные по изотопному составу 
кислорода и бериллия, выявили значительные отличия этих пород от базаль
тов срединно-океанических рифтов (MORB). Полученные изотопные разли
чия изверженных пород двух тектонических зон океана широко обсуждают
ся в рамках теории неомобилизма и негомогенности изотопного и хими
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ческого состава мантии Земли. В задачу настоящей работы входил поиск 
и объяснение отличий эффузивов дна океана и островных дуг по концентра
ции серы и ее изотопному составу.

Первые сведения о содержании серы в океанических базальтах и вариа
циях ее изотопного состава были представлены в начале 70-х годов в работе 
Мура и Фабби [17], в дальнейшем исследования эффузивов дна океана 
были продолжены Сакаи с соавт. [19, 20] и В.А. Гриненко с соавт. [7] и 
обобщены в работах Л.Н. Гриненко и В.А. Гриненко [5, 6].

Как было показано, в базальтах и их производных концентрация серы 
зависит от условий и степени дегазации родоначального расплава. Так, 
в недегазированных разностях пород содержание серы варьирует от 600 
до 1500 ррш (0,15% — предельная концентрация серы в базальтоидном 
расплаве, предел растворимости [1]), а в породах, потерявших большую 
часть газовой фазы при кристаллизации, падает до 100—200 ррш. Отметим, 
что при субаэральной дегазации остаточная сера базальтов обогащается 
легким  изотопом на величину 634S, как  правило, не более 1,5%о, а при 
субмаринной — не более 0,7°/оо [6]. Высказано предположение о разнице 
в изотопном составе серы пород, генетически связанных с различными 
по глубинности зонами мантии, как  следствие этого недеплетированная 
мантия дает расплав с серой, обогащенной 34S по сравнению с метеоритным 
значением на 1,5%о, которое обычно принимается и для серы Земли, 
а деплетированная — расплав с более изотопно-легкой серой [6]. Величина 
634S подводных основных и ультраосновных пород изменяется в широких 
пределах: от —12 до +200/оо, что связано с процессами контаминации осад
ками и (или) морской водой. Наиболее значительный привнос серы океа
нического сульфата наблюдается в процессе серпентинизации. Как правило, 
гальмиролитические изменения и другие вторичные процессы приводят 
к  некоторому падению концентрации серы в породе.

Таким образом, неизмененные базальты дна океана содержат от 150 до 
1500 ppm серы, изотопный состав которой изменяется незначительно отно
сительно метеоритного стандарта (634Scp = — 2-г2% о). Уменьшение содер
жания серы в породах при воздействии вторичных процессов будет сопро
вождаться изменением изотопного состава с одинаковой степенью вероят
ности как  в сторону обогащения, так и в сторону обеднения тяжелым 
изотопом 34S.

Значительно в меньшей степени изучены вариации концентрации серы и 
ее изотопного состава в островодужных эффузивах. Известные к настоя
щему времени данные по Японии и Камчатке [9,21] позволяют заключить, 
что островодужные изверженные породы (породы сложно построенных 
дуг) содержат не более 50 ррш S, а их величина 634S варьирует в среднем 
в пределах 4—6%о • Обращают на себя внимание крайне низкие (на порядок 
меньшие относительно MORB) концентрации серы и смещение ее изотоп
ного состава исключительно в область тяжелых значений величин 634S.

На основании опубликованных [19, 21] и собственных [6, 9] данных 
составлен график, связывающий концентрацию серы, изотопный состав, 
а также соотношение окисленных и восстановленных форм серы в базаль
тах MORB и островодужных вулканитах (рис. 1), из которого становится 
очевидной разница в концентрациях серы и отношениях сульфатной и 
сульфидной серы (величина отношения SO\~IS2~ — функция окислительно
г о
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Рис. 1. Зависимость изменения концентрации и изотопного состава серы базальтов 
MORB и островодуж ных эфф узивов от величины отношения SOJ'/S2-

1 — величина 6 3 4S сульфидной серы; 2  — значение 6 34S сульфатной серы; 3 — 
значение 6 3 4 S общей серы породы; 4 — диапазон вариаций концентрации серы в 
островодужных вулканитах (0—50 ppm ); 5 — диапазон вариаций концентраций серы 
в MORB (600—1500 ppm ). Залитые знаки относятся к  базальтам MORB, незалитые — 
к  островодуж ны м эф фузивам

t7S r / USr

Рис. 2. Изменение изотопных отношений Sr и S в эффузивных породах островных дуг 
1 — вулкан Ичинская сопка; 2 — вулкан Безы м янная сопка; 3 — вулкан Шивелуч; 

4 — вулкан Авачинская сопка; 5 — вулкан Хангар; 6 — вулкан К ары м ский; 7 — 
Хачидже-жима; 8 — Ошима; 9 — Чокай; 10 — И ваки; 11 — Тара; 12 — Эсо; 13 — 
Ивате; 14 — Фунагата; 15 — Toy ада; 16 — Оки-дого
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восстановительного потенциала) различных типов пород. Так, для базаль
тов типа MORB наиболее характерна величина соотношения сульфатной 
к  сульфидной сере меньше 0,3. в то время как для островодужных эффу- 
зивов значительно чаще эта величина больше 0,5. Интересно подчеркнуть, 
что в диапазоне равных соотношений окисленных и восстановленных 
форм серы от 0,15 до 0 ,6  факторы фракционирования между сульфатами 
и сульфидами в базальтах MORB и IATH (островодужные толеиты) равны 
и соответствуют замораживанию серной изотопной системы при 550—1000°С. 
В этом же диапазоне значений S0 4 ~/S2~ суммарный изотопный состав серы 
изверженных пород островных дуг закономерно смещен относительно 
MORB в область более высоких значений 6 34S на 4—5% о.

При построении генетических моделей следует учитывать отсутствие 
или очень слабое проявление корреляции S и ее изотопного состава с кон
центрациями основных петрогенных и рудных элементов, отсутствие связи 
с величинами 5 180  и с изотопными вариациями стронция. Например, на 
рис. 2  можно видеть в целом незакономерное распределение точек фигура
тивных составов эффузивов Японии и камчатки в рамках диаграммы 
6 34S—87S r/86Sr (данные по Sr заимствованы из работ [4, 8 , 13, 15, 18]). 
Отсутствие корреляции между вариациями изотопного состава серы и 
кислорода удобнее всего проследить на примере андезитов вулканов Плос
кий, Безымянный и Семячик (совместные неопубликованные данные 
с В.И. Устиновым и Б.В. Ивановым). Так, андезиты вулканов Плоский и 
Безымянный имеют близкий изотопный состав кислорода 8,2 и 8,5%о [10], 
при этом их изотопный состав серы отличается на 6,5% о, с другой стороны, 
в эффузивах вулканов Семячик и Безымянный наблюдается обратная за
висимость: при близости изотопных соотношений серы разница величин 
6 180  составляет примерно 3°/оо • Аналогичные данные можно привести по 
Японии, например по группе вулканов Хачиджё-жима, Дайсен и Эсо.

Возможно, что отсутствие четко выраженных связей 534S и изотопного 
состава О и S r свидетельствует о разных процессах, при которых они 
попадали в расплав. В работе Ю. Матсухиси и X. Курасава [14] была пред
ложена модель смешения базальтов типа MORB с гранитами и метаосад
ками для андезитов из района Эсо и Дайсен на о сновании изучения изотоп
ного состава кислорода и стронция. Аналогичная модель рассматривалась
В.И. Виноградовым с соавт. для некоторых андезитов Камчатки [3]. Одна
ко ни граниты, ни метаосадки не содержат значительных количеств серы, 
сопоставимых с таковыми в MORB. В какой степени при попадании в 
расплав они смогут привести к наблюдаемым изменениями изотопного 
состава серы?

Влияние на изотопные характеристики серы базальтового расплава 
разного типа осадков, гранитов и морской воды мы попытались промоде
лировать с помощью рассчетов. Возможные линии смешения рассчитывали 
исходя из реальных различных концентраций серы и стронция, а также их 
изотопных характеристик в смешивающихся фазах. Так, например, со
держание серы в морской воде, попадающей на определенной стадии в 
расплав, будет зависеть от температурного градиента породы, вмещающей 
расплав; при повышении температуры от 20 до 300°С концентрация SO4'  
понизится от 900 до 200 ррш и ниже.

Формула смешения расплава с морской водой, заимствована из работы
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Таблица 1

№
экс-
пери-
мен
та

Компоненты eSr (8 7Sr/86Sr) Sr, ppm 8 34S, »/00 S, ppm

Взаимодействие морс кой воды и расплава
1 Вода +65,3 (0,7091) 7,9 +20,0 904

Расплав -1 4  (0,7037) 200 +0,1 150
2 Вода +65,3 (0,7091) 7,9 +20,0 904

Расплав -24 ,8  (0,7030) 200 +0,1 1500
3 Вода +65,3 (0,7091) 7,9 +20,0 904

Расплав -24,8(0,7030) 100 +0,1 1500
4 Вода +65,3(0,7091) 7,9 +20,0 904

Расплав -14,2(0,7030) 100 +0,1 1500
5 Вода +65,3 (0,7091) 7,9 +20,0 904

Расплав -14 ,2  (0,7037) 100 +0,1 80
6 Вода +65,3(0,7091) 7,9 +20,0 904

Расплав -14 ,2  (0,7037) 20 +0,1 80
7 Вода +65,3(0,7091) 7,9 +20,0 904

Расплав -14 ,2  (0,7037) 20 +0,1 800

Смешение океанических осадков и расплава
1 Осадок 0,7055 250 +4,8 1600

Расплав 0,7030 170 +0,1 80
2 Осадок 0,7055 25 +4,8 1600

Расплав 0,7030 170 +0,1 80
3 Осадок 0,7055 250 +4,8 1600

Расплав 0,7030 170 +0,1 800
4 Осадок 0,7220 250 +4,8 1600

Расплав 0,7030 170 +0,1 80
5 Осадок 0,7220 25 +4,8 1600

Расплав 0,7030 170 +0,1 80

Смешение гранита магнетитового и расплава
1 Гранит 0,7075 200 +5,1 910

Расплав 0,7037 170 +0,1 80
2 Г ранит 0,7075 350 +5,1 910

Расплав 0,7030 170 +0,1 80
3 Гранит 0,7075 350 +5,1 910

Расплав 0,7037 170 +0,1 80

[11]: W/R = e Sr -  egr / e | rw -  esr • SrB/Srsw ■ p, где W/R -  объемное от
ношение воды к породе; essrw = +72 (изотопный оостав кембрийской во
ды [22]); е®г = —19,3 (изотопный состав базальтов MORB) Sr^ и Srsw — 
кощентрации в породе и морской воде соответственно; р = 3 г/см3 — плот
ность породы. Одновременно решалось аналогичное уравнение для кон
центраций и изотопного состава S, Задавая отношение вода/порода, концен
трации элементов и их изотопный состав в смешивающихся фазах, полу
чали искомые точки eSr (5 34S).
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Рис. 3. Расчетные линии изменения изотопного состаа стронция и серы островодужных 
вулканитов при взаимодействии расплава с морской водой

Цифры у точек — объемные отношения провзаимодействовавшей воды и расплава; 
цифры, обведенные рамкой, — отношения концентраций серы в морской воде и в 
расплаве; цифры в кружках — номера расчетных экспериментов (см. табл. 1)

Д ля процесса смешения осадков использовалось уравнение 6§Г = (Sr"1 X 
X e S H  • а + SrB • eSr® • fe)/S r4 • a + S r5 • b,  где А  и В  — смешивающиеся 
фазы; а, Ъ — их процентные отношения в смеси.

Также как  и в первом случае, одновременно решалось аналогичное 
уравнение для S.

Особые сложности возникли при выборе изотопных и концентрацион
ных характеристик для объектов смешения. Так как  стоял вопрос о приме
нимости контаминационной гипотезы для объяснения имеющегося распре
деления изотопов серы, выбор величин 634S для подмешивающихся осад
ков пал на реально большие чем 0°/00 (понятно, что при смешении базаль
тов с пиритами из осадочных отложений района Северо-Американской кот
ловины [12], для которых известны величины 534S от —48,1 до — 37,2°/00, 
никогда не получить реальных величин 634S для андезитов и базальтов 
островных дуг (см. рис. 1 ) ) . Поэтому принимались значения для пелаги
ческих осадков по Алеутским островам: 6 34S = 4,8% о; 1600 ppm S (м ак
симально возможное и практически редко встречаемое); 25—250 ppm Sr; 
87S r/86Sr = 0,7055 [161); для метаосадков по Японии [14]; 5 34S = 4 ,8% 0 
[21]; 60—150 ppm S; S r/86Sr = 0,722; для гранитов по западной Япо
нии [14]: 534S = +5%о [21]; 910 ppm S (максимально большая величина 
и практически редко встречаемая); 200—500 ppm Sr; 20—200 ppm Sr; 
87S r/86Sr = G,7030-H),7035 [2] (табл. 1).

В большей степени нас интересовали условия, при которых изотопный 
состав серы смещается на 4— 10°/оо > а изотопный состав стронция практи
чески не изменяется, что характерно для большинства изученных районов 
вулканической активности. Как видно из рис. 3—5, веер линий смешения,
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Рис. 4. Расчетные линии изменения изотопного состава стронция и серы островодуж- 
ных вулканитов при смешении расплава с осадками

Цифры у точек — процент ассимилированного осадка; цифры в круж ках  — номера 
расчетных экспериментов (см. табл. 1)

Рис. 5. Расчетные линии изменения изотопного состава стронция и серы осгроводуж- 
ных вулканитов при смешении расплава с магнетитовыми гранитами

Цифры у точек — процент ассимилированного гранита; цифры в круж ках  — номера 
расчетных экспериментов (см. табл. 1) .

рассчитанных из реальных данных, в принципе перекрывает имеющееся 
поле точек составов и, казалось бы, в состоянии объяснить их распределе
ние различным количеством ассимилированных осадков, гранитов и сте
пенью взаимодействия с морской водой.

Попробуем оценить масштабы такого процесса: для оценки контамина- 
ционной гипотезы нами намеренно в ряде случаев при расчете использо
вались заведомо завышенные концентрации серы в осадках и гранитах. 
Несмотря на это, любое смешение базальтов с этими компонентами, при
водящее к  ощутимому сдвигу изотопного состава серы относительно ис
ходного, возможно лишь при условии поглощения расплавом не менее 5% 
подмешивающегося вещества, в большинстве случаев не менее 10%, что 
противоречит энергетическим возможностям расплава.

Наиболее приемлемые с этих позиций результаты, в наибольшей степени 
приближенные к  реальным, получены при использовании в расчетах кон
центрации S не выше 70 ppm в базальтах и концентрации Sr не ниже 
200 ррш. Именно при таких начальных параметрах сдвиг вели
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чины 634S на 5 -6 % o  относительно исходного, без изменения ISr, получен 
при взаимодействии 0,1 объема морской воды и при отношении концентра
ции серы в породе к  сере в морской воде менее 0,1—0,5.

70 ррш, как  минимум, на порядок ниже, чем реально измеренные концент
рации S в MORB (до 1500 ррш ), и очень близки к  реальным 20—50 ррш в 
IATH. То есть любая контаминация островодужных вулканитов, приведшая 
к  наблюдаемым изотопным значениям, могла произойти только после 
потери расплавом типа MORB до 99% от исходной концентрации серы. Этот 
вывод не относится к  эффузивам области Эсо, для которых в достаточной 
степени очевидно попадание значительных объемов морской воды в не- 
дегазированный расплав.

Таким образом, ассимиляция осадков и (или) гранитов в рассматрива
емых масштабах практически не скажется на изменении изотопного состава 
серы расплава. Определяющим фактором изменения величины S34S явля
ется степень взаимодействия предварительно отдегазированного расплава 
с морской водой. Различия в концентрациях серы и ее изотопным составом 
между базальтами MORB и островодужными вулканитами связаны в пер
вую очередь с потерей основной части исходной серы островодужных магм 
на путях подъема в отличие от исходных магм MORB. Процесс дегазации 
шел в условиях повышенного окислительно-восстановительного потенциа
ла, в пользу чего свидетельствуют соотношения окисленных и восстанов
ленных форм серы. Скорее всего, этот процесс проходил при участии воды, 
способствовавшей переходу серы предпочтительно в газовую фазу. Так, 
например, магматические породы, содержащие известные максимальные 
концентрации воды, -  бониниты практически не содержат собственной 
серы.

Закономерный сдвиг изотопного состава серы в тяжелую область во 
всех изученных породах островной дуги свидетельствует об обязательном 
участии морской воды в процессе островодужного магматизма, что согла
суется с выводами исследования А. Уеда и Р. Кроуз (персональное сообще
ние), однако предлагаемая модель предусматривает предварительную 
дегазацию серы из контаминируемого расплава.
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УДК 550.42

E.P. Друбецкой, Д.И. Матуков,
К.И. Jloxoe, J1.K. Левский

БЛАГОРОДНЫЕ ГАЗЫ И ЛЕТУЧИЕ 

В МИНЕРАЛАХ НЕКОТОРЫХ МЕТАМОРФИЧЕСКИХ ПОРОД: 

ПОИСК МАНТИЙНОГО КОМПОНЕНТА

Интересным объектом изучения изотопных характеристик глубинного 
флюида наряду с современным мантийным веществом (сравнительно не
давно поднятым к  поверхности Земли) могут являться метаморфические 
породы. Конечно, не любые, а только те из них, формирование которых 
проходило при участии такого флюида. Принципиальная возможность тако
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го подхода следует из самого факта существования избыточных газов 
(во всяком  случае, Не и Аг) в некоторых минералах метаморфических 
пород, т.е. таких их количеств, которые не обоснованы геологическим 
возрастом минерала и содержанием материнских элементов.

Сам факт существования избыточных газов в метаморфических мине
ралах известен давно [11]. Дамон и Калп [7] посвятили большую работу 
изучению избыточного 4Не и 40 Аг в нескольких образцах бериллов, кор- 
диеритов и турмалинов и сделали важный вывод о присутствии в этих ми
нералах газов, захваченных в процессе формирования минерала и харак
теризующих флюид, участвующий в процессе регионального метаморфиз
ма и пегматитообразования. Важно отметить, что практически весь Не и Аг 
в этих минералах оказались избыточными. В качестве характеристики 
флюида были приведены данные по содержанию 4Не, 40 Аг и отношениям

Аг/36Аг, 40Аг/38Аг, на основании которых можно было говорить 
лишь о неатмосферном источнике газа.

Открытие первичного Не в недрах Земли позволило подойти к  выделе
нию радиогенной и первичной (мантийной) компонент в породах и 
минералах земной коры [4]. На большом экспериментальном материале 
было показано, что при кларковых содержаниях U, Th и К в породе генери
руется Не и Аг в соотношении ~ 1 . Оставшийся после температурного воз
действия газ за счет преимущественных потерь Не характеризуется соотно
шением г = 4Не/40Агр < 1 , а в  свободную фазу переходит в соотношении 
>  1. В зависимости от температуры воздействия в свободную фазу может 
переходить газ со сколь угодно большим значением г . Если в дальнейшем 
такой газ будет захвачен вновь образованными минералами, то, естествен
но, являясь для них избыточным, он будет характеризоваться повышенны
ми значениями величины г.

Суммируя имеющиеся на сегодняшний день данные по изотопии Не и 
Аг в породах и минералах земной коры, в представителях мантийного ве
щества и в природных газах, можно представить следующую картину 
(рис. 1). Всю область значений отношений г можно грубо разделить на три: 
/  — область теоретически рассчитанных величин г , характерных для пород 
с ’’нормальным” U/K отношением; II  -  область низких значений г , являю
щихся результатом дегазации с преимущественной потерей Не; III — об
ласть высоких отношений, т.е. таких отношений 4Не/40Аг, в которых эти 
изотопы переходят в газ при дегазации твердого вещества. Видно, что в 
области газов (ПГ) находятся древние метаморфические породы, причем 
особенно высокими отношениями характеризуются некоторые их минера
лы , такие, как  амфибол и кордиерит (наши данные). В этой же области 
находятся все известные минералы и породы с избыточными газами.

Таким образом, высокие значения отношения 4Не/40Аг (л >  10), обна
руживаемые в минералах метаморфических пород, в подавляющем боль
шинстве случаев указывают (за редким исключением аномальных отно
шений U/K) на присутствие в этих минералах (породах) избыточного 
(захваченного) газа, источником которого могут являться не полностью 
дегазированные вмещающие породы, теряющие в результате мета
морфизма преимущественно Не. Важно отметить, что источником захва
ченного метаморфического флюида может являться и мантия Земли. Вы
сокие отношения г свидетельствуют также о том, что захват газов явился
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Рис. I .  Связь изотопных отношений 3 Не/4 Не и 4 Не/40 Аг в земной коре

I  — область теоретически расчитанных отношений 4Н е/40 Ar; I I  — область низких 
отношений 4Не/40 Ат, являю щ ихся результатом потерь при дегазации; III  — область 
повышенных отношений 4 Не/40 Аг, в которы х эти изотопы переходят в газ й резуль
тате преимущественной потери гелия; 1 — кислые породы коры ; 2 — древние мета
м орфические породы; 3 — природные газы ; 4 — некоторы е минералы древних мета
морфических пород

Рис. 2. Схема изменения концентрации Не в современных образцах мантийного про
исхождения и в захваченном флюиде древних метаморфических пород

1 — тренд изменения концентрации первичного Не; 2 — тренд изменения концентра
ции радиогенного Не; (f0 — г,) — промежуток времени между захватом первичного 
Не Землей и м ом ентом  окончания дегазации резервуара; t2 — мом ент выброса м ан
тийного вещ ества на поверхность; f3 — момент изучения дегазированного вещества; 
(*з — f<) — врем я захвата Не метаморфическим минералом; f5 — момент изучения 
метаморфического минерала

одним из последних актов метаморфизма и порода в дальнейшем уже не 
подвергалась прогревам, которые могли бы привести к  потере Не.

Из предыдущего очевидно, что источником захваченного газа с отноше
нием г от единиц (при полной дегазации) до нескольких сот и больше 
(при незначительном прогреве) может являться одна и та же порода, по
этому само по себе это отношение не несет исчерпывающей информации 
с генезисе флюида. Важной его изотопной характеристикой является отно
шение R  = Не/4 Не.

Эволюция первичного (мантийного) и радиогенного Не в современных 
образцах пород предположительно мантийного происхождения схематично 
изображена на рис. 2. В момент времени f0 Землей (будущим образцом, 
находящимся в мантии) захвачено некоторое количество первичного Не, 
который тем или иным способом терялся и к  моменту t2 выброса ман
тийного вещества на поверхность земли характеризовался в мантии опреде
ленным содержанием. В свою очередь, радиогенный Не не только терялся, 
но и накапливался. В момент времени f2 при подъеме магмы к  поверх
ности, сопровождавшемся резким падением давления, произошла ее силь
ная дегазация. Изучая такой образец в момент ?3, мы обнаружим в нем 
лишь остатки мантийной смеси первичного и радиогенного Не. И действи
тельно, даже в стеклянных корках  базальтов, служащих естественными 
ловушками ’’убегающего” из магмы газа, содержание 4Не не превышает

• 10“6см3/г, а 3Не ~ 1 0 - 1 1 см3/г [8]. Еще меньшая концентрация харак-
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Изотопы Не и Аг в мономинеральных ф ракциях метаморфических пород

Образец
3Не/4Не, 1(Г6

4 0 Аг/3‘ Аг
эксперимент. теоретич.

Амфибол 1 (1946) 6,7 0,04 600
Кордиерит I (1725) 1,7 0,02 27 000
Кордиерит II (1725) 1,6 0,03 4 390
Биотит (1725) 1,6 0,01 2 1800
Амфибол II (14-4) 3,7 0,04 3 750
П лагиоклаз (14-4) 0,4 0,01 4 100

терна дня современных континентальных вулканитов [2, 5 ]. Если подъем 
магмы к поверхности произошел достаточно давно и оказавшаяся на по
верхности дегазированная порода была затем опущена на значительную 
глубину и метаморфизована с участием мантийного флюида (t3—U ),  то при 
благоприятных условиях она захватит значительное количество мантийных 
газов. Изучая сегодня некоторые образцы древних метаморфических 
пород (?5) ,  мы находим в них до ~ 1 0 “3см*/г 4Не, причем содержание *Не 
в которых из них достигает рекордной величины ~ 1 0 _8см3/г, т.е. на три 
порядка больше, чем в стеклах современных океанических базальтов.

Впервые избыточные газы в метаморфических породах земной коры рас
сматривались на изотопном уровне в работах [1, 6 ]. В ряде исследованных 
образцов было обнаружено присутствие значительных количеств избыточ
ного 3Не и сделан вывод о возможном мантийном его источнике. Мы про
должили эту работу с целью изучения содержания и изотопного состава 
благородных газов, а также химического состава флюида предположитель
но мантийного происхождения в минералах из докембрийских пород, 
метаморфизованных на больших глубинах.

Амфибол I (1946) выделен из пегматитового лейкогаббро, представляю
щего собой ксеноблок в поле молодых гранитов. Из ксенолита гранулитов 
в поле гнейсов с возрастом ~ 8 0 0  млн лет (РЬ-РЬ метод, данные Е.С. Бого
молова) отобран железистый кордиерит II (1725), образованный в резуль
тате наложенного метаморфизма амфиболитовой фации (оба образца из 
Тувы, коллекция Ф.П. Митрофанова). В сходных условиях образовался 
амфибол II (14-4) и габбро-анортозита с возрастом 2350 млн лет (Кольс
кий полуостров, коллекция Е.В. Ш аркова). Общей особенностью изученных 
минералов является то, что они образовались при повышенных Р -Т -усло- 
виях амфиболитовой фации метаморфизма, не подвергались в дальнейшем 
значительному температурному воздействию и, следовательно, могли сохра
нить изотопные метки метаморфического флюида.

Данные по содержанию и изотопному составу Не и Аг, а также резуль
таты определения кажущегося К/A r возраста некоторых из изученных ми
нералов приведены в таблице и на рис. 3. Здесь же приведены теоретически 
рассчитанные (по Моррисону и Пайну) отношения 3Не/'4Не (см. [4 ]) . 
Полученные результаты нанесены также на диаграмму в координатах 
3Не/4 Не—4 0 А г/ 3 6 А г (рис. 4 ).
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4 Не/40 Аг
“ Не - 1 0 '6 40 Аг • 10 '* *Не • 10"1 2

г К-Ат • Юб
см 3/г

1 1
133 400 3,0 2680 260
7,2 72 10 122 400
174 4700 27 7520 1810
0,7 107 153 171 470
2,0 130 65 480 2350
0,1 3,0 30 1.2 2340

Можно видеть, что отношение 3Не/4Не в кордиерите II из гранулита 
на двц порядка превышает теоретическое значение и значимо выше атмо
сферной величины. Еще более высоким значением отношения 3Не/4Не 
характеризуется амфибол II из габбро-анортозита. Максимальная величи
на этого отношения обнаружена во флюиде амфибола I из лейкогаббро. 
Она почти на три порядка выше теоретического значения и приближается 
к  отношению 3Не/4Не в нодулях хребта Хамар-Дабан(Байкальская риф- 
товая зона, [2]) и базальтах срединно-океанических хребтов (MORB). 
Следует при этом подчеркнуть, что содержание Не в изученных образ
цах на три-четыре порядка выше, чем в современных мантийных объек
тах. Таким образом, во флюиде исследованных минералов содержатся 
значительные количества захваченного мантийного Не, однако можно от
метить существенное отличие в распределении Не между сосуществую
щими минералами (рис. 5 ).

На рис. 5 в тех же координатах, что и на рис. 1, приведены данные 
по сосуществующим минералам трех исследованных образцов (1946, 
1725 и 14-4). Видно, что в области теоретических значений I находятся 
точки валовых определений, (1946,14-4), а также биотит и кордиерит I 
(1725). Плагиоклаз и оливин 1946 и плагиоклаз 14-4 характеризуются 
значениями отношения 4Не/40Аг значительно меньше теоретического, ти
пичными для области II низких величин г , являющихся результатом де
газации с преимущественной потерей Не. Максимальными отношениями 
г характеризуются амфибол I и кордиерит II, достигая рекордной вели
чины г = 174, что на три порядка превышает теоретическое значение и 
указывает на присутствие в этих минералах сильно фракционированно
го газа. Поскольку по петрографическим данным и амфибол I и кордие
рит II являются новообразованными минералами (последний образовался 
по кордиериту I и отличается высокой магнитностью), с большой степенью 
вероятности можно сделать вывод о захвате кристаллической решеткой 
этих минералов сильно фракционированного газа, находившегося в среде 
минералообразования на заключительном этапе метаморфизма. Таким об
разом, практически весь Не в изученных образцах находится в амфиболе 
и кордиерите, и постоянство отношения 3Не/4Не во всех минеральных 
фракциях гранулита и лейкогаббро может быть объяснено незначительной 
добавкой минерала-концентратора. Избыточный Не сопровождается избы-
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Puc. 3. Гистограмма распределения концентраций "He, 3 бАг и 130Х ев ультраосновных 
ксенолитах Байкальской рифтовой зоны (I ) , в амфиболах древних метаморфических 
пород Карелии (II) и в циклосиликатах [ 10]

1 — амф ибол I  (1946) ; 2 — кордиерит I (1725) ; 3 — кордиерит II (1725) ; 4 — 
биотит (1725) ; 5 — амф ибол II (14-4) ; 6 — плагиоклаз (14-4)

Рис. 4. Связь изотопных характеристик Не и Аг в различных объектах
А — атмосферный источник; Р — источник типа ’’горячих точек” (принято для 

недеплетированной мантии) ; М  — источник типа MORB (принято для деплетированной 
мантии) ; С — коровы й  источник; 1 — ультраосновные ксенолиты хребта Хамар- 
Дабан [2 ] ;  2 — амф иболы древних метаморфических пород Карелии; остальные 
условные обозначения см. рис. 3.

точным аргоном, присутствие которого надежно фиксируется в кордиери- 
те II, К/A r возраст которого существенно превышает возраст метаморфиз
ма, определяемого, как  уже отмечалось, в 800 млн лет.

Существенно, что термин ’’избыточные газы” для исследованных мине
ралов обозначает не только присутствие радаогенных благородных газов, 
не поддержанных родительскими элементами, но и первичного Не. Содер
жание избыточного 3Не достигает рекордной величины ~ 1 0 -8 см3/г в кор- 
диерите II и несколько меньшей в амфиболе I. Флюид в амфиболе II не со
держит таких высоких количеств избыточного 3Не, однако и в этом случае 
на два порядка превышает концентрации, типичные для современных 
мантийных образцов, что особенно существенно при докембрийском воз
расте амфиболитового метаморфизма, при котором был образован этот 
минерал.

Таким образом, можно сделать вы вод о присутствии в исследованных 
минералах мантийного (первичного) компонента. Для минералов с ано
мально высоким содержанием 3Не был проведен ступенчатый отжиг Не и 
Аг, который показал, что практически весь газ с аномальными изотопными 
характеристиками выделяется в диапазоне 600—1000° С, что подтверждает 
предположение о захвате газа в процессе роста минерала при условиях 
кристаллизации, препятствующих уходу флюида из зоны минералообразо- 
вания. Отсутствие избыточных газов в кордиерите I и присутствие рекорд
ных концентраций в кордиерите И, который был образован в процессе ме-

172



JHe/*He 

W'5

№'

w

л
- п  01

i
w.r.

Ш
Ну MPx Amf I

w.r. .

pi 

. _ __i-

V
CordI

1

'A m f l  2

n— и 1
tv. r. CordE 

i ......j_____
W~2 /<?“'  100 10’ 102

ty « A r

//jf , 
Х е /  Xe

V '" x e
ft/c. 5. Связь изотопных отношений 3He/4He и 4He/40Ai в валовых образцах и моно- 
минеральных фракциях лейкогаббро (7), габбро-анортозита (2) и гранулита (5) 

Области I, I I  и III  см. рис. 1

Рис. 6. Изотопный состав Хе в некоторых мономинеральных фракциях лейкогаббро, 
габбро-анортозита и гранулита

А — атмосфера; /  — Хе спонтанного деления. Остальные условные обозначения 
см. на рис. 3

таморфизма по кордиериту I, также говорит в пользу высказанного поло
жения. В этой связи представляется маловероятным, что захват Не с ано
мальными изотопными характеристиками произошел недавно и не связан 
с возрастом минерала.

На рис. 6 представлены данные по изотопному составу Хе в исследован
ных минералах. В пределах ошибки эксперимента он не отличается от ат
мосферного в амфиболах и биотите. В обоих кордиеритах обнаружен избы
ток (по отношению к  атмосфере) Хе спонтанного деления. Отношение 
4Не/136Хе в кордиерите II составляет около 4 • Ю10, что на два порядка 
превышает теоретическое значение. Вместе с аномально высоким отноше
ниями 4Не/40Аг = 174 и 4He/21Ne ~ 2  • 1СГ7 (изотопный состав Ne в этом 
образце определен А.Б. Верховским) отношение 4Не/136Хе также указы 
вает на захват кордиенитом II сильно фракционированного газа.

Принимая во внимание, что во флюиде изученных минералов присут
ствует мантийный (первичный) компонент, мы попытались получить более 
полную его характеристику, исследуя химический состав захваченных га
зов. Детально методика масс-спектрометрического определения химическо
го состава летучих, примененная нами, описана в статье К.И. Лохова и др. 
в настоящем сборнике. Полученные результаты представлены в виде 
диаграммы Н—О—С на рис. 7. Здесь же для сравнения нанесены данные, по
лученные нами для ультраосновных ксенолитов и базальтов Байкальской 
рифтовой зоны, минералов древних метаморфических пород земной коры 
и алмазов. Показаны также точки, отвечающие двуокиси и окиси углерода, 
воды и метана.

Флюид, содержащийся в древних метаморфических минералах, состоит 
главным образом из воды и С02 и является окисленным. Изотопный состав
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Рис. 7. Диаграмма Н -О —С химического состава флюида амфиболов и плагиоклазов 
древних метаморфических пород коры (Кольский полуостров, Карелия) (7), алма
зов (2) [9], ультраосновных ксенолитов хребта Хамар-Дабан (5) и хребта Удокан 
(-0

Н

Рис. 8. Диаграмма Н—О -С  химического состава мономинеральных фракций лейко- 
габбро и габбро-анортозита



о с
Рис. 9. Диаграмма Н -О -С  химического состава мономинеральных фракций гранулита

Не в этих минералах отвечает типично коровому, радиогенному Не. Область 
алмазов (данные работы [9 ]) характеризуется восстановленным флюидом 
с наиболее низкими отношениями Н/С. Вулканические породы Байкала 
представлены ультраошовными ксенолитами хребтов Хамар-Дабан и Удо- 
кан. Эти образцы подразделяются на две группы как  по степени окислен- 
ности флюида (см. рис. 7 ) , так и по изотопии Не (см. [2 ]) и отвечают 
мантийным резервуарам разной степени окисленности флюида. Более окис
ленный флюид нодулой Хамар-Дабана характеризуется отношением 
3Не/4 Не ~  10- 5 , в то время как более восстановленный флюид Удокана 
имеет на порядок меньшее отношение.

Данные по химическому составу флюида в мономинеральных фракциях 
лейкогаббро, габбро-анортозита и гранулита приведены на диаграммах 
рис. 8, 9. Видно, что образование амфибола I, II и кордиерита И связано 
с обогащением флюидной фазы водой и С02 . Таким образом, по своим 
химическим параметрам флюид этих минералов попадает в область типич
но коровых образований, и только изотопия Не позволяет говорить
о присутствии в нем мантийного компонента. В связи с этим вряд ли 
можно привлекать в качестве источника воды при образовании кордиери
та П биотит из вмещающих пород или метеорную воду, поскольку в этом 
случае флюид оказался бы обогащенным радиогенным Не.
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выводы
К основным результатам работы можно отнести следующие.
1. Повышенные по сравнению с теоретическими отношения 4Не/40Аг 

в метаморфических минералах могут рассматриваться в качестве критерия 
присутствия избыточных, захваченных в процессе метаморфизма газов.

2. Даже если порода в целом характеризуется ’’нормальным” соотноше
нием 4Не/40Аг, в ней могут находиться минералы, "помнящие процесс 
захвата”.

3. Минералы существенно по-разному удерживают газы. Соотношение 
4Не/40Аг в минералах одной и той же породы может варьировать на 4 по
рядка величины. Наиболее благоприятными в плане захвата и сохранности 
газов минералами являются амфибол и кордиерит.

4. Избыточные газы сохраняются минералами-концентраторами, если 
захват флюида растущим минералом был последним актом метаморфизма.

5. Изотопные характеристики захваченного флюида могут сохраняться 
в древних вплоть до докембрийских минералах.

6. В процессе метаморфизма с участием глубинного флюида могут быть 
захвачены значительные количества первичного Не новообразованными 
минералами, такими, как  амфибол и кордиерит. Изотопно-гелиевая метка 
’’мантийного компонента” может сохраняться в течение всего времени су
ществования минерала.

7. Эволюция химического состава флюида в процессе метаморфизма 
приводит к  появлению типично коровых характеристик. Сам по себе хими
ческий состав флюида, захваченного метаморфическими минералами, 
не несет информации о его происхождении.
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МАСС-СПЕКТРОМЕТРИЧЕСКИЕ ИССЛЕДОВАНИЯ ЛЕТУЧИХ 

В ПОРОДАХ ЭКЗОКОНТАКТА 

ЩЕЛОЧНО-ОСНОВНОЙ ИНТРУЗИИ

Одним из важных направлений изучения геохимических особенностей 
флюидной фазы является оценка влияния различных компонентов на 
устойчивость радиометрических систем. Потеря устойчивости проявляется 
в относительной подвижности радиоактивных и радиогенных изотопов, что, 
в свою очередь, приводит к  искажению изотопно-геохронологических дан
ных. В ряде случаев происходит миграция не только радиогенных состав
ляющих (аргон, стронций, свинец, неодим), но и основных катионов сос
тавляющих структуру минерала-хозяина, например циркона.

Исследование влияния метаморфизма, в том числе криптометаморфизма, 
не сопровождающегося изменением минеральных парагенезисов, и метасо
матоза на поведение радиометрических систем проводится в двух направле
ниях: изучение природных ситуаций с контролируемым распределением 
температуры, начало которых положено работой С. Харта [1], и лаборатор
ного моделирования [2]. Подавляющее большинство работ, относящихся 
ко второму направлению, было выполнено в вакуумных (или квазиваку- 
умных) условиях, не столь типичных для реальной земной обстановки. 
Этот недостаток в известной степени компенсируется изучением устойчи
вости радиометрических систем при повышенных Р-Г-условиях [3—5].

Что касается изучения природных моделей, то очевидная и значительная 
роль флюидов в этом случае не оценена в должной степени до сих пор.

При выполнении настоящей работы было поставлено две задачи.
1. Создание масс-спектрометрической установки для изучения абсолют

ного и относительного содержаний компонентов флюидной фазы, отвечаю
щей современным требованиям.

2. Исследование геохимических особенностей флюидной фазы пород и 
минералов и возможной корреляции химического состава флюида и возра
стных данных на примере простейшей природной модели -  экзоконтактовой 
зоны каледонской интрузии, прорывающей древние архейские гнейсы.

А П П А Р А Т У Р А  Д Л Я  И С С Л Е Д О В А Н И Я  
Х И М И Ч Е С К О ГО  С О С Т А В А  ФЛЮ ИДНОЙ Ф А ЗЫ

При разработке масс-спектрометрической установки мы руководство
вались не только необходимостью исследования общего содержания лету
чих компонентов, но, учитывая специфические и различные формы нахож
дения летучих в минералах, и возможностью получения кривых выделения 
в зависимости от температуры. Таким образом, установка в целом являет
ся современным развитием метода масс-спектрального термического
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анализа (МТА), впервые разработанного для изучения выделения благород
ных газов из природных объектов одним из авторов [6]. Использование 
масс-спектрометра в качестве измерительного прибора дает очевидные 
преимущества по сравнению с хроматографической техникой относительно 
таких важных параметров, как чувствительность, точность, правильность.

В отличие от недеструкционных методов анализа, например и использо
ванием рамановской спектроскопии [7], в масс-спектрометрическом 
варианте используется либо механическое разрушение образца, либо декре
питация. В первом случае наблюдается минимальное искажение состава 
за счет процедуры эксперимента [8—10].

Однако из-за того, что при разрушении одновременно вскрываются 
включения различных генетических групп, получаются трудно интерпрети
руемые результаты. Недостатки метода декрепитации, в частности искаже
ние состава газовой смеси из-за различных реакций между флюидными 
компонентами, минералом-хозяином и материалом реактора при высоких 
температурах, можно частично преодолеть, используя методику ступенчато
го отжига пробы в заданных температурных интервалах [10]. Однако для 
выбора необходимых температурных интервалов дегазации пробы необхо
димо предварительно знать декрептограмму образца. Кроме того, увеличе
ние количества ступеней отжига более четырех-пяти приводит к  резкому 
возрастанию времени анализа.

Одним из путей усовершенствования декрепитационной методики 
являются совмещение в одной экспериментальной установке декрепитомет- 
ра и газоанализатора, что обеспечивает получение в ходе одного экспери
мента зависимости изменения интенсивности выделения различных флюид
ных компонентов от температуры. Технически это возможно реализовать 
при использовании линейного во времени (и по температуре) нагрева 
образца и непрерывного анализа газовой фазы с помощью автоматизирован
ного масс-спектрометра, снабженного ЭВМ. Подобная методика исполь
зуется для анализа газов в стеклах океанических базальтов [13—16].

Учитывая изложенное, была сконструирована и изготовлена система, 
позволяющая количественно определять практически весь набор газов, 
которые могут быть выделены из горных пород и минералов (рис. 1). 
В установке использован статический газовый масс-спектрометр MS=20 АЕ1, 
с постоянным магнитом и разверткой по ускоряющему напряжению. Устрой
ство ввода пробы в масс-спектрометр включает зарядное устройство, 
реактор из оптического кварцевого стекла с нагревателем, обеспечивающим 
подъем температуры до 1350°С, и ряда вакуумных соединений и вентилей 
из нержавеющей стали. Во время анализа температура системы напуска под
держивается около 120°С для исключения собрации паров и углекислоты 
на внутренних поверхностях вакуумной системы. Откачка газов при 
динамическом режиме осуществляется диффузионным масляным насосом.

Зарядное устройство позволяет доставлять в зону нагрева реактора 
образцы, представленные порошкообразными фракциями минералов. 
Навески фракций насыпаются в кварцевые микропробирки диаметром
3 мм и высотой 10 мм. В такую пробирку возможно загрузить до 60 мг 
минеральной фракции. Серия из 15 таких пробирок вставляется в метал
лическую кассету, имеющую магнитный наконечник. Кассета вместе с 
металлической направляющей помещается в стеклянную трубку и послед-
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Рис. 1. Вакуумная схема установки

няя запаивается. Направляющая имеет отверстие напротив вертикальной 
трубки, ведущей к реактору. Перемещением кассеты при помощи коль
цевого магнита пробирки могут быть сброшены в реактор.

Масс-спектрометр автоматизирован с применением микро-ЭВМ ’’Иск
ра-1256” (рис. 2 ). ЭВМ осуществляет установку развертки прибора на 
заданную массу и измерение интенсивности ионного тока. Для осуществле
ния автоматической дискретной развертки масс-спектрометра необходим 
управляемый от ЭВМ цифро-аналоговый преобразователь (ЦАП), при 
этом для получения дискретности шкалы масс менее 0,0005 а.е.м. во всем 
диапазоне развертки требуется ЦАП с дискретностью не более 1СГ5. Для 
реализации такого ЦАП использован интерфейсный блок управления 
графопостроителем, входящий в комплект ЭВМ. Этот блок обеспечивает 
выдачу по двум каналам: X  и Y  двух напряжений от 0 до + 13В с дискрет
ностью 1СГ3. Для получения одного программно-управляемого напряже
ния с требуемой дискретностью напряжения каналов суммированы на 
операционном усилителе канала Y  (сопротивления R  и 1 5 0 Д  см. рис. 2) 
с соответствующим весом. В результате получено напряжение с дискрет
ностью более 10Г5. Реализованы программы автоматической калибровки 
шкалы масс, настройки на центр пика, линейной и дискретной развертки 
масс-спектра.

Ионные токи усиливаются двумя усилителями прибора: УПТ 1 (S ) для 
масс 2 и 4 и УПТ 2 (L )  для масс 12—100, сигналы с которых заведены на 
первый и второй каналы аналого-цифрового преобразователя (АЦП). 
На третий канал АЦП подан сигнал с измерительного усилителя Ф 1733/1,
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Рис. 2. Интерфейс ЭВМ ”И скра-1256” с масс-спектрометром MS-20

усиливающего ЭДС платиновой термопары (ТП ), установленной в зоне 
нагрева образца. Специальные подпрограммы обеспечивают автомати
ческий выбор предела измерения АЦП и измерения температуры посред
ством кусочно-линейной аппроксимации функции Т °С = (ЭДС Т П ).

ЭВМ обеспечивает автоматическое измерение чувствительности прибора 
в зависимости от входных сигналов посредством дискретного переключе
ния тока эмиссии катода газового источника ионов. Устанавливаемые зна
чения 150, 15 и 1,5 мкА  обеспечивают изменение чувствительности прибли
зительно в 20 и 200 раз. Таким образом, учитывая, что АЦП имеет динами
ческий диапазон 103 , полный динамический диапазон прибора достигает 
1 X 10s , что обеспечивает определение микропримесей в газовой смеси 
на уровне 0,005%.

Для синхронизации работы основной программы используется таймер, 
позволяющий получить отсчеты времени с дискретностью 0,1 с. Программа 
подъема температуры реактора задается при помощи специального конт
роллера, управляемого от ЭВМ, что позволяет поддерживать постоянный 
темп подъема температуры.

При экспериментах по флюидному анализу анализируются ионные токи 
от ионов с 2, 14, 15, 18, 19, 20 ,18 , 29, 3 0 ,3 2 ,3 4 ,3 6 ,4 1 ,4 4 , 64 м/е, что поз
воляет рассчитать интенсивности газовыделения по следующим компонен
там: Н2 , СН4 , N2, СО, Н20 , HF, HCl, 0 2 , H2S, С 0 2, S 0 2, СгНб + С3Н8 + 
+ С4Н 10. Подпрограммой расчета реализовано решение системы из 14 урав
нений с 14 неизвестными. В качестве параметров при неизвестных участ
вуют коэффициенты чувствительности индивидуальных газов по отноше 
нию к азоту, а также коэффициенты относительных количеств осколочных 
и дважды ионизированных ионов от соответствующих компонент. Сравне

н о
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7
Puc. 3. Схема проведения эксперимента

п — номер спектра; I(fn — интенсивность ионного тока /-компоненты в момент 
времени tn и температура в реакторе Тп ; kf — коэффициент чувствительности масс- 
спектрометра по /-компоненте; k^j — коэффициент, учитывающий размер навески; 
Cj£f — количество /-компоненты в 1 см 3/г , выделенной за врем я между измерением 
двух спектров; С /[7* ,,,Т2] ~  количество /-компоненты в 1 см 3/г, выделенной в тем 
пературном интервале Тх ...Т2

ние этих параметров, полученных для различных приборов при одном и том 
же ионизирующем напряжении 70 эВ, а также калиборовки данного экземп
ляра прибора по эталонным смесям показывает, что они отличаются не 
более чем на 10%, и, следовательно, для достижения такой точности анализа 
не требуется дополнительных калибровок прибора.

В качестве опорной массы для корректировки шкалы масс при флюид
ном анализе выбрана 18 м/е, наиболее значительная в фоновых спектрах. 
Автоподстройка на центр опорного пика в каждом спектре позволяет скор
ректировать нестабильность электронных схем.

Автоматизированная установка позволяет осуществлять схему экспе
римента (рис. 3) при помощи алгоритма основной управляющей програм
мы. После ввода данных об образце (вес навески в миллиграммах, номер 
образца) , вспомогательных данных и определения фона установки по пяти 
спектрам образец загружается в реактор при помощи магнитного сбрасы
вателя и включается линейный подъем температуры. С этого момента при
бор начинает периодически сканировать по заданному массиву масс. После 
прохождения спектра и измерения температуры в реакторе, соответствую
щей моменту измерения этого спектра, производится линейная интерполя
ция с учетом предыдущего спектра, а также массива времен, соответствую
щих моментам измерения интенсивности ионного тока на каждой массе. 
Далее учитывается фон и рассчитывается содержание компонентов на 
грамм пробы, выделенных за время между двумя спектрами: С,Дг (см. 
рис. 3) . Массив данных, состоящих из CiAt, температуры Т  и номера спект
ра N, заносится в память процессора, затем производятся измерения в сле
дующем спектре и т.д. В таком режиме получено общее быстродействие 
прибора: 1 спектр/мин. Оптимальный темп нагрева зависит от требуемого 
разрешения различных пиков газовыделения по температуре и требуемой
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Воспроизводимость результатов при измерении состава ГЖВ кварца (ГЖВ дек- 
репитирует в интервале температур 180-600°С)

Таблица 1

Опыт Средняя на
веска, мг

Содержание, нем3 /г с о г  /н 2 О с н 4 / с о 2

н 2 о с о 2 СН4

Среднее по 10 опы
там [10]

4000 1,145 0,0560 0,0095 0,048 0,17

Отклонение от 
среднего ± 1 [10]

0,262 0,010 0,0021 0,005 0,01

Отклонение от 
среднего ± 1 
(по 10 масс-пи
рограммам)

50 0,437 0,0121 0,0036 0,012 0,05

чувствительности [12]. При флюидном анализе обычно применяется ско
рость нагрева 10°С/мин, чем обеспечивается получение отсчетов по всем 
анализируемым компонентам через 10°С, что, как  показывает опыт рабо
ты, не приводит к существенным динамическим ошибкам (см. рис. 3 ).

После выхода из основного цикла эксперимента, по достижению задан
ной максимальной температуры происходит подсчет общего содержания 
каждого компонента. При расчете количества выделенных из образца 
газов используются данные по холостому опыту, хранящиеся на маг
нитной ленте и вводимые в память ЭВМ перед расчетами. Количества газов, 
выделенных при холостых опытах со сбросом в реактор пустой кварцевой 
пробирки, в среднем на порядок меньше, чем минимальные количества, 
выделяемые из навесок реальных проб в температурном интервале 100 — 
1000°С. При больших температурах существенно повышается уровень 
холостого опыта по таким летучим, как  СО, СН4 , N2 и С 02. Воспроизво
димость холостого опыта внутри одной серии заряженных образцов око 
ло 20%, поэтому при анализе проб с низким содержанием газов (кварц, 
оливин, пироксены) необходимо проводить холостой опыт перед каждым 
измерением образца. В случае анализов таких минералов, как биотит, 
амфибол, апатит, полевые шпаты, количество выделяемых газов более чем 
на два порядка превышают таковые в холостом опыте практически во 
всем диапазоне температур, поэтому для расчетов используется один холос
той опыт для каждой серии.

После подсчета содержания каждой компоненты (в см3/г) с использова
нием цифропечатающего устройства производится построение графика газо- 
выделения по каждой компоненте в зависимости от температуры. Спе
циальной подпрограммой реализуется автоматическое изменение масштаба 
содержания выделенных компонент в формате печатающего устройства и 
вывод на печать всех компонент, обозначаемых различными условными 
знаками, отстоящими от оси температур на количество знакомест печати, 
пропорциональное их количеству. Полученные графики -  масс-пирограм- 
мы аналогичны таковым, описанным в [13—16]. Типичная масс-пирограм- 
ма приведена на рис. 4.
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Puc. 4. Типичные масс-пирограммы биотита (а), амфибола (б ), стекловатого ба
зальта (в)

I  — относительная интенсивность газовыделения; 1 — вода, 2 — водород, 3 — угле
кислота, 4 — м онооксид углерода

На масс-пирограммах могут быть отмечены интересующие области га
зовыделения и в заданных температурных интервалах может быть произ
веден подсчет содержания выделенных компонент.

Установка была откалибрована с использованием в качестве стандарта 
пробы кварца, многократно измеренной другими, отличными от декрепи
тации и масс-спектрометрии методами [10]. Результаты измерения состава 
газов этой пробы представлены в табл. 1. Следует отметить, что наблю
даемый разброс по абсолютному содержанию различных газов связан с 
различным, как  следует из масс- пирограмм, характером газовыделения, 
обусловленным негомогенностью пробы.

Предварительная подготовка образцов заключается в отборе под бино- 
куляром  обломков минеральных зерен требуемого размера (1 -2  мм) 
или подготовки мономинеральной фракции размером 0,25—0,5 мм, про
мывки проб и кварцевых пробирок в дистиллированной воде в ультра
звуковой ванне и предварительном прогреве в вакууме отобранной серии 
образцов при 150-200°С в течение 24 ч после загрузки для удаления сор
бированных на поверхностях пробы летучих и органических загрязнений.
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ОБЪЕКТ ИССЛЕДОВАНИЯ

Объектом исследования явились архейские гнейсы беломорской серии 
в зоне их контакта с интрузией Озерная Варака. Интрузия Озерная Варака, 
сложенная ультраосновными щелочными породами, является одним из мас
сивов каледонского комплекса магматических пород (Рис. 5 ).

Исследуемые породы беломорской серии представлены средне- и мелко
зернистыми биотит-плагиоклазовыми гнейсами. В подчиненном количестве 
встречаются и биотит-амфиболовые гнейсы.

Гнейсы беломорской серии в исследуемом районе представляют собой 
полиметаморфический комплекс. Породы, метаморфизованные в условиях 
амфиболитовой фации, претерпели повторный метаморфизм также в усло
виях эпидот-амфиболитовой фации. Зона контактов является примером 
проявления фенитизации, соизмеримой по мощности с размерами интрузии. 
Это позволяет изучать подвижность изотопов в терминах диффузии на уда
лении от контакта и химической перекристаллизации (метасоматоза), начи
ная с 500 м от контакта. Следует отметить неравномерность ширины кон
тактового ореола на различных склонах массива — наибольшей на южном 
склоне, наименьшей на северном. Это объясняется текстурными особен
ностями пород, малой проницаемостью амфиболита по отношению к мета- 
морфизующим растворам, мелкомасштабным проявлением дифферен
циальных движений и т.д.

Значения К-Ar возраста минералов закономерно увеличиваются по мере 
удаления от контакта (рис. 6, табл. 2, 3) и остаются омоложенными для 
петрологически неизмененных гнейсов, а также дискордатными для раз-

Таблица 2
Значения К-Ar возраста биотитов

№ пробы по 
геологичес
кой  карте

№ образца* к,% 40Аг, см 3 /г Возраст, 
м лн лет

Биотит
Интрузия 6,65 1,11 ■ Ю '4 398

13 220 7,47 1,31 ■ 10 4 418
6 370 8,12 2,83 ■ 1 0 '4 758
14 525 7,60 5,77 • 10-" 1380
15 675 7,40 6,60 • ю - 4 1550
50 820 8,22 7,82- 1 0 '4 1615
52 1060 7,55 7,70 ■ 10~5 1695
126 1120 7,78 8,15 • 1 0 - 1725
128 1325 8,00 8,80 • Ю "4 1780

Амфибол
16 250 0,59 6,34 • 1 0 '5 1745
191 1050 0,59 7,40 • 1 0 '5 1920

* Здесь и в табл. 3 — номер образца соответствует расстоянию от контакта в м ет
рах.

Примечание. Ош ибка в определении возраста 5%; = 5,50 • 1 0 '11 л е т "1; Х а  =
= 4,72 • Ю '10 л е т '1 .
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Puc. 5. Схема геологического строения района интрузии Озерная Варка
1 — породы интрузии; 2 — фениты; 3 — гнейсы; 4 — точки отбора проб
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Рис. 6. Зависимость кажущихся калий-аргоновых возрастов минералов от расстояния 
до контакта с интрузией

1 — плагиоклаз; 2 — биотит; 3 — м икроклин

Рис. 7. Зависимость количества калия в плагиоклазах на разных расстояниях от кон
такта



Значения К-Ar возраста плагиоклазов и микроклинов зоны контактового мета
морфизма

Таблица 3

№ образца Возраст, Возраст Е, ^ кал С2 , сек "1 40 Аг**
млн лет (К)*, 

млн лет
1

моль 2 >
М ОЛЬ

20 340
Плагиок лаз

126000 7,9- 1015 34
220 480 1045 - 143000 3,16 • 101в 60
370 1100 2000 - 128000 - 37
525 2630 _ - — _ _
670 2020 - 44000 200000 1,59 • 102‘ 40
1120 2330 _ - - _
1325 2800 - - 200000 47

370 472
Микроклин

51000 170000
525 495 - - — — _
670 554 - 44000 169000 — _
1120 860 - - - _ _
1325 857 - - 126000 — _

Е 1 — низкоэнергетическое состояние; Е2 — высокоэнергетическое состояние 
* С исправлением на привнесенный калий 

** Приведенное количество 40Аг в низкоэнергетическом состоянии оценено 
приблизительно и максимально, так к ак  учитывается вся область выделения 
(фактически несколько различных состояний) до последнего пика. Кроме того, 
опыт не доведен до конца ввиду высоких температур выделения.

личных минералов. Время проявления первого регионального метаморфиз
ма беломорских гнейсов оценивается в 2700—2800 млн лет по данным 
Rb-Sr метода по породе в целом [19] и U-Pb метода по цирконам [20]. 
Вариации возраста внутри контактового ореола вызваны процессами ста
новления интрузии. Возраст щелочной интрузии оценивается в 
400 млн лет по биотиту из интузии и биотиту вблизи контакта и согла
суется со значениями К-Ar возраста других минералов из массивов ка
ледонского комплекса ультраосновных и щелочных интрузий [18]. Су
щественно, что изменение кажущегося К-Ar возраста плагиоклаза в за
висимости от расстояния до контакта незакономерно, что может быть 
связано с различной потерей или захватом аргона в докаледонское время. 
Интерпретация данных усложняется тем, что омоложение происходит не 
только за счет потери аргона, но и за счет привноса в минерал калия 
(рис. 7 ) . Содержание калия в плагиоклазе является чувствительным инди
катором наложенного процесса, в данном случае процесса альбитизации 
под действием растворов, поступающих из интрузии или мобилизованных 
магматической деятельностью из вмещающих пород.
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РЕЗУЛЬТАТЫ И ОБСУЖДЕНИЕ

С целью изучения поведения К-Ar системы биотитов плагиоклазов и 
микроклинов был определен их кажущийся возраст на разном удалении от 
контакта с интрузией (см. табл. 2, 3, рис. 6 ). Анализы флюидных компо
нент были получены для этих же минералов по породам в целом. Главные 
компоненты выделенных газов — вода, углекислота, метан, окись углерода. 
Состав такого флюида удобно представить на тройной диаграмме Н—О—С 
(рис. 8 ). При смене фаз интрузии имела место эволюция флюидного режи
ма. Пироксениты первой фазы имеют существенно более углекислотный 
флюид, чем уртиты завершающей фазы. Пироксены из пироксенитов содер- 
дат наиболее восстановленные газы (со значительной долей метана) при 
наименьшей газонасыщенности — не более 0,2—0,3 см3/г. Канкрениты и 
нефелин поздней фазы содержат окисленные водно-углекислотные флюид
ные включения при весьма высокой газонасыщенности 5—15 см3/г.

Флюидное воздействие интрузии на вмещающие гнейсы наиболее отчет
ливо видно при рассмотрении главных компонент флюидов — воды и 
углекислоты и их соотношений (рис. 9 ) . Рассмотрение поведения различ
ных компонент флюида показывает, что минералы становятся все менее га
зонасыщенными по каждой компоненте по мере приближения к  границе 
зоны фенитизации (рис. 1 0 -1 3 ); внутри зоны фенитизации они захваты
вают дополнительные количества флюидных компонент — углекислоту, 
метан, в меньшей степени — воду. Весьма высокие количества углекислоты 
были измерены при анализах плагиоклазов из зоны фенитизации, однако, 
как  следует из масс-пирограмм, большая часть углекислоты образуется 
за счет декомпозиции микровключений карбонатов в плагиоклазах (отчет
ливый пик декарбонатизации с максимумом при температуре 750-- 800°С) . 
Преимущественный захват углекислоты в плагиоклазы и образование 
карбоната проявляется в несколько отличном от других минералов поведе
нии плагиоклаза даже вне зоны фенитизации (см. рис. 9 ) .

Рассмотрение величины отношения воды к углекислоте показывает, что 
для микроклина и биотита оно увеличивается, а у плагиоклаза — умень
шается по мере приближения к  границе фенитизации (400—500 м ) . Внут
ри зоны фенитизации микроклин неустойчив, а у биотита и плагиоклаза 
это отношение быстро падает. Учитывая постепенное уменьшение абсолют
ных количеств каждой компоненты флюидов вне зоны фенитизации, ва
риации отношений Н2 0 /С 0 2 следует приписать температурному воздейст
вию интрузии и вариациям в кинетических параметрах дегазации Н20  и 
СО2 из разных минералов (Bt, PI, M i ) . Количественная оценка характера 
изменения абсолютных количеств Н20  и С 0 2) по мере приближения к 
контакту позволяет расположить минералы в ряд в порядке уменьшения 
величины энергии активации выделения летучих компонент: B t.M i, PI.

Результаты, полученные по породе в целом, не отражают эволюционных 
закономерностей, поскольку изменение в них содержания воды и углекис
лоты является функцией относительного количества биотита (главная 
водосодержащая фаза) и карбоната (носитель С 0 2) в породе, что опреде
ляется текстурными и структурными особенностями пород в разных 
точках опробования.

Полученные результаты позволяют объяснить вариации возраста и 
флюидного компонента в зоне контакта, исходя из эволюции флюидного
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Рис. 8. Тройная Н—О—С диаграмма для флюидных компонент, выделенных из образ
цов

Анализы по породе в целом: Р — пироксениты; 6 — гнейсы; F  — фениты, минералы 
интрузии: X  — пироксены; С — канкриниты; минералы гнейсов: 1 — плагиоклазы;
2 — биотиты; 3 — микроклины. Стрелкой показано изменение состава флюидов 
интрузии от ранних фаз к поздним

Нг0, см’/г

j______________I___________
0,000 500 1000 1500 П 0,000 500 1000 П
Рис. 9. Зависимость изменения отношения Н20 /С 0 г в минералах и породах на разных 
расстояниях от контакта

Условные обозначения см. на рис. 8

Рис. 10. Содержание воды в минералах на разных расстояниях от контакта 
Условные обозначения см. на рис. 8



C02, cn3/ r

Рис. 11. Содержание углекислоты в минералах на разных расстояниях от контакта 
Условные обозначения см. на рис. 8

Рис. 12. Содержание НС1 в минералах на разных расстояниях от контакта 
Условные обозначения см. на рис. 8

режима самой интрузии. Ранняя фаза (пироксениты), самая высокотемпе
ратурная, вызвала прогрев вмещающих гнейсов, и, как следствие, по мере 
приближения к  контакту наблюдается увеличение степени потерь флюид
ных компонент минералами. Флюидное воздействие первой фазы было 
незначительным, что подтверждается малой газонасыщенностью минералов 
пироксенитов. Поздние фазы интрузии характеризуются высокой газона
сыщенностью, обилием существенно углекислотного флюида. Флюидное 
воздействие на вмещающие породы было значительным, что наиболее 
отчетливо проявилось в формировании мощной зоны фенитизации с зах
ватом в минералы фенитов дополнительных количеств флюидных компо
нент, и прежде всего углекислоты. Следы флюидного воздействия первой 
фазы интрузии, характеризующейся относительно более восстановленны
ми флюидами со значительной долей метана, можно обнаружить непос
редственно у границы зоны фенитизации, там, где флюидное воздействие 
поздних фаз не сказалось. Действительно, у границы зоны фенитизации 
проходит восстановленный флюидный фронт, что иллюстрируется графи
ком  зависимости коэффициента восстановленности флюидной системы 
К  [Л] от расстояния до контакта (рис. 14) . Существование восстановлен
ного фронта подтверждается и изменением отношения Н2/Н20  в газах, 
полученных в опытах по дегидратации биотитов. Водород генерируется в 
процессе дегидратации в результате реакции окисления F e2+ водой; таким 
образом, величина Н2 /Н2 О отражает степень окисления железа в иссле
дуемом биотите. На рис. 15 видно, что это отношение максимально вблизи 
границы зоны фенитизации.

Это заключение подтверждается и ранее опубликованными данными 
по кинетике выделения радиогенного аргона, воды и водорода из биотитов 
зоны контактового метаморфизма. В работе [21] отмечалось, что потеря
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Рис. 14

Рис. 13. Содержание метана в минера
лах на разных расстояниях от кон
такта

Условные обозначения см. на рис.8

Рис. 14. Зависимость коэффициента 
восстановленности газов, выделен
ных из минералов от расстояния от 
контакта с интрузией, где K \R  ] =
= (На + СН4 + СО) / (сумма всех ком
понент)

Условные обозначения см. на рис.8

Рис. 15. Отношения Н2 /Н2 О в опытах 
по дегидратации биотитов

радиогенного аргона вне зоны фенигизации сопровождалась частичной 
дегидроксилацией в условиях повышенного парциального давления водо
рода.

Таким образом, полученные данные позволяют предполагать, что пове
дение химически активных компонентов флюида в некоторых случаях 
аналогично поведению радиогенного аргона в минералах. Более того, 
изучение эволюции флюидных систем при различных геологических про
цессах позволит, вероятно, уточнить условия миграции радиогенных и 
радиоактивных изотопов, что поможет в интерпретации геохронологи
ческих данных при датировании полиметаморфических комплексов.
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УДК 550.42

X . Вода

МЕТОД АНАЛИЗА СТАБИЛЬНЫХ ИЗОТОПОВ 
ДЛЯ УЛЬТРАМАЛЫХ КОЛИЧЕСТВ С 0 2 

И ЕГО ПРИМЕНЕНИЕ 
К ИЗЛУЧЕНИЮ МИКРОМАСШТАБНОЙ ИЗОТОПНОЙ ЗОНАЛЬНОСТИ 

В КРИСТАЛЛАХ КАЛЬЦИТА И ГРАФИТА 
В МРАМОРЕ

За последние годы масс-спектрометрия, первоначально разработанная 
Ниром и Маккинни, доработана для измерения стабильных изотопов с вы
сокой точностью и высоким разрешением. Установка тройного коллектора 
на масс-спектрометре делает возможным одновременное измерение изо
топного состава углерода и кислорода в образце С 0 2 . В процессе анализа 
изотопного состава газа мы с высокой точностью измеряли изотопные от
ношения относительно стандарта, прокалиброванного по международному 
стандарту (например, NBS = 20 для кальцита [2]; NBS = 21 для графита 
[6 ]) . В тех случаях, когда мы можем определять изотопный состав малых 

количеств образца, каждый порядка ОД м км оля, цели нашего исследова
ния расширяются, и мы можем обсуждать поведение изотопов во многих 
геохимических процессах с большой детальностью.

Настоящая статья описывает некоторые усовершенствования и модифи
кации определения малых количеств с достаточной точностью и легкостью 
подготовки С 0 2 и результаты по микромасштабной зональности в крис
таллах кальцита и графита метаморфизованных мраморов. Несомненно, 
что развитие лазерного метода и ионно-ионного микроанализа в послед
нее время [3, 4] могли бы быть сильнейшим инструментом определения 
изотопного состава в ультрамалых количествах образца, однако их точ
ность еще недостаточна, не больше чем точность общепринятого масс- 
спектрометра.

НАПУСКНАЯ СИСТЕМА 
ДЛЯ АНАЛИЗА МАЛЫХ КОЛИЧЕСТВ ОБРАЗЦА

Для малых количеств образцов С 0 2 мы использовали напускную систе
м у, представленную на рис. 1. Резервуар для образца в приборе может 
изменяться от 80 до 0,01 см3 поднятием и опусканием ртутного столба. 
Проба газа собирается в резервуар для образцов из реакционной камеры 
или приготовленной отдельно ампулы замораживанием двуокиси углеро
да жидким азотом в пальце-лов уш ке, расположенном в верхней части ре
зервуара для образца. Таким образом, заполняется только полезный 
объем. Кроме того, количество газа в образце может быть рассчитано из 
его объема и давления газа., измеренного по некоторой разнице в высоте 
столбиков ртути в колонках А  и Б  на рис. 1. Мы можем управлять паде
нием давления газа в ходе анализа.

© X. Вада, 1988 
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в '3с и в ,во к pub, °/о„

б ' \ и 6 ,е0 к PDB, %

Объем СОг ,  ним
Рис. 2

Разница вклада пасса - 4'5 между 
образцом и стандартом, В

Рис. 3

Рис. 1. Объем для хранения ультрамалых количеств СОг
Объем сделан из пирексового стекла. Ртутный насос с резервуарам и для пере

качивания газа выполнен из нержавеющей стали. Д ля соединения стекла и нержа
вею щ а! стали использована гибкая трубка с остекленными концами. Нагнетание 
и скачивание ртути осущ ествляется автоматически [13]

Рис. 2. Эффект разделения изотопов углерода и кислорода при натекании через к а
пилляр

Условия анализа описаны в тексте. Изотопные отношения в образце не изменяются 
в процессе его натекания [12]

Рис. 3. Поправки на давление при изотопных анализах углерода и кислорода
Давление образца на 0,5 В ниже давления рабочего стандарта, 6 |80  меньше при

мерно на 1 °/00 по отношению к  значению 6 ,80  при разных давлениях. Этот эф фект 
устраняется введением поправок +2,1 мВ к  массе 45 и +5,0 мВ к  массе 46. Вводя 
поправки —8,0 мВ к  массе 44, —4,0 мВ к  массе 45 и +9,0 мВ к  массе 46, можно полу
чить постоянные значения 8 13С и S 180  при разнице в напуске образца и стандарта 
в 0,5 В по массе 45 [ 12]

1 3 . З а к . 2261



ПРОХОЖДЕНИЕ ГАЗОВОГО ПОТОКА ЧЕРЕЗ КАПИЛЛЯР 
И УРОВЕНЬ ШУМА 

В ХОДЕ ИЗОТОПНОГО АНАЛИЗА

Выход ионов зависит от количества газа, проходящего через капилляр 
при определенной эмиссии катода. Величина газового потока может опре
делять предельные количества образца, которые можно проанализировать. 
Чтобы получить проходящее стандартное отклонение изотопного анализа, 
меньшее чем обычное 0,02%  о> мы можем выбрать соответствующее вы
ходное усиление. На масс-спектрометре МАТ-250 университета Шизуока 
получены следующие условия: общая эмиссия 1,0 мА; количество газо
вого потока 9,22 мкл/ч; давление газа 60 мм рт.ст.

ИЗОТОПНОЕ ФРАКЦИОНИРОВАНИЕ 
В ПРОЦЕССЕ КАПИЛЛЯРНОГО ТЕЧЕНИЯ

Чтобы сохранить постоянным изотопный состав в резервуаре для об
разца при источнике через капилляр, необходимо исключить изотопное 
фракционирование, используя вязкостное натекание по капилляру с по
мощью создания определенного давления в газовом резервуаре. На 
рис. 2 представлены изотопные составы углерода и кислорода малых 
количеств проанализированного газа. При давлении в газовом резер
вуаре 60 мм рт. ст., выходном напряжении массы 45, 2,6 В и скорости 
газового потока 9,22 мкл/ч, как  выяснилось, изменения изотопного соста
ва углерода и кислорода в процессе истечения газа из резервуара незначи
тельно.

ВЛИЯНИЕ ДАВЛЕНИЯ НА ИЗОТОПНЫЕ ОТНОШЕНИЯ

Измеряемые изотопные отношения (45/44) или (46/44) С 0 2 законо
мерно зависят от давления газа. При определении изотопного состава 
углерода и кислорода в С 0 2 при упомянутых в предыдущем разделе ус
ловиях измеряемые изотопные отношения будут меняться с понижением 
давления в газовом резервуаре. Обычно при измерении больших количеств 
газа это не является проблемой. При микромасштабных изотопных опре
делениях значительная доля пробы газа будет попадать в ионный источник 
и давление в газовом объеме будет значительно уменьшаться. Когда мы не 
контролируем давление образца, то следует определять изотопные отно
шения, напуская газы и образца и стандарта в малые объемы. С другой 
стороны, мы можем уравнивать давление газа в объеме образца и стан
дарта, используя резервуар, изображенный на рис. 1. Однако сложно часто 
контролировать давление малых количеств газа на предмет его эквива
лентности со стандартным газом в обычном резервуаре. При анализе малых 
количеств газа с большим количеством стандарта можно компенсировать 
эту разницу с помощью подачи дополнительного сигнала на пульт усилите
лей. На рис. 3 изображены значения 6 13С и 5 180  при давлениях более вы
соких и низких, чем таковые стандартного газа. Как видно из рисунка, ког
да поправки не введены, изотопные отношения С и О изменялись вблизи
1 — 4 % о при различном изменении давления образца и стандарта. Когда
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мы вводили поправки —8,0 мВ для массы 44; -4 ,0  мВ для массы 45; 
+9,0 мВ для массы 46, то получали постоянные 6 13С и 5 180  при различии 
в напусках в 0 ^  В по массе 45 между образцам и стандартом. При напус
ке по массе 44 газа рабочего стандарта 2,6 В искажение измеренных зна
чений с использованием поправок на нулевой уровень усилителя пренеб
режимо мало.

ОЧИСТКА ГАЗА СО,

Образцы кальцита и арагонита были разложены при взаимодействии 
с концентрированной фосфорной кислотой. Углистый материал типа графи
та окисляли до С 0 2 в кварцевых трубках Vycor с окислительным реаген
том, описанным в [12]. Обычно С 0 2 , полученное таким методом, очища
лось удалением водяных паров на ловушке смеси сухого льда и спирта. 
В случае ультрамалых количеств появление воды может сказаться на ин
тенсивности массы 45 при образовании HCOJ ионов в ионизационной ка
мере масс-спектрометра. Поэтому необходимо полностью удалять водя
ной пар из образца двуокиси углерода, так же как  и стандартного газа. 
Вместо использования смеси сухого льда и спирта в ловушке (— 70 °С) 
достаточно хорошо очищает образец льда от воды смесь пентана и жидко
го азота (— —130 °С ); как  показано [5], N-пентановая смесь может разде
лить S 0 2 и С 0 2 . Можно очистить анализируемый газ при наличии в образ
це некоторых количеств S 0 2 .

На рис. 4 изображена схема напусной системы, непосредственно связан
ной с масс-спектрометром МАТ-250 в Университете Шизуока. Т! и Т2 — 
ловушки для очистки с помощью пентана, а ДТ (см. рис. 4) — электроза
мораживающая ловушка с температурой около —100 °С-

Образцы графита реагировали с V20 5 в кварцевых трубках Vycor при 
1100 °С в вакууме в течение 1 ч. Как правило, для получения С 0 2 из гра
фита или углистого материала используется метод окисления атмосферным

Рис. 4. Схема напускной системы к масс-спектрометру МАТ-250, разработанной в уни
верситете Шизуоко

Г , , Т2 — ловуш ки с н-пентаном; DT — ловушка с электроохлаждением для под
держания температуры — 100°С; RP — ротационный насос; DP — диффузионный насос
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кислородом, описанный Крейгом [1]. При анализе газа, полученного та
ким  методом, значительные количества С 0 2 могли быть зарегистрированы 
к а к  высокие фоновые концентрации. В случае малых количеств образца 
мы не могли пренебрегать такой холостой поправкой.

Альтернативный метод — сжигания в лодочке, метод перевода, перво
начально разработан Штормером [8] и Софером [7]. Метод требует в ка
честве камеры кварцевую трубку Vycor и в качестве окислителя V20 5. 
Последним, разлагаясь, выделяет достаточное количество кислорода для 
окисления образца графита до С 0 2 без взаимодействия с кварцевой труб
кой  Vycor при Т  = 1100 °С. Для того чтобы исключить контаминацию, 
V20 5 был отожжен на атмосфере при 500 °С. Кварцевая трубка Vycor 
выделяет фоновую С 0 2 в процессе пробоподготовки, которую удаляют, 
предварительно обжигая трубку при 1100 °С в течение 10 ч на атмосфере. 
Несмотря на эту процедуру, около 0,1 м кл  обедненного 13С С 0 2 выделя
ется из ампулы и смешивается с образцом газа. Для того чтобы точность 
определения составила ~  0 ,1 % о. необходимо взять количество газа по 
крайней мере больше 10 м кл.

МИКРОМАСШТАБНАЯ ИЗОТОПНАЯ ЗОНАЛЬНОСТЬ 
В КРИСТАЛЛАХ КАЛЬЦИТА И ГРАФИТА В МРАМОРАХ

Химическая и изотопная зональность в минералах является четким ин
дикатором неравновесности и важным ключом для понимания метаморфи
ческих процессов. В работе [10] Вада четко показал, что в кристаллах 
кальцита и графита из мраморов метаморфического пояса Хида централь
ной Японии имеется изотопная зональность.

Бы ло выполнено три пересечения через кальцит—графит—кальцит в гра
ничащих зернах (рис. 5) для исследования изотопного состава углерода 
и кислорода (рис. 6 ) . В кальците по всем трем пересечениям значения 
5 13С постоянно около 3 % 0 , которое постепенно понижается до 2 % 0 у 
контакта с графитом. Для графита значения 5 13С по-видимому, постоянны, 
за исключением очень узкой зоны по обе стороны кристалла графита, где 
значения б 13С резко уменьшаются. На пересечении В 1 значения 6 13С 
графита соответствуют центральной части пересечений А —В.

Рис. 5. Расположение микропроб 
кальцита и графита, отобранных из 
мраморов районов распространения 
метаморфических пород Вада гава и 
Хида центральной Японии. Графит- 
кальцитовые пары исследовались 
в трех пересечениях А , В  и В ' гра
фитового зерна, отороченного каль
цитом. Размеры кристалла графита 
около 3 мм в длину и 0,2 мм тол
щиной
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Кальцит I Графит , Кальцит

Расстояние от границы зерна, икм 
Рис. б. Результаты изотопного анализа кристаллов кальцита и графита в пересечениях .4, В к В '

Результаты для центральной части в пересечении А дополнительно показаны звездочками. Точки отбора 
проб показаны на рис. 5. Значения S 13С для графита А—В показаны на рис. 1 черными прямоугольниками, 
значения 6 13С для графита в контакте с кальцитом в профиле В ' показаны незалитыми прямоугольниками 
на рис. S
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Поведение изотопов кислорода резко отличается от поведения изотопов 
углерода; значение 6 180  в ядре кристалла кальцита постоянно и равно 
—4,7°/оо- По направлению к  границе зерна оно постепенно уменьшается 
примерно на 4 % 0 - На рис. 6 показаны два значения б 18О ( -5 ,4  и - 5 3 % о )  
в кальците, взятые на интервале около 500 м км  в центре ядра кристалла, 
что значительно ниже среднего значения - 4 ,7 % о на пересечении А. На пе
ресечении В  значение 5 180  увеличивается от -1 2 ,7  до - 9 ,0 % о с незначи
тельными колебаниями от ядра к границе.

Поскольку в мраморе присутствуют только следовые количества сили
катных минералов, обеднение 18 О не может быть связано с декарбонати- 
зацией и дегидратацией. Тенденцию к  сильному обеднению 180  можно 
объяснить только обменными реакциями с инфильтрующимся раствором, 
характеризующимся низкими величинами 6 180 .  На пересечениях кальцит- 
графит—кальцит (см. рис. 5) направление спайности кристаллов кальцита 
по обе стороны от графита различается. На пересечении А  наблюдается 
спайность по ромбоэдру, параллельная узкой поверхности контакта с гра
фитом. На пересечении В н В 1 линия спайности кристалла кальцита наклон
но проникает за границу кристалла графита. Контакт кальцита и графита 
на пересечении В 1 четкий как  лезвие ножа, а на пересечении В — нечеткий, 
так как  мелкие кристаллы графита проникают в кристалл кальцита. Наибо
лее вероятно, что такой тип поверхности контакта зерен является прово
дящим для метаморфического флюида. Неравномерность кальцит-графито- 
вых границ и существование микровключений графита, по-видимому, оп- 

-ределяют частичную неоднородность величин 6 18 О на пересечении В.
Различия между значениями 5 180  по обеим сторонам кристалла кальцита 

на контакте с графитом (пересечение А )  могут быть вызваны разницей 
в проницаемости двух границ. Гомогенность ядер кристаллов кальцита 
фиксирует достижение изотопного равновесия углерода, а тот факт, что 
величина 6 13С как  в кальците, так и в графите уменьшается по направле
нию к  границе, связан с относительным обеднением метаморфического 
флюида тяжелыми изотопами 13С и 180  на последних стадиях процесса.
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УДК 550.93:621.039.86.375.826

М.И. К арпенко, В.В. И ваненко

ЛАЗЕРНЫЙ ВАРИАНТ МЕТОДА 3 9 Аг-40Аг 

И ЕГО НОВЫЕ ВОЗМОЖНОСТИ

Датирование мелкокристаллических образцов, отдельных зон и фаз ми
нералов, изучение состава включений и пространственного распределения 
изотопных отношений непосредственно в аншлифе требуют применения 
локальных методов анализа. В изотопных исследованиях благородных га
зов таким методом является предложенный лазерный вариант 39Аг- 40Аг 
[11]. Главным отличием от традиционного метода ступенчатого нагрева 
является использование в качестве экстрактора газов энергии лазерного 
излучения. Очевидные преимущества лазерного варианта метода 39 Аг- 40Аг 
все больше привлекают к нему внимание геохронологов и геохимиков 
[5 -1 6 ] .

В лаборатории изотопной геохронологии ИГЕМ АН СССР применение ла
зерного метода начато в 1985 г. [3]. Был использован импульсный лазер 
H a N d 3+ стекле, работающий в режиме свободной генерации. Полная стериль
ность, высокая локальность и кратковременность лазерного импульса 
позволили снизить необходимое для анализа количество вещества до 

-1СГ4 г.
Однако наряду с преимуществами перед традиционным методом

39 А г -4 0 Аг лазерный вариант как  метод общего плавления не дает инфор
мации о нарушенное™ калий-аргоно вой системы образца. Попыткой обой
ти этот недостаток была предложенная Х.В. Мюллером с сотр. [12] методи
ка лазерного зондирования с предварительным прогревом образца. Осно
вой ее служит предположение о том, что при прогреве аргон теряется толь
ко из нарушенных участков, которые уже частично потеряли его в течение 
геологической жизни минерала. В ненарушенных участках отношение
4 0 Аг/3 9 Ах при этом, как  предполагается, не должно измениться, так как  в 
природе эти участки не теряли радиогенный аргон, а при лабораторном

©М.И. Карпенко, В.В. Иваненко, 1989
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Рис. 1. Сравнение возрастных спектров 40Аг/39Аг, полученных традиционным (а) 
и лазерным (б) методами

1 — м усковит Черная Сапма; 2 — биотит Черная Салма; 3 — омоложенный м и к р о 
клин  Черная Салма; 4 — нефелин 399/3 (с избыточным аргоном)

прогреве, который делается после облучения образца быстрыми нейтро
нами, 40 Аг и 3 9 Аг должны диффундировать одновременно, и это не повли
яет на их отношение. В данном случае возраст, рассчитанный по отношению 
40Аг/39Аг, измеренному после лабораторных прогревов, будет, согласно 
исходному предположению, истинным.

Однако в действительности характер миграции аргона при прогреве 
минерала отличается от этой модели: аргон не только теряется из нарушен
ных участков, но и частично скапливается в дефектах — ловуш ках крис
талла [4]. Прогрев, таким образом, не устраняет нарушенное™ изотопной 
системы минерала, а, наоборот, может лишь увеличить ее. Поэтому опреде
ление возраста по предварительно прогретому образцу не гарантирует 
истинности датировки (см., например, [4, с. 122, рис. 2, а, б., 3, а, б, ] , где 
рассчитанные по высокотемпературным ступеням возрасты получились да
же выше возрастов исходных непрогретых минералов). Кроме того, в ла
зерной методике с предварительным прогревом зондируются каждый раз 
после очередного прогрева новые участки образца, т.е. фактически иссле
дуется все время обедненный аргоном слой, что может привести к  равен
ству отношений 40 Аг/3 9 Аг при последовательных зондированиях даже для 
образцов с нарушенной изотопной системой. Из этого следует, что методи
ке зондирования с предварительным прогревом образца присуща нена
дежность.
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Сравнение результатов ступенчатого выделения 40Аг/39Аг традиционным [1] и 
лазерным [2] методами

Таблица 1

Ступенчатый нагрев Лазерный вариант

Минерал Т ,°  С Рассчитанный № зонди Рассчитанный
возраст, млн лет 
(*1ст)

рования возраст, млн 
лет (±1ст)

Мусковит Черная Сал- 900 1791*6 1 1782*35
м а — геохронометриче- 1000 1790*10 2 1800*30
ский стандарт; паспорт 1100 1788*6 3 1782*30
ный возраст 1790±20
МТТН ТТ РТ

1200 1791*6
МЛП J1C1

1790*10* 1790*30*

Биотит Черная Сал- 500 1670±25 1 1730*15
ма -  ненарушенный 600 1735*15 2 1715*15
образец, 1740±20 млн лет 700 1740*15 3 1725*25

800 1740*15 4 1725*15
900 1740*15 5 1725*15
1100 1805*125

1740*20* 1725*15*

Микроклин Черная Сал- 500 - 1 1255*20
ма, искусственно омоло 600 - 2 1450*100
женный на —50%; возраст 700 26*13 3 1900*100
исходного неомоложенно- 800 66*10 4 2220*125
го образца 1525*20 млн лет 900 166*10 5 2150*45

1000 560*10 6 2265*80
1100 1360*20 7 2315*30
1200 1680*20
1500 1630*40

Нефелин, (399/3), со 500 4850+60 1 4095*60
держащий избыточный 600 2600*50 2 3630*35
аргон 700 1120*25 3 3230*55

800 750*20 4 2755*85
900 690*20 5 2605*50
1000 710*20
1100 780*15
1200 440*15
1300 520*15
1400 620*15

1470±1525 630*15
700

•Средневзвешенная величина.
Примечание. В результаты измерений вводились поправки на холостые опыты 

и распад 39А г . У казанная погрешность соответствует 1 а воспроизводимости изм е
рений. Энергия лазерного импульса ~0,5  Дж , длительность ~ 1 5 0  м к с ; из биотита 
газ отбирался 10 импульсами, из остальных минералов — 100 импульсами. При расче
те возраста использовались константы: \д -  = 4,962 ■ 10~10 л ”1 ; \ е = 0,581 • 10~10 л ' 1 ; 
40К /К =  0,01167 ат.%.
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Рис. 2. Зависимость сохранности 39Аг от 
глубины зондирования для мусковита Чер
ная Салма

Появились также работы, где лазер используется просто в качестве 
нагревателя вместо высокочастотной печи или электропечи для ступен
чатого выделения 40 Аг/3 9 Аг [5, 16]. При этом получаются возрастные 
спектры, практически такие же, как  при традиционном ступенчатом выде
лении. Однако при такой методике в значительной мере утрачивается ло
кальность исследования, так как  прогревается весь образец.

Таким образом, известные из литературы попытки сохранить в лазер
ном варианте преимущество метода ступенчатого выделения 40Аг/39Аг — 
возможность судить о нарушенности К -Ar системы образца — не решают 
этой задачи.

Нами разработана и опробована новая методика лазерного локального 
обнаружения нарушенности калий-аргоновой системы минерала [2]. Ис
пользуются свойства самого лазерного луча: в режиме свободной генерации 
при взаимодействии с минералами-диэлектриками образованию повреж
дений, как известно, способствует поглощение дефектами материала, как  
внешними, так и внутренними. Лазерное зондирование приводит, следова
тельно, к  преимущественному разрушению дефектных зон. В то же время 
нарушенность К -Ar системы минерала связана, к ак  показали исследова
ния механизма миграции аргона в минералах [4 ], чаще всего с неоднород
ным распределением аргона — с присутствием его не только в форме еди
ничных атомов в кристаллической решетке минерала, но и в газообразной 
форме в дефектах структуры (скопление радиогенного аргона при нало
женных процессах или захват избыточного аргона). Предлагаемая мето
дика заключается в серии последовательных лазерных зондирований одного 
и того же микроучастка образца, выявляющих эту неоднородность.

В табл. 1 и на рис. 1 представлены результаты измерений по методике 
лазерного зондирования в сравнении с данными, полученными традицион
ным ступенчатым нагревом образца. Это сопоставление показывает, что при 
многократном лазерном зондировании одних и тех же микроучастков 
образца возрастные спектры имеют тот же характер, что и при ступенча
том нагреве: для ненарушенных минералов (мусковит и биотит "Черная 
Салма”) получается плато, для омоложенного микроклина — спектр 
типа лестницы вверх, для содержащего избыточный аргон нефелина — 
типа лестницы вниз. При этом рассчитанные по лазерным спектрам значения 
возраста стандартов с нерарушенными изотопными системами хорошо 
согласуются с традиционными измерениями 1790 ±30 и 1790 ±10 млн. лет
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для мусковита, 1725 ±15 и 1740±20 млн. лет для биотита. Что касается 
минералов с нарушенными К-Ar системами, то кажущиеся возрасты 
конкретных ступенек, естественно, не совпадают, так как  различны ме
ханизмы выделения аргона из минералов: при воздействии лучом лазера 
происходит разрушение микроучастка образца, а при ступенчатом нагреве 
идет диффузия аргона и выделение его из микропузырьков во всем 
объеме образца.

Нужно подчеркнуть, что для нарушенных минералов возраст каждой 
ступеньки не имеет, как  правило, реального геологического смысла. Значе
ние имеет вид возрастного спектра, указывающий на характер нарушеннос
ти изотопной системы минерала [4]. Таким образом, серия лазерных 
зондирований одного и того же микроучастка образца дает возможность 
получить возрастной спектр 40Аг/39Аг, причем использование импульсно
го лазера обеспечивает локальность анализа.

Дальнейшая разработка методики лазерного зондирования проводилась 
лазером, работающим в режиме модулированной добротности (LiMA-1, 
Л*= 0,63 м к м ) , который позволяет ’’снимать”  слои вещества толыциной 
в несколько микрон. Этот режим дает возможность не только получать 
возрастные спектры, но и детально исследовать зависимость отношения
40 Аг/3 9 Аг от глубины зондирования. При таком исследовании было вы 
явлено резкое завышение величины отношения 40 Аг/3 9 Аг в приповерхност
ных слоях зерен минералов, обусловленное, очевидно, преимущественной 
потерей 39Агпри нейтронном облучении. Полученная зависимость сох
ранности 3 9 А г о т  глубины зондирования показана на рис. 2 для стандарта- 
мусковита "Черная Салма” , облученного потоком быстрых нейтронов 
~ 4 -1 0 -18 нейтронов/см2 (с энергией нейтронов больше 3 МэВ). Условный 
возраст, рассчитанный по завышенным значениям 40A t/39Ат, возрастает 
в приповерхностном слое до 2250 млн. лет (при паспортном возрасте 
1790 млн лет).

Этот же эффект проявился при послойном исследовании образца омоло
женного микроклина "Черная Салма” (см. табл. 1). Условный возраст 
в приповерхностном слое составил 3740 млн лет.

Выявленный поверхностный эффект следует, таким образом, учитывать 
при лазерном анализе мелкокристаллических образцов. Для дальнейшего 
развития метода необходимо детальное изучение взаимодействия излу
чения с веществом при различных режимах лазерного воздействия.
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УДК 550.4

В.Б. Поляков

МЕТОД ИЗОТОПИЧЕСКИХ ЧИСЕЛ СВЯЗЕЙ 

(математическое обоснование, новых результатов)

В соответствии с термодинамическим подходом коэффициент разде
ления изотопов в равновесно протекающих химических реакциях опреде
ляется для двух видов молекул, участвующих в реакции, в виде отноше
ния

а  = /Si/и»,

где 01 и /32 — (3-факторы реагентов 1 и 2 соответственно. (3-Фактор вычис
ляется как  отношение статистических сумм изотопно-замещенной и не
замещенной молекулярных форм [2] и имеет одну и ту же величину для 
данной изотопной формы и заданных внешних условий во всех химических 
реакциях. Поэтому знание )3-факторов реагентов позволяет рассчитать 
фракционирование изотопов в любой химической реакции.

Расчет 0-факторов представляет собой довольно сложную задачу. Преж-

© В.Б. Поляков, 1989.
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Таблица 1
ИЧС углерода при 300 К (по Э.М. Галимову [4])

^ с - х гс - х

Символ Значение Символ Значение

^ С -Н 0,0284

L c - c 0,0464

LC=C 0,0785

LC^C 0,088

i C - N 0,050
^C =N 0,079

^C = N 0,090

L c - o 0,055

L c= o 0,096

i C - F 0,056

^ C -C l 0,030

^ C -B r 0,027

LC-1 0,018

LC=S 0,050

lC-H 0
!C-C 0,0013

!C=C 0,0016

lC=C 0,0002

*C-N 0,0016

*C=N 0,0016
*C=N 0,0003

l c - o 0,0019
l c~ o 0,0028

lC -¥ 0,0020
lC-C\ 0,0001
;C -B r -0 ,0 0 0 1
lC- J -0 ,0 0 0 7
lC=S -0 ,0 0 0 5

де всего необходимо измерить колебательный спектр молекулы (или най
ти его по литературным данны м). Затем, решая обратную задачу теории 
молекулярных колебаний, рассчитать приближенное силовое поле моле
кулы  и, используя его, найти колебательный спектр изотопно-замещенной 
формы. Наконец, применяя формулу Юри [10], вычислить /3-факторы. 
Эта процедура даже при использовании весьма совершенных программ [5] 
требует значительного времени и усилий для расчета |3-фактора каждой 
новой молекулы.

Кроме, того расчеты крупных молекул (70—80 атомов) и прежде всего 
органических соединений, несмотря на всевозрастающие возможности ЭВМ, 
трудно выполнить таким способом вследствие крайне сложного колеба
тельного спектра молекул, трудностей с соотнесением частот и больших 
затрат машинного времени.

Поэтому необходимы разработка и совершенствование приближенных 
методов, которые обеспечивают быструю оценку /3-факторов. Э.М. Гали- 
мовым был предложен [3, 4] очень простой способ расчета (3-фактора при 
замещении изотопов углерода, названный методом изотопических чисел 
связей. Согласно методу изотопических чисел связей (ИЧС), /3-фактор 
может быть представлен в виде

/ 3 = 1 + 2  Lp,  (1)
м

где — вклад химической связи изотопно-замещаемого атома с номе
ром м в 0-фактор, названный изотопическим числом связи. Было предпо
ложено, что ИЧС является независимым от других связей в этой молеку
ле и имеет одно и то же значение для каждого типа связи в различных 
молекулах, причем связи классифицируются в соответствии с теорией
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локализованных электронных пар. Используя известные значения ^-фак
торов некоторых молекул, Э.М. Галимов рассчитал значения L u [3,4]. 
Расчеты выполнены для 300 К, результаты приведены в табл. 1. Для уче
та влияния на 0-фактор атомов, удаленных на две связи от центра изотоп
ного замещения, были введены поправочные слагаемые (табл. 1, колон
ки 3,4). Проверка приведенных значений на больших массивах независи
мых данных, около 150 молекул и их фрагментов, показала хорошую со
гласованность точных и приближенных расчетов.

Физико-химические принципы, лежащие в основе метода ИЧС, даны 
в [4]. В отличие от других приближенных методов [8, 9] метод ИЧС не
посредственно связан с химическим строением молекулы.

Ниже представлено дальнейшее развитие метода ИЧС: дано квантово
статистическое обоснование представления (1 ) , проведен анализ приме
нения метода к  новому классу соединений — аминокислотам, рассмотре
на температурная зависимость ИЧС.

К В А Н Т О В О -С Т А Т И С Т И Ч Е С К О Е  О Б О С Н О В А Н И Е  
А Д Д И Т И В Н О ГО  П Р Е Д С Т А В Л Е Н И Я  /3-ФАКТО РА

Квантово-статистическое доказательство представления (1) для /3-фак
тора основано на преобразовании квантового гамильтониана молекулы 
к  следующим координатам: смещение радиус-вектора молекулы ДR  и 
смешение векторов химической связей в молекуле Д//.  Эти координа
ты связаны с обычными координатами — смещения радиус-векторов ато
мов в молекуле Af*k — следующими соотношениями:

2  тк7\гк 
-► к 

Д R  =
Em* (2)

A lt  = A rk , -  A rk ,

где к  нумерует атомы в молекуле, к\ и к { — номера атомов в конце и 
начале г'-й связи.

В результате преобразований (2) колебательно-вращательный гамиль
тониан молекулы имеет вид

Н  = - Х 1 (1Ер{Ар} + U(At.),
/ а '2Ц

Я* = — £  A ijA p jA pj  + — 2  bA^v~Kptl'Epv + С/(дТ,),
2 ij 2 txv

(3)

где A p i  — импульс, сопряженный координате Д / Д р , -  =  —/ h — - ;
_> — >. д Д/)
A if — тензор обратных масс в координатах (2 ) ; bAilv — разность тен
зоров обратных масс для изотопно-замещенной и незамещенной изотоп
ных форм, в тех же координатах (2 ) , греческие индексы ц и и нумеруют 
связи изотопно-замещенного атома.
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В первом порядке теории возмущений, когда в качестве возмущения 
рассматривается второй член в гамильтониане Я *, отношение квантовых 
статистических сумм в соответствии с общей теорией имеет вид [7]

7 7  = 1 + 2  ~%PV >, (4)Q 2 к Т  цр

где к  — постоянная Больцмана, Т — температура, < > — означает усредне
ние как  по квантовому состоянию, так и по всем состояниям незамещен
ной молекулы. Условием применения теории возмущений является ма
лость возмущающего члена ~ h A v  по сравнению с величиной к Т  (h — по
стоянная Планка, A v  -  изотопное смещение частот). Аналогичным являет
ся и выражение для отношения классических статистических сумм, но 
усреднение ведется теперь ко  классическому распределению

{ ~  ^ = 1 + —~  2  Дрд Д р у )клас- (5)
\  U 1 Z k l uv^  клас
По определению /3-фактора [7], разделив (4) на (5) и удерживая чле

ны первого порядка, после суммирования по одному из индексов полу
чим представление (1 ). Причем

-  <Дрм 5р„> клас) .  (6)
2k l  v

Таким образом, в первом порядке теории возмущений 0-фактор пред
ставим в виде отношения суммы инкрементов по связям изотопно-заме- 
щаемого атома.

Полученное доказательство представления (1) для 0-фактора и выраже
ния для инкремента (6) подчеркивают приближенный характер метода 
ИЧС дают возможность для обобщения и развития метода. Действитель
но, при изменении вида связей изотопно-замещаемого атома величины 
< Д рдД /fj, >, вообще говоря, изменяются, что приводит к  некоторому из
менению LM. То же происходит и при изменении вида связей, удаленных 
от изотопно-замещенного атома на одну и большее число связей, причем 
по мере удаления связи ее влияние уменьшается. Это обстоятельство от
крывает две возможности развития метода ИЧС: 1) введение поправоч
ных членов, учитывающих влияние изменений связей изотопно-замещае
мого атома, а также более удаленных атомов на инкременты; 2) расчет 
0 -фактора данного атома по фрагменту, включающему связи изотопно- 
замещаемого атома и более удаленные связи (такой способ был предло
жен ранее Н.И. Падалко и С.И. Голыш евым).

П Р И М ЕН ЕН И Е М ЕТО Д А  И ЧС  
К  Р А С Ч Е Т У  0-Ф А К ТО РО В  А М И Н О К И С Л О Т

Одним из важнейших путей развития метода ИЧС является его про
верка и распространение на основные классы соединений. Нами была про
ведена проверка возможности использования ИЧС для оценки 0-фактора 
аминокислот — соединений, представляющих исключительную важность 
для биогеохимии и органической геохимии. С этой целью на основе ком-
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Таблица 2
Сравнение расчетов по спектральному методу и методу ИЧС

Аминокислота Химическая
формула

(3-Факторы

Спектральный
метод

Метод ИЧС

Глицин СООН 0. 1,1921 1,1988
1 02 1,1674 1,1579

H2CNH2 0, 1,1805 1,1783
Глутаминовая СООН 0, 1,1929 1,1985
кислота 1 0г 1, 1732 1,1772

Н2 CNHj 0* 1,1524 1,1538
1

с н 2 0* 1,1561 1,1553

1 0, 1,1692 1,1985
с н 2
1

СООН

02 1,1741 1,1769

Аланин СООН 0. 1,1969 1,2001
1

HCNH2 02 1,1789 1,1759

1 0г 1,1717 1,1702

СНз 0Е 1,1825 1,1821

Серин СООН 0. 1,1973 1,2001
1

HCNHj 02 1,1801 1,1779

| 03 1,1600 1,1611

Н2СОН 0Z 1,1791 1,1793

плекса программ [5] описанными выше методами по спектральным дан
ным рассчитаны /3-факторы четырех аминокислот: глицина, аланина, 
глутаминовой кислоты и серина. Аминокислоты подобраны таким обра
зом, чтобы в них входили основные структурные группы, характерные для 
этого класса соединенй. Результаты представлены в табл. 2. Они показы
вают удовлетворительное согласие расчетов по методу ИЧС с расчетами по 
описанному выше спектральному методу и позволяет распространить ме
тод ИЧС на расчет (3-факторов аминокислот.

ТЕМПЕРАТУРНАЯ ЗАВИСИМОСТЬ ИЧС

Как уже подчеркивалось выше, все расчеты изотопических чисел свя
зей проведены для 300 К. Между тем является необходимым для практи
ческих задач уметь расчитывать |3 -факторы при различных температурах, 
для чего необходимо знание температурной зависимости ИЧС. Помимо 
практических задач, расчет температурной зависимости позволяет устано
вить температурные пределы применения метода ИЧС, поскольку, как  
показано выше (см. уравнение (4 )), применение теории возмущений 
возможно только при достаточно высоких температурах.

Бы л проведен расчет температурной зависимости ИЧС в широком ин
тервале температур от 173 до 1273 К. Для расчета ИЧС отобраны моле-
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Таблица 3
Значения ИЧС для ряда температур

Г, к t , °С L c -H ^С -С 'с - С Максимальная
невязка

173 -1 0 0 0,0593 0,1074 0,0122 0,0068
223 -5 0 0,0428 0,0737 0,0055 0,0054
273 0 0,0327 0,0542 0,0037 0,0043
283 10 0,0312 0,0512 0,0034 0,0042
293 20 0,0298 0,0485 0,0031 0,0040
303 30 0,0285 0,0460 0,0028 0,0038
313 40 0,0272 0,0427 0,0025 0,0036
323 50 0,0261 0,0416 0,0023 0,0035
343 70 0,0240 0,0378 0,0019 0,0032
363 90 0,0222 0,0344 0,0016 0,0030
373 100 0,0214 0,0329 0,0014 0,0029
413 140 0,0185 0,0278 0,0010 0,0025
453 180 0,0162 0,0238 0,0007 0,0021
493 220 0,0143 0,0206 0,0005 0,0018
533 260 0,0127 0,0176 0,0003 0,0015
573 300 0,0114 0,0158 0,0002 0,0014
673 400 0,0089 0,0118 0,0001 0,0011
773 500 0,0071 0,0092 0,0000 0,0008
873 600 0,0058 0,0073 0,0000 0,0007
973 700 0,0048 0,0059 0,0000 0,0005

1073 800 0,0041 0,0049 0,0000 0,0004
1173 900 0,0035 0,0042 0,0000 0,0003
1273 1000 0,0030 0,0035 0,0000 0,0002

кулы, колебательный спектр которых был рассчитан J1.A. Грибовым и 
сотр. [6] и включен в библиотечный каталог. Это связано с тем, что все 
вычисления колебательных частот в данном случае проведены на основе 
единой системы силовых постоянных, переносимых в ряду родственных 
молекул. Кроме того, достаточно хорошее совпадение не только колеба
тельных частот, но и рассчитанных инфракрасных и рамановских спектров 
с экспериментальными далает эти данные наиболее надежными.

Для всех отобранных молекул были рассчитаны колебательные часто
ты основной и зотопно-замещенных молекулярных форм. Непосредствен
но расчет ИЧС проводили по следующему алгоритму. По частотам основ
ной и изотопно-замещенных форм для данной температуры находили зна
чения /3-факторов при различных замещениях атомов углерода 1 !С в мо
лекуле на 13 С. Вычисления проводили по формуле Юри [10]. Составля
ли, согласно методу ИЧС, соответствующее линейное уравнение и, исхо
дя из полученной системы линейных уравнений, в которых число уравнений 
значительно превосходило число неизвестных, методом наимень
ших квадратов [1] находили ИЧС. Алгоритм реализован на машинном 
языке высокого уровня ФОРТРАН-IV. Результаты вычислений представле
ны в табл. 3 и на рис. 1 для ИЧС нормальных алканов. Расчеты показали хо
рошее совпадение с ранее найденными /3-факторами и ИЧС при 300 К.
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Рис. 1. Температурная зависимость ИЧС
1 — ИЧС С—Н связей; 2 — ИЧС С—С связей;

3 — влияние С—С связи, удаленной на одну связь 
от центра изотопного замещения на ИЧС (Iq —с )  >
4 -  максимальная невязка между методом ИЧС 
и спектральным методом

273 Ш  673 673 1073
Т, К

На рис. 1 наряду с температурой зависимостью ИЧС показана макси
мальная невязка в расчетах по методу ИЧС и точной квантовостатистиче
ской формуле Юри. Легко видеть, что при повышении температуры эта не
вязка уменьшается. Этот результат в точности отвечает предсказаниям 
теории, поскольку величины неучтенных в выражении (4) членов ряда 
теории возмущений уменьшаются с температурой.

Таким образом, ход температурной зависимости хорошо согласуется 
с данными теории и показывает возможность распространения метода ИЧС 
на широкий интервал температур.
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В.Н. Загнитко

ИЗОТОПНАЯ ГЕОХИМИЯ 

КАРБОНАТНЫХ ПОРОД СРЕДНЕГО ПОБУЖЬЯ 

(Украинский щит)

Карбонатные породы встречаются практически во всех крупных стратиг
рафических подразделениях Украинского щита (УЩ), в некоторых из них 
они являются определяющими (кочеровская свита тетеревской серии, хо- 
щевато-завальевская свита бугской серии и др.) [1 4 ,1 6 ].

В некоторых из районов карбонатные породы имеют четкую специфику 
химического и изотопного состава, в связи с чем в пределах определенных 
серий и отдельных блоков их можно использовать в качестве маркирующих 
горизонтов. Однако корреляция этих породе сопоставляемых блоках и се
риях затруднена.

Так, по петрохимическим характеристикам хорошо коррелируются кар
бонатные породы бугской и росинско-тикичской серии. Для этих пород ха
рактерны повышенные содержания FeO и МпО (до 3,0 и 1,5% соответствен
но) , а также постоянство отношений FgO/CaO, соответстветствующие почти 
доломитовому отношению и независящие от содержания силикатных ми
нералов (за исключением метасоматически измененных пород и жильных 
выделений).

Такая специфика вещественного состава этих пород предполагает обра
зование их в условиях интенсивной вулканической деятельности основного 
характера. Характерно, что на Среднем Побужье часто в ассоциации с кар
бонатными породами широко развиты основные и ультраосновные породы, 
иногда специфического состава (коматииты, гондиты и др.) [6, 9 ]. В Ро- 
синско-Тикичском районе карбонатные породы ассоциируют с амфиболи
тами — также возможными продуктами основного вулканизма. Попытки 
сопоставления комплекса пород Среднего Побужья и Росинского района 
делались и раньше [17], наличие аналогии вещественного состава карбонат
ных пород этих районов подтверждает обоснованность таких сопоставле
ний.

В последней стратиграфической схеме УЩ (1984 г .) , однако, породы 
этих районов разнесены на разные стратиграфические уровни, причем воз
раст росинско-тикичской серии принят архейским, а бугской — нижнепро
терозойским.

Попытки определения возраста пород свинцово-свинцовым и уран- 
свинцовым методами по валовым пробам не дают однозначного решения. 
Определенный таким образом возраст карбонатных пород бугской серии, 
составляющий 3,6; 3,0 и 2,5 млрд. лет РЬ-РЬ и U-Pb методами соответствен
но [7, 15], вряд ли можно считать достоверным, поскольку такие данные 
не подтверждены пока ни геологическими, ни геохронологическими факта
ми. Приведенные нами геохронологические исследования в карбонатных 
породах тетеревской. бугской и днестровско-бугской серий показали, что
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уран-свинцовые системы в них не отвечают требованиям закрытых систем. 
Это согласуется с данными рентгенографического анализа пород бугской 
серии, показавших крайне неравномерное распределение урана и свинца в 
породе, концентрацию его в периферийных частях карбонатных минералов 
и в межзерновых пространствах [7, 8 ].

В любом случае вопросы возраста карбонатных пород бугской серии ос
таются открытыми до выяснения, с одной стороны, времени проявления 
основного вулканизма на Среднем Побужье, и с другой — до выяснения 
взаимоотношения этих пород с эндербитами, которые обнаружены в непос
редственной близости от карбонатных пород Завалья (в пределах 1,5 км ) . 
Возраст эндербитов можно считать твердо устновленным [1 ,1 3 ] . Если при
нять последовательность образования пород Среднего Побужья по данным 
формационного анализа [10, 12], то карбонатные породы можно считать 
еще более древними, а следовательно, раннеархейскими.

Тот факт, что в эндербитах часто встречаются ксенолиты (или скиали- 
ты?) кристаллосланцев, т.е. образований основного состава, может также 
служить подтверждением тому, что до образования эндербитов в районе, 
по-видимому, преобладали породы существенно основного состава.

Указанные неопределенности стратиграфического и геологического по
ложения указанных пород усугубляются присутствием в районе Среднего 
Побужья магнетитсодержащих карбонатных пород, залегающих в виде 
пластообразных, крутопадающих тел и ассоциирующих с кристаллосланца- 
ми, биотитовыми гнейсами и железистыми кварцитами [2 ,1 7 ] . В результа
те геолого-поисковых работ в последнее время в этом же районе выявлены 
карбонатные породы с содержанием апатита до 15%, а также связанные с 
никеленосными ультрабазитами и иногда содержащие ксенолиты таких 
ультрабазитов.

Все эти факты трудно укладываются в обычные представления о карбо
натных породах к ак  продуктах метаморфизма обычных первично-о садоч
ных доломитов и известняков. Именно поэтому в разное время предлага
лись самые различные концепции о происхождении этих пород: метасома- 
тическая [4 ], безводно-осадочная [10] и, наконец, магматическая [11]. 
Очевидно, что для более уверенного толкования генезиса этих образований 
необходимо привлечение комплекса нетрадиционных методов. Одним из 
таких методов познания сложной истории развития глубокометаморфизо- 
ванных образований является изотопная геохимия, при этом именно карбо
натные породы являются наиболее удобным объектом исследования благо
даря возможности сопряженного изотопного изучения в них двух и более 
элементов.

В районе Среднего Побужья нами были изучены практически все извест
ные находки карбонатных пород. Выяснилось, что изотопный состав их под
вержен определенным закономерностям, отражающим их генетические осо
бенности. Так, менее метаморфизованные, мощные толщи этих пород, не 
связанные с железорудными месторождениями и содержащие иногда апа
титовую минерализацию, имеют очень высокие значения S13С (до+8,1% о, 
PDB) и умеренно-высокие значения 5 180  (от 16,1 до 19,5% 0, SMOW). В од
ной из наших предыдущих работ [5] была охарактеризована проба с неха
рактерными для карбонатных пород Среднего Побужья особенностями 
вещественного и изотопного состава. Тогда мы предположили, что в районе 
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присуствуют отложения, по-видимому, другого стратиграфического уров
ня. Теперь найдена мощная толща таких образований, которые отвечают 
тем же характеристикам, причем породы с такими же параметрами были 
встречены ранее в Верхнем Побужье [5 ], где они относятся к  архейской 
днестровско-бугской серии.

Метаморфизованные в гранулитовой фации доломитовые мраморы и 
кальцифиры, образующие мощные пласты (до 150 м) в районе п.г.т. За- 
валье, а также отдельные фрагменты подобных образований, связанные 
с железорудными проявлениями, имеют более низкие значения 5 13С и в це
лом чуть более высокие значения 5 180 . Именно для них характерна отме
ченная в начале статьи специфика вещественного состава, указыющая на ба- 
зитовый характер источников петрогенных компонентов этих пород. В це
лом  такие значения типичны для первично-осадочных пород, необычным 
является в них только строгое постоянство изотопного состава углерода и 
кислорода в породах, встречаемых в одном разрезе, не зависящие практиче
ски ни от состава, ни от количества силикатных минералов, ни от положе
ния анализируемой пробы в разрезе.

Генетическое толкования таких фактов может быть различным. Мы 
склонны связывать это либо со спецификой древних бассейнов, когда па- 
леофациальные условия не имели решающего влияния на формирование 
изотопного состава образующегося осадка в связи с отсутствием дифферен
циации древних бассейнов по степени обогащения их органическим вещест
вом, характерной для современных областей осадконакопления, либо с осо
быми условиями их метаморфизма, приведшими к выравниванию изотоп
ного состава карбонатных минералов по всему разрезу,

Метасоматические карбонатные образования Среднего Побужья — край
не сложный в плане генетических реконструкций объект. В отдельных слу
чаях, когда метасоматическая природа карбонат содержащих образований 
угадывается просто (отдельные карбонатные прожилки среди ультраба- 
зитов, карбонатизированные участки в них и т .д .) , особых проблем не воз
никает. Но при увеличении размеров этих прожилков и зон образующие
ся карбонатные тела в принципе ничем не отличаются от ранее охарактери
зованных карбонатных пород, образующих мощные толщи, тем более что 
последние иногда содержат небольшие включения материала ультраоснов
ного состава. Такие факты дали основание Ершову [4] предположить мета- 
соматическую природу всех карбонатных пород Среднего Побужья. Деря
бин [3 ], наоборот, утверждает, что магнетит-содержащие кальцифиры — 
это первично-осадочные образования.

По изотопному составу магнетитсодержащие карбонатные породы су
щественно отличаются от безрудных кальцифиров и мраморов, причем 
прослеживается хорошая зависимость изотопного состава углерода в кар
бонатах от содержания железа в породе. Очевидно, что процесс магнетито- 
образования сопровождался направленным изменением изотопного состава 
углерода карбонатов; чем больше привносилось железа в систему, тем бо
лее легким становился изотопный состав карбонатов, хотя такое же законо
мерное изменение состава самих карбонатов (от известковистых до маг
незиально-железистых) должно было бы в принципе препятствовать этому 
облегчению (чем более магнезиальный карбонат, тем тяжелее должен быть 
его изотопный состав при прочих равных условиях). Причиной этому мо-
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Рис. 1. Зависимость изотопного состава кислорода и углерода карбонатов от содержа
ния железа в карбонатно-м агнетитовых и безрудных карбонатных породах

жет быть, по нашему мнению, во-первых, вынос из системы изотопно-тя
желой СО2 и, во-вторых, некоторый обмен по углероду с изотопно-легки
ми флюидами, приводящими к метасоматическим новообразованиям 
(рис. 1).

Изотопный состав кислорода карбонатов в магнетитсодержащих разно
стях не связан такой зависимостью с содержанием железа в породе, хотя 
в целом значения 6 18 О для рудных кальцифиров облегчены по сравнению 
с безруднымина 3—4°/оо. Такой факт мы объясняем как  результат изотоп
но-кислородного обмена между образующимися карбонатами и флюида
ми, весьма кислородонасыщенными и способными выровнять локальные 
изотопные рановесия, возникшие в связи с потерей разного количества 
С 02 .

В условиях карбонатизации ультрабазитов, в том числе никеленосных, 
на распределение изотопов действовали другие факторы. Здесь часто встре
чаются случаи пересечения существенно карбонатными образованиями 
ультрабазитовых залежей, ’’затекание” кальцифиров в них и т.д. Среди кар
бонатных пород, в свою очередь, встречаются участки, обогащенные нике
лем (до 0,4%о) и мышьяком (до 0 ,3% о). Изотопный состав таких карбона
тов в принципе сходен с таковым для магнетитсодержащих кальцифиров, но 
отличается стабильностью значений 5 13С и 6 180 ,н е  зависящих ни от степени 
карбонатизации ультрабазитов, ни от размеров карбонатных тел (табл. 1). 
Для разных участков изотопные данные в подобных карбонатных образо
ваниях практически совпадают, что говорит о широком развитии указанно
го процесса.

Эволюцию всех указанных процессов с точки зрения поведения изотоп
ных систем в них полностью восстановить трудно. Так, в карбонатно-желе
зистых породах Среднего Побужья при удалении из системы даже 50% угле
кислоты изотопный состав углерода реликтовых карбонатов не должен 
изменяться более чем на 2—3°/оо, учитывая высокие температуры, при кото
рых осуществлялся процесс замещения (более 500° С по различным оцен- 
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90 80 70 60 SO W  30 20 10
Рис. 2. Диаграмма Ре0бщ-К ^О -С аО  для карбонатных и ассоциирующих с ними пород 
Среднего Побужья

1 — кальцифиры безрудные; 2 — кальцифиры с магнетитом; 3 — мраморы; 4 — 
скарны безрудные; 5 — скарны с рудой; 6 — гиперстен-магнетитовые руды

к а м ) . При этом у нас есть основания предполагать, что замещение чаще все
го проходило путем непосредственного замещения кальцита магнетитом. 
Об этом свидетельствуют не только изотопные, но и минералогические и 
петрохимические данные. Так, если принимать во внимание только сущест
венно карбонатные парагенезисы (с содержанием S i0 2 не более 10%), то 
от бедных руд (10—20% магнетита) до богатых (70%) химический состав 
карбонатов будет постепенно меняться от кальцитового через кальцит-доло- 
митовый и доломитовый до доломит-брейнеритового. Валовое содержание 
кальция в пробах обратно пропорционально содержанию железа при практи
чески постоянном количестве магния. Обработка всех известных на се
годняшний день химических анализов по указанным магнетитсодержащим 
кальцифирам не выявила ни одного исключения (рис. 2 ) . Коэффициент 
корреляции между величинами Ре0бщ — СаО в породе составляет 0,9. На 
тройной диаграмме СаО—MgO—Feo6l4 фигуративные точки анализов обра
зуют непрерывный тренд от безрудных разностей до богатых руд (см. 
рис. 2 ).

Другие изотопные и петрохимические зависимости характерны для апа
титсодержащих кальцифиров. Во-первых, эти кальцифиры имеют весьма 
специфичный изотопный состав углерода (о т +2,5 д о +5,9%о) при обычных
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Таблица 1

Изотопные и некоторые петрохимические характеристики карбонатных пород 
Среднего Побужья

Участок (породы) MgO/CaO МпО, % Геобщ %

Участок Слюсаревский 0 ,6 -0 ,8  0 ,5 -0 ,9  3 ,1-6 ,2
(кальцифиры и мрамо
ры, мощные толщи)
Участок Молодовский 
(безрудные кальцифи
ры и мраморы) 0 ,6-0 ,8
(Там же)
(магнетитсодержащие 
кальцифиры) 1,0-15,2
Капитановский учас
ток (карбонатные 
породы в ультрабази-
тах) 0 ,1 -0 ,8  0 ,3-0 ,5  2,5-5 ,9
Первомайский участок 
( кальцифиры и мрамо
ры, переслаивающиеся
с метагабброидами) 0 ,5 -0 ,8  0,05-0,1 1 ,5-3 ,8

0 ,5-0 ,9  3 ,5-6 ,8

0 ,8-1 ,5  9 ,5 -62 ,0

для метаморфических карбонатов значениях 6 180  (от 17,5 до 21,1 %0)- 
Намечается положительная корреляция величин 5 180 —Р20 5 в породе и от
рицательная 6 13С—P2Os (табл. 2 ). Геологическими наблюдениями в сква
жинах устновлено. что в данном случае существенные концентрации апати
та в карбонатных и других породах приурочены только к зонам тектониче
ских нарушений. Это позволяет допускать метасоматический генезис апа-

Таблица 2
Изотопный и химический состав апатитоносных кальцифиров Побужья

N*
пробы

S i0 2 А1г Оэ FeO МпО MgO СаО СОг р ао 5 6* 3 С, 
PDB

6 * * 0
SMOW

Г-1 23,51 3,53 1,87 0,07 14,96 29,53 16,40 2,30 +3,2 21,1
Г-2 35,08 3,22 2,16 0,09 17,0 24,76 10,12 2,30 +3,5 20,2
Г-3 29,40 5,63 2,30 0,08 13,32 24,62 13,75 4,40 +2,3 20,3
Г -4 31,93 4,70 3,80 0,08 14,96 26,43 10,12 1,80 +3,6 17,8
Г-5 21,33 3,49 2,87 0,10 15,81 29,66 17,90 1,58 +4,0 18,3
Г-6 17,85 2,97 2,87 0,08 16,40 30,88 21,70 1,05 +3,5 18,1
Г-7 13,42 2,69 2,80 0,07 20,4 31,14 26,6 0,01 +4,4 19,0
Г-8 17,51 1,52 1 ,08 0,06 16.76 32, 82 23,5 0,85 +3,3 17,9
Г-9 19,67 6,09 2,80 0,06 17,09 25,20 24,90 0,05 +5,2 18,1
Г-30 26,36 6,65 2,87 0,07 13,36 18,13 25,90 0,05 +4,6 17,5
Г-31 16,67 2,22 1,51 0,05 21,18 30,71 2 3 ,5 0 1,00 + 1,3 -
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Другие элементы « , 3 С а ‘  * о *7Sr/*‘ Sr

Г

Sr до 150 г /т +0,24+1,2 19,8+21,5 0,7032

Sr до 200 г /т -0,8-и-0,6 15,7+17,2 0,7028

Sr до 600 г /т -5 ,9 4 -2 ,0 11,2+12,5 0,707

№ д о  1% —5,44—4,7 14,1+15,7 -

Р20 5 до 5% +1,34+8,1 12,5+21,2 -

титовой минерализации. Закономерное изменение изотопного состава угле
рода подтверждает такое предположение. Не совсем понятно поведение 
изотопно-кислородной системы в процессе: почему с повышением содержа
ния Р20 5 в породе значения 5 180  карбонатов повышаются? Возможной 
причиной такого явления может быть изотопно-тяжелый по кислороду ме- 
тасоматический раствор. Теоретически это возможно, тем более что в разре
зах соседних участков довольно часто встречаются карбонатные породы, 
имеющие тяжелый изотопный состав кислорода. Вопрос остается от
крытым.

Однако не все процессы взаимодействия контрастных геохимических 
сред оставляют следы на изотопном уровне. В надежде исследовать всю 
сложную систему контактовых изменений нами была опробована зона 
контакта между гиперстеновым кристаллосланцем и магнетитсодержащим 
кальцифиром (рис. 3 ). Контактовая зона была разбита на отдельные участ
ки с резко различным минеральным составом: Л-гиперстеновый сланец с 
магнетитом; Б  — диопсидовый эндоскарн; В  — внутренняя скарновая зо
на; Г  — внешняя зона скарнов; Д  — внешняя зона магнетитсодержащих 
кальцифиров; Е, Ж, 3  — последующие зоны кальцифиров по направлению 
o j контакта с прогрессирующим обогащением магнетитом. Мощность каж
дой такой зоны 1—2 см. Был исследован химический, минеральный состав 
каждой зоны, а также изотопный состав магнетита и карбонатов в тех зо
нах, где они присутствуют. Результаты сведены в табл. 3. Выяснилось, что 
карбонатные минералы имеют практически один и тот же изотопный состав 
и углерода и кислорода, независимо от расстояния от контакта и от содер
жания железа в пробах. Изотопный состав магнетита имеет незначительные
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Рис. 3. Контактовая зона между магнетитсодержащими кальцифирами и гиперстен- 
магнетитовыми сланцами 

Объяснения в тексте

Рис. 4. Секущий контакт магнетитсодержащего кальцифира (а) и железистого квар
цита (б)

Таблица 3

Изотопный состав и некоторые петрохимические характеристики скарновой зоны

Ч” пробы Порода SiOj MgO СаО

201-А Гиперстеновый 21,97 11,86 5,18
кристаллосланец

201-Б Эндоскарн 39,28 11,03 18,60
201-В Внутренняя зона 32,64 10,08 12,79
201-Г Внешняя зона 39,76 14,96 14,19
201-Д Магнетитсодержа-

ищй кальцифир 12,96 10,66 23,36
201-Е То же 7,76 9,00 19,30
201-Ж ” 5,45 8,01 11,80
201-3 ” 5,61 6,59 10,57
3005-5 Кальцифир 12,58 12,49 26 98
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флуктуации, но только в пределах собственно скарновых зон, в кальцифи- 
рах же магнетит, как  и карбонаты, имеет выравненный изотопный состав, 
также не зависящий от указанных параметров.

Объяснение приведенных фактов может иметь несколько вариантов. 
Одним из таких вариантов, на наш взгляд, может быть предположение о 
пластическом перемещении карбонатного материала. Подобную ситуацию 
мы наблюдали на контакте карбонатно-магнетитовых пород и железистых 
кварцитов в Ингуло-Ингулецком районе УЩ (рис. 4 ) . В таком случае воз
можно выравнивание изотопного состава перемещаемого материала и его 
уравновешивание с изотопным составом флюида. В принципе можно пред
положить и осадочную концентрацию железа в указанных карбонатных 
породах, однако в таком случае также трудно объяснить такую выдержан
ность изотопного состава слоев с различным содержанием железа, да и кон
тактовые изменения, по-видимому, должны были бы проявиться в химиче
ском  и изотопном составе. Изотопно-углеродные данные свидетельствуют 
о полном соответствии значения 5 13С в этих карбонатах величинам, обычно 
приписываем глубинным. Мрамор и кальцифиры, находящиеся в том же 
разрезе, имеют обычные для первично-осадочных карбонатов значения 
5 13С и 5 180 . Только в случае максимально полного взаимодействия с 
магмотогенными флюидами значения 513 С могли достигать таких величин.

Таким образом, изотопно-геохимические исследования, проведенные 
в комплексе с геологическими наблюдениями, минералогическими и пет- 
рохимическими данными, позволяют сделать следующие выводы.

1. Изотопно-геохимические данные могут быть использованы при стра
тиграфической корреляции отдельных толщ, они должны учитываться при 
реконструкции состава древних областей сноса и особенностей бассейнов 
осадконакопления,

В частности, высокие с малыми флуктуациями значения 5 13С и б 18 О в 
раннедокембрийских карбонатных породах могут свидетельствовать об 
отложениях их в мелководных, хорошо аэрируемых бассейнах, где локаль
ные фациальные условия практически не сказывались на изотопном соста-

FeO Fe2° 3 с о 2 6 ' 3 Скарб. 8 1 * 0 <арб. «“ О м арб.

22,32 33,50 1,16 - - +4,9

14,40 11,53 2,46 — +2,1
18,14 22,47 1,08 - - +5,9
12,96 11,22 3,30 -6 ,9 14,3 +4,6

12,24 14,74 21,74 - 6 ,8 14,1 +4,8
14,84 27,56 17,30 - 6 ,6 14,1 +2,8
18,72 39,20 13,32 -6 ,7 14,0 +3,1
21,88 41,31 10,60 -7 ,1 13,7 +2,9
10,36 5,63 29,17 -1 ,1 20,3 —
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ве кислорода и углерода карбонатного материала. При допущении соответ
ствия древней атмосферы современной по значениям б 13С и 5 180  следует 
предполагать сравнительно низкие температуры среды осадкообразования, 
т.е. вод древних бассейнов.

2. Метасоматические процессы приводят к  возникновению заметных 
градиентов в изотопном составе минералов, находящихся в зонах контакта 
между контрастными по содержанию основных петрогенных компонентов 
породами. При этом такие градиенты не всегда имеют однонаправленный 
характер, иногда они подчеркиваются несимбатным изменением значений 
6 13С и 6 180 , что является свидетельством отдельной истории углерода и 
кислорода в флюидах.

3. Отсутствие существенных градиентов изотопного состава минералов 
в приконтактовых участках может быть свидетельством особых способов 
образования таких зон, возникающих, в частности, при пластическом пере
мещении карбонатных пород.
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